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Capitolul 1 

 
NO� IUNI INTRODUCTIVE  

 
 
Cuvinte cheie: atmosfer� , meteorologie, agrometeorologie. 
 
Obiective: 
 - Cunoa� terea obiectului meteorologiei; 

- Cunoa� terea diviziunilor meteorologiei; 
- Definirea elementelor meteorologice; 
- Cunoa� terea clasific� rii elementelor meteorologice. 

 
Rezumat:  

 Stratul de aer din jurul p� mântului este caracterizat prin anumite propriet�� i fizice care sunt 
descrise prin intermediul parametrilor meteorologici. Ace� tia sunt de dou�  feluri dup�  rolul jucat în 
determinarea st� rii timpului (vremii) � i a climei din regiunea considerat� : primari � i secundari. 

Meteorologia este � tiin�a care studiaz� : structura � i compozi�ia atmosferei, propriet�� ile fizice ale 
atmosferei � i fenomenele � i procesele fizice care au loc în atmosfer� , în strâns�  interac�iune cu suprafa�a 
subiacent�  atmosferei. 

În cadrul meteorologiei sunt incluse mai multe domenii: meteorologia general� , meteorologia 
sinoptic� , meteorologia climatologic� , meteorologia dinamic� , aerologia, aeronomia � i agrometeorologia. 
 
 

1.1 Obiectul meteorologiei � i agrometerorologiei 
 

Cuvântul meteorologie provine de la cuvintele grece� ti „ meteoron” = fenomene care se 
petrec la mijloc, lucruri ridicate în aer (în sensul de spa�iu cuprins între suprafa�a terestr�  � i bolta 
cereasc� ) � i „ logos” = � tiin�� , cunoa� tere. 

La scar�  planetar� , atmosfera reprezint�  înveli� ul gazos din jurul acesteia. În cazul 
P� mântului, acest strat gazos alc� tuit din aer este comparat, adesea, cu un adev� rat „ocean” 
aerian a c� rui limit�  inferioar�  este chiar suprafa�a terestr� . 

Aceast�  atmosfer�  se caracterizeaz�  prin intermediul unor m� rimi numite parametri 
(elemente) meteorologici. 

Elementele meteorologice se clasific�  în dou�  categorii, fundamentale � i derivate, între 
care se manifest�  numeroase corela�ii. 

- Elementele meteorologice fundamentale (principale) sunt acelea care au un rol 
important, de baz� , în definirea st� rii fizice a atmosferei. Din cadrul lor fac parte temperatura 
solului � i aerului, umiditatea aerului � i presiunea atmosferic� . 

- Elementele meteorologice derivate (secundare) sunt acelea care rezult�  din elementele 
principale. Din cadrul lor fac parte durata de str� lucire a Soarelui, nebulozitatea, precipita�iile 
atmosferice, umiditatea solului, direc�ia � i viteza vântului etc. 

Meteorologia este � tiin�a care studiaz� : 
1.Structura � i compozi�ia atmosferei. 
2. Propriet�� ile fizice ale atmosferei. 
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3. Fenomenele � i procesele fizice care au loc în atmosfer� , în strâns�  interac�iune cu 
suprafa�a subiacent�  atmosferei. 

Datorit�  obiectului s� u de studiu, complex � i specific, axat pe procese � i fenomene fizice, 
meteorologia se mai nume� te � i fizica atmosferei, ea f� când parte din geofizic�  (� tiin�a care 
studiaz�  propriet�� ile � i fenomenele fizice de la suprafa�a � i din interiorul P� mântului). 

Dup�  obiectivele de studiu � i modul în care se desf�� oar�  aceast�  cercetare, în 
meteorologie se disting mai multe diviziuni conven�ionale, metodologice. 

Meteorologia general�  studiaz�  analitic fiecare element � i fenomen meteorologic, dar � i 
în conexiune cu alte fenomene, urm� rind s�  stabileasc�  modul în care ia na� tere fenomenul 
respectiv, condi�iile de generare, modul s� u de evolu�ie � i varia�ie, cauzele varia�iei, iar, apoi, de 
dispari�ie a acestuia. Scopul final al acestei diviziuni este de a stabili legile fizice care 
guverneaz�  fenomenul considerat, lege care s�  reprezinte matematic leg� turile dintre parametri 
implica�i, conexiunile cu alte procese � i fenomene, s�  explice producerea lor, condi�iile de care 
depind � i efectele produse. 

Dup�  obiectivele de studiu � i modul în care se desf�� oar�  aceast�  cercetare, în 
meteorologie se disting mai multe diviziuni conven�ionale, metodologice. 

Meteorologia general�  studiaz�  analitic fiecare element � i fenomen meteorologic, dar � i 
în conexiune cu alte fenomene, urm� rind s�  stabileasc�  modul în care ia na� tere fenomenul 
respectiv, condi�iile de generare, modul s� u de evolu�ie � i varia�ie, cauzele varia�iei, iar, apoi, de 
dispari�ie a acestuia. Scopul final al acestei diviziuni este de a stabili legile fizice care 
guverneaz�  fenomenul considerat, lege care s�  reprezinte matematic leg� turile dintre parametri 
implica�i, conexiunile cu alte procese � i fenomene, s�  explice producerea lor, condi�iile de care 
depind � i efectele produse. Analiza sinoptic�  se face prin intermediul diagnozei � i prognozei 
vremii.  

Meteorologia climatologic�  (climatologia) studiaz�  procesele genetice ale climei, 
caracteristicile climatice ale diferitelor regiuni de pe Terra, clasificarea, descrierea � i distribu�ia 
climatelor pe glob. Clima (climatul; de la grecescul klima = „înclinare” - a razelor solare fa��  de 
o suprafa�� ) dintr-o regiune dat�  se define� te ca regimul st� rilor medii ale atmosferei din 
regiunea respectiv�  � i succesiunea normal�  a acestor st� ri medii. Starea medie a atmosferei 
reprezint�  o sintez�  a tuturor valorilor medii multianuale (normale, plurianuale) ale elementelor 
meteorologice din regiunea considerat� , ale c� ror valori medii sunt calculate pe un num� r mare 
de ani (cel pu�in 30 de ani). Calcularea mediilor elimin�  factorii accidentali � i permite 
eviden�ierea a ceea ce este caracteristic, normal pentru regiunea analizat� , independent de 
schimb� rile neregulate ale vremii. Astfel, clima ofer�  o descriere a comport� rii atmosferei pe 
perioade lungi de timp. 

Meteorologia dinamic�  studiaz�  circula�ia aerului atmosferic � i factorii care influen�eaz�  
aceste mi� c� ri, procesele termice, transform� rile de energie din atmosfer� , precum � i procesele 
de schimb de energie � i umiditate dintre P� mânt � i atmosfer� . Aceste aspecte sunt cercetare 
folosind legile fundamentale ale aero- � i hidrodinamicii, termodinamicii etc. � i sunt utile 
sinopticii în vederea îmbun� t�� irii prognozelor meteorologice. 

Aerologia („fizica atmosferei libere”) studiaz�  procesele � i fenomenele care au loc în 
atmosfera înalt�  (pân�  la aproximativ 100 de km în� l�ime), în straturile superioare, unde nu se 
simte influen�a suprafe�ei subiacente atmosferei. 

Aeronomia studiaz�  compozi�ia � i propriet�� ile fizice ale straturilor atmosferei superioare 
(sute � i mii de km în� l�ime). Pentru culegerea de date se folosesc rachete � i sateli�i meteorologici. 
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Cercetarea � i rezolvarea problemelor practice ale diferitelor sectoare de activitate uman�  a 
condus la apari�ia unor noi discipline de grani�� , ca de exemplu, meteorologia agricol� /silvic� . 

Agrometeorologia („meteorologia agricol� ”) � i agroclimatologia studiaz�  ac�iunea, 
influen�a � i efectele condi�iilor de vreme � i, respectiv, de clim� , precum � i a varia�iei � i 
schimb� rilor acestora, asupra plantelor � i animalelor. În acest scop, agrometeorologia (reuniune 
într-o singur�  disciplin�  a fito- � i zooclimatologiei) face apel la metode � i tehnici de prelucrare � i 
analiz�  a elementelor meteorologice � i a datelor climatice în vederea folosirii optime a resurselor 
agricole � i animale, pentru planificarea � i dezvoltarea rural� . 

Forul mondial care se ocup�  de problematica meteorologic�  este Organiza�ia 
Meteorologic�  Mondial�  (O.M.M.). ale c� rei programe � i servii au drept component�  de baz�  
sistemul global de observa�ii. În acest scop se ob�in date meteorologice de la o re�ea ce cuprinde 
16 sateli�i, sute de balize din m� ri � i oceane, vapoare � i aprox. 10.000 sta�ii terestre, 6 centre 
specializate în prognoza ciclonilor tropicali, amplasate la Honolulu, La Réunion, Miami, Nadi (în 
Insulele Fiji), New Delhi � i Tokio. 

 
Întreb � ri : 
1. Care este obiectul meteorologiei? 
2. De câte feluri sunt elementele meteorologice ? Exemplifica�i. 
3. Care este obiectul meteorologiei generale? 
4. Care este obiectul meteorologiei sinoptice? 
5. Care este obiectul meteorologiei climatologice? 
6. Care este obiectul agrometeorologiei? 
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Capitolul 2 
 

No�iuni generale privind atmosfera 
 
 
Cuvinte cheie: grosimea, masa � i compozi�ia atmosferei, structura atmosferei, mase � i 

fronturi atmosferice 
 
Obiective: 

- Cunoa� terea grosimii, masei, forma � i compozi�iei atmosferei � i a aerului din    
sol, precum � i importan�a lor; 

 - În�elegerea structurii verticale a atmosferei � i a straturilor acesteia; 
- Cunoa� terea caracteristicilor � i clasific� rii maselor de aer � i a fronturilor   

atmosferice. 
 
Rezumat: 
 Atmosfera este înveli� ul gazos al P� mântului � i mediul care exercit�  influen�e asupra 

radia�iei solare, dar � i locul de desf�� urare a fenomenelor � i proceselor meteorologice. Grosimea real�  a 
atmosferei este apreciat�  în prezent la circa 2.500 – 3.000 km, în� l�ime la care drumul liber mediu al 
moleculelor este foarte mare (de ordinul zecilor de kilometri), ceea ce explic�  formarea aurorelor polare. 
Grosimea atmosferei poate fi apreciat�  prin intermediul unei m� rimi numit�  în� l�ime redus�  a atmosferei 
(în� l�imea scalei), stabilit�  cu ajutorul legii de varia�ie a presiunii atmosferice cu în� l�imea. Grosimea 
atmosferei poate fi apreciat�  prin intermediul unei m� rimi numit�  în� l�ime redus�  a atmosferei (H), 
stabilit�  cu ajutorul legii de varia�ie a presiunii atmosferice cu în� l�imea. 

Masa atmosferei se poate determina mai u� or, prin calcul, facând apel la no�iunea de atmosfer�  
omogen� . Dac�  se are în vedere valoarea suprafe�ei P� mântului � i densit�� ii aerului, s-a calculat c�  masa 
atmosferei este de ma = 5,16�1015 t (s-a �inut cont � i de volumul de aer dezlocuit de relieful terestru). 
Aceast�  mas�  atmosferic�  este relativ mic�  în compara�ie cu masa hidrosferei � i mult mai mic�  decât 
masa P� mântului, apreciat�  la mp = 5,98�1021 t, adic�  aproximativ a milioana parte din aceasta. 

Observa�iile f � cute cu ajutorul sateli�ilor au ar� tat c� , atmosfera are o form�  de „par� ”, mai turtit�  
c� tre parte luminat�  de Soare � i cu o prelungire însemnat�  în partea opus� , ca urmare a ac�iunii vântului 
solar. 

