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1. INTRODUCERE

Cu totii am auzit si stim ce Inseamna cuvantul Ocean, nsd, farda un set de
cunostinte fundamentale, putini am putea raspunde la intrebarea Ce este oceanografia si
ce ne comunica ea fundamental despre evolutia trecutd §i viitoare a acestei planete? Unii
dintre noi se gandesc la apa, la faptul cé printre primele intuitii ale omului legate de apa se
afld aceea cd ea reprezintd sursa esentiald a vietii si cd primele forme de viatd de pe
Pamant, ca si majoritatea celor derivate ulterior, s-au ivit din apa marilor. Ne putem gandi
mai departe la marile descoperiri geografice rezultate in urma unor epopeice expeditii pe
mari §i oceane, la transferurile permanente de materie si energie dintre ocean si atmosfera,
la noile informatii legate de influenta oceanelor asupra climei si schimbarilor acesteia.
Punctul in care a ajuns intelegerea umanda rolului esential pe care il joacd oceanele in
mentinerea vietii pe Padmant justifica interesul din ce in ce mai ridicat pentru cercetarile
oceanografice. In prezent beneficiem de numeroase cunostinte referitoare la geneza si
evolutia bazinelor oceanice, compozitia chimicd a apei de mare, proprietatile fizice si
modelul raspandirii si al variabilitatii lor la nivel global, formarea maselor de apa modale
si dinamica lor, curentii oceanici, mecanismul mareelor si al oscilatiilor de nivel,
fenomenele specifice de tipul El Nifio, al furtunilor sau uraganelor, lumea animald si
vegetald a oceanelor, resursele naturale care se afla in apa sau in sedimentele bazinelor
ocenice. Aceasta diversitate a informatiilor de naturd geologicad, geomorfologicd, fizica,
chimica si biologica alcituieste domeniul major al oceanografiei.

Rostul acestui curs de oceanografie fizica este acela de a prezenta o serie de
concepte si mecanisme esentiale Intelegerii modului in care este alcatuit si al felului in
care functioneaza sistemul complex cunoscut sub denumirea de Ocean Planetar. Aceasta
carte sintetizeaza efortul nostru de a intelege bogatia si diversitatea cunostintelor
disponibile astdzi intr-unul dintre domeniile majore ale cuprinzéatoarei Oceanografii sau
stiinte ale oceanelor, cel al Oceanografiei fizice. Prin tematica si prin stilul abordat,
aceasta carte se adreseazd persoanelor cu o culturd geograficd elementara, indeosebi
studentilor din cadrul facultatilor dedicate Stiintelor Pamantului si ale Vietii, precum si
tuturor celor aflati Tn necesitatea fixarii unor cunostinte oceanografice de baza, ori a
explorarii unor noi orizonturi de studiu si dezvoltarii unor abilitati de cercetare in acest
domeniu. In aceasti lucrare sunt prezentate rezumativ, pe capitole, rezultatele cercetirilor
acumulate si acceptate in timp asupra naturii si functionarii oceanelor. Astfel, cele mai
recente date ale momentului au fost addugate si interpretate conform conceptelor
oceanografice consacrate, dupa o descriere sistematica a modului de operare al acestora.

O caracteristica a acestei lucrari, importantd pentru publicul caruia i se adreseaza,
o reprezintd referirile si exemplificarile fenomenelor discutate in fiecare capitol la/prin
caracteristicilelor in Marea Neagrad, in special pe coasta romdneascad a acesteia.

In urmatoarele capitole sunt descrise preocupdrile omului de a intelege marea sau
oceanul din cele mai vechi timpuri. Este un prilej pentru cititor de a face cunostinta sau de
a-si reaminti faptul ca aparitia primelor civilizatii (invariabil mediteraneene) si a primelor
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orage a fost favorizata de clima blanda si relativ stabila din timpul Holocenului, dar mai
ales de incetarea ridicarii nivelului si stabilizarea lui acum cca. 5500 ani. Mai departe,
istoria civilizatiei europene este indisolubil legatd de atitudinea curioasa si temerara fata de
uriagele intinderi de apa, de explorarile mérilor si ale oceanelor.

Primele capitole ale cartii trateaza principalele forme de manifestare si propagare a
energiei existente la suprafata oceanelor: valurile si mareele. Sunt descrise mecanismele care
le genereaza, caracteristicile, tipologia si efectele acestora asupra sistemelor oceanic si
costier. In capitolele care trateazi nivelul marii si circulatia oceanica, pe langd specificul
fiecarui proces si diferitele forme de manifestare, sunt prezentate relatiile sistemice pe care
acestea le descriu intre variabilitatea si schimbaérile atmosferice globale si dinamica oceanica
la diferite scari de timp. Aditional, sunt prezentate aspectele esentiale pentru reconstituirea
peisajului costier legate de evolutia nivelului in diferite perioade: Fanerozoic, Pleistocen,
transgresiunea Post-glaciard si evolutia Holocena a nivelului, oscilatiile recente si actuale.
Deoarece unul dintre cele mai grave efecte ale schimbarilor climatice actuale este
reprezentat de cresterea acceleratd a nivelului marin, capitolul 5 se Incheie cu prezentarea
unor prognoze pentru urmitorul secol. In capitolul dedicat circulatiei oceanice, inaintea
caracterizarii curentilor din fiecare bazin oceanic s-au explicat cauzele care determina cele
doua tipuri majore de deplasare a apei — curentii indusi de vant si cei termohalini — si modul
de manifestare al acestora; sunt discutate apoi procesele genetice ale maselor modale de apa
si specificul regional al acestora.

Cele doua capitole care trateazd proprietatile fizice ale apei de mare prezinta la
inceput legitatile acestora si, apoi, distributia lor la nivelul Oceanului Planetar. Capitolul
dedicat interactiunilor ocean-atmosfera abordeaza principalele mecanisme de reglare a
transferurilor de energie dintre invelisul atmosferic si cel oceanic, discutd rolul oceanelor
in schimbarile climatice contemporane §i prezinta fenomene specifice acestor interactiuni
cu efecte regionale sau chiar globale: Oscilatia Sudica El Nifio, Oscilatia Nord-Atlantica,
furtunile marine extratropicale si ciclonii tropicali.
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CAPITOLUL 2

ISTORICUL OCEANOGRAFIEI

Oceanografia este o disciplina stiintificd relativ noud, apartinand secolului XX. in
prezent, devine din ce In ce mai evident rolul oceanelor in nivelul dezvoltarii atins de
omenire. La Inceput, oceanul a asigurat hrana si ruta citre noi teritorii, noi locuri de
explorat, de cunoscut, de exploatat, de locuit. Primele cunostinte pe care le avem despre
madri si oceane provin de la navigatorii si cercetdtorii antici. Pe 1anga numeroasele descrieri
ale tarmurilor si apei madrilor In care calatoreau, acestia au contribuit la cunoasterea
oceanografica prin observatiile si rapoartele efectuate asupra unor fenomene specifice (ex.
maree, oscilatii de nivel), prin descoperirea unor legi sau introducerea de concepte insa,
in ciuda importantei lor practice, cele mai multe aveau un caracter mitic. Masa critica a
cunostintelor oceanografice s-a atins abia in urma cercetdrilor empirice care s-au
intensificat incepand cu cel de-al Doilea Razboi Mondial. Extinderea studiilor si volumul
din ce In ce mai mare si mai divers de date scoate la iveala rolul determinant al Oceanului
Planetar in aparitia si dezvoltarea civilizatiei umane pe Pamant prin influenta pe care
circulatia oceanica o exercitd asupra climatelor terestre si implicit asupra habitatelor care
asigura conditiile de viata si resursele omenirii. Constientizarea rolului vital al oceanelor
pentru viatd si pentru civilizatia umana a condus, in ultimele decenii, la amplificarea fara
precedent a cercetarilor asupra mediului oceanic si a efectelor presiunii umane asupra
acestuia. Investigatiile oceanografice de mare acuratete sunt insotite de aparitia unor
mijloace tehnice din ce in ce mai performante si de o cunoastere tot mai ampld a
parcursului istoric care a condus la nivelul actual de intelegere a mediului marin.

2.1 INCEPUTURILE OCEANOGRAFIEI

Omul arhaic s-a apropiat de mare pentru ca aceasta oferea resurse importante de
hrana. Mai tarziu, primii oameni au migrat probabil din Africa catre diferite parti ale lumii,
acest lucru implicand, in unele cazuri, lungi célatorii de-a lungul marilor si oceanelor
despre care nu se stie incd nimic. In acest context, cercetarea marii a fost determinata de
necesitati practice (Ross, 1976), legate de deplasarea dintr-un loc in altul intr-un timp cat
mai scurt.

Primele observatii si relatari referitoare la spatiul marin aveau un profund caracter
mitic, aflandu-se la limita realului cu fantasticul. Tot acum apar in cadrul populatiilor
maritime primele idei si credinte religioase, spatiul marin fiind unul dominat de sacralitate.

11
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Avand un sistem propriu de navigatie, navigatorii polinezieni strabateau Oceanul
Pacific inca din 4000 B.C. Fenicienii sunt insa pionierii navigatiei maritime. Inca din 2000
B.C. acestia cunosteau Marea Mediterana, Marea Rosie si Oceanul Indian, realizind mai
tarziu (590 B.C.) prima calatorie 1n jurul Africii (primul mare voiaj oceanic cunoscut sub
numele de "periplul african al lui Hannon") si ajungand pe coastele nordice ale Europei si
in Insulele Britanice.

Mai tarziu, grecii si romanii aduc contributii semnificative cunoasterii
oceanografice. In anul 500 B.C. Parmenide a afirmat ci Pimantul este rotund, iar pe la 400
B.C. fenomenul mareelor este pus in legaturd cu fazele Lunii. Viziunea grecilor asupra
lumii este reprezentatd pe harta lui Herodot din 450 B.C. Aceasta ilustreazd Marea
Mediterana inconjuratd de trei continente (Europa, Asia si Libia), care, la randul lor, sunt
inconjurate de mari. Tot el redd schematic tdrmul Marii Negre si gurile de viarsare ale
catorva fluvii tributare acesteia. Aristotel este primul care, prin filosofia sa, impune
renuntarea la interpretari mitologice in favoarea explicatiilor bazate pe cauze care pot fi
observate si masurate in naturd, contributii importante in domeniul oceanografiei fiind
cuprinse 1n lucrarea sa Meteorologia (Vespremeanu, 1992). Geograful si astronomul grec
Pytheas din Massilia navigheaza in 325 B.C. spre Islanda, viziteazd Insulele Britanice,
stabileste 0 metoda simpla de determinare a latitudinii, pune in legaturd mareele cu fazele
Lunii, descrie gheturile polare si aisbergurile, precum si aurorele boreale.

AL AQTOVELBOREAST X
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"http://en.wikipedia.org/wiki/File:Claudius_Ptolemy- The World.jpg.
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Alexandru cel Mare infiinteazd in secolul III B.C. prima bibliotecd marind din
lume la Alexandria (Egipt). Eratostene (276 — 192 B.C.), bibliotecar la Alexandria,
determind pentru prima dati, cu foarte mare acuratete, circumferinta Pamantului.
Hipparchos, astronom al Antichitatii, a introdus pentru prima datd in anul 127 B.C.
notiunile de longitudine si latitudine. Strabon (63 B.C. — 24 A.D.) explicé in lucrarea sa
Geografia oscilatiile de nivel ale marii ca urmare a activitatii vulcanice, identifica rolul
curentilor in eroziunea si depunerea sedimentelor, face analogii intre fundul oceanic si
relieful continental si semnaleaza viile si lanturile montane submarine.

In Roma Antici, Ptolemeu transpune in anul 150 viziunea romana asupra lumii
intr-o harta (Fig. 2.1) cu linii de latitudine si longitudine, in care apar continentele Europa,
Asia si Africa, iar oceanele Atlantic si Indian erau considerate mari inchise, de tipul Marii
Mediterane. Tot el elaboreaza o teorie a universului in care Terra are forma sferica.

2.2 PERIOADA EVULUI MEDIU S| EPOCA PRE-MODERNA

Dupa caderea Imperiului Roman (476 A.D.), arabii devin navigatorii dominanti in
Marea Mediterand, controland Spania si nordul Africii si realizand schimburi comerciale
cu estul Africii, India si sud-estul Asiei.

Vikingii au fost printre cei mai mari navigatori ai vremii lor, explorand vestul
Europei, Islanda si Groenlanda. Ei si-au extins influenta asupra Atlanticului de Nord si au
descoperit America de Nord (regiuneca Newfoundland din Canada) in anul 995. In anul
1318, Pietro Visconti din Genova imprima la Venetia primul atlas al marilor care s-a
pastrat pana 1n zilele noastre. Spre sfarsitul perioadei expeditiilor vikinge in Atlanticul de
Nord, dinastia Ming din China a trimis, intre 1405 si 1433, sapte convoaie de nave, sub
pretextul misiunilor diplomatice, pentru explorarea acestei regiuni, ajungind pana pe
coastele Africii.

Renasterea Europeana din sec. XIV — XVII a marcat un impuls al calatoriilor
explorative, fapt ce coincide cu epoca marilor descoperiri geografice. Aceasta a Inceput in
anul 1492 cu calatoria lui Cristofor Columb in insulele din Oceanul Atlantic si s-a incheiat
in anul 1522 cu calitoria in jurul lumii a lui Ferdinand Magellan (Fig. 2.2). In acest
interval, navigatorii europeni (Bartolomeu Diaz, Vasco da Gama, Ponce de Leon etc.) au
explorat America de Nord si de Sud, Australia, sudul Africii, India si regiunile Invecinate,
largind orizontul cunoasterii geografice si oceanografice (descoperirea Curentului Golfului
in anul 1513 de citre Ponce de Leon). Incepe astfel perioada circumnavigatiilor, dintre
navigatorii care reusesc acest lucru amintind pe Sir Francis Drake (1577 — 1580), Thomas
Cavendish (1587 — 1591), Martin Ignacio de Loyola (1580 — 1584 si 1585 — 1589), Oliver
van Noort (1598 — 1601).
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Figura 2.2 — Traseul expeditiilor conduse de F. Magellan si F. Drake’.

Secolele XVI — XVII sunt marcate si de noi descoperiri in domeniul navigatiei
(aparitia compasului magnetic si imbunatatirea designului navelor) si al cunoasterii
stiintifice: observatii asupra curentilor si valurilor din Marea Mediterand, realizate de
Leonardo da Vinci la sfarsitul sec. XV, realizarea hartilor in proiectie Mercator de catre
Gerhard Mercator (1569), realizarea unor observatii si experimente asupra chimiei apei de
mare de catre Robert Boyle (1674), aparitia lucrarilor lui Nicolaus Copernic si Galileo
Galilei asupra miscarii planetelor si structurii sistemului solar, inventarea calculului
diferential de catre Newton si Leibnitz.

Oceanografia se contureaza ca stiintd abia la sfarsitul secolului al XVII-lea si
inceputul secolului al XVIII-lea, odata cu enuntarea legii atractiei universale (1687) si
emiterea ipotezei formarii mareelor de catre Newton. Fundamentarea oceanografiei ca
stiintd se face si prin efectuarea primelor masurdtori asupra temperaturii Marii Mediterane
de catre Marsigli in 1725.

De-a lungul secolelor XVIII si XIX, creste interesul stiintific asupra
comportamentului fizic, proprietatilor si limitelor oceanelor. Mai multe expeditii europene
realizate de cercetdtori britanici, germani si scandinavi au contribuit semnificativ la
cunoasterea oceanelor. Dintre acestea s-au distins cele trei expeditii ale capitanului James
Cook in cautarea Antarcticii, desfasurate intre 1768 si 1779, in care a realizat masuratori
de adancime, de temperaturd, asupra vantului si curentilor marini, a colectat probe de
corali si a realizat primele harti detaliate ale suprafetei terestre; expeditiile lui John Ross,
James Clark Ross si Edward Forbes, realizate In prima jumatate a secolului XIX in zona
arcticd si antarctica, care au dovedit existenta vietii in tot cuprinsul oceanului, inclusiv
fundurile abisale. Contributii foarte importante la cunoasterea vietii marine sunt aduse de

? http://oceanclass.blogspot.ro/2010/11/istoricul-oceanografiei_03.html.
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catre Charles Darwin in urma expeditiei realizate intre anii 1831 si 1836 la bordul navei
HMS Beagle. Alexander von Humboldt realizeaza masuratori de temperatura in zona
curentului Peru in timpul calitoriei sale in regiunile nordice ale Americii de Sud (1799). in
America, Benjamin Franklin a contribuit la cunoasterea circulatiei oceanice de suprafata
din Atlanticul de Nord prin publicarea hartii Curentului Golfului in anul 1777, iar Matthew
Maury publica in anul 1854 prima hartd batimetrica a Atlanticului de Nord si In 1855 una
dintre primele carti de oceanografie, The Physical Geography of the Sea, aducand
contributii foarte importante in domeniul sigurantei navigatiei.

Este unanim recunoscut faptul cd oceanografia s-a constituit ca disciplind
stiintificd odatd cu expeditia HMS Challenger (Fig. 2.3), realizata intre anii 1872 si 1876
sub conducerea lui Sir C. Wyville Thomson (Thurman si Trujillo, 2004). Aceasta a fost
prima mare expeditie de studiere a Oceanului Planetar in scopuri stiintifice, care a oferit
informatii noi despre adancimile oceanelor, sedimentele de fund, compozitia chimicid a
apei de mare, distributia temperaturii pe verticala, curentii de suprafata si de adancime, noi
specii ale vietii marine. Marile expeditii oceanografice din aceastd perioada au ramas
cunoscute sub denumirile navelor la bordul carora au fost efectuate: nava germana Gazelle
(1874 — 1876), nava ruseascad Vitiaz (1886 — 1889), nava austriacd Pola (1890 — 1898),
nava americand Blake (1877 — 1880). Tot la sfarsitul secolului XIX apar primele
preocupari in domeniul ecologiei marine prin introducerea termenului de plancton de catre
germanul Victor Hensen. Expeditia navei Fram, realizata de exploratorul norvegian
Nansen intre anii 1893 si 1896, reprezintd inceputurile oceanografiei polare prin
numeroasele observatii si masuratori realizate asupra adancimilor, proprietatilor si
comportamentului Oceanului Arctic. Nansen, fizicianul suedez Ekman si alti cercetatori
scandinavi au deschis astfel calea dezvoltarii oceanografiei fizice.

Figura 2.3 — Nava HMS Challenger’.

? http://en.wikipedia.org/wiki/File: HMS_Challenger %281858%29.jpg.
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2.3 OCEANOGRAFIA MODERNA

Oceanografia secolului XX se caracterizeazd prin utilizarea noilor tehnologii in
cunoasterea oceanelor, majoritatea fiind dezvoltate in timpul celor doud razboaie mondiale
(cum este cazul sonarului acustic). Expeditia navei germane Meteor in anul 1925 (Fig.
2.4) a reprezentat inceputul studiilor multidisciplinare detaliate asupra oceanului, prin
analiza topografiei, curentilor si proprietitilor chimice ale apei in Atlanticul de Sud. in
timpul celui de Al Doilea Razboi Mondial, marina americand a realizat numeroase studii
asupra proprietatilor fizice ale oceanelor, valurilor, curentilor si topografiei submerse.

Dupa aparitia tratatelor de oceanografie ale lui Thoulet (Oceanographie, vol. 1 —
1890 si vol II — 1896) si Krummel (Handbuch der Ozeanographie, 1907), H. U. Sverdrup,
M. W. Johnson si R. H. Fleming au publicat in anul 1942 un tratat de oceanografie de mare
valoare intitulat Fizica, chimia si biologia generald a oceanelor, care a devenit o lucrare
de baza in domeniul oceanografiei (Ross, 1976).
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Figura 2.4 — Traseul si punctele de masurare ale expeditiei Meteor (1925 — 1927).

4 http://www.klimacampus.de/index.php?id=631&tx_ttnews[tt_news]=814&cHash=13dc4f751252
¢8d051bfb2704d0d48df.
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Dupa Al Doilea Razboi Mondial, s-a constatat o expansiune impresionanta a
oceanografiei, care se continud si in prezent. Aceasta a fost determinatd de constientizarea
importantei problematicii marine pentru societate, fapt ce a condus la studierea oceanului
la scari si grade de complexitate neatinse pana in acel moment.

Oceanografia moderna apare odata cu infiintarea primelor institutii specializate, cu
profil oceanografic, care au permis cooperarea internationald. Dintre acestea le amintim pe
cele din SUA: Institutul de Oceanografie Scripps (1912), Institutul Oceanografic Woods
Hole (1930), Scoala de Stiinte Marine si Atmosferice Rosenstiel (1930). Prima actiune
stiintificd internationald asupra Oceanului Planetar s-a desfasurat in cadrul Anului
Geofizic International (1957 — 1958). S-a ajuns progresiv ca multe proiecte de cercetare cu
tematica oceanograficd sd devina globale. Primul proiect de acest gen a fost Deep Sea
Drilling Project, initiat in anul 1968. Alte proiecte aseméanatoare sunt: Joint Global Ocean
Flux Study ( initiat in 1987), Ridge Inter-Disciplinary Global Experiments (initiat in
1989), World Ocean Circulation Experiment (1990 — 1998), Climate Variability and
Predictability (initiat In 1999), Census of Marine Life (initiat in 1999).

In prezent, oceanografia este o stiintd maturd, aflati in plind dezvoltare
(Vespremeanu, 1992). Ramurile acesteia se imbogatesc continuu si au cépatat in ultimul
timp un caracter interdisciplinar: geofizica, geologia si geologia marind, oceanografia
fizica si chimica, ecologia marind, ingineria marina.

Oceanografia satelitara a Tmbunatatit semnificativ posibilitatile cercetatorilor de
studiere la scard mare a fenomenelor desfasurate in cadrul oceanelor si de cartografiere a
trasaturilor acestora. Instrumentele aflate la bordul satelitilor pot masura la scard globala,
cu rezolutie temporald de cateva zile sau chiar mai buna, diferite proprietati ale oceanului
cum ar fi temperatura si salinitatea la suprafatd, acoperirea cu gheatd, rugozitatea
suprafetei apei (valuri), culoarea apei, curentii oceanici, topografia dinamica a marii.
Primul satelit oceanografic dedicat a fost Seasat A, lansat in 1978, care a functionat doar
trei luni. Dintre satelitii oceanografici care au furnizat date importante sau care sunt
operationali in prezent amintim: TOPEX/Poseidon, SeaStar/SeaWIFS, QuikSCAT/
SeaWinds, Terra, Jason 1 si 2, Envisat, GRACE, Aqua, ICESat, GOCE, SMOS.

2.4 OCEANOGRAFIA iN ROMANIA

Primele preocupari oceanografice dateaza de la inceputul secolului XVIII, odata cu
realizarea, in anul 1716, a hartii Principatului Moldovei de citre Dimitrie Cantemir. Pe
aceastd harta este reprezentatd coasta Marii Negre intre Odessa si Dunavat, cuprinzand
Delta Dunirii si gura de varsare a Nistrului. Intre 1700 si 1850 au fost realizate mai multe
harti ale gurii de varsare Sulina de citre specialisti cartografi ai amiralitatilor otomane si
ruse (Vespremeanu, 1992).
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Figura 2.5 — Sediul Comisiei Europene a Dunirii’ (1860)

Progrese semnificative apar odatd cu infiintarea la Sulina, in 1856, a Comisiei
Europene a Dundrii (CED — Fig. 2.5). Intre 1856 — 1925, specialistii CED executd un
volum urias de masuratori batimetrice, de curentometrie, debite lichide si solide in
regiunea gurilor de varsare ale Dunarii in Marea Neagra.

La sfarsitul secolului XIX se stabileste la Constanta punctul zero de referinta
pentru masurdtorile geodezice si cartografice necesare intocmirii primei hérti a teritoriului
national. In 1895 se instaleazi tot la Constanta primul maregraf din Romania de citre
Institutul Geografic al Armatei. Tot in aceastd perioadd sunt realizate masuratori
batimetrice si alte lucrari cartografice si oceanografice de citre Serviciul Hidrografic al
Marinei Roméne, aparand mai multe harti, dintre care cea mai importantd este Marea
Neagra. Coasta Romaniei ridicata de mai multi ofiteri din marina sub directia I-tului
comandor A. Catuneanu in anii 1898 — 1899 la scara 1:200.000 (Vespremeanu, 1992).

Prima cercetare oceanografici romaneascd este reprezentatd de expeditia
intreprinsd Tn 1893 de catre Gr. Antipa in largul Marii Negre, cand se realizeaza cercetari
asupra faunei marine, masuratori chimice si determinari de curenti (Vespremeanu, 2005).

La Inceputul secolului XX, ing. Vidrascu publica (1911) o harta a Deltei Dunarii la
scara 1:50.000, in care apar si curbe batimetrice pani la adancimea de 10 m. In perioada
imediat urmatoare, Serviciul Hidrografic al Marinei Militare, Serviciul Hidraulic din
Administratia Comercialda a Porturilor si Cailor de Comunicatii pe Apa si Institutul
Geografic Militar realizeazd numeroase harti ale coastei romanesti si determindri ale
curentilor, salinitatii, densitatii, temperaturii etc. (Vespremeanu, 1992).

In anul 1926 ia fiintd la Agigea prima statiune de cercetiri marine din Romania
(Statiunea Zoologicd) sub conducerea lui I. Borcea, in 1932 Gr. Antipa infiinteaza o

> http://wikimapia.org/8528220/ro/ Administratia-Fluviala-a-Dunarii-de-Jos-initial-Palatul-Comisiei-
Europene-a-Dun%C4%83rii-1860#/photo/2669261.
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institutie similarad la Constanta (Institutul Biooceanografic), iar in 1937 Z. Popovici pune
bazele statiunii piscicole de la Mamaia Sat.

Intre 1932 — 1937, R. Ciocardel efectueaza mai multe expeditii de masuritori ale
fizicii marii, culminand cu realizarea primei harti a curentilor din bazinul vestic al Marii
Negre. Tot In perioada interbelica apar si primele abordari stiintifice ale geomorfologiei
marine din Romaénia prin studiile lui I. P. Voinesti (1919), C. Britescu (1927) si Gh.
Nastase (1935).

Prima lucrare oceanografica de mari proportii aparutad in tara noastrd este lucrarea
monografica despre Marea Neagra a lui Gr. Antipa — 1942 (Vespremeanu, 2005).

in anul 1970 s-a infiintat Institutul Roman de Cercetiri Marine cu multiple
preocupari de oceanografie, continuate si in laboratoarele aflate in subordinea altor
institutii: Institutul National de Meteorologie si Hidrologie, Directia Hidrografici a
Marinei, Administratia Fluviala a Dunérii de Jos, Institutul de Geologie si Geofizica,
Muzeul de Stiinte Naturale Grigore Antipa, Institutul de Biologie, Universitatea din
Bucuresti, Universitatea din lasi, Institutul National de Geologie si Geo-Ecologie Marina
(Vespremeanu, 1992; Vespremeanu, 2005). In ceea ce priveste publicatiile aparute in
perioada postbelica amintim: studiile realizate sub coordonarea Iui M. Bacescu si publicate
in volumele Ecologie marina (incepand cu 1965), monografia hidrologica Marea Neagra
in zona litoralului romdnesc realizata de Institutul National de Meteorologie si Hidrologie
sub conducerea lui C. Bondar (1973), Atlasul Oceanografic realizat de Gh. Serpoianu
(1982), Determinatorul ilustrat al florei si faunei Romdniei — mediul marin coordonat de
G. I. Muller (1995).

In prezent, preocupirile stiintifice oceanografice din Roménia cuprind mai multe
directii de cercetare, fiind desfasurate in cadrul mai multor institutii, laboratoare si grupuri
de cercetare dupa cum urmeaza: geomorfologie costiera si marind si oceanografie costiera
in cadrul Universitatii din Bucuresti, Facultatea de Geografie (Statiunea de Cercetari
Marine si Fluviale de la Sfantu Gheorghe, Delta Dunarii); geologie, ecologie si inginerie
marind in cadrul Institutului National de Cercetare-Dezvoltare pentru Geologie si
Geoecologie Marina (GEOECOMAR) si a Institutului National de Cercetare-Dezvoltare
Marind Grigore Antipa (INCDM); biologie marina in cadrul Universitatii Alexandru loan-
Cuza din lasi, Facultatea de Biologie (Statiunea Biologicd Marind Prof. loan Borcea,
Agigea, jud. Constanta) si Institutului National de Cercetare-Dezvoltare Delta Dunarii
(INCDD).
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CAPITOLUL 3

VALURILE

Undele sunt o prezentd comuna in naturd si de asemenea 1n viata de zi cu zi a
oamenilor: radioul si in general sunetul, undele transmise prin migcare intr-o cada de baie
ori intr-o piscind sau valurile propagate pe suprafata marii sunt doar cateva exemple.
Undele transmit un semnal, o disturbanta, dintr-o parte in alta a unui material fara vreun
transport efectiv de substantd. Ele calatoresc cu o viteza constanta si in conditii ideale nu
isi schimba forma. O piatra aruncata intr-un helesteu produce un impact care se va
transmite pe Intreaga suprafatd a acestuia prin intermediul unui set concentric de valuri, a
caror calatorie catre maluri nu implica si deplasarea apei, ci doar transmiterea in flux
constant a energiei introduse n sistemul lacului prin intermediul impactului originar.
Asadar, valurile sunt o forma de transport a energiei la suprafata unui fluid (gaz sau lichid)
fara nici un transport semnmificativ al materiei fluidului. Mai exact, particulele se
deplaseaza fatd de pozitia lor de echilibru, dupa care revin in aceeasi pozitie.

3.1 TIPURI DE VALURI

Valurile oceanice se formeaza la interfata ocean-atmosfera prin transferul de
energie eoliand, generand valurile de vant (tipul dominant de valuri din Oceanul
Planetar), prin impact extern (gravitational), miscari seismice sau datorate fortelor de
atractie gravitationald exercitate de Luna si Soare asupra masei Oceanului Planetar. Dar
valurile pot lua nastere de asemenea si la contactul dintre doud mase de apa sau doud mase
de aer. De exemplu, valurile interne se produc la contactul a doud strate de apd cu
densitati diferite caracterizate de temperaturi si salinitdti diferite. Valuri interne se pot
produce de asemenea 1n atmosfera intre un strat de aer cald si usor si unul rece si greu, sau
sub forma turbulentelor circulare in plan vertical (eddy waves) atunci cand doua strate de
aer cu proprietati termo-fizice diferite se deplaseaza in aceeasi directie cu viteze diferite.
Valurile interne, dezvoltate in masa unui ocean sau a unei mari, necesitd mult mai putina
energie pentru a se forma intrucat diferenta de densitate intre doua mase de apa este mult
mai mica decat diferenta dintre aer si apa de mare; de aceea, valurile interne se propagé cu
viteze mici dar au amplitudini mult mai mari decét valurile de suprafatd contribuind major
la procesele de mixing vertical al apelor oceanice.

Asa cum am vazut, valurile au multiple cauze si pot avea un spectru foarte larg de
dimensiuni. Marea majoritate a valurilor oceanice e reprezentatd de valurile progresive, in
cadrul carora energia se transmite la suprafata apei in conformitate cu directia de propagare
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a valurilor. Asa-numitele valuri stationare, asemanatoare vibratiilor unei coarde de
chitara, reprezinta suma a doud valuri progresive defazate, de dimensiuni identice, dar care
calatoresc 1n directii opuse (Brown si colab., 1997). Vom discuta in detaliu despre acest tip
de valuri 1n capitolul 3.8.2 (Seise).

Valurile oceanice pot fi clasificate ITn mai multe feluri (Fig. 6.1). La inceputul
capitolului am vazut diferitele surse generatoare de valuri. Modalitatea cea mai populara de
clasificare a valurilor este dupa perioada 7, sau dupa frecventa f, care este de fapt reciproca
perioadei (f = I1/T). In fapt, perioada valurilor este, la randul ei, un bun indicator al
factorilor genetici. Alternativ putem clasifica valurile dupa forta generatoare (de vant,
seismice, provocate de deplasari in masa la suprafata oceanului sau in domeniul submers,
seise, maree) sau dupa natura fortei de restaurare care produce o miscare oscilatorie,
circulara, asemenea unei curbe sinusoidale, adica simetrica si uniforma.
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Figura 3.1 — Tipuri de valuri oceanice si energia specifica (modificat dupa Brown si colab., 1997).

s
g T
5 =
=5 @
= E
o =
B ..
EZ o= Creasta
—————————— - - = mEEmSEEEEEE EEE T, — T emEREmeEeee=
> T ~_ 9Nty -~ ! \,\
/! | e a”f-ffuf A J/ I N
t . , F
} L - —t —

Lungimea de undé (L)

Figura 3.2 — Principalele elemente ale unul val.

22



Valurile

Forta gravitationald exercitatd de Paméant asupra apei de la suprafata oceanelor, cat si
tensiunea superficiala (fortele de atractie moleculara care tind sa creeze o suprafata plana si
cat mai mica de contact ocean-aer) sunt cele doud forte de restaurare importante care
intretin propagarea valurilor. Tensiunea superficiala actioneazd in cazul valurilor
capilare, care au o lungime mai mica de 1.7 cm, in timp ce gravitatia mentine propagarea
valurilor mai mari de aceastd lungime criticd (1.7 cm), numite valuri gravitationale.
Valurile pe care noi le observam pe coaste si pe diferitele tipuri de suprafete acvatice sunt
practic valurile gravitationale.

3.2 CARACTERISTICILE VALURILOR

La suprafata oceanului, adesea, se intdlnesc concomitent valuri de dimensiuni
diferite, calatorind in directii diferite. Acestea compun un cdmp complex de valuri aflat in
permanenta schimbare. Desi in naturd valurile sunt neregulate, pentru a intelege teoria
valurilor vom opera o simplificare presupunand forma valului ca fiind perfect sinusoidala
(Fig. 3.2). Fiecare val luat in parte prezintda mai multe caracteristici morfometrice,
importante pentru descrierea lui §i a deplasdrii acestuia. Lungimea valului (L sau )
reprezinti distanta orizontala dintre doud creste (sau santuri) succesive. Iniltimea valului
(H) este distanta, masuratd pe verticalda, dintre santul si creasta valului; amplitudinea
reprezintd jumatate din Tnéltimea valului (¢ = H/2). Raportul dintre indltimea si lungimea
valului reprezintd panta valului (H/L). O altd caracteristicdA importantd a valurilor
gravitationale este perioada valului (7), respectiv timpul necesar unui val sa calatoreasca
o distanta egala cu lungimea lui. Intrucat perioada valului se misoara relativ usor si rimane
neschimbatd, in timp ce toti ceilalti parametri ai valurilor se modificd la trecerea din
acvatoriul adanc in cel intermediar si superficial (detalii in cap. 3.6) perioada este de obicei
folosita ca proxy pentru lungimea valului:

L=156-T (3.1)

Pentru a descrie in termeni cantitativi caracteristicile valurilor neregulate, comune in
conditii naturale, sunt necesare tehnici statistice. Analiza val cu val permite identificarea
valurilor individuale in cadrul setului de date si determinarea parametrilor reprezentativi ai
campului valurilor naturale:

=  H (sau Hi;3) — Tnélgimea semnificativd a valurilor reprezinta indltimea medie a
celei mai inalte treimi din totalul valurilor produse (inregistrate) intr-un interval de
timp dat. Inaltimea semnificativa a valurilor corespunde cu aproximatie estimarilor
vizuale ale indltimii valurilor si este un parametru frecvent intdlnit in modelarea
conditiilor marine.

=  H.ns — se obtine extragand radédcina patratd (radical) din media Tnaltimii valurilor
ridicate la patrat si folosind toate valurile Inregistrate. Ca si reguld, Hy = 1.41H.

" Hopax— inélgimea maxima a valurilor. Predictia lui H,,,, pentru un interval de timp
dat are o importantd deosebitd in proiectarea diferitelor amenajari costiere si de
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larg (instalatii portuare, diguri de protectie, amplasamentul hotelurilor, platforme
de foraj marin). Frecvent se foloseste Hmax(2s ani)y cOnsideratd indltimea cea mai
mare a valurilor probabil sa se produca o datd la 25 ani. Subestimarea lui Hiqx
poate avea consecinte tragice.

= T,— Perioada medie a valurilor este media perioadelor tuturor valurilor dintr-o
interval de timp dat.

= 7, — Perioada seminificativa a valurilor este perioada medie a a celei mai inalte
treimi din totalul valurilor produse (inregistrate) intr-un interval de timp dat.

O altd metoda pentru evaluarea unui cadmp natural de valuri este analiza spectrala.
Aceasta identifica frecventele (sau perioadele) dominante ale valurilor din intervalul de
timp monitorizat. Analiza spectrald produce spectrul valurilor care prezintd corelat
energia valurilor versus frecventa valurilor. Maximul energiei valurilor in cadrul spectrului
este denumit maxim spectral iar perioada asociatd valurilor care compun maximul spectral
se numeste perioada maximului spectral (7;). Spectrul valurilor este de asemenea util
pentru partitionarea energiei valurilor pe clase de frecventda (Masselink si Hughes, 2003).
De exemplu, spectrul valurilor prezentate in figura 3.3 indicd manifestarea a doua campuri
de valuri distincte: hula cu perioada maximului spectral (75) de 14 s (f= 0.07 Hz) si valuri
de vant cu perioada cuprionsa intre 3-5 s (= 0.25 Hz).
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Figura 3.3 — Analiza datelor de vant: A) o serie scurta (8 minute) de date de valuri colectate in ape
de larg (48 m adancime) pe coasta Pacificd a Australiei; B) distributia dupd frecventa a Inaltimii
valurilor; C) distributia dupd frecventd a perioadei valurilor; D) spectrul valurilor, care indica
coexistenta valurilor de vant cu perioada scurtd si a hulei cu perioada lunga (dupa Masselink si
Hughes, 2003).
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Figura 3.4 — Caracteristicile valurilor pe coasta Deltei Dunarii (tarmul Chilia — Sf. Gheorghe): a)
Frecventa cumulatd a indltimii valurilor (Sulina - valori modelate in apele de larg, dupa
Vespremeanu-Stroe, 2004; Sf. Gheorghe si Constanta — valori masurate in apele de tarm in 1980 —
1985); b) Roza naltimii valurilor (dupd Vespremeanu-Stroe si Tétui, 2011); ¢) Frecventa simpla a
perioadei valurilor ((Sulina - valori modelate in apele de larg, dupa Vespremeanu-Stroe, 2004; Sf.
Gheorghe si Constanta — valori masurate in apele de tirm in 1980 — 1985); d) Roza periodei
valurilor (dupa Tatui si colab., 2011).

Odata cu cresterea vitezei vantului creste de asemenea si H;. Scara Beaufort
exprima relatia dintre viteza vantului si starea madrii, Insd doar pentru valurile generate in
situ de conditiile meteorologice locale (fara valuri de huld) si asumand un interval de timp
suficient de lung pentru a avea o mare complet dezvoltati. Pentru navigatie mai
importantd decat Indltimea absolutd a valurilor este panta valului. Astfel, majoritatea
valurilor au pante de 0.01 si 0.07. Hula, prezentd mai ales in oceanele deschise se
caracterizeaza prin pante mici (0.01 — 0.03), datoritd lungimii mari a valurilor, astfel incat
chiar in conditiile unor valuri Tnalte navigatia este relativ facila. Cele mai mari pante apar
la valurile generate de intensificarile locale ale vantului (0.03-0.1), creand dificultati
navigatiei cu ambarcatiuni mici.

Inaltimea semnificativ a valurilor pe coastele oceanice dominate de huli este de 1 -
2 m iar perioada de cca. 10 s. Acvatoriile costiere inregistreaza valuri de vant cu dimensiuni
diferite in functie de regimul eolian i de conditiile topografice locale; in general, mediile
marine protejate (ex: M. Baltica, G. Persic) inregistreaza valuri cu Hy = 0.5 — 1 m si perioada
de 3-5 s, In timp ce bazinele larg deschise au 1n general Hy> 1 m si perioade de 4 - 7 s. Pe
tarmul Deltei Dundrii inaltimea semnificativd multianuald a valurilor este de 1.43 m iar
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perioada semnificativd de 6.2 s (Vespremeanu-Stroe, 2004; Tatui si colab., 2011),
remarcandu-se distributia bimodala a energiei valurilor cu un maxim principal pe directiile
N-NE, care contribuie cu cca. 60 % din totalul energiei valurilor, si un maxim secundar pe
directia S (Fig. 3.4A, B, C) . In timpul furtunilor, inaltimea valurilor in larg creste mult fata
de valorile medii anuale atingdndu-se frecvent valuri de peste 5 m. Cele mai mari valuri de
furtund pot masura exceptional pand la 25 m in Oceanele Atlantic si Pacific in dreptul
latitudinilor medii si inalte (Pethick, 1984) si de pand la 8 m in M. Neagra.

3.3 FORMAREA VALURILOR
3.3.1 Valurile de vant

Valurile de vant, reprezentand tipul dominant de valuri, sunt rezultatul unui
transfer de energie eoliana dintre aer si suprafata marii. Atat aerul cat si apa sunt fluide, dar
cu densitati diferite, iar migcarea rapida a aerului deasupra apei produce un stress de
frecare prin care o parte din energia eoliand este transferata suprafetei marii crednd si
amplificand valurile.

Factorii de control ai dimensiunii §i energiei valurilor sunt (1) viteza vantului, (2)
durata / intervalul de timp in care vantul sufld intr-o anumita directie, si (3) fetchul —
distanta pe care bate vantul mentinandu-si directia.

Dupa cum am vazut, indltimea valurilor de vant este dictatd in primul rand de
viteza vantului, mai exact este proportionald cu patratul vitezei vantului, ceea ce presupune
ca intensificarea vantului determind o crestere incad si mai mare a inaltimii valului
(exemplu: dublarea vitezei vantului determind cresterea de patru ori, 400 %, a inaltimii
valurilor):

H=0.031 U (3.2)

unde, U = viteza vantului (m/s), iar 0.031 este o constantd obtinuti empiric. In ceea ce
priveste fetchul, observatiile indicd o relatie proportionala intre indltimea valului si
radacina patratd a fetchului (exemplu: dublarea fetchului determind o crestere cu cca. 41%
a Tnaltimii valurilor):

H=036-F" (3.3)

unde, F = fetch (km), iar 0.36 este o constanta obtinuta empiric.
O metoda simpld de predictie a valurilor este nomograma de corelatie vant-val, abreviata
S-B-M dupa numele inventatorilor ei (Sverdrup si Munk, 1946; Bretschneider, 1952).
Folosind metoda S-B-M, inaltimea semnificativa a valurilor, H;, si perioada maximului
spectral, 7}, pot fi deduse din U, D si F folosind nomograma (Fig. 3.5). De exemplu, pentru
o viteza a vantului de 10 m/s, cu o duratda de 24 h si un fetch de minim 250 km
(reprezentand pragul minim de producere a unei furtuni, in termeni de viteza si durata, cf.
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Vespremeanu, 1987) se vor forma valuri cu H; =3 m si 7, = 9 s. In schimb, la aceeasi
vitezd a vantului, duratd nelimitatd (D > 1 h), dar un fetch de doar 4.5 km (fetchul mediu
intdlnit pe marile lacuri din deltd: Gorgova, Fortuna, Rosu etc) valurile formate au H; =
0.45msi T, = 2.4 s, in timp ce in complexul lagunar Razelm-Sinoe, se ating H; = 0.85 m si
T, = 3.9 s pentru acelasi stress eolian manifestat insa pe un fetch mai mare (20 km) asa
cum se gaseste pe directiile N si NE.

Analizdnd nomograma de corelatie vant-val (Fig. 3.5) remarcam cum pentru
fetchuri extinse i pentru durate lungi (in general F > 300 km si D > 24 h) se ating valori
maxime ale parametrilor morfometrici ai valurilor, ceea ce Inseamnd ca se instaleaza o
stare de echilibru in care energia este disipatd de valuri cu aceeasi ratd cu care valurile
primesc energie de la vant. Starea marii in care se atinge acest echilibru se numeste mare
complet montatii, iar caracteristicile valurilor rimén relativ constante. in realitate insa
viteza vantului este destul de variabila astfel cd starea ideala de mare complet montata se
atinge rar.

In cadrul ariei de actiune a véantului, uneori a furtunii, valurile formate nu sunt
uniforme, ba din contrd predominad un ansamblu haotic de valuri relativ abrupte cu lungimi
si perioade diferite, dar in general mici, care calatoresc spre directii diferite. Diversitatea de
perioade si lungimi se datoreaza schimbarilor frecvente de viteza si directie ale vantului.
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Figura 3.5 — Nomograma de corelatie vant (viteza / fetch / duratd) — val (inéltime / perioada).
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3.3.2 Hula

Dupa ce valurile parasesc zona de formare (aria de actiune a vantului) formeaza
hula (devin valuri de huld), care poate calatori mii de kilometri Tnainte de a se sparge pe
diferite tdrmuri. Valurile mari de hula, formate prin iesirea din aria de manifestare a unei
furtuni, pierd din indltime §i energie destul de rapid. De exemplu, un val de huld cu
inaltimea initiald de 10 m va ajunge, dupa 200 km de la iesirea din aria de actiune a
vantului, sd masoare doar 2 m inéltime, cu o reducere corespondenta de 80-90% a energiei,
dar de aici incolo dimensiunile sale se vor reduce foarte lent (Komar, 1998) putand célatori
sute de kilometri Tnainte de a scadea sub 1 m.
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Figura 3.6 — a) Propagarea valurilor de hula fatd de aria-sursd (zona de generare). Odata cu
distantele tot mai lungi parcurse, lungimea valurilor creste, iar iniltimea scade. b) Inregistrarea
valurilor in apropierea zonei de generare. ¢) Inregistrarea hulei la mare distanta de zona de generare
(dupd Brown si colab., 1997).
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De aceea, indiferent de bazinul marin, chiar pe o vreme calma, fara vant si valuri,
cand marea pare linistita ca un lac (“mare oglinda”, sau grad 0 pe scara Beaufort), se poate
observa in larg prezenta unor valuri foarte lungi (L > 100 m), inalte de doar cativa
centimetri, sau la tirm, pe fata plajei, se constatd spargeri ritmice, cu perioadd mare.
Valurile dupa ce parasesc aria de manifestare a vantului incep sd se sorteze pe criteriul
vitezelor diferite de deplasare induse de lungimile diferite ale valurilor. Valurile cu
perioade mari cilatoresc mai repede depasindu-le pe cele cu perioadd mica; cu cat mai
mult de distantam de aria vantoasd cu atit mai sortate vor fi valurile ca frecventd si
lungime. Practic, cca. 90 % din energia valurilor de hula se propaga in cadrul unui unghi
de maxim 90 centrat pe directia vantului (Fig. 3.6). Astfel, dupa parasirea zonei de formare
hula se propaga sub forma unor arce de cerc, din ce In ce mai mari, cirora le scade
inaltimea si energia echivalentd (energia pe metru linear de creastd) desi isi pastreaza
energia totald, cuprinsa in arcul de cerc care se extinde.

3.4 TEORIA LINEARA A VALURILOR

Teoria lineara a valurilor mai este cunoscutd sub numele de teoria lui Airy, numita
astfel dupa matematicianul George Airy (1801-1892), si este cea mai folosita teorie a
valurilor. Toate aceste teorii reprezintd seturi de formule matematice care cuantificad
schimbarea caracteristicilor valului odatd cu adancimea, permitind determinarea
caracteristicilor valurilor din acvatoriul de tarm (superficial sau intermediar) pe baza
parametrilor inregistrati de valuri in larg. In ciuda relativei simplititi, teoria lineara a
valurilor descrie adecvat principalele procese de transformare a valurilor. Desi in natura
valurile sunt neregulate cu un profil general variind intre sinusoidal si trocoidal pentru
simplificare, presupunem forma valului ca fiind perfect sinusoidala (Fig. 3.2). Aceasta
presupunere inseamna cd vom considera deplasarea unui val ca o migcare armonica simpla
ce induce o variatie perfect ciclica in nivelul apei.

3.4.1 Miscarea orbitala a valurilor (Migscarea particulelor de apa)

Particulele de apa de la suprafata marii suportd o miscare orbitald, variind intre o
traiectorie circulara in apa adanca si una elipticd, chiar lineara, in apa putin-adanca (Fig.
3.7). Valurile si energia lor se propaga unidirectional, dar particulele de apa descriu o
miscare orbitald. In dreptul crestei valului, particulele se deplaseaza in aceeasi directie cu
valul, in timp ce in sant se deplaseaza in directia opusa. Deoarece viteza particulelor de apa
descreste odata cu adancimea, viteza atinsa in creasta valului este putin mai mare decat cea
inregistratd in sant, astfel ca existd o deplasare netd, foarte lentd, conforma cu directia de
propagare a valurilor. Aceastd deplasare netd poarta numele de driftul lui Stokes sau drift
de valuri. Diametrul miscarii orbitale a particulelor de apa descreste odata cu adancimea,
de la suprafata marii unde este egal cu inaltimea valului §i pana la o anumitd adancime sub
suprafata marii, numita baza valului, unde miscarea apei devine insignifianta.
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Figura 3.7 — Miscarea particulelor de apa provocati de propagarea valurilor. In apele de larg
miscarea este circulard, in apele de tarm intermediare este elipsoidald, iar in acvatoriile superficiale
elipsele devine aproape lineara inainte-inapoi (modificat dupa Brown si colab., 1997).

Valurile nu pot afecta relieful submers sub aceastd addncime. Baza valului corespunde
adancimii apei (d) egald cu jumatate din lungimea valului, d = L/2, si reprezintd limita
conventionala dintre acvatoriile adanci (unde d > L/2) si cele intermediare (L/20 < d < L/2).
Distinctia intre cele trei tipuri de acvatorii adanci, intermediare si superficiale, este clar
exprimata de tipul miscarii particulelor de apa si este dictatd de adancimea relativa a apei
(Tabel 3.1).

Clasificare acvatorii® d/L (addncime relativa) kd
Adanci 1/2 -0 T - 00
Intermediare 1/20-1/2 /10— x
Superficiale 0-1/20 0— /10

Tabel 3.1 — Clasificarea acvatoriilor

In tabelul 3.1, d/L = adancimea relativa a apei, iar k = numirul valului = 2n/L. Daca in apa
adanca, particulele de apa se deplaseaza circular, in acvatoriul intermediar miscarea valului
se extinde pana pe fundul marii, astfel incat valurile ,,simt” prezenta substratului. Drept
rezultat, particulele de apa urmeaza o traiectorie eliptica, pe orbite tot mai aplatizate si mai
mici pe masurd ce sunt mai aproape de fundul marii. In apropierea substratului miscarea
apei devine una orizontala, alternanta, de “du-te — vino”.