Din punct de vedere al distribu�iei pe vertical�  a temperaturii � i a cinematicii atmosferei se disting 
5 straturi (sfere) ale atmosferei: troposfera, stratosfera, mezosfera, termosfera � i exosfera. Aceste straturi 
au grosimi � i propriet�� i diferite, sunt strâns corelate între ele, de� i, aparent, sunt separate între ele prin 
zone intermediare de tranzi�ie. 

Aerul atmosferic are o alc� tuire complex� , în care sunt incluse mai multe componente 
reprezentate de un amestec de gaze ale aerului uscat, cele trei faze ale apei � i particule solide � i lichide 
(altele decât apa) care formeaz�  aerosolul atmosferic. Constituen�ii principali sunt azotul, oxigenul, 
argonul � i dioxidul de carbon. 

Masele de aer sunt por�iuni (volume de aer) întinse din troposfer�  care se caracterizeaz�  prin 
acelea� i propriet�� i fizice pe orizontal� , deci, aerul prezint�  o omogenitate accentuat� . Varietatea 
propriet�� ilor maselor de aer permite clasificarea acestora din mai multe puncte de vedere (geografic, 
natura suprafe�ei subiacente, termic � i termodinamic). 

Fronturile atmosferice reprezint�  totalitatea fenomenelor care apar în troposfer�  în zona de  
întâlnire a dou�  sau mai multor mase de aer cu propriet�� i diferite. Clasificarea fronturilor atmosferice se 
poate face din mai multe puncte de vedere: dimensiunea � i dinamismul frontului, dezvoltarea sa vertical� , 
direc�ia de deplasare, complexitatea zonei de separa�ie a maselor de aer � i altele. 
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2.1 Grosimea, masa � i forma atmosferei 
 
P� mântul este a treia planet�  din sistemul solar � i are forma unui geoid de rota�ie, adic�  o 

sfer�  pu�in turtit�  la poli. 
El prezint�  dou�  mi� c� ri: o mi� care de rota�ie în jurul axei planetei � i o mi� care de 

revolu�ie în jurul Soarelui, executate simultan.  
a. Mi� careaP� mântului în jurul axei sale se face de la apus la r� s� rit (mi� carea aparent�  a 

Soarelui de la r� s� rit la apus) în 24 de ore (mi� care diurn� ) � i explic�  succesiunea zilelor � i 
nop�ilor, precum � i pozi�ia variabil�  a Soarelui deasupra orizontului în cursul unei zile. 

Punctul imaginar în care verticala locului întâlne� te bolta cereasc�  se nume� te zenit, iar 
unghiul f� cut de direc�ia razelor solare cu aceast�  vertical�  se nume� te unghi zenital sau unghi de 
distan��  zenital� . Unghiul f� cut de direc�ia razelor solare cu direc�ia c� tre orizont se nume� te 
unghi de în� l�ime a Soarelui deasupra orizontului sau în� l�imea Soarelui. 

b. Mi� carea P� mântul în jurul Soarelui este o mi� care de transla�ie curbilinie (axa sa de 
rota�ie r� mâne paralel�  cu ea îns�� i) pe o traiectorie (orbit� ) asem� n� toare unei elipse, având 
Soarele în unul din focare. Mi� carea de revolu�ie a P� mântului în jurul Soarelui � i înclinarea 
liniei polilor fa��  de planul orbitei explic�  succesiunea anotimpurilor � i inegalitatea duratei 
acestora, varia�ia distan�ei P� mântului fa��  de Soare, inegalitatea zilelor � i nop�ilor în acela� i loc 
dar la momente diferite din an, sau la aceea� i dat� , dar în diferite puncte de pe suprafa�a terestr�  
(inclusiv cantit�� ile diferite de energie solar�  recep�ionate în punctele respective), precum � i 
varia�ia unghiului sub care cad razele solare la aceea� i or�  din zi � i în acela� i loc de la o zi la alta, 
sau în aceea� i zi la aceea� i or�  în diferite puncte ale suprafe�ei terestre. 

Atmosfera este înveli� ul gazos al P� mântului (denumirea sa provine de la cuvintele 
grece� ti atmos = gaz � i spha�ra = sfer� ). Aceast�  mas�  de gaz � i vapori de ap�  este asem� n� toare 
unui „ocean aerian” a c� rui „suprafa�� ”, relativ imprecis delimitat� , reprezint�  limita superioar�  a 
atmosferei, iar „fundul” este reprezentat de suprafa�a P� mântului (suprafa�a subiacent�  
atmosferei). 

Problematica grosimii atmosferei este destul de veche � i relativ dificil�  deoarece, odat�  
cu cre� terea în� l�imii, moleculele aerului devine tot mai rarefiate, densitatea � i presiunea tot mai 
mici � i, deci, cu o limit�  superioar�  tot mai imprecis� . Cercet� rile legate de stabilirea în� l�imii s-
au bazat pe diferite ra�ionamente (atrac�ia gravita�ional�  terestr� , viteza critic�  sau parabolic�  – 
viteza cu care o molecul�  poate sc� pa de atrac�ia terestr� , observa�ii asupra norilor genera�i la 
mare în� l�ime, durata crepusculului etc.). 
 Moleculele aerul atmosferic se men�in în jurul P� mântului ca urmare a for�ei de atrac�ie 
gravita�ional�  a planetei � i particip�  împreun�  la mi� c� rile de rota�ie în jurul axei proprii � i la cea 
de revolu�ie în jurul Soarelui. Totodat� , datorit�  mi� c� rii de rota�ie a P� mântului în jurul axei 
proprii, asupra fiec� rei molecule de aer va ac�iona � i for�a centrifug�  de iner�ie, care cre� te cu 
altitudinea. La o anumit�  în� l�ime moleculele aerului atmosferic vor ajunge s�  se men�in�  în 
echilibru relativ atunci când cele dou�  for�e, având sensuri opuse, devin egale în modul, adic� :  

m�g = m�� 2�(R + h)        (2.1) 
unde �  este viteza unghiular�  a P� mântului (�  = 7,29�10-5 s-1), R – raza P� mântului, h – 
altitudinea, g – accelera�ia gravita�ional�  la altitudinea h. 

În� l�imea h la care se respect�  aceast�  condi�ie ar putea fi considerat�  ca limit�  superioar�  
teoretic�  a atmosferei, dincolo de care moleculele gazelor aerului nu mai pot fi men�inute în 
vecin� tatea P� mântului. La latitudini temperate, aceast�  „grosime teoretic� ” a atmosferei este de 
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aproximativ 35.000 km, reprezentând o distan��  de circa 5,6 ori mai mare decât raza terestr�  (fa��  
de 42.000 km la ecuator � i 28.000 km la poli). 

Totu� i, la aceast�  altitudine, este destul de pu�in probabil ca moleculele de aer s�  mai 
participe la mi� carea de rota�ie a P� mântului sub ac�iunea gravita�iei, iar în condi�iile unui „aer” 
atât de rarefiat nu se mai poate vorbi de existen�a unei „atmosfere” propriu-zise. 

S-a considerat c�  mai potrivit pentru demonstrarea existen�ei atmosferei � i, deci, pentru 
aprecierea indirect�  a grosimii atmosferei ar fi observarea aurorelor polare - fenomene (îndeosebi 
de natur�  optic� ) care dovedesc existen�a aerului � i dau indica�ii asupra grosimii atmosferei. Ele 
se manifest�  la altitudini mari (din vecin� tatea cercurilor polare spre poli) � i la în� l�imi cuprinse 
între 80 – 400 km � i maximum 1.200 km. 

Grosimea atmosferei poate fi apreciat�  prin intermediul unei m� rimi numit�  în� l�ime 
redus�  a atmosferei (în� l�imea scalei, H), stabilit�  cu ajutorul legii de varia�ie a presiunii 
atmosferice cu în� l�imea. Expresia acestei în� l�imi este:  

R T
H

gm
×

=
×

         (2.2) 

unde R – constanta general�  a gazelor perfecte, T – temperatura absolut� , � - mas�  molar�  medie 
a aerului, iar g – accelera�ia gravita�ional� . 

Pentru majoritatea cercet� torilor atmosfera real�  (efectiv� ) se consider�  c�  are o grosime 
de 2.500 – 3.000 km, deci, mult mai mic�  decât cea dedus�  din considerente teoretice. 
Comparând aceste valori cu raza P� mântului (~ 6.370 km) se observ�  c�  atmosfera formeaz�  un 
strat relativ sub�ire în jurul planetei. 

Dup�  al�i cercet� tori, limita superioar�  a atmosferei s-ar situa la aproximativ 3.000 km – 
adic�  în� l�imea la care atomii u� ori (hidrogen, heliu) scap�  de atrac�ia gravita�ional�  terestr�  � i 
circa 6.000  km - adic�  în� l�imea pân�  la care se resimte influen�a câmpului magnetic terestru. 
Limita superioar�  a atmosferei se consider� , totu� i, altitudinea de 3.000 km la care densitatea 
„aerului” devine egal�  cu cea din spa�iul interplanetar. La aceast�  altitudine distan�a dintre atomi 
ajunge s�  fie de ordinul a 100 km, iar no�iunea de temperatur� , în sens clasic, este dificil de 
definit. 

 Spre deosebire de grosimea atmosferei, care se poate estima cu a anumit�  
aproxima�ie, masa atmosferei se poate determina mai u� or, prin calcul. Pentru aceasta se face 
apel, din nou,  la no�iunea de atmosfer�  omogen� . 

Din ecua�ia de varia�ie a presiunii cu în� l�imea se ob�ine pentru z = H: 

 
3
1

37,0
718,2
11

0

»=== -e
p
p

      (1.3) 

adic� , m� rimea H indic�  în� l�imea la care presiunea p a sc� zut la o valoare de 0,37 din valoarea 
de la suprafa�a P� mântului. 

Dac�  se are în vedere valoarea suprafe�ei P� mântului � i densit�� ii aerului, s-a calculat c�  
masa atmosferei este de ma = 5,16�1015 t (s-a �inut cont � i de volumul de aer dezlocuit de relieful 
terestru). Aceast�  mas�  atmosferic�  este relativ mic�  în compara�ie cu masa hidrosferei (circa 
1/252 din masa acesteia) � i mult mai mic�  decât masa P� mântului, apreciat�  la mp = 5,98�1021 t, 
adic�  aproximativ a milioana parte din aceasta. 

Distribu�ia masei pe vertical�  este, totu� i, neuniform� . Astfel: 
- circa 50 % din masa total�  atmosferic�  este cuprins�  în primii circa 5 km (presiunea 

fiind de circa 400 mmHg);  
- aproximativ 75 % se g� se� te în primii circa 10 km (p ~ 200 mmHg); 
- circa 90 % se g� se� te în primii aproximativ 20 km (p ~ 100 mmHg);  
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- circa 99,92 % este con�inut�  pân�  la aproximativ 50 km (p ~ 3/4 mmHg = 1 mb); 99,999 
% este con�inut�  pân�  la circa 80 km. 

Aceast�  distribu�ie restrâns�  a masei aerului cu în� l�imea explic�  faptul c�  procesele � i 
fenomenele meteorologice nu se întind prea mult în altitudine. 

În decursul timpului, în leg� tur�  cu forma atmosferei, au fost emise mai multe ipoteze. 
Cercet� rile au ar� tat c� , teoretic, atmosfera are o form�  asem� n� toare elipsoidului de rota�ie 
terestru, îns�  mult mai turtit la poli decât P� mântul. Aceast�  form�  s-ar datora, atât for�ei 
centrifuge de iner�ie (datorat�  rota�iei în jurul axei terestre), cât � i dilat� rii termice a aerului din 
zona ecuatorial� , precum � i a curen�ilor convectivi ascenden�i din aceast�  regiune. 
 Observa�iile f � cute cu ajutorul sateli�ilor au ar� tat c� , în realitate, atmosfera are o 
form�  de „par� ”, mai turtit�  c� tre parte luminat�  de Soare � i cu o prelungire însemnat�  în partea 
în partea opus� , datorat�  ac�iunii vântului solar. 

 Atmosfera mai prezint� , asemenea oceanelor � i m� rilor din vecin� tatea acestor 
oceane, un fenomen de mare, numit maree atmosferic� , ca urmare a ac�iunii atrac�iei 
gravita�ionale din partea Lunii (în principal) � i Soarelui. Acest fenomen exercit�  o influen��  
asupra varia�iei diurne a presiunii atmosferice (cu o perioad�  de 12 h). Mareele oceanice se 
manifest�  la fel � i în punctul diametral opus la scara globului terestru. 
 

2.2 Compozi�ia aerului atmosferic � i a celui din sol 
 
Aerul atmosferic are o alc� tuire complex� , în care sunt incluse mai multe componente 

reprezentate de un amestec de gaze ale aerului uscat (care nu reac�ioneaz�  între ele), cele trei 
faze ale apei (cele trei st� ri de agregare: lichid� , solid�  � i gazoas�  – numit�  � i vapori) � i particule 
solide � i lichide (altele decât apa) care formeaz�  aerosolul atmosferic (tabelul 2.1). Conform 
Organiza�iei Meteorologice Mondiale (O.M.M.) aerul uscat este alc� tuit dintr-un amestec de 20 
de gaze distincte.  

 
Tabelul 1.1 – Principalele gaze ale aerului uscat (f� r�  vaporii de ap� ) din atmosfera 

inferioar� . 
 

Gazul Concentra�ia  
(% din volum) 

Azot (N2) 
Oxigen (O2) 
Argon (Ar) 

Dioxid de carbon(CO2) 
Neon (Ne) 
Heliu (He) 

Kripton (Kr) 
Hidrogen (H2) 
Xenon (Xe) 
Ozon (O3) 
Radon (Rn) 

78,09 
20,95 
0,93 
0,03 

1,8.10-3 
5,2.10-4 
1,0.10-4 
5,0.10-5 
8,0.10-6 
1,0.10-6 
6,0.10-18 

 
La aceste gaze se adaug�  � i alte urme de componen�i precum: dioxid de sulf (SO2), 

monoxid de carbon (CO), oxizi de azot (NOx) � i al�i poluan�i. 
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Constituen�ii principali sunt azotul, oxigenul, argonul � i dioxidul de carbon. Dintre 
ace� tia azotul (N2) � i oxigenul (O2) reprezint�  împreun�  99,037 % din volumul atmosferei � i de 
98,670 % din masa atmosferei. 

De� i amestecul componentelor aerului atmosferic este eterogen, din punctul de vedere al 
compozi�iei � i a distribu�iei pe vertical� , se poate face o distinc�ie între dou�  straturi mari ale 
atmosferei � i anume: omosfera � i eterosfera. 

a). Omosfera este partea din atmosfer�  cuprins�  între 0 � i circa 85 -100 km � i prezint�  o 
compozi�ie relativ omogen�  datorit�  turbulen�ei termice � i dinamice a atmosferei, gazele aflându-
se într-o stare predominant molecular� . Compozi�ia omogen�  a stratului, determin�  ca acest 
amestec s�  poat�  fi tratat ca un singur gaz (aerul). 

În omosfer� , dup�  timpul de via��  în atmosfer� , se disting cele trei categorii de 
componente gazoase (aflate, unele, în cantitate mare, iar altele, în cantitate mic� ) � i anume: 

- componen�i relativ constan�i (permanen�i) – N2 (78,09 %, procente din volumul 
aerului), O2 (20,95 %), Ar (0,93 %), Ne (1,8�10-3 %), He (5,2�10-4 %), Kr (1,0�10-4 %) � i Xe 
(8,0�10-6 %); 

- componen�i cu varia�ie lent�  a cantit�� ii  (cvasiconstan�i, semipermanen�i) - CO2 (0,03 
%), H2 (5,0�10-5 %), O3 (cca.1,0�10-6), CH4 (metan) � i CO. Dioxidul de carbon dispare din 
omosfer�  dup�  circa 25 – 30 km altitudine; 

- componen�i cu varia�ie rapid�  a cantit�� ii  - SO2, H2S, NO, NO2 � i NH3 (amoniac). 
În plus, omosfera mai con�ine ap�  (sub cele trei st� ri de agregare) � i, în suspensie, o 

cantitate variabil�  în timp � i spa�iu de particule � i microparticule solide � i lichide (cu dimensiuni 
de 10-1 – 103 � m), reprezentând aerosolul atmosferic. 

Apa se g� se� te, îndeosebi, sub form�  de vapori de ap� , care reprezint�  între 0 % � i 5 % 
din volumul total al aerului (procentul mai mic înregistrându-se în regiunile mai reci ale planetei, 
iar procentul mai mare în zonele maritime ecuatoriale). În zonele temperate cantitatea de vapori 
de ap�  din aer poate reprezenta o pondere cuprins�  între 0,4 % - iarna � i 1,3 % - vara (M� h� ra, 
2001). 

De men�ionat c� , densitatea aerului umed este mai mic�  decât a aerului uscat, ceea ce 
contribuie la cre� terea instabilit�� ii aerului. Totodat� , întrucât evaporarea � i condensarea sunt 
procese ce se desf�� oar�  cu consum, respectiv, eliberare de c� ldur� , prezen�a vaporilor de ap�  în 
aer contribuie la bilan�ul caloric al atmosferei � i la efectul de ser� . 

Aerosolul din omosfer�  este un sistem polidispers alc� tuit din particule solide sau lichide 
aflate în suspensie în gazele aerului. Particulele de aerosol prezint�  un domeniu dimensional larg 
ce se întinde pe patru ordine de m� rime, de la cel caracteristic unei grup� ri de câteva molecule 
(„clusters”), pân�  la pic� turile de nor � i particulele de praf crustal având m� rimi de câteva zeci de 
micrometri (Mc Murry, 2000). 

Originea natural�  sau artificial�  a aerosolului, mineral sau organic, este una preponderent 
terestr�  [dezintegrarea prin ac�iunea eolian� , a apei, varia�iilor de temperatur�  etc. � i dispersia în 
atmosfer�  a particulelor provenind de la suprafa�a P� mântului – sol (sf� râmarea rocilor) � i ocean 
planetar, vulcanism, reac�ii chimice, procese de coagulare a particulelor, condensarea gazelor � i 
vaporilor de ap�  din atmosfer� ] � i într-o m� sur�  mult mai mic�  de origine extraatmosferic�  
(dezintegrarea meteori�ilor). 

Concentra�ia medie a particulelor de aerosol, în vecin� tatea P� mântului variaz� , de 
exemplu, între circa 50 - 200 particule/cm3 în Antarctica, aproximativ 900 particule/cm3 pe 
oceane � i ajungând la concentra�ii de ordinul a 150.000 particule/cm3 (� i chiar mai mult) în 
marile ora� e � i regiunile inductriale. Varia�ia (sc� derea) concentra�iei cu în� l�imea se face, în 
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medie, dup�  o lege exponen�ial� . Cele mai mari valori se observ�  vara, iar iarna concentra�iile 
sunt minime. 

Aerosolul atmosferic produce difuzia � i absorb�ia radia�iilor solare, determinând o 
anumit�  înc� lzire a atmosferei, reduce vizibilitatea meteorologic�  vizibilit �� ii � i joac�  rol de 
centri (nuclei) de condensare a vaporilor de ap�  din atmosfer� , contribuind la generarea 
precipita�iilor. 

b). Eterosfera con�ine relativ acelea� i gaze ca � i omosfera, dar starea lor se modific� , în 
sensul c�  gazele trec din stare molecular�  în stare atomic�  sau ionizat�  � i se stratific�  în func�ie 
de masa lor atomic� . Dup�  100 – 110 km altitudine, oxigenul trece treptat în stare atomic�  sub 
ac�iunea radia�iei U.V. (O2, O; O2 + h�  �  O + O, h�  – cuant�  de energie), formând un strat ce se 
poate întinde pân�  la aproximativ 1.100 km. Apoi, peste în� l�imea de 400 km, azotul se disociaz�  
trecând � i el în stare atomic�  (N2 + h�  �  N + N). La altitudini de peste 1.000 km (pân�  la 
aproximativ 3.500 km) gazele atmosferei se prezint�  în stare ionizat� , ajungându-se la starea de 
plasm� , ca urmare a interac�iunii dintre atomii gazelor aerului � i radia�iile electromagnetice cu 
lungimi de und�  mici (	  � i X), radia�iile corpusculare solare � i radia�iile cosmice. 

Din punct de vedere fizic solul este un corp cu o structur�  capilar-poroas� , iar spa�iile 
libere pot fi ocupate de aer � i/sau ap� . Cantitatea de aer din sol este cu atât mai mare cu cât 
umiditatea solului este mai mic� . 

Sub aspect chimic, aerul din sol are acelea� i componente ca aerul atmosferic, îns�  cu 
unele deosebiri. Acestea se datoreaz�  activit�� ii r � d� cinilor plantelor � i a microorganismelor din 
sol, proceselor de descompunere a substan�elor organice, naturii solului (solurile nisipoase au cea 
mai mare cantitate de aer). 

În aerul din sol oxigenul (O2) se g� se� te în cantitate mai mic�  (16 – 19 %) decât în 
atmosfera liber� , iar concomitent are loc o cre� tere a cantit�� ii de CO2 (de circa 10 ori), 
densitatea gazului carbonic fiind mai mare decât a oxigenului. 

Totodat� , aerul din sol este mai umed, fiind mai bogat în vapori de ap� , decât cel din 
atmosfera liber� , adesea fiind chiar saturat. Circula�ia vaporilor de ap�  în sol se va face de la 
niveluri cu presiuni par�iale mai mari (temperaturi mai mari) spre niveluri ale solului cu presiuni 
par�iale ale vaporilor de ap�  mai mici (temperaturi mai mici). 

În plus, aerul din sol este � i mai ionizat într-o propor�ie mai mare decât aerul atmosferic, 
din cauza elementelor radioactive din sol. 

Aerul din sol mai con�ine cantit�� i mai mari de NH3, CH4, H2S (hidrogen sulfurat) � i 
altele, îndeosebi în cazul solurile ml�� tinoase � i turbe. 

Aera�ia solului reprezint�  schimbul permanent dintre aerul atmosferic � i cel din sol. Ea se 
produce, în principal, prin difuziune (ca urmare a diferen�elor de concentra�ie dintre cele dou�  
medii naturale) � i prin transport masic (fizic � i biologic).  

Aera�ia solului poate fi influen�at�  de: varia�iile sezoniere ale presiunii atmosferice, 
ac�iunea vântului � i curen�ilor de convec�ie, modific� rile temperaturii aerului � i solului, ac�iunea 
precipita�iilor, activit�� ile biologice generale � i cele ale plantelor, gradului de compactare/afânare 
a solului � i altele. 

 
2.3 Structura vertical�  a atmosferei 
 
Atmosfera se prezint�  ca un mediu eterogen, deoarece în cuprinsul ei un num� r însemnat 

de propriet�� i fizice variaz�  cu în� l�imea. Dintre parametri care descriu atmosfera se consider�  c�  
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temperatura constituie elementul cel mai important pentru caracterizarea stratific� rii verticale a 
atmosferei. 

Din punct de vedere al distribu�iei pe vertical�  a temperaturii � i a cinematicii atmosferei 
se disting 5 straturi (sfere) ale atmosferei (adoptate de O.M.M., 1951): troposfera, stratosfera, 
mezosfera, termosfera � i exosfera (fig. 2.1). 

1). Troposfera este primul strat atmosferic, situat în vecin� tatea suprafe�ei terestre � i a 
c� rui grosime variaz�  cu latitudinea � i cu anotimpul.  