=

% in prezenta lucrare folosim uneori si termenul de ,,apa adanci” pentru acvatoriu adanc sau ape de

=

larg, respective de ,,apa putin-adanca” pentru acvatoriile / apele de tarm (intermediar si superficial)
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3.4.2 Lungimea si viteza valurilor in acvatorii adanci si
superficiale

O relatie importanta derivatd din teoria lineara a valurilor, este ecuatia dispersiei
care exprima relatia dintre lungimea si perioada unui val:

o” = gk tanh(kd) (3.4)
care poate fi rescrisa ca:
L = g7*/2n tanh(2zd/L) (3.5

unde, d = adancimea apei, ¢ = 2n/T = frecventa angulara a valului, g = acceleratia
gravitationald (9.81 m/s%); tanh reprezintd tangenta hiperbolica. Intr-un interval de timp
egal cu perioada valului (7), unda traverseaza o distantd egald cu lungimea valului (L),
astfel ca viteza valului (C) este egala cu raportul dintre ele:

C=L/T = gT/2xn tanh(2zd/L) (3.6)

Ecuatiile de mai sus exprimd caracteristicile valurilor independent de adancimea la care se
gasesc. Exceptand acvatoriile intermediare, in celelalte doud cazuri se pot folosi ecuatii
mai simple, datoritd comportamentului functiei tanh. Pentru valori foarte mici ale lui x
(exemplu 0.05) tanh (x) = x, iar pentru valori ale lui x mai mari decat &, atunci tanh (x) = 1.
Astfel, pentru acvatoriul adanc ecuatiile 3.5 si 3.6 se reduc la:

2
gT

L = 3.7

iy (3.7)

si

L gT

C ===5_=156T 3.8

T 27 G:8)

unde, L, = lungimea valului in larg (off-shore wavelength) si C, = viteza valului in larg
in acvatoriile superficiale (d < L,/20), ecuatiile 3.5 si 3.6 devin:
Li=T- (gh)"” (3.9)
si
C, = (gh)"”? (3.10)

unde, L; = lungimea valului in acvatoriul superficial (shallow-water wavelength) si C; =
viteza valului 1n apa putin adanca.
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Tinand cont ca perioada (7) este singura caracteristica a valurilor care nu se schimba
in propagarea unui val, aplicind ecuatiile de mai sus valabile in mediile adanci si
superficiale, putem determina diferite caracteristici ale valurilor. De exemplu, pe litoralul
romanesc al Marii Negre perioada medie (77,) este de 6 secunde (Vespremeanu-Stroe, 2004).
Daca masuram cu un cronometru un set de valuri a caror 7, = 6 s, putem afla ca in acvatoriu
adanc lungimea si viteza vor fi de 56 m, respectiv de 9.36 m/s (33 km/h). Pentru acvatoriu
superficial, in afara perioadei este necesar sda ne raportim la o adancime anume pentru a
estima ceilalti parametri. Pentru acelasi set de valuri (L, = 56 m, 7, = 6 s), la adancimea de 1
m, ecuatiile 3.9 si 3.10 produc urmatoarele valori L; =19 m si C; = 3.1 m/s.

3.4.3 Energia valurilor

Asa cum am vazut in capitolul 3.4.1 particulele de apa descriu traiectorii orbitale
aproape inchise in acvatoriile adanci si intermediare, si o migcare de “du-te — vino” in cel
superficial. Cu toate acestea propagarea valurilor constituie un transfer de energie pe
suprafata marii. Un val poseda energie in doua forme (1) energie potentiald asociatd cu
deplasarea particulelor pe verticald fatad de nivelul mediu al marii, si (2) energie cinetica
datoritd miscarii orbitale a particulelor de apa. Conform teoriei lineare a valurilor, energia
totald a valurilor este data de:

E=1/8 - pgH’ (3.11)

unde, p = densitatea apei de mare (kg/m’) iar H = iniltimea valului. Energia (E) este
raportati la suprafatd (N/m?) si reprezintd in fapt o masurd a densitatii energiei valurilor.
Astfel, energia totala transportatd de un val cu perioadad lunga este mai mare decat cea a
unui val cu aceiasi Tndltime dar cu o perioada mai scurtd, deoarece o perioada mai lunga
presupune si o lungime mai mare a valului (Masselink si Hughes, 2003).

Rata de transfer a energiei, in lungul crestei valurilor, se numeste puterea valului
(P) sau fluxul de energie a valurilor:

P=EC, (3.12)
unde, C, = viteza grupului de valuri, respectiv viteza de propagare a energiei.

Energia valurilor este direct proportionald cu patratul indltimii valurilor; dublarea Tnaltimii
unui val determina cresterea de patru ori a energiei acestuia. Practic, energia valurilor este
una din formele importante de manifestare a energiei eoliane, dependente direct amandoua
de cubul vitezei vantului (U°).

Atenuarea energiei valurilor implica cateva categorii de procese care conduc la
scaderea 1ndltimii valurilor (Brown si colab., 1997):

= Spargerea varfului crestei valului, datoritd Impingerii exercitata asupra ei de catre
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viteza vantului superioara vitezei de deplasare a valului. Acest proces se numeste
albirea valurilor (white-capping). O parte din energia disipatd prin albirea
valurilor este transferatd curentului de suprafata format de vant.

= Rezistenta aerului actioneaza asupra valurilor abrupte, dupa ce acestea ies din zona
de generare si intdmpind fie regiuni calme, fie cu vanturi contrare. O situatie
frecventa o reprezinta valurile formate de vanturi ce sufla catre larg (offshore) sub
diferite unghiuri fata de linia tarmului si care prin procese de disipare si refractie
ajung sa se conturneze catre uscat. Aceste valuri vor fi mult incetinite in deplasare
iar indltimea lor descreste.

= Interactiunea non-lineara a valurilor. Este importantd in zona de generare a
valurilor, 1n special in cadrul furtunilor, unde grupuri de valuri abrupte cu perioade
mici (3-5 s) interactioneaza facand “schimb de energie”

=  Atenuarea datoratd vascozitatii apei actioneaza doar in cazul valurilor capilare (L <
1.7 cm) si implica transformarea partiala a energiei valurilor in caldurd datoritd
frecarii dintre moleculele de apa.

Valorificarea pe scara-mare (industriald) a energiei valurilor ca si “energie verde”,
este nsd conditionatd de o serie de probleme pe care cercetarile din ultimele doua decenii
nu au putut sa le solutioneze convenabil. Cele mai mari impedimente sunt: (i) desfasurarea
spatiald a acestor instalatii trebuie sa fie de ordinul kilometrilor pentru puteri mai mari de
1 MW, (ii) un climat al valurilor cu amplitudini mari, ceea ce presupune distante
considerabile fatd de linia tdrmului si dificultdti in constructia instalatiei (adancimi mai
mari de 10 m) si In transportul energiei, (iii) blocarea circulatiei navale in respectiva
regiune si acumularea organismelor si poluantilor in spatiul devenit mult mai “linistit”
dintre instalatia energeticd si linia tarmului, (iv) conceperea unor sisteme foarte robuste
care sa reziste furtunilor (Brown si colab., 1997). Costul total al acestor statii de putere este
enorm facand exploatarea In general neprofitabild. Realizarea de statii mici de exploatare a
energiei valurilor, amplasate in conditii ideale, pare a fi totusi fezabila. In Norvegia a fost
instalat in 1985 un generator de 850 kW, pe coasta vestica la intrarea in forma de palnie
intr-un fiord, care prin configuratie determina cresterea inaltimii valurilor.

3.5 DISPERSIA VALURILOR $| FORMAREA GRUPURILOR DE VALURI

In zona de formare a valurilor de vant co-existd un spectru larg de valuri cu
perioade si lungimi diferite. Intrucat in acvatoriu adanc viteza valurilor creste odati cu
perioada (ecuatia 3.8), rezulta ca cea mai rapidd deplasare o vor avea valurile cu lungime si
perioada mare, care vor ajunge primele In regiuni situate la distantd de aria de actiune a
vantului. Aceastd separare a valurilor petrecutd datoritd vitezelor diferite de propagare
poartd numele de dispersia valurilor si constd in convertirea spectrului larg de valuri intr-
un camp de valuri regulate, cunoscut sub numele de hula. Cu cét mai lunga este calatoria
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valurilor in afara ariei de generare, cu atat mai efectivd va fi sortarea lor si mai ingust
spectrul de valuri (ca L si T).

Procesul de dispersie a valurilor, care determind ajungerea pe coaste mai intai a
hulei compuse din valuri mari si abia la finalul ei a valurilor mici, este responsabil de
producerea pe diverse coaste atlantice si pacifice (California, vestul si sudul Australiei,
vestul Frantei, sud-vestul Angliei etc) a conditiilor ideale pentru surfing. In contrast, in
marile mediterane dispersia valurilor este limitata de fetchul scurt, rezultand o manifestare
concomitentd a valurilor cu lungimi diferite (Pethick, 1994).

@

2| (a) set de valuri set de valuri

%3. E_iefazgte , . conforme (in faza)

3 1

5

3

E

ol

c

= grup de valuri :
g (

o

e \,/\ / AN \/\‘ —
{INAVAY VvV \/ U v
E

Figura 3.8 — Unirea a doud seturi (trene) de valuri cu lungimi usor diferite, dar cu amplitudini
asemandtoare, care formeaza grupuri de valuri (modificat dupa Brown si colab., 1997).

Atunci cand doud seturi de valuri calatoresc in aceeasi directie avand lungimi
comparabile, apare fenomenul de suprapunere (Fig. 3.8). In natura insa, cele doua seturi de
valuri, oricat de aseminitoare ar fi, vor avea mici diferente de lungime (si frecventa). In
timpul caldtoriei comune, interactiunile stabilite intre cele doua seturi de valuri, duc la
pierderea individualitatii fiecarui set si la formarea grupurilor de valuri. Acolo unde
seturile de valuri sunt conforme, respectiv in faza (ex: crestele si santurile coincid),
amplitudinile se suprapun, iar valurile rezultante sunt mult mai mari decat cele originare.
Acolo insa unde cele doua seturi de valuri sunt defazate (ex: creasta unui val din setul A se
suprapune pe santul unui val din setul B), amplitudinile se anuleaza reciproc, astfel ca
valurile rezultante vor fi foarte mici (Fig. 3.8b). Grupul de valuri calatoreste semnificativ
mai incet decat fiecare set de valuri in parte, fiecare val individual avand in acvatoriul
adanc o viteza dubld fatd de grupul de valuri. Folosind ecuatiile valurilor aplicabile in
acvatoriu adanc, viteza grupului de valuri (C;) poate fi exprimatd doar cu referire la
vitezele celor doua seturi de valuri C; si Cs:

Co=(C1G) 1 (C+Cy) (3.13)
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Daca C; este asemdndtoare cu Cs, atunci C, = C/2, unde C este viteza medie a seturilor de
valuri. In concluzie, grupul de valuri cilitoreste cu o vitezd egald cu jumitatea vitezei
valurilor individuale, exceptand acvatoriul superficial unde viteza devine dependenta de
adancime astfel ca viteza grupului de valuri devine identica cu viteza valurilor individuale.
In cazul interferentei dintre doua seturi de valuri, deoarece modificarile nete de nivel ale
marii produse de valuri corespund grupurilor de valuri si nu separat celor doud seturi de
valuri (ex: realitatea fizica corespunde Fig. 3.8b, iar Fig. 3.8a exprimd doar teoretic
propagarea celor doud seturi de unde) rezulta ca energia valurilor este continutd de fiecare
grup de valuri i avanseaza odata cu viteza grupului.

3.6 TRANSFORMAREA VALURILOR iN ACVATORIUL TARMULUI

Cat timp valurile calatoresc in apa adanca, singurul proces semnificativ este cel de
dispersie cu formarea hulei si a grupurilor de valuri. Odatd cu intrarea in acvatoriile
intermediare si superficiale (d < L./2), cand valurile Incep “sa simtd” fundul marii, au loc o
serie de transformari, care conduc la schimbarea dramaticd a tuturor caracteristicilor
valurilor cu o singurd exceptie: perioada valului care rdmane constantd. Transformarea
valurilor este rezultatul complex al schimbarilor suportate de valuri Tn urma interceptarii
adancimilor mici (mai mici decéat baza valului) §i care se produc in urma proceselor de
refractie, difractie, asimetrie sau inaltare.

3.6.1 Transformarea inaltimii valurilor

Miscarea particulelor de apa, provocata de valuri in acvatoriul de tirm (intermediar
si superficial), se resimte prin intreaga coloana de apa pand pe fundul marii. De aceea
substratul are un impact semnificativ asupra miscarii valurilor determinind schimbarea
majoritatii parametrilor morfometrici ai acestora. Schimbarile lungimii si vitezei valului la
trecerea din ape adanci in ape putin-adanci au un efect major asupra Inaltimii valului.
Variatiile indltimii valurilor care se apropie de tirm pot fi calculate utilizind si dezvoltand
ecuatiile puterii valurilor (fluxul energiei valurilor; ecuatia 3.12). Daca se ignora pierderile
de energie datorate frecarii externe (val — substrat) atunci:

P=(-Cy);=(E- Cy,=constant (3.14)
unde, indicii subscrisi “1” si “2” indica pozitii diferite ale valului fatd de linia tarmului,
respectiv adancimi diferite (d; < d,). Inlocuind energia valului conform ecuatiei 3.11 (E =
1/8 pgH?®), obtinem urmitoarele relatii:

Cgl/ng :Ez/El :ng/sz (315)

Hy = (Ct/Cy)"” - H, (3.16)
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Deoarece in apa putin adanca viteza grupurilor de valuri este direct proportionala
cu adancimea (C; > (), rezultd cd aici are loc un proces de inaltare a valurilor (wave
shoaling) mai evident atunci cand valul se pregiteste de spargere. Acest proces este
caracteristic doar acvatoriului superficial (d < L,/20), deoarece in acvatoriul intermediar
procesele stau invers, $i anume cresterea efemera a vitezei grupurilor de valuri duce la
scaderea, tot efemera, a inaltimii valurilor mai exact pand cand intercepteaza acvatoriul
superficial unde incepe cresterea inaltimii (Fig. 3.9). Datoritd corelatiei directe stabilite Tn
conditii de larg (acvatoriu adanc) intre viteza si perioada valurilor rezulta ca, odata intrate
in acvatoriul tairmului, valurile cu perioadd mare vor suporta transformari mai pronuntate
ale parametrilor morfometrici, inclusiv Inéltarea valurilor in apropierea zonei de spargere,
decat valurile cu perioada mica (Masselink si Hughes, 2003).

Desi pierderile de energie datorate frecarii externe au fost ignorate in formulele 3.14
— 3.16, trebuie sd admitem cd o parte din energie valului se consuma cu deplasarea
sedimentelor prin miscarea de “du-te — vino” exercitati in apropierea substratului. In
consecintda, energia valului la intrarea in zona de spargere depinde foarte mult de
caracteristicile reliefului acvatoriului intermediar: latime, pantd si rugozitate. Cu cat mai lat,
mai putin Inclinat §i mai rugos este sectorul dintre baza valului si acvatoriul superficial (cca.
—40... -3 m pentru tdrmul roméanesc al Marii Negre) cu atat mai multd energie se va disipa
datoratd frecarii externe, rezultind o indltare mai putin evidentd a valurilor de aici in
comparatie cu cele de pe tarmurile deschise la mari si oceane cu selful continental ingust.
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Figura 3.9 — Transformarea valurilor 1n apele de tarm in functie de raportul dintre adancimea apei si
lungimea valurilor in larg (4/Ly).

36



Valurile

3.6.2 Dezvoltarea asimetriei valurilor

In larg valurile au un profil sinusoidal, simetric, iar particulele de apa dezvolta viteze
egale atat In creasta valurilor cat si in santul acestora. Pe masura ce adancimile scad sub baza
valului si valurile intrd in acvatoriul de tarm (tipul intermediar) ele devin tot mai asimetrice
dezvoltand creste ascutite si santuri plate (Komar, 1998). Prin asociere viteza particulelor de
apa devine de asemenea asimetrica, Inregistrand valori mari in creasta valurilor pentru un
interval scurt de timp si valori mici In santul valorilor pentru intervale de timp mai lungi.
Asimetria valurilor este asadar procesul complex prin care valur in apele de tarm 1si schimba
deopotriva forma si profilul vitezelor, inducand viteze mai mari ale apei in dreptul crestei decat
in dreptul santului. Dezvoltarea asimetriei valurilor este foarte importantd perntru relieful
submers al tarmului deoarece ea initiazd transportul de sedimente orientat catre tarm.

3.6.3 Refractia valurilor

Valurile in larg caldtoresc pe directii foarte variate, conforme cu directia vantului
care le-a generat, sau sub unghiuri mici fatd de acesta daca au iesit din zona de formare
(huld). Cu exceptia brizelor, care actioneaza semnificativ doar in sezonul cald si pe distante
mici In larg, regimul eolian nu este influentat de dispunerea linei tarmului, astfel ca
majoritatea valurilor care ajung sa se sparga pe plaje au 1n larg directii diferite fatd de
normala (perpendiculara) la tarm, respectiv vin sub diverse unghiuri.

Atunci cand un val se apropie de tirm sub un anumit unghi fata de linia tirmului si
de traseul izobatelor, addncimea apei in lungul crestei variaza. Deoarece valul se gaseste
deja 1n acvatoriul tarmului viteza Iui de deplasare este dependenta de lungimea valului sau
adancimea apei, pentru acvatoriul intermediar, respectiv superficial. Astfel, viteza valului
va fi diferitd Tn lungul crestei valului, mai exact partea valului situata la adincimi mari se
va deplasa mai repede decat partea valului situatd la adancimi mai mici.

Figura 3.10 — Imagini aeriene oblice care ilustreza (A) refractia si difractia valurilor induse de un
banc submers asociat unei bariere lagunare, si (B) refractie tipica datorata valurilor incident-oblice.
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Figura 3.11 — Refractia valurilor si procesele asociate - schimbarea unghiului de incidenta,
scaderea 1ndltimii si energiei valurilor; modificat (dupa Masselink si Hughes, 2003).

Acest proces de rotire a crestei valurilor in tendinta de a deveni paralele cu linia tarmului
poartd numele de refractia valurilor (Fig. 3.10). Schimbarea orientdrii crestei valurilor in
acvatoriu superficial poate fi descrisd similar legii lui Snell (refractia luminii):

sin a; / C, = sin o, / C, = constant (3.17)

unde, a = unghiul dintre creasta valului si conturul izobatelor, iar indicii subscrigi “1” si
“2” indicd pozitii diferite ale valului fatd de linia tdrmului, respectiv adancimi diferite (d; <
d»; respectiv | di| > |d,]). Daca ne raportdm la caracteristicile valurilor din larg, putem
calcula orientarea valului ajuns la o adancime data in functie de orientarea valurilor in larg
conform relatiei:

sin a = C/C,sin o, (3.18)

unde, C, si 0, reprezintd viteza si orientarea valurilor in larg; indicele subscript “o0” (oft-
shore) desemneaza acvatoriul adanc, de larg.

Pe o hartd a valurilor refractate se pot trasa ortogonale reprezentate de linii
perpendiculare pe creasta valurilor care in larg, acolo unde valurile sunt nerefractate,
pornesc egal spatiate intre ele (s = spatierea). In cazul unei coaste lineare cu izobatele
drepte si paralele intre ele, refractia valurilor se produce uniform (Fig. 3.11) determinand o
distributie uniforma a energiei valurilor in lungul tarmului. Totusi, remarcam cum distanta
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dintre ortogonale creste pe masurd ce valurile se refractd. Practic, energia totald a
segmentelor de val cuprinse intre doua ortogonale raméne constantd in timpul propagarii
valului:

P=(E - Cys), = (E - Cy5), = constant (3.19)
S1/82 = €0OS 01/ cOS O (3.20)

Ultima relatie este valabila pentru sectoarele drepte de tarm cu izobatele paralele.
Coeficientul de refractie refractie (K;) exprima raportul dintre inaltimea valului refractat si
indltimea valului neafectat din larg:

K, = H/Hy = (54/5)" (3.21)

in cazul unui tirm drept (Fig. 3.11), cu ct mai oblic se deplaseaza valurile catre
tarm, respectiv cu cat mai mare este unghiul dintre crestele valurilor in larg si conturul
izobatelor, cu atat mai puternicd va fi refractia valurilor si mai mare distantarea
ortogonalelor in apropierea liniei tarmului. Astfel (ecuatia 3.21), energia valurilor per
unitatea de lungime a crestei (m) descreste, si la fel indltimea valurilor descreste
proportional cu gradul de refractie al valurilor. In consecint, inaltimea valului depinde de
gradul de refractie al valurilor, dar refractia valurilor nu este afectatd de inaltimea valurilor,
ci doar de perioada. Valurile cu perioadd mare (ex: hula) “simt” fundul marii Tnaintea
valurilor cu perioadd scurtd, motiv pentru care se refractd mai mult, devenind aproape
paralele cu linia tirmului in zona de spargere.

Dupa cum am prezentat mai sus, inaltimea si energia valurilor in apropierea liniei
tarmului depinde intr-o masurd semnificativd de refractia valurilor, respectiv de unghiul
incident al valurilor in larg. Cu cat mai aproape de normala (perpendiculara) pe tirm este
directia de propagare a valurilor 1n timpul unei furtuni, cu atat mai dramatic va fi impactul
valurilor asupra coastei (relief, amenajari etc). in cazul unei coaste lineare cu izobatele
drepte si paralele intre ele, refractia valurilor se produce uniform (Fig. V.14) determinand
o distributie uniformad a energiei valurilor in lungul tdrmului. Totusi, remarcdm cum
distanta dintre ortogonale creste pe masura ce valurile se refracta,

In cazul litoralului romanesc al Marii Negre, orientarea generala a liniei tarmului,
care variaza Intre N-S si NE-SV, este asemanatoare directiei de producere a furtunilor (81 %
din furtuni se produc din sector NV-NE, iar 16 % din directia S cf. Vespremeanu-Stroe,
2007), astfel ca valurile de furtund au un unghi de atac mic (<30°; unghiul dintre directia
de propagare a valurilor si linia tirmului). Roza valurilor calculatd pentru tarmul Sulina-Sf.
Gheorghe (Fig. 3.4B), dar in conditii de apa adanca (-30 m) prezinta o distributie acut-
bimodald cu maximul principal centrat pe directia N, iar cele secundare pe directiile N si
NE; directia S ocupi abia locul 4. In consecinta, pe coasta romaneasca, valurile de furtuna
se propagd sub unghiuri mici (acute) si suportd procese de refractie intensa, care produc o
scadere semnificativd a indltimii si energiei valurilor, motiv pentru care majoritatea
furtunilor puternice, din punct de vedere eolian, au un impact moderat asupra mediului
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litoral. De exemplu, cea mai puternica furtuna din ultimele doud decenii a fost cea din
decembrie 1991, cand timp de 3 zile vantul a suflat cu peste 20 m/s din directie N si s-au
inregistrat viteze medii de 40 m/s pentru 12 ore. Cu toate acestea, cel mai mare impact
asupra coastei la nivel de relief si amenajari 1-a avut o altd furtuna, cea din ianuarie 1998
(U =20 — 28 m/s) datorita directiei de atac a valurilor din NE si chiar ENE, care au ridicat
nivelul local al marii cu peste 1 m. Ambele furtuni au produs in larg valuri de 7 m
(decembrie 1991), respectiv 6 m in 1998 (ianuarie 1998; cf. Vespremeanu-Stroe, 2004).

O coasta cu relief complex, cu o linie a tarmului sinuoasa si o configuratie variata
a fundului marii, dispune de valuri refractate diferentiat de la un sector la altul in functie de
topografia submersa, ceea ce produce variatii importante ale inaltimii si energiei valurilor
in lungul coastei. Acolo unde ortogonalele sunt convergente / divergente pe un sector de
tarm, rezultd ca si energia valurilor se concentreazd / disipeaza, generand conditii pentru
desfasurarea proceselor erozive / acumulative. Convergenta valurilor (K, > 1) se produce
indeosebi pe capuri marine si in arealele cu addncimi mici (ex: bancuri marine), in timp ce
divergenta valurilor (K; < 1) se produce 1n golfurile arcuite si atunci cand valurile
calatoresc peste un sector cu adancimi mai mari decat in jur (ex: canale de curenti rip,
radacini ale canioanelor submarine, depresiuni marine) (Fig. 3.12).

Refractia valurilor joacd un rol foarte important in dinamica reliefului costier si
transportul sedimentelor deoarece controleazd modul in care este distribuitd energia
valurilor 1n lungul tdrmului, actionand prin proceselor pe care le determina: convergenta /
divergenta valurilor si formarea curentilor de tarm.
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Figura 3.12 — Refractia valurilor pe un tirm accidentat, cuprinzénd canioane submarine, La Jolla,
California (modificat dupa Munk si Traylor, 1947).
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3.6.4 Difractia valurilor

Difractia valurilor reprezintd procesul de schimbare (rotire) a directiei de
propagare a valurilor in urma interceptarii de citre acestea a unui obstacol: banc submers,
recif, dig, insuld. In difractia valurilor cel mai important proces este cel de transfer a
energiei valurilor 1n lungul crestei, dinspre sectorul de val afectat direct de obstacol citre
partea liberd a valului care se roteste (Briggs et al., 1995). In spatele obstacolului se
creeaza o zona de adapost, dar difractia valurilor permite energiei valurilor sa se transmita
si in zona de addpost. Pe acest principiu, difractia este principalul proces prin care energia
valurilor patrunde in locuri ferite precum golfuri semi-inchise, spatele digurilor, intrarea in
porturi. Tindnd cont ca difractia reduce inaltimea si energia valurilor, rezulta ca in general
efectul ei asupra reliefului este unul constructiv, respectiv acumulativ. Pe tarmul romanesc,
difractia are un rol important in evolutia reliefului acolo unde varietatea morfologiei
submerse si a liniei tirmului este mare. Cateva exemple: (1) in cazul celor doud insule
bariera (I. Musura si 1. Sacalin), difractia contribuie la acumularea rapida a sedimentelor
nisipoase in prelungirea si in spatele capetelor sudice ale insulelor, (2) la sud de jetiurile
gurii Sulina, valurile difractate controleazd procesele de sedimentare intensd generand
aparitia unei succesiuni de bancuri, (3) in cazul bratului Sfantu Gheorghe, difractia
valurilor contribuie la procesul lent de deplasare citre sud a gurii de varsare si, de
asemenea, genereaza curenti orientati spre amunte care pe malul sudic au impins capatul
Sacalinului formand spituri recurbate care nainteaza in amunte pe Dundre cca. 1 km.

3.7 TRANSFORMAREA VALURILOR iN ZONA DE SPARGERE
3.7.1 Spargerea valurilor (Deferlare)

Odatd cu intrarea in apele de tarm, incepe transformarea valurilor, respectiv
modificarea majoritatii caracteristicilor valurilor in paralel cu schimbarea progresiva a
formei valului fatd de de profilul sinusoidal din zona de larg. La un moment dat, cand valul
se gaseste deja in acvatoriul superficial, addncimea apei devine prea mica pentru a mai
permite deplasarea libera a valurilor. Spargerea valurilor se produce atunci cand viteza
orizontald a particulelor de apa din creasta valului depaseste viteza de deplasare a valului.
Ca urmare, particulele de apa parasesc forma valului, generdnd dezintegrarea acestuia in
jeturi de apa, bule si spuma. Din punct de vedere cinematic spargerea valurilor reprezinta
trecerea de la o miscare orbitala a particulelor de apa la una lineara, generatoare de curenti.
Astfel, spargerea valurilor este un proces capital in evolutia coastelor, deoarece atunci cand
un val se sparge energia lui este eliberatd si apoi consumatd in procesul de producere a
curentilor de tirm (curenti indusi de valuri), de modelare a reliefului si de transport a
sedimentelor (Masselink si Hughes, 2003). Zona de spargere a valurilor si fata plajei
compun zona de disipare a energiei valurilor.
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Adancimea apei la care se sparg valurile depinde de inaltimea valurilor deferlante

si de caracteristicile reliefului submers (ex: prezenta barelor submerse). Indicele de
spargere (y) exprima relatia dintre inaltimea valului deferlant (in spargere) si adancime:

Y= Hb/db (322)

unde, H, = indltimea valului deferlant &, = adancimea la care se produce spargerea
valurilor. Valoarea medie a indicelui de spargere este y = 0.78, dar variaza in functie de
configuratia substratului intre 0.6 (fund plat) si 1.1 (tdrm submers cu bare si santuri).

Exista patru tipuri majore de deferlare a valurilor, controlate in special de panta

tarmului in zona de spargere (Fig. 3.13):

Deferlarea prin revarsare pe frontul valului (spilling) se produce pe tarmurile cu
pante mici. In acest caz frontul de avansare a valurilor ajunge gradual tot mai
inclinat pana cand creasta valului devine partial instabila, astfel incat varful crestei
incepe sa alunece (sd se reverse) pe frontul de avansare. Este o deferlare
incompletd, valul continuand sa se deplaseze in acest tip de spargere pana pe fata
plajei. In timpul unei furtuni, pe suprafata marii, in larg, au loc doar spargeri prin
revarsare, datoritd Tmpingerii exercitatd asupra ei de catre viteza vantului
superioara vitezei de deplasare a valului; acest proces se numeste albirea
valurilor (white-capping).

Deferlarea prin plonjare (plunging) este tipul cel mai spectacular de spargere si
de asemenea cel mai frecvent intalnit. Se produce pe tdirmuri cu pante medii, dar
mai mari decat in primul caz (prin revarsare). Frontul valului se arcuieste, devine
vertical, apoi pronuntat concav, iar creasta valului plonjeaza in fata ca si cum ar fi
0 masa distincta de apa. Spargerile prin plonjare produse pe tdrmurile cu pante
mici sunt asociate in general valurilor de huld cu perioade mari.

Deferlarea prin colapsare (collapsing) este asemanatoare spargerii prin plonjare,
cu diferenta cd atunci cand frontul valului se ridica in pozitie verticala are loc
prabusirea / colapsarea acestuia, fara arcuirea subsecventa a crestei valului. Acest
tip de deferlare se produce pe sectoarele de tarm submers cu pante mari.
Deferlarea prin inundare (surging) se intdlneste pe plajele abrupte, in cazul
valurilor cu pantid mici. In acest tip, frontul valului rimane neted deoarece valul
aluneci direct pe plaja fara a se sparge. In deferlarile prin inundare o proportie
insemnata a energiei valurilor este reflectata de plaja.

spuma

panta redyss

Figura 3. 13 — Cele trei tipuri majore de spargere a valurilor: A. prin Improscare/revarsare
(spilling), B. prin plonjare (plunging) si C. inundare (surging)
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Mai multi parametrii au fost inventati pentru a descrie tipul de spargere a valurilor, dintre
care cel mai folosit este Numarul Iribarren & (Battjes, 1974):

&=tan B/ (HyLo)" (3.23)

unde, tan f = panta tarmului submers In zona de spargere. Spargerea prin revarsare este
specificd valorilor mici ale numarului Iribarren (§ < 0.4), ceea ce presupune pante mici ale
tarmului submers si valuri abrupte, cu perioade scurte. La celalalt capat al spectrului de
valuri deferlante se géseste deferlarea prin inundare (£ > 1) specifica plajelor abrupte cu
valuri incidente cu inaltime mica si perioada mare. Spargerile prin plonjare si colapsare se
produc pentru valori medii ale numarului Irribaren (&: 0.4 — 1) si de asemenea ale pantei
plajei si parametrilor valurilor.

Pe tarmul roménesc cu faleza, datorita pantelor din zona de spargere (pante mari si
medii), induse de textura sedimentelor (nisip mediu si nisip grosier), valurile se sparg cel
mai adesea prin colapsare si mai rar prin plonjare. Pe sectoarele de tdrm care dezvolta o
fata plajei puternic inclinatd, in cazul valurilor mici de huld se produc si deferlari prin
inundare (ex: Vama Veche, 2 Mai, bariera Techirghiol). Pe tdrmul Deltei Dunarii,
abundenta nisipurilor fine a condus la dezvoltarea unor sectoare de spargere a valurilor cu
pante mici si in general la aparitia tdrmurilor disipative si intermediare. Astfel tipul
dominant de spargere este prin plonjare, in timp ce deferlarea prin revarsare se intalneste
pe sectoarele cu pante foarte reduse, precum tarmul Sulina, Cap Buival, Periteasca.

3.7.2 Reflectia valurilor

In cele mai multe cazuri energia valurilor este disipatd complet in zona de spargere
si pe fata plajei (swash). Totusi, in cazuri particulare ale morfologiei tdirmului energia
valurilor poate fi reflectatd de catre linia tdrmului (fata plajei, faleza) asemanator reflectiei
luminii intr-o oglindd sau a sunetului intr-un perete sub forma ecoului. Aceasta energie
reflectatdi nu mai este consumatd pentru producerea curentilor de tarm sau pentru
modelarea reliefului. In deferlarile prin inundare (& > 1) se produce fenomenul de reflectia
valurilor, datorat In primul rand pantei mari a fetei plajei sau liniilor de tdrm verticale
reprezentate de diguri si sectoare de faleze. In cazul particular al valurilor
infragravitationale (vezi cap. 3.7.3), acestea se pot reflecta chiar i pe tarmurile disipative
nisipoase cu pante mici (Masselink si Hughes, 2003).

Intrucat dupa reflectie valurile isi pastreaza perioada, interactiunea dintre valurile
reflectate si valurile progresive incidente conduce la aparitia valurilor stationare. Prin
definitie, valurile stationare sunt produsul a doud valuri cu perioade identice célatorind in
directii opuse care anuleaza orice deplasare neta orizontald (Holthuijsen, 2007). Particulele
de apd continud sa se deplaseze vertical si orizontal, fara insa a mai descrie traiectorii
orbitale precum in cazul valurilor progresive. Se formeaza astfel linii stabile in lungul
carora nu se produc oscilatii verticale (noduri) despartite de fasii care cunosc ample

43



Oceanografie Fizica

miscari verticale, devenind cand creste cand santuri (antinoduri) (Fig. 3.14). In cadrul
nodurilor, deplasarea orizontala (viteza curentilor transversali) este maxima, dar nivelul
apei nu se schimba, in timp ce in antinoduri excursia verticala a nivelului este maxima, iar
migcarea orizontald a apei este minima. Reflectia valurilor infragravitationale este un
proces important presupus a fi implicat in formarea barelor submerse longitudinale; barele
se formeaza pe pozitia antinodurilor daca transportul sedimentar este predominant de fund
sau pe pozitia nodurilor daca principalul mod de transport al sedimentelor este Tn suspensie
(Holman si Bowen, 1982).
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Figura 3.14 - Miscarea valurilor progresive si stationare (dupa Brown si colab., 1997).

3.7.3 Valurile infragravitationale

Analiza spectrald a datelor de valuri indica frecvent existenta unui maxim
energetic secundar pentru frecvente mai mici decat ale valurilor de vant (f = 1/T; £ > 0.1
Hz) si hulei (f: 0.07 — 0.14 Hz). Acest input energetic se datoreaza valurilor
infragravitationale caracterizate de perioade cuprinse intre 20 secunde §i 5 minute. Valurile
infragravitationale sunt generate de interactiunile nelineare dintre grupurile de valuri in
zona de spargere a tirmului, de unde rezultd cad energia lor este direct proportionald cu
energia valurilor incidente din acvatoriul tarmului. Iniltimea valurilor infragravitationale
din zona de spargere este de 20-60 % din naltimea valurilor incidente din larg (Guza si
Thornton, 1985).

O caracteristicd importanta a valurilor infragravitationale este cresterea graduala a
energiei lor in profil transversal prin zona de spargere pe masurd ce se apropie de linia
tarmului. In paralel, energia valurilor incidente descreste in cadrul zonei de spargere citre
linia tarmului. Dependenta inaltimii valurilor infragravitationale de inaltimea valurilor
incidente si gradientii opusi de crestere/descrestere a energiei valurilor infragravitationale /
gravitationale n cadrul zonei de spargere, au efecte majore pe masurd ce marea devine
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agitata. In conditii de furtuni, zona de spargere se liteste pentru a permite disiparea
valurilor, astfel ca valurile cele mai Tnalte se sparg la distante mari de linia tdirmului. Pe de
alta parte, energia infragravitationala nu este disipatd in zona surf deoarece lungimea mare
a valurilor infragravitationale Tmpiedica spargerea lor. Din manifestarea simultand a celor
doud procese in timpul furtunilor, rezultd ca valurile infragravitationale pot domina
deplasarea apei In cadrul partii interioare a zonei de spargere, avand un impact
morfodinamic semnificativ §i generand ridicari periodice ale nivelului local al marii care
permit valurilor incidente de furtuna sa atace plaja inaltd, dar si baza dunelor sau a falezei
(Masselink si Hughes, 2003).

3.8 VALURI EXCEPTIONALE

3.8.1 Interactiunea valuri - curenti

Pescarii si alte categorii de navigatori din zona gurilor de varsare ale raurilor
cunosc cd aici se formeazad valuri foarte periculoase pentru ambarcatiunile mici. Aceasta
situatie se Intdlneste atat pentru i) gurile fluviale din zone micromareice cat si pentru ii)
estuare (in care scurgerea fluviald este putin importanta) sau iii) golfuri prelungi si inguste
(ex: fiorduri) dezvoltate pe tarmuri mezo- si macromareice. Aceste valuri, inalte si abrupte,
apar datorita interactiunilor dintre valurile incidente, propagate dinspre larg, si curentii
fluviali sau curentii mareici de reflux. In cazul gurilor de virsare fluviale pe tirmuri non-
sau micromareice curentii fluviali puternici, prelungiti in domeniul marin, actioneaza
continuu cu viteze dictate de variatiile debitului si secundar de regimul eolian; de aceea,
existd mereu sectoare in care valurile incidente se propaga in contra curentului fluvial. In
celalalt caz astfel de interactiuni se produc doar la reflux.

Dacé un grup de valuri se propagd din larg unde presupunem ci nu sunt curenti
(punctul A) cdtre zona gurii de vérsare a unui fluviu unde actioneaza curenti puternici
orientati paralel cu directia de deplasare a valurilor dar de sens contrar (punctul B), atunci
trebuie sa admitem ca in cele doua regiuni (A si B), perioada valurilor ramane neschimbata
conform teoriei lineare a valurilor:

T=LJC,=L/IC=L/Co—u) (3.24)

unde: L,si C, = lungimea si viteza valurilor in larg, L si C = lungimea valurilor in zona de
actiune a curentilor fluviali, iar u = viteza curentului.

Deoarece C = C, — u, rezulta ca C < C,si implicit L < L,. Fluxul energiei valurilor rimane
constant, dar el depinde de viteza grupurilor de valuri si de indltimea acestora (ecuatia
3.14), astfel ca odata cu Incetinirea deplasarii valurilor se produce o crestere a inaltimii
acestora (H):

H=[CJ/C,-u)]"* H, (3.25)
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In consecinta, in cazurile precizate de actiune a curentilor, valurile devin mai scurte si mai
inalte cunoscand cresteri spectaculoase ale pantei care induc riscuri in navigatie si
cresterea frecventei proceselor de spargere a valurilor.

In cele mai multe cazuri interactiunea valuri - curenti se suprapune acvatoriilor
putin-adanci, ceea ce amplifica cresterea Inaltimii si pantei valurilor datoritd efectului de
shoaling (cap. 3.6.1) din zona estuarelor. Astfel de modificari apar la fel de pronuntat, doar
in timpul refluxului, si pentru deltele mareice (dezvoltate de o parte si de alta a portitelor
barierelor litorale) care de asemenea prezinta bare. Cele mai mari modificari ale valurilor
intr-o zona de varsare se produc in dreptul crestei barei gurii, unde adancimile mici (-1m...-
4m) determind pe de o parte accelerarea vitezei curentilor fluviali, iar pe de altd parte o
crestere bruscd a inaltimii si asimetriei valurilor. in cazul gurilor Dunrii, exista diferente
de la un distributar la altul. De exemplu, la gura Sulina adancimile mari inhiba procesele
de shoaling, in schimb viteza mare a curentului fluvial (rezultat al canalizarii bratului si
mentinerii artificiale a unei sectiuni active de scurgere de suprafatd micd), este
responsabild pentru valurile abrupte formate chiar si in conditii de mare relativ calma. La
gura Sfantu Gheorghe, zona neafectatd de interventii antropice, se dezvoltd o bara a gurii
proeminentd (adancimea medie -2m) cu un flanc abrupt citre larg, astfel incat cresterea
inaltimii valurilor datoritd interactiunilor valuri-curenti este mult amplificatd in dreptul
barei gurii de cétre efectul de shoaling.

3.8.2 Seise

Seisele sunt valuri stationare formate in corpuri de apa inchise sau partial inchise;
practic, seisele se produc in lacuri dar si In golfuri, estuare si porturi deschise la unul din
capete catre bazinele marine. Sunt efectul rezonantelor provocate in corpul de apa de cétre
variatii bruste ale presiunii aerului sau ale vantului, sau mai rar de cétre activitatea
seismica si tsunami. Rezultd o miscare armonica verticald care genereazd o unda ce va
traversa lungimea bazinului acvatic cu o vitezd depinzand de adancimea acestuia.
Reflectiile repetate ale undei produc interferente derivate din intersectia a doud valuri
progresive calatorind in directii opuse, mai exact valuri stationare cu unul sau mai multe
noduri (linii In lungul carora nu se produce nici o miscare verticald) si antinoduri,
reprezentand linii care suportd doar miscéri ample verticale, devenind alternativ creste si
santuri. Perioada seigelor este determinata de relieful bazinului (marime, forma, adancime),
iar pentru cazul comun in care addncimea este mai mica decat a zecea parte din lungimea
bazinului (d < //10), rezulta:

T=21/(gd)"’ (3.26)

unde, / si d = lungimea si adancimea medie a bazinului. in cadrul Oceanului Planetar,
seisele se produc nu doar in golfuri si estuare, ci si In Marea Nordului, Marea Adriatica sau
Marea Baltica, unde prin inaltarea nivelului marii au contribuit la inundarea Venetiei si
Sankt Petersburg.
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MAREELE

Principalele fluctuatii ale nivelului marilor si oceanelor sunt reprezentate de maree.
Ele au fost descrise plastic de citre Defant (1958) ca “bataile inimii oceanului, un puls care
poate fi simtit in toata lumea” (Komar, 1998).

Miscéarile mareice regulate ale apei marilor si oceanelor constituie o atractie
speciald, ele fascinand imaginatia umana incéd din cele mai vechi timpuri. In Antichitate,
mareele aveau o semnificatie religioasa, find privite ca o manifestare terestra palpabila a
puterii zeilor (oamenii antici erau capabili sa relationeze miscarile regulate ale marii cu
miscarile Lunii si Soarelui). Primele Insemnari referitoare la maree apar odatd cu
observatiile lui Herodot asupra Marii Mediterane (450 B.C.) si ale lui Pytheas (astronom si
navigator grec) asupra legdturii dintre Tndltimea mareelor si pozitia Lunii (300 B.C.).
Intelegerea mareelor se bazeaza pe lucrarile matematicienilor Isaac Newton (in lucrarea
Philosophiae Naturalis Principia Mathematica, prezinta fortele astronomice fundamentale
care produc valuri in cadrul unui ocean uniform, cu adincime infinitd), Pierre-Simon
Laplace (in lucrarea Mecanique celeste, prezinta ecuatiile hidrodinamice fundamentale
care guverneazd comportamentul valurilor cu lungimi mari in cadrul oceanelor cu
adancime finitd) si William Thomson, Lord Kelvin (a demonstrat ca ecuatiile lui Laplace
pot descrie mareele 1n cadrul bazinelor oceanice naturale inconjurate de margini
continentale). In prezent, odata cu progresele inregistrate in domeniul oceanografiei fizice,
avem nenumarate motive practice si stiintifice de cunoastere si intelegere a dinamicii
apelor marilor si oceanelor.

Variatiile nivelului marii cuprind atit mareele astronomice, generate de fortele
gravitationale ale Lunii si Soarelui, cét si alte schimbari de scurta durata ale nivelului apei
(numite, uneori, maree meteorologice) produse, spre exemplu, de vanturi puternice (storm
surge) sau de fluctuatii ale presiunii. In cuprinsul acestui capitol, termenul de maree face
referire doar la mareele astronomice.

Mareele reprezinta cresteri si scaderi periodice ale nivelului mediu al apei in cadrul
marilor si oceanelor generate de atractia gravitationald dintre Pamant, Soare si Luni. in
principiu, ele se prezintd ca niste valuri ritmice cu lungimi si perioade foarte mari (lungimi
de mii de kilometri, perioade de o jumatate de zi sau o zi si indltimi care pot depasi 15 m).
Cresterea si scaderea nivelului mediu rezultd din miscarile pe orizontala ale apei (curenti
mareici) in cadrul valului mareic. Componenta ascendenta poarta denumirea de flux (high
tide / flow), in timp ce componenta descendentd se numeste reflux (low tide / ebb).
Principalele caracteristici ale mareelor sunt reprezentate de tipul mareei (numarul de cicluri
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mareice flux / reflux din timpul unei zile) si amplitudinea mareica (tidal range) sau
diferenta dintre inaltimile fluxului si refluxului. Mareele pot fi observate cu greu in largul
oceanelor, Insa procesele mareice (in special curentii mareici) sunt dominante in cadrul
selfurilor continentale putin adanci, in apropierea coastelor si in estuare.

4.1 GENERAREA MAREELOR

Fortele care genercaza mareele sunt complexe. Acestea sunt imprimate asupra
Pamantului si iau nastere dintro combinatie intre gravitatie si miscare exercitate Intre
Pamant, Luna si Soare.

4.1.1 Teoria echilibrului

Teoria echilibrului se bazeaza pe teoria gravitatiei enuntatd de Newton,
cuantificarea fortelor gravitationale implicate in sistemul Pamant — Luna — Soare
conducdnd la o prima intelegere a comportamentului mareelor. Cele mai importante
supozitii facute de Newton in formularea acestei teorii sunt urmatoarele: i) continentele nu
au vreo influenta, Pamantul fiind acoperit de un ocean cu adancime constantd; ii) nu exista
inertie in sistem, iar oceanele raspund imediat la forta generatoare de maree; iii) forta
Coriolis si efectele de frecare intre apa oceanului si fundul oceanic pot fi neglijate. Teoria
echilibrului pune accentul pe intelegerea completa a factorilor astronomici care controleaza
fortele gravitationale: relatiile de faza dintre Luna si Soare, variatiile distantei dintre
acestea si Pamant si variatiile declinatiei si pozitiei lor.

Aceasta teorie neglijeaza cateva aspecte complexe ale mareelor si, de aceea, nu
poate fi utilizatd pentru predictia exacta a mareelor in diferite locatii de pe glob. Totusi, ea
oferda un model foarte bun al fenomenelor mareice de bazad si poate fi utilizatd pentru
predictia comportamentului general al mareelor in cadrul marilor si oceanelor. Mai tarziu,
vom face referire la teoria dinamicii mareelor, care ia in considerare variabilele neglijate de
teoria echilibrului.

Forta gravitationala este derivata din legea atractiei universale a lui Newton, care
spune cd orice particuld cu masa din univers atrage orice altd particuld cu masa. Forta
gravitationald este exprimata matematic:

Fo=Gmmy/ R 4.1)

unde F,= forta gravitationala, G = constanta gravitationala universald (6.672 x 10" N m?
kg?), m; si m, sunt masele celor doua corpuri luate in considerare, iar R este distanta dintre
centrele de masa ale fiecarui corp. Forta gravitationald este direct proportionald cu masa
celor doud corpuri si invers proportionald cu patratul distantei dintre acestea. De aceea,
forta generatoare de maree pe Terra este dominatd de atractia gravitationala a Lunii si
Soarelui, din cauza distantei mici fatd de Luna si masei foarte mari a Soarelui.
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1. Sistemul Pamant —Lund

Pentru a intelege cum sunt influentate oceanele de catre fortele generatoare de
maree, vom analiza influenta fortei de gravitatie si a fortei centripete asupra obiectelor de
pe Pamant in cadrul sistemului Pdmant — Lund (vom ignora, pentru moment, influenta
Soarelui).

Pamantul si Luna formeaza un sistem care se roteste in jurul unui centru comun de
greutate (numit baricentru — vezi Fig. 4.1a) in 27.32 zile. In timp ce Pamantul si Luna
orbiteaza in jurul baricentrului, acceleratia fiecarei particule de pe Pamant (si Luna) este
insotitd de o fortd gravitationald necesara pentru a isi mentine miscarea orbitald. Aceasta
fortd se numeste fortd centripeta (F.), derivd din ecuatia 4.1 si, In cazul sistemului
Pamant — Luna, se exprima ca:

F.=Gmpm,/ R’ (4.2)

unde mp si m; reprezintd masa Pamantului si, respectiv, a Lunii. Deoarece fiecare particula
de pe Pamant descrie aceeasi orbita si are aceeasi acceleratie, forta centripeta are aceeasi
intensitate si directie 1n cazul fiecarei particule, fiind intotdeauna paraleld cu planul rotatiei
sistemului Paimant — Luna (Fig. 4.1b).

_ LUNA
Baricentru 5 ;
e FOELA CENtFpetd
i = === Forta gravitationala
. » — Forfa rezultanta b)

LUNA

d)

Figura 4.1 — a) Sistemul Paméant / Lund si centrul comun de greutate (baricentru); b) Fortele
generatoare de maree: centripetd, gravitationala si rezultantid (adaptatd dupa Masselink si colab.,
2011); ¢) Distributia globala a fortei tractive (adaptatd dupa Komar, 1998); d) Magnitudinea si directia
fortei tractive cu formarea celor doua cresteri mareice (adaptata dupa Masselink si colab., 2011).
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Forta gravitationala locald (F) depinde insa de locatia fiecdrei particule. Din
ecuatia 4.1 reiese ca:

Fu=Gmpmy/ (R+r) (4.3)

unde » reprezinta distanta dintre centrul Pamantului si punctul de interes de pe suprafata
acestuia (- pentru punctele aflate catre Luna si +7 pentru punctele aflate in partea opusa).
Forta gravitationald locald este mai mare pentru locatiile aflate mai aproape de Luna si
este orientata catre centrul de greutate al acesteia, creand, de cele mai multe ori, un anumit
unghi fatd de forta centripeta (Fig. 4.1b).

Diferentele locale ale F. si F, sunt responsabile pentru formarea mareelor.
Oceanul aflat pe partea dinspre Lund a Padmantului va avea o mica acceleratie deoarece F,
> F,, In timp ce pe partea opusd va avea o micd acceleratie deoarece Fy < F.. Aceste
acceleratii implica o fortd denumita forta generatoare de maree (F),), care este vectorul
rezultant al F, si Fy:

Fn=(+r) 2Gmpm,/ R’ (4.4)

Forta generatoare de maree rezultanta este pozitiva si este directionata catre Luna
pe partea orientatd catre Luna a Pamantului si este negativa si directionata in sens invers pe
cealalta parte (Fig. 4.1b). Variatiile locale ale ), sunt compensate de catre forta de atractie
a Pamantului, care actioneazd asupra oceanului si este directionatd pretutindeni citre
centrul Pamantului (atractia gravitationala a acestuia asupra oceanului este de 107 ori mai
mare decét forta generatoare de maree a Lunii — Masselink si colab., 2011).

De fapt, componenta vectoriald a F,,, care este tangentiala la suprafata Pamantului,
este cea care atrage suprafata oceanului, inducand doua cresteri ("bombari”) ale nivelului
acestuia pe fiecare parte a Terrei, aceste cresteri fiind aliniate cu Luna (Fig. 4.1c si d).
Rotatia Pamantului in jurul axei sale conduce la deplasarea acestor "bombari” in jurul Terrei
sub forma valurilor mareice, care vor traversa oceanul de la est la vest. Componenta
tangentiald a fortei generatoare de maree se numeste forta tractiva (F;) si este exprimata ca:

F,=(3m,r/2mpR’) g sin20 (4.5)

unde g este acceleratia gravitationald, iar 6 este unghiul format intre orice punct de pe
suprafata Terrei si linia care uneste centrele Paméantului si Lunii (Fig. 4.1d). Forta tractiva
are valori maxime pentru 8 = 45° si descreste catre zero pe masura ce 0 se apropie de 0°
sau 90°, unde atractia gravitationald a Terrei se opune direct fortei generatoare de maree a
Lunii (Fig. 4.1d). Inclinarea suprafetei apei din cadrul celor doud “bombari” este
mentinuta ca urmare a echilibrului creat intre forta tractiva si forta gradientului de presiune
(Masselink si colab., 2011; Komar, 1998).