Grosimea cea mai mare o prezint�  la ecuator (16 – 18 km), iar cea mai mic�  la poli (6 – 8 
km). La latitudini temperate grosimea este cuprins�  între 10 km � i 12 km. 

În cuprinsul troposferei temperatura aerului scade cu altitudinea cu un gradient termic 
vertical de 0,5 – 0,7 0C/100 m (5 – 7 0C/km). Aceast�  sc� dere se explic� , pe de o parte, prin 
îndep� rtarea de principala surs�  de înc� lzire a aerului reprezentat�  de suprafa�a terestr�  � i, pe de 
alt�  parte, ca urmare a r� cirii prin destinderea adiabatic�  a aerului înc� lzit la sol, mai u� or, � i aflat 
în urcare. 

În cuprinsul troposferei se disting mai multe substraturi. 
a). Troposfera inferioar� , numit�  � i strat limit�  planetar sau strat de turbulen�� , are o 

grosime variabil�  cuprins� , în general, între 0 � i 2 km altitudine. Acest substrat, fiind sub 
influen�a direct�  a suprafe�ei subiacente a atmosferei, se caracterizeaz�  prin fenomenul de 
turbulen��  (amestec dezordonat al maselor de aer, inclusiv sub form�  de vârtejuri). Exist�  o 
turbulen��  de natur�  dinamic�  (mecanic� ) datorast�  frec� rii aerului cu solul � i cu obiectele de pe 
sol � i o turbulen��  de natur�  termic�  datorat�  înc� lzirilor diferite ale suprafe�ei solului � i aerului, 
care conduc la apari�ia unor curen�i convectivi (ascenden�i � i descenden�i). 

Un loc aparte în troposfera inferioar� , îndeosebi sub aspect agricol, îl prezint�  zona 
primilor 2 m de la sol, unde cresc majoritatea plantelor, numit, de aceea, strat de microclim�  a 
plantelor. 

b). Troposfera mijlocie sau stratul de convec�ie este cuprins între 2 � i 6 – 7 km. În 
cuprinsul acestui substrat se observ�  existen�a curen�ilor de convec�ie, care conduc la generarea 
diferitelor tipuri de nori mijlocii, ceea ce confer�  acestui substrat o importan��  climatic�  aparte. 

c). Troposfera superioar�  este cuprins�  între 6 - 7 km � i limita superioar�  a troposferei. 
În acest strat se pot întâlni norii de tip Cirrus forma�i numai din cristale de ghea��  sau vârfurile 
norilor cu dezvoltare pe vertical� . 

Trecerea de la troposfer�  la urm� torul strat atmosferic (stratosfera) se face printr-o zon�  
de tranzi�ie a c� rui grosime variaz�  de la câteva sute de metri pân�  la aproximativ 2 km în care s-
a constatat o schimbare relativ brusc�  a varia�iei temperaturii atmosferei, zona numindu-se 
tropopauz�  sau substratosfer� . 

2). Stratosfera este stratul situat deasupra troposferei, pân�  la o altitudine medie de circa 
32 km. În cuprinsul stratosferei inferioare temperatura aerului se men�ine relativ constant�  
(izotermie) cu o valoare medie de -56,5 0C sau cre� te u�or, dup�  care, în stratosfera superioar� , 
temperatura începe s�  creasc�  accentuat (strat de inversiune termic� ). 

Stratul de izotermie se datoreaz�  echilibrului termic realizat între cantit�� ile de c� ldur�  
primite radiativ din stratul inferior � i cele pierdute pe aceea� i cale în straturile de deasupra. Dup�  
unii cercet� tori, înc� lzirea observat�  la partea superioar�  a stratosferei se datoreaz�  unei suite de 
reac�ii fotochimice (primare � i secundare – în prezen�a unei molecule care nu particip�  la 
reac�ie), prin absorb�ia radia�iei U.V. de c� tre stratul de ozon (O3) prezent în cantitate relativ 
mare în atmosfer�  la aceste altitudini. Acest strat se mai nume� te ozonosfer� . Dup�  al�i 
cercet� tori, înc� lzirea (pân�  la 50 – 70 0C) s-ar datora frec� rii cinetice a gazelor rarefiate. 
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Troposfera este stratul atmosferic în care au loc diminuarea intensit�� ii radia�iilor solare � i 
majoritatea fenomenelor � i proceselor meteorologice care determin�  vremea. 

 

 
Fig. 2.1 – Structura (termic� ) vertical�  a atmosferei (T – troposfera, S – stratosfera, M – 
mezosfera, T – termosfera, Ex – exosfera, I – balon meteorologic, II – rachet�  meteorologic� , III 
– satelit meteorologic, IV – zon�  de disipa�ie, D, E, F1, F2 – straturi ionosferice, St – nori 
Stratus, Ac – nori Altocumulus, Ci – nori Cirrus, Cb – nori Cumulonimbus, N.s. – nori sidefii, 
N.l.n. – nori lumino� i nocturni) 

 
Cercet� rile f� cute cu rachetele geofizice � i cu sateli�ii au ar� tat c� , la aceste altitudini 

exist�  curen�i orizontali rapizi de aer (în vecin� tatea tropopauzei) – curen�ii jet - ce se deplaseaz�  
cu viteze de sute de km/h, dar � i prezen�a unor curen�i verticali. 

În anumite cazuri excep�ionale vaporii de ap�  pot p� trunde în stratosfer�  dând na� tere la 
nori sidefii (situa�i la în� l�imi cuprinse între 17 km � i 27 – 35 km), forma�i numai din cristale de 
ghea��  � i din care nu cad precipita�ii, rezulta�i din ascensiunea aerului peste zonele montane, 
continuat� , apoi, � i în troposfera superioar�  � i stratosfer� . 
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3). Mezosfera este stratul cuprins între 32 km � i circa 80 km. În cuprinsul ei temperatura 
aerului sufer�  varia�ii însemnate. 

De la partea inferioar� , unde atinge valori negative, temperatura cre� te pân�  la valori de 
50 – 70 0C în jurul în� l�imii de 50 – 55 km, dup�  care, în mezofera superioar� , temperatura scade 
pân�  la -80 ÷ -110 0C, c� tre altitudinea de 80 km. Mezosfera inferioar�  (mezosfera cald� ) se 
prezint�  sub forma unui strat de inversiune termic�  ca urmare a absorb�iei radia�ie U.V. (cu 
lungimea de und�  mai mic�  de 290 nm) de c� tre moleculele de ozon, dispuse în dou�  straturi 
sub�iri. 

Stratul de ozon mai prezint�  rol în energetica atmosferei, întrucât absoarbe � i unele 
radia�ii I.R. emise de P� mânt, împiedicând, astfel, al� turi de al�i constituen�i ai aerului, r� cirea 
puternic�  a acestuia. 

În mezosfera superioar�  (mezosfera rece), la latitudini mai mari î� i fac apari�ia, uneori, o 
serie de nori cu dezvoltare vertical�  redus�  � i aspect ondulat, numi�i nori lumino� i nocturni sau 
argintii, sub forma a patru tipuri (pânze sub�iri, bancuri, benzi sau vârtejuri), precum � i primele 
aurore polare. Se consider�  c�  sunt forma�i din particule de praf cosmic înconjurate de o pelicul�  
sub�ire de ghea�� , ca urmare a prezen�ei unor vapori de ap� , chiar în cantitate foarte mic�  la 
aceste altitudini sau prin reac�ii chimice. 

4). Termosfera este cuprins�  între 80 km � i 1000 km � i este stratul cu temperaturile cele 
mai ridicate (de unde � i numele stratului). Temperatura cre� te de la valori negative ajungând 
pân�  la valori cuprinse între 400 � i 2.000 – 3.000 0C la în� l�imea de 500 km. 

La altitudinile termosferei temperatura nu a fost m� surat�  cu un termometru obi� nuit, din 
cauza aerului foarte rarefiat (p ~ 10-8 mb la 500 km), ci a fost calculat�  �inând cont de energia 
cinetic�  medie a moleculelor de aer (de care depinde temperatura oric� rui corp). 

De� i fenomenul de ionizare are loc în întreg cuprinsul atmosferei, el este specific 
termosferei, straturile bune conduc� toare de electricitate în care se manifest�  numindu-se 
ionosfer� . Intensitatea ioniz� rii aerului este mai mare la în� l�imi de pân�  de la 300 - 500 km. 

Tot datorit�  rarefierii aerului, în mezosfera inferioar�  începe s�  devin�  tot mai dificil�  
propagarea sunetului. Dup�  altitudinea de 170 km sunetul nu se mai percepe. 

Cercet� rile privind propagarea anormal�  a undelor radio au pus în eviden�� , în general, 
între 50 km (ziua) - 80 km (noaptea) � i 500 – 1.200 km existen�a mai multor p� turi cu con�inuturi 
� i grade diferite de ionizare a aerului, notate cu majuscule: stratul C (50 – 80 km), stratul D sau 
Kennelly – Heaviside (80 – 85 km) – cu temperatur�  de 250 K (se reaminte� te c� , ionizarea este 
înso�it�  de cre� terea temperaturii cinetice), stratul E (90 - 140 km) – cu o temperatur�  tot de 250 
K, stratul F sau Appleton care se desface vara, în timpul zilei, în stratul F1 (140 - 280 km) – cu 
temperatur�  de 700 K � i stratul F2 (circa 300 - 320 km, uneori pân�  la 500 km) – cu o 
temperatur�  de 1.500 K, iar peste 400 km, stratul G - heliosfera (500 – 800 km) � i protonosfera 
(> 800 km). Aceste p� turi joac�  un rol important în propagarea undelor radio cu lungime de und�  
mic�  la mari distan�e fa��  de postul de emisie. 

Transmisiile la distan��  prin radar, TV � i radia�ii din domeniul vizibil se fac prin 
intermediul releelor, sateli�ilor etc., întrucât fac apel la radia�ii cu lungimi de und�  mai mici decât 
cele radio, ceea ce le permite s�  str� bat�  mai u� or ionosfera � i s�  se reflect�  mai pu�in de 
straturile acesteia. 

În termosfer�  se formeaz�  majoritatea aurorelor polare, care pot ajunge pân�  la altitudini 
de circa 1.200 km. 

Trecerea la urm� torul strat se face printr-o zon�  de tranzi�ie numit�  termopauz�  sau 
subexosfer� . 
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5). Exosfera este stratul cel mai gros al atmosferei, cuprins 1.000 km � i 3.000 km, � i care 
are o densitate extrem de mic�  (distan�a medie dintre molecule � i atomi este de circa 100 km). Se 
consider�  c�  spre partea superioar�  a exosferei temperatura poate s�  ating�  2.000 – 3.000 0C, 
dup�  care scade spre temperatura vidului cosmic. 

În exosfera inferioar�  gazele se prezint�  sub form�  de atomi, iar în exosfera superioar�  
sub form�  de ioni � i electroni (plasm� ). La limita superioar�  aceste particule pot sc� pa foarte u� or 
din sfera de atrac�ie a P� mântului din cauza gravita�iei foarte reduse. Aceast�  zon�  de 
întrep� trundere cu spa�iul cosmic a mai fost numit�  � i zon�  de disipa�ie (dispersie, „spray”). 

Începând cu altitudinea de 1.500 km de la suprafa�a P� mântului au fost puse în eviden�� , 
cu ajutorul sateli�ilor artificiali, trei zone de dimensiuni diferite, de forma unor inele concentrice, 
care con�in particule electrizate � i neutre (protoni, neutroni, electroni etc.) cu energii mari, 
numite zone (centuri) de radia�ii . Aceste particule au fost capturate de câmpul magnetic terestru 
din radia�ia cosmic�  � i din radia�ia corpuscular�  a Soarelui (vântul solar). Primele dou�  se 
numesc centurile lui van Allen, centura interioar�  (situat�  între latitudinile de 35 0 N � i S), de 
forma unui inel bombat (brâu toroidal), fiind plasat�  între circa 500 km (emisfera însorit� ) – 
1.500 km (în emisfera umbrit� ) � i 3.200 - 6.000 km, iar centura exterioar�  (situat�  între 
latitudinile de 55 – 65 0 N � i S), de forma unui menisc convergent,  este plasat�  la o altitudine 
cuprins�  între 8.000 km � i 16.000 km (în zona ecuatorial�  dimensiunile sunt mai mari). Cea de-a 
treia centur� , numit�  � i centura Vernov, este situat�  între 55.000 km � i 75.000 km în� l�ime, cu 
form�  turtit�  pe partea iluminat�  de Soare � i con�ine particule mai pu�in energetice decât primele 

dou�  (fig. 2.2). 
 
Fig. 2.2 – Reprezentare schematic�  a 
centurilor de radia�ii (dispunere în plan 
ecuatorial magnetic) 

 
S-a mai adoptat, totodat� , � i conven�ia 

ca prin atmosfer�  inferioar�  s�  se în�eleag�  
troposfera � i stratosfera, iar prin atmosfer�  

superioar� , celelalte trei straturi. 
 
2.4 Mase de aer 
 
Masele de aer sunt por�iuni (volume de aer) întinse din troposfer�  care se caracterizeaz�  

prin acelea� i propriet�� i fizice pe orizontal� , deci, aerul prezint�  o omogenitate accentuat�  (sau 
însu� irile variaz�  foarte pu�in sau treptat). 

Dimensiunile unei mase de aer sunt, uneori, asemenea celor ale continentelor (sau 
oceanelor) sau a unor p� r�i ale acestora, având o extindere orizontal�  de la câteva sute de 
kilometri (500 km) pân�  la mii de kilometri (4.000 - 5.000 km), dar cu o grosime ce poate varia 
de la doar 1 - 2 kilometri pân�  la limita superioar�  a troposferei (grosime mai mic�  iarna). 

Datorit�  expunerii îndelungate la aceia� i factori (radia�ia solar�  � i natura suprafe�ei 
terestre) se observ� , la acela� i nivel, o omogenitate a propriet�� ilor fizice, chimice � i 
termodinamice ale masei de aer, care se comport� , ini�ial, ca o entitate atmosferic�  sta�ionar�  
(stabilitate atmosferic� , vânt slab), iar, apoi, aflat�  în mi� care, se manifest�  o tendin��  de 
schimbare treptat�  a acestor propriet�� i, pe m� sur�  ce se deplaseaz�  spre alte regiuni. Atunci când 
deplasarea se face rapid, masa de aer î� i p� streaz�  caracteristicile originare (caracter conservativ) 
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� i influen�eaz�  vremea conform acestor propriet�� i. Dimpotriv� , atunci când masa de aer se 
deplaseaz�  lent sau stagneaz�  un timp deasupra unei regiuni, atunci propriet�� ile ei se modific�  
treptat, întrucât aerul masei interac�ioneaz�  cu suprafa�a subiacent�  de la care „împrumut� ” unele 
caracteristici fizice, diferite de cele de origine. 

Varietatea propriet�� ilor maselor de aer permite clasificarea acestora din mai multe 
puncte de vedere (geografic, natura suprafe�ei subiacente, termic � i termodinamic). 

I. Conform criteriul geografic (dup�  originea geografic�  a suprafe�elor deasupra c� reia 
iau na� tere), mai vechi, masele de aer se clasific�  în patru tipuri: arctice � i antarctice, polare sau 
temperate, tropicale � i ecuatoriale. 

1. Mase de aer arctic sau antarctic (notate cu A), sunt cele formate la latitudini foarte 
mari în vecin� tatea regiunilor Polului Nord, respectiv, Polului Sud. Ele sunt mase de aer foarte 
rece generate într-o regiune dominat�  de un maxim barometric de natur�  termic� , cu gradien�i 
termici verticali mari.  

2. Mase de aer polar (P), sunt cele formate în regiunile subpolare � i temperate în cadrul 
unor regiuni de maxim barometric întinse, cu caracteristici diferite pentru cele dou�  emisfere, în 
func�ie de natura suprafe�ei subiacente atmosferei.  

3. Mase de aer tropical (T), sunt cele formate la latitudini subtropicale � i tropicale în 
zone de maxim barometric (anticicloni subtropicali) foarte stabile.  

4. Mase de aer ecuatorial (E), sunt cele formate în regiunile ecuatoriale � i prezint�  o 
extindere vertical�  mare. Aerul este cald � i umed. 

Criteriul geografic (stabilit de T. Bergeron � i S. Pettersen) exprim�  clar nu numai locul de 
origine, ci � i unele caracteristici meteorologice induse maselor de aer de aspecte geografice, cum 
sunt cele determinate de latitudine � i, îndeosebi, de natura suprafe�ei subiacente atmosferei. 
Criteriul geografic (stabilit de T. Bergeron � i S. Pettersen) exprim�  clar nu numai locul de 
origine, ci � i unele caracteristici meteorologice induse maselor de aer de aspecte geografice, cum 
sunt cele determinate de latitudine � i, îndeosebi, de natura suprafe�ei subiacente atmosferei. Vor 
exista, deci: mase de aer arctic (antarctic) continental (cA), mase de aer arctic maritim (mA), 
mase de aer arctic maritim (mA), mase de aer polar maritim (mP), mase de aer tropical 
continental (cT), mase de aer tropical maritim (mT) � i numai mase de aer ecuatoriale (E) pentru 
c� , indiferent dac�  generarea sa s-a f� cut deasupra oceanelor sau uscatului, ele au acelea� i 
caracteristici. 

II. Conform criteriului termic (dup�  temperatura aerului) se disting dou�  categorii de 
mase de aer: reci � i calde. Caracterul cald sau rece al unei mase de aer (pentru altitudini 
comparabile) depinde de temperatura regiunii unde ajunge aerul respectiv, în raport cu care masa 
de aer este perceput�  ca atare. 

Masele de aer cald sunt acelea care se formeaz�  la latitudini mici (ecuatoriale � i 
tropicale), în regiuni mai calde � i se deplaseaz�  c� tre latitudini mai mari, spre regiuni mai reci. 

O mas�  de aer este considerat�  cald�  atunci când temperatura ei este mai mare decât cea a 
aerului � i a suprafe�ei deasupra c� reia se afl�  � i când aerul cedeaz�  c� ldur�  suprafe�ei respective. 

Masele de aer rece sunt acelea care se formeaz�  la latitudini mai mari – în regiuni mai 
reci � i ajung la latitudini mai mici, spre regiuni mai calde. 

O mas�  de aer este considerat�  rece atunci când temperatura ei este mai mic�  decât cea a 
aerului � i a suprafe�ei deasupra c� reia se afl�  � i când aerul prime� te c� ldur�  din partea suprafe�ei 
respective. 

Acest criteriu termic este relativ, întrucât o mas�  de aer poate fi considerat�  cald�  sau 
rece în func�ie de regimul termic al aerului regiunii unde ajunge. 
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III. Conform criteriului termodinamic (dup�  gradul de stabilitate) se disting  dou�  
categorii de mase de aer: stabile � i instabile. 

Masele de aer stabile sunt masele calde, în cuprinsul c� rora varia�ia temperaturii pe 
vertical�  se face cu o rat�  mai mic�  decât cea adiabatic� . O mas�  de aer cald care ajunge într-o 
regiune rece se va r� ci de jos în sus, ceea ce nu va permite generarea de curen�i convectivi � i va 
împiedica apari�ia de turbulen�e atmosferice. 

Masele de aer instabile sunt masele reci, în cuprinsul c� rora varia�ia temperaturii pe 
vertical�  se face cu o rat�  mai mare decât cea adiabatic� . O mas�  de aer rece care ajunge într-o 
regiune cald�  se va înc� lzi de jos în sus, ceea ce va permite generarea de curen�i convectivi, 
apari�ia de nori, varia�ii diurne mari ale elementelor meteorologice (noaptea, îns� , nebulozitatea 
scade, iar vântul î� i mic� oreaz�  intensitatea), deci, o cre� tere a instabilit�� ii aerului. 

Masele de aer stabile pot deveni instabile � i invers, în func�ie de sezonul din an � i de 
transform� rile la care este supus�  masa respectiv�  în decursul deplas� rii. 

 
2.5 Fronturi atmosferice 
 
Fronturile atmosferice reprezint�  totalitatea fenomenelor care apar în troposfer�  în zona 

de  întâlnire a dou�  sau mai multor mase de aer cu propriet�� i diferite. Aceast�  întâlnire are loc 
datorit�  deplas� rii maselor de aer sub ac�iunea circula�iei generale a atmosferei, mi� c� rii de 
rota�ie a P� mântului în jurul axei sale (care determin�  apari�ia for�ei Coriolis) � i a diferen�elor de 
presiune atmosferic�  (formelor barice) de la nivelul suprafe�ei terestre. Astfel de întâlniri  apar 
atunci când: o mas�  de aer - cu vitez�  mai mare, ajunge din urm�  o alt�  mas�  de aer ce se 
deplaseaz�  în aceea� i direc�ie - dar cu vitez�  mai mic�  (în principal), masele de aer se deplaseaz�  
dup�  direc�ii contrare, masele se deplaseaz�  spre aceea� i regiune � i altele. 

La întâlnirea celor dou�  mase de aer se genereaz�  o suprafa��  de separa�ie, numit�  
suprafa��  frontal�  (suprafa��  de discontinuitate) cu înclin� ri diferite (1 0 – 10 0), care delimiteaz�  
caracteristicile diferite (contrastante) ale celor dou�  mase de aer. Suprafa�a frontal�  intersecteaz�  
suprafa�a P� mântului dup�  o linie, prezent�  � i pe h� r�ile sinoptice, numit�  linia frontului (linie 
frontal� ) sau, adesea, front atmosferic, reprezentat pe h� r�ile sinoptice prin semne conven�ionale 
specifice tipului de front. 

Zona frontal� , unde se produce amestecarea celor dou�  mase de aer, are o extindere 
orizontal�  – d - relativ mic�  (5 - 30 km, uneori mai mult – 60 km), fa��  de dimensiunile masei de 
aer � i o grosime vertical�  – h - situat�  între câteva sute de metri � i 2 km (fig. 2.3). 

Deplasarea frontului se face, cel mai adesea, odat�  cu masele de aer pe care le separ� , 
aproape paralel cu izobarele. În cuprinsul zonei frontale se manifest�  foarte frecvent curen�i 
ascenden�i care faciliteaz�  formarea norilor specifici fronturilor � i, apoi, generarea de precipita�ii. 
Din cauza acestor mi� c� ri ascendente fronturile respective se mai numesc � i anafronturi (de la 
cuvântul grecesc ana = în sus). În situa�iile în care, temporar, apare o mi� care descendent� , 
atunci fronturile respectiv se mai numesc 
catafronturi (de la cuvântul grecesc cata = în 
jos). 

Apropierea unei mase de aer, mai rapid� , 
de o alt�  mas�  de aer cu caracteristici diferite, 
mai lent� , constituie esen�a procesului de 
generare a fronturilor atmosferice, numit 
frontogenez� . 

Tropopauz�  
h 

x 

H 

d 
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Fig. 2.3 – Sec�iunea vertical�  a unei zone frontale (d – l�� ime orizontal� , h – grosime vertical� ) 

 
Procesul invers, de dispari�ie (destr� mare, disipare) a unui front atmosferic se nume� te 

frontoliz�  � i are loc atunci când cele dou�  mase de aer ajung s�  aib�  acelea� i caracteristici sau 
prezint�  mi� c� ri divergente, iar zona frontal�  se extinde foarte mult. 