In timp ce Pimantul si Luna se rotesc in jurul centrului de greutate comun,
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Pamantul se roteste si in jurul axei sale in directie opusi acelor de ceasornic in 24 ore. In
cadrul unei rotatii, un observator aflat pe suprafata Terrei va vedea doua fluxuri de aceeasi
inaltime in momentul trecerii celor doud valuri mareice amintite mai sus, separate de doua
refluxuri (indltimea fluxurilor si refluxurilor este diferita in functie de latitudine, fiind
maxima la Ecuator si descrescand spre cei doi Poli). Datoritd miscarii orbitale a Lunii in
jurul Terrei 1n aceeasi directie cu miscarea Pamantului in jurul axei sale, apare un decalaj
de aproximativ 50 minute Intre trecerile consecutive ale aceluiasi val mareic prin dreptul
unui punct. In consecintd, observatorul va vedea ci momentele fluxului si refluxului sunt
decalate cu aproximativ 50 minute fatd de ziua precedentd sau, cu alte cuvinte, fiecare
maree lunara are loc dupa aproximativ 12 ore si 25 minute fatd de cea precedenta (maree
semidiurna).

Pentru o perioadd mai mare de timp, observatorul va vedea cad existd anumite
variatii in ceea ce priveste Indltimea mareelor lunare. O categorie de variatii apare datorita
excentricitatii orbitei Lunii n jurul Pamantului. Aceasta orbita este eliptica, Luna aflandu-
se cel mai aproape de Terra la perigeu (357.000 km) si in cel mai indepartat punct la
apogeu (407.000 km). Avand in vedere ca forta mareicd este dependentd de distanta,
aceasta variabilitate a distantei PAmant — Luna are un efect direct asupra mareelor lunare,
cu o periodicitate de 27.6 zile. Astfel, mareele lunare vor fi mai inalte la perigeu si mai
joase la apogeu.

Alte variatii ale Tnaltimii mareelor lunare apar datoritd declinatiei Lunii, respectiv
inclinatiei de pana la 5° existente intre planul orbitei sistemului Pamant — Luna si planul
Ecuatorului. Astfel, pozitia Lunii deasupra Terrei variaza intre 28.5° latitudine nordica si
sudicd. Coroborat cu miscarea Pamantului in jurul axei sale, apar variatii zilnice ale
magnitudinii fluxului si refluxului. In consecinta, in cursul unei zile, se vor inregistra un
flux Tnalt si un flux mai putin nalt. Variatiile diurne maxime ale amplitudinii mareice in
cadrul unui ciclu lunar al Lunii apar atunci cand aceasta este pozitionatd intre cele doua
tropice (mareele care inregistreaza o inegalitate diurnd se numesc maree tropicale), iar
variatiile diurne minime apar cand Luna se afla in dreptul Ecuatorului (mareele cu cea mai
mici inegalitate diurnad se numesc maree ecuatoriale). In concluzie, in cadrul unei rotatii
complete a sistemului Pdmant — Lund in jurul baricentrului in 27.3 zile, putem observa
doud maree tropicale si doud maree ecuatoriale.

2. Sistemul Pamdnt —Soare

Rationamentul folosit pentru explicarea fortei generatoare de maree a Lunii este
aplicabil si fortei generatoare de maree a Soarelui. Folosind ecuatiile 4.1 si 4.4, ajungem la
concluzia cd forta generatoare de maree a Soarelui reprezintd aproximativ 27/59 (46%)
comparativ cu cea a Lunii din cauza distantei foarte mari a acestuia fatd de Pamant
(Masselink si colab., 2011; Davidson-Arnott, 2010). Aseméanator Lunii, Soarele produce
cresteri ale nivelului oceanului atat pe partea orientata catre acesta a Terrei, cat si pe partea
opusa. Valurile mareice generate de forta gravitationald a Soarelui sunt mult mai mici in
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comparatie cu cele induse de forta Lunii (aproximativ jumadtate). Mareele solare se
deplaseaza catre vest 1n jurul globului, in timp ce Pdmantul se roteste catre est, avand o
perioada de 12 ore (maree semidiurne).

Orbita sistemului Pamant — Luna in jurul Soarelui este elipticad, Terra aflandu-se
cel mai aproape de acesta la periheliu (148.5 mil. km) si in punctul cel mai indepartat la
afeliu (152.2 mil. km). Variatiile orbitei au o perioada de 366.5 zile. Aproximativ jumatate
din aceastd perioadd, forta generatoare de maree a Soarelui este mai mare decat media,
astfel incat, in cele sase luni ale anului centrate pe luna ianuarie (la periheliu), mareele vor
fi usor mai inalte. In cadrul celeilalte perioade, forta Soarelui este mai mica decat media,
conducand la maree putin mai joase in cele sase luni ale anului centrate pe luna iulie (la
afeliu).

Exista o inclinatie de 23.5° intre planul orbitei sistemului PAmant — Luna in jurul
Soarelui si planul Ecuatorului, numitd declinatie solara, efectul acesteia fiind similar cu cel
al declinatiei Lunii, explicat anterior. Pozitia Soarelui deasupra Pamantului variaza in
365.25 zile intre cele doud tropice, acesta situdndu-se deasupra tropicelor in timpul
solstitiilor (21 iunie si 21 decembrie) si deasupra Ecuatorului in timpul echinoctiilor (21
martie si 21 septembrie). In timpul solstitiilor, valurile mareice produse de influenta
Soarelui vor amplifica putin inegalitatile diurne ale amplitudinii mareice provocate de
declinatia Lunii, iar In timpul echinoctiilor acest lucru nu se va intdmpla. Existd, de
asemenea, o mica schimbare (precesie) a declinatiei Lunii in comparatie cu cea a Soarelui,
care produce o mica variatie a mareelor cu o periodicitate de 18.6 ani (Cherniawsky si
colab., 2010).

3. Interactiunea mareelor solare si lunare

Pozitia Pamantului si a Lunii in raport cu Soarele determind anumite variatii ale
amplitudinii mareelor. Figura 4.2 prezintd magnitudinile relative ale cresterilor mareice
lunare si solare, precum si pozitia acestora in functie de fazele Lunii. Astfel, In cazul in
care cele trei astre sunt coliniare (conjunctie / lund noud sau opozitie / luna plind), fortele
generatoare de maree ale Soarelui si Lunii actioneaza 1n aceeasi directie (sunt fazate), iar
cresterile nivelului oceanului datorate acestora sunt aliniate si se cumuleaza (interferenta
constructivd’), conducand la producerea mareelor cu amplitudine maximi numite maree
de sizigi (spring tide) — Fig. 4.2a.

In caz contrar, atunci cand Soarele si Luna sunt in quadraturd (corespunzitor
fazelor Lunii: primul si ultimul pétrar), cele doud forte generatoare de maree formeaza
unghiuri drepte una fatd de cealaltd (sunt defazate), anulandu-si In oarecare masura
influenta asupra mareelor (interferenta distructiva ®). Astfel, se produc maree cu

" Interferenta constructiva apare atunci cand doud valuri (sau, in cazul nostru, doud “bombiri”) se
suprapun creastd peste creastd si sant peste sant.
¥ Interferenta distructiva apare atunci cand doud valuri (sau, in cazul nostru, doud “bombari”) se
suprapun creastd peste sant si sant peste creasta.
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amplitudini minime numite maree de quadratura (neap tide) — Fig. 4.2b. Aceasta
variatie, de la maree de sizigi la maree de quadraturd, are o duratd de aproximativ 2
saptamani (14.75 zile). Teoretic, conform teoriei echilibrului, in care Pamantul este
acoperit complet de un ocean, mareele de sizigi sunt cu aproximativ 20% mai mari decat
amplitudinea medie, iar mareele de quadratura sunt cu 20% mai mici (Komar, 1998).

Opozitie (,nnjunctle i =
% A |5
/ v i =]
o ot - IR =l
%
a) 2
\] <

M: ! M ;
aree Solar A 12AM. 6AM. 12PM. 6PM. 12AM.

-------- Maree lunara
Q Primul patrar e - Maree solara
Maree combinata

P
g
52
....................... =
= a
=5
£E
=<
Maree lunara 12ZAM
O Ultimul patrar
2 U 1 T T T L] T T T
i Luna plinflO Primul / ultimul pa‘ltraro Luna noua O“_
E -
Z
(1] ]. -
E 4
:
=z a
i Cvadratura 7
- Sizigi o
(J C} L 1SiZigi L 1 1 1 1 L
0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20

Zile
Figura 4.2 — Maree corespunzitoare diferitelor pozitii ale sistemului Paméant — Luna — Soare,
rezultate din interactiunea mareelor lunare si solare (vezi graficele din dreapta): a) Luna noua
(conjunctie) si lund plind (opozitie) — maree de sizigi; b) Primul si ultimul patrar — maree de
cvadraturd; c) Inregistrare a mareelor timp de 20 zile, demonstrand relatia cu fazele Lunii (adaptata
dupa Masselink si colab., 2011; Open University, 2008; Thurman si Trujillo, 2004).
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Maree de sizigi mai inalte decét in mod normal se produc atunci cand Luna se afld
la perigeu, fiind in acelasi timp coliniard cu Pamantul si Soarele (maree de sizigi
perigeene). Acest lucru conduce la cresterea cu cca. 40% a amplitudinii mareice. Cele mai
inalte maree de sizigi se produc atunci cand se combina efectele celor mai importante forte
generatoare de maree (odatd la 1600 ani): simultan Soarele este la periheliu, Soarele si
Luna sunt in conjunctie sau opozitie (maree de sizigi) si atat Soarele, cat si Luna au
declinatie zero.

4.1.2 Teoria dinamicii

Teoria echilibrului nu poate fi folosita pentru predictia exactd a mareelor intr-o
anumitd locatie din cauza faptului ca existd anumite caracteristici locale pe glob care
influenteaza comportamentul acestora, iar inexistenta inertiei si a fortelor de frecare in cadrul
maselor de apa sunt prea restrictive in cazul acestei teorii. Principalele minusuri sunt legate de
faptul cé amplitudinea mareica estimata cu ajutorul teoriei echilibrului este mai micéa decat cea
observata si nu este constanta pe tot globul, avand variatii locale; fluxul se produce, in general,
cu cateva ore Inainte sau dupa trecerea Soarelui sau a Lunii, iar mareele de sizigi si cvadraturd
nu se produc Intotdeauna in momentul fazelor corespunzitoare ale Lunii, existdnd un decalaj
de o zi sau chiar mai mult fata de acestea (Masselink si colab., 2011).

Teoria dinamicii este cea care ia in considerare factorii locali de pe glob care
influenteazd comportamentul mareelor. A fost dezvoltatd de catre matematicieni ca
Bernoulli, Euler si Laplace, care au folosit aceleasi forte generatoare de maree ca si
Newton, insd au luat in considerare majoritatea factorilor ignorati in teoria echilibrului.
Principala premisa a acestei teorii este ca cele doud “bombari” despre care am discutat in
sectiunea anterioard se comporta ca niste valuri cu lungimi mari (asemanatoare valurilor de
tip tsunami) sau valuri de adancime mica (shallow water waves). Aceste valuri mareice
sunt produse de fortele generatoare de maree ale Lunii si Soarelui si se deplaseaza de la
est catre vest.

Adancimea limitata a oceanelor si faptul ca acestea sunt impartite in mai multe
bazine, separate prin selfuri cu adancimi reduse si prin mase continentale neregulate si
distribuite inegal la nivel global, fac ca valurile mareice sa se propage diferit, Oceanul
Planetar fiind impartit in mai multe sisteme numite sisteme amfidromice.

Intr-un sistem amfidromic ideal, valul mareic (numit si val Kelvin) se deplaseaza
in jurul centrului acestuia, realizdnd o miscare completa intr-o perioadad de timp egald cu
perioada fortei astronomice care genereaza valul. Miscarea si amplitudinea valului sunt
date de izocronele mareice, care radiaza din centrul sistemului amfidromic, si de izohipsele
mareice, care formeaza cercuri concentrice in jurul acestuia. Izocronele mareice (co-tide /
co-phase lines) indica locatiile cu acelasi timp de trecere a valului mareic (unde fluxul are
loc simultan) si pot fi exprimate in unitati de timp sau in grade ale unui cerc. Izohipsele
mareice (co-range lines) unesc locatiile cu aceeasi amplitudine mareica, iar valoarea lor
creste odata cu departarea de centrul sistemului amfidromic (amplitudinea mareelor este
nuld In centru si maxima la periferie). Forta Coriolis si forta gradientului de presiune fac
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ca sensul de rotatie al crestei unui val mareic In cadrul unui bazin oceanic sa fie sensul
acelor de ceasornic in emisfera sudica si sens invers in emisfera nordica.

Sistemele amfidromice majore din cadrul Oceanului Planetar si circulatia acestora
sunt prezentate in Figura 4.3. Valuri mareice ideale de tipul celor prezentate mai sus apar
foarte rar, fiind caracteristice sistemelor amfidromice din largul bazinelor oceanice de
dimensiuni mari. In realitate, teoria dinamicii mareelor nu poate lua in calcul efectul
complex al topografiei costiere, care conduce la scaderea energiei valurilor mareice ca
urmare a fortelor de frecare exercitate de fundul oceanic: trecerea in acvatoriul mai putin
adanc si refractia acestora le afecteaza viteza si directia de propagare, mai ales atunci cand
traverseaza selfuri continentale foarte extinse. Este cazul bazinelor marine mai mici si mai
putin adanci, care comunica cu bazinele oceanice aldturate, unde sistemele amfidromice
sunt mult mai complicate. Aici, mareele reprezintd o interactiune complexa dintre valurile
Kelvin (sistemele amfidromice) din cadrul bazinelor mai mari si valurile reflectate (Kelvin
sau libere) care pot fi amplificate de catre topografia bazinelor de dimensiuni mai mici
(Masselink si colab., 2011). In urma acestei interactiuni (rezonanta mareica) apare un val
stationar, care Inregistreaza cea mai ridicatd miscare verticala (sau cele mai mari
amplitudini ale oscilatiei) la marginea bazinului, si un punct nodal, unde nu exista miscari
verticale (Davidson-Arnott, 2010).

60°N

30°N

O{:

30°S

60°S -

— D2 " V

60°E 120°E 180° 120°W 60°W 0°

.
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110 120 130

Amplitudine mareica (cm)

Figura 4.3 — Sistemele amfidromice din cadrul Oceanului Planetar identificate cu ajutorul
izocronelor mareice (adaptatd dupa Masselink si colab., 2011; Coughenour si colab., 2009).
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Astfel, mareele reprezinta rezultatul interactiunii mai multor valuri Kelvin cu
inaltimi (amplitudini mareice) diferite. Amplitudinea mareica observatd in aceste locatii
depinde de indltimea celui mai important val Kelvin in locatia respectiva si de distanta fata
de centrul sistemului amfidromic corespondent. De aceea, pentru predictia mareelor in
cadrul apelor costiere, este necesard o abordare empirica bazatd pe o metoda matematica
numita analizd armonica.

Asa cum am observat mai sus, mareele sunt compuse din mai multe valuri mareice
numite maree partiale, iar mareea totald observata intr-o anumita locatie reprezinta efectul
combinat al tuturor mareelor partiale din locatia respectivd. Deoarece mareele au o
perioada (frecventd) fixa, pot fi modelate prin insumarea mareelor partiale. Frecventa
acestora poate fi obtinuti cu ajutorul teoriilor echilibrului si dinamicii. Inregistrarile
mareelor (masuratori directe sau derivate din analiza sedimentelor) din trecut sunt utilizate
pentru a determina amplitudinea si faza mareelor partiale. Amplitudinile, frecventele si
fazele mareelor partiale astfel obtinute sunt insumate pentru predictia mareei totale. Exista
sapte maree partiale importante (primele sapte tipuri din Tabelul 4.1) care estimeaza
mareea pentru luna urmatoare cu o precizie de 10%. Cu cat morfologia costiera este mai
complexa si perioada modelata este mai lungé, cu atat este necesar un numar mai mare de
maree partiale.

Tip maree  Maree partialdi Perioada Amplitudine  Descriere
(simbol) (h) relativa (%)
M, 12.42 100 Lunara principala
S, 12 46.6 Solar principala
Semidiurna N, 12.66 19.1 Lunari eliptica
K, 11.97 12.7 Declmajgla Lunii /
Soarelui
K, 23.93 58.4 Solara-lunara
Diurna O, 25.82 41.5 Lunara zilnica
P, 24.07 19.3 Solara zilnica
Bilunara M¢ 330 17.2 Fazele lunii
Lunari M, 661 9.1 Lunard in timpul
unei luni
Solard g 4385 8 Solara sezonierd
semianuala
SOlaril Sa 8759 1.3 Solara anuala
anuala
Nodala 163 024 0.1 Lunara orbitala

Tabel 4.1 — Lista principalelor maree partiale (Pugh, 1987; Carter, 1988).
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4.2 CLASIFICAREA MAREELOR

O clasificare complexa a mareelor presupune stabilirea diferitelor tipuri in functie
de perioada acestora. Figura 4.4 prezintd exemple de Inregistrari ale mareelor in patru
porturi diferite de pe glob.

(a) F = 0.1 - Maree semidiurna (Immingham, Anglia) MSL

T

B o (b) F=0.9 - Maree mixta, dominant semidiurna (San Francisco, SUA)

3 & (c) F = 2.2 - Maree mixtd, dominant diurna (Manila, Filipine)

Nivelul apei (m)

(d) F=19.0 - Maree diurna (Do-San, Vietnam)

0 - 8 12 16 20 24 28
Zile

Figura 4.4 — Exemple de inregistrari mareice lunare reprezentative pentru cele patru tipuri de maree
(semidiurne, mixte semidiurne, mixte diurne si diurne) cu indicarea valorilor factorului F (preluata
din Masselink si colab., 2011, modificata dupa Defant, 1958)
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In locatiile unde existd un singur ciclu mareic flux / reflux in decursul unei zile,
iau nastere maree diurne, cu o perioadd de 24 ore si 50 minute (coastele Antarcticii,
Caraibe, nordul Oceanului Pacific, sud-estul Asiei, unele locatii din Oceanul Indian, unele
parti din estului Arhipelagului Arctic). In locatiile unde au loc doui asemenea cicluri in
fiecare zi, iau nastere maree semidiurne, cu o perioada de 12 ore si 25 minute (mare parte
din Oceanul Atlantic si Oceanul Indian, coastele Oceanului Arctic). In cazul in care
intdlnim elemente atdt ale mareelor diurne, cat si ale celor semidiurne, se produc maree
mixte (nordul Oceanului Pacific, mare parte din Oceanul Indian). Acestea pot fi mixte
semidiurne, cand componenta semidiurnd este dominanta, sau mixte diurne, cand
componenta diurna este dominanta.

Perioada mareelor este determinata de marimea bazinului oceanic, care favorizeaza
rezonanta mareelor partiale diurne sau semidiurne. Acest lucru semnificad faptul ca un
anumit tip de maree depinde de dominanta locald a mareelor partiale diurne sau
semidiurne, ca rezultat al raspunsului mareelor cu o anumitd lungime de undd la
dimensiunile variabile ale bazinelor oceanice. in acest sens, existi o amplificare maxima a
mareelor (rezonantd mareica’) in cadrul bazinelor oceanice ale caror dimensiuni reprezinti
multipli intregi ai unui sfert din lungimea de unda a mareei (Masselink si colab., 2011). Se
pare ca bazinele oceanice majore au dimensiuni care favorizeaza amplificarea mareelor
partiale semidiurne, ceea ce explicd predominanta mareelor semidiurne si mixte
semidiurne la nivel global (Fig. 4.5).
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%E‘v%’.? Maree semidiurne

Figura 4.5 — Distributia globald a tipurilor principale de maree (preluatd din Enciclopedia of
Coastal Science, 2005, adaptata dupa Davies, 1980)

? Pentru a intelege mai bine mecanismul, vezi si subcapitolul anterior
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Defant (1958) a aratat ca forma mareei poate fi caracterizatd luand In considerare
magnitudinile relative ale principalilor constituenti ai acesteia: M,, S,, K; si O; (vezi
Tabelul 4.1). Astfel, inregistrarile mareelor pot fi clasificate cantitativ utilizdnd factorul
formei mareei F:

F=(ax; +ao))/ (am> + asz) 4.5)

unde a este amplitudinea mareelor partiale corespunzitoare fiecdrui constituent. In esenta,
factorul F reprezintd raportul dintre amplitudinile principalelor maree partiale diurne si
semidiurne. Valorile lui /" asociate fiecarui tip de maree sunt urmatoarele:

° F=0.00-0.25 Maree semidiurna

° F=0.25-1.50 Maree mixta, dominant semidiurnd
° F=1.50-3.00 Maree mixta, dominant diurna

° F>3.00 Maree diurna

O alta clasificare, mai simpla, a mareelor este realizatd in functie de amplitudinea
acestora, in stransd legatura cu fazele Lunii. Din acest punct de vedere, existd doud tipuri
de maree: maree de sizigi si maree de cvadratura, despre care am discutat anterior'.

4.3 CLASIFICAREA TARMURILOR iN FUNCTIE DE AMPLITUDINEA
MAREICA

Amplitudinea mareica este cea care controleaza fluctuatiile nivelului apei in raport
cu linia tarmului. Amplitudinea medie a mareelor de sizigi reprezintd o caracteristica foarte
importanta a tarmurilor si variaza intre valori < 1 m, in cazul marilor semi-inchise si in
largul oceanelor, si valori > 10 m in céateva estuare si golfuri alungite. Amplificarea
mareelor depinde de panta si latimea selfului continental, de localizarea si forma
continentelor si de prezenta unor golfuri extinse. De aceea, distributia globald a
amplitudinii mareice este controlata de configuratia la scard mare a coastei (Fig. 4.6).

Avand la baza clasificarea tarmurilor in functie de amplitudinea mareelor de sizigi
realizatd de Davies (1964, 1980) — Fig. 4.6, studiile realizate de Schostak si colab.(2000) si
Leroy si colab. (2000) si concluziile proprii cu privire la acest subiect, propunem
urmatoarea clasificare a regimului tarmurilor in functie de amplitudine:

a) Nano-mareic (< 0.5 m), caracteristic marilor semi-inchise: Marea Baltica,

Marea Mediterana, Marea Neagra, Marea Rosie, Marea Caraibilor;

b) Micro-mareic (0.5 — 2 m), caracteristic coastelor deschise ale oceanelor;

¢) Mezo-mareic (2 — 4 m), caracteristic coastelor deschise ale oceanelor;

1 vezi capitolul 4.1.1 subpunctul 3
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Figura 4.6 — Distributia globala a amplitudinii medii a mareelor de sizigi (preluatd din Masselink si
colab., 2011, modificata dupa Davies, 1980)

d) Macro-mareic (4 — 8 m), caracteristic golfurilor si coastelor cu selfuri
continentale putin adanci, cum este cazul Insulelor Britanice, unor parti din estul
Arhipelagului Arctic de pe teritoriul Canadei si nord-vestului Australiei;

e) Mega-tidal (> 8 m), caracteristic unor locatii punctuale din cadrul unor golfuri
si estuare in forma de palnie, ca de exemplu Golful Fundy, Canada (16.8 m); Estuarul
Severn, Anglia (14.5 m); Estuarul Rance, Franta (13.5 m); Anchorage, Alaska (9.4 m);
Liverpool, Anglia (8.3 m).

4.4 MAREELE $1 PROCESELE COSTIERE

Fluctuatiile mareice sunt foarte importante pentru toate aspectele zonei costiere,
afectand procesele fizice desfasurate in cadrul acesteia, ca de exemplu pozitia limitei
dinspre uscat a actiunii valurilor sau curgerea apei in cadrul estuarelor, lagunelor sau
golfurilor; aspectele biologice ca zonarea plantelor sau activitatile de hranire ale pasarilor,
pestilor sau altor vietdti marine; procesele chimice de tipul celor asociate umezirii / uscarii
suprafetelor intermareice (inter-tidal) din cadrul tarmurilor stancoase.

Fluxul si refluxul genereaza curenti mareici cu directie alternanta si care au un
comportament temporar ciclic. Acesti curenti au viteze reduse (sub 3 km/h) in largul
oceanului, insa pot ajunge sau chiar depasi 20 km/h atunci cand curgerea lor este canalizata
in cadrul golfurilor sau stramtorilor sau la intrarea in estuare si lagune (Bird, 2007). in
aceste zone, curentii mareici au un important rol modelator asupra morfologiei costiere,
putand induce acumulari / eroziuni, fluctuatii ale liniei tarmului, schimbari periodice ale
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directiei curentilor longitudinali etc. Totusi, acestia au un rol modelator redus asupra
tarmului si plajei, efectele lor fiind subordonate efectelor valurilor in apropierea liniei
tarmului (nearshore). Uneori, curentii mareici transversali care curg prin portite sau
golfuri inguste pot actiona ca o barierd, intrerupand transportul de sedimente in lungul
tarmului.

Influenta mareelor asupra tarmului depinde in mare masurd de amplitudinea
acestora, care determind zona de actiune a valurilor. Zona intermareicd, arealul cuprins
intre limitele fluxului si refluxului, poate avea latimi de doar cativa metri, in cazul
tarmurilor Tnalte, cu o amplitudine mareicd redusd, pana la sute de metri, in cazul
tarmurilor joase, cu pantd mica si amplitudine mareica ridicatd. Amplitudinea mareica
afecteaza puternic forma si latimea plajelor nisipoase si, implicit, aria sursa a dunelor,
precum si sortarea sedimentelor pe plaja. De asemenea, aceasta influenteazd impactul
actiunii valurilor asupra plajei prin faptul ca, in cazul unui nivel ridicat al apei, valurile
sunt mai putin perturbate de topografia submersa, concentrandu-si energia asupra plajei
emerse, cu potential eroziv ridicat asupra liniei tarmului.

Uneori, cand mareele patrund in golfuri si estuare sub forma de palnie, latimea si
adancimile mici ale acestora determind cresterea pantei frontului valului mareic ca urmare
a asimetriei dintre flux si reflux, ,,spargerea” acestuia si formarea unui val ingust care se
deplaseaza rapid in amonte si care poarta diverse denumiri: bora (Tamisa), pororoca
(Amazon), mascaret (Sena). Acesta poate depasi 5 m indltime (5 — 6 m pe Amazon, 7.5 — 8
m pe raul Chientang in China) si poate avea viteze considerabile (10 m/s pentru pororoca).

Curgerea apei prin portite, care conecteaza lagunele sau golfurile cu marile
alaturate, conduce la mentinerea acestor canale si la schimbul de apa si nutrienti. Cresterea
si scaderea nivelului apei in cadrul zonei intermareice creeaza conditii de stress pentru
anumite organisme, Insd, 1n acelasi timp, aceasta variabilitate duce la aparitia unei varietati
de habitate diverse si bogate de tipul mangrovelor, mlastinilor si lacurilor intermareice
(Davidson-Arnott, 2010).

61






CAPITOLUL 5

NIVELUL MARII

5.1 INTRODUCERE

Configuratia de ansamblu a tarmurilor si peisajul costier actual sunt o consecinta
directd a pozitiei nivelului marii si a evolutiei acesteia. De exemplu, deltele moderne si
barierele litorale si-au inceput constructia in Holocenul mediu, odata cu incetinirea
cresterii si apoi stabilizarea nivelul marii (6500-5000 ani BP). Concomitent, tdrmurile
inalte Incep daltuirea falezelor actuale si a platformelor de tarmsub controlul unui nivel al
marii care, in chip surprinzitor, devine cvasi-stabil(vezi si cap. 5.3.2). In timp geologic
insd linia tdrmului s-a retras sau inaintat sub impactul cresterii nivelului marii
(transgresiune) sau al scaderii acestuia (regresiune). La o cu totul altd scard de timp
(secunde — luni) nivelul marii cunoaste nenumadrate oscilatii induse de valuri, maree, vant,
presiunea atmosferica si rauri. Dintre acestea valurile si mareele induc cele mai rapide si
regulate oscilatii de nivel (secunde — ore), vantul si presiunea atmosferica opereaza
schimbari neregulate la scara orelor si zilelor, in timp ce debitul marilor rauri dicteaza
tendintele evolutive ale nivelul marii pe coastele deltaice si adiacente la scard lunard si
sezonierd. Daca mediem insa toate aceste fluctuatii care opereaza pe termen scurt obtinem
un nivel al marii stabil, reprezentand nivelul mediu al marii.

In discutia schimbarilor nivelului marii se folosesc doud tipuri (expresii) cu un
inteles total diferit:

i) schimbarile relative ale nivelului marii se referd la schimbdrile altitudinale ale
suprafetei marii fatd de uscat (fatd de un reper fix de pe continent) si opereaza la scara
locala si regionald. Sunt determinate atat de oscilatiile nivelului absolut al marii, cét si de
miscdrile verticale ale continentelor, din interactiunea cérora rezulta nivelul local al marii.

i1) miscarile eustatice reprezinta schimbarile nivelului absolut al marii (raportat la un
reper fix din univers) care se manifesta global. Chiar daca la scara multianuala si decadala
se remarca diferente regionale 1n ritmul migcéarilor eustatice induse de expansiunea termala,
pe termen-lung acestea se manifestd cu aceeasi intensitate in intreg Oceanul planetar.

In ciuda relativitatii lui nivelul local al marii este cel mai important indicator pentru
evolutia unei coaste, intrucat el exprima raportul concret dintre un sistem teritorial costier
si nivelul suprafetei marii; de exemplu dacé o regiune se ridica cu o ratd mai mare decét a
miscarilor eustatice contemporane, atunci singura realitate concretd care dicteaza procesele
de pe coasta respectiva este ca nivelul (local al) marii scade. Toate masuratorile de nivel
realizate pe continent exprimd de fapt evolutia (curba) acestuia, respectiv schimbarile
relative ale nivelului marii.
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5.2 CAUZELE SCHIMBARILOR NIVELULUI MARII

5.2.1 Cauze globale: schimbarile climatice

Schimbarile altitudinale ale suprafetei marii care se manifestd la scard globala
exprimd comportamentul unitar al nivelului absolut al marii, respectiv miscarile eustatice.
Cauza eustatismului rezida in schimbarile de volum ale apei (in stare lichida) din bazinele
oceanice. Cresterea volumului de apa determina o crestere globala a nivelului (eustatism
pozitiv) in timp ce scdderea acestuia induce o coborare a nivelului (eustatism negativ).
Desi apa este prezentd pe Terra in mai multeforme si tipuri de depozite, volumul ei este
constant si se exprima sub forma balantei hidrologice globale, ce poate fi scrisd ca o
ecuatie:

O0pi=0+G+S+L+U+A4A+M+R+B (5.1)

unde, Qg reprezintd volumul total de apd de pe planetd, in timp ce in termenul
secund sunt exprimate,in ordine descrescitoare, formele de stocare in care este prezenta
apa; aceste volume sunt variabile in timp (Tabel 5.1) dar suma lor raméane mereu constanta.
Dintre formele de stocare, volumul de apa subterana este cel mai greu de estimat si cel mai
probabil a descrescut semnificativ din perioada glaciard pand in prezent. Majoritatea
acestor tipuri de stocare este neglijabild pentru nivelul marii cu o singurd exceptie: apa
inghetata. Apa in stare solida se gaseste sub forma de calote glaciare, banchize, ghetari
montani, zdpada si permafrost (substrat cu gheatd perend). Dintre acestea, banchizele
(variatiile de volum) nu au niciun efect asupra nivelului marii intrucat greutatea lor este
deja suportatd de apa oceanica, iar ghetarii montani si zapezile reprezintd volume mici de
apa. Asadar, factorul cel mai important care determind migcarile eustatice estereprezentat
de topirea sau cresterea calotelor glaciaresi a ghetarilor in strdnsa corelatie cu
schimbdrile climaticesi este denumit glacio-eustatism. In timpul perioadelor reci
(glaciare) o mare parte din apa marilor si oceanelor este progresiv transferatd catre
continente sub forma de zapada, care in regiunile polare se transforma in calote glaciare,
iar In unitatile montane in ghetari, scazdnd dramatic nivelul mdrii. Invers, in perioadele
calde (interglaciare) topirea partiala a calotelor si ghetarilor determina un glacio-eustatism
pozitiv de ordinul zecilor de metri.

Cealalta cauza globald majora a miscarilor eustatice o reprezintd expansiunea
termaladatorata incalzirii/rdcirii oceanelor. Chiar si In conditiile (teoretice) in care
cantitatea de apa din Oceanul planetar rdimane constantd, volumul acestuia suporta variatii
odatd cu modificarea temperaturii apei. Spre deosebire de apa dulce care atinge densitatea
maxima la 4 °C, apa de mare atinge o densitate tot mai mare pe masura apropierii de
temperatura punctului de inghet (- 1.75 °C). De aceea, o crestere a temperaturii oceanelor
determina dilatarea apei de mare si cresterea nivelului. De exemplu, pentru aceeasi valoare
a salinitatii, densitatea apei de mare scade de la 1027 kg/m’ (0°C) la 1024 kg/m’ (20°C)
doar datoritd schimbadrii temperaturii. Pentru a percepe mai bine variatiile de nivel induse
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de expansiunea termala, precizam ca o incalzire medie cu 1 °C a intregului volum de apa
oceanicd produce o crestere de 0.6 m a nivelului marii.

5.2.2 Cauze regionale: migcarile izostatice

Placile tectonice plutesc pe astenosferd gratie diferentelor de densitate dintre
litosfera - crusta continentala (2700 kg/m®) / crusta oceanica (2900 kg/m®) — si astenosfera
superioara (3500 kg/m®). Valorile de mai sus sunt valori medii, in realitate exista destula
diversitate spatiald, precum si tendinte manifestate in timp. De exemplu, crusta ocenica
formatd in axul dorsalelor (rifturi oceanice), odatd cu deplasarea laterald incepe sa se
raceasca si devine tot mai densa §i mai groasa datoritd conductiei termice care permite
alipirea in partea inferioara, prin solidificare, a materialelor din astenosfera; acest proces
are ca efect afundarea placilor oceanice pe masurd ce se departeaza de dorsale. Gradul de
afundare al fiecdrei pldci tectonice sau, mai exact al fiecdrui compartiment crustal al
Terrei, depinde asadar de densitate si de greutatea totald in tendinta atingerii $i mentinerii
echilibrului izostatic. Adaugarea sau eliminarea de noi sarcini (gheatd, apd, sedimente)
perturbd echilibrul izostatic generand deplasari verticale ale sectorului afectat pentru
rebalansare.

a. Crusta continentala

Figura 5.1 — Miscari verticale ale substratului de natura glacio-izostatica asociate cresterii calotelor
(b) sau retragerii si topirii acestora (¢, d). De remarcat comportamentul antagonic al regiunilor
periferice (periglaciare, forebulge) fatd de cele afectate direct de calote (modificat dupa Pirazzoli,
1996).
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Schimbarile de nivel ale blocurilor continentale datorate cresterii sau topirii
calotelor glaciare compun glacio-izostazia. Presiunea exercitatd decalotele glaciare asupra
teritoriilor pe care se extind determind o coborare a acestora, respectiv o afundare pe
astenosfera, echivalenta cu ca. % din grosimea medie a calotei, conform ecuatiei:

P He=pa H, (5.2)
H,=pg/p.-H; =025 H, (5.3)

unde, p, si p, sunt densitatile ghetii si astenosferei superioare, iar H, si H, sunt
grosimea calotei, respectiv afundarea substratului (crustei continentale) necesard pentru
atingerea echilibrului izostatic. Daca folosim valorile medii ale densitatii calotelor (880
kg/m’) si astenosferei (3500 kg/m’) obtinem ca substratul calotelor se va afunda cu ca. 25 %
din grosimea calotei. La periferia regiunilor acoperite de calote, in regiunile periglaciare
(forebulge), are loc o ridicare a crustei continentale indusa de curgerea laterala a
materialului astenosferic si crearea unor presiuni foarte ridicate (Fig. 5.1). In timpul
deglaciatiunilor, suprafetele expuse calotelor cunosc dupa topirea acestora o rebalansare
izostatica exprimata prin miscari glacio-izostatice pozitive refelctate in scaderea relativa a
nivelului mérii. Tarmurile din zonele acoperite de calote in Ultimul Maxim Glaciar (UGM,
26.500 — 19.000 BP), precum Scandinavia, Canada sau Patagonia Inregistreaza o scadere
marcanta a nivelului local al marii desfasurata pe intervale lungi de timp datorita rigiditatii
crustei continentale. Chiar si In prezent, la peste 10.000 ani de la retragerea calotelor de pe
cea mai mare parte a teritoriilor mentionate, acestea continua sa se ridice. De exemplu,
partea nordicd a golfului Botnic (Marea Baltica) ridicarea post-glaciara a deposit 250 m,
iar in prezent ratele de inaltare sunt de 8-10 mm/an (Fig. 5.2). Prin contrast, odatd cu
retragerea calotelorfostele regiuni periglaciare (forebulge) cunosc o crestere relativa a
nivelului marii datorita subsidentei.

O alta consecinta foarte importanta a topirii ghetarilor si cresterii nivelului marii o
reprezintd inundarea selfurilor coninentale. Sub presiunea nou aparuta prin ridicarea post-
glaciara a nivelului marii selfurilesunt afectate de hidro-izostazie si cel mai adesea sunt
dominate de subsidentd. Noua incarcaturd acvaticd produce insd presiuni inegale, mari
asupra selfului exterior si considerabil mai mici asupra selfului interior, astfel incat
frecvent se produce o balansare manifestata prin subsidenta selfului exterior si ridicarea
selfului interior §i a tarmurilor. Hidro-izostazia se manifesta foarte puternic in bazinul
Marii Negre, intrucat inundarea violentd produsa acum ca. 8000 ani prin revarsarea apelor
mediterane a reusit intr-un timp foarte scurt (1-2 ani) sa ridice nivelul cu ca. 80 m (de la -
100 m la - 20 m). Drept rezultat selfurile sunt afectate de subsidentd si frecvent si
sectoarele de tdrm, mai ales in regiunile fragmentate tectonic.
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Figura 5.2 - Ratele actuale ale miscarilor crustale verticale din nordul Europei raportate la nivelul
mediu al méarii (mm/an). Izoliniile sunt derivate pe baza ridicarilor geodetice i a masuratorilor
nivelului local al marii la statiile indicate cu cercuri negre pe hartd (modificat dupa Pirazzoli, 1996).

5.2.3 Cauze locale: miscarile tectonice

La scara locald, pe langa miscarile eustatice si izostatice, schimbarile relative ale
nivelului marii pot fi impuse de miscarile neotectonice. Frecvent acestea se desfdasoara
uniform, pe intervale lungi de timp, ca in cazul miscarilor orogenetice de pe marginile
continentale active asociate proceselor de subductie din fosele marine. Alteori, insa
miscdrile neotectonice au un caracter episodic, de scurtd sau medie-duratd, asociate cu
activitatea seismica.

O alta cauza a oscilatiilor nivelului local al marii este subsidenta, determinata de
compactarea sedimentelor. Pe coastele joase, in special in cadrul deltelor, sedimentele
neconsolidate sunt depuse rapid, formand structuri cu o porozitate initiald de pana la 40 —
50 %. In timp, pe masura ce sedimentele se compacteazi, cea mai mare parte a apei din
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reteaua de pori este eliminata iar nivelul terenului coboara. Acolo unde sedimentele depuse
contin proportii ridicate de materie organicd care apoi se descompun, precum in deltele
tropicale, rezulta o compactare de pana la 1/10 din grosimea initiald (cazul turbei). Tot in
delte, cantitatile mari de sedimente depuse se manifesta ca o suprasarcina asupra scoartei,
generand o usoara afundare denumita sedimento-izostazie.Cele mai intense subsidente se
manifesta asadar in deltele tropicale unde combinatia de compactare intensa datorata
proportiei ridicate de materie organicda si sedimento-izostazia negativa impuncresteri
rapide ale nivelului local al marii. Astfel, pe coastele deltei Mississippi cresterea relativa a
nivelului marii este de 6 - 15 mm/an, 4 — 8 mm/an pe coastele deltei Gange (Singh, 2000)
si 2 — 5 mm/an in delta Yangtze (Chan si Stanley, 1998).

5.2.4 Cauzele fluctuatiilor climatice (glaciare / interglaciare) si
ale nivelului marii in Cuaternar

Cuaternarul (2.58 mil ani — prezent) s-a caracterizat prin oscilatii climatice si ale
nivelului mérii extrem de ample si frecvente, care au depdsit in intensitate patternurile
paleo-climatice ale celorlalte ere din istoria Terrei. Dintre manifestarile Pleistocene, cel
mai intrigant aspect este numarul mare de faze glaciare (si interglaciare), dar mai ales
asprimea lor manifestatd prin scaderea/cresterea temperaturii globale cu 8 — 12 °C si a
nivelului marii cu 80 — 130 m. Cele mai intensefluctuatii climatice au avut loc in ultimii
800.000 ani, In Pleistocenul Mediu si Superior. Cauzele majore ale oscilatiilor climatice
sunt de natura astronomica si cuprind trei cicluri orbitale (Fig. 5.3):

i) Excentricitatea orbitei — Orbita pe care Pamantul se roteste in jurul Soarelui
este asemeni tuturor planetelor o elipsd a carei excentricitate (e) se calculeaza raportat la
distantele dintre centrul orbitei si afeliu (d,), respectiv periheliu (d,):

e=(d,~d,)/d,+d,) (5.4)

Dacé orbita este un cerc atunci excentricitatea este 0, iar daca este o elipsa foarte
aplatizata atunci tinde catre 1. Excentricitatea Pamantului variaza intre 0.005 si 0.05 cu o
periodicitate de 100.000 ani, care conditioneaza cantitatea de radiatie solard primita de
planeta.

ii) inclinarea axei de rotatie— Axa Pamantului isi schimba inclinarea intr-un ciclu
de 41.000 ani cu efecte semnificative asupra sezonalizatii climatice: cand axa isi mareste
inclinarea contrastele anotimpuale se accentueazd datoritd maririi diferentei de radiatie
solard receptata intre iarnd si vara.In prezent axa are o inclinare de 23.26°, dar variaza intre
22.1° i 24.5° in cadrul extremelor unui ciclu evolutiv.

iii) Miscarea de precesie-Schimbarea orientarii axei de rotatic fatd de planul
orbital incheie un ciclu complet in ca. 21.000 ani (intre 19.000 si 23.000 ani). Daca in
prezent Pamantul este cel mai aproape de Soare in timpul iernii boreale (3 ianuarie, data
periheliului), peste ca. 11.000 anicand planeta va fi la jumatatea ciclului de precesie fata de
perioada contemporana, periheliul se va atinge in timpul verii boreale, la inceputul lunii
iulie.
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Figura 5.3—Ciclurile orbitale responsabile pentru variatiile in timp ale radiatiei solare primite de Pamant:
a) excentricitatea orbitei, b) inclinarea axei de rotatie, ¢) miscarea de precesie si d) variabilitatea periodica
a fiecaruia (dupa Allen, 1997).

Dintre cele trei cicluri orbitale, doar variatiile excentricitdtii orbitei terestre
determind schimbari ale fluxului radiativ solar receptionat de Pamant. Celelalte doua
cicluri — variatia inclindrii axei si migcarea de precesie — induc doar redistribuiri ale
energiei solare intre cele doud emisfere si Intre anotimpuri. Milankovich (1941) a
reconstituit energia solard receptionatd de Pamant in ultimii 600.000 ani la diferite
latitiduni si a constatat o alternantd marcanta Intre perioadele reci cu veri racoroase care nu
ar fi avut puterea de a topi Intreaga zapadda cazuta la latitudini si altitudini inalte si
perioadele cu veri mai calde care ar fi reusit sa topeascd cea mai mare parte a zapezilor
cazute iarna (Masselink si Hughes, 2003). Asadar, Milankovici considera cd cel mai
important ciclu orbital in producerea fluctuatiilor climatice este variatia inclinarii axei,
respectiv ca descresterea insolatiei estivale in Emisfera Nordica este factorul primordial de
generare a glaciatiunilor. Cercetarile ulterioare (Chappell si Shackleton, 1986; Petit si
colab., 1999) au demonstrat ca erele glaciare majore au o ciclicitate de ca. 100.000 ani
(Fig. 5.5, 5.6 51 5.7), ceea ce indica ciclul excentricititii orbitei de ca. 100.000 ca fiind cel
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mai important. Indiferent de unele intuitii eronate ale lui Milankovici, comparatiile dintre
calculele lui radiative (ciclurile Milankovici) si reconstituirile paleo-climatice indica o
buna potrivire, ceea ce demonstreaza ca cele trei cicluri orbitale reprezintd cauzele prime
ale glaciatiunilor Cuaternare.

Cu toate acestea, existd cateva argumente importante care demonstreazd ca doar
ciclurile orbitale nu sunt suficiente pentru a explica variatiile climatice majore din
Pleistocen. Principalele obiectii sunt: i) desi ciclurile orbitale existd de cand s-a format
Pamantul, inainte de Pleistocen variatiile climatice au fost mult mai atenuate si doar
arareori au dus la manifestarea fazelor glaciare, ii) principalele variatii induse de ciclurile
orbitale se manifestd in variabilitatea defazata a receptionarii de cétre cele doud emisfere a
energiei solare, ceea ce ar fi trebuit sd conduca la o alternanta a manifestarii glaciatiunilor
in Emisfera Nordica si Sudica si nu la producerea lor sincrond, iii) variatiile inputului
radiativ solar, dictate de ciclurile orbitale, ar trebui sd conteze pentru o variatie a
temperaturii globale de ca. 2 °C, in timp ce analizele izotopice de oxigen indica variatii de
8 — 12 °C (Masselink si Hughes, 2003).

Obiectiile de mai sus indica necesitatea de a lua in calcul si alti factori, dintre care
cel mai important pare a fi modul in care cildura este transferata pe Terra, via circulatia
oceanica §i atmosfericd. Daca cele trei cicluri orbitale moduleazd receptia terestrd a
energiei solare §i reusesc sa impuna ritmul fluctuatiilor climatice, este mai departe evident
ca pentru producerea unor schimbéri climatice majore, de tipul glaciatiunilor si a
interglaciarelor, este necesara o amplificare a semnalului radiativ prin procese de feedback
pozitiv, care trebuie cautate In dinamica interna a sistemului ocean-atmosfera (Hays si
colab., 1976; Masselink si Hughes, 2003). Intr-un articol ilustru Imbrie si Imbrie (1980)
sugereaza ca daca ignoram impactul antropogen asupra climei Terrei, atunci planeta se afla
intr-o faza de racire Inceputd acum 6000 ani si care va mai continua pentru inca 23.000 ani.
Pe de alta parte, Berger si Loutre (2002) considerda ca faza actuald calda ar mai putea
continua pentru 50.000 ani.

5.3 SCHIMBARILE NIVELULUI MARII

5.3.1 Evolutia nivelului in Fanerozoic

Intrucat oscilatiile Cuaternare fac obiectul unui subcapitol separat, ne vom referi
aici doar la perioada Fanerozoica pre-Cuaternard (540 — 2 mil. ani BP). Secventele
stratigrafice apartinand bazinelor sedimentare indica variatii mari ale nivelului marii de-a
lungul erelor geologice, dintre care cel mai scdzut nivel (- 120 m) din ultimele 500
milioane ani s-a inregistrat recent (20.000 ani BP) catre sfargitul ultimei glaciatiuni majore.
Evolutia la scara geologica a nivelului marii este rezultatul variatiilor volumului gi
addncimii medii a bazinelor oceanice. Astfel, dincolo de sutele de oscilatii climatice
majore care s-au perindat de-a lungul istoriei Pamantului, de tipul erelor glaciare si a
stadiilor interglaciare, care au impus oscilatii semnificative ale nivelului (50 - 150 m)
pentru orizonturi temporale relativ scurte (10° — 10* ani), exista cateva modulatii de mare
amplitudine ale nivelului oceanic, rezultate din evolutia tectonicd a planetei. Cele mai
importante cauze in evolutia geologica a nivelului oceanic o reprezintd pozitia
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continentelor pe Glob si viteza de expansiune a fundurilor oceanice in cadrul dorsalelor.
in primul caz, accentul cade pe suprafata totald continentald situata la latitudini inalte, in
zonele polare si subpolare, care poate dezvolta calote glaciare uriase. In absenta acestora,
volumul de gheata pe planeta ar fi extrem de scazut astfel incat nivelul marii poate fi mai
ridicat cu ca. 200 m fatd de nivelul mediu atins In perioadele glaciare Pleistocene; ori,
modelele derivei continentelor confirma existenta unor lungi perioade in care calotele
glaciare au cunoscut extinderi foarte reduse. Cealaltd cauza de naturd tectonica este de
asemeni foarte importantd pentru fluctuatiile ample ale nivelului. Dacé placile tectonice
inregistreazd viteze mici ale deplasarii laterale divergente in cadrul dorsalelor medio-
oceanice, atunci plicile ajung si se riceascd cand sunt inca la distante mici de rift (10
km), ceea ce duce la alipirea de partea inferioard a placilor, prin solidificare, a unor
materiale dinAstenosfera cu densitate superioard. In acest caz, cresterea densitatii placii
determind afundarea graduala in Astenosfera si aparitia unor bazine oceanice foarte adanci
care favorizeazd un nivel mediu oceanic coborat. Din contrd, in cazurile deplasarilor
laterale rapide ale placilor in cadrul dorsalelor, crusta oceanica se raceste abia cand ajunge
la distante mari de axul riftului ceea ce favorizeaza formarea de bazine oceanice cu
adancimi reduse si implicit un nivel al marii mai ridicat.

In figura 5.4 sunt reprezentate doud curbe ale evolutiei nivelului marii in
Fanerozoic care utilizeaza tehnici diferite. Hallam (1989) se bazeaza pe observatii la scara
regionald ale sectiunilor geologice in special pe suprafetele continentale inundate de mare
de-a lungul timpului. Curba produsa de geologii de la Exxon (Hagq si colab., 1987; Ross si
Ross, 1987) utilizeaza profilele seismice pentru a determina extinderea in timp a
depozitelor costiere in cadrul bazinelor sedimentare. A doua metoda este senzitivd la
schimbarile rapide ale nivelului in timp ce prima nu. Daca pentru Mezozoic §i Neozoic
cele doud curbe ale nivelului sunt foarte asemnatoare, pentru Paleozoic apar diferente
majore, derivate din tehnicile diferite si numarul diferit de probe, care favorizeaza ca si
incredere interpretarea profilelor seismice.
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Figura 5.4 - Evolutia nivelului marii in Fanerozoic. Curba nivelului marii exprimatd prin linia
neagra subtire este bazatd pe interpretarea profilelor seismice (dupa Hagsicolab. 1987; Ross & Ross
1987). Linia gri groasa exprima curba derivatd din observarea directd a sectiunilor geologice
(Hallam si colab., 1989).
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Cronologia actualizata a oscilatiilor de nivel din Fanerozoic indica urmatoarele tendinte:

= Cresterea graduala a nivelului marii in Cambrian (200 - 250 m peste cota actuald)

= Scéaderea dramatica a nivelului la inceputul Ordovicianului (ca. 200 m), urmata de
o crestere graduala pana in Silurianul Mediu

= Scadere treptatda a nivelului la sfarsitul Silurianului urmatid de o crestere in
Devonianul Timpuriu si apoi nivel stabil pana in Carboniferul Timpuri

= (Cea mai intensd regresiune (Carboniferul Mediu) care duce nivelul sub cota
actuald (- 20 ... — 50 m) unde va ramane pe toata perioada Carboniferului Tarziu si
a Permianului

= QOscilatii minore in Triasic (- 20 ...+ 40 m)

= Transgresiunea Mezozoica duce nivelul mediu de la 0 (inceputul Jurasicului) catre
cota + 250 m (Cretacic Mediu);

= Nivel relativ stabil intre Cretacicul Mediu si Eocen; in realitate in acest interval, ca
si in celelelte, se desfasoara multiple oscilatii dictate climatic de glaciatiuni, dar pe
termen-lung tendinta este stabila si la cote foarte ridicate

= Scaderea graduala a nivelului marii concomitent cu racirea specifica Eocenului si
Miocenului (Fig. 5.5).

In concluzie, in cea mai mare parte a Fanerozoicului nivelul marii a fost mai
ridicat decat in prezent atat din cauze climatice - pana acum 10 milioane ani, temperatura
in Fanerozoic a fost In medie cu 2 — 6 °C mai ridicatd decat media contemporand; Fig. SL
4 - cat si tectonice. Doar la sfarsitul Paleozoicului (Permian) nivelul marii coboara in
medie sub cel actual. Petermen lung (10° — 10%ni), dincolo de variatiile induse climatic, se
asteaptd o scadere a nivelului marii care sa continue tendinta din Neozoicul Tarziu.
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Figura 5.5 - Evolutia temperaturii acrului in Fanerozoic (adaptat dupa James si colab., 2001; Royer
si colab., 2004)
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5.3.4 Schimbarile nivelului marii in Pleistocen

Pleistocenul (2.58 mil ani BP — 11.500 ani BP) este cunoscut ca perioada cu cele
mai multe si intense glaciatiuni, fiind caracterizat de temperaturile cele mai scazute din
istoria Terrei, sau cel putin din perioada pentru care s-au putut face reconstructii termice —
Fanerozoicul (540 mil ani BP — prezent; Fig. 5.5).Minim 17 glaciatiuni s-au desfasurat in
Pleistocen, in cadrul carora fazele reci (glaciare) au avut o durata medie de 100.000 ani, iar
cele calde (interglaciare) au fost mult mai scurte: 5000 — 1000 ani (Shackleton si Opdyke,
1976). In cadrul erelor glaciare se produceau insi frecvent si episoade mai scurte, reci
(stadiale) sau calde (interstadiale), cu durate de ordinul a 500 - 1000 ani.

Variatiile de volum ale Oceanului Planetar si corespondentul lor, variatiile de
volum ale calotelor glaciare si ghetarilor montani, pot fi reconstituite pe foraminiferele
bentice din carotele marine de pe fundurile oceanice, pe baza analizelor raportului izotopic
de oxigen §"0. In timpul fazelor reci, cand o mare parte din apa evaporati de la suprafata
oceanelor se acumuleaza sub forma de gheata in calote si ghetari, izotopul mai usor §'°0
este preferential relocat prin evaporare si depus in zonele recisub forma de zépada. De
aceea, oceanele tind s aiba valori mai ridicate ale 3'°0 in timpul glaciatiunilor si mai
scazute in interglaciare.

Figura 5.6indica evolutia 8'°0 in Cuaternar cu producerea a 104 variatii ale
raportului izotopic 8'*0/ 3'°0, fiecare valoare extrema (maxima sau minimi) reprezentand
un Stadiu Izotopic Marin(MIS) caracterizat de un anumit nivel al marii. Plecand dinspre
prezent - MIS 1 — catre Inceputul Cuaternarului numerele impare indica perioade calde
(interglaciare sau interstadiale), in timp ce numerele pare indica valori ridicate le §'*0,
respectiv perioade climatice reci cu nivel scazut al marii.
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Figura 5.6 — Variatiile Cuaternare (2.6 mil ani - prezent) ale izotopului de oxigen §'*0 determinate
pe foraminiferele bentice din mediul abisal. Cifrele de pe grafic — impare deasupra / pare dedesubt —
indica Stadiile Izotopice Marine (dupd Shackleton si colab., 1990).
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Raportat la scara Cuaternarului, in ultimii 800.000 ani se remarca amplitudini tot
mai mari ale raportului izotopic 3'°0/ 3'°0, sciaderea frecventei alternantelor izotopice si o
tendintd de crestere a concentratiei. Toate acestea indica cresterea duratei medii a
perioadelor glaciare (de la 40.000 ani la 100.000 ani), o inasprire generalizatd a climei
(Fig. 5.7) si cresterea amplitudinii variatiilor climatice repercutatd in cresterea oscilatiilor
nivelului marii de la un Stadiu Izotopic Marin la altul, frecvent peste 100 m. O fluctuatie
de 0.1 in 3'®0O corespunde unei schimbri a nivelului marii de ca. 10 m. Din compararea
surselor existente privind modelarea temperaturii atmosferice si a apelor oceanice de
adancime, reiese ca in Pleistocen s-au inregistrat cele mai scazute temperaturi din ultimele
540 milioane de ani (si probabil din istoria Terrei) si de asemeni si cele mai scdzute pozitii
atinse de nivelul marii in erele glaciare, respectiv — 120 m, fata de cota actuald. Cele mai
aspre conditii s-au inregistrat in Pleistocenul Superior, cadnd perioadele glaciare s-au
desfasurat pe ca. 90 %din timp (Fig. 5.7B).

O altd metodd de a reconstitui schimbarile Pleistocene ale nivelului marii o
reprezintd evidentele stratigrafice pe coastele afectate de ridicari tectonice, in special pe
cele de coliziune situate pe marginile continentale active. Coastele stabile nu sunt pretabile
pentru reconstructia nivelului marii la scard mare de timp (> 10*ani) deoarece evidentele
morfologice si stratigrafice (terase marine, platforme de tarm, firide marine, faleze, dune,
plaje, conuri de rever) sunt cel mai adesea erodate, remaniate sau ingropate sub depozite
recente. Chappell si Shackleton (1986) au reconstituit migcarile eustatice din ultimii
250.000 ani pe baza unei serii de 19 terase marine coraligene ridicate tectonic, din
peninsula Huon in NE Noii Guinee (Fig. 5.8).
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Figura 5.7 — A. Oscilatiile climatice specifice Pleistocenului Mediu §i Superior, caracterizate prin
predominarea fazelor glaciare foarte aspre; B. Schimbarile nivelului marii in ultimii 140.000 ani; se
remarca pozitiile foarte coborate ale nivelului, cu exceptia Ultimului Interglaciar MIS 5Se, cand nivelul
marii a atins cote asemanatoare celor actuale (modificat dupda NOAA/NCDC Open Access, 2009).
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Figura 5.8 — Variatiile 8'*0 in Pacificul sudic (a) si ale nivelului marii (b) reconstruite pe baza
teraselor coraligene din Noua Guinee 1n ultimii 250.000 ani(dupa Chappell si Shackleton, 1986)

Terasele au fost datate (metoda U — Th) si comparate cu inregistrarea raportului izotopic de
oxigen dintr-o carotd de pe campia abisala Pacifica, remarcandu-se o bund corespondenta
intre cele doud scari temporale, ceea ce recomandd 8'°0 ca un bun indicator proxy al
evolutiei nivelului marii. Curba lui Chappel si Shackleton (1986) indica un nivel al mérii in
Ultimul Interglaciar, corespunzitor MIS Se (120 — 125.000 BP), foarte apropiat de
nivelul actual, poate chiar putin mai ridicat in timpul maximului absolut. Dupa iesirea din
MIS 5Se, nivelul a scazut gradual, cu cateva oscilatii de amplitudine medie (20 — 30 m)
pana a ajuns la cota de -70 m in MIS 3. Apoi, urmeaza una din cele mai severe raciri
(Ultimul Maxim Glaciar) care duce nivelul aproape de cota de — 130 m.

Cele mai sigure reconstituiri paleo-climatice pentru ultimii 400.000 au fost
realizate catre sfarsitul secolului 20 pe baza carotelor extrase din calotele glaciare
Antarcicd (Vostok) si Groenlandeza(GRIP si GISP). Figura 5.9 reprezinta co-evolutia
concentratiei de CO,, derivatd din analizele chimice ale bulelor de aer rimase captive in
gheata, si a temperaturii aerului pe baza raporturilor izotopice hidrogen — oxigen. Analizele
au surprins ultimele patru mari perioade glaciare si interglaciare, care pun in evidenta
cateva patternuri: i) iesirea din erele glaciare se face foarte rapid, printr-o incélzire brusca,
in care temperatura medie creste cu 10-12 °C, ii) racirea care anuntd instalarea
glaciatiunilor este categoric mai lentd, cu numeroase intermitente, iii) existd o corelatie
directd si foarte puternica intre valorile de temperatura si concentratia atmosferica in CO,.
Temperaturile ridicate din interglaciare se asociazd concentratiilor ridicate ale CO, (270 —
290 ppm), iar temperaturile foarte scazute cu minimele CO, (190 — 200 ppm).
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Figura 5.9— Coevolutia temperaturilor (albastru) si a concentratiei atmosferice de COy(verde) in
ultimii 350.000 ani, determinatd pe baza forajelor antarctice (forajul Vostok; dupa Petit si colab.,
1999). Se remarcd ciclicitatea de 100.000 ani a glaciatiunilor majore si a interglaciarelor, in
corelatie directa cu fluctuatiile concentratiei de CO,: 180-200 ppm (fazele reci) vs. 260-300 ppm
(fazele calde). Desi in Holocen, CO, a atins cotele naturale maxime, activititile antropice au
determinat in ultimele trei secole o crestere suplimentaramajord, de ca. 80 ppm (IPCC, 2010),
comparabila cu diferentele dintre glaciatiuni si interglaciare.

5.3.3 Transgresiunea Post-glaciara si evolutia Holocena a
nivelului marii

Catre sfarsitul Pleistocenului s-a produs ultima mare glaciatiune Cuaternara
(110.000 — 12.000 BP), denumita Wiirm in Europa Centrala, care a inregistrat mai multe
faze reci, dintre care cea mai severa s-a produs catre sfarsitul glaciatiunii, in timpul
Ultimului Maxim Glaciar (26.500 - 19.000 BP), cand ghetarii de calota au atins cele mai
mari extinderi §i grosimi, iar nivelul marii a coborat pana la 120-130 m(Clark et al.,
2009). In timpul UMG, calotele au acoperit complet jumatatea nordici a Americii de Nord,
precum si nordul Europei; aici, limita sudicd a calotei trecea prin nordul Germaniei,
Poloniei si Ucrainei. In urma cu 18.000 ani incepe procesul de deglaciere, intrerupt de o
ultima faza rece destul de scurtd dar intensd numita Dryasul Nou (12.800 — 11.500 BP),
cand ghetarii incep din nou sa avanseze farad insd a se apropia de extensiunea atinsa in
UGM. Odata cu iesirea din Dryasul Nou incepe Holocenul (11.500 BP — prezent) cand
clima se amelioreaza iar apoi se stabilizeaza in jurul parametrilor contemporani, specifici
perioadelor interglaciare.Din acest punct de vedere, Holocenul este o anomalie la scara
Cuaternarului, intrucat pana in Holocen se inregistraserd foarte putine fazeinterglaciare
stabile climatic, care sd dureze mai mult de 3000 ani.

In Holocen se reia transgresiunea post-glaciara inceputi acum 18.000 ani, care se
mai numeste si transgresiunea Flandriand sau Holocend. Se pot distinge céiteva faze
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evolutive ale nivelului marii incepand cu Transgresiunea Post-Glaciara, desfasurate cu rate
distincte:

i) o crestere moderata, de ca 4 mm/an, specifica intervalului 18.000 — 14.500 BP;

ii) o intensificare a cresterii nivelului pana la 20 - 30 mm/an, datorata inceperii
topirii calotelor vest-antarctice (14.500 — 12.800 BP);

iii) o incetinire a cresterii la 5 — 6 mm/an, in timpul Dryasului Nou (12.800 —

11.500);

iv) o accelerare puternicd a cresterii pana la 20 mm/an in Holocenul Timpuriu

(11.500 — 7000 BP);

v) incetinirea cresterii (la 3 - 5 mm/an) pe masura ce calotele glaciare se apropiau

de o configuratie in echilibru cu conditiile climatice Holocene (7000 — 5000 BP);

vi) un nivel al marii stabil, lipsit de migcari eustatice, in care doar miscarile

izostatice §i tectonice fac sa varieze nivelurile locale (5000 BP — 100 BP).
Exista incd contradictii privind forma curbei de crestere a transgresiunii post-glaciare,
respectiv dacd a fost o crestere continua sau, din contra, cu numeroase fluctuatii, la care
probabil nu se va putea raspunde definitiv intrucat fiecare macro-regiune are o evolutie
puternic influentatd de miscarile izostatice si de miscarile tectonice locale. Modelarile
geofizice au demonstrat ca rata, directia i magnitudinea miscarilor izostatice au variat
enorm de la un loc la altul si ca nicio regiune costiera nu poate fi consideratd ca stabila
vertical. Pe de altd parte modelarea miscarilor glacio- si hidro-izostatice regionale,
suprapuse pe o curba comund a miscarilor eustaticeindicd existenta coastelorcu o evolutie
similard a nivelului marii, care se pot grupa in patru modele de comportamentzonal (Fig.
5.10):
i) Zonele afectate de calote In UMG si care azi compun aria periglaciara (forebulge) se
ridica intens (1-10 mm/an) ceea ce impune o scadere dramatica a nivelului relativ al marii
(zona I).
ii) Ariile afectate doar partial de calote in UMG - acoperite o perioada mai scurtd de timp
si cu grosimi mai mici ale ghetii — compun zona de tranzitie [-II, unde nivelul marii initial
a coborat, iar In ultimii 2000-3000 ani s-a stabilizat sau a inceput sa se ridice.
iii) Zona II corespunde fostelor regiuni periglaciare care in timpul UMG au suportat
ridicari glacio-izostatice compensative si care in prezent se comportda complet diferit fiind
afectate de miscari negative care fac ca nivelul relativ al marii sa fie intr-o continui
crestere. Aici intrd majoritatea coastelor vestice ale Europei (intre Olanda si nordul
Spaniei) si ale Statelor Unite.
iv) Regiunile indepartate de suprafetele afectate de glacio-izostazie au o evolutie a
nivelului dictata in primul rand de miscarile eustatice. Ele compun zonele III, IV si V, in
care nivelul marii a crescut in timpul transgresiunii post-glaciare, iar apoi fie s-a stabilizat,
fie a cunoscut in Holocenul superior o scadere ugoara dupa atingerea unui maxim relativ de
+ 1...+ 3 m, datoritd balansarilor hidro-izostatice dintre selful continental exterior si tarm
(zonele III-V 1n Fig. 5.10).
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Fig. 5.10 — Variatiile zonale ale nivelului relativ al marii estimate prin aplicarea unui model
geofizic, care presupune cad in ultimii 5000 ani nu s-au manifestat miscari eustatice (adaptat dupa
Pirazzoli, 1996 si Komar, 1998).

5.3.4 Cresterea actuala a nivelului marii (ultimii 150 ani) si
scenarii evolutive pentru urmatorul secol

Cresterea contemporand a nivelului marii este una din cele mai puternice evidente
ale schimbdrilor climatice recente, respectiv ale incalzirii globale. Daca pana in anii 1990
existau inca climatologi si oceanografi reticenti cu privire la schimbarile climatice, in
prezent, dupa intensificarea cercetarilor privind evolutia climei si a factorilor
environmentali, existd o certd unanimitate in lumea stiintificd cu privire la caracterul
antropogenic al incélzirii globale contemporane si a schimbarile majore de mediu pe care
le genereaza. Progresele facute in cunoasterea schimbarilor nivelului marii din ultimele
doud secole, raportate la macro-stabilitatea acestuia din ultimii 5000 ani, sunt o proba
univoca a Incalzirii globale recente (IPCC, 2007).
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Figura 5. 11 — Cresterea globala a nivelului marii in ultimii 150 ani, dedusa din masuratori directe
si satelitare, care demonstreaza accelerarea din secolul 20 (dupa Church si White, 2011)

La scard multianuald si decadala, nivelul marii prezintd o variabilitate ridicata,
astfel incat pana de curand (anii 2000) utilizarea exclusiva a datelor recente de nivel nu
permitea surprinderea tendintelor evolutive pe termen-lung (> 40 ani). De exemplu,
episoadele intense ale EI Nino din 1982-1983 si 1997-1998 (Fig. 8.8) au provocat cresteri
si scaderi globale ale nivelului de ca. 10 mm. Cu toate acestea, studii recente demonstreaza
cd nivelul marii s-a destabilizat §i a inceput sa creasca inca de la sfarsitul secolului 18
(Jevrejeva si colab., 2008).
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Figura 5.12 — Miscarile eustatice surprinse de satelitii Topex/Poseidon si Jason (1993 - 2014).
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Acest proces este evidentiat de marturiile geologice si geomorfologice, cat si de bazele cele
mai lungi de date instrumentale. Practic, nivelul global a crescut cu 6 cm 1n secolul 19 si
cu 19 cm in secolul 20. inmultirea rapidi a maregrafelor in a 2-a jumitate a secolului 19
(in prezent sunt peste 1400) a permis delimitarea partiala a semnalului izostatic, prin
compararea inter-regionald a siturilor, si o bund evaluare a miscarilor eustatice Incepand cu
anii 1870. Analiza datelor existente releva ca in intervalul 1870 — 2005, nivelul mediu al
Oceanului Planetar a crescut cu 195 mm (Fig. 5.11), respectiv cu o ratd medie de 1.46
mm/an (Church si White, 2006). Din 1993, cu ajutorul altimetriei satelitare, s-a reusit un
extraordinar salt calitativin masurarea nivelului marii. Misiunile satelitare
TOPEX/Poseidon, continuate din 2008 de satelitul Jason, au facut posibile in premiera
inregistrarea oscilatiilor nivelului absolut al marii, prin raportarea masuratorilor altimetrice
la un sistem geodezic absolut (Fig. 5.12).

Péana la sfarsitul anilor 1990, se aprecia ca singura accelerare clara a evolutiei
nivelului marii s-a produs in secolul 19 (Gornitz, 1995; Church si colab., 2001). Astazi,
gratie extinderii seriilor de date inregistrate de maregrafe, a integrarii tuturor bazelor de
date intr-o retea internationala, dar mai ales datoritd noilor misiuni spatiale care au permis
masuratori precise ale oscilatiilor eustatice din ultimele doua decenii (1993-2014), cele mai
recente studii au demonstrat accelerarea semnificativa a cregsterii nivelului Oceanului
Planetar in secolul 20 (Holgate si Woodwarth, 2004; Church si White, 2006, 2011;
Wenzel siSchroter, 2010). Cresterea medie din ultimii 140 ani ani este de ca.1.5 mm/an,
dar putem decela in schimb trei intervale succesive cu rate de inaltare a nivelului tot mai
mari (Fig. 5.11):

i) 1.2 mm/an in intervalul 1870 — 1940;

ii) 1.8 mm/an in intervalul 1940 — 1993;

iii) 3.2 mm/an in intervalul 1993 — 2014.

Indiferent de metoda de calcul — date de la maregrafe sau altimetrie satelitard —
rezultatele sunt foarte asemindtoare si demonstreaza accelerarea cresterii nivelului in
intervalul 1870 —2014, cu o ratd medie de+ 0.013 mm/an. Daca aceasta ratid de accelerare
ar ramane constanta de-a lungul secolul 21, in 2100 am avea un nivel mai ridicat cu ca. 32
cm decat in prezent. Majoritatea modelarilor insa preconizeaza rate categoric mai mari de
accelerare. Ultimul raport al IPCC (2013) preconizeazi o crestere medie de 74 ¢cm pani in
2100 pentru scenariul pesimist in care emisiile gazelor cu efect de sera continud sa
creasca §i de 44 cm pentru scenariul optimist in care vor avea loc reduceri dramatice ale
gazelor cu efect de serda ajungdndu-se la emisii 0 in 2070. Chiar si in scenariul optimist,
cresterea nivelului urmeaza sa fie de aproape trei ori mai intensd decat in secolul 20.
Estimarile reflectd marea inertie a raspunsului nivelului marii la schimbarile temperaturii
globale si faptul cd va continua si se ridice pentru cel putin doud secole de aici Tnainte,
indiferent de evolutia concentratiei gazelor cu efect de sera. In ciuda severitatii aparente a
cresterii estimate de IPCC, majoritatea modelarilor recente independente prognozeaza
cresteri incad mai rapide: respectiv de 30-33 centimetri pana in 2050 (Rignot si colab.,
2011; Romm, 2011), ceea ce presupune cresterea ratelor de la 3.2 mm/an (prezent) la 7 — 9
mm/an; aceste studii iau in calcul destabilizarea rapida a calotelor polare si subpolare.
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5.3.5 Sursele cresterii actuale si viitoare a nivelului marii

Exista incd numeroase incertitudini legate de contributia fiecarei surse la cresterea
nivelului marii, deopotriva in ceea ce priveste schimbarile deja produse, cat si referitor la
schimbarile prognozate. Nu sunt deloc putine cazurile in care studii independente propun
cifre si proportii complet diferite, iar pentru anumite surse (precum calota Antarctica) inca
nu este lamurit dacéd acestea au contribuit sau vor contribui la intensificarea sau franarea
cresterii (vezi incertitudinile din tabelul 5.1). Ceea ce stim sigur este cd principalele doua
cauze ale cresterii actuale sunt expansiunea termald §i intensificarea topirii ghetarilor si
calotelor (detalii privind natura celor doud procese in cap. 5.2.1).

Expansiunea termalid (numitd si schimbarea sterica a nivelului mdrii) a fost
presupusa de studiile realizate pana in anii 1990 ca fiind principala cauzd a cresterii
nivelului (Thompson si Tabata, 1987). Ulterior, in absenta unor date directe de incredere,
modeldrile au indicat cd expansiunea termald a contribuitcu 3—7 cm la cresterea nivelului
din secolul 20, ceea ce presupune o cotd de sub 40 % (Warrick si colab., 1996). Odata cu
accelerarea cresterii nivelului produsa la inceputul anilor 90 si surprinsa cu acuratete de
masuratorile altimetrice satelitare (Fig. 5.12) s-a constatat o intensificareextraordinard a
expansiunii termale, manifestatd in rate de aproape patru ori mai ridicate (de la 0.42 la 1.6
mm/an), care au transformat-o in principala cauzid a eustatismului pozitiv contemporan
(pondere > 50 %; Tabel 5.1).

Cealaltd sursd a cresterii globale — topirea ghetii cantonate in regiunile polare,
subpolare si alpine — este in principal reprezentata de ghetarii de vale si de calotele
continentale mici, datoritd vulnerabilitatii crescute a acestor medii. Numeroase investigatii
paleo-environmentale au demonstrat ci majoritatea ghetarilor de vale a inceput si se
retraga din a doud jumadtate a secolului 19, odata cu depasirea completd a Micii Glaciatiuni
(1450 - 1830).In prezent, desi topirea lor s-a intensificat, contributia acestora la cresterea
contemporanda nivelului marii este in scadere de la 45 % la 26 % (Bindoff si colab., 2007).

Sursa cresterii 1961 - 2003 1993 - 2003 Proportie
(maregrafe) (altimetriesatelitara) (%)
1961 — 2003 /
1993 - 2003
Expansiuneatermala 0.42+0.12 1.6 £0.5 38.1/55.2
Ghetari montani si calotemici 0.5+0.18 0.77+0.22 45.4/26.5
Calota Groenlandeza 0.05+0.12 0.21 £0.07 45/17.2
Calota Antarctica 0.14+ 041 0.21 £0.35 12.7/7.2
Total estimat 1.1+0.5 2.9+0.7 100
Total observat 1.8+£0.5 3.1+0.7 -

Tabel 5.1 — Estimari ale ratelor cresterii nivelului marii (m/an) obtinute din datele maregrafelor
(1961 — 2003) si masuratori altimetrice satelitare: 1993 — 2003, (dupa Bindoff colab., 2007).
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Calotele glaciare Groenlandeza si Antarctica desi contin cea mai mare cantitate
de apa sub forma de gheata de pe Terra (98.7 %) au avut pana in prezent balante de masa
echilibrate in care intrarile sub forma de zapada au fost compensate de iesirile prin topire §i
aisberguri. In fiecare an ca. 8 mm de apd evaporati de pe suprafata Oceanului Planetar
ajung pe cele doua calote prin ninsori. Mai mult, cresterea temperaturii globale va provoca
o crestere a precipitatiilor si astfel a zapezii accumulate 1n partea centrald a calotelor, ceea
ce teoretic ar putea avea ca efect chiar franarea cresterii nivelului. Si totusi, dincolo de
aceste aprecieri speculative, masuratorile gravimetrice satelitare recente au putut estima in
premiera balanta de masa. Concret, pierderea cumulatd de masa a celor doud calote,
respectiv de 475 + 158 Gt/an, echivaleaza o crestere a nivelului marii de 1.3 £ 0.4 mm/an
pentru intervalul 1988 — 2006 (Rignot si colab., 2011), ceea ce pare a fi mult mai mult
decédt in estimdrile anterioare (ex: Bindoff si colab, 2007 exprimand raportul IPCC),
contribuind cu ca 42% la cresterea recentd a nivelului (in loc de ca. 15 %, cum se aprecia).
Foarte importanta este insd cresterea graduald a bilantei negative a celor doud calote
materializatd printr-o ratd medie de accelerare a topirii de 21.9 £ 1 Gt/an pentru
Groenlanda si 14.5 = 2 Gt/an pentru Antarctica, rezultand o ratd cumulata de accelerare ca.
36.3 Gt/an (1988 — 2006). Accelerarea nebanuita a topirii calotelor polare si subpolare s-a
dovedit a fi de trei ori mai mare decat in cazul ghetarilor montani si a calotelor mici (12 +
6 Gt/an) ceea ce arata probabilitatea ca estimdrile privind evolutia viitoare a nivelului marii
sd fie subevaluate, sau in orice caz ca balanta de masa a celor doud calote si aibd o
contributie mult mai ridicatd decat estimarile realizate pana in prezent.

La scara mai mare de timp, de secole si milenii, conform prognozelor actuale
climatice calota Groenlandeza s-ar putea topi completcontribuind cu ca. 7 m la cresterea
nivelului.

5.3.6 Oscilatiile nivelului Marii Negre pe coasta roméaneasca

Oscilatiile de nivel de pe coasta romaneasca a Marii Negre, se pot clasifica (i)
dupa origine: eustatice (reprezentand variatiile volumului de apa) si de deformare
(provocate de variatia formei suprafetei libere a marii), (ii) dupa durata: de scurta durata
(deniveldri produse de vant, variatii ale presiunii atmosferice, seise si maree), de durata
medie (oscilatii sezoniere) si de lungd duratd (miscari eustatice si izostatice, controlate de
factorii climatici, hidrologici si tectonici), (iii) dupa ritmicitate: oscilatii periodice (maree,
seise) si neperiodice.

Din categoria oscilatiilor de scurta durata cele mai importante sunt denivelarile
suprafetei marii produse de vant in timpul furtunilor. Aceste oscilatii au amplitudini mari
si sunt foarte frecvente fiind generate prin actiunea de frecare a aerului pe suprafata marii
unde antreneazad 1n migcare stratul de apd superficial (wind drift). Ca o consecinta directa,
vanturile care bat dinspre larg supraincarca apele de tarm cu masele de apa ale curentilor
de deriva eoliana provocand cresteri de nivel ce ating maximul langa linia apei, in timp ce
vanturile care bat dinspre uscat “Imping” marea catre larg.
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Figura 5.13 — Deniveldrile marii produse de vant pe sectoarele de tarm orientate N-S.

Aceste oscilatii produse de vant, se adaugd celor induse de valuri (wave setup) care, in
cadrul zonei de spargere a valurilor, mentin un nivel ascendent catre linia tdrmului;
denivelarea pozitiva din zona de spargere fata de nivelul marii in larg este proportionala cu
indltimea valurilor deferlante. Figura 5.13prezintd estimari ale deniveldrilor de scurtad
duratd asociate vanturilor si spargerii valurilor pentru sectoarele de tarm orientate
aproximativ N-S (delta Chilia — I. Sacalin, Chituc — Vama Veche). Se remarca denivelari
semnificative pentru vanturile dinspre larg (NE, E, SE) care produc cresteri ale nivelului
marii de pana la 35 cm si 50 cm, in cazul vanturilor de 15 m/s si 20 m/s. Cele mai mari
cresteri se dezvolta in timpul furtunilor costiere extreme (ex: 16-21 februarie 1979, 21-25
ianuarie 1998) cand nivelul marii a atins maxime de 80 — 90 cm, conform inregistrarilor de
la mirele Sfantu Gheorghe si Constanta (Vespremeanu-Stroe, 2007).

Oscilatiile de nivel de durati medie sunt determinate in principal de variatia
sezoniera a debitelor Dunarii si secundar de regimul precipitatiilor si evaporatiei din
bazinul Marii Negre. Aportul fluvial este cea mai de seamad componentd a bilantului
hidrologic al Marii Negre, care determind variatii sezoniere si lunare ale nivelului cu
amplitudini de pand la 40 cm pe tarmul deltaic (Sulina, Sfantu Gheorghe) si 20 cm pe
tarmul sudic romanesc (Constanta; Fig. 5.14). Nivelele maxime se ating in intervalul
aprilie — mai pe tdrmul deltaic si cu o Intarziere de 3 - 4 saptamani pe tdirmul sudic (mai —
iunie), impusa de timpul necesar propagarii geostrofice cétre sud a cresterii nivelului in
apele costiere deltaice (Vespremeanu si colab., 2003). Decalajul temporal al producerii
maximelor intre cele doud sectoare ale coastei romanesti este marit si de suprapunerea pe
singurul interval, aprilie — iunie, In care vanturile sudice reusesc sa fie asemandatoare ca
intensitate si frecventa cu cele nordice, in restul anului fiind net inferioare.
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Figura 5.12—Oscilatiile medii lunare ale nivelului Marii Negre la Constanta (1933 - 2010); albastru
= nivelul marii, rosu = variabilitatea lunara interanuala a nivelurilor lunare.

In mod paradoxal, celelalte surse de variatie sezoniera — precipitatiile si evaporatia
— se comportd antagonic fatd de regimul hidrologic al marilor rauri tributare. Exceptand
coasta vesticd a bazinului Marii Negre unde precipitatiile de vard sunt cele mai bogate,
restul precipitatiilor cazute pe suprafata marii atinge maximul In intervalul octombrie -
ianuarie, inclusiv pe coasta Caucazului unde se inregistreaza cele mai mari cantitati medii
anuale din intreg bazinul. La fel, regimul evaporatiei — cu un maxim vara in timpul
nivelelor mari §i un minim iarna — se comportd in contratimp cu variatia medie lunari a
nivelurilor Marii Negre si a debitelor Dunarii estompand intr-o oarecare masura
amplitudinea oscilatiilor de nivel lunare i sezoniere. Seisele reprezinta oscilatii periodice
de scurtd durata ale nivelului marii (un corp de apa inchis sau semiinchis) generate de un
schimb brusc in presiunea atmosferica, o furtuna sau o variatie brusca a directiei si vitezei
vantului. Pe litoralul roméanesc seise cu amplitudini de peste 10 cm se inregistreaza odata la
cativa ani.
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Figura5.14 — Evolutia nivelurilor anuale aleMarii Negre la Sulina (1858 —2010).
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Pe baza datelor instrumentale si a cunoasterii ansamblului sinoptic se pot analiza
doud cazuri de seige foarte puternice care s-au produs pe tdrmul romanesc in asociere cu
pasajul unor fronturi atmosferice de furtuna. In primul caz, noaptea de 28 decembrie 1960,
trecerea unui ciclon de la sud spre nord in lungul litoralului a fost acompaniata de un front
de apa cu inaltimi de ca. Im care a inundat jetiurile Sulinei de catre Baia de Sud. Mai
recent, pe 25 ianuarie 2012 in zona de varsare a bratului Sfantu Gheorghe, la inceputul
unei furtuni severe ridicarea indusa de valuri in zona de spargere s-a propagat sub forma
seiselor pe gura de varsare, care s-au amplificat si a ajuns la amplitudinea de 80 c¢cm in
dreptul statiei hidrometrice Sfantu Gheorghe.

Cresterea multianuald a nivelului marii este una din cauzele favorabile
retragerii tarmurilor pe termen lung. Prima statie maregraf din Marea Neagra si una din
cele mai vechi din lume este cea amplasatda in 1858 la Sulina de cétre Comisiunea
Europeana a Dunadrii. Sirul lung de date (1858 - 2010)a permis o analizd cuprinzatoare a
tendintelor evolutive inregistrate in cei 153 ani (Fig. 5.14) punand in evidenta cele trei
intervale de crestere rapida asociate episoadelor de incdlzire intensa: iesirea din Mica
Glaciatiune (1858 — 1880), perioada calda de la inceputul secolului 20 (1910 — 1940)si
ultimele doud decenii considerate cele mai calde din ultimii 2000 ani (1990 — 2010). Pentru
intreg intervalul analizat am calculat un ritm de crestere de 2.5 mm/an (1858-2010).
Aceastd ratd reprezintd cresterea relativd a nivelului marii, respectiv cea resimtitd de
sistemul morfologic al tirmului deltaic. in realitate, rata de crestere absolutd a nivelului
Marii Negrea fost probabil ceva mai mica, acesteia adaugandu-i-se si rata locald de
subsidenta de ca. 0.5 - 1 mm/an. Maregraful de la Constanta a fost amplasat mai tarziu, in
perioada interbelica, iar rata medie de crestere a nivelului relativ calculata pentru intervalul
1933 — 2010 este de 1.4 mm/an, ceea ce indica posibilitatea manifestarii unor lente procese
hidroizostatice locale de ridicare (0.1 — 0.4 mm/an).
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CAPITOLUL 6

PROPRIETA]’ILE FIZICE ALE APEI DE MARE

Acumularea apei pe Terra, provenitd originar din vaporii de apa eliberati de
vulcani, a constituit conditia necesard aparitiei vietii pe planetd acum cca 3.6 miliarde de
ani, petrecuta primordial In domeniul oceanic, considerat leaganul vietii. Acumularea in
cantitati imense, de pani la volumul actual de 1386 miliarde km’, confera trasituri unice
Pamantului in cadrul sistemului Solar. In primul rand prin dezvoltarea unei Atmosfere
protective in care vaporii de apa au contribuit mai mult decat orice alt gaz la efectul de sera
care a produs incdlzirea planetei si scoaterea acesteia din starea de inghet corespunzatoare
distantei fata de Soare. Celelalte caracteristici esentiale ale apei care au modelat fizionomia
planetei prin stabilirea caracterelor primare ale climatului si vegetatiei sunt: i) capacitatea
uriaga de a inmagazina si transporta caldura intre diferite zone climatice prin intermediul
circulatiei oceanice si a circuitului apei in naturd, ii) structura bipolard a moleculei de apa
capabile sa stabileasca legaturi chimice cu majoritatea compusilor de pe Terra si sa
determine dizolvarea acestora, iii) tensiunea superficiald care permite apei sd se circule
capilar in cadrul solului si a vegetatiei, astfel incat plantele s-au putut inalta fata de nivelul
solului. Apa de mare este un amestec de 96.5 % apa pura si 3.5% saruri si gaze dizolvate.
Proprietatile ei fizice sunt determinate in general de proprietatile apei pure si pe acestea le
vom discuta primele mai departe.

6.1 PROPRIETATILE APEI PURE

6.1.1 Structura moleculei de apa si capacitatea de dizolvare

Molecula de apa este compusa dintr-un atom de oxigen, cu sarcind negativa, si doi
atomi de hidrogen, cu sarcind pozitiva, fiind rezultatul legdturii covalente dintre acestia.
Cei doi atomi de hidrogen se fixeaza pe aceeasi parte a atomului de oxigen sub un unghi de
105°. Rezulta o moleculd de apéd cu structurd bipolara, respectiv cu sarcind pozitiva in
dreptul atomilor de hidrogen si negativa in dreptul atomului de oxigen (Fig. 6.1). Aceasta
configuratie de dipol electric, comparabila cu a unui magnet, este responsabild pentru
majoritatea proprietatilor unice ale apei. Molecula bipolara de apa atrage puternic alti ioni,
indiferent daca sunt anioni (-) sau cationi (+), prin orientarea rapida in functie de sarcina
electricd a acestora; se manifestd, astfel, o mare disponibilitate pentru legaturi cu alte
molecule prin legituri ionice care explicdi de ce apa este un solvent excelent
(Vespremeanu, 1992).
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Hidratarea exprima pe de o parte starea ionilor diverselor elemente chimice de a fi
inconjurati de apa, dar si procesul de dizolvare a unui solvent atunci cand acesta este in
apa. Cand moleculele bipolare se gasesc grupate intr-un corp de apa, devin capabile sa
reducd semnificativ intensitatea atractiei electrostatice dintre ionii de naturi diferite (atomi
sau molecule Incarcate electric), cu sarcini opuse, ai compusilor ajunsi in apa. Concret,
atractia electrostatica a diferitilor ioni este redusa la introducerea in apd la cca. 1/80 din
valoarea ei in mediu ex-acvatic (Trujillo si Thurman, 2011). Introducand in apa diferiti
compusi uniti prin legéturi ionice, precum NaCl, se produce decuplarea electrostatica a
ionilor constituenti (ex Na *, Cl *). Dupa disociere ionii incércati pozitiv (ex: Na ", K *,Ca
2 Mg ) se prind de zonele incircate negativ ale moleculelor de apa, iar ionii incarcati
negativ (ex: Cl1°, SO, %, HCO;") de sectoarele pozitive.

Oxigen
; Molecule
de apa

(a )@ -
®)® @
e il

[ 4

Ion hidratat Ton hidratat
de clor de sodiu
A. Molecula de apa (H,0) B. Srtructura cristalului solid al C. Clorura de sodiu, in solutie

clorurii de sodiu

Figura 6.1 — A) Molecula de apa rezultatd prin asocierea unui atom de oxigen cu doi atomi de
hidrogen. Capatul moleculei reprezentat de atomul de oxigen este incarcat negativ, iar cei doi atomi
de hidrogen confera o sarcina pozitiva celeilalte parti a moleculei de apa. Acest statut, de molecula
bipolara, std la baza comportamentului unic al apei. B) Hidratarea ionilor de sodiu si clor (dupa
Trujillo §i Thurman, 2011).

6.1.2 Proprietatile termice ale apei si schimbarile de stare

Apa este una din putinele substante de pe Pamant care se gaseste in toate cele trei
stari de agregare: solida (gheata), lichidd (apd) si gazoasa (vapori de apd) si, mai mult, are
capacitatea de a inmagazina cea mai mare cantitate de energie pe unitatea de volum. in
naturd apa se gaseste predominant in stare lichida (97.5 %) datoritd punctului ridicat de
fierbere. Gratie structurii bipolare a moleculelor de apa, acestea sunt unite in agregate
(polimeri) prin intermediul legaturilor de hidrogen. Agregatele intermoleculare lichide
contin intre 2 si 8 molecule de apa, 1n functie de temperaturd; pentru temperatura de 20 °C,
predomind agregatele cu 6 molecule. Legaturile de hidrogen dintre moleculele de apa sunt
de ca. 20 ori mai slabe decat legéturile de hidrogen dintre atomii de oxigen si hidrogen in
cadrul moleculei de apa. Chiar si asa insa, stabilitatea acestor legaturi este suficient de
mare pentru a determina majoritatea proprietatilor fizice ale apei. Fierberea apei necesita o
cantitate mare de energie pentru ruperea puntilor de hidrogen dintre molecule, ceea ce
ridica considerabil temperatura punctului de fierbere (100 °C).
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A.SOLID B. LICHID C.GAZ

Structura cristalina
este tridimensionala

Figura 6.2 - Structura apei in stare solida, lichida si gazoasa. A) T <0 °C, exista prea putind energie
calorica pentru a rupe legaturile de hidrogen care tin legate moleculele de apa in reteaua cristalina;
B) 0 °C < T <100 °C, caldura existentd permite o migcare moleculard suficientd pentru a rupe o
parte dintre legaturile de hidrogen intermoleculare; C) T > 100 °C, exista suficientd energie calorica
pentru a determina o miscare moleculara capabila sd rupa toate legaturile intermoleculare de
hidrogen (dupa Thurman, 1997).

Daca apa ar consta din molecule libere, neaglomerate, ea ar ingheta la -110 °C si ar fierbe
la -80 °C, iar in conditiile normale de pe Terra s-ar fi gasit aproape exclusiv in forma
gazoasd. Asadar, in absenta legdturilor de hidrogen (si implicit a structurii bipolare a
moleculelor de apd), nu ar fi existat nici oceane §i nici viatd pe Pamant (Gross, 1997).
Schimbarile de stare (de agregare: solida-lichida-gazoasd) se produc prin ruperea partiala
sau totala a legdturilor intermoleculare, sau prin formarea de noi legaturi. Dupd caz,
ruperea/formarea legaturilor se realizeaza cu absorbtie/eliberare de caldura.

In stare solidii, gheata are o structurd interni ordonati, in care moleculele de apa
raman in pozitii relativ fixe si suportd miscari doar sub forma vibratiei (Fig. 6.2A). Practic,
toate moleculele sunt prinse in agregate, dar distanta medie dintre ele este putin mai mare
decat in cazul apei lichide.; de aceea, gheata este mai voluminoasa si mai putin densa decat
apa lichida. Densitatea ghetii, masurata la temperatura de 0 °C este de 920 kg/m’, in timp
ce apa dulce la aceeasi temperatura are o densitate de 1000 kg/m’, iar apa de mare are o
valoare medie de 1025 kg/m’. In consecintd gheata pluteste, ceea ce are un efect important
asupra mediilor acvatice din regiunile reci deoarece stratul de gheata format (pod de gheata
pt acvatoriile continentale, banchizd pentru oceane) izoleaza termic apa lichidd (de
dedesubt) de aerul rece, impiedicind propagarea inghetului in adancime. O alta
caracteristica importantd a apei in stare solidd o reprezintd comportamentul plastic al ghetii
sub presiune si modificarea temperaturii punctului de inghet. Astfel, calotele glaciare
uriage din Antarctica si Groenlanda se deplaseazd centrifug catre marile invecinate unde
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elibereaza necontenit aisberguri. in absenta acestui proces cea mai mare parte a apei de pe
Terra s-ar fi acumulat sub forma de gheata in regiunile polare. Gheata de mare este mult
mai putin sarata decdt apa de mare, deoarece in procesul de Inghet a apei, majoritatea
sarurilor si gazelor dizolvate sunt eliminate.

Céand gheata se topeste, datoritd vizualizarii disparitiei cristalelor de gheata, ne-am
astepta ca toate agregatele intermoleculare de asemenea sa dispara. Si totusi lucrurile nu se
petrec astfel. In stare lichida, moleculele de apa au primit suficientd energie pentru a rupe
o parte dintre legaturile de hidrogen care le tineau prinse in stare solidd, dar multe dintre
ele raiman legate 1n agregate intermoleculare, inconjurate de molecule libere nelegate (Fig.
6.2B). Inca odat, in aceasta stare de agregare apa se remarci ca un lichid complet atipic,
in care coexistd toate formele de miscare moleculard, prin vibratie, rotatie si translatie.
Desi lichida, apa se comporta ca o substantd cristalind, mai ales in cazul temperaturilor
joase intalnite in oceane (T < 40 °C). Exista o relatie inversa puternicd intre procentul
moleculelor legate in agregate si marimea agregatelor intermoleculare, pe de o parte, si
temperatura apei (Fig 6.3). Apa lichidd poate sd-si schimbe rapid forma prin curgere,
mentinand un volum constant, datoritd miscarii si rotirii libere a moleculelor nelegate din
jurul agregatelor. In stare gazoasi, vaporii de apa sunt molecule libere, care dispun de o
energie considerabild deplasdndu-se prin translatie si rotire intr-un mod randomizat (Fig.
6.2C). Ca si gaz, vaporii nu au forma sau marime; ei pot umple orice spatiu la care au
acces.

O altd consecintd importantd a fortei legaturilor intermoleculare de hidrogen o
reprezintd cildura specificd a apei. Practic, caldura specifica reprezinta cantitatea de caldura
necesara unitatii de masa (1 g) dintr-un corp pentru a-si modifica temperatura cu 1 °C.
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Figura 6.3 — Efectul temperaturii asupra numarului i marimii agregatelor intermoleculare din apa
lichida (dupa Nemethy si Scheraga, 1962).
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Apa este substanta cu cea mai mare caldura specifica de pe Terra, motiv pentru care
apa oceanelor poate absorbi sau elibera cantitati uriase de energie fara schimbari mari ale
temperaturii. O calorie (1 cal) reprezinta cdldura (energia) necesara pentru cresterea cu 1 °C a
temperaturii unui gram de apd lichida. Spre comparatie, cildura specificd a rocilor care
compun scoarta terestra este mult mai mica (0.18 — 0.23 cal/g). Tot exceptional de ridicate
sunt si valorile caldurii latente de inghet si a caldurii latente de evaporare'’.

Pentru a intelege mai bine semnificatia energeticd a schimbarilor starilor de
agregare ale apei si ale temperaturii acesteia, vd propunem sd urmarim exemplul
schimbarilor suportate de un gram de apa. Astfel, dacd ludm 1 g de gheata cu temperatura
de -20 °C si 1l incalzim pana la temperatura de 0 °C, avem nevoie de 10 calorii, intrucat
caldura specifica a ghetii este de doua ori mai redusd decét a apei in stare lichida. Pe
masurd ce gheata se incélzeste vibratiile moleculelor de apa din reteaua cristalina devin tot
mai puternice. Odata atinsa temperatura punctului de inghet, intreaga energia absorbita este
folositd pentru distrugerea partiala a legaturilor intermoleculare de hidrogen, astfel incat
temperatura ramane constanta (0 °C) pana cand intreaga cantitate de gheatd devine apa in
stare lichida (Fig. 6.4).
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Figura 6.4 — Schimbarile de stare i temperaturd pentru 1 g de apd, atunci cand acesta primeste
caldura. De remarcat disproportia dintre caldura latenta de topire si céldura latentd de evaporare prin
fierbere, datorata faptului ca pentru convertirea din gheatd in apa lichida trebuie rupte relativ putine
legaturi intermoleculare, pe cand toate legéturile trebuie rupte pentru transformarea din apa lichida
in vapori (dupa Gross, 1996).

"' Cildura latentd (sinonim: ascuns) reprezintd cantitatea de caldurd necesard schimbarii starii de
agregare (inghet/topire, evaporare/condens) a unui gram de apa fara schimbarea temperaturii.
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Caldura latentd de topire, consumata pentru transformarea izotermica a unui gram

de gheata intr-un gram de apa lichida, este de 80 cal. Dupa topirea ultimului cristal de
gheatd, cea mai mare parte a caldurii absorbite sustine cresterea intensitatii miscarii
moleculare, care are ca efect direct cresterea temperaturii; 100 cal sunt necesare unui gram
de apa lichida pentru a trece de la punctul de inghet (0 °C) la punctul de fierbere (100 °C).
Odata atinsd temperatura punctului de fierbere, intreaga cadldurd primitd este consumata
pentru distrugerea integrald a legaturilor intermoleculare de hidrogen. Acest proces
presupune cel mai mare consum energetic, datoritda numadrului mare de legaturi si
intensitatii mari a acestora.
Caldura latentd de evaporare prin fierbere este de 540 cal/g in cazul fierberii. Cum insa la
suprafata oceanelor temperatura este mai micd de 30 °C (temperatura medie este de 18 °C),
inseamna ca evaporatia oceanica se produce cu mult sub temperatura punctului de fierbere,
ceea ce presupune un consum i mai mare de caldurd, respectiv o valoare mai ridicata a
caldurii latente de evaporare. De exemplu, pentru evaporarea unui gram de apd cu
temperatura de 20 °C sunt necesare 585 cal pentru a realiza sarcina suplimentara de rupere
a legaturilor intermoleculare la temperaturi scazute. Acest consum teribil de energie,
implicat in evaporare, este resimtit de corpul uman la iesirea din apa (mare/piscind), mai
ales 1n absenta radiatiei solare directe.

Toate procesele de schimbare de stare sunt reversibile si implica exact aceleasi
cantitati de caldura. Distributia zonald a proceselor de evaporare/condensare §i secundar a
celor de topire/inghet la nivelul Ocenului Planetar este foarte importantd in circuitul
caldurii la scard planetara. Oceanele au la suprafatd o temperaturd medie multianuald mai
ridicatd cu cca. 4-5 © C decidt cea a continentelor adiacente, preludnd cea mai mare parte
din energia primiti de Pimant de la Soare. In zona tropicala procesul intens de evaporare
(300-500 cm coloana de apa) preia o parte semnificativd din cidldura oceanicd §i prin
intermediul vaporilor de apa (altfel spus, printr-o ramurad a circuitului apei in naturd) o
transportd cdtre zonele mai reci, temperatd si polard, unde majoritatea vaporilor
condenseaza 1n cadrul sistemelor noroase eliberand céldura latentd (580-595 cal/g pentru
condensarea a 1 g de apa la temperaturi de 0 — 30 °C).

6.2 SALINITATEA
6.2.1 Definirea salinitatii. Compozitia chimica

Apa oceanelor contine in medie la scard planetard cca. 3.5 % saruri, gaze
dizolvate, substante organice si particule nedizolvate. Prezenta sarurilor influenteaza in
diferite proportii majoritatea proprietitilor fizice ale apei de mare: densitate,
conductivitate, presiunea osmoticd, temperatura punctului de inghet si temperatura
densitatii maxime. O trasatura remarcabila a apei de mare este aceea cd desi concentratia in
saruri dizolvate variaza de la o regiune la alta a Oceanului Planetar, precum si intre apele
de suprafata si apele profunde, raportul dintre principalii constituenti ai salinitatii ramdne
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aproximativ constant”. Aceasta poate fi considerati o proba a faptului ca in timp geologic,
oceanele au reusit sa-si amestece destul de bine apele (Pickard si Emery, 1993).