Clasificarea fronturilor atmosferice se poate face din mai multe puncte de vedere: 
dimensiunea � i dinamismul frontului, dezvoltarea sa vertical� , direc�ia de deplasare, 
complexitatea zonei de separa�ie a maselor de aer � i altele. 

Dup�  direc�ia de deplasare (de obicei, a propriet�� ilor masei de aer mai activ� , cu vitez�  
mai mare) se disting: fronturi calde, fronturi reci � i fronturi sta�ionare. 

1. Frontul cald – F.C. - (fig. 2.4) este acela care ia na� tere atunci când o mas�  de aer cald, 
mai activ� , cu vitez�  mai mare 
( 1v
�

), ajunge din urm�  o mas�  de 
aer rece, ce se deplaseaz�  cu vitez�  
mai mic�  ( 2 1v v�

� �
). 

 
Fig. 2.4 – Schema sec�iunii 
verticale � i orizontale a unui front 
cald (F.C.) 
 

Aerul cald, mai u� or pentru 
c�  are o densitate mai mic� , este 
obligat s�  alunece ascendent 
continuu de - a lungul suprafe�ei 
frontale, peste masa de aer rece, cu 
densitate mai mare, care r� mâne 
sub form�  de pan� , în contact cu 
solul, sub masa de aer cald.  

Masa de aer cald în urcare se destinde adiabatic, se r� ce� te, vaporii de ap�  se condenseaz�  
(� i/sau desublimeaz� ) � i, în consecin�� , î� i face apari�ia un sistem noros caracteristic, cu 
forma�iuni de genul Cirrus (Ci), Cirrostratus (Cs) – eventual cu Cirrocumulus (Cc), Altostratus 
(As) – eventual cu Altocumulus (Ac) � i Nimbostratus (Ns).  

Din norii Nimbostratus cad precipita�ii generalizate lini� tite (ploaie – vara sau z� pad�  - 
iarna), dar cu caracter continuu � i cu durat�  mare (12 – 16 h, uneori aproape o zi) � i intensitate 
mic�  sau medie, de obicei, cam cu aproximativ 300 km înaintea frontului - pentru ploi � i circa 
400 km – pentru ninsori (în anumite cazuri, precipita�iile se pot manifesta � i în spatele liniei 
frontale pe distan�e de câteva zeci de km). Limitele orizontale ale zonei cu precipita�ii sunt mari 
(300 - 400 km, în func�ie de înclinarea suprafe�ei frontale � i de con�inutul în vapori de ap�  al 
aerului cald), la început c� zând ploi sau ninsori slabe care, odat�  cu apropierea frontului, cresc în 
intensitate. La frontul cald forma�iunile noroase (Ci, Cs) î� i fac apari�ia cu circa 800 – 1.000 km 
(chiar � i mai mult), înaintea frontului cald (chiar cu 2 – 3 zile înainte de trecerea frontului), 
respectiv cu circa 300 km înaintea zonei cu precipita�ii. Norii de genul Ci � i Cs se consider�  nori 
prevestitori ai acestui tip de front. În� l�imea sistemului noros este diferit� , în partea anterioar�  
norii ajung la limita troposferei, în timp ce spre partea posterioar�  (fa��  de direc�ia de înaintare a 

Aer rece 

Aer cald 

F.C. 

1v
�

 
2 1v v�

� �

Ci 
Cs 

As 

Ns 

~ 300 km 

~ 800 km 
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frontului) norii ajung doar pân�  la 2 – 3 km. L�� imea acestor fronturi poate atinge 900 – 1.000 
km. 

Pe h� r�ile sinoptice fronturile calde se reprezint�  conven�ional prin linii ro� ii, înso�ite de 
semicercuri de aceea� i culoare, cu semicercurile îndreptate în sensul de mi� care. 

2. Frontul rece – F.R. - (fig. 2.5) este acela care ia na� tere atunci când o mas�  de aer rece, 
cu vitez�  mai mare (1v

�
), ajunge din urm�  o mas�  de aer cald, ce se deplaseaz�  cu vitez�  mai mic�  

( 2 1v v�
� �

) � i pe care o înlocuie� te. 
 
Fig. 2.5 – Schema sec�iunii verticale 
� i orizontale a unui front rece (F.R.) 
 

Aerul rece, pentru c�  are o 
densitate mai mare, p� trunde ca o 
pan�  sub masa de aer cald, cu 
densitate mai mic� , obligând-o s�  
sufere o mi� care ascendent�  rapid� . 
Suprafa�a frontal�  este înclinat�  
invers ca la frontul cald � i are o 
pant�  mai accentuat�  decât la cel 
cald. Masa de aer cald sufer�  o 
urcare intens� , se destinde adiabatic, 
se r� ce� te, vaporii de ap�  se 
condenseaz�  (� i/sau desublimeaz� ) 
� i, în consecin�� , î� i fac apari�ia, în general, forma�iuni noroase specifice de genul Stratus (St), 
Altocumulus (Ac) – care nu acoper�  tot cerul, iar apoi, nebulozitatea cre� te cu participarea norilor 
Cumulonimbus (Cb). 

La început cad ploi sau burni�e slabe care, îns� , se transform�  rapid în ploi cu intensitate 
mare (averse) ce provin din norii Cumulonimbus � i care au o durat�  relativ scurt�  (3 – 6 ore). Ele 
cad de o parte � i de alta a frontului rece pe o distan��  de circa 70 km, uneori chiar mai mult. 
Întrucât aceste precipita�ii cad concomitent cu trecerea frontului, ele nu pot anticipa trecerea 
frontului. Prevestirea trecerii frontului este realizat�  de apari�ia forma�iunilor noroase specifice 
(Altocumulus lenticularis), cu circa 200 km înaintea liniei frontale (aproximativ 2 – 6 ore). 

Pe h� r�ile sinoptice fronturile reci se reprezint�  conven�ional prin linii albastre marcate cu 
triunghiuri de aceea� i culoare, cu vîrfurile îndreptate în sensul de mi� care. 

Fronturile reci se pot subîmp� r�i, în func�ie de viteza lor de deplasare, unghiul de 
înclinare al suprafe�ei frontale � i al izobarelor cu frontul propriu-zis � i de modificarea structurii 
verticale, în dou�  categorii: fronturi reci de ordinul I � i de ordinul II. 

3. Frontul sta�ionar sau cvasista�ionar – F.S. - (fig. 2.6) este acela care separ�  mase de 
aer cu propriet�� i diferite � i care alunec�  concomitent de o parte � i de alta a liniei frontului din 
direc�ii contrare � i f � r�  deplasarea liniei frontului (linia frontului este sta�ionar� ). 
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F.O. 

F.R. 

F.C. 
 

Fig. 2.6 – Front sta�ionar (F.S.): a- sec�iune orizontal� , b – sec�iune vertical�  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Aceste fronturi se manifest� , de obicei, pe axa unor talveguri depresionare înguste situate 

între dou�  regiuni de maxim barometric, masele de aer deplasându-se în lungul izobarelor. 
Acest front se caracterizeaz�  prin nori stratiformi, vreme închis� , ce�oas�  � i cu precipita�ii 

sub form�  de burni�e ce se manifest�  pe distan�e de 50 – 100 km de o parte � i alta a liniei 
frontale. 

Pe h� r�ile sinoptice fronturile sta�ionare sau cvasista�ionare se reprezint�  conven�ional 
prin linii marcate cu semicercuri � i triunghiuri alternative de culoare maro. 

Dup�  complexitatea zonei de separa�ie dintre masele de aer se disting fronturi simple � i 
fronturi ocluse (complexe). Ele rezult�  la întâlnirea unui front rece cu unul cald, de obicei în 
partea central�  a unei depresiuni barice. 

Fronturile simple sunt acelea care separ�  dou�  mase de aer oarecare cu caracteristici 
fizice diferite. 

Fronturile ocluse (complexe, mixte) – F.O. - sunt acelea care separ�  mai mult de dou�  
mase de aer � i în care este implicat�  contopirea unui front rece 
(F.R.) cu un front cald (F.C.), pe care îl ajunge din urm�  - fig. 
2.7. 
 
Fig. 2.7 – Front oclus (F.O.) 
 

Aceste fronturi apar, de regul� , în forma�iuni barice 
depresionare � i genereaz�  o structur�  vertical�  complex�  în care 
sunt implicate trei mase de aer: o mas�  de aer rece (sau foarte 
rece) care se deplaseaz�  cu vitez�  mare, o mas�  de aer cald care 
este obligat�  s�  se deplaseze în aceea� i direc�ie � i o mas�  de aer 
foarte rece (sau rece) pe a c� rei suprafa��  frontal�  alunec�  o mas�  de aer cald for�at�  s�  se 
deplaseze de c� tre prima mas�  de aer rece (dintre cele dou�  mase de ae rece cea mai rece se 
consider�  „foarte rece”). 

Ca � i în cazul fronturilor calde � i reci, frontul oclus influen�eaz�  semnificativ vremea. 
Aceasta prezint�  un aspect mohorât, cu nori de genuri diferite dispu� i pe mai multe straturi pân�  
la peste 5 – 6 km în� l�ime. Iarna, baza norilor poate s�  coboare pân�  la circa 200 m. 
Caracteristicile precipita�iilor depind de tipul de front oclus. 
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Întreb � ri : 
1. Care se consider�  limita superioar�  teoretic�  � i limita real�  a atmosferei ? 
2. Ce se în�elege prin atmosfer�  omogen�  ? 
3. Cum se poate determina masa atmosferei ? 
4. Cum este distribuit�  masa atmosferi în altitudine ? 
5. Care este compozi�ia procentual�  a principalelor gaze ale aerului ? 
6. Care este compozi�ia procentual�  a principalelor gaze din sol ? 
7. Care sunt principalele caracteristici fizice ale troposferei ? 
8. Care sunt principalele caracteristici fizice ale stratosferei ? 
9. Care sunt principalele caracteristici fizice ale mezosferei ? 
10. Care sunt principalele caracteristici fizice ale termosferei ? 
11. Care sunt principalele caracteristici fizice ale exosferei ? 
12. S�  se defineasc�  masele de aer. 
13. Da�i exemple de clasific� ri ale maselor de aer. 
14. Care sunt principalele caracteristici ale unui front cald ? 
15. Care sunt principalele caracteristici ale unui front rece ? 
16. Sunt fronturile sta�ionare � i ocluse ? 
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Capitolul 3 
 

Factorii care determin�  evolu�ia st� rii timpului � i geneza diferitelor tipuri de clim�  
 
 

Cuvinte cheie: factori genetici ai climei, radia�ie solar�  direct� , difuz� , global� , reflectat� , net� , 
circula�ia general�  atmosferic� . 

 
Obiective: 

- Cunoa� terea factorilor genetici ai climei: radia�ia solar� , starea suprafe�ei subiacente, 
circula�ia general�  a atmosferei; 

- În�elegerea diferitelor tipurilor de radia�ii care se manifest�  la nivelul suprafe�ei terestre; 
- Cunoa� terea modului în care atmosfera influen�eaz�  propagarea radia�iei solare; 
- Analizarea varia�iei zilnice � i anuale a radia�iei solare; 
- Cunoa� terea efectelor radia�iei solare asupra plantelor. 
 

Rezumat: 
 Regimul radiativ (cu diversele tipuri de radia�ii ce se manifest�  la nivelul suprafe�ei terestre) � i 

factorii fizico-geografici tere� tri (dar � i cei antropici) foarte varia�i determin�  valorile parametrilor 
meteorologici, ceea ce explic�  existen�a unei multitudini de st� ri ale timpului, modificarea acestora în 
timp � i spa�iu (varia�ii periodice � i neperiodice), precum � i diferitele tipuri de clim� . Radia�iile solare 
exercit�  ac�iuni � i efecte asupra plantelor în func�ie de propriet�� ile lor spectrale. 