Salinitatea este definitd inca din 1902 ca reprezentdnd “suma totald Tn grame a
substantelor dizolvate intr-un kilogram de apd de mare, dupa ce materia organica si
carbonatii au fost oxidati, iar bromurile si iodurile convertite in cloruri”. In pofida
numarului mare de elemente chimice (peste 70) dizolvate in apa de mare, 6 dintre ele
compun peste 99 % din “sarea de mare” si sunt numite componentele majore: clor (Cl),
sodiu (Na), magneziu (Mg), calciu (Ca), potasiu (K) si sulfuri (S) (Fig. 6.5). Intre ele, Cl si
Na domina net reprezentand impreuna 86 %. Dintre componentele minore, care totalizeaza
sub 1 %, cele mai importante elemente sunt: Brom (Br), Carbon (C), Strontiu (Sr), Bor (B),
Siliciu (Si), Fluor (F), Litiu (Li) si Fosfor (F).  In practicdi masurarea directi a salinitatii
este dificila, astfel incat, odata stabilitd legea stabilitatii chimice, a fost posibila determinarea
acesteia prin masurarea concentratiei unuia dintre constituentii majori. Elementul intalnit cel
mai frecvent si mai ugor de masurat cu acuratete este ionul de Cl ". Masa Insumata a acestui
ion si a celorlalti halogeni (bromura, fluorura si iodurd) dintr-un volum de apa dat, reprezinta
clorinitatea si se exprima in grame la mie (g/kg). In orice proba de apa de mare, clorinitatea
exprima 55.04 % din totalul solidelor dizolvate. Astfel, prin masurarea clorinitatii se poate
determina salinitatea, conform relatiei stabilite in anii 1960:

Salinitate (°/o,) = 1.80655 x clorinitate (°/,) (6.1)

Recent, deoarece determinarea cu precizie a clorinitatii necesitd mult timp, aceasta relatie a
fost inlocuitd de o alta bazatd pe conductivitatea electrica a apei de mare, masuratd cu
salinometre §i exprimatd in psu (practical salinity units). Deoarece dependenta
conductivititii de temperaturd este de asemenea semnificativa, trebuie masuratd cu
acuratete si temperatura.

5 APA DE MARE
SARURI MARINE S =35%0
cr Apa
55% 965 g

So,

.
7.7% Na

Mg ++ 30.6% Sare

Ca+*t 1.2% -]
119 A B Y 35g

\ Constituenti minori 0.7%

Sr** Br, C (in principal ca HCO; )

Figura 6.5 - Proportiile relative ale sarurilor dizolvate in apa de mare.

12 Aceastd teorie a fost propusd de Forchhammer (1865) si demonstratd de Dittmar (1884) pe baza
analizei a 77 de probe recoltate din Intreaga lume in cadrul expeditiei oceanografie Challenger.
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6.2.2. Evolutia salinitatii oceanelor

Sarurile dizolvate in apa marilor, provin din trei surse majore: a) raurile care
transportd ioni rezultati din meteorizarea rocilor continentale si particule nedizolvate, b)
reactiile chimice desfasurate in zona rifturilor intre apa de mare si lava oceanica fierbinte
(crustd oceanica nou-formatad), si c) eruptiile vulcanice. Conform principiului conservarii
sarii (echilibrul thalassochimic) enuntat de Barth (1952) existd o stare de echilibru intre
cantitatea de substante dizolvate intrate in domeniul oceanic si cantitatea de sdruri scoase
din apa de mare, astfel incat valoarea salinitatii ramdne constanta in timp.

Practic, aportul fluvial de elemente chimice 1n apa oceanelor are o pondere de cca.
90 % din totalul surselor, cu o valoare medie anuali de 3 miliarde tone (3 x 10'* kg) sdruri.
Aceastd valoare pare a contrazice principiul stabilitatii chimice a oceanelor, dar pentru o
re-evaluare a acestuia sunt necesare deopotriva o cuantificare a eliberdrii sarurilor din
oceane si o analiza la scard mare de timp a bilantului intrari-iesiri. Astfel, suma totala a
sarurilor dizolvate in Oceanul Planetar este de cca. 5 x 10'° kg, respectiv de 17 milioane ori
mai mare decat aportul fluvial anual. Pentru a cuantifica posibila crestere a salinitatii
oceanelor petrecutd in, sd spunem 100 ani (pentru a ne raporta la un orizont de timp real in
care s-au facut numeroase masuratori i pentru care existd probe-martor) ar fi necesare
echipamente de masurare cu o acuratete de 1.5 x 107 in timp ce aparatura moderni poate
determina cu o acuratete de 0.002 (2 x 10). Rezultd ci din punct de vedere tehnologic ne
este imposibil sd analizim comparativ probe la scara timpului istoric (sute si mii de ani),

pentru estimarea evolutiei salinitatii.
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Pe de alta parte, este o realitate cd majoritatea elementelor chimice din apa de mare
sunt recirculate, prin scoaterea din domeniul oceanic, dar totalul iesirilor este relativ greu
de estimat pentru a-1 putea compara in timp real cu totalul intrarilor. Principalele procese
de scoatere a sarurilor din oceane sunt: a) adsorbtia ionilor dizolvati de catre particulele
fine (argila, materie organicd) aflate in cadere lentd prin masa oceanica, b) preluarea de
catre vant a picaturilor de apd de pe suprafata marii (in general din creasta valurilor), care
prin evaporare formeaza particule fine de sare de mare, b) formarea spumei de mare si
pulverizarea aerosolilor In urma spargerii valurilor pe tarmuri, c) reactii chimice de
precipitare, si d) preluarea de catre organismele marine in cadrul scheletelor si cochiliilor a
diferitilor constituenti (Ca, S, Na) si depunerea dupad moarte in sedimentele de fund. Dintre
procesele mentionate adsorbtia ionilor realizatd de cétre particulele fine de argile sau de
naturd biologica aflate in cadere este cel mai important, din punct de vedere cantitativ,
deoarece drumul acestor particule catre fundul oceanic dureaza sute de zile, ani sau zeci de
ani (10" - 10" ani). Elementele chimice cele mai afectate de adsorbtie sunt din categoria
metalelor: Fe, Mn, Pb, Cu. Din acumularea lentd pe fundul marii iau nastere nodulii
polimetalici si crustele manganoase, cu o rati de crestere de 0.02-1mm / 1000 ani. in ceea
ce priveste formarea aerosolilor marini prin evaporarea particulelor de apa preluate de vant
din creasta valurilor (Fig. 6.6), avem de-a face cu o cantitate imensa de cca. 2 x 10" kg
anual (Blanchard, 1958), comparabild cu cea transportatd de rauri, dar care in proportie
covarsitoare (~ 95 %) se reintoarce In mare direct din atmosferd. Circulatia hidrotermala
din zona rifturilor este de asemenea importanta prin schimbul major de saruri dintre apa de
mare §i crusta oceanicd. Aici, din apa de mare sunt retinuti ioni de Mg si SO, si sunt
adagati in schimb ioni de Ca, K, Rb, Li.

In aceste conditii, in care deocamdati nu putem cuantifica detaliat bilantul
substantelor dizolvate in apa de mare, principiul stabilitdtii chimice aplicat la scara
geologica ramane plauzibil, dar nedemonstrat. Judecand insd dupa datele existente, avem
fie o stare de echilibru (thalassochimic), fie o crestere foarte lentd a salinitétii, deoarece
procesele de scoatere a constituentilor chimici din apa oceanica sunt comparabile (in
sensul ca au acelasi ordin de marime) cu cele de aport a acestora.

6.2.3 Timpul de rezidenta. Circuitul hidrologic

A

Timpul de rezidenta reprezinta ,,durata medie de viatd” in apa oceanicd a unui
atom al unui element chimic dizolvat. Se calculeaza conform ecuatiei:

T, =M,/ R, (6.2)

unde, 7, = timp de rezidenta, M, = masa totald a respectivului element chimic in
Oceanul Planetar, R; = rata de schimb (rata anuala de aport in masa oceanica).
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Figura 6.7 - Compozitia medie a solidelor dizolvate 1n apa raurilor (dupa Gross, 1990).

Timpul de rezidentd a unui element depinde de gradul sau de reactivitate fata de mediul
oceanic. Elementele cu reactivitate mare au timpi de rezidentd mici. Este cazul fierului,
aluminiului sau manganului, implicate in multiple procese chimice, prin care este grabita
scoaterea acestora din solutia de mare si includerea cel mai adesea 1n sedimentele oceanice.
Astfel, fierul are un timp de rezidenta de 140 ani, In timp ce elementele mai putin reactive
precum sodiul si clorul ajung la sute de milioane de ani (ex: Na, 2.6 x 10® ani).

Raportul stabilit intre timpii de rezidentd ai diferitelor elemente chimice este
principalul factor responsabil pentru stabilirea compozitiei chimice a sarii de mare,
respectiv pentru mentinerea unei proportii constante intre principalii constituenti ai salinitatii.
Astfel, desi apa raurilor are un continut scazut de saruri, de 120 ppm (S = 0.12 /4,),
respectiv de aproape 300 ori mai putin saratid decat apa de mare, motiv pentru care este
perceputd ca apa “dulce”, ea reprezinta sursa primordiald de elemente chimice a Oceanului
Planetar. Compozitia chimica a apei raurilor (Fig. 6.7) este seminificativ diferitd de cea a
apei de mare. In functie de climat si de petrografia regiunilor traversate, la randul lor
raurile pot prezenta compozitii chimice relativ diferite intre ele, care se uniformizeaza in
cadrul marilor sisteme fluviale. Ca o medie, cele mai mari concentratii le au bicarbonatii
(49 %, 58 ppm), calciu (12 %, 15 ppm), silica (11 %, 13 ppm), sodiu si magneziu.
Majoritatea acestor constituenti solubili (Si, Na, Mg, CI) provin din meteorizarea rocilor,
cu o crestere semnificativa a concentratiei in HCOs si Ca datoritd dizolvarii calcarelor. Este
de remarcat ca elementele aflate in concentratie mare in oceane (Cl si Na, Tnsumeaza 86 %)
se gasesc in proportii modeste n apa raurilor (un total de 12 %). Aceastd inversare a
ierarhiei elementelor chimice se produce datorita timpilor de rezidenta foarte diferiti. Am
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vazut ca modalitatea cea mai eficientd de eliminare rapida din apa de mare o reprezentau
reactiile chimice si afectau mai ales metalele (T, < 10* ani). O alta care priveste carbonatii,
calciu si silicele o reprezintd consumul efectuat de organisme pentru formarea cochiliilor,
scheletelor si dintilor (Tr: 10* - 107 ani). In felul acesta elementele cele mai stabile, precum
Na si Cl (T, > 10® ani), chiar daca prezinti concentratii relativ mici in cadrul surselor de
saruri, au devenit in timp principalii compusi ai sarii de mare.

Apa are de asemenea un timp de rezidenta in Oceanul Planetar. De exemplu, in
fiecare an se evapora echivalentul unui metru de apa de la suprafata oceanelor, care se
reintoarce sub forma de precipitatii (91 %) si de ape fluviale (9 %). Cum adancimea medie
a Oceanului Planetar este de 3800 m, rezultd cd pentru recircularea completd a apei din
oceane sunt necesari aproximativ 3800 ani in conditiile climatice actuale. Procesul prin
care apa este recirculatd se numeste circuitul hidrologic sau circuitul apei in natura (Fig.
6.8). Apa se evapora constant de pe suprafata marii, fard sd antreneze sarea de mare. Din
totalul masei de apa evaporate in fiecare an pe Terra, 505.000 km® (86 %) provin de pe
suprafata Oceanului Planetar. Cea mai mare parte din aceasta (399.000 km’; 79 %) cade
sub forma de precipitatii tot in domeniul oceanic. Diferenta de vapori de apa (36.000 km?;
7 %) este transportatd deasupra continentelor unde condenseaza si cade sub forma de
precipitatii. Apa meteorici totald cizutd pe continente este estimati la 107.000 km®, din
care 1/3 (33.6 %) reprezintd surplusul de apa (X = P. — E,), datorat aportului de vapori
oceanici, care a impus aparitia retelelor hidrografice organizate, prin care ca. 36.000 km’
sunt drenati anual citre oceane. Bilantul hidrologic anual se exprima prin:

E, + E. =P, + P, = 505.000 km® (6.3)

Valoarea bilantului hidrologic anual, estimat in prezent la 505.000 km’, cunoaste la scara
mare de timp variatii semnificative asociate schimbarilor climatice.
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Figura 6.8 - Reprezentarea schematica a circuitului apei in naturd; cantitdtile de apa mobilizate sunt
exprimate in 10° km”® .
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6.2.4 Gazele dizolvate

Masele de apd oceanice, in functie de origine, contin diferite cantitati de gaze
dizolvate. Agitarea orizontului superficial oceanic de citre vant si valuri are ca efect
dizolvarea gazelor atmosferice si mentinerea unui schimb activ de gaze la interfata ocean-
atmosferd. Capacitatea de absorbtie a gazelor dizolvate depinde, invers proportional, de
temperatura si secundar de salinitate. De aceea, apele reci de la latitudini ridicate contin
cele mai mari cantitdti de oxigen, azot si alte gaze, fapt de o importantd extraordinara
pentru dezvoltarea ecosistemelor marine in conditiile in care aceste zone corespund
regiunilor-sursa (de plonjare) a maselor de apa profunde (ex: ape nord-atlantice) si de fund
(ape antarctice) care apoi strabat la diferite adancimi distante mari prin cele trei oceane
(detalii privind circulatia apelor profunde in cap. 9.3).

Raportul dintre gazele atmosferice este reflectat, cu distorsiuni, si de compozitia
gazelor dizolvate in apa de mare: N (48 %), O (36 %), HCO; (15 %), Ar (< 1 %).
Principalele diferente constau in cresterea proportiei oxigenului datorita proceselor de
fotosinteza si formarea HCOj; prin implicarea in reactii chimice a CO,.

Apele de suprafata sunt in mod uzual saturate In gaze atmosferice, dar odatd cu
scufundarea maselor de apa schimbul de gaze la interfata ocean-atmosfera inceteaza.
Teoretic, continutul in gaze poate raméne constant. Procesele de difuzie a moleculelor de
gaz sunt foarte lente si au efecte reduse asupra variatiei concentratiei gazelor dintr-un corp
de apa. In schimb procesele de amestec dintre masele de apa, atunci cand se produc, induc
schimbari majore. Pe langa procesele fizice de difuzie §i amestec, unele gaze, precum
oxigenul si dioxidul de carbon, sunt afectate de procese biologice care duc la schimbarea
concentratiei acestora (detalii privind oxigenul dizolvat in cap. 7.4).

6.2.5 Aplicatii ale principiului conservarii sarii (M. Neagra si M.
Mediterana)

Chiar daca la scard geologica principiul conservarii sarii nu a fost inca demonstrat,
la scard istorica (mii de ani), In caz ca exista, diferentele de salinitate sunt infime, practic
nedetectabile, astfel Incat aplicarea principiului conservarii este validd. Cele mai utile
aplicatii sunt in cazul bazinelor partial izolate de Oceanul Planetar, care comunica cu
acesta prin intermediul stramtorilor: golfuri, fiorduri, unele bazine mediteraneene (M.
Mediterana, M. Balticd, M. Neagra). Cunoscand valorile salinittii celor doud sisteme
marine puse in contact, se pot calcula fluxurile de apd din cadrul stramtorii, aplicand
ecuatia conservarii sarii:

Vi'pi'Si:VO'pa'Sa (64)
unde, V' = volumul de apa, p = densitatea apei de mare, S = salinitate, iar subscriptii i §i o

reprezintd intrari (input - i) si iesiri (output — o). In cazul frecvent in care diferentele de
densitate sunt mai mici de 2 %, putem presupune p; = p,, astfel incat ecuatia devine:
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I/i : Si = V() : Su (65)

In cazul stramtorii Bosfor unde sunt puse in contact apele calde si sirate mediteraneene din
Marea Marmara (S = 35 “/,,) cu apele mai putin sarate ale Marii Negre (S = 17.5 °/y),
raportul de salinitate S/S, are valoarea 2, ceea ce presupune ca raportul inversat al
volumelor de apa are aceeasi valoare: V,/V; = S;/S, = 2. Mai direct, volumul de apa ce iese
din M. Neagra (V,) prin str. Bosfor este de aproximativ doud ori mai mare decat volumul
de apa mediteraneand care intrd in M. Neagri. In cadrul strimtorii are loc o etajare a
maselor de apd, in functie de densitatea acestora (Fig. 6.9B): la suprafatd curg apele cu
densitate scazuta, respectiv a apelor mai putin sarate ale M. Negre, iar pe la fund curg
apele sarate mediteraneene.

Pentru cuantificarea volumulelor de apa tranzactionate in cadrul stramtorilor
trebuie combinate ecuatiile conservarii sarii (6.4 si 6.5) cu cele ale conservarii volumului
(6.5 51 6.6):

Vi+ R+P=V,+E (6.6)
X=V,-Vi=(R+P)—E 6.7)

unde, R = aportul fluvial (debitul cumulat al tributarilor), P = precipitatii (cazute pe
suprafata marii), £ = evaporatie. Se obtin astfel ecuatiile Knudsen:

Vi=X- So/(Si - So) (68)
Vo =X Sl/(Sl - So) (69)

Ecuatiile Knudsen exprimd importanta diferentelor de salinitate pentru intensitatea
schimbului de ape realizat intre bazine marine despartite de stramtori. Dacad cele doua
mase de apd au salinitati ridicate si doar putin diferite, atunci (S; — S,) este foarte mic in
raport cu valoarea S, si a S;, de unde rezulta ca deopotriva S,/(S; —S,) si S/(S; — S,) prezinta
valori mari §i, mai important, atat V; cat si V, sunt mult mai mari decat excesul de apa
dulce — X, din bazinul partial izolat. Invers, daca diferentele de salinitate (S; —S,) sunt mari,
atunci V; si V, au valori mai mici, comparabile cu X (Pickard si Emery, 1993).

In cazul M. Negre, am vizut deja cd existd un exces important de apa dulce (X =
6.5 x 10’ m/s) datorita disproportiei pronuntate dintre suprafata activa a marii (Syy = 0.47 x
10° km®) si cea a bazinului hidrografic aferent, fira M. Neagra (Sz, = 1.87 x 10° km’),
rezultdnd cel mai redus raport mare/bazin (Syn/Sgn = 0.25) din cadrul mediteranelor
Oceanului Planetar. Valoarea calculatd pentru aportul de ape mediteraneene (V;) este de
6.5 x 10° m/s, iar a apelor M. Negre deversate in M. Marmara de doua ori mai mare: V, =
13 x 10° mvs.

Raportand volumul total al bazinului euxinic (Vyy = 530.000 km’) la volumul
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anual de ape sirate mediteraneene care intrd prin str. Bosfor (V; = 205 km’) si la aportul
cumulat fluvial si pluvial rezultd ca apa din Marea Neagrda are un timp de rezidenta de
aproximativ 800 ani. Cum insd In M. Neagra existd o stratificatie neta a apelor oxice de
suprafatd, mai putin dense si sarate (S = 17.5 — 18.5, p = 1011-1015 kg/m’), suprapuse
maselor de apa de adancime (S: 21.5 — 22.3, p = 1017 kg/m’) situate sub 120 m
(Vespremeanu, 2004), este necesard diferentierea timpilor de rezidentd (7,) pentru fiecare
tip de masa de apa in parte:

- apele oxice superficiale (V = 20.000 km®) au 7, = 45 - 50 ani. Aportul cumulat
de ape fluviale si precipitatii este estimat la 450 — 530 km’/an; din acest motiv
apele sunt bine ventilate si oxigenate.

- apele anoxice de adancime (V = 510.000 km’) au 7, = 2500 ani, fiind
considerate ape stagnante.

In cazul M. Mediterane (Fig. 6.9A), diferenta de salinitate inregistrata in str. Gibraltar intre
apele atlantice si mediteraneene este redusa, astfel ca atat S,/(S; — S,) cat si S/(S; — S,) (ec.
2.8 si 2.9) au valori apropiate de 25, de unde rezultd ca volumele care tranziteaza
stramtoarea sunt de cca. 25 ori mai mari decat balanta neta a apei dulci (X). Masuratori
directe ale curentului superficial indica valoarea medie V; = 1.75 x 10° m%/s, de unde se
poate calcula ¥, = 1.68 x 10° m’/s si X = -7 x 10 m%/s (datoritd intensitatii mari a
evaporatiei, deficitul de apa dulce este de 2207 km®/an), cf. Pickard si Emery (1993).
Volumul anual de ape atlantice care primenesc bazinul M. Mediterane este de 55.000 km’.
Raportat la volumul total al Mediteranei (3.8 mil. Km®) rezultd un timp de rezidenta scurt
(T, =170 ani) specific bazinelor foarte bine ventilate.

(a) pentru MEDITERANA (b) pentru MAREA NEAGRA
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Figura 6.9 - Schimburile de apa produse in cadrul stramtorilor Gibraltar si Bosfor (dupa Pickard si
Emery, 1993).
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6.3. DENSITATEA

Densitatea (notata cu litera greceascd p) este una din cele mai importante proprietati
fizice ale apei de mare, deoarece distributia valorilor ei determina circulatia oceanica la scara
mare. Raportul dintre densitatile maselor de apa este decisiv pentru stabilirea adancimii de
echilibru la care o masa de apa tinde sa se pozitioneze. Din punct de vedere fizic, densitatea
exprima cat de strans legate sunt moleculele unei substante, respectiv raportul dintre masa si
volum (kg/m”). Valorile densititii apei sunt dictate de trei parametri: temperatur, salinitate si
presiune, dintre care primii doi au cea mai mare pondere. La suprafata si in masa oceanelor
diferentele de densitate sunt mici dar, dupa cum am vazut, cu implicatii hidrodinamice
uriage, motiv pentru care determinarile necesitd o precizie extrema, transmisa masuratorilor
de temperatura (+ 0.002 °C) si salinitate (+ 0.002 /).

Pe médsurad ce temperatura scade are loc contractarea termica astfel ca pentru toate
substantele densitatea este intr-o relatie puternicd de inversa proportionalitate. Apa purd
prezintd si in acest caz o anomalie, 1n sensul ca densitatea maxima se Inregistreaza la 4 °C
si nu la 0 °C 1n stare lichida. Aceasta se explica prin faptul ca sub 4 °C, apa pura ,,se
pregateste” de inghet si Tncepe sd formeze retele de agregate premergatoare cristalizarii
care duc la cresterea volumului. Scdderea temperaturii densitatii maxime a apei se poate
produce in doud moduri: prin addugarea de saruri (salinizarea apei) §i prin cresterea
presiunii hidrostatice. in ambele cazuri, formarea cristalelor de gheati este inhibati si odata
cu scaderea temperaturii densitdtii maxime are loc si scadderea temperaturii punctului de
inghet sub pragul de 0 °C (Fig. 6.10). Mai exact, apa de mare nu ingheata complet la o
temperatura data, ea neavand un punct de inghet fix. Pe masurd ce apa de mare Ingheata,
sarurile sunt eliminate din reteaua cristalind a ghetii, astfel incit apa ramasa neinghetata la
un moment dat devine si mai sdratd si necesita un punct de inghet mai scizut (Gross si
Gross, 1996).

In figura F5 se observd cum temperatura densititii maxime scade de la 4 °C (apa
purd) la 0.1 °C (pentru S ~ 18 “/,,, reprezentand valoarea medie a salinitatii Marii Negre la
suprafata,) si la — 1.33 °C, pentru o salinitate de 24.7 °/,,. Aceasta din urma valoare indica
salinitatea la care cele doud variabile (temperatura densitatii maxime §i temperatura
punctului de inghet initial) se unificd. In cazul salinitatilor mai mari de 24.7 %, , apa
lichidad devine tot mai densa odata cu scaderea temperaturii pana la atingerea punctului de
inghet initial.

In cadrul oceanelor, densitatea este cuprinsa intre valorile minime inregistrate la
suprafata in zonele costiere, de 1021 kg/m’, si valorile maxime atinse in domeniul foselor:
1070 kg/m’ la peste 10.000 m adancime. Pentru simplificare, in oceanografie se foloseste
simbolul o, (sigma-t) care exprima diferenta de densitate dintre apa de mare si apa pura:

o,=p — 1000 kg/m’ 2.1)
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Figura 6.10 — Controlul salinitatii asupra temperaturii densitatii maxime si a temperaturii punctului
de inghet initial al apei de mare.

Relatia dintre o, salinitate si temperaturd este una complicatd si nelineard (Fig. 6.11). Se
remarca totusi o crestere relativ uniforma a densitatii odatd cu salinitatea, in conditii
izotermice, n timp ce schimbarea densitatii odatd cu temperatura este complet neuniforma.
Practic, pentru temperaturi ridicate o, variaza seminficativ odatd cu ¢ indiferent de
salinitate, si foarte putin pentru valori scizute ale temperaturii. In practica oceanografica
valorile densitatii sunt calculate pe baza unor formule polinomiale sau utilizand
nomograme de corelatie si tabele.

Efectul presiunii asupra densitatii este mai putin relevant decét ¢ si S, deoarece in
oceanografie se compard masele de apa situate n acelasi orizont de adancimi, care suporta
presiuni similare. Totusi, e important de stiut cd apa nu este complet incompresibila, iar efectul
presiunii asupra densitatii nu este neglijabil. De exemplu, o proba de apa cu S = 35 %, si
t =0 °C, are o,= 28.13 la suprafata, dar la o addmcime de 4000 m, corespunzind in general
campiilor abisale, densitatea (0;) va creste prin compresiune pand la 48.5, reprezentand o
crestere absoluta cu 2% (Pickard si Emery, 1993).

6.4 TRANSMISIA LUMINII S| CULOAREA APEI MARII

Lungimile de unda (A) ale energiei electromagnetice radiate de Soare compun
spectrul electromagnetic. Spectrul se desfasoard crescator, pornind de la radiatia cosmica
si gamma de unda foarte scurtd, trecind prin radiatia ultravioleta, lumina vizibila, radiatia
infrarosie, catre microunde si undele radio. In cadrul spectrului electromagnetic, radiatia
vizibild (lumina) ocupa un domeniu foarte ingust, de la 0.38 um la 0.76 um (1 pm = 10°°
m), cuprinzand in ordinea crescatoare a lungimii de unda: violet, albastru, verde, galben,
portocaliu si rosu; combinate aceste lungimi de unda diferite compun lumina alba. Radiatia
vizibild reprezinta cea mai mare parte a energiei solare ajunse pe Terra.
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Figura 6.11 — Variatia densitatii apei de mare (exprimatid de o) in functie de temperaturd si
salinitate. Cu dreptunghiuri hasurate, gri si negre sunt reprezentate apele din Oceanul Planetar si

Marea Neagra (modificat dupa Pickard si Emery, 1993).

Comportamentul luminii vizibile in apa este afectat de acelasi procese ca si in aer —

absorbtie si difuzie — dar mult mai intens. Concret, lumina este absorbita pe distante foarte

scurte Tn mare fatd de atmosfera. Desi o parte din radiatiile vizibile sunt difuzate de citre

moleculele de apa si de cétre particulele In suspensie, cea mai mare parte a luminii este

absorbita, reprezentand cel mai important transfer de energie responsabil pentru incilzirea

oceanelor.

Apa marii absoarbe selectiv lumina vizibila, procesul fiind mai intens pentru
culorile cu lungimi de undd mai mari (rosu — galben). in consecinti, radiatiile cu A mai
scurte (violet — verde) vor penetra mai adanc in masa oceanelor dand acestora, cel mai
frecvent, diferite tonuri de albastru sau verde. De exemplu, rosu este absorbit complet in
primii 10 m, galbenul in cca. 50 m, in timp ce verdele ajunge pana la aproape 250 m (Fig.
6.12). Dintre toate culorile, albastru ajunge pana cel mai departe putind depéasi 500 m in
conditii de transparentd maximd. Din aceastd cauza, la adidncimi mari majoritatea
obiectelor (de culori diferite) se vad albastrii sau verzui, iar cele de culoare rosie sau
portocalie se vad inchise la culoare (la adincimi mici) sau negre (la adancimi mari). In
zonele tropicald si ecuatoriald, culoarea specifica a suprafetei oceanului este albastru

indigo 1n larg si albastru deschis In regiunile costiere.
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Figura 6.12 — Atenuarea energiei ajunsd la 1, 10 si 50 m adancime pentru ape oceanice cu
transparentd mare, sau la 1 si 10 m 1n cazul apelor costiere cu o concentratie ridicatd a particulelor
in suspensie (dupa Talley si colab., 2011).

Dominanta tonurilor de albastru se datoreaza absentei (sau concentratiei mici) a materiei in
suspensie, astfel ca va predomina difuzia produsd de moleculele de apa, care este mai mare
in cazul radiatiilor vizibile cu A scurte (albastru) decat pentru cele cu A mari (rosu). Un
efect conjugat 1l are si absorbtia selectiva descrisa mai sus, care duce la eliminarea partiala
a componentelor rosu si galben din lumina solara In primii metri de la suprafata marii. La
latitudini ridicate, culoarea oceanelor se schimba din tonurile de albastru-verzui specifice
zonei temperate, in tonuri de verde 1n regiunile polare si subpolare. Concentratia mare a
materiei in suspensie din aceste regiuni, in special acolo unde fitoplanctonul este abundent,
determina difuzia largd a lungimilor de unda caracteristice tonurilor de verde si galben,
provocand inverzirea apelor.

In regiunile costiere, raurile transportd cantititi mari de sedimente si de compusi
organici dizolvati care accentueaza schimbarea culorii marii la suprafatd inspre verde si
galben, fie din cauza concentratiei ridicate a sedimentelor in suspensie, fie a Incarcaturii
mari in fitoplancton. Sporadic, in perioada infloririi maxime a apelor (eutrofizare) pot
aparea si tonuri de rosu (“mareea rosie”) atunci cand predomina speciile de fitoplancton de
culoare brun-roscati. In fiordurile in care debuseazi rduri cu regim glacio-nival, stratul
superficial de apad salmastra are frecvent o culoare alb-liptos sau verde-laptos datorita
prezentei in suspensie a sedimentelor fine de tip ,,faind de ghetar”; aceste sedimente sunt
rezultatul exharatiei si abraziunii glaciare si sunt transportate de catre apele de topire.

Transparenta apei este o masura a transmisiei luminii vizibile §i reprezinta
adancimea pana la care se poate distinge discul Secchi (disc de culoare alba, cu diametrul
de 30 cm). Acesta se scufunda lent, prins de o franghie gradata, pana la adancimea la care
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nu mai poate fi vazut. Cu cit mai mica transparenta marei, cu atit mai mare este gradul de
absorbtie a luminii in orizontul superficial.

Din punct de vedere energetic, aproximativ 99 % din energia solara incidentd pe
suprafata Oceanului Planetar este absorbita in stratul de 100 m grosime de la suprafata
oceanului, din care In primul metru este absorbitd cca 50 %, iar in primii 10 m cca. 85 %.
Este esential sda intelegem semnificatia absorbtiei rapide a radiatiei solare in masa
oceanelor:

1) existenta unui strat relativ subtire de apa calda (T > 10 °C) la suprafata oceanelor

care acopera masele de apa rece dominante ca volum (~ 93 %) in cadrul bazinelor

oceanice; acest strat cald de la suprafata oceanelor controleaza clima Pamantului
si tot el este ,, stratul viu” in care trdiesc majoritatea organismelor marine.

ii) algele marine, care compun baza lantului trofic oceanic, se dezvoltd prin

fotosinteza. Cum fotosinteza este posibild doar pana la adancimea la care ajunge

lumina solara, rezultd ca algele si majoritatea vietuitoarelor traiesc in orizontul

fotic al Oceanului Planetar (Trujillo i Thurman, 2011).

In apele costiere romanesti, exista diferente notabile ale culorii in functie de
pozitia geografica si de distanta fata de linia tirmului. Pe tarmul deltaic, Incarcatura mare
de sedimente in suspensie da apei de mare un colorit galben-verzui in zona gurilor de
varsare, osciland intre galben intens in timpul inundatiilor si verde-gélbui in timpul verii,
cand debitul solid este scizut. In apele de larg, sunt frecvente procesele de eutrofizare, iar
culoarea dominanta este verdele si secundar albastru. Pe tarmul sudic cu faleza, coloritul
dominant al apei este albastru-verzui, tonurile alternand in functie de continutul in
clorofila. In zona de spargere, diferentele mari de sedimente dintre cele doud sectoare
impun culori diferite: brun-verzui pe tarmul deltaic (unde predomind sedimentele fine
terigene, inchise la culoare) si bleu sau verde deschis pe tdrmul sudic, compus din
sedimente medii si grosiere de naturd organica, deschise la culoare. Transparenta apei de
asemenea difera semnificativ, cu valori medii de 2 - 6 m in largul coastei deltaice, care
cresc catre capul Midia (sud) odatd cu scaderea concentratiei de particule n suspensie. La
sud de portul Constanta valorile transparentei sunt in general cuprinse intre 5 i 10 m.

6.5 TRANSMISIA SUNETULUI iN APA MARII

Majoritatea informatiilor pe care omul le primeste despre lumea inconjuratoare, i
parvine sub forma undelor electromagnetice (lumina) si a undelor mecanice (sunetul). In
atmosfera, datorita densitatii scizute, lumina este atenuatd mult mai putin decat sunetul, pe
cand 1n apa madrilor situatia este complet opusa (Pickard si Emery, 1993). Astfel, sunetul
este transmis mult mai eficient in apa decat prin aer. Viteza medie a sunetului in apa este
de 1450 m/s, respectiv de aproape 4.5 ori mai mare decat viteza sunetului in atmosfera
(334 m/s, la nivelul marii pentru T, = 20 °C). Principalele variabile de care depinde viteza
sunetului in mare sunt presiunea apei (corelatie directd) si densitatea apei (corelatie
inversd). Mai direct, viteza sunetului creste odatd cu temperatura, salinitatea si adancimea
apei. Formula cea mai simpla, stablitd pe baza experimentelor, este:

C=1449+4.6 - T—0.55T" + 1.4(S—35)+0.017D (6.10)
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unde, C = viteza sunetului in apa (m/s), D = adancimea apei (m). Rezulta astfel ca C creste
cu cca. 4 m/s pentru o crestere a temperaturii (A7) de 1 °C, cu 1.5 m/s pentru AS =+ 1 %/,
si 17 m/s pentru AD = 1000m. In orizonturile superficiale ale oceanului, unde temperatura
apei variaza foarte mult, schimbarile vitezei sunetului sunt dictate predominant de catre
acest parametru, pe cand in apele adanci (sub 1000 m) presiunea apei (adancimea) este
principalul factor de control (Pickard si Emery, 1993).

O consecinta a controlului exercitat de catre temperatura si presiunea apei asupra
vitezei sunetului, si mai ales a distributiei verticale a acestor parametrii, 0 reprezintad
existenta unui orizont oceanic in care viteza sunetului atinge valori minime (Fig. 6.13). In
mod uzual, acest orizont (numit canalul SOFAR — Sound fixing and ranging) se gaseste la
adancimi de 400-1000 m, in timp ce pentru regiunile subpolare si polare, se gaseste
imediat sub suprafata marii. De remarcat cd vitezele minime se produc in baza termoclinei,
datorita scaderii rapide a temperaturii; catre adancimi mai mari, viteza reincepe sa creasca
deoarece temperatura se stabilizeaza, sau scade foarte lent, in timp ce presiunea creste
constant. Sunetele produse deasupra si dedesubtul orizontului de viteze minime sunt
refractate si, practic, conturnate catre el, astfel incat canalul SOFAR capteaza energia
acestor unde, care vor caldtori in cadrul lui pe distante mari (mii de kilometri). Datorita
transmisiei eficiente a sunetului in cadrul SOFAR, acesta este folosit de unele grupe de
mamifere, 1n special balenele, pentru comunicarea la distante mari.
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Figura 6.13 - Transmisia sunetului in ocean (statia in O. Pacific — 39° N, 146° V). A — distributia pe
verticala a temperaturii si salinitatii, B — corectii ale vitezei vantului datorate regimului termic, al
salinitatii i presiunii, C — profilul vitezei in-situ a sunetului, cu evidentierea orizontului de viteze
minime (dupa Pickard si Emery, 1993).
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Deoarece in cadrul oceanelor, chiar si in zona tropicald unde transparenta este maxima,
lumina patrunde pana la adancimi mici, informatiile despre conturul obiectelor din apa si
mai ales a morfologiei fundurilor oceanice nu se puteau obtine decat pe alte cdi. Astfel,
sunetul a devenit cel mai folosit mijloc de investigare prin intermediul eco-sondei
(masurarea adancimii apei) si sonarului (SONAR — Sound navigation and ranging; pozitia
obiectelor din apa si distanta pana la ele). Diferenta mare inregistrata intre viteza sunetului
in apa si aer (4.5 la 1) face ca doar o mica parte din energia undelor sonore sa treacd de
interfata mare/atmosfera, dintr-un mediu n altul. Din acest motiv, o persoana care sta pe
plaja sau intr-o ambarcatiune nu poate auzi zgomotele produse in apa marii §i nici nu poate
fi auzit (mai exact inteles) de catre un scafandru situat in apropiere. Prin comparatie
diferenta micd de viteza inregistrata de lumina in aer si apd (1.3 la 1) permite trecerea
lesnicioasd a energiei luminii prin suprafata marii.
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CAPITOLUL 7

DISTRIBUTIA TEMPERATURII, SALINITATII, DENSITATII
S| OXIGENULUI DIZOLVAT IN OCEANUL PLANETAR

Caracteristicile apei marine variaza in cadrul Oceanului Planetar, iar distributia
acestora ajutd la cunosterea si intelegerea formarii si deplasérii maselor de apa.
Proprietatile apelor oceanice sunt distribuite tridimensional: in plan orizontal, in functie de
latitudine si longitudine, si in plan vertical, in functie de adancime. Aceasta distributie
prezintd o anumita stratificatie in cadrul oceanelor, iar schimbarile in plan orizontal ale
caracteristicilor apei sunt, in general, mult mai mici in comparatiec cu schimbarile pe
verticald, raportandu-ne la aceeasi distanta.

In paginile urmitoare vor fi descrise cateva dintre distributiile tipice ale
proprietatilor apei in cadrul Oceanului Planetar, respectiv temperatura, salinitatea, densitatea
si oxigenul dizolvat, precum si particularitatile acestora pentru bazinul Marii Negre.

7.1 DISTRIBUTIA TEMPERATURII

Temperatura medie a Oceanului Planetar este de 3.5°C, trei sferturi din volumul
total de apa al acestuia avand o temperaturd medie cuprinsa intre 0 si 6°C, iar 50%, o
temperatura medie cuprinsa intre 1.3 si 3.8 °C (Pickard si Emery, 1993).

7.1.1 Temperatura la suprafata oceanului

Distributia temperaturii la suprafata Oceanului Planetar este una zonald,
latitudinald, cu izoterme orientate est — vest (Fig. 7.1). Variatiile acesteia de la nord la sud,
mediate pentru toate oceanele, sunt prezentate in Figura 7.2. Valorile descresc de la 25 —
28°C in zona ecuatoriald pana la aproximativ -2 °C la latitudini mari (Oceanul Arctic si in
apropierea Antarcticii). Aceastd distributie, cu valori maxime la latitudini mici,
descrescand spre latitudini medii si mari, este strans legata de cantitatea de radiatie solara
de unda scurta primita'”.

13 Vezi Capitolul 8
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Figura 7.1 — Distributia globala a temperaturilor medii anuale la suprafata Oceanului Planetar'®.

In apropierea coastelor, datoritd influentei uscatului si actiunii curentilor marini
(curentii sunt difractati / redirectionati), distributia temperaturii la suprafata apei este
perturbatd, iar izotermele sunt deviate cétre nord sau sud, dupa directia curentilor.
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Figura 7.2 — Variatia latitudinald a valorilor medii ale temperaturii (linie punctatd), salinitatii (linie
continud) si densitatii (linie intreruptd) la suprafata oceanului (adaptata dupa Pickard si Emery, 1993).

' http://www.abc.net.au/science/slab/elnino/story.htm.
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Pe rama esticd a oceanelor se inregistreaza adesea temperaturi mai scazute la
suprafata datoritd fenomenului de upwelling al apelor de adancime mai reci (ex. pe
coastele vestice ale Americii de Nord in timpul verii).

Masuritorile satelitare ale temperaturii la suprafata oceanului au scos in evidenta
variatii diurne destul de mari, acestea fiind insa localizate. Variatiile pot fi observate in
cazuri cu insolatie crescuta si viteze mici ale vantului, sunt prezente doar in primii metri
sub suprafata oceanului si sunt mai intense in apele costiere adépostite si putin adanci.

7.1.2 Distributia pe verticala a temperaturii

Sub suprafata marii, coloana de apa poate fi divizatd in trei zone in functie de
regimul termic (Fig. 7.3):

a) Zona superficiali, de la suprafata oceanului pana la adancimi cuprinse intre

50 m si 200 m, cu temperaturi similare celor de la suprafata oceanului;

b) Termoclina, cuprinsi intre 200 si 1000 m adancime, reprezinta o zona in care
temperatura descreste rapid, gradientul termic (rata de scadere a temperaturii
odata cu cresterea adancimii) fiind maxim;

c) Zona profunda, sub 1000 m adancime, caracterizatd prin schimbarea lenta a
temperaturii.

La latitudini mici, temperatura la suprafata apei este de 20 — 25°C, 8°C la 500 m,

5°C1a 1000 m si 2°C la 4000 m.

Temperatura este relativ constantd in cadrul zonei superficiale datoritd dinamicii
orizontale de amestec (sub actiunea valurilor si curentilor) si a unui transfer foarte lent de
caldurd spre stratul termoclinei. De aceea, aceastd zond mai este denumitd si strat de
amestec. Totusi, mai ales la latitudini medii, temperatura prezintd anumite variatii
sezoniere in cadrul stratului de amestec. larna, cand temperatura este scazuta la suprafata
oceanului, valurile sunt mari si curentii sunt puternici, stratul de amestec are grosimi mari
si se poate extinde pand la stratul termoclinei permanente. Vara, cand temperatura la
suprafata oceanului creste, apa devine mai stabild si adesea se dezvoltad o termoclind
sezonierd in cadrul zonei superficiale (Fig. 7.3). Aceasta apare la adancimi de cativa zeci
de metri, Incepe sd se formeze primavara si atinge dezvoltarea maxima (gradientii de
temperatura cei mai mari) in timpul verii.

Un mecanism care poate influenta grosimea orizontului de amestec este
reprezentat de circulatia Langmuir (vezi capitolul 9.2.4 pentru o prezentare detaliatd). Se
considera ca celulele Langmuir constituie un mecanism de conversie a energiei valurilor in
energie turbulentd si conduc la amestecul (mixarea) apelor de suprafatd, inducand o
adancime mai mare a stratului superficial (Pickard si Emery, 1993).

Stratul de amestec poate avea grosimi de 200 — 300 m sau chiar mai mult in largul
oceanului, in timpul iernii la latitudini medii, sau de 10 m sau chiar mai putin in apele
costiere adapostite in timpul verii (Open University, 2007).
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Figura 7.3 — Distributii tipice ale temperaturii medii in functie de adancime in cadrul Oceanului
Planetar (adaptata dupa Pickard si Emery, 1993).

Grosimea stratului superficial poate atinge valori considerabile (pana la 500 m) in
zonele inter-tropicale, sub efectul valorilor ridicate ale transparentei apei (depinde de
cantitatea de materie in suspensie — Open University, 2007), care permit transferul caldurii
de la suprafatd spre adancimi mari. Cresterea temperaturii stratului superficial in aceste zone,
unde inputul de caldurd este maxim, este limitatd de schimbarea directiei maselor de apa
catre poli, care transfera astfel o parte din caldura existenta aici (Pickard si Emery, 1993).
Cea mai mare parte a radiatiei solare ajunse la suprafata oceanului este folositd in procesul
de evaporare a apei, o mica parte fiind utilizatd pentru cresterea temperaturii apei.

Termoclina este prezenta tot timpul anului intre 200 si 1000 m adancime la latitudini
mici si medii si, in acest caz, este denumita termoclina permanenta (Fig. 7.3). Acest strat este
foarte stabil si, de aceea, separa apele orizontului de suprafatda de acele ale stratului de
profunzime. Existenta continud a termoclinei intre stratul superficial mai cald si stratul
profund mai rece, precum si addncimea constantd la care se giseste aceasta in cadrul
coloanei de apd, sunt rezultatul unui echilibru intre transferul descendent de caldurd (prin
difuzie de tip eddy), care are loc la latitudini mici si medii, si advectia ascendenta simultana
a apei reci din adanc, dislocata de catre scufundarea apei racite in timpul iernii din Atlanticul
de Sud si de Nord (Stommel, 1958). Acest transfer de céaldura se realizeaza foarte lent,
miscarile verticale avand viteze estimate la 0.5 — 3 cm/zi (Stommel si Arons, 1960).

La latitudini mari, temperatura la suprafata oceanului este mult mai scazutd in
comparatie cu latitudinile mici, in timp ce temperatura apelor de profunzime prezintd variatii
minore intre cele doua zone (Fig. 7.3). In consecinti, termoclina permanenti este absents,
putand aparea doar o termoclini sezoniera. In apele polare din emisfera nordica apare adesea
un strat dicotermal de 50 pana la 100 m grosime, cu temperaturi scazute (pana la -1.6°C), aflat
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intre stratul de suprafata si cel de addncime mai calde. Stabilitatea este mentinuta datorita unei
cresteri odata cu adancimea a salinitatii in cadrul acestui strat (Pickard si Emery, 1993).

Sub stratul termoclinei, in cadrul zonei profunde, nu existd variatii sezoniere, iar
temperatura apei scade lent odata cu cresterea adancimii spre 4000 m (Fig. 7.3), adancimea
medie a Oceanului Planetar. Stratul de profunzime prezintd variatii foarte mici ale
temperaturii, cuprinse intre -0.9°C si 2°C. Sub 4000 m adancime, temperatura creste totusi
foarte lent sub efectul cresterii presiunii. Atunci cand se iau in considerare aceste cazuri, cu
variatii ale adancimii maselor de api, se foloseste temperatura potentiald® in locul celei
masurate in-situ. Ecartul foarte mic al temperaturilor este mentinut, atat spatial, cat si
sezonier, in cadrul stratului profund deoarece este determinat de temperatura maselor de
apa rece, cu densitate mare, care se scufunda in regiunile polare si se deplaseaza spre
ecuator (Open University, 2007; Enciclopedia of Coastal Science, 2005).

7.2 DISTRIBUTIA SALINITATII

Salinitatea medie a Oceanului Planetar este de 34.7%o, trei sferturi din volumul
total de apa al acestuia avand o salinitate medie cuprinsd intre 34 si 35%o, iar 50%, o
salinitate medie cuprinsa intre 34.6 si 34.8%o (Pickard si Emery, 1993).

7.2.1 Salinitatea la suprafata oceanului

Distributia salinitatii la suprafata Oceanului Planetar este una zonala (Fig. 7.4),
insd nu atat de evidenta ca in cazul temperaturii. Valorile salinitatii descresc dinspre zonele
tropicale si subtropicale spre ecuator si spre cei doi poli. Distributia salinitatii medii la
suprafata oceanului (Fig. 7.2) este diferita de cea a temperaturii prin prisma faptului ca
valorile maxime se Inregistreaza in regiunile subtropicale, la aproximativ 25° nord si sud
fatd de ecuator, si ca prezinta valori mici imediat la nord de acesta.

Valorile salinitatii la suprafatd variaza in largul oceanelor intre 33 si 37%o
(Thurman si Trujillo, 2004). Acestea sunt determinate, in primul rand, de raportul dintre
evaporatie, care conduce la cresterea salinitatii, si precipitatii, care conduc la scdaderea
acesteia (Fig. 7.5). Maximele salinitatii in Fig. 7.2 si Fig. 7.5 se inregistreaza in regiunile
tropicale si subtropicale, aflate sub influenta alizeelor, unde evaporatia medie anuala
depaseste cantitatea medie anuald de precipitatii, In timp ce valoarea maxima a
temperaturii se inregistreaza in apropierea ecuatorului, unde balanta energetica la nivelul
oceanului este maxima. Astfel, valorile maxime ale salinitatii la suprafatd inregistrate in
cadrul Oceanului Planetar sunt de 40 — 42%o in Marea Rosie si Golful Persic, urmate de
estul Marii Mediterane cu aproximativ 39%o.

!> Temperatura potentiald reprezinta temperatura pe care ar trebui si o aibd o masa de apa daci ar fi
mutatd adiabatic (fara castig sau pierdere de caldura) la suprafata oceanului. Se calculeaza in functie
de temperatura si presiunea masurate in-situ.
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Figura 7.4 — Distributia globala a salinitatii medii anuale la suprafata Oceanului Planetar (World
Ocean Atlas 2009').

Alti factori majori care influenteaza distributia salinitatii la suprafata Oceanului
Planetar sunt reprezentati de aportul de apa de pe continente si topirea ghetarilor si a
calotei glaciare, care conduc la scaderea salinitatii, si formarea de gheatd in regiunile
polare, care conduce la scaderea acesteia. Cele mai mici valori ale salinitatii la suprafata
se gasesc in zonele costiere, in apropierea gurilor de varsare ale marilor fluvii ale lumii
(Amazon, Asia de Sud-Est, Dunare) si in regiunile polare in care se topeste calota glaciara.
Valorile minime in cadrul Oceanului Planetar se inregistreaza in Marea Baltica (8 — 10%o)
si Marea Neagra (17 — 18%o).

Valorile medii ale salinitatii la suprafata celor mai importante oceane ale lumii
variaza intre 35.5%o in Atlanticul de Nord, 35.2%o in Atlanticul de Sud si Pacificul de Sud
si 34.2%o in Pacificul de Nord (Pickard si Emery, 1993).

Variatiile anuale ale salinitatii la suprafata oceanului sunt mici, in limita a 0.5%o.
Acestea pot fi mai mari in zonele cu o variabilitate anuala crescuta a precipitatiilor, cum ar
fi estul Pacificului de Nord si Golful Bengal, sau in apropierea calotelor glaciare. Variatiile
diurne ale salinitatii sunt extrem de mici.

'® http://en.wikipedia.org/wiki/File:WOA09_sea-surf_SAL_AYool.png.
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Figura 7.5 — Distributia latitudinald a salinitatii medii la suprafata oceanului (linie continud) si a
diferentei dintre evaporatia medie anuala — E si cantitatea medie anuald de precipitatii — P (linie
punctatd) (adaptata dupa Open University, 2007).

7.2.2 Distributia pe verticala a salinitatii

Distributia pe verticald a salinitatii este mai complexa in comparatie cu distributia
temperaturii in cadrul Oceanului Planetar. Aceasta este influentatd de advectia si
amestecul vertical al apelor cu salinitate ridicatd, care conduc la cresterea salinitatii, si
de advectia si amestecul vertical al apelor cu salinitate scazutd, care conduc la scaderea
acesteia in anumite orizonturi de apa.

Sub suprafata marii, putem observa o distributic pe verticald a salinitatii
caracterizata prin prezenta a trei straturi principale (Fig. 7.6):

a) Stratul superficial (de amestec), de la suprafata oceanului pana la
aproximativ 200 m adancime, cu valori ale salinititii similare celor de la
suprafata oceanului;

b) Haloclina, cuprinsa intre 200 si 1000 m adancime, reprezintd o zona in care se
inregistreaza variatii (scadere sau crestere) bruste ale salinitatii, gradientul
fiind maxim;

¢) Stratul profund, aflat sub 1000 m adancime, caracterizat prin valori relativ
constante ale salinitatii.

Stratul superficial este puternic influentat de fluctuatiile salinitatii de la suprafata oceanului
determinate de balanta dintre precipitatii si evaporatie.
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Figura 7.6 — Distributii tipice ale salinitatii medii in functie de adancime in cadrul Oceanului
Planetar (adaptata dupa Pickard si Emery, 1993).

In zonele ecuatoriale, tropicale si subtropicale, valorile minime ale salinititii se
inregistreaza intre 600 si 1000 m adancime, crescand apoi usor pana la aproximativ 2000
m adéncime, dupa care raman relativ constante. in Oceanul Atlantic se remarci totusi o
observa un maxim al salinitatii la adancimi cuprinse intre 100 si 200 m, aproape de limita
superioara a termoclinei, ca urmare a scufundarii apei din zona tropicald de salinitate
maxima si deplasarea acesteia cétre ecuator (Pickard si Emery, 1993). La latitudini mari,
unde valorile la suprafata oceanului sunt mici, salinitatea creste progresiv cu adancimea
pana la aproximativ 2000 m, dupa care ramane relativ constanta (Fig. 7.6).

in cadrul stratului profund, pana la 4000 m sau la adincimi mai mari, salinitatea
este relativ uniforma in cadrul Oceanului Planetar, cu valori cuprinse intre 34.5 si 35%o.

7.3 DISTRIBUTIA DENSITATII
7.3.1 Densitatea la suprafata oceanului

Densitatea apei la suprafata oceanului prezinti valori care cresc de la 1022 kg/m’
in apropierea ecuatorului la 1026 — 1027 kg/m’ la latitudini de 50 - 60°, dupa care descresc
usor spre cei doi poli (Fig. 7.7).

Distributia densitatii la suprafata Oceanului Planetar prezintid valori minime la
latitudini mici, In zonele unde se inregistreazd valorile maxime ale temperaturii la
suprafata oceanului (Fig. 7.2). Densitatea este influentatd si de distributia la suprafata
oceanului a salinitatii. Totusi, zonele subtropicale, cu valori maxime ale salinitdtii, nu
prezinta valori maxime si pentru densitate.
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Figura 7.7 — Distributia globald a densitatii medii anuale la suprafata Oceanului Planetar (World
Ocean Atlas 2009'7).

7.3.2 Distributia pe verticala a densitatii

In profil vertical, densitatea apei de mare nu creste uniform cu adancimea. in plus,
distributia pe verticald a densitatii in cadrul Oceanului Planetar prezintd o anumita
variabilitate latitudinala (Fig. 7.8). Din acest punct de vedere, regiunile aflate la latitudini
mici (ecuatoriale si tropicale) si medii sunt caracterizate prin prezenta a trei orizonturi
(Fig. 7.8):

a) Orizontul superficial (de amestec), de la suprafata oceanului pana la

aproximativ 200 m adancime, cu o relativa uniformitate a valorilor densitatii;

b) Picnoclina, cuprinsa intre 200 si 1000 m adancime, reprezintd o zona in care

are loc o crestere brusca a densitatii, cu un gradient maxim;

¢) Orizontul profund, aflat sub 1000 m adancime, caracterizat prin cresterea

foarte lenta a densitatii odata cu adancimea.

"7 http://en.wikipedia.org/wiki/File: WOA09_sea-surf DEN_AYool.png.
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Figura 7.8 — Distributii tipice ale densitatii in functie de adancime pentru latitudini mici si mari
(adaptata dupa Pickard si Emery, 1993).

Densitatea reprezinta factorul responsabil pentru determinarea stabilitatii unei
mase de apd In cadrul profilului vertical. Rata de schimbare a densitatii odatd cu
adancimea determina stabilitatea staticd a unei mase de apa sau capacitatea acesteia de a
nu fi mutatd in profil vertical (Pickard si Emery, 1993).

In largul oceanului, la latitudini mici si medii si adancimi de pana la 1000 m,
variatiile densitatii sunt determinate de variatiile temperaturii. De aceea, in general, apele
cu densitate micad (temperatura ridicatd) se gasesc 1n straturile superioare, In timp ce apele
cu densitate mare (temperaturd scazutd) se gasesc in orizonturile inferioare. Variatiile pe
verticald ale salinitatii nu pot balansa efectul pe care il au variatiile temperaturii asupra
densitatii 1n orizonturile superioare deoarece este posibil ca in aceste straturi, cu apa mai
calda la suprafatd, sa se inregistreze atat valori mari, cat si scazute ale salinitatii. Doar in
anumite regiuni (Pacificul de Nord-Est si regiunile polare), variatiile salinitatii au o
influenta mai puternica asupra distributiei densitatii in straturile superioare. La adancimi
mai mari, sub 1000 m, variatiile salinitatii pot induce schimbari semnificative ale
densitatii. Acest lucru este mai evident in Oceanul Atlantic, unde existd o anumita
stratificatie a salinitdtii, Tn comparatie cu Oceanul Pacific, unde apele de adancime sunt
mult mai uniforme. In apele costiere, fiorduri si estuare, salinitatea reprezintd adesea
factorul de control in determinarea densitatii in intreaga coloand de apa, variatiile
temperaturii avand o importanta secundarad (Pickard si Emery, 1993).
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Un alt factor care influenteaza distributia pe verticala a densitatii 1l constituie
presiunea, cele doud proprietdti ale apei de mare fiind in relatie de proportionalitate
directa.

Picnoclina este asociatd de obicei, in largul oceanului, cu termoclina, desi pozitia
si panta acesteia depind si de distributia salinitatii. Picnoclina permanentd coincide
aproximativ cu termoclina permanentd (Open University, 2007). Stratul picnoclinei
prezintd cea mai mare stabilitate a apei, ceea ce se traduce prin inexistenta in cadrul
acestuia a amestecului, sub actiunea turbulentei, a diferitelor mase de apa. Prin urmare,
picnoclina actioneazd ca o barierd in calea deplasarii maselor de apa si proprietatilor
acestora in profil vertical, atat ascendent, cat si descendent. La latitudini mari, exista
variatii foarte mici ale densitatii intre orizontul de suprafata si apele de adancime, ceea ce
conduce la absenta picnoclinei si, In consecintd, prezenta amestecului maselor de apa
superficiale cu cele de adancime.

In cadrul stratului profund, nu exista variatii latitudinale ale densitatii apei, valorile
acesteia situandu-se in jurul a 1027.9 kg/m’.

7.4 DISTRIBUTIA OXIGENULUI DIZOLVAT

Pe langa materialele solide dizolvate, apa de mare contine si gaze. O proprietate
importanta a acesteia o constituie continutul in oxigen dizolvat, exprimat prin numarul de
mililitri de oxigen dizolvat intr-un litru de apd de mare (mL/L), in conditii normale de
temperatura si presiune (se exprima si in uM'*/kg sau uM/L).

Cantitatea de oxigen dizolvat in apa de mare este cuprinsd in cadrul Oceanului
Planetar intre 0 si 8 mL/L (limite maxime) sau intre 1 si 6 mL/L (cea mai mare parte a
valorilor globale). Principala sursa a acestuia o constituie atmosfera si de aceea apa este de
cele mai multe ori saturatd sau supra-saturatd in oxigen la suprafata oceanului. Acest
proces are loc prin formarea bulelor de aer in urma amestecului crestelor valurilor in
coloana de apa, o parte din gaze fiind transportate in solutie in orizontul superficial ca
rezultat al cresterii presiunii hidrostatice (Open University, 2007). O altd sursa este
reprezentatd de fotosinteza plantelor marine care conduce, uneori, la suprasaturarea in
oxigen a apei in primii 10 — 20 m adancime de la suprafatd. Sub straturile superficiale, apa
de mare este, de obicei, nesaturatd in oxigen ca urmare a consumului acestuia de cdtre
organismele vii si in procesul de oxidare a detritusului. Valorile mici ale oxigenului
dizolvat indica faptul cd masa de apa respectiva nu a ajuns la suprafata de foarte mult timp,
oxigenul fiind consumat in procesele biologice si de oxidare (Pickard si Emery, 1993).

Trei profile tipice ale distributiei pe verticala a oxigenului dizolvat la trei latitudini
diferite in cadrul Oceanului Atlantic si Oceanului Indian sunt prezentate in Figura 7.9.

18 Micromoli
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Figura 7.9 — Profile ale distributiei oxigenului dizolvat in functie de adancime in cadrul oceanelor
Pacific si Atlantic (adaptata dupa Pickard si Emery, 1993).

Putem observa ca cele mai mari valori sunt inregistrate la suprafata apei si ca
distributia oxigenului dizolvat este relativ similara pentru ambele oceane in emisfera
sudicd. De asemenea, pentru orizontul superficial (0 — 1000 m adancime), cea mai mica
cantitate de oxigen dizolvat se inregistreazd In zona inter-tropicald, iar sub 1000 m
observam valori mari in Atlanticul de Nord si valori mici in Pacificul de Nord. Aceasta
ultima constatare indica faptul ca apele de adancime din Pacific nu au ajuns la suprafata
pentru o perioada foarte mare de timp, sugerand o circulatie a apelor de addncime mai
inceatd in Oceanul Pacific in comparatie cu Oceanul Atlantic (Pickard si Emery, 1993).
Distributia oxigenului dizolvat in cadrul Oceanului Indian este similard celei din Oceanul
Pacific (sud si zona tropicald). La anumite adancimi in largul oceanelor, se constatid o
crestere a nivelului oxigenului dizolvat datoritd aportului de apa rece, oxigenatd si cu
densitate mare provenitd din regiunile polare (Open University, 2007).

In anumite regiuni (Marea Neagra si Fosa Cariaco din Marea Caraibilor, in fata
Venezuelei), nu existd oxigen dizolvat sub anumite adancimi, locul acestuia fiind luat de
hidrogenul sulfurat rezultat din descompunerea ionilor de sulfati de catre bacterii. Acest
lucru indicéd faptul ca masele de apa sunt stagnante de foarte mult timp in aceste locatii,
fiind izolate de circulatia de adancime a apelor oxigenate din cadrul Oceanului Planetar
(Pickard si Emery, 1993).
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7.5 PARTICULARITATI ALE MARII NEGRE

Ca urmare a evolutiei sale la scara timpului geologic, caracteristicile oceanografice
ale Marii Negre sunt contrastante fatd de cele ale Marii Mediterane, cu care este direct
conectata, si ale Oceanului Planetar. Marea Neagrd este o regiune in care aportul de apa
dulce adus de fluvii si provenit din precipitatii depaseste evaporatia, iar fluxul de apa cu
salinitate mare din Marea Mediterana este foarte limitat (Pickard si Emery, 1993).

Temperatura medie anuald la suprafata marii variaza intre 13 — 14 °C in coltul NV
extrem, 14°C in NV, 14 — 15°C in centru si 15 — 16.5°C in est. Cele mai mari diferente intre
compartimentul vestic si cel estic se Inregistreaza iarna, cele din timpul verii fiind nelnsemnate
(Vespremeanu, 2005). Distributia pe verticald a temperaturii prezintd o stratificatie specifica
Marii  Negre, individualizatd prin absenta termoclinei permanente, prezenta Stratului
Intermediar Rece (SIR) si prin faptul ca apele profunde sunt mai calde decdt apele de la
aceeasi adancime din Oceanul Planetar. Astfel, profilul vertical al temperaturii in bazinul
adanc (Fig. 7.10) prezintd urmatoarea stratificatie (Vespremeanu, 2005):

- Stratul de amestec, situat intre suprafata si 10 — 12 m adancime, cu diferente

de 1 — 1.5°C intre limita superioara si cea inferioara;

- Stratul termoclinei sezoniere, aflat intre 10 — 12 m si 40 — 50 m adancime, in
care gradientul termic atinge 12 — 14°C;

- Stratul Intermediar Rece (SIR), situat intre 40 — 50 m si 125 - 150 m
adancime, 1n care temperatura scade cu 1 — 1.5°C;

- Stratul intermediar, situat intre 125 — 150 m si 1500 m adancime, in care are
loc o inversiune termica, caracterizata printr-o crestere usoara a temperaturii de
la 8°C la 8.88°C;

- Stratul profund, aflat sub 1500 m adancime, in care temperatura creste de la
8.883°C (la 1500 m adancime) la 8.896°C (la 1800 m adancime), apoi rimane
constanta pana la cele mai mari adancimi (temperatura potentiala de 8.9°C).

Salinitatea medie anuald la suprafatd variaza intre un minim de 14.5%o, in apele
costiere din dreptul Deltei Dunarii, si un maxim de 20.5%o, In partea centrald a bazinului
(Vespremeanu, 2005). Variatia salinitatii pe verticald In bazinul adanc urmeaza o
traiectorie diferitd de restul Oceanului Planetar prin extensiunea larga a haloclinei. Profilul
vertical al distributiei salinitatii (Fig. 7.10) prezinta trei etaje (Vespremeanu, 2005):

- Stratul de amestec (0 — 30 m adancime), cu o medie a salinitatii de 18 —

18.25%o;

- Haloclina (30 — 200 m adancime), in care salinitatea creste la 21.5%o;

- Stratele intermediar si profund (situate la addncimi mai mari de 200 m), in
care salinitatea creste foarte lent pana la 22.5%o.
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Figura 7.10 — Distributia valorilor medii ale temperaturii, salinitatii si oxigenului dizolvat in
functie de adancime in acvatoriul adanc al Marii Negre.

Ca urmare a acestei distributii a salinitatii, stratul picnoclinei este situat intre 15 si
120 m adancime, profilul ei este ascutit si are gradient mare, separand straturile superioare,
cu salinitate redusa si concentratie mai mare de oxigen dizolvat (stratul superficial, stratul de
amestec, stratul oxiclinei si stratul suboxic'”), de stratul profund, fard oxigen (strat anoxic).
Sub adancimea de 150 — 180 m nu exista oxigen dizolvat (Fig. 7.10), locul acestuia fiind luat
de hidrogenul sulfurat, a cdrui concentratie creste cu adancimea. De aceea, Marea Neagra
este considerata exemplul tipic de bazin anoxic (Pickard si Emery, 1993).

' Cele patru straturi sunt enumerate de la suprafata spre adancime (120 m), odati cu descresterea
cantitatii de oxigen dizolvat de la aproximativ 300 uM/L, la suprafata, la 5 — 6 pM/L si valori
apropiate de zero, in stratul suboxic (Vespremeanu, 2005).
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CAPITOLUL 8

INTERACTIUNILE OCEAN - ATMOSFERA

8.1 INTRODUCERE

Oceanul Planetar si atmosfera actioneaza ca un sistem interdependent. Astfel,
curentii oceanici de suprafatd sunt o consecintd a circulatiei atmosferice, tot asa cum
ciclonii tropicali, uraganele si furtunile marine si costiere sunt determinate de transferul
rapid de energie (caloricd) de pe suprafata marii catre troposferd. Energia solard este
responsabild deopotrivd pentru dinamica atmosferica si a maselor oceanice, deoarece
incalzeste inegal suprafata Pamantului si, prin regimul permanent si constant diferentiat al
presiunii atmosferice, instaureazad o circulatie atmosferica organizata care, mai departe,
genereaza valurile si curentii oceanici de suprafata.

Procesele fizice desfasurate la un moment dat in atmosferd compun vremea, dar si
oceanele au propria lor “stare a vremii” (valuri, curenti, turbulente, schimburi de energie),
deoarece amandoua sunt medii fluide care se comportd potrivit acelorasi legi fizice. De
exemplu, vanturilor din atmosfera le corespund curentii oceanici, iar diferentele de viteza
provin din densitatea de ca. 800 ori mai mare a apei oceanelor fatd de aerul atmosferic si
din diferentele de vascozitate (de 50 ori mai mare in cazul apei decat pentru aer).

Legaturile dintre atmosfera si oceane sunt deopotriva intime, multiple si variate,
dar necesare pentru functionarea in ,parametri normali” a fiecdruia dintre cele doua
macrosisteme. Contactul extins dintre ele permite producerea unor schimburi reciproce de
apd, energie cineticd (miscare), caldurd, saruri si gaze. Astfel, distributia spatialda a
presiunii atmosferice guverneaza regimul vanturilor in troposferd, dar sursa energetica
primard a acestora este radiatia solard primitd in general prin intermediul ocenelor, mai
exact a vaporilor de apa de origine marind care, In atmosfera, convertesc caldura latenta de
evaporare in energie termica si dinamica. La randul ei atmosfera reda oceanelor o parte din
energia primita prin intermediul stressului eolian, exercitat pe interfata ocean — atmosfera,
care este convertit atat pentru producerea valurilor de vant (vezi cap. 3.3.1) cat si pentru
antrenarea In miscare a maselor de apa (formarea curentilor de suprafatd). Daca la
circulatia oceanicd indusd de vant addugidm circulatia termohalind a maselor de apa
profunde, datoratd diferentelor de densitate provenite din caracteristicile fizice
imprumutate de la masele de aer cu care au stat in contact inainte de scufundare, reiese ca
atmosfera guverneaza circulatia globald oceanica; interactiunile ocean — atmosfera sunt
extrem de complexe, cu relatii de feedback, intrucat la randul ei circulatia oceanicé dispune
patternul spatial al tipurilor de climat pe Terra. Schimbari minore ale circulatiei oceanice
pot altera procesele atmosferice permitdnd instalarea instabilitdtilor, amplificarea
fluctuatiilor si chiar schimbari climatice (Malkus, 1962; Trujillo and Thurman, 2011).
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8.2 CONSERVAREA ENERGIEI. BUGETUL CALDURII

8.2.1 Energia solara primita de Pamant

Practic, aproape toatd energia disponibild pe Pamant (99.9 %) provine de la Soare.
Energia solard masurata la limita superioard a atmosferei terestre este de 2 cal/cm*/min si
reprezintd constanta solard. Aceastd valoare este calculatd pentru o suprafatd orientata
perpendicular pe fluxul radiant. Dacd ne raportdim 1insd concret la caracteristicile
Pamantului (rotirea 1n jurul axei, alternanta umbrire-insorire, unghiuri diferite facute de
suprafata atmosferei si suprafata topografica cu fluxul radiant solar) obtinem o energie
medie primitd la limita atmosferei de cca. 0.5 cal/em’/min. Dupa traversarea atmosferei, la
suprafata Piméntului ajunge aproape jumitate, respectiv 0.25 cal/cm’/min. Raportat la
suprafata Pamantului este vorba despre o cantitate uriasa de energie (6.7 x 10* cal/an)
primitd de la Soare, care conduce procesele oceanice §i atmosferice, crednd diferente de
presiune si densitate responsabile pentru circulatia atmosfericd, circulatia oceanicad si
formarea valurilor.

Din totalul energiei solare receptionate la limita atmosferei, 1/4 este reflectata
inapoi 1n spatiu de citre nori (17 %) si de catre difuzia atmosferica (7 %), iar 23 % este
absorbita direct de catre gazele atmosferice si nori (Fig. 8.1).
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Figura 8.1 — Bugetul de caldura al Pamantului. Radiatia solard de unda scurtd este reflectata,
difuzatd si absorbitd de unitatile sistemului continente — oceane — atmosferd. Energia absorbita de
Pamant este radiatd Tnapoi in spatiu sau cedatd prin evaporatie si conductie (dupa Thurman, 1997).
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Diferenta ramasa — 53 % — ajunge pe suprafata Pamantului, de unde o mica parte este
reflectatda inapoi in spatiu (6 %), iar restul energiei (47 %) este absorbita direct de catre
oceane si continente. Continentele reflectd mai multd energie (8 %) decat marile (4 %;
Tabel 8.1), in special datoritd albedoului ridicat din regiunile desertice si polare. Din cele
49 % reprezentand energia solara absorbita de oceane, 30 % provin din radiatia solara
directd, iar 19 % din radiatia difuzatd de atmosfera (radiatie difuza).

A 90° 60° 30° 20° 10° 5°
Soarelui
Radiatia

reflectata (%) ° 3 6 12 35 40
Radiatia

absorbitd (%) 7 94 88 65 60

Tabel 8.1 — Reflectia si absorbtia energiei solare in functie de unghiul de incidenta al Soarelui (dupa
Pickard si Emery, 1990).

8.2.2 Bugetul de caldura al Oceanului Planetar

Daca oceanele ar retine intreaga energie solara absorbita in primul metru de apa de
la suprafata lor, atunci temperatura acestui strat ar creste in medie cu cca. 3.5 °C/zi. In
realitate Tnsa in largul oceanelor, la suprafata, nu se manifestd decat oscilatii termice diurne
de 0.2 — 0.4 °C demonstrand existenta unui intens transfer de energie prin intermediul
curentilor oceanici si prin procese de amestec turbulent catre stratele mai adanci; cea mai
mare cantitate de energie este eliberata de oceane prin evaporare. Raportat la volumul de
apa din oceane rezultd cd in 300 ani intreg Oceanul Planetar ar atinge temperatura de
fierbere, daca intreaga energie solara primita ar riméne captiva. in mod evident asa ceva
nu se Intdmpla, iar studiile de paleo-oceanografie indicé variatii minime ale temperaturii
oceanelor in Holocen, si un regim practic izotermic pentru ultimii 5000 ani, ceea ce
inseamna cd Oceanul Planetar cedeaza o cantitate de energie egald cu radiatia solara
absorbita:

Os=0.1 0+ 0, (8.1)
unde, @, = radiatia solard absorbitd, @, = cidldura eliberatd/castigatd prin
evaporare/condens, (O, = radiatia de unda-lungd emisd de oceane, Q. = céildura

eliberatd/castigata prin conductie.
Valorile medii anuale pentru intreg Oceanul Planetar sunt: Q,= +150 W/m?>, Q.= -
85 W/m?, Q,=- 55 W/m”si O, = - 10 W/m® (Fig. 8.2) cu Q. = 55%, 38% si 7%).

125



Oceanografie Fizica

Radiatia solara absorbita Caldura cedata prin evaporatie (Qe)

(Qn) (53% pierdere)
(100%) maximum la 30° latitudine
Radiatie reflectata (Qr) :
(41% pierdere) B
maximum la ecuator e Cdldura cedatd prin conductie (Qc)
o o, (6% pierdere)

% -, *“*” maximum la 45° latitudine
° o °

g

Figura 8.2 — Transferul fluxului de caldura intre ocean si atmosfera (Trujillo si Thurman, 2011).

Procesele de evaporatie (si condens) desfasurate la suprafata mérii reprezinta
55% din totalul schimburilor de cdldurd ocean — atmosfera, cu impact major asupra
climatului terestru. Cantitatea medie anuald de apd evaporatd de pe suprafata maérii
corespunde unei coloane cu indltimea de 120 cm. Latitudinal, evaporatia variaza intre 40
cm/an in regiunile subpolare si 200-220 cm/an in regiunile tropicale. Maxime locale se
produc 1n conexiune cu intrarea principalilor curenti calzi (C. Golfului si C. Kuroshio) in
regiunile subtropicale si temperate, ca de exemplu in largul coastelor Japoniei si ale
Carolinei (250-300 cm/an), datorita cresterii contrastului termic apa - aer i a vitezei
vantului.
Cedarea caldurii de citre ocean (Q,) depinde de rata evaporatiei (R., exprimata in kg/s/m”)
si de caldura latentd de evaporare (L., In kJ/kg):

O.=R. L. (8.2)

Cildura latenta de evaporare, reprezentand caldura necesarad pentru evaporarea unui volum
de apa, implicd cedarea de catre suprafata marii a unei cantititi imense de caldura,
respectiv de 580-600 ori mai mare decat caldura necesara incalzirii cu 1 °C a aceluiasi
volum de apa in stare lichida (ex: 2440 kJ/kg sau 587 cal/g pentru evaporarea unui corp de
apd cu T = 15 °C). Rata evaporatiei este dificil de estimat cu precizie, in prezent folosindu-
se o formula empiric, in care R, se exprima in kg/zi/m”:

R.=14(es—e) V (8.3)
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unde, e; = tensiunea vaporilor de apa la suprafata marii, e, = tensiunea vaporilor de apa
masuratd la 10m deasupra nivelului marii (ambele exprimate in kPa), V' = viteza vantului
masurata la 10m; (m/s).

In majoritatea regiunilor oceanice e, > e,, corespunzitor raportului termic ocean —
atmosfera (7; > T,), astfel ca oceanele pierd energie prin evaporatie. Totusi, exista si regiuni
in care raportul este inversat; ele corespund curentilor reci, cu debite mari, care intra in
zonele temperata si subtropicald. Cele mai elocvente exemple de regiuni in care temperatura
marii devine mai scézutd decat temperatura aerului sunt coasta nordica a Californiei si coasta
Terra Nova. Aici umiditatea aerului declanseaza frecvent procese de condens pe suprafata
marii, ceea ce presupune un aport caloric dinspre atmosfera cétre ocean.

Radiatia de undi lunga emisid de oceane (38% din total) se calculeaza conform
legii Iui Stefan-Boltzmann care postuleaza ca toate corpurile radiaza energie proportional cu
temperatura lor absolutd ridicatd la puterea a patra [Q, = f (T*); °K = °C + 273°]. Desi
energia radiatd de oceane prezinta un spectru mai larg de lungimi de unda (&), peste 90% se
regaseste in intervalul 3-80 um, de unda lunga, cu maximul (A,) centrat pe 10 um, cf. Legii
lui Wien (A, x T = 2900 pum °K). Soarele, de exemplu, are o temperaturd de cca. 6000 °K
astfel ca maximul radiativ se produce pe 0.5 pm, iar 99% din radiatia solara este emisa pe
lungimi de unda mai mici de 4 pwm, valoare reprezentand pragul dintre radiatia de unda scurta
si cea de unda lungd. Cum temperatura medie a suprafetei marii este de 17 °C (290 °K),
rezultd ci oceanele radiazi cea mai multi energie pe lungimea de unda de 10 pm. In fapt, la
suprafata marii are loc un dublu schimb de energie de unda lungé: marea radiaza cétre
atmosfera, care la randul ei radiaza catre mare energie la o rata proportionald cu puterea a
patra a temperaturii absolute a aerului. La scard anuala majoritatea provinciilor marine
cedeaza energie, fard variatii majore (50 — 70 W/m?), intrucit temperatura medie a
suprafetei oceanelor este in general mai ridicatd cu 2-3 °C decét temperatura medie a
aerului (14.5 °C — temperatura medie a orizontului microclimatic).

Conductia termica ((Q.) este un alt proces prin care oceanele transfera caldura
atmosferei inferioare, cu o pondere de 7% din totalul schimburilor calorice ocean-
atmosferd. Deasupra suprafetei terestre, regula este ca temperatura aerului sa scada odata
cu altitudinea conform unui gradient termic vertical de 0.5 °C in cazul oceanelor, mai mic
decét cel inregistrat deasupra continentelor (0.6 °C). Temperaturile mai scazute inregistrate
in orizonturile superioare conduc la desfasurarea proceselor de conductie termicd prin care
suprafata marii pierde céldurd. Conductia termica (pierderea de cildurd) este direct
proportionald cu gradientul termic al aerului si cu conductivitatea termica (C,), care la
randul ei depinde in primul rand de intensitatea vantului (V):

C,=0.0015-p,- V (8.4)

0,=-188-V-(I,-T,) (W/m (8.5)
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unde, p, = densitatea aerului (1.2 kg/m’); Ty, , = temperatura suprafetei marii / temperatura
aerului. In rarele cazuri in care temperatura aerului este mai mare decit temperatura
suprafetei marii, iar temperatura aerului creste odatd cu indltimea, atunci caldura este
transferata dinspre atmosfera catre oceane.

Celelalte surse de caldurd, precum energia geotermald, convertirea unei parti din
energia cineticd a valurilor In cdldurd in cadrul proceselor de spargere, sau reactiile
chimice exoterme sunt practic neglijabile.

8.3 FURTUNILE MARINE $I CICLONII TROPICALI

Furtunile marine si ciclonii tropicali reprezintd forma cea mai agresivd de
manifestare combinatd a factorilor meteo-marini, respectiv tipul de hazard natural cu cel
mai mare potential destructiv.

In ultimii 50 ani, gratie cresterii demografice accelerate, a aglomerarii fara
precedent a spatiului costier si, probabil, a intensificarii fenomenelor extreme datorita
incalzirii globale, s-au manifestat cele mai destructive furtuni asociate cu ciclonii tropicali
si extratropicali. Zonele cele mai expuse sunt deltele, insulele-bariera si tarmurile joase
lipsite de cordoane bine consolidate de fordune, situate in calea ciclonilor tropicali. Dintre
acestea, delta Gange-Brahmaputra prezintd vulnerabilitatea cea mai ridicata gratie formei
tarmului deltaic (dominat de actiunea mareelor, cu un grad f. ridicat de indentatie/
fragmentare si cu numeroase insule de mici dimensiuni), nivelului coborit al campiei
deltaice (< 4 m) si densitatii ridicate a populatiei. Alte regiuni extrem de vulnerabile sunt
delta Mississippi si regiunile costiere joase din Louisiana, insulele barierd din nordul
Golfului Mexic (I. Galvestone, 1. Padre) sau coastele joase din arhipelagul Filipinelor.

8.3.1 Furtunile marine (cicloni extratropicali)

Termenul de furtuni marine desemneaza variatii (disturbante) in circulatia majora
atmosfericd de la latitudini medii si inalte, caracterizate de vanturi puternice acompaniate
frecvent de precipitatii. Furtunile se asociaza ciclonilor extratropicali in care miscarea
maselor de aer este tot circulara ca in cazul oricarui tip de ciclon, de fapt spiralat-
convergenta catre centrul acestuia (in greaca veche, kyklon = miscare in cerc).

Masele de aer sunt volume imense de aer, cu o arie-sursd definita, sunt
caracterizate de valori relativ constante de temperatura, umiditate si densitate, care
imprumuta din caracteristicile suprafetelor subiacente peste care repauzeaza. Frecvent,
masele de aer de pe oceane sunt calde si umede, in timp ce masele continentale sunt reci,
uscate si mai grele. La contactul dintre ele, realizat cel mai adesea in timpul deplasarii
maselor de aer in periferia celulelor atmosferice (vanturile polare - vanturile de vest -
alizeele), diferentele de densitate Tmpiedica amestecul propriu-zis al aerului.
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Figura 8.3 — A. Formarea unui ciclon extratropical in Emisfera Nordicd; B. Sectiuni transversale

prin fronturile calde / reci cu ridicarea graduala / abrupta a aerului cald, ambele generand precipitatii
insa cu specificitati diferite (dupa Garrison, 2010).

In aceste cazuri, masa de aer mai usoara aluneca peste masa de aer dens si rece si
totodatd o impinge (front cald), sau masa de aer rece o dislocad prin impingere si ridicare
pe cea calda (front rece). Ciclonii extratropicali iau nagtere la contactul a doua mase de aer
antagonice (cald-rece, umed-uscat), produs cel mai adesea la limita dintre celulele polare si
vanturile de vest, adica in lungul frontului polar. Forma acestuia (frontul polar), desi
lineara 1n aparentd, prezintd numeroase devieri (sectoare curbate, sinusoidale) dintre care
cele mai pronuntate, datoritd stresurilor laterale aplicate de cele doud vanturi antagonice —
vanturile polare care sufla dinspre est (E — NE) si vanturile de vest (V - SV) — cresc in
amplitudine si Incep sd capete o miscare circulard retrograda transformandu-se intr-un
veritabil ciclon extratropical care se deplaseaza autonom mai departe catre est, fiind prinse
de citre circulatia vestica specifica zonei temperate. in cadrul unui astfel de ciclon are loc
o succesiune a unui front clad si rece (Fig. 8.3), dar vanturile puternice se asociaza in
general fronturilor reci. Diametrul mediu al unui ciclon extratropical este de 500 — 1500
km si provoaca furtuni cu durate de 2 — 5 zile.
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8.3.2 Furtunile de pe coasta romaneasca a Marii Negre

Pe coasta Roméniei, furtunile violente sunt consecinta patrunderii ciclonilor
mediteraneeni cu traiectorii trans-balcanice 1n spatiul Marii Negre, in intervalul noiembrie
— martie, unde primesc o cantitate mare de energie de pe suprafata marii, sub forma
vaporilor de apa, ce determina intensificarea vantului n cadrul ciclonului; exceptie face
partea centrald a ciclonului (ochiul ciclonului) in care aerul se deplaseaza ascendent, iar
viteza vantului e redusd. Furtunile puternice sufla predominant dinspre NE (onshore), iar
pe masura ce ciclonul avanseaza in Marea Neagra (deplasandu-se catre NE sau N) directia
vantului, observata intr-o locatie fixa, se roteste retrograd - dinspre NE catre N si NV - si
scade 1n intensitate atunci cand vantul incepe sa sufle dinspre interior (offshore). Furtunile
sudice (cand vantul bate dinspre SV, S sau SE) au o frecventd si intensitate mult mai
reduse decét cele nordice si se produc pe fondul ciclonilor mediteraneeni cantonati in
partile centrala si estica a Marii Mediterane sau in Marea Egee. Ambele reprezentari indica
o frecventa foarte scazutd pentru furtunile dezvoltate pe directii transversale (E si V);
practic, furtunile dezvoltate perpendicular dinspre larg (onshore), care au cel mai ridicat
potential de inundare / eroziune a tdirmului, au in schimb o proportie de doar 1% cuprinsa
exclusiv din furtuni de gradul I si II.

Furtunile marine sunt mai frecvente $i mai puternice in timpul iernii deoarece
atunci se produc cele mai pronuntate diferente de temperatura si densitate dintre masele de
aer de origine continentald i marind (oceanicd). Frecventa medie lunara a zilelor cu
furtund, calculatd pentru mai bine de 50 ani (1961 — 2012) la statia Sulina, este de peste 5
zile/luna in intervalul octombrie — martie si de peste 7 zile/lund in decembrie — ianuarie
(Fig. 8.4A). In functie de viteza si durata vantului au fost propuse 5 categorii (clase) de
furtuni (Tabel 8.2). Numarul mediu de furtuni este de 29/an, dintre care cele puternice
(severe) sunt in numar de 3/an (Zainescu §i Vespremeanu-Stroe, 2014).

Categoria I 11 I v \%
Conditii minime* >10 m/s, >15 m/s, >20 m/s, >24 m/s, >28 m/s,
(viteza, durata) >24h >12h >6h >6h >2h
Numair total 862 446 99 24 7
Frecventa (%) 59.9 31 6.9 1.7 0.5
Indltimea valurilor &, 55 4 4-5m 5-7m >7m

(Hs)
Frecventa anuali 17.24 8.92 1.98 0.48 0.14
(furtuni/an)
Interval mediu de 0.06 0.11 0.5 2.08 7.14

recurenta (ani)

Tabel 8.2 - Descrierea categoriilor de furtuna pentru coasta romaneascd a Marii Negre (dupa
Zainescu §i Vespremeanu-Stroe, 2014).
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In timpul celor severe, viteza vantului depaseste 20 m/s, iar valurile ating inaltimi
de 4 — 7 m 1n larg, producand eroziuni semnificative la nivelul unititilor emerse ale
tarmului: plaje, dune, faleze, insule barierd. Majoritatea acestor furtuni cu impact major
asupra litoralului ating maximul potentialului morfosculptural pe directiile ENE si NE
(Fig. 8.4C). Foarte interesanta este dispunerea directiilor rezultante ale furtunilor in functie
de intensitatea acestora. La nivelul global al furtunilor (toate categoriile), chiar daca
minoritare, furtunile sudice au totusi o frecventd semnificativa, cu putin peste 20% din
total. Dacd insa selectam doar furtunile puternice (severe), respectiv categoriile III, IV si
V, ponderea furtunilor sudice devine infimd (< 5%), pe fondul cresterii frecventei
furtunilor nordice la ca. 96% (Fig. 8.4C).

Variabilitatea temporald a furtunilor indicd doua intervale stormice active: 1965-
1979, si 1994 - 2005 si doud intervale calme: 1979 — 1994 (calm moderat) si 2005 — 2014
(foarte calm). Ultimul interval (2005-2014) reprezintd o anomalie negativa exceptionala,
frecventa furtunilor ajungand de 2 ori mai mica decat media multidecadala, iar indicele de
impact morfologic (SIP) de circa 3 ori mai redus (Fig. 8.5). Toate aceste intervale se
gasesc intr-o corelatie inversa (negativd) destul de puternica cu Oscilatia Nord-Atlantica -
NAO (r = - 0.76), ceea ce reflectd controlul exercitat de principalul sistem de variabilitate
climaticd din emisfera nordicd asupra frecventei si intensitatii furtunilor de iarna de pe
litoralul romanesc al Marii Negre (Vespremeanu-Stroe si Tatui, 2012; Ziinescu si
Vespremeanu-Stroe, 2014).

8.3.3 Ciclonii tropicali

Ciclonii tropicali sunt sisteme atmosferice foarte dinamice si instabile compuse din
mase mari de aer umed si cald, care se rotesc retrograd in emisfera nordica si conform (in
sensul acelor de ceasornic) in emisfera sudicd. Spre deosebire de ciclonii extratropicali,
care se formeaza la contactul a doud mase de aer cu proprietiti termofizice distincte,
ciclonii tropicali iau nastere Intotdeauna in cadrul unei singure mase de aer umed tropical,
intre latitudinile de 10° si 25° ale fiecarei emisfere oceanice; nu se pot forma in zona
ecuatoriald datorita absentei fortei Coriolis care determind migcarea giratorie. Formarea
ciclonilor tropicali nu este Intru totul lamuritd in prezent, dar este stabilit cd initierea lor
depinde cel mai adesea (in ca. 75% din cazuri) de depresiunile oceanice mobile (easterly
waves) care calatoresc de la est la vest deasupra oceanelor tropicale, fiind insotite de vanturi
puternice §i precipitatii bogate. Desi alizeele bat cu intensitate relativ constanta, pot aparea
variatii semnificative in viteza si directia lor atunci cand vantul sufla peste ape cu temperaturi
diferite, care conduc la aparitia ariilor de convergenta a aerului si la formarea depresiunilor
oceanice mobile. Aceste depresiuni sunt foarte frecvente si doar arareori se dezvoltd in
cicloni tropicali. Cel mai important parametru in dezvoltarea ciclonilor tropicali il reprezinta
temperatura apei. Dacd temperatura la suprafata marii depaseste 27 °C, presiunea
atmosfericd scade iar rata de evaporare creste, ceea ce favorizeaza intensificarea
instabilitatii depresiunilor mobile oceanice si transformarea lor in furtuni tropicale si chiar
in uragane. Cantitatea uriasa de energie eliberatd de oceane prin evaporatie este captata de
ciclonii tropicali prin procesele de condensare, intensificind miscarea aerului in cadrul
ciclonului care poate ajunge pand la 300 km/h (~ 80 m/s). Energia continutd in ciclonii
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tropicali majori depdseste pe cea detonata in exploziile nucleare, dar din fericire este
eliberatd mult mai lent.

Ciclonii tropicali majori, cu viteze mai mari de 120 km/h (> 33 m/s) sunt denumiti
uragane in Atlantic i Pacificul estic (de la Huracan = zeul vantului la populatiile
caraibiene Taino), taifunuri in Pacificul vestic si central (in chineza tai-fung = vant
puternic) si cicloni in Oceanul Indian. Daca viteza vantului este mai mica de 120 km/h (30
m/s), atunci respectivii cicloni sunt numiti furtuni tropicale (v = 61 — 120 km/h; 17 — 33
m/s) sau depresiuni tropicale (v < 61 km/h; < 17 m/s). In fiecare an circa 100 ciclonii
tropicali cresc pana la statutul de uragane, dar dintre ei doar un numar foarte mic ating
categoriile 4 si 5 (cele mai puternice pe scara Saffir-Simpson - Tabel 8.3). Traiectoriile
clasice ale ciclonilor tropicali majori sunt prezentate in figura 8.6. La inceput se deplaseaza
catre vest odata cu alizeele, apoi fie se sting deasupra continentelor, fie 1si schimba directie
de deplasare catre nord-est si est, In acord cu vanturile de vest, pana isi consuma energia
deasupra oceanelor reci din zona temperata.

Trei fenomene asociate ciclonilor tropicali — vanturile puternice, ploile torentiale si
cresterea locald a nivelului marii - sunt principalele cauze ale impactului negativ al
acestora, soldat adesea cu pierderi de vieti omenesti si pagube materiale considerabile.
Vantul afecteaza direct vegetatia (copacii), acoperisurile constructiilor si chiar constructiile
in sine. Precipitatiile torentiale provoacad adesea viituri exceptionale atunci cand ciclonii
intrd 1n contact cu suprafetele continentale. Dar cel mai mare pericol 1l reprezinta cresterea
locald a nivelului marii (storm surge).

Pacificul
de Nord

Pacificul l Atlanticul

de Sud de Sud

4

Figura 8.6 - Uraganele, taifunurile si ciclonii se formeaza in spatiul tropical (10° - 25°) de-o parte si
de alta a ecuatorului. Ciclonii nu se raspandesc in Atlanticul sudic si in Pacificul sud-estic datoritad
apelor reci de aici §i nici In zona ecuatoriald datoritd absentei fortei Coriolis. Suprafetele hasurate
(gri) reprezinta ariile-sursa ale ciclonilor tropicali (dupa Garrison, 2010).
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Recordul absolut de victime e detinut de ciclonul produs in Noiembrie 1970 in Golful
Bengal, care a provocat o crestere locala a nivelului marii de pana la 12 m (viteza vantului
a atins 50 m/s), inundand pentru cateva ore cea mai mare parte din delta Gange-
Brahmaputra si sudul statului Bangladesh; numarul persoanelor moarte si disparute a fost
de ca. 1 milion. Alte 2 mari furtuni au avut de asemeni efecte dezastruoase in Bangladesh:
1972 (500.000 morti) si 1991 (200.000 morti).

Numeroase alte regiuni sunt grav afectate de furtuni si cicloni tropicali. De
exemplu, sezonul 2005 a fost cel mai agresiv din istoria ciclonilor atlantici, producandu-se
un numadr record (28), dintre care 15 au devenit uragane; mai mult, 5 uragane au atins
gradul 4, iar 3 uragane gradul 5, cel mai puternic, pe scara Saffir-Simpson (Tabel 8.3).
Unul dintre acestea a fost uraganul Katrina, care a atins recordul mondial de pagube
materiale (~ 81 miliarde dolari) dar si un numéar enorm de persoane decedate (~ 1850
morti; al 5-lea in clasamentul celor mai ,,ucigase,, uragane), iar altul a fost Wilma, cel mai
intens uragan inregistrat vreodatd in Oceanul Atlantic. Impactul teribil al Katrinei se
datoreaza doar in parte intensitdtii extraordinare a uraganului, apreciat ca al 6-lea in
clasamentul celor mai puternice uragane inregistrate vreodata In Atlantic (Katrina a atins
maximul in G. Mexic, dar dupa traversarea unei zone cu apa mai rece din nordul golfului,
scazuse la categoria 4), cat faptului ca la o zi dupa producerea ,,aterizarii” uraganului,
cresterea nivelului local al marii si al unitatilor acvatice din regiunea New Orleans, precum
si persistenta acestui nivel ridicat au favorizat subminarea bazei digurilor de protectie care
s-au prabusit lasand orasul, de altfel situat in cea mai mare parte sub nivelul marii, la
discretia apelor. Nivelul marii a crescut la 3.5 m in dreptul orasului, in timp ce maximul
cresterii (storm surge) a fost de 10 m si s-a produs la ca. 130 km est de New Orleans in
dreptul oraselor Biloxi si Gulfport care au suportat cel mai intens atac direct.

iniltarea
Viteza vantului Srii 1
Cat. m'arn m Pagube
timpul
(km/h)  (m/s) furtunii (m)
1 120-153 3343 1.2-1.5 Minime: Cladiri usor afectate
2 154-177  43-50 1.8-2.4 Moderate: O parte dintre acoperisuri, si ferestre
afectate; unii copaci vor fi doborati
3 178-209  50-58 2.7-3.7 Majore: Distrugerea unor pereti i avarii la structura
cladirilor; copaci mari doborati
4 210-249  58-70 4.0-5.5 Extreme: Distrugeri extinse ale cladirilor, majoritatea
copacilor si marcajelor doborate
5 >250 >70 >5.8 Catastrofice: Distrugerea completa a acoperisurilor si

cladirilor, toti copacii doborati, inundarea etajelor
inferioare ale constructiilor de pe coasta

Tabel 8.3 - Scara Saffir-Simpson a intensitatii uraganelor
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8.4 INCALZIREA GLOBALA S| ROLUL OCEANELOR

Temperatura medie globala este de 14 °C (14.6 °C / 13.4 °C in emisfera nordica /
sudica, cf. Jones si colab., 1999), permitdnd apei sd fie prezentd predominant in stare
lichida (97.5 %), sa formeze oceane si sa intretind o dezvoltare ampla a vietii pe Terra. In
absenta efectului de sera, temperatura medie a aerului ar fi mult prea coborata (- 18 °C) iar
oceanele ar disparea datoritd acumuldrii apei la latitudini ridicate sub forma de gheata.
Dintre gazele producatoare ale efectului de sera, cea mai mare contributie o au vaporii de
apa (75 %) care provoaca o crestere cu 23 °C a temperaturii medii globale, apoi dioxidul
de carbon (20 %, rerezentand AT = 7 °C) si metanul (5 %, AT = 2 °C). Asadar volumul
vaporilor de apa din atmosfera este de o importanta cruciald pentru bugetul termic si pentru
climatele Terrei.

Reconstructia temperaturilor din ultimii 2000 ani indica anomalii pozitive de 0.2 -
0.4 °C pentru Optimul Climatic Medieval: 1000 — 1300 AD, si negative de 0.6 - 0.8 °C in
Mica Glaciatiune: 1500 - 1850 (Moberg si colab., 2005; Fig. 8.7 A). Temperaturile medii
anuale inregistrate in ultimele doua decenii (1990 — prezent) sunt cele mai ridicate din
ultimii 2000 ani, depasind cu 0.1 — 0.2 °C anii cei mai calzi din OCM si cu 0.8 — 1.1 °C pe
cele din Mica Glaciatiune (Fig. 8.7 B, C). Majoritatea datelor instrumentale existente
prezinta debutul incalzirii moderne in jurul anului 1910, de unde reiese caracterul global al
acesteia. Bazelede date, adunate intre 60° N si 60° S, indici o crestere a temperaturii medii
globale de 0.82 °C, manifestata plenar in ultimii 100 ani: 1910 — 2012 (Smith si colab.,
2008; Fig. 8.7C). Analiza temperaturilor de la suprafata marii si de pe continente indica o
crestere mai pronuntata a temperaturii aerului pe suprafata terestra (cu ca. 0.15 °C).
Aceeasi moderare termica este prezentd la suprafata madrii in intervalul-tampon (1940-
1975) care apare dominant stabil fati de tendinta de ricire inregistrata pe continente. in
cadrul celor 100 de ani de incalzire globala existd doud perioade de crestere rapida: 1910 —
1940 si 1975 — 2013, dintre care maximul cresterii decadale corespunde ultimilor ani (1990
—2013: 0.3 °C). In acest timp (100 ani) concentratia gazelor cu efect de serd a crescut
semnificativ, respectiv CO, cu cca. 30 %.

Gratie caracteristicilor unice ale apei de mare (vezi cap. 7; In special datoritd
caldurii specifice, densitatii, temperaturii si sedimentelor) oceanele inmagazineaza caldura,
apd dulce si substante chimice transportate de pe continente, putand servi ca arhiva a
evenimentelor majore desfagurate pe Terra si in special ca memorie a climei planetei.
Experimentele recente cu trasori geochimi (World Ocean Circulation Experiment -
WOCE) au confirmat timpii mari, de ordinul secolelor, ai ciclurilor apelor profunde si de
fund, si durata mai scurtd, multidecadala, a ciclurilor apelor superficiale si intermediare
situate deasupra termoclinei oceanice, ceea ce dincolo de efectul moderator jucat de
oceane, indica §i inertia, respectiv persistenta efectelor schimbarilor climatice induse de
acestea. In conditiile incalzirii globale manifestate clar in ultimul secol, cea mai mare
parte a surplusului de caldura (ca. 80%) a fost transferatd oceanelor, contribuind la
expansiunea termald a acestora si la accelerarea cresterii nivelului marii.
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Figura 8.7 — Evolutia temperaturii globale atmosferice in: a) ultimii 2000 ani (reconstructie
multiproxy — rosu / linia de tendinta — albastru / date masurate — verde; dupa Moberg si colab.,
2005), b) ultimii 1000 ani (valori modelate ECHO-G; dupa von Storch si colab., 2004); ¢) ultimii
130 ani (dupa Smith si colab., 2008).

In consecinti, incilzirea globald resimtiti in atmosfera a fost mult atenuati fati de
surplusul radiativ Inregistrat, iar in absenta absorbtiei calorice oceanice cresterea ar fi fost
dramatica, de peste 3 °C pana in prezent, in loc de 0.8 °C. Pe de alta parte, tocmai fiindca
oceanul si atmosfera se echilibreaza incet, iar schimburile dintre ele sunt lente, chiar daca
am reusi sa mentinem emisiile de CO, la nivelul actual, temperatura medie globald ar
continua sa creasca cu 0.5 — 0.7 °C pana la sfarsitul secolului 21, datoritd feedbackului
oceanelor, respectiv eliberdrii surplusurilor de cédldurd si CO, inmagazinate. Astfel, desi
temperatura apelor oceanice de suprafatd variaza in functie de latitudine, apele profunde
sunt peste tot extrem de reci (1-3 °C) ceea ce le mareste considerabil capacitatea de stocare
a gazelor dizolvate. Volumul de CO, stocat in oceane este de ca. 50 ori mai mare decat cel
din atmosfera, si orice crestere semnificativd a concentratiei din oceane se regleaza in timp
cu concentratia atmosferica.
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Figura 8.8 - Evolutia emisiilor de CO2 in intervalul 1860 — 2013 (exprimat in milioane tone; dupa
Jancovici, 2013).
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O altd consecintd a incalzirii orizonturilor superficiale oceanice, reliefata de
modelarile numerice, o reprezinta cresterea stratificarii oceanice §i scaderea schimburilor
de ape intre stratele de suprafata si cele profunde. Principalul efect negativ se exprima
prin scaderea aportului de nutrienti catre apele de suprafata si prin afectarea productivitatii
primare si a biodiversitatii ecosistemelor marine. Practic, odata cu schimbarile climatice se
schimba si chimia oceanelor, in special prin modificarea substantiala a continutului in gaze
dizolvate. In perioada 2008 - 2012, emisiile anuale de CO, au ajuns la cifra record de 40
miliarde tone, urmand ritmul vertiginos de crestere a emisiei anuale, stabilit imediat dupa
al Il-lea riazboi mondial (Fig. 8.8). In jur de 40% din volumul total al emisiilor de carbon
au fost deja absorbite de oceane, in special la latitudini Tnalte unde temperatura scazuta a
apelor de suprafatd favorizeazd concentratii ridicate ale gazelor dizolvate. Cum insa
echilibrarea concentratiei de CO, intre oceane si atmosfera este lentd (50 - 80 ani), rezulta
ca si In cazul n care am opri astdzi orice emisie antropica de carbon, peste 100 ani am avea
incd in atmosfera o concentratic de CO, destul de ridicatd, asemanatoare cu cea de la
inceputul secolului 20. Faptul ca incalzirea globald va continua pentru mai bine de un secol
de aici inainte, chiar si In cazul ipotetic al disparitiei omenirii, este o demonstratie
elocventd a felului in care opereaza interactiunile ocean-atmosfera (modereaza schimbdrile,
dar le prelungeste durata si efectele).

Dincolo de impactul direct asupra climei planetei, cresterea concentratiei de CO,
in oceane are si alte efecte negative printre care acidificarea oceanelor: CO, dizolvat 1n apa
de mare formeazd acid carbonic, scdzand pH-ul usor alcalin al oceaneclor. Principalul
impact negativ se repercuteaza asupra coralilor i altor organismelor marine care isi
construiesc cochiliile sau scheletul exterior din carbonat de calciu.Oamenii afecteaza
functionarea sistemelor climatice producand schimbari cu impact regional diferit, pe care
abea in prezent am Inceput sa le Intelegem. Masuratorile globale in flux continuu ale
diferitilor parametrii oceanici prin folosirea satelitilor sau a platformelor oceanografice
sunt de datd recenta, astfel incat si modelele de prognoza (scenariile de evolutie) sunt intr-o
continud imbunatatire. Indiferent de asta insd, schimbarile sunt evidente in majoritatea
provinciilor oceanice de la topirea accelerata a calotelor la incalzirea apelor de suprafata, la
cresterea ratelor de evaporare la suprafata oceanelor (ceea ce sporeste turbulenta
atmosfericd) si la intensificarea cresterii nivelului marii. Aceste evidente demonstreaza
magnitudinea schimbarilor pe care omul le produce azi la scara climei Terrei si a
consecintelor numeroase, dintre care cele mai multe nu sunt inca bine estimate.