Sinteza tuturor acestor valori la un moment dat sau pe un num� r mare de ani, reflectate în evolu�ia 
vremii, respectiv, în geneza diverselor tipuri de clim� , sunt rezultatul interac�iunii a trei factori principali 
numi�i, din aceste motive, factori genetici ai climei: radia�ia solar� , starea suprafe�ei subiacente 
atmosferei (natura � i starea solului, reliful, îmbr� c� mintea vegetal� ) � i circula�ia general�  a atmosferei. 

 
 
3.1 Radia�ia solar�  
 
3.1.1 Soarele � i spectrul radia�iei solare. 
 
Radia�ia solar�  este principalul factor genetic al st� rii timpului � i al diferitelor tipurilor de 

clim� , întrucât furnizeaz�  energie necesar�  desf�� ur� rii � i men�inerii acestora. 
Izvorul energiei solare îl constituie reac�iile termonucleare, care constau în principal din 

fenomenul de fuziune nuclear�  a unor nuclee de elemente u� oare în nuclee ale unor elemente mai 
grele. Se consider�  c�  cele dou�  grupe de reac�ii termonucleare sunt reprezentate de ciclul 
hidrogen – heliu, numit � i ciclul Bethe (~ 90 %) � i ciclul carbon - azot (~ 10 %). Reac�ia 
corespunz� toare primului ciclu, scris�  într-o form�  concentrat� , este: 

4 E32e2HeH 0
0

0
1

4
2

1
1 D+g+n++® +        (3.1) 

Reac�iile termonucleare sunt puternic exoenergetice, ceea ce explic�  temperaturile extrem 
de ridicate din Soare, la suprafa�a sa înregistrndu-se 6000 K. 

Activitatea Soarelui este reprezentat�  de totalitatea fenomenelor � i proceselor variabile 
spa�io-temporal care se desf�� oar�  în straturile superioare ale Soarelui (fotosfer�  � i atmosfera 
solar� ). Un loc important în evaluarea activit�� ii solare revine zonelor reci ale fotosferei, 
reprezentate de pori � i, în principal, petelor solare, ambele structuri ap� rând mai întunecate decât 
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restul suprafe�ei fotosferei. M� sur� torile � i calculele au ar� tat c�  în activitatea Soarelui exist�  o 
anumit�  ritmicitate grosier� , cu o perioada de circa 11 ani (11,5 ani), pe parcursul c� reia apar 
anumite perturba�ii, reprezentate de „furtuni solare”. 

Toate aceste varia�ii ale activit�� ii solare, precum � i furtunile solare asociate se resimt la 
nivelul P� mântului, direct � i indirect, sub diferite forme, iar cunoa� terea acstei varia�ii poate 
oferii date utile privind elaborarea prognozei pe lung�  durat� . 

Energia solar�  se propag�  în spa�iu sub form�  de radia�ii (energie radiant� ), care pot fi 
clasificate în dou�  categorii: corpuscular�  � i electromagnetic� . 

Radia�ia corpuscular�  este un flux de plasm�  care con�ine electroni, protoni, neutroni, 
particule a, ioni (de C, N, O, � i ai unor elemente mai grele) ce se deplaseaz�  cu viteze de 250 – 
500 km/s (dar care pot atinge circa 1.000 km/s, cu densitate � i energie mare în perioadele de 
„Soare activ”) � i care, într-un cuvânt, formeaz�  a� a-numitul „vânt solar”. Aceste particule, în 
majoritate înc� rcate electric, atunci când ajung în apropierea P� mântului (dup�  circa 1 – 4 zile), 
sunt deviate de câmpul magnetic terestru spre polii magnetici, iar în atmosfera înalt� , determin�  
fenomene de ionizare a gazelor rarefiate � i de formare a aurorelor polare. 

Radia�iile electromagnetice sunt unde electromagnetice cu un spectru foarte larg � i ale 
c� ror lungimi de und�  sunt cuprinse între 10–13 � i 106 m, ce cuprind mai multe intervale spectrale. 
Cunoa� terea diferitelor intervale spectrale � i a distribu�iei energetice în func�ie de lungimea de 
und�  (sau frecven�� ) permite o mai bun�  în�elegere a ac�iunii � i efectelor termice, fotochimice � i 
biologice produse la nivelul organismelor vii. 

Principalele intervale spectrale sunt: 
1. Undele radio, din cadrul câmpurilor electromagnetice de radiofrecven�� , cuprind:  
- undele lungi cu lungimile de und�  cuprinse între 103 – 106 m; 
- undele medii  (200 – 103 m); 
- undele scurte (20 – 200 m); 
- unde ultra scurte (0,5 – 20 m). 
2. Microundele cu lungimile de und�  cuprinse între 0,1 mm – 0,5 m. 
3. Radia�iile I.R. cuprinnd urm� toarele subdomenii: 
- radia�ii I.R apropiate (
 : 0,76 – 5 � m); 
- radia�ii I.R medii/intermediare (
 : 5 – 30 � m); 
- radia�ii I.R îndep� rtate (
 : 30 – 1000 � m). 
4. Radia�iile vizibile cuprind urm� toarele subdiviziuni (culori): 
- ro� u (640 – 760 nm), 
- portocaliu (585 – 640 nm), 
- galben (560 – 585 nm), 
- verde (490 – 560 nm), 
- albastru (460 – 490 nm), 
- indigo (430 – 460 nm), 
- violet (390 – 430 nm). 
Din punct de vedere al fotosintezei, studiile spectrale au indicat faptul c�  radia�iile cu 

lungimea de und�  cuprins�  între 400 � i 700 nm reprezint�  radia�ia activ�  fotosintetic (P.A.R. – 
„Photosynthetically Active Radiation”). Acestor radia�ii le corespund aproximativ 50 % din 
energia radia�iei solare care ajunge pe suprafa�a solului. Intervalul spectral cuprins între 200 � i 
800 nm reprezint�  radia�iile active morfogenetic (M.A.R. – „Morphogenetically Active 
Radiation”). 

5. Radia�iile U.V. cuprind urm� toarele subdomenii: 
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- radia�ii U.V. apropiat (300 – 400 nm); 
- radia�ii U.V. mediu (200 – 300 nm); 
- radia�ii U.V. îndep� rtat sau de vid (100 – 200 nm); 
- radia�ii U.V. extrem (10 – 100 nm). 
6. Radia�ii X sau roentgen (0,01 mm – 10-2 Å). 
7. Radia�ii gama (10– 3 – 10– 2 Å). 
Radia�iile U.V.- mediu, îndep� rtat � i extrem, precum � i radia�iile X � i �  emise de Soare 

sau provenind din spa�iul cosmic sunt absorbite de atmosfer�  � i nu mai ajung pe suprafa�a 
terestr� . 

Organismele vii au o temperatur� , în general, pu�in peste 300 K, ceea ce le face capabile 
s�  emit�  o radia�ie de corp negru cu un maxim în I.R. 

La limita superioar�  a atmosferei valoarea densit�� ii fluxului solar (energia solar�  primit�  
la inciden��  normal�  de unitatea de suprafa��  plan�  în unitatea de timp, iradierea solar� ) – 
constanta solar�  - are o valoare medie de I0 = 1,98 cal�cm-2�min-1 = 1.374 W/m2 (1 cal�cm-2�min-1 
= 697,93 W�m-2). 

 
3.1.2 Factorii care determin�  energia radiant�  solar�  la limita superioar�  a atmosferei 
 
La limita superioar�  a atmosferei varia�ia energiei radiante solare este determinat�  de 

modificarea: duratei insola�iei (durata inegal�  a zilelor � i nop�ilor), unghiului de inciden��  al 
radia�iei solare fa��  de suprafa�a orizontal�  (oblicitatea diferit�  a razelor solare în timpul zilei � i 
al anului) � i distan�ei P� mânt – Soare. La ace� ti factori se adaug�  forma de geoid de rota�ie a 
P� mântului � i înclinarea axei sale de rota�ie fa��  de planul eclipticii. 

1. Durata insola�iei (lungimea zilei) reprezint�  intervalul de timp cât o suprafa��  
recep�ioneaz�  direct radia�iile solare, adic�  timpul cât Soarele este prezent pe bolta cereasc�  
deasupra orizontului. 

La ecuator ziua este egal�  cu noaptea tot timpul anului, îns� , pentru orice alt�  loca�ie, ziua 
este egal�  cu noaptea doar la cele dou�  echinoc�ii (21 martie � i 23 septembrie). În aceste 
momente, la amiaz�  Soarele trece la zenit, când razele sale cad perpendicular pe o suprafa��  
orizontal� . În celelalte zile ale anului Soare nu mai ajunge la zenit. 

Odat�  cu cre� terea latitudinii geografice durata zilei cre� te. Astfel, în perioada 
corespunz� toare verii din emisfera nordic� , la ecuator durata zilei este de 12 ore, la tropice este 
de 13 ore � i 12 min., la latitudini temperate durata ilumin� rii cre� te la 15 ore � i 30 min. (în ziua 
solsti�iului de var� ), la cercul polar (66 0 33 ’) lungimea zilei este de 24 de ore (o zi), la 70 0 
latitudine iluminarea dureaz�  este de 2 luni, iar la poli 6 luni (zi continu� ). 

La Polul Nord Soarele r� sare pe 21. III - ziua echinoc�iului de prim� var�  (când Soarele 
r� sare exact la est � i apune exact la vest) � i descrie un cerc complet pe linia orizontului, apoi, pe 
22. III mai descrie odat�  linia orizontului, dar un pic mai sus pe bolta cereasc� , � .a.m.d. pân�  în 
ziua solsti�iului de var� , când ajunge cel mai sus pe bolta cereasc� , îns� , la o în� l�ime deasupra 
orizontului de numai 23 0 27 ’. În continuare, în mod asem� n� tor, descrie traiectorii circulare pe 
bolta cereasc�  dar coboar�  treptat în fiecare zi, pân�  în ziua echinoc�iului de toamn�  (când ajunge 
la linia orizontului � i o parcurge inegral), dup�  care începe noaptea polar� , pe parcursul celorlalte 
6 luni. În emisfera sudic�  (unde, în aceea� i perioad�  este iarn� ) varia�ia duratei zilelor � i nop�ilor 
este invers� . 
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Rezult�  c�  energia solar�  recep�ionat�  de P� mânt la limita superioar�  a atmosferei va fi cu 
atât mai mare cu cât lungimea zilei va fi mai mare. Aceast�  cantitate de energie este, îns� , 
influen�at�  de urm� torii doi factori (înclina�ia razelor solare � i distan�a P� mânt – Soare). 

2. Unghiul de inciden��  (înclina�ia) a razelor solare. Legea lui Lambert (legea 
cosinusului). Acest factor explic�  faptul c� , pe o suprafa��  orizontal�  (la limita superioar�  a 
atmosferei sau la nivelul suprafe�ei terestre), energia solar�  recep�ionat�  sub un unghi oarecare 
este mai mic�  decât la inciden��  normal� . 

Legea lui Lambert (legea înclina�iei razelor) are forma: 
� 0’ = � 0�cos z = � 0�sin h      (3.2) 

unde � 0’  este densitatea de flux corespunz� toare suprafe�ei orizontale, � 0 este densitatea de flux 
radiativ corespunz� toare inciden�ei normale, z – unghiul de distan��  zenital� , iar h – unghiul de 
în� l�ime a Soarelui fa��  de orizontul locului. 

Legea arat�  c�  densitatea de flux de energie radiant�  care cade pe o suprafa��  orizontal�  
este propor�ional�  cu cosinusul unghiului de distan��  zenital�  (numit� , de aceea, legea 
cosinusului unghiului de inciden�� ) sau cu sinusul unghiului de în� l�ime a Soarelui deasupra 
orizontului locului. Din aceast�  lege se observ�  c� , pe o suprafa��  orizontal� , odat�  cu cre� terea 
lui h (respectiv, sc� derea unghiului de inciden��  z), are loc o cre� tere a cantit�� ii de energie solar�  
recep�ionat�  de suprafa��  (l� rgirea fasciculului de raze care cade pe aceea� i suprafa�� ) � i invers. 