8.5 OSCILATIA SUDICA EL NINO

El Nifio desemneaza o perioadd de anomalie climaticad manifestatd o data la trei
sau 7 ani in Pacificul sudic tropical. In mod obisnuit, circulatiile atmosfericd si oceanica
sunt dictate de prezenta unei arii de presiune mare (Anticiclonul Sud Pacific) in Pacificul
sud-tropical si a unei arii baric-depresionare (Ciclonul Indonezian) centrate deasupra
Mediteranei Austral-Asiatice, in zona arhipelagului Indonezian, care impun prezenta
alizeelor de SE cu intensitati diferite in functie de diferenta de presiune dintre cele doua
sisteme barice.
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__ Circulatia
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Figura 8.9 - Sectiuni prin Pacificul sudic (ocean — atmosferd) ilustrand conditiile meteo-marine
specifice: A) stagiilor normale; B) El Niflo - faza calda a ENSO, C) La Nifia - faza rece a ENSO
(adaptat dupa Trujillo si Thurman, 2011).

Daca in mod uzual, alizeele bat dinspre est catre vest (de fapt ESE — VSV)
deasupra suprafetei topografice, in atmosfera superioard existd o circulatie de retur
compensatorie, desfasuratd intre Ciclonul Indonezian si Anticiclonul Sud Pacific, care
inchide celula de circulatie atmosferici numitd circulatia Walker, dupd numele
meteorologului britanic (Sir Gilbert Walker, 1868- 1958) care a descris-o pentru prima
datd 1n anii 1920.
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in conditii normale, alizeele imping masele de apa superficiale citre vest,
traversand zonele ecuatoriald si subecuatoriald, care se Incdlzesc pe masurd ce se
deplaseaza, determinand o acumulare masiva de ape calde cu un nivel mai ridicat al marii
(datorita efectului de impingere al vantului si expansiunii termale) in Pacificul vestic
tropical. Grosimea apelor calde de suprafata este foarte mare aici, cu limita superioard a
termoclinei situatd la 150 - 200 m. In partea opusi a bazinului (Pacificul estic tropical)
termoclina ocupa uzual primii 30 - 40 m de la suprafata (Fig. 8.9A), intrucat deplasara
apelor de suprafata citre vest (larg) provoacd un upwelling generalizat pe coasta vesticd a
Americii de Sud si Centrala. Acesta ridica spre suprafatd apele reci profunde, bogate in
nutrienti, care favorizeaza o productivitate biologicd primara foarte ridicata si o ihtiofauna
diversa si bogata. Diferentele de temperatura si nivel dintre cele doud regiuni oceanice sunt
de 8-10 °C, respectiv 50 cm.

Episoadele El Niiio reprezintd o inversare a distributiei presiunii atmosferice in
Pacificul tropical. Astfel, presiunea atmosferici in Anticiclonul Sud-Pacific scade
semnificativ, in paralel cu o crestere in Ciclonul Indonezian, ceea ce conduce la scaderea
diferentelor dintre cei doi centri barici si implicit la slibirea alizeelor. In cazurile foarte
puternice de El Nifio, cei doi centri barici se inverseaza (se formeaza un ciclon in Pacificul
Sudic si un anticiclon in arhipelagul Indonezian), iar alizeele isi schimba radical directia,
sufland dinspre vest citre est. Schimbarea periodica a pozitiei §i presiunii centrilor barici
din Pacificul tropical poarta numele de Oscilatia Sudica El Nifio (ENSO). El Nijio este de
fapt faza calda a ENSO, cand apele din largul coastei Americii de Sud se incalzesc (C.
Peru) ca urmare slabirii upwellingului sau chiar a inversarii circulatiei oceanice de
suprafatd in Pacificul tropical, care transportd acum ape calzi dinspre vest catre est (Fig.
8.9B). In timpul manifestarilor foarte intense ale El Nifio (ex. 1982-1983, 1987, 1997-
1998), odata cu deplasarea catre est a apelor calde se deplaseaza si centrii barici astfel incat
depresiunea baricd, centratd initial pe Mediterana Austral-Asiaticd, ajunge deasupra
Americii de Sud unde poate persista mai multe luni. In consecintd, regiunile costiere
andine sunt afectate de precipitatii foarte bogate, care provoaca frecvent inundatii i
alunecari deteren, in timp ce regiunile vest pacifice (arhipelagul Indonezian si estul
Australiei) sunt afectate de secete intense si incendii. In anii in care se manifesta, El Nifio
(baietel, in spaniola; lisus copil) atinge maximul in lunile decembrie-ianuarie, frecvent
chiar 1n perioada Craciunului de unde si analogia cu nasterea lui lisus.

Intre episoadele El Nifio, distributia barica revine la normal, dar alteori diferentele
de presiune cresc cu mult peste medie provocand un fenomen opus lui El Nifio i anume
La Nifia (fetitd, In spaniold), reprezentand faza rece a ENSO (Fig. 8.9C). La Nifia exprima
conditiile normale de dispunere a presiunii, temperaturilor, precipitatiilor, vantului si
ciclonilor din Pacificul tropical, dar mult intensificate. Astfel, circulatia Walker se
desfasoarda mai viguros, cu alizeele distribuite pe modelul clasic dar sufland mai puternic,
care astfel determind un upwelling mai intens decat de obicei, cu termoclina ridicata foarte
aproape de suprafata apei in Pacificul estic si cu ape mai reci decét de obicei in zona
ecuatoriald a Pacificului. In timpul La Nifia conditii extrem de aride se produc in regiunea
Chile — Peru, paralel cu cresterea pluviozitdtii i a inundatiilor din Indonezia, India,
Thailanda si NE Australiei.
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Episoadele El Nifo de intensitate medie influenteaza doar Pacificul Sudic, in
schimb episoadele El Nirio cele mai puternice (anomaliile extreme ale fazelor calde ale
ENSO), influenteaza conditiile climatice la scara globala. Odata cu schimbarea pozitiei
apelor calde si a ariilor de maxima evaporatie din Pacific, in fazele intense ale ENSO, El
Nifio si La Nifia produc o deplasare semnificativa a traseului curentilor jet (jet streams), nu
doar in atmosfera nalta pacifica, ci si deasupra Atlanticului, ceea ce mai departe afecteaza
distributia maselor de aer umed/uscat sau cald/rece, si desigur traiectoriile furtunilor. Cele
mai intense episoade El Nifio din ultimii s-au manifestat in iernile (boreale) 1982-1983 si
1997-1998 (Fig. 8.10), cand anomaliile meteorologice au depasit spatiul Pacificului
tropical sudic, unde s-au manifestat cel mai intens. Ca urmare a deplasarii catre sud a
curentilor jet, furtuni puternice au lovit coastele subtropicale ale Americii de Nord urmate
de inundatii fluviale in California si Muntii Stancosi, iar nordul continentului (Alaska si
Canada) a inregistrat cele mai blande ierni din ultimii 30 ani, in timp ce in Europa iernile
au fost foarte aspre. Se considera ca regiunile extratropicale pot suporta efecte antagonice
(anomalii negative, alteori pozitive) in timpul episoadelor El Nifio intense. Foarte
interesant este cd pe coasta Romaniei in timpul celor doua episoade istorice s-au produs fie
cele mai puternice furtuni din ultimii 50 ani (decembrie 1997 — ianuarie 1998), fie cel mai
calm sezon de iarnd (iarna 1982-1983).

— ELNINO
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Figura 8.10 - Variabilitatea indicelui ENSO in intervalul 1950 - 2012.
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CAPITOLUL 9

CIRCULATIA OCEANICA S| MASELE DE APA

9.1 INTRODUCERE

Suprafata oceanclor este dominata de mari sisteme circulatorii rezultate in urma
tendintei de echilibrare dintre distributia inegald a radiatiei solare pe suprafata terestra,
miscarea de rotatie a Pamantului si morfologia bazinelor oceanice.

Cele mai importante efecte ale distributiei diferentiate a céldurii la nivelul
suprafetei terestre, cu consecinte directe asupra circulatiei oceanice globale sunt
reprezentate fenomenul circulatiei atmosferice globale si de diferentele zonale de
temperaturd si salinitate din cadrul Oceanului Planetar. La nivel suprafetei terestre,
actiunea constantd a circulatiei atmosferice globale genereaza cinci zone majore
permanente de convergentd si divergentd dispuse in profil meridional astfel: i) Zona
intertropicala de convergentd (zona ecuatoriald) creata sub actiunea Alizeelor din cele
doua emisfere, ii) doua zone de divergentd atmosfericad in regiunea subtropicala a fiecarei
emisfere (30° — 40°), impuse de deplasarile antagonice ale Alizeelor si Vanturilor de Vest,
si iii) doud zone de convergenta localizate la 60° lat. N/S,Arctica si Antarctica, determinate
de actiunea conjugatd a Vanturilor de Vest si a Vanturilor Polare(Fig. 9.1). Vianturile
zonale permanentecontroleazasistemul curentilor oceanici generati de vant (Fig. 9.1), in
orizontul superior al oceanelor (10% din volumul oceanelor), iar diferentele zonale de
temperatura si salinitate genereaza curentii termohalini, manifestati in cea mai mare parte
in orizonturile adanci de apa (90% din volumul oceanelor). Principalele surse de energie
care intretin miscarea apei la suprafata bazinelor oceanice sunt reprezentate actiunea
vantului si de transferul de caldura dintre stratul superior de apa si aerul de deasupra.

Masuratorile oceanografice privind proprietatile fizice ale apei (in special cele de
temperatura si salinitate), efectuate atdt la suprafatd cat si la diferite adancimi ale
Oceanului Planetar au scos la iveald stuctura internd multistratificatd a volumului de apa.
In cadrul acesteia s-au diferentiat mai multe mase de apa cu proprietiti fizice specifice, in
functie de care s-au determinat mecanismele si locatiile de formare, precum si dinamica
specifica fiecarei mase de apa la nivel global. Masele de apa se individualizeaza prin valori
cvasi - uniforme ale temperaturii si salinitatii dobandite la nivelul suprafetei apei.
Formarea acestora si stratificatia structurii interne a Oceanului Planetar reprezintad efecte
ale proceselor asociate interactiunii ocean-atmosferd, respectiv acumularea si pierdera
caldurii, evaporatia, aportul de apa (precipitatii, rauri), inghet, topirea ghetii, miscarea apei
sub actiunea vantului.
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In mod natural acestea se afld intr-o permanentd miscare intretinutd de tendinta de
amestecare a maselor de apa cu proprietati fizice diferite, distribuite atat intre cei doi Poli
si Ecuator, cat si intre suprafata apei si fundul bazinelor oceanice. Adancimea pana la care
ajung masele de apa formate la suprafata apei este reglata de densitatea specifica fiecarei
mase de apa.

Cele doud componente ale circulatiei oceanice generale - induse de vént si cea
termohalina - sunt interdependente. Curentii oceanici alcdtuiesc asa, dar un sistem complex
de miscare a apei in cadrul Oceanului Planetar atat in plan orizontal, in concordantd cu
modelul general al circulatiei atmosferice cat si in plan vertical, controlatd de diferentele de
temperaturd si salinitate stabilite in principal intre masele de apa polare si cele ecuatoriale.
In general existd o analogie intre circulatia oceanica si circulatia atmosferica determinati
de cantitatea mare de energie solard pe care Pamantul o primeste in zona ecuatoriald si de
scaderea acesteia cdtre Poli. Datoritd extinderii meridionale (N-S) a principalelor bazine
oceanice, acelasi model al circulatiei oceanice de suprafatd este replicat intr-o maniera
generala la nivelul fiecarui bazin oceanic.
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Figura 9.1 — Modelul circulatiei atmosferice permanente la nivel global (dupa Garrison, 2010).
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Astfel, in apropierea Ecuatorului are loc incalzirea apei oceanice, devenind din ce
in ce mai rece pe masura deplasarii spre poli, unde miscarea curentilor se inverseaza, astfel
incat curentii de apa rece se intorc spre Ecuator pe la adancimi mari.

De asemenea, in zona tropicald este concentratd cea mai mare cantitate de energie
eolianad care se manifestd zonal sub forma Alizeelor (sau a Vanturilor de Nord-Est in
emisfera nordica si de Sud-Est in Emisfera Sudica), intre 12° si 30°in fiecare emisfera.
Acest lucru face ca in zona inter-tropicald si se afle “motorul” curentilor oceanici indusi
de vant.Activitatea constantd a Alizeelor, cireia i se adauga efectul barierelor fizice
reprezentate de marginile continentelor in deplasarea curentilor si cel al Fortei Coriolis fac
ca la suprafata Oceanului Atlantic si al Oceanului Pacific sa se manifeste constant cate o
circulatie anticiclonala®® de-o parte si de alta a Ecuatorului la latitudini mici si medii,
cunoscute sub denumirea de gire oceanice (vezi cap. 9.4 — 9.6). Datoritd extinderii reduse
a Oceanului Indian la N de Ecuator, un astfel de modelul circulatoriu nu se poate dezvolta
si in acest caz.O altd trasaturd comuna celor trei bazine oceanice este reprezentatd de
modelul circulatiei In zona ecuatoriala sau “coloana vertebrala” a circulatiei oceanice
globale. Acesta este alcatuit in fiecare bazin oceanic de un Curent Ecuatorial de Nord
care circuld la N de Ecuator, catre V, un Curent Ecuatorial de Sud care circula la Ecuator
sau imediat la S de Ecuator catre V si un Sub-Curent Ecuatorial, care se dezvolta la ~100m
adancime, manifestdndu-se spre E. O particularitate a sistemului curentilor din zona
ecuatoriald, semnalatd de Sverdrup (1947) este reprezentatd de Contracurentului
Ecuatorial (CcE) in Oceanul Atlantic, Oceanul Pacific si in Oceanul Indian. Acesta se
manifestd zonal intre curentii ecuatoriali, axa lui coincizand cu zona calmelor ecuatoriale,
deplasandu-se spre marginea esticd a bazinelor oceanice unde atinge dezvoltarea
maximd.Detaliile care individualizeazd modelele circulatiei oceanice in cadrul fiecarui
bazin vor fi discutate n subcapitolele urmatoare.

Importanta fundamentald a curentilor oceanici este datd de faptul cd acestia
actioneazd asemenea unui vast sistem de echilibrare a fluxului de cédldurd la nivelul
suprafetei terestre, exercitdnd o influentd majora in distributia climatelor. Suprafata apei
aflate sub efectul vantului se deplaseaza in plan orizontal si simultan se inaltd usor in
directia de manifestare a vantului.

In acest capitol se vor discuta pe rand, mai intai circulatia oceanica din orizontul
superior manifestata in legatura cu circulatia atmosfericd predominanta la diferite latitudini
ale Pamantului siapoi modelul circulatiei termohaline; se vor caracteriza apoi configuratia
curentilor oceanici si a maselor de apa din cadrul fiecarui bazin oceanic.

9.2 CURENTII DE SUPRAFATA INDUSI DE VANT

Actiunea vantului asupra suprafetei oceanice determind deplasarea apei de la
suprafata oceanului (pand la ca. 400m adancime) cu efecte atat in plan orizontal, cat si n

*0 Miscarea anticiclonali are loc in sensul acelor de ceasornic in Emisfera Nordica si in sens invers
acelor de ceasornic in Emisfera Sudica.
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plan vertical. In absenta vanturilor, intensitatea ridicatdi a radiatiei solare in zona
ecuatoriald ar fi determinat expansiunea si deplasarea apei mai calde §i mai ugoare catre
poli concomitent cu returnarea apei mai reci si mai dense spre Ecuator sub formad de
curenti de adancime. In fapt, efectul evaporatiei intense din zona caldd asupra densitatii
apei, dar mai alesactiunea permanenta a vantului asupra suprafetei oceanice determind un
regim complex al curentilor oceanici de suprafata.

9.2.1 Forta Coriolis si transportul Ekman

Datoritd miscarii de rotatie a Pamantului (spre E), masele de apa aflate in miscare
sunt deviate spre dreapta in Emisfera Nordica si spre stdnga in Emisfera Sudica. Acest
fenomen este cunoscut sub denumirea de Forta Coriolis. Aceasta este invers proportionala
cu viteza de rotatie a Pamantului, fiind aproape nula la Ecuator si devenind din ce in ce
mai mare spre Poli. Sub influenta fortei Coriolis, actiunea constantd a vantului asupra
orizontului oceanic superior genereaza un curent perpendicular pe directia vantului, a cirei
intensitate este proportionald cu viteza vantului. Acesta este mecanismul care face ca
masele apa sau curentii de suprafatd sa se deplaseze pe o traiectorie diferitd de cea a
vantului, deviata la aproximativ 30 — 45° spre dreapta/stanga in Emisferele Nordicd/Sudica
(Fig. 9.2a). Transportul net, care afecteaza intreaga coloana de apa mobilizata de vant, este
deviat teoretic la 90° (in realitate la ca. 60°) spre dreapta/stanga in Emisferele
Nordica/Sudica (Fig. 9.2b, c). Aceasta miscare este transmisa apei la adancimi succesive
imprimand totodatd devierea treptatd a directiei de deplasare a apei sub un unghi care
creste progresiv odatd cu adancimea, pand la un nivel la care directia de deplasare a apei
devine opusa directiei vantului (Fig. 9.2¢).
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Figura 9.2 — Reprezentare conceptuald a circulatiei Ekman.
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Viteza de deplasare a curentului rezultat este de 2-3 % din viteza vantului
generator. Baza coloanei de apa pusd In miscare de vant variazd In functie de viteza si
durata vantului si este considerata a fi la aproximativ 100 m adancime.

Orizontul 1n care deplasarea apei este influentata de efectul cumulat al vantului si
al miscarii de rotatic a Paméntului poarti denumirea de orizontul Ekman. Intr-un caz
ideal 1n care coloana de apa ar avea proprietati fizice omogene (absenta picnoclinei sau a
termoclinei), reprezentarea in profil tridimensional a directiei si a vitezei curentilor initiati
la adancimi succesive sub orizontul superficial formeaza o spirald, cunoscuta in literatura
de specialitate sub denumirea de spirala Ekman.

9.2.2 Circulatia geostrofica

Efectul combinat al sistemului de vanturi permanente care actioneaza la suprafata
Pamantului, al fortei Coriolis si al deflectarii curentilor la contactul cu marginile bazinelor
oceanice se reflectd In miscarea curentilor de suprafatd sub forma unor gire dezvoltate in
fiecare emisferd oceanica. Apa se poate inalta efectiv in centrul girelor subtropicale cu
aproximativ 0.5 — 2 m fatd de nivelul mediu (Fig. 9.3).

Pantele rezultate in urma acestei ridicari a nivelului sprafetei oceanice sunt foarte
mici, 1 m / 10— 10* km. Datoritd miscarii de rotatie a Pamantului, punctul maxim al
acestei naltari este situat aproape de marginea vesticad a girei. Ca urmare a tendintei
permanente de echilibrare intre forta Coriolis care impinge apa catre apexul “colinei” de
apd prin transportul Ekman si forta de gravitatie care induce deplasarea apei catre baza
acesteia, in jurul colinei de apa se formeaza un curent cunoscut sub denumirea de curent
geostrofic.
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Figura 9.3 — Topografia medie a suprafetei oceanice (relieful nivelului oceanic; dupa Maximenko
si Niiler, 2010).
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Figura 9.4 - Mecanismul de formare a curentilor geostrofici.

Factorul care declanseaza acest tip de deplasare este reprezentat de forta
gradientului de presiune orizontali, respectiv diferenta de nivel dintre inaltimea maxima
a colinei de apa si periferie. Pentru a se instala un echilibru geostrofic, acest curent ar
trebui sa se manifeste constant, iar singurele forte care ar trebui sd actioneze asupra
curentului ar fi forta Coriolis (transportul Ekman) si forta gradientului orizontal de
presiune (Fig. 9.4).

In natura insa, adesea intervin influente importante precum frecarea cu marginile
continentelor (limitele fizice laterale ale bazinelor oceanice) sau cu fundul oceanic (cazul
selfurilor continentale) sau contactul intre curenti adiacenti. Aceste influente contribuie la
accelerdri si fluctuatii locale, atat in plan orizontal cat si In cel vertical ale curentilor
geostrofici.Relieful bazinului din partea vestica a acestora Impiedicd deplasarea curentilor
(mai departe catre vest) determindnd o inaltare a maselor de apa transportate. Concret,
gradientul orizontal de presiune astfel rezultat forteazd deplasarea apexului colinei
geostrofice spre V.

Acest fenomen este cunoscut sub denumirea de intensificare vesticad manifestata in
principal sub forma curentilor marginali de vest, rapizi si calzi indreptati catre Poli, in lungul
pantei vestice, mai abrupte, a Tnaltarii geostrofice. Pe panta estica se dezvoltd un drift mai
lent de apa rece indreptat citre Ecuator (Thurman, 1997). Cei mai multi dintre curentii care
se manifestd in orizontul oceanic superior, inclusiv curentii formati de vant (ex. curentul
Golfului, Curentul Circum - Antarctic) sunt curenti geostrofici (Colling, 2007).

9.2.3 Fenomenul de upwelling
Fenomenele de upwelling si downwelling reprezintd migcari ascendente/

descendente de compensare, generate de deplasarea a orizonturilor de apa superioare sub
actiunea vantului sau a diferentei de temperatura si salinitate. Sunt cunoscute mai multe
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tipuri de upwelling: costier, ecuatorial, specific Oceanului Sudic. Intre acestea, upwellingul
modificdrii temporare a climatului local, a productiei de peste si implicit asupra pescuitului
in zona de coasta, a turismului.

Fenomenul de upwelling reprezinta advectia unei mase de apa rece si densa de pe
fundul marii (sau de la adancimi mari) spre suprafata in tendinta de inlocuire a masei de
apa calda din orizontul superior dislocatd spre larg sub actiunea véantului. Aportul
ascendent de mase de apa rece din adanc se produce in cazurile in care vantul bate spre
larg (offshore) sau in situatiile in care vantul actioneaza asupra curentilor longitudinali de
tarm si a curentilor oceanici care se deplaseazd paralel cu tarmul (ex: C. Peru, C.
Canarelor), astfel incat sub influenta fortei Coriolis transportul Ekman deviaza catre larg
apele de suprafatd. Producerea fenomenului de upwelling in sezonul cald este semnalizata
de o scadere bruscd si consistentd a temperaturii orizontului superior al apei (ex.
aproximativ 5 — 10 °C in 1-2 zile), insotit adesea de aparitia cetii. Pe langd conditiile
favorabile de vant, manifestarea upwelling-ului este conditionatd de configuratia
batimetricd si stratificatia termici a apei. In urma studiilor efectuate asupra acestui
fenomen 1n Marea Baltica, Lehman si Myrberg (2008) au observat urmatoarele
caracteristici:

e Miscarea pe verticald: 10°-10" m/s sau 1 — 10m/zi;

e Scara orizontald: 10-20 km spre larg; 100km in lungul tdrmului (in functie de
configuratia liniei tirmului);

e Schimbarea de temperatura: 1°— 5°C/zi; gradientul termic: 1 — 5°C/km;

e Durata: cateva zile — o luna.

Pe litoralul romanesc al Marii Negre fenomenul de upwelling se produce cu o
frecventa crescuta in intervalul aprilie - iunie ca efect al cresterii frecventei vanturilor
sudice(care bat dinspre S). Sub actiunea acestora, pe un sector de tarm orientat N — S,o
parte din apele de suprafatd deplasate de catre curentii longitudinali de tdrm sudici sunt
deviate spre dreapta (E), adicd spre larg. Mase de apa reci de adancime sunt puse in
miscare ascendentd in tendinta de compensare a maselor de apa calde de suprafatd deviate
spre larg. Un caz de producere al acestui fenomen pe litoralul sudic romanesc a fost
monitorizat in luna mai 2005, cand s-a constatat o scadere a temperaturii apei cu
aproximativ 10°C pe parcursul a 6 zile (http://earth.unibuc.ro/blog/identificarea-
fenomenelor-de-upweeling-pe-baza-imaginilor-noaa-avhrr).

Marile sisteme de upwelling costier se dezvoltd 1n legatura cu modelul general al
circulatiei oceanice si afecteazd cu precadere marginile estice ale bazinelor oceanice, unde
directia Alizeelor (oblic catre larg) si a curentilor oceanicidetermina procese de upwelling
intense si cvasi-permanente; este cazul coastelor Iberice, Vest-Africane, Californiene,
Vest-Australiene, Chiliene si Peruviene. In aceast situatie transportul Ekman din orizontul
superior indeparteaza masa de apa din apropierea liniei apei spre larg, acest fenomen fiind
insotit de advectia unei mase de apd mai profunde, situatd imediat sub oizontul Ekman.
Latimea zonei de manifestare a fenomenului in zona intertropicala este in general de
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100km, iar viteza verticald cu care se face acest schimb de mase de apa este de 5 — 10m/zi.
Adesea, aceastd schimbare a maselor de apad este insotitd de o relmprospatare a
concentratiei de nutrienti (fosfati, nitrati, silicati, etc) necesari productiei biologice. Astfel,
principalele regiuni piscicole la nivel mondial sunt asociate cu aceste ecosisteme.
Convectia maselor de apa reci de la adancimi mai mari spre suprafata tinde sd se manifeste
sezonier la latitudini medii, atingdnd intensitati maxime primavara si vara, si producanu-se
aproape continuu in regiunile tropicale.

Upwelling-ul ecuatorial reprezintd miscarea de ridicare la suprafata a maselor de
apd situate la adancimi mici §i medii n zonele ecuatoriald si subecuatoriald in tendinta de
compensare a maselor de apa de suprafata deviate spre latitudini mai mari sub influenta pe
care miscarea de rotatie a Pamantului (ex. forta Coriolis) o exercitd asupra curentilor
Ecuatoriali indreptati spre Vest. In cele doua emisfere,curentii generati de vant in zona
ecuatoriald se deplaseazd spre V si sunt deviati spre latitudini mai mari, la N si la S de
Ecuator — Curentul Nord-Ecuatorial / Curentul Sud-Ecuatorial - creand o zona de
divergentd. In tendinta de complensare a maselor de apa de suprafata astfel dislocate are
lor procesul de convectie a maselor de apa de la adancimi mici si medii. In repartitia
temperaturii la suprafata oceanului, acest fenomen explicd prezenta temperaturilor mai
scazute la Ecuator in raport cu media termica a zonelor adiacente. Acest fenomen se
produce constant in lungul Ecuatorului in Oceanul Atlantic si in Oceanul Pacific, dar
lipseste in Ocenul Indian datoritd manifestarii musonilor tot timpul anului.

9.2.4 Circulatia Langmuir

Pe langa punerea In miscare a maselor de apa in directia de manifestare a vantului,
energia eoliand reprezintd factorul principal in amestecul maselor de apa. Astfel, un rol
important Tn omogenizarea stratului oceanic superior il arecirculatia Langmuir. Aceasta
ia nastere Tn urma actiunii vantului la nivelul suprafetei oceanice sub forma unor curenti
helicoidali paraleli. Aceastd forma de deplasare rezultd din miscarea apei peplan orizontal
in directia vantului sub forma circulara (Fig. 9.5). De obicei, acestia sunt vizibili pe
suprafata acvatoriilor extinse sub forma de linii paralele de spuma (sau orice materiale
plutitoare) care marcheazi zona de convergentd dintre doud celule aldturate. In zona de
contact a doud celule convergente miscarea apei este descendenta. In plan orizontal, viteza
curentului intiat In zona de convergenta a doud celule este cu 10 — 15 cm/s mai mare decat
in zonele alaturate. Latimea celulelor, care se reflectd in distanta dintre benzi, depinde de
fetch (lungimea suprafetei orizontale pe care actioneazd vantul) si de viteza acestuia.
Astfel, pe lacuri, aceste benzi pot aparea la distante de cativa metri, iar la nivelul marilor si
al oceanelor de zeci de metri. Circulatia Langmuir este deosebit de importantd pentru
mixarea apelor din orizontul superior de amestec, determinand in acelasi timp si grosimea
acestuia.

148



Circulatia oceanica si masele de apa

Viteza medie
la suprafata

‘ Miscare descendentid > Miscare ascendentd

Figura 9.5 — Modelul functionarii celulelor Langmuir.

In largul oceanului, forta vantului reprezinti principala cauzi care imprima
deplasarea circulard sau sub forma de gire a curentilor oceanici. Forta generatoare a girelor
oceanice este reprezentatd in principal de vanturile de NE si SE (Alizeele) din zona
intertropicala. Acestea genereaza curentii ecuatoriali pe care ii directioneazd spre
marginea vestica a bazinelor oceanice, de unde sunt deviati apoi catre cei doi poli sub
forma de Curentii Marginali de Vest (ex. C. Golfului, C. Braziliei, C. Kuroshivo, C.
Australiei de Est, C. Agulhas).

Apa se deplasca®
citre est

Feuator

Apase deplaseazi
cillre vest

Figura 9.6 - Modelul influentei circulatiei atmosferice generale asupra curentilor oceanici de
suprafata (dupa Garrison, 2010).
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In deplasarea lor catre latitudini mari, de-a lungul marginilor geografice vestice ale
bazinelor oceanice, Curentii Marginali de Vest intdmpina actiunea Vanturilor de Vest, Intre
40° si 60° lat. N si S, care determind devierea acestora citre est (Fig. 9.6). Forta Coriolis si
barierele fizice reprezentate de continente contribuie la intoarcerea acestor curenti spre
Ecuator, sub forma de curenti reci, cunoscuti sub numele generic de Curenti Marginali de
Est, care marcheaza inchiderea girelor oceanice: C. Benguelei, C. Peruului, C.
Californiei, C. Canarelor, C. Australiei de Vest). De regula, curentii marginali
functioneaza ca o bariera separand masele de apa de larg de masele de apa costiere.

Pe alocuri, acestia sunt responsabili de aportul de mase de apa sarate tropicale si
subtropicale 1n apele de self de la latitudini medii, producand anomalii temporare in cadrul
ecosistemelor costiere in special in ceea ce priveste productivitatea primarda, compozitia
speciilor si dimensiunea comunitatilor planctonice sau reciclarea nutrientilor.

Sub efectul combinat al fortei Coriolis, care creste odata cu latitudinea si al
limitelor fizice ale bazinelor oceanice, centrele girelor oceanice sunt deplasate catre vest
fatd de centrul bazinelor. Ca urmare, Curentii Marginali de Vest sunt curenti calzi cu
debite mai mari (rapizi si mai adanci) decat Curentii Marginali de Est, orientati citre
Ecuator, care sunt reci, lenti, largi, superficiali si difuzi.

Curentii Marginali de Vest si Curentii Marginali de Est alcatuiesc sistemul girelor
subtropicale si reprezintd caracteristica dominantd a circulatiei de suprafatd in bazinele
oceanice (Fig. 9.6). In zona subropicala acestea se deplaseaza in sensul acelor de ceasornic
in Emisfera Nordica si 1n sens invers acelor de ceasornic in Emisfera Sudica. La latitudini
subpolare, circulatia oceanica de suprafatd este dominatd de girele subpolare generate de
Vanturile subpolare de Est, care deplaseaza masele de apa superficiale spre vest, in sens
opus girelor subtropicale adiacente.

9.3 CURENTII TERMOHALINI

Este cunoscut faptul ca densitatea apei de mare este o proprietate care depinde de
variatia temperaturii si salinitatii. Distributia inegald a radiatiei solare la suprafata
Paméantului imprima repartitia neuniformd a temperaturii atat la nivelul suprafetei
oceanice, cit si in adancime. Valorile salinitatii apei de mare variazd intre 5 — 41%o,
nivelul acesteia variind si fluctuand in functie de aportul de apa dulce din preciptatii sau
rauri, de intensitatea evaporatiei sau al procesului de inghet. Ca urmare a tendintei
fundamentale a proceselor naturale de uniformizare sau de atingerea unui echilibru,
masele de apa cu densitati mai mari se deplaseazd spre zone cu densitdti mai reduse.
Circulatia termohalinise initiaza prin miscarea apei de la suprafatd spre adancime in
urma cresterii densitatii maselor de apa prin racire si inghet,umata apoi de deplasarea in
plan orizontal pe distante foarte mari (10° — 10* km).

Dincolo de circulatia de suprafatd generata de vant, circulatia de addncime in
Oceanul Planetar este intretinuta de deplasarea maselor de apa dense, formate in
principal in doua regiuni: 1) marginea selfului continental Antarctic(Marea Weddell si
Marea Ross) unde se formeazi Apele Antarctice de Fund si in ii)Atlanticul de Nord (ex.
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Marea Labradorului, Marea Norvegiei si Marea Groenlandei) unde se formeaza Apele
Nord Atlantice de Adaincime,care mai sunt numite si Apele Arctice de Adacime.
Cresterea densitdatii apei la suprafata are loc fie direct prin pierdere de caldura, fie indirect
cand apa ingheata, contribuind la cresterea concentratiei salinitatii si implicit a densitatii
apei de mare neafectate de inghet.

Unul dintre efectele cele mai importante ale circulatiei termohaline este
impingerea apelor reci profunde catre suprafatd in zonele calda si temperata, fara a iesi
insd la supafatd, ceea ce determind forma arcuitd a orizontului de termoclind precum si
pozitia acestuiala o adancime constanta (vezi si cap. 7). Instabilitatea dinamica declansata
de modificarea densitatii maselor de apa de la suprafatd genereaza deplasarea pe verticala
a maselor de apa sub forma unorcelule verticale. Acestea realizeaza schimbul material
dintre mase de apa diferite, contribuind la reducerea stratificatiei proprietatilor fizice ale
apei in profil vertical si creand conditii prielnice convectiei de adancime in largul
oceanelor. Masele de apa adanci dislocate se raspandesc apoi in cele trei mari bazine
oceanice unde se ridicd la suprafatd. Deplasarea apei reci formate In zonele polare ale
Oceanului Atlantic spre latitudini mai mici se face in adancime, cu precadere pe in zonele
marginale. Magnitudinea acestor curenti este de 10-20 Sv (1Sv= 10°m’/s) in Atlanticul de
Nord si 20-40 Sv in Altanticul de Sud. Din acesti curenti vestici adanci se desprind curenti
geostrofici mai lenti care se raspandesc in adancime spre centrul bazinului oceanic,
alimentand cu apa rece miscarea spre suprafatd a apei la latitudini mici si medii, necesara
mentinerii termoclinei la o adancime relativ constantd. Estimarile privind deplasarea spre
suprafatd a maselor de apa profunde (cf. Stommel si Arons, 1960, citati de Pickard si
Emery, 1990) presupun viteze medii de Scm/zi.

Singura exceptie in care nu se formeaza mase de apa de adancime este datd de
Oceanul Indian, circulatia termohalind manifestandu-se prin intermediul a doua sisteme de
curenti, unul cu magnitudinea de 5 Sv desprins din Curentul Circumantarctic, care se
deplaseaza spre N in lungul coastei Est Africane si un alt curent, de aproximativ 4 Sv, care
se manifestd pe marginea estici a Oceanului Indian. Pacificul sudic este alimentat in
principal de o ramura adancad desprinsa din Curentul Circum-Antarctic, care masoara in
medie 20Sv, formand unul dintre cei mai mari curenti sudice. Secundar, patrund mase de
apa adanci formate in Marea Ross. Intre cele doua tropice, in largul oceanelor are loc o
crestere a salinitatii ca urmare a procesului de evaporatie generat de radiatia solara intensa,
insa cresterea densitatii este compensata de temperatura ridicatd a apei, astfel Incat masele
de apa mai sarate se afunda doar pana la adancimi moderate (-100 si -300m), dand nastere
Maselor de Apa Tropicale de Suprafata,cu salinitate ridicata.

Este de retinut faptul ca pe langd afundarea la mari adancimi a maselor de apa
Arctice si Antarctice, formate 1n extremitatile N si S ale Atlanticului, are loc si o afundare
a maselor de apa a caror densitate creste odata cu salinitatea, ca urmare a procesului de
evaporatie din marile marginale. Un exemplu elocvent il constituic Masele de Apa
Mediteraneene, a caror densitate creste datoritd intensitatii mari a procesului local de
evaporatie, determindnd afundarea acestora la adancimi cuprinse intre 200 si 600 m dupa
iesirea din Str. Gibraltar si deplasarea subsecventa spre V citre centrul bazinului.
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O descriere rezumativa a curentilor care alcituiesc circulatia termohalind s-ar
prezenta in felul urmator: i) cel mai indepartat punct atins de Masele de Apa Nord
Atlantice se afla in Oceanul Pacific,de unde sunt transferate ca Mase de Apa Centrale Nord
Pacifice (care intrd In componenta termoclinei) in Oceanul Indian peste Pragul Indonezian;
ii) mai departe, Masele de Apa Pacifice traverseaza Oceanul Indian prin culoarul situat
intre 10 si 15° S, incorporand mase de apd mai sarate provenite din termoclina Oceanului
Indian; iii) amestecul de apa din Oceanul Pacific si din Oceanul Indian se deplaseaza spre
S tranversand Canalul Mozambic, intrand apoi in componenta C. Agulhas; iv) in
apropierea coastei sudice a continentului African, o parte din volumul de apa transportat de
C. Agulhas nu este incorporatd in curentul de retroflectie, generand o ramurd care
traverseaza 1n bazinul Atlanticului de Sud; v) masele de apa despinse din C. Agulhas
completeazd C. Benguelei care le transporta spre N; dupa ce traverseaza Ecuatorul patrund
in apele de suprafata din Atlanticul de N.

Acest model propus initial de Stommel (1958) a fost adaptat si popularizat insotit
de o diagrama sub denumirea de Marea Circulatie Oceanica (The Great Conveyor Belt) de
Broecker (1987) (Fig. 9.7). Cresterea si diversificarea volumului de date oceanografice din
ultimele decenii a facut ca acest model sd fie treptat abandonat de oamenii de stiinta
datorita faptului ca nu surprinde complexitatea fenomenului si nu scoate in evidenta rolul
major al actiunii vanturilor permanente la nivel global in intretinerea circulatiei oceanice
(Lozier, M. S., 2010). Cercetari recente aratd ca incalzirea globald poate afecta circulatia
termohalina prin incélzirea orizontului oceanic superior si prin aport de apd dulce provenit
in principal din topirea ghetii polare. Ambii factori contribuie la reducerea densitatii
orizontului superficial la latitudini mari si ingreuneaza formarea maselor de apa adanci.
Acest lucru poate cauza incetinirea circulatiei termohaline si schimbarea climatului global
(Broecker, 1987; Rahmstorf, 1999).
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Circulatia rece de adina

Figura 9.7 - Schema circulatiei termohaline la nivel global sau Marea Circulatie Oceanica (The
Great Conveyor Belt) asa cum a imaginat-o Broecker (1989).
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9.4 CURENTII DIN OCEANUL ATLANTIC

Circulatia in orizontul superior al Oceanului Atlantic este dominata de cele doua
sisteme circulatorii anticiclonice cunoscute sub denumirea de gire. Reamintim faptul ca in
Emisfera Nordica girele oceanice subtropicale se manifestd in sensul acelor de ceasornic,
iar in Emisfera sudicd, in sens invers.Aceste migcari circulare sunt determinate de Alizee
care se manifestd la latitudini subtropicale, dinspre NE in Emisfera Nordica si dinspre SV
in Emisfera Sudica. Cele doua gire subtropicale specifice fiecarei emisfere sunt separate in
zona ecuatoriala de Contracurentul Ecuatorial care se deplaseaza spre est.

9.4.1 Modelul general al Circulatiei Nord Atlantice

in modelul circulatiei oceanicedin Atlanticul de Nord se distinge gira subtropicala.
Curentul Ecuatorial de Nord (CEN) generat de Alizee, reprezintd elementul principal al
girei. O parte a acestui curent se deplaseaza spre NV sub forma C. Antilelor, iar cealalta
parte, sub influenta Vanturilor de Est, patrunde in Golful Mexic printre Insulele Caraibe si
canalul Yucatan. lesirea din Golful Mexic in Atlanticul de Nord se face printre Peninsula
Florida si Cuba sub forma C. Floridei. In apropierea coastei Peninsulei Florida, C.
Antilelor se alatura C. Floridei, indepartandu-se de coasta Nord Americand in apropierea
Capului Hatteras, de unde incepe Curentul Golfului (Gulf Stream). Curentul Golfului se
deplaseaza spre NE citre Marile Bancuri din Newfoundland pani la aproximativ 40’-
50°V. Dincolo de acest meridian, curentul care continui spre NE poartd denumirea de
Curentul Nord Atlantic (CNA). In apropierea continentului european, acesta se imparte
intr-o ramurda NE care se deplaseazad intre Scotia si Islanda si contribuie la circulatia din
Marile Norvegiei, Groenlandei si Marile Arctice. Cealalta ramurda a CNA se deplaseaza
catre S in lungul coastelor Iberice si Nord Africane pentru a completa gira Nord Atlantica
si pentru a alimenta Curentul Ecuatorial de Nord.

Curentul Golfului

Curenul Golfului (Gulf Stream) se deplaseaza catre N de-a lungul coastelor estice
ale Americii de Nord. Este un curent intretinut atat de vant cat si de diferenta de densitate a
maselor de apa. Se formeaza in Golful Mexic de unde iese prin apropierea coastei
Peninsulei Florida sub forma curentului care poarti aceeasi denumire. In deplasarea spre N
in largul Oceanului Atlantic, acestuia i se alatura C. Antilelor. In apropierea Capului
Hatteras, intrand sub influenta Vanturilor de Vest se recurbeaza puternic spre E, NE,
desprinzandu-se de coasta si devenind Curentul Nord Atlantic (sau Driftul Nord Atlantic).
Aceastd deviere de la directia initiald este insotitd de formarea unor meandre cu o
amplitudine mare generate de procesele de instabilitate barotropica si baroclinica. Saunders
(1971) si Csanasy (1979) au raportat pentru prima datd separarea unor meandre
individuale din corpul principal al C. Golfului forménd insule individuale de apa calda si
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apa rece. Volumul de apa transportat de C. Golfului transversal in Oceanul Atlantic este de
150Sv. Insule de apa caldad se desprind de apexul meandrelor in partea de N a C. Golfului
separand mase de apd caldd si saratd din Marea Sargaselor (Parker, 1971). Apa de
suprafata in Atlanticul de Nord este ricitd de vanturile arctice la 60°N. Ca urmare, devine
mai sdratd si mai densa coborand pe fundul oceanic, unde se deplaseaza spre Ecuator.

Pentru a inlocui apa rece de adancime din zona ecuatoriala, C. Golfului deplaseaza
apa calda din zona Golfului Mexic spre N in Oceanul Atlantic si mai departe spre NV
Europei, acest fenomen generdnd iernile blande specifice acestei zone. In absenta unui
aport cotinuu de caldurd, se presupune cd aceastd zond ar fi fost mai rece cu 5°C.Spre
sfarsitul ultimei ere glaciare, cand s-a topit masa de gheatd care acoperea America,
cresterea bruscd a volumului de apd dulce a redus salinitatea in orizontul superior al
Atlanticului de Nord contribuind la reducerea procesului de afundare a maselor de apa
dense si reci la latitudini polare si la deplasarea acestora spre Ecuator.

Acest lucru a dus la incetinirea C. Golfului si la sciderea temperaturii in nord-
vestul Europei cu 5 °C in doar céateva decenii. Investigatii recente au aratat ca din 1950
curentul de apad rece din cadrul canalului Faeroe Bank dintre Groenlanda si Scotia a
incetinit cu aproximativ 20%. Acest curent reprezintd o sursd de apa rece si densd care
controleaza componenta termohalind a Curentului Golfului. Rapoartele recente ale
Panelului Interguvernamental privind Schimbarile Climatice (IPCC, 2001) sugereaza
posibilitatea incetinirii C. Golfului in decursul secolului al XXI-lea cu aproximativ 25%.

9.4.2 Circulatia Atlantica Ecuatoriala

Latimea maximd a Oceanului Atlantic la Ecuator ajunge la aproximativ 6000km,
acest lucru determindnd potentialul de dezvoltare al curentilor oceanici. Principalii curenti
care functioneaza in aceastd zona sunt reprezentati de: Contra Curentul Ecuatorial de
Nord (CCNE), care este situat intre paralele de 3°-8° N, atingand o capacitate maxima de
transport de aproxmativ 16 Sv in luna august, scazand apoi, sezonier, pand la 6 Sv in
septembrie si la 1-2 Sv in intervalul noiembrie — aprilie cand au loc procese intense de
coborare a maselor de apa sarate si dense pe fundul bazinului oceanic (downwelling) si de
deplasare spre S sub forma Curentului Ecuatorial de Sud (CES). CES se deplaseaza
citre V atingénd valori maxime (16Sv) in apropierea meridianului 10°V in intervalul mai-
iunie, scazand pana la 4-9 Sv din septembrie pana in aprilie, in timp ce la longitudini mai
mici de 30°V transportul creste pana la 27 Sv datoritd ridicarii maselor de apa din Sub-
Curentul Ecuatorial (SCE), scazand apoi pana la 12-15 Sv in sezonul septembrie — aprilie
(Pickard si Emerey, 1993).

9.4.3 Modelul general al circulatiei Sud Atlantice
In Atlanticul de Sud, gira din orizontul superior se extinde de la suprafati pana la

adancimea de -200m 1n apropierea Ecuatorului si pand la -800 m spre limita sa sudicd, in
apropierea zonei de convergentd subtropicald. Gira subtropicald sudicd este generata de
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vanturile de SE care se manifesta intre Ecuator si paralelele de 10°- 30° S. Aceasta este
alcatuitd din mase de apd cu proprietati diferite care se constituie in curenti individuali.C.
Ecuatorial se deplaseaza spre V, catre marginea americana a Atlanticului se Sud. O parte a
acestui curent trece dincolo de Ecuator, in Atlanticul de Nord.Cealalta parte se intoarce
spre S, manifestandu-se in lungul Americii de Sud sub forma unui curent cald, cu o
salinitate ridicata, cunoscut sub denumirea de C. Braziliei.

In apropierea paralelei de 30° S acesta se indepirteazi de continent datoritd
presiunii exerciate de Curentul Falkland; acesta este un curent rece care provine din apele
antarctice care se formeaza in apropierea Stramtorii Drake si se deplaseaza de-a lungul
coastei Argentiniene spre N pana in apropierea paralelei de 30° S.

La aceasta latitudine, C. Braziliei este deflectat spre E, traversand Oceanul Atlantic
ca parte a Curentului Circumpolar Antarctic. In apropierea continentului African este
redirectionat cétre nord sub forma unui curent care transporta mase de apa reci provenite n
principal din C. Circumantarctic, cunoscut sub denumirea de C. Benguela care inchide gira
Sud Atlantica. Temporar, C. Benguelei incorporeaza si mase de apa calda provenite din C.
Agulhas care se desprind sub forma de inele Tn momentul in care acesta este deviat spre E.

9.5 CURENTII DIN OCEANUL PACIFIC

Circulatia macroscalard in Oceanul Pacific este mult mai lentd decat in Oceanul
Atlantic. Aceasta caracteristica este datoratd volumului mai mare de apa cu proprietati fizice
relativ omogene la adancimi mai mari de 2000m. Absenta unor diferente majore intre masele
de apa este data de izolarea fata de Oceanul Arctic si implicit de lipsa unei surse majore de
mase de apa rece, acestea provenind In cantitati reduse in principal din zona pacifica a
Antarcticii. O alta situatie in care are loc afundarea maselor de apa de la suprafata si care
intretine circulatia macroscalara in cadrul acestui bazin oceanic este intdlnita in zonele de
convergenta ale curentilor de suprafatd, in special in extremitatea NV a bazinului.

9.5.1 Modelul general al circulatiei Nord Pacifice

Cel mai important element al sistemului circulator pacific il constituie gira
subtropicala din Emisfera Nordica. Aceasta este alcétuita din: 1) Curentul Ecuatorial de
Nord (CEN), care atinge dezvoltarea maximi in apropierea paralelei 15°N; 2) C.
Filipinelor, 3) C. Kuroshio, 4) C.Nord Pacific si 5) C. Californiei.

In apropierea paralelei 50°N se manifestd curentii componenti ai girei subpolare.
In cadrul acestui sistem transportul citre E al maselor de apa este realizat de Curentul Nord
Pacific. Migcarea circulard este completata catre poli si mai departe inapoi spre V de C.
Alaskai, C. Kamchatka si C. Oyashio.
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Figura 9.8 - Modelul circulatiei oceanice globale de suprafai
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Gira Nord Pacifica este initiatd de CEN, indreptat spre V, generat la randul lui de
Alizee. La contactul cu marginile vestice ale bazinului oceanic acest curent se bifurca, o
parte din volumul de apa transportat indreptindu-se spre S, alimentand Contracurentul
Ecuatorial de Nord (CCEN) si cealalta parte spre N, continuand spre NE, in apele Japoniei,
sub forma curentului Kuroshio (echivalentul C. Floridei, in Oceanul Atlantic). in partea de
E a arhipelagului Filipinez, ramura sudicd, Curentul Mindano se intoarce treptat spre E
pentru a se alipi Contracurentului Ecuatorial de Nord. Acesta se manifestd in lungul
coastelor Filipineze si Taiwaneze. Din C. Kuroshio se desprind alti curenti importanti: C.
Tsushima care se desparte de C. Kuroshio 1n apropierea paralelei 29°N. Acesta patrunde in
Marea Japoniei prin Strimtoarea Korea si este prezent doar in circulatia de iarna. in
apropierea meridianului de 170°E se curbeaza citre E, parasind apele japoneze, acest
segment purtdind denumirea de Extensia Kuroshio, fiind echivalentul C. Golfului din
Oceanul Atlantic. Segmentul care traverseaza spre NE Oceanul Pacific dincolo de
meridianul 170°E, intre 35° si 50° N, poartd denumirea de Curentul Pacificului de Nord
(sau Curentul Nord Pacific — CNP). Volumul de apé transportat de C. Kuroshio este de
40Syv, iar cel al Extensiei Kuroshio de 65Sv, fiind comparabile cu volumul transportului de
apa efectuat de C. Floridei si C. Golfului.

O contributie importanta la Curentul Nord Pacific o are C. Oyashio, provenit din
Marea Bering si partial din Marea Ohotsk. In apropierea continentului Nord American,
aproximativ la latitudinea Insulei Vancouver, CNP se imparte intr-un segment indreptat
spre S, C. Californiei care ajunge s alimenteze partial Curentul Ecuatorial de Nord si un
segment indreptat spre N, C. Alaskai.

Curentii Marginali de Vest: Kuroshio si Oyashio sunt generati de vant facand parte
din sistemele de circulatie giratorie subtropicala si subarcticd. Apele C. Kuroshio se
caracterizeaza printr-o productivitate biologica redusa si absenta suspensiilor minerale sau
organice. Regiunea subarcticd a Pacificului de Nord unde se manifestd C. Oyashio este
dominata de procese de upwelling si de ape bogate in nutrienti.

9.5.2 Circulatia Pacifica Ecuatoriala

Sistemul Circulator Ecuatorial Pacific se manifesta pe o distantd de 15000km intre
Filipine (la V) si Panama (la E), avand o grosime de 200m si o latime de aproape 400 km.
Forta motrice a acestui sistem de curenti este datd de Alizee.Sistemul curentilor
transversali din zona ecuatorial-pacificd este alcatuit din trei curenti majori care se
manifesta in orizontul superficial si un curent dezvoltat in stratul de subsuprafata. Cele trei
componente majore de suprafatd sunt reprezentate de Curentul Ecuatorial de Nord
(CEN) care se deplaseaza spre vest intre 20° si 8° N (in mijlocul Pacificului la 180° V),
Curentul Ecuatorial de Sud (CES) care se deplasezd spre vest intre 3° si 10° S si
Contracurentul Ecuatorial de Nord (CcEN), mai ingust, care se deplaseaza spre est intre
celelalte. Al patrulea curent, Subcurentul Ecuatorial (ScE) se deplaseaza spre est intre
2°S si 2°N.
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9.5.3 Circulatia Sud Pacifica

Sistemul circulator din zona subtropicald a Emisferei Sudice este mult mai slab, in
special la E de meridianul 180° V. Curentii care alcatuiesc gira subtropicald din Emisfera
Sudicd sunt: 1) Curentul Ecuatorial de Sud localizat in jurul paralelei 15° S si 2) C.
Chile/Peru si 3) Curentii Marginali Vestici din lungul coastelor Australiei si Noii
Zeelande. Acestia se despart In apropierea paralelei de 18° S intr-o ramura Sudica, care se
deplaseaza de-a lungul coastelor Est Australiene si o ramura Nordica care strabate Marea
Coralilor si estul Insulei Papua Noua Guinee. Gira subtropicald Sudica alimenteaza de
asemenea Contracurentul Ecuatorial care se manifesta spre E, in apropierea paralelei
5°N. Gira subtropicala Sud Pacifica origineaza in Curentul Ecuatorial de Sud, orientat spre
Vest care la contactul cu selful arhipelagului Indonezian si al Australiei este deviat catre
Sud, transportand apa calda in largul NE Australian si in Marea Coralilor. Spre S, gira
subtropicala Sud Pacifica cuprinde o ramura a Curentului Circumpolar Antarctic, orientata
spre Est. Gira Sudica este inchisa spre Vest de C. Peru sau C. Humboldt. Acest curent se
formeaza la latitudini mari, transportand apa rece, cu salinitate redusd spre Ecuator in
apropierea caruia se recurbeaza spre V, alimentand CES.

9.5.4 Circulatia in cadrul Marilor Indoneziene

Marile Indoneziene reprezintd singura poartd de comunicare intre doud bazine
oceanice majore la latitudini tropicale. In medie, nivelul mediu este mai inalt in partea de
Vest a Oceanului Pacific, in arhipelagul Indonezian in comparatie cu partea Estica a
Oceanului Indian. Acest gradient orizontal de presiune genereaza transportul apei dinspre
Oceanul Pacific spre Oceanul Indian.Curentul Indonezian reprezintd o componentd
importanta a rutei de apa calda in cadrul circulatiei termohaline, avand un impact major
asupra sistemului climatic regional si global. Masele de apa calde provenite din Oceanul
Pacific se raspandesc pe tot cuprinsul Marilor Indoneziene, ramificandu-se pana in
Oceanul Indian sub forma de fasii distincte de apa cu salinitate scdzutd. Datoritd
proximitatii suprafetelor de uscat asiatice si australiene, circulatia maselor de apa in Marile
Indoneziene prezintd variatii sezoniere mari datorate influentei reversibile a regimului
eolian regional asociat sistemului musonic Australo-Asiatic. In timpul sezoanelor
musonice, mase de apa diferite provenite atit din Oceanul Indian cat si din cel Pacific
ajung in Arhipelagul Indonezian determinind variatii ale temperaturii si salinititii. In
cadrul Marilor Indoneziene procesele locale de upwelling si downwelling asociate
vanturilor musonice regionale, in combinatie cu mareele, fluxurile de céldurd aer-apa,
volumul ridicat de precipitatii si cu aportul de apa dulce de pe continent contribuie la
schimbarea stratificatiei termice §i a salinititii maselor de apd provenite din Oceanul
Pacific.
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9.6 CIRCULATIA DIN OCEANUL INDIAN

Circulatia oceanicd 1n cadrul bazinului Indian este controlatd de trei elemente: a)
gira anticiclonicd dominata de vant; b) transferul de apa din cadrul Oceanului Pacific in
Oceanul Indian prin pragul indonezian si ¢) circulatia de fund la care contribuie Masele de
Apa Antarctice, Masele de Apa reci Nord Atlantice si masele de apa provenite din curentul
circum-Antarctic. Datoritd configuratiei bazinului oceanic, care difera de cea a Oceanului
Atlantic §i a Oceanului Pacific prin faptul ca este marginit spre N, la latitudini medii de
uscat, circulatia indusa de vant la Ecuator si in partea nordicd a bazinului este puternic
influentatd de sistemul curentilor atmosferici care se dezvoltd sezonier intre uscat si apa. O
caracteristicd importantd a circulatiei din Oceanul Indian este datd de manifestarea
curentilor musonici (in limba araba, muson inseamna vant care se schimba sezonier).
Acestia sunt curenti oceanici reversibili sezonier care functioneaza intre Marea Arabiei si
Golful Bengal. Curentul Musonic de Varda (CMV) se deplaseazi catre est in intervalul
mai—septembrie, iar Curentul Musonic de, iarna (CMI) este orientat spre vest in intervalul
noiembrie—februarie. CMI se formeaza la Sud de Sri Lanka in noiembrie, fiind alimentat
initial de Curentul Est Indian (CEI), ajungand la faza de maturitate in intervalul
decembrie-martie. CMYV se formeaza la Sud de Golful Bengal in luna mai, atingand
stadiul maxim de dezvoltare in luna iulie Tn Marea Arabiei.

in timpul musonului NE (noiembrie-martie), Curentul Nord Ecuatorial se
deplaseaza spre V intre paralela de 8°N si Ecuator. intre Ecuator si paralela de 8° S se
manifestd spre E, Contra Curentul Ecuatorial, iar Intre 8°S si 15 - 20° S Curentul
Ecuatorial de Sud, fiind cel mai important curent care se deplaseaza spre V din Oceanul
Indian. CES capata consistenta in urma infuziei provenite din curentii care se deplaseaza
spre N in cadrul girei subtropicale si din Marile Indoneziene (prin c. Jawa). In amonte de
Platoul Mascarene acesta transportd 50- 55Sv. Stramma si Lutjeharmas (1997) au estimat
transportul geostrofic al CES ca masurand 25 Sv in apropierea meridianului de 60°E, dintre
care 15Sv provin din recircularea apelor in cadrul girei subtropicale. Sub influenta
Alizeelor de SE, volumul de apd transportat de CES poate ajunge pand la 50Sv in
apropierea meridianului de 60°E (Schott si McCreary, 2001). in profil vertical CES
formeaza o granita evidenta intre masele de apa superioare si cele intermediare.

In Oceanul Indian proprietitile maselor de apa sunt afectate de schimburile cu
sursele locale de apa situate in cadrul marilor marginale (ex. Marea Rosie si Golful Persic),
de aportul de apd dulce la suprafata oceanului, in principal in Golful Bengal precum si de
schimbul de apa cu bazinele oceanice adiacente prin pragul Indonezian si de procesele de
amestec produse in orizontul superior pe tot cuprinsul oceanului (Schott si McCreary,
2001). Zonal, CES desparte la S Masele de Apa Subtropicale de Suprafatd, Masele de Apa
Modale Subantarctice si Masele de Apa Intermediare Antarctice de Masele de Apa Sarate
Arabe si Masele de Apa din Marea Rosie situate la N. La adancimi mai mari, in partea de
V a Platoului Mascarene, Masele de Apa Adanci Nord Indiene se deplaseaza spre S pe sub
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CES. In cadrul Oceanului Indian nu au fost inca identificate Mase de Apa Adanci Nord
Atlantice, iar Masele de Apd Antarctice se gasesc pe fundul bazinului in partea de V a
Platoului Mascarene. Adancimile reduse asociate topografiei acestui platou favorizeaza
intensificarea proceselor de amestec ale maselor de apa de suprafata.

in intervalul mai-septembrie, cand vanturile musonice bat dinspre SV, Curentul
Nord Ecuatorial se manifesta catre Est. Acesta se combina cu Contra Curentul Ecuatorial si
se deplaseaza spre Est intre paralele de 15° N si 7° S formand Curentul Musonic de SV.
In intervalul noiembrie- martie, in timpul activititii musonice de NE, Curentul Ecuatorial
de Sud ajungand in apropierea coastelor Africane alimenteaza Contracurentul Ecuatorial la
Nord si Curentul Agulhas la Sud. Curentul Agulhas este adanc si ingust, transportand
aproximativ 50Sv, atingdnd temporar un maxim de 80Sv. in momentul in care atinge
capatul Sudic al Africii, C. Agulhas isi schimba directia spre Est, alaturdndu-se Curentului
Circumpolar Atlantic. Contactul dintre Oceanul Indian si Oceanul Atlantic reprezinta o
regiune importantd pentru circulatia oceanicd globald, cu rol cheie recunoscut pentru
climatul global si schimbarile climatice. Recurbarea spre Est a C. Agulhas este insotita
temporar de desprinderea unor inele de apa calda care se deplaseaza pe la S de Africa spre
Oceanul Atlantic, fiind incorporate de curentul rece al Benguelei si transportate care
Ecuator. Volumul de apa care trece din Oceanul Indian in Oceanul Atlantic reprezinta
aproximativ 20-30% din sistemul circulator Agulhas (Sebille si colab., 2010). Deplasarea
acestor inele de apa caldad in Oceanul Atlantic este determind incazirea apelor de suprafata
insotita de modificari ale climatului.

Curentul Circumpolar Antarctic (CCA) este cel mai puternic curent oceanic
generat in principal de vant (asociat Vanturilor de Vest care se dezvoltd intre 45° si 55°S),
transportand un volum de api de aproximativ 130 Sv (10° m’/s™") prin StrAmtoarea Drake.
Acest curent prezintd o importantd majord in circulatia globald deoarece este singurul
curent care asigurd schimbul de apa intre bazinele oceanice majore (ex. Atlantic, Indian si
Pacific) si implicit, curentul care exercita cea mai mare influentd asupra sistemului climatic
global.

Investigatiile oceanografice, geofizice, paleoclimatice si paleobotanice sugereaza
aparitia acestui curent in Paleocen (acum aproximativ 70 mil. ani), pe masura formarii unei
stramtori, cel mai probabil rezultate Tn urma unor prabusiri tectonice care au dus la izolarea
Antarcticii de celelalte continente (ex. America de Sud, Africa, Australia). Se presupune ca
aparitia acestui curent sub forma unui inel de apd rece in jurul Antarcticii a dus la
obturarea fluxului meridional (N-S) de caldurd contribuind astfel la instalarea ghetii
Antarctice (Kennet, 1977).

9.7 CURENTII DIN OCEANUL SUDIC

Spre deosebire de celelalte bazine oceanice Oceanul Sudic se distinge prin faptul
ca nu prezinta limite geografice longitudinale, aceast fapt contribuind la dezvoltarea unui
sistem circulator cu o componentd zonald puternicd asociata caracteristicelor regimului
eolian regional. Ca urmare, 1n aceastd regiune functioneaza cel mai mare curent din cadrul
circulatiei oceanice globale (in ceea ce priveste volumul de apd transportat), Curentul

160



Circulatia oceanica si masele de apa

Circumpolar Antarctic sau Driftul Vanturilor de Vest, acesta constituind si centrul de
control al curentilor oceanici din partea de S a bazinelor Pacific, Atlantic si Indian.
Caracteristica sistemului de curenti din cadrul Oceanului Antarctic este datd de
manifestarea simultand, in directii opuse si la latitudini apropiate a doi curenti oceanici.
Astfel, Tn imediata apropiere a ghetii antarctice se manifesta Driftul Vanturilor de Est, care
se deplaseaza spre V sub influenta Vanturilor Polare de Est. Imediat mai la N se desfasoara
Curentul Circumpolar Antarctic, orientat spre V sub influenta Vanturilor de Vest. Spre
deosebire de curentii indusi de vant din regiunile tropicale si subtropicale, CCA este un
curent adanc, atingdnd fundul oceanic la adancimi de 3000 — 5000m. Viteza de deplasare
masuratd la suprafata este de 15-20cm/sec., dar, data fiind adancimea mare la care ajunge,
acest curent transporta cel mai mare volum de apa: aproximativ 130Sv.

Efectul fortei Coriolis in Emisfera Sudicd determind abatera maselor de apa spre
stanga, acest lucru generand o zona de divergentd intre cei doi curenti impusa de orientarea
spre marginile ghetii antarctice a maselor de apa transportate de Driftul Vanturilor de Est si
spre latitudini mai mici a maselor de apa transportate de Curentul Circumpolar Antarctic.
In cadrul zonei antarctice directia rezultanti de deplasare a maselor de api de suprafati
este spre N. Acest lucru duce la convergenta maselor de apa antarctice reci cu masele de
apd mai calde subantarctice, unde masele de apa reci antarctice se afunda devenind Mase
de Apa Antarctice Intermediare, caracterizate printr-o temperaturd specifica de 2 °C, o
salinitate de 33.8%o si densitate de 27e.

9.8 MASELE DE APA

Analiza distributiei verticale ale valorilor densitatii apei in orice punct al
Oceanului Planetar arata ca aceasta nu creste odata cu cresterea adancimii, asa cum s-ar fi
intdmplat intr-un caz ideal. Acest lucru este determinat de faptul ca volumul de apa al
Oceanului Planetar este impartit Tn mai multe mase de apa modale diferentiate Tn primul
rand in functie de temperaturd si salinitate. Masele de apa modale reprezinta volume mari
de apa caracterizate prin temperaturd si salinitate cvasi- omogene in profil vertical,
respectiv prin procese de formare si dinamica proprie. Acestea se formeaza intr-un areal
geografic specific si pot fi identificate in functie de anumite combinatii ale caracteristicilor
fizice si chimice (ex. temperaturd, salinitate, oxigen, silicati). Volumul fiecarei mase de
apa este controlat de rata de formare a acestora si de extinderea regiunii de formare.
Subductia®' maselor de apa determinata de tendinta de echilibrare dinamicd a volumului de
apa din Oceanul Planetar reprezintd procesulcare mentine activitatea circulatiei
termohaline la nivel global. Stabilirea ratei de afundare a maselor de apd modale de-a
lungul izopicnelor prezintd o importantd deosebita prin faptul ca acestea pastreaza
caracteristicile termice ale climatului in care s-au format (la suprafatd), constituind un
element proxim semnificativ in reconstituirea istoriei termice a climatului. Cea mai mare
parte a volumului de apa din Oceanul Planetar se imparte intre:

*"Numim subductie procesul de afun dare a maselor de apd de-a lungul unei suprafete izopicnale
inclinate
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i) masele de apa de suprafatd sau din apropierea suprafetei (ex. situate in

orizontul cuprins 1n primii 500m adancime);

i1) masele de apa intermediare (ex. situate in orizontul de adancime dintre -500 si

-1200m);

iii) masele de apa adanci (ex. situate intre -1200 si -4000m adancime);

iv) masele de apa de fund (ex. situate sub -4000m).

Pe baza informatilor referitoare la repartitia temperaturii si salinitatii in Oceanul
Atlanic, Oceanul Idian si In Oceanul Pacific, Emery si Meincke (1989) au facut o
inventariere a maselor de apa din cele trei bazine oceanice. Au fost astfel identificate 19
mase de apa cuprinse in orizontul superior (0 — 500m), 12 mase de apa intermediare (500 —
1200m) si 4 mase de apa adanci si abisale (>1200m). Dat fiind caracterul general
introductiv al acestei lucrari, nu toate masele de apa vor fi tratate in detaliu.

Cel mai adesea, proprietatile in functie de care sunt clasificate masele de apa
oceanice sunt temperatura §i salinitatea. Aceste mase de apa caracterizate prin valori
constante ale temperaturii §i salinititii sunt generate in anumite regiuni ale globului, in
orizontul oceanic de suprafata.

Pe langd omogenizarea temperaturii si salinitatii maselor de apa, specific arealelor
sursa este procesul de convectie® rezultat in urma cresterii densititii apelor de suprafati in
raport cu cea a apelor de adancime.

Temperatura si salinitatea sunt proprietati conservative ale maselor de apa, iar in
deplasarea lor pe tot cuprinsul Oceanului Planetar amestecul intre masele de apa este foarte
redus (ex. ca rezultat al proceselor dublu difuzive care se produc la scard moleculard).
Masele de apa dense tind sa se afunde de-a lungul suprafetelor izopicnale, iar amestecul
apelor 1n aceste conditii se facecu un consum energetic minim. Deplasarea maselor de apa
este foare lenta si poate fi cuantificata prin analiza distributiei proprietatilor fizico-chimice
ale apei.

Convectia in adancime a maselor de apa este strans legatd de schimbarile climatice de
lungé duratd. Denumirea maselor de apa reflecta arealul de rezidenta al acestora (Fig. 9.9).

Masele de Apa Centrale(MAC) ocupd cea mai mare parte a maselor de apa de
suprafatd si se formeaza, iarna in cadrul girelor subtropicale, fiind localizate in general
intre 20° si 40 latitudine N si S. In cadrul bazinelor oceanice acestea se gisesc de reguli
sub orizontul de termoclina. Se caracterizeaza prin valori relativ ridicate ale temperaturii la
suprafatd (~20°C) si salinitatii (ex. ~36%o0 in Oceanul Altantic si ~34%o0 in Oceanul
Pacific).

Masele de Apa Tropicale de Suprafatia (MATS) caracterizate prin temperaturi
de pana in 25° si salinitate mai mare de 34%o sunt prezente la N de Ecuator. Salinitatea
MATS este intermediard, iar temperaturile sunt mai scizute in raport cu MAC si MASS
datorita procesului de upwelling ecuatorial si advectiei de apa rece operatd de C. Perului.

Masele de Apa Subtropicale de Suprafata(MASS) sunt localizate in cadrul

Miscare descendenti a apei determinati fie de cresterea densititii la suprafatd, fie de sciderea
acesteia in adancime
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girelor subtropicale unde cantitatea de apa evaporatd depaseste cantitatea de precipitatii,
motiv pentru care valorile salinitatiisunt mai mari de 35%o.

Masele de Apa Nord Atlantice Profunde (MANAP) se formeaza, iarna prin
racirea apei la suprafatd in Marea Norvegiei si Marea Groenlandei, in spatele pragului
dintre Groenlanda si Scotia, de unde se revarsa intermitent deplasdndu-se pe la adancimi
mari, in apropierea fundului oceanic.

9.8.1 Masele de apa din Oceanul Atlantic

Un factor de control important al repartitieiproprietatilor fizice ale apei in cadrul
stratului de amestec din Oceanul Atlantic il constituie curentii oceanici care se manifesta la
suprafata acestui bazin oceanic.

In cadrul Oceanului Atlantic, orizontul de amestec se caracterizeaz prin valori
ridicate ale temperaturii inregistrate la latitudini mici (~25°C) care descresc spre latitudini
mari. Curentii oceanici induc diferente importante in ceea ce priveste repartitia
proprietatilor fizice ale apei in partea de E si V ale bazinului oceanic. Astfel, pe parcursul a
aproximativ 35° latitudine, in partea de V a Oceanului Atlantic, diferentele termice ating
valori de 25°C, in timp ce pe coastele vestice, variatia temperaturii inregistreaza diferente
de 10°C. Acelasi fenomen se observi si in ceea ce priveste distributia salinitatii la suprafata
Oceanului Atlantic. In lungul coastelor vestice se inregistraza diferente de trei unititi in
cadrul aceluiagi interval latitudinal si de doar 1.5 unitati inregistrate in lungul coastelor
estice (intre Scotia si Africa).

Masele de Apa Atlantice Interediare (MAAI) (Fig. 9.9) sunt situate imediat sub
orizontul de suprafatd, in cele doud bazine ale Oceanului Atlantic, ajungand pand la
adancimi de -300m de-o parte si de alta a Ecuatorului si 1a-600....-900m spre latitudini
medii. Acestea reprezintd un exemplu particular de mase de apa rezultate din amestecul pe
verticald a doud tipuri de mase de apad cu proprietati fizice diferite, temperatura variind
intre 35.9%o la suprafata si 34.3%o la adancimea de -600m.

Masele de Apa Nord Atlantice Profunde (MANAP) (Fig. 9.9) se formeaza in
Marea Norvegiei, Marea Groenlandei si Marea Irminger de unde se deplaseazd spre S
peste pragurile Scotiei si Islandei. In aceste locuri, ricirea apei sarate in timpul iernii
determind afun, darea acesteia la adancimi mari si deplasarea spre latitudini medii. La
sfarsitul iernii, proprietitile fizice ale coloanei de apa sunt uniforme. Intr-un orizont de
peste 3000m, temperatura apei variaza in limitele a doar 0.25°C, temperatura medie a
acestei mase de apa incadrandu-se intre 3 si 3.25 °C. Din corpul acestei mase de apa
migreaza o parte spre S, pe la addncimi de 2000-2500m, distingandu-se in coloana de apa
printr-un continut ridicat de oxigen.

Masele de Apa Vest Mediteraneene (Levantine) (MAL): 1n cadrul Marii
Mediterane se disting patru tipuri de mase de apa, cu proprietati fizice net diferite ale celor
formate 1n Est, fatd de cele formate in Vest. Aceasta diferentiere este determinata de cele
doud compartimente ale morfologiei bazinului mediteranean, despartite de pragul de 400 m
adancime situat intre Sicilia si coasta Nord Africana.
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Figura 9.9 - Distributia si circulatia maselor de apa din Oc. Atlantic (sectiune transversald N-S).

Au fost identificate patru areale de formare a maselor de apa mediteraneene in
timpul iernii: Golful Lion (Sudul Frantei), unde se formeazd Masele de Apa Vest
Mediteraneene (MAVM) si Marea Adriatica si partea de N a Marii loniene, Gira Rodhos
si Sudul Marii Egee unde se formeaza Masele de Apa Intermediare Levantine (MIL)
(Lascaratos, 1993), caracterizate prin temperaturi medii de 15°C si salinitate de 39.1%o. Pe
masura cresterii densitatii acestea se afunda pana la 200-600 m adancime si se deplaseaza
spre V de-a lungul coastei Nord Africane parasind bazinul mediteranean prin Stramtoare
Gibraltar sub forma unui curent de adancime a carui magnitudine variaza intre 0,1 si 1Sv.
In Oceanul Atlantic Masele de Apa Mediteraneene se intalnesc tipic la adancimi cuprinse
intre 700 si 1400 m, distingandu-se fatd de Masele de Apa Centrale Nord Altantice prin
valori mai ridicate ale temperaturii si salinitatii (ex. AS~ 1-2 %o $i AT~ 2-3°C). Masele de
Apéa Mediteraneene care patrund in Oceanul Atlantic reprezintd un amestec intre MIL si
MAVM. Acestea prezinta temperaturi de 13 °C si valori ale salinitatii de 38%o, dinamica
lor fiind controlatd de echilibrul hidric al Marii Mediterane (Bryden si Stommel, 1982) si
mai ales de variabilitatea interanuala si decadala a celor doua surse de provenientd a apei
(Astraldi si colab., 2002).

Schimbarile climatice, variatiile nivelului marii §i modificarea conditiilor
hidraulice in Stramtoarea Gibraltar sunt principalii factori care induc variatii in schimburile
de apa dintre Oceanul Atlantic si Marea Mediterana.
orizonturile superficiale (ex. cu 0,05%o/decadd) cat si in cele intermediare (0,09%o/decada
la 1200m adancime), precum si o racire a orizontului superficial. Aceastemodificari in
partea de E a bazinului Mediteranean sunt atribuite unor factori precum: i) reducerea
aportului de apa dulce ca urmare a construirii barajului de la Asswan, pe Nil (Skliris si
Lascaratos, 2004), ii) reducerea aportului de apa dulce ca urmare a devierii apelor raurilor
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pentru agriculturd (Rohling si Bryden, 1992) si iii) efectele combinate ale cresterii
concentratiei de gaze cu efect de serd si reducerea precipitatiilor inregistrate dupa 1940
(Bethoux si colab., 1998, Krahmann si Schott, 1998). In partea de V a bazinului
Mediteranean se manifestd aceeasi tendinta de crestere a salinitatii, mai ales in orizonturile
superioare; variabilitatea temperaturii apei In acest compartiment este mult mai complexa
si nu prezintd dovezi ale unei tendinte de ricirea a apei valabild in tot bazinul
mediteraneean. Mai mult, studiile efectuate asupra Maselor de Apa Intermediare
Mediteraneene care patrund in Atlanticul de Nord anunta cresteri de temperaturd de pana la
0,12°C /deceniu in ultimii 50 ani. intr-un studiu recent publicat de Gonzales-Pola si colab.
(2005) asupra Maselor de Apa Intermediare din Golful Biscaia corespunzatoare ramurii
Nordice a Maselor de Apa Mediterannene, in intervalul 1992-2003 a fost detectatd o
tendinta de incalzire cu 0.02 °C si o crestere a salinitdtii de 0.005 %o pe an; in general a
fost observat faptul ca in aceastd zona temperatura apei a crescut de doua pana la sase ori
mai mult decat valorile inregistrate la aceleasi adancimi in Oceanul Atlantic n ultimul
secol. Aceste modificari sunt atribuite regimului meteorologic valabil pe termen lung in
regiunea mediteraneana (Painter si Tsimplis, 2003).

9.8.2 Masele de apa din Oceanul Pacific

Extinzandu-se pe o suprafatd foarte mare, Oceanul Pacific intrd sub incidenta mai
multor climate. In consecinta, la suprafati se fomeaza mai multe mase modale de apa cu
caracteristici specifice climatului in care se produc. Masele de apa situate la suprafata
Oceanului Pacific (0...-100m adancime) prezinta proprietati fizice constante care pot fi
descrise la modul general in legdtura cu repartitia zonald a temperatuii, perturbata local de
factori semnificativi precum C. Peru sau fenomenul de upwelling din lungul coastelor
Americii de Sud. Compartiv cu celelalte bazine oceanice, salinitatea la suprafata in
Oceanului Pacific este mai scazutd datoritd extinderii mari a acestuia si volumului mai
mare de apd dulce provenit din precipitatii si fluvii. Valori maxime ale salinitatii se
inregistreaza in regiunile tropicale, iar cele minime in regiunea ecuatoriald si la latitudini
mari. Intre masele de apa de suprafati se disting:

1) Masele de Apa Tropicale de Suprafata (MATS): se formaza in apropierea
paralelei de 15°N, intr-o regiune cu temperaturi ridicate, in medie de 25°C, cu fluctuatii
reduse in timpul anului (~5°C). Datoritd excesului de precipitatii specific regiunii, valorile
salinitatii sunt reduse, in G. Panama si 1n largul Coastelor Columbiei inregistrand valori de
30%0 la sfarsitul sezonului ploios, si de pana la 34%., in sezonul secetos. MATS sunt
preluate de Curentul Nord Ecuatorial si de Curentul Sud Ecuatorial si transportate spre V;

2) Masele de Apa Subtropicale de Suprafatd (MASS), se formeazd in bazinul
Pacificului de Sud in regiuni unde cantitatea de apa evaporatd depdseste volumul
precipitatiilor. Aceste mase de apa se caracterizeaza prin valori ale salinitéatii de 36%o si
temperaturi cu variatii sezoniere foarte mari: 15-26°C. Apele modale subtropicale din
Pacificul de Nord iau nastere ca urmare a racirii puternice din timpul iernii in arealul
cuprins intre frontul de extindere a C. Kuroshivo si frontul subtropical. Acestea sunt
transportate spre V de Curentul Ecuatorial de Nord si spre E de C. Kuroshio.
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3) Masele de Apa Pacifice Subarctice (MAPS): situate in general la adancimea
de -30.... — 150m, temperatura medie este cuprinsa intre 2-4°C, salinitatea medie este de
33.5-34.5%o, fiind mai redusa la suprafatd (32.2-33.8%o) datorita precipitatiilor i aportului
fluvial de apa dulce. in comparatie cu Masele de Apa Subarctice Atlantice, cele din bazinul
Pacific prezinta extindere mai mare. Aceste mase de apa detin o importantd economica
particulard prin faptul cd sunt bogate In nutrienti, iar atunci cand sunt implicate in
fenomenul de upwelling in lungul coastelor Columbiei Britanice si ale Oregonului
contribuie la cresterea productiei piscicole.

Cea mai mare parte a suprafetei bazinului Nord Pacific, la N de MAPC este
ocupata de Masele de Apa Pacifice Subarctice (MAPS), caracterizate prin valori scazute
ale temperaturii si salinitatii: 2-4 °C, respectiv 33.5-34.5%o. Acestea se iau nastere intre
zona de convergentd subtropicald si Frontul Polar Antarctic care sunt continui doar in
bazinul sudic al Oceanului Pacific. Masele de Apa Pacifice Subarctice din Nordul
Oceanului Pacific se formeaza prin amestecul apelor calde si sarate ale extensiei Kuroshio
cu apele calde si mai putin sarate transportate de C. Oyashio. MAPS intrd in componenta
CNP care se deplaseaza spre E, pastrandu-si caracteristicile fizice pana in dreptul coastei
Americane. Mai departe sunt deplasate spre SE de C. Californiei. Pe masura ce se apropie
de Ecuator, apele devin mai calde §i mai sdrate transformandu-se in Mase de Apa
Ecuatoriale care sunt preluate de CEN.

Variatia proprietitilor fizice ale apei apare la addncimi de peste 100m. in orizontul
de adancime cuprins intre -100 si -800m se gasesc Masele de Apa Pacifice Ecuatoriale
(MAPE) si Masele de Apa Pacifice Centrale (MAPC).

MAPE sunt separate de apele omogene ale stratului de amestec situat la suprafata
printr-o termoclind foarte puternica si stabild care impiedicd amestecul pe verticald al
acestora. Din acest motiv, MAPE se disting in coloana de apa sub forma unui orizont situat
in jurul adancimii de -150... — 200m in partea de V a bazinului Pacific si la -50 m in partea
de E care intrerupe distributia uniforma a temperaturii si salinitatii in profil vertical.in
cadrul MAPE valorile cele mai mari ale salinitatii se intdlnesc sub forma unor areale
restranse situate in orizontul de adancime al termoclinei specific regiunii ecuatoriale. Cele
mai reduse concentratii ale salinitatii se Inregistrazd la aproximativ -800m si sunt
influentate de limita nordica a Maselor de Apa Intermediare Antarctice.

Masele Centrale de Apa Nord Pacifice(MCANP) sunt individualizate cel mai bine
la N de Masele de Apa Ecuatoriale, extinzandu-se pana in apropierea paralelei de 40° N.
Acestea se disting de restul maselor de apa centrale prin cele mai reduse valori ale
salinitatii.

Imediat sub MAPNC, in ambele emisfere, se gasesc Masele Intermediare
Antarctice (MIAa), caracterizate prin temperaturi de 2.2°C si cele mai scazute valori ale
salinitati din intreaga coloand de apa, respectiv 33.8%o. Acestea se extind spre N pana in
apropierea maselor de apd ecuatoriale Pacifice. In bazinul Nord Pacific, Masele de Api
Intermediare Nord Pacifice (MAINP) iau nastere la adancimi de 800m, sub MAPS, in
zona de convergenta dintre C. Kuroshio si C. Oyashio.

Masele de Apa Pacifice Profunde (MAPP) sunt situate la adancimi de peste
2000m, prezentand valori constante de temperatura si salinitate, respectiv 0.9-2.2 °C si
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34.65-34.75%o.

Masele de Apa de Adancime din Oceanul Pacific si din Oceanul Indian prezintd
proprietati fizice asemanatoare (temperaturd medie de 1.5 °C si salinitate de 34.7%o),
acestea alcatuind cea mai mare masa de apa (volumetric) din Oceanul Planetar, din acest
motiv fiind cunoscute in general sub denumirea de Mase de Apd Oceanice Comune
(MAOQC). Proprietatile fizice ale acestor mase de apa reprezinta etalonul in functie de care
sunt diferentiate celelalte mase de apa.

9.8.3 Masele de apa din Oceanul Indian

La suprafata Oceanului Indian se diferentiaza cel mai mare numar de mase de apa.
Aceast fapt este determinat de o serie de factori locali precum: i) manifestarea musonului
care determina schimbarea directiei curentilor de doua ori pe an, ii) aportul masiv de apa
dulce de pe continent concentrat cu precddere in Golful Bengal in special in timpul
musonului de SV, acest lucruducand la mentinerea unei salinitati scazute in partea de V a
Indiei in contrast cu iii) partea de E unde, in Marea Arabiei, patrund mase de apa sarate din
Golful Persic si Marea Rosie.

Intre masele de apa de suprafati se disting Masele de Api Bengaleze (MAB), cu
temperaturi cuprinse Intre 25.0-29.0 °C si valori reduse ale salinitatii de 28.0-35.0%o,
datorita aportului masiv de apa provenit in principal din raurile Gange si Brahmaputra, mai
ales in timpul musonului de vard. in schimb, salinitatea apelor de suprafati din Marea
Arabiei prezintdvalori mai mari, Intre 35.5-36.8%o si temperaturi intre 24.0-30.0 °C.

Masele de Apa Ecuatoriale Indiene(MAEI) sunt caracterizate prin variatii ample
ale temperaturii, intre8.0-23.0 °C si valori ale salinitatii cuprinse intre 34.6 si 35.0%o

Masele de Apa Centrale (MAC) sunt mase de apa care intra In componenta girei
sudice, situate in jurul paralelei de 40°S, la adancimi de 1000m. Acestea prezinta
temperaturi de8.0-25.0 °C si valori ale salinitétii cuprinse intre 34.6-35.8%o.

Formarea Maselor de Apa Intermediare este insotita de atenuarea particularitatilor
fizice ale maselor de apa de suprafatd, in urma interactiunii cu mase de apa invecinate pe
parcursul migrarii lor pe verticald. Acestea devin stabile la adancimi cuprinse intre 500 si
1500m, fiind caracterizate prin temperaturi cuprinse intre 2-14%i valori ale salinitatii de
33-34.8%o. In functie de sursa de provenienta se disting: i) Masele de Api Intermediare
Antarctice (MAIA):se afla situate la addncimi mai mari de 1000m, sub Masele de Apa
Centrale. Temperatura acestora variaza intre 2.0-10.0 °C, iar salinitatea Intre 33.8-34.8%.o;
ii) Masele de Apa Intermediare Indoneziene (MAII)cu temperaturi de3.5-5.5 °C si
salinitati intre 34.6-34.7%o si iii) Masele de Apa Intermediare provenite din Marea
Rosie si din Golful Persic (MAIRP), caracterizate prin temperaturi de 5.0-14.0 °C si
valori ale salinitatii de 34.6-35.0%o.

Masele de Apa Adanci Circumpolare suntsituate la adancimi mai mari de 1500m,
fiind mase de apa alohtone (provin fie din Oceanul Atlantic, fie din Oceanul Arctic).
Temperatura acestor mase de apa este de 1.0-2.0°C, valorile salinitatii variind foarte putin
in jurul valorii de 34.6%o.
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9.8.4 Masele de apa din Oceanul Sudic

In profilul vertical al coloanei de apa care inconjoara calota glaciara Antarctica se
disting trei mase de apa:

Masele de Apa Antarctice de Suprafata (MAAS): proprietatile fizice ale acestor
mase de apd sunt determinate de topirea ghetii vara si de racirea apei, iarna. Grosimea
medie a acestora este de 100-250 m, salinitatea mai micd de 34.5%o, temperaturile
apropiate punctului de inghet asociat salinitatii specifice (aproximativ -1.9...1°C cf. World
Ocean Atlas, 2005), aceasta fiind regiunea in care se inregistreazd cele mai scazute valori
ale temperaturii apei la suprafata Oceanului Planetar, precum si cele mai mici amplitudini
ale variatiei sezoniere. Zonal, temperatura apei la suprafata oceanului creste lent dinspre
marginile ghetii Antarctice spre N. In apropierea paralelei de 50°S in Oceanul Atlantic si
Indian si 60°S 1n Oceanul Pacific, relativ corespunzétor zonei de contact dintre Vanturile
Antarctice si Vanturile de Vest se afla Zona Antarctica de Convergentd sau, mai nou,
Frontul Polar Antarctic (FPA), unde dinamica MAAaS devine descendenti. In apropierea
paralelei de 40°S, se afla cea de-a doua zona de crestere rapida a temperaturii cu pana la
4°C si a salinitatii cu aproximativ 0.5%o, cunoscutd sub denumirea de Convergenta
Subtropicald. In zona subantarctica temperatura apei la suprafati se incadreaza intre 4°si
10°C, iarna, urcand panad la 14°C vara. Modificarile de pozitie ale Convergentei
Subtropicale sunt foarte dinamice, producandu-se pe distante de sute de km N-S si sunt
asociate in principal schimbarii pozitiei zonei de contact dintre vanturile de V si Alizee.
Frontul Polar Antarctic si Zona de convergenta asociata, sunt prin comparatie mai stabile.

Zona de divergentd antarcticd coincide cu maximul salinitdtii meridionale. La
aceasta latitudine valorile maxime ale salinitatii se inregistreaza la -150m adancime, fiind
puternic diminuate in orizontul superficial datoritd precipitatiilor abundente din jurul
paralelei de 50° S si a topirii ghetii in timpul verii. Maximul salinitatii in profil meridional
este asociat procesului de upwelling care in aceastd zond prezintd particularititi unice
reprezentate de faptul cd masele de apa se ridica de la adancimi foarte mari (-2500...-
4000m), in tendinta de compensare a deficitului produs de deplasarea maselor de apa
intermediare spre Ecuator.

Masele de Apa Circumpolare Antarctice (MACA): situate sub MAAaS, pana pe
fundul oceanic, la adancimi de circa 4000m, prezintd o crestere a temperaturii imediat sub
MAAaS pana la aproximativ 2.5°C, urmata de o scadere pana la 0°C, valorile salinitatii
mentinandu-se la 34.7%o.Orizontul de apa cuprins intre -800...-1000mmarcat de cresterea
temperaturii cu 2.5°C se formeaza In zona de convergentd a maselor de apa antarctice reci
cu masele de apa mai calde subantarctice. La latitudini de 50-60° S, masele de apa reci
antarctice se afundd devenind Mase de Apa Antarctice Intermediare (MAAI). Ca si
celelalte mase de apa intermediare formate 1n regiuni subpolare (ex. Masele de apa formate
in Marea Labradorului, Marea Groenlandei sau Marea Morvegiei), acestea se disting in
sectiune verticald ca mase de apa cu salinitate redusa si continut scazut de oxigen. Aceste
mase de apa se deplaseazd predominant spre N, fiind insotitd de cresterea salinitatii ca
urmare a amestecului cu masele de apa mai sarate care le incadreaza in plan vertical.
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Masele de Apa Nord Atlantice de Fund (MANAF) sunt situate in profil vertical
la adancimea de aproximativ -2200 m, intre MAI si MAF. Acestea se deplaseaza spre S. Se
caracterizeazd prin temperaturd usor mai ridicatd fatd de cea a Apelor Intermediare,
salinitate cuprinsa Intre 34.7%o si 34.9%o si un continut de oxigen de 4-5 mL/L (s-au aflat
la adancimi mai mari decat limita de compensare a oxigenului mai mult de 300 ani). In
deplasarea lor, aceste mase de apd cel mai adesea se amestecd cu Masele de Apa
Intermediare de deasupra si cu Masele de Antarctice de Fund, contribuind la formarea
acestora.

Specifice celor mai mari adancimi ale Marilor Weddel si Ross sunt Masele de Apa
Antarctice de Fund (MAAF). Acestea sunt cele mai raspandite si cele mai dense mase de
apd din Oceanul Planetar si totodatd componenta fundamentala a circulatiei termohaline,
fiind caracterizate prin temperaturi medii de -0.5 °C, salinitate de 34,6%o si densitate de
27,886 (1.02790g/cm’)(Reddy, 2001). In cadrul selfului circumantarctic se distig trei
regiuni de formare a MAAaF: S si V Marii Weddell, platoul Adé¢lie in apropierea
ghetarului Mertz si V Marii Ross.

MAAaF rezultd din amestecul Apelor Circumpolare Antarctice cu apele de self,
create sub influenta interactiunii ocean-atmosferd, ocean-gheati. Apele de self in zona
antarctica sunt caracterizate prin temperaturi de -1.7°C.

MAAaF detin un rol semnificativ 1n racirea si ventilarea apelor de adancime in
partea de N si V a Marii Ross datoritd concentratiei ridicate de oxigen. De asemenea,
MAAAaF contin captive importante cantitati de CO,. Exportul maselor de apa adanci si de
fund nou formate pe marginea continentald a Marii Ross contribuie semnificativ la
ventilarea stratului profound de apa din Oceanul Sudic. Ridicarea MAAaF se realizeaza cu
o ratd medie de 4-5m/luna.Variabilitatea proprietitilor fizico chimice ale maselor de apa
din Marea Ross este deosebit de importanta in reglarea circulatiei globale de retur si a
climatului oceanic. Recent a fost observatd o tendinta de scadere a salinitatii apelor de
suprafatd ale Marii Ross (Jacobs, 2006). Scaderea salinitétii in orizontul superior al apelor
din Marea Ross se transmite Tn adancime, explicand astfel recent raportata “indulcire” a
maselor de apd intermediare formate in Oceanul Sudic. Scdderea salinitatii poate schimba
caracteristicile si volumul maselor de apa locale de adancime si de fund. Modificarea
proprietatilor termohaline sau a volumului maselor de apa dense poate induce schimbari
ale proprietatilor chimice, precum cantitatea de oxigen din stratele adanci.

Masele de Apa Subantarctice de Suprafati (MASS) se intdlnesc intre Frontul
Polar Antarctic la S (50-60° lat. S) si Frontul Subtropical la N (40° lat S), de la suprafata
péani la -500 m adancime, prezentind temperaturi cuprinse intre 4 si 10°C, iarna, urcand pana
la 14°C vara, salinitatea variind intre 33.9%o $i 34.9%o, iarna si scazand pana la 33%o vara
cand are loc topirea ghetii. Cele mai scazute valori ale temperaturii §i salinitatii se intdlnesc
in sectorul Pacific, iar cele mai ridicate in Oceanul Atlantic. In cadrul acestor mase de apa,
cele mai mari valori ale salinitatii au fost inregistrate intre -150 si -450m adancime.
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9.8.5 Masele de apa din Oceanul Arctic

Principalele carateristici ale maselor de apa arctice precum temperatura, salinitatea,
densitatea si circulatia sunt influentate de masele de ghetd permanente si sezoniere.

Masele de apa din Oceanul Arctic sunt afectate de curentii oceanici proveniti in
primul rand din Oceanul Atlantic si secundar dinOceanul Pacific, precum si de aportul de
apa dulce din precipitatii sau din rauri. Un alt factor care controleaza proprietatile fizico-
chimice ale apei si implicit formarea maselor de apa il reprezintd morfologia reliefului
submers, in special dimensiunea pragurilor si a stramtorilor care regleazid volumul
schimbului de ape dintre Oceanul Arctic si celelalte bazine oceanice. Un rol important in
diferentierea maselor de apa in cadrul acestui bazin oceanic il are prezenta Dorsalei
Lomonosov, sub forma unui lant muntos de proportii alpine, de 50-100 km latime, 1000
km lungime care se ridica pand la 3000m deasupra campiei abisale adiacente, Tmpartind
bazinul Arctic in doud compartimente majore: bazinul Eurasiatic spre Europa si bazinul
Canadian spre America de Nord. Masele de apé din cadrul celor doud bazine diferd in ceea
ce priveste temperatura si salinitatea, mai ales in cazul maselor de apa de subsuprafata.

In cadrul bazinului Arctic au fost identificate trei mase de apa: i) Masele de Apa
Arctice (0 — 200m), ii) Masele de Apa Atlantice (200 — 900m) si iii) Masele de Apa de
Fund (sub 900 m). In cadrul maselor de api arctice se disting trei orizonturi:

Masele de Apa Arctice de Suprafati (MAArS) se afld situate pana la -25-50m
adancime. Temperatura MAAS variaza intre -1.5° si -1.9°C, iar salinitatea Intre 28%o §i
33.5%o, fiind puternic influentatd de procesul de inghet al apei sau de topirea ghetii. Este
singurul strat in care se observd variatii sezoniere ale salinitdtii de pand la 2%o si ale
temperaturii de 0.2°C.

Masele de Apa Arctice de Subsuprafata (MAASs) se gdsec in orizontul de
adancime cuprins intre -25-50 m si -100... — 150m, prezentand temperaturi cuprinse intre -
1°C si -1.6°C, crescand usor la adancimi mai mari de 100m. Valorile salinitatii sunt
cuprinse intre 31.5 si 34%o. In bazinul Eurasiatic MAASs prezinti o valoare constanti a
temeraturii situatd in jurul pragului de inghet: -1,8°C, pana la -100m adancime, dincolo de
care temperatura Inregistreaza o crestere rapida, iar salintatea o crestere usoara.

Masele de Apa Arctice Adanci (MAAA)

Doua mecanisme contribuie la formarea maselor de apa antarctice de fund. Primul,
probabil cel mai important, este initiat de saramura eliberata pe selful continental Antarctic
rezultatd in urma formarii ghetii responsabile pentru cresterea salinitatii. Dupa amestecul
cu apele ambientale In zona muchiei selfului, aceasta apa saratd si densd se scufunda pe
versantul selfului continental si invadeaza partile cele mai adanci ale oceanului global. Al
doilea mecanism era reprezentat de cresterea densitatii maselor de apa de la suprafata
datorita racirii puternice la interfata atmosfera-ocean, la care se adauga saramura eliberata
in urma Inghetului din regiunea antarcticd. Masele de apa reci nou formate induc procese
convective de adancime rezultand in reinnoirea apelor adanci.Deplasarea maselor de apa se
face 1n sensul acelor de ceasornic.
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9.9 MAREA NEAGRA

Marea Neagrda comunicd cu Marea Mediterand prin intermediul Stramtorilor
Bosfor si Dardanele a caror addncime masoara 40 m, respectiv 92 m, latimea variind intre
0.76 km si 3.60 km. Formarea maselor de apa in bazinul Marii Negre este controlatd de
schimbul de apa cu Marea Mediterana si de aportul de apa dulce de pe continent (provenit
in principal din Dunare, Nistru, Nipru, Bug, Don, Kuban) care insumeaza aproximativ
300km>*/an si care, impreund cu precipitatiile (300km3/an) depasesc volumul de apa
evaporat: 353km?3/an (Murray si colab., 2005). Modelul circulatiei temohaline in cadrul
Marii Negre este controlat de transferul de mase de ape intre cele doua bazine marine.
Fluxul de apa in cele doud stamtori este alcituit dintr-un curent de suprafatd care
transportd un volum de apd de ~ 600km?/an cu salinitate redusd, dinspre Marea Neagra
spre Marea Mediterand si un curent de adancime care transporta un volum de apa sérata de
~ 300km*/an (Murray si colab., 2005) din Marea Mediterand in bazinul Marii Negre.
Latimea si adancimea reduseale celor doud praguri determind accelerarea curentilor,
creand conditii favorabile producerii de turbulente cu rol important in amestecul maselor
de apa. Ca urmare, in bazinul mediteranean, salinitatea maselor de apa provenite din Marea
Neagra este mai ridicatd cu aproximativ 12 unitéti (30%o fatd de 18%o), iar In cadrul Marii
Negre, salinitatea maselor de apa mediteraneene este mai diluatd cu aproximativ 4.5 unitati
(34%o fata de 38.5%0) (Pickard si Emery, 1993). Salinitatea redusd a maselor de apa din
orizontul superior al Marii Negre (17.5 — 18.5%o) creeaza un contrast puternic cu masele de
apd de adancime, mai sarate (~22.2%o), provenite in principal din bazinul mediteranean.
Aceastd stratificatie impusd de densitatea apei controleaza distributia elementelor
biogeochimice (oxigen, sulfati, nitrati, amoniac) in cadrul coloanei de apa, in functie de
care au fost delimitate trei orizonturi distincte: oxic, suboxic si anoxic. Stratul superior,
oxic este cuprins intre 0...-40m adancime si este bine oxigenat. Temperatura apei variaza in
functie de temperatura aerului intre 2-24°C, salinitatea mentinandu-se intre 17-18%o. In
intervalul de adancime cuprins intre -40..-100m se afla orizontul suboxic unde
concentratiile O, si H,S sunt extrem de reduse (Vespremeanu, 2004). Stratul de adancime
anoxicse desfasoara intre -100m si fundul marii, este complet lipsit de O,si prezinta o
concentratie ridicatd de H,S, temperaturi de 8-8.8°C si valori mai mari ale salinitatii, de
pand la 22.3%o. Aceastd stratificare a impus, de asemenea, crearea unor conditii de
stabilitate care favorizeaza mentinerea constanta a unui Strat Intermediar Rece (SIR), cu o
temperatura medie de 8 °C, intre - 50 si -130m adancime.

Circulatia de suprafatd in Marea Neagrad este controlatd de actiunea combinata a
vantului, transferurile termice dintre aer — apa — uscat, aportul de apa dulce din rauri si
precipitatii, schimburile de apa cu Marea Mediterana, procesul de evaporatie de la suprafata
si grosimea stratului de suprafatd impusé de stratificatia principalelor mase de apa. Un rol
important In determinarea modelului general al curentilor de suprafata il are morfologia si
dimensiunea bazinului marin precum si configuratia tirmurilor. Este unanim recunoscuta
manifestarea in apele costiere §i mai departe catre larg (deasupra selfului si versantului
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continental), a unui Curent Principal Circumbazinal (CPC), numit si Curentul Principal de
Bordura, cu caracter geostrofic, care se dezvolta sub forma unui curent lat de ca. 50 km, pana
la adancimi de -150 m, deplasandu-se cu viteze medii de 15-20 cm/s, si cu un debit mediu
anual de 6Sv, care fluctueaza intre 8 Sv primavara si 4 Sv toamna. CPC se distinge la nivelul
suprafetei marii prin temperaturi cu 2 — 3°C si valori ale salinitatii cu 1-2 %o mai mari decat
apele de tarm. Intreaga structura spatiala si temporald a Curentului Principal este determinati
de procesele geostrofice, de meandrare si de circularitate, fiind discontinua in timp si foarte
variabila in spatiu (Vespremeanu, 2004).

In interiorul bazinului si a CPC se manifesta doi curenti distincti sub forma a doua
gire aldturate, una In compartimentul estic si cealaltd in cel vestic, care se deplaseazad in
sens invers acelor de ceasornic, cu viteze si debite tot mai mici catre centru girei si
categoric mai mici decat CPC.

Orientarea si aspectul neregulat al liniei tarmului, descris de alternanta unor
protuberante ale coastei (ex. capuri formate in roci mai dure, constructii antropice de tipul
jetiurilor sau constructii portuare) si golfuri, perturba deplasarea lineara a ramurilor
interioare ale curentilor de tdrm determinand separarea din CPC a treigire (celule)
anticiclonale principale pe coasta romaneasca: Sulina Sud, Sacalin — Portita, Constanta Sud.
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