Varia�ia celor dou�  unghiuri are loc, atât în cursul zilei (determinând varia�ia diurn�  a 
radia�iei solare), al anului (determinând varia�ia anual�  a radia�iei solare), cât � i cu latitudinea 
geografic� , ceea ce antreneaz�  modific� ri corespunz� toare ale radia�iei solare. 

În cursul zilei, la apus � i r� s� rit unghiul h este foarte mic � i, astfel, energia radiant�  solar�  
înregistrat�  pe o suprafa��  orizontal�  este foarte mic� . Dimpotriv� , la amiaz�  Soarele se 
caracterizeaz�  printr-un unghi h maxim (când astrul trece la meridianul locului) � i, deci, energia 
solar�  este maxim� . 

În cursul anului, pentru acela� i loc � i or�  din zi, unghiul h se modific�  în func�ie de 
momentul din an, fiind mai mare în anotimpul cald decât în cel rece (în emisfera nordic� ). 
Aceasta explic�  (împreun�  cu durata insola�iei), faptul c�  vara se prime� te mai mult�  energie 
solar�  decât iarna. 

Varia�ia cu latitudinea geografic�  a radia�iei solare arat�  c� , odat�  cu cre� terea latitudinii 
(pentru aceea� i zi � i or� ) scade valoarea unghiului de în� l�ime a Soarelui deasupra orizontului 
locului, ceea ce conduce la o diminuare a energiei radiante solare înregistrat�  pe o suprafa��  
orizontal� . Se disting mai multe situa�ii � i anume: 

la ecuator, Soarele trece de dou�  ori prin zenit (h =  90 0 - valoare maxim� ; z = 0) la cele 
dou�  echinoc�ii la ora 12, iar în restul anului h < 90 0 (z cre� te la 23 0 27 ’ la solsti�ii); 

- pentru localit�� ile situate între ecuator � i tropice (23 0 27 ’) Soarele se g� se� te la zenit de 
dou�  ori pe an la dou�  date care se apropie între ele; 

- la tropicul racului (tropicul de nord) Soarele este la zenit o dat�  pe an în ziua solsti�iului 
de var� , la ora 12, iar dincolo de tropice Soarele nu mai ajunge la zenit niciodat�  în cursul anului, 
iar razele solare nu mai cad perpendicular pe o suprafa��  orizontal�  (cazul �� rii noastre); 

- la 45 0 latitudine, Soarele este situat cel mai sus pe bolta cereasc�  (h = 68 0 27’; z = 21 0 
33’- valoare minim� ) în ziua solsti�iului de var�  la ora 12; 

- pentru localit�� ile situate pe cercul polar (66 0 33’) ziua este egal�  cu noaptea la cele 
dou�  echinoc�ii, Soarele nu trece la zenit, lungimea zilei crescând de la echinoc�iul de prim� var�  
pân�  la solsti�iul de var� , când Soarele coboar�  la orizont, dar nu apune. Lungimea zilei de la 
aceast�  latitudine are 24 de ore. 
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- la Polul Nord, Soarele ajunge la cel mult 23 0 27 ’ deasupra orizontului tot în ziua 
solsti�iului de var�  (în acest moment al anului, la Polul Sud Soarele se g� se� te sub linia 
orizontului, în timpul nop�ii polare australe). De la echinoc�iul de prim� var�  pân�  la cel de 
toamn�  Soarele r� mâne continuu pe bolta cereasc� . 

3. Distan�a P� mânt – Soare. Legea lui Kepler (legea distan�elor). În cursul rota�iei anuale 
pe orbit�  în jurul Soarelui, P� mântul î� i modific�  distan�a fa��  de principala sa surs�  de energie 
(cu aproximativ 5�106 km), ceea ce influen�eaz�  cantitatea de energie radiant�  ce ajunge la limita 
superioar�  a atmosferei � i, implicit, la sol. 

Pentru stabilirea dependen�ei densit�� ii 
fluxului radiant de energie în func�ie de distan��  se 
consider�  o surs�  (izvor) de energie (S) � i dou�  
suprafe�e sferice concentrice cu raze diferite (R1 < 
R2) – fig. 3.1. 

 
Fig. 3.1 – Varia�ia densit�� ilor fluxurilor de 
energie radiant�  (� 1, � 2) pe dou�  elemente de arie 
- apar�inând de dou�  suprafe�e sferice 
concentrice, în func�ie de distan�a (razele R1, 
respectiv R2) fa��  de o surs�  de radia�ii (S) 

 
Energia emis�  de surs�  se va distribui pe 

cele dou�  suprafe�e (A1 < A2) sub un unghi solid 
de 4�  sr. Deoarece ambele suprafe�e vor primi 
acela� i flux de energie radiant� , atunci: 
 1 = 
 2. Dac�  se �ine cont de densit�� ile de flux 
corespunz� toare (� 1, � 2), rezult� : 

� 1�A1 = � 2�A2                      (3.3) 
sau: 

� 1�4� R1
2 = � 2�4� R2

2       (3.4) 
sau: 
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Rela�ia (2.5) reprezint�  legea lui Kepler sau legea distan�elor. Ea arat�  c�  densitatea de 
flux radiant solar este invers propor�ional�  cu p� tratul distan�ei dintre sursa radiant�  (Soarele) � i 
suprafa�a normal�  care o prime� te (P� mântul). 

Din punctul de vedere al energiei recep�ionate de c� tre P� mânt, aceast�  lege permite 
ob�inerea unor concluzii. 

În emisfera nordic� , la începutul lunii 
ianuarie (1 – 4 ianuarie) P� mântul se afl�  cel 
mai aproape de Soare (la periheliu). Ar trebui, 
deci, ca energia radia�iei solare s�  fie cu circa 
7 % (mai exact 6,7 %) mai mare decât la 
începutul lui iulie (când Soarele este la afeliu). 
De� i energia este crescut� , în aceast�  perioad�  
în emisfera nordic�  este iarn�  (fig. 3.2), 
întrucât ceilal�i doi factori ac�ioneaz�  
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predominant în sens opus (durata insola�iei este mic� , iar înclinarea radia�iilor este mare). 
În emisfera sudic�  (unde anotimpurile sunt inversate fa��  de emisfera nordic� ), în aceea� i 

perioad�  este var� , pentru c�  P� mântul se afl�  cel mai aproape de Soare, iar ceilal�i doi factori 
ac�ioneaz�  în acela� i sens (deci, în final, to�i cei trei factori ac�ioneaz�  în acela� i sens). Astfel, ar 
fi de a� teptat ca temperaturile din vara austral�  s�  fie mai mari decât cele corespunz� toare verii 
boreale. 
 
Fig. 3.2 – Înclinarea radia�iei solare fa��  de P� mânt în timpul iernii nordice (partea ha� urat�  
reprezint�  suprafa�a terestr�  care nu este iluminat�  de Soare) 
 

Totu� i, paradoxal, regimurile termice al verilor celor dou�  emisfere sunt comparabile, 
fapt explicat prin predominarea apei (m� ri � i oceane) în emisfera sudic� . Apa se caracterizeaz�  
prin constante termice mari (valori mai mari ale c� ldurii specifice � i conductivit�� ii termice decât 
ale uscatului), ceea ce implic�  cantit�� i mari de c� ldur�  absorbite � i transportate în compara�ie cu 
uscatul. 

 
3.1.3 Atenuarea radia�iilor solare la str� baterea atmosferei. Legea lui Bouguer 
 
De la limita superioar�  a atmosferei pân�  la suprafa�a P� mântului radia�ia solar�  este 

influen�at�  de îns�� i atmosfera terestr� . În timpul travers� rii atmosferei, radia�ia solar�  sufer�  
transform� ri � i influen�e atât cantitative – prin sc� derea intensit�� ii sale (fenomen numit � i 
extinc�ie, guvernat de legea lui Bouguer), cât � i calitative – prin schimbarea compozi�iei 
spectrale, ca urmare a fenomenelor de reflexie, refrac�ie, absorb�ie, difuziune optic�  � i 
interferen�� . 

Cu cât lungimea drumului parcurs de c� tre radia�ia solar�  (grosimea coloanei de aer) este 
mai mare, cu atât extinc�ia ei este mai mare, la inciden�a oblic�  parcursul prin atmosfer�  fiind 
mai lung decât la inciden��  normal� . Întrucât atenuarea radia�iei solare depinde de lungimea de 
und� , la str� baterea atmosferei, radia�ia î� i modific�  densitatea fluxului � i compozi�ia sa 
spectral� . Fenomenul  este descris de legea lui Bouguer, adic� : 

� 
  = � 
 0�� 

�         (3.6) 

unde � �  este densitatea fluxului radia�iei solare la inciden��  normal�  la nivelul suprafe�ei terestre, 
� 
 0 - densitatea fluxului radia�iei solare la inciden��  normal�  la limita atmosferei (constanta 
solar� ), 	 �  - coeficientul de transparen��  monocromatic�  al atmosferei, 
  - mas�  atmosferic�  
relativ�  (grosimea relativ�  a stratului de aer sau num� r de mase atmosferice) – fig. 3.3. 

Pentru distan�e zenitale mici se poate face abstrac�ie de curbura P� mântului � i atmosferei, 
ceea ce revine la a scrie c� : 

1 1
sec cos

cos sinh
z ech

z
e = = = =        (3.7) 

Pentru cazul inciden�ei normale a radia�iei solare pe suprafa�a P� mântului, pentru 
radia�iile policromatice, legea lui Bouguer devine: 

�  = � 0��
sec z = � 0��

cosec h      (3.8) 
Dac�  suprafa�a solului este orizontal� , iar radia�iile solare ajung oblic fa��  de aceasta, 

atunci, �inând cont de legea lui Lambert (�  = � 0�cos z = � 0�sin h), se ob�ine expresia insola�iei: 
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 � ’ = � 0��
sec z�cos z = � 0��

cosec h�sin h     (3.9) 
Aceast�  rela�ie permite calcularea 

atenu� rii radia�iei solare de c� tre 
atmosfer� , densitatea de flux solar pe o 
suprafa��  orizontal�  depinzând de dou�  
ori de z, respectiv de h. 

 
Fig. 3.3 – Schema parcursului 

prin atmosfer�  a dou�  fascicule de 
radia�ii solare, la inciden��  normal�  � i 
înclinat fa��  de o suprafa��  orizontal�  
(m0 � i m – masa atmosferei în cele dou�  
situa�ii) 

 
La latitudinile �� rii noastre 

valoarea lui �  este de circa 1,3 
cal/m2·min. 

Totodat� , aceast�  lege explic�  evolu�ia diurn�  � i anual�  a radia�iei solare directe, precum 
� i modificarea compozi�iei sale spectrale. Astfel, la apus � i r� s� rit, atunci când razele solare au de 
str� b� tut o mas�  atmosferic�  maxim� , energia radiant�  înregistrat�  pe o suprafa��  de sol 
orizontal�  este mic� . 

 
3.1.4 Influen�a atmosferei asupra radia�iilor solare 
 
Dup�  cum s-a men�ionat în deschiderea paragrafului anterior, la interac�iunea cu 

atmosfera, radia�ia solar�  sufer�  influen�e din partea fenomenelor de reflexie, refrac�ie, absorb�ie 
� i difuzie optic� . 

Reflexia, în general, este fenomenul fizic de schimbare a direc�iei de propagare la 
inciden�a radia�iilor pe o suprafa�� , radia�iile întorcându-se în mediul de unde au provenit. 

Capacitatea de reflexie a undelor electromagnetice de c� tre diferitele corpuri este 
apreciat�  în meteorologie prin intermediul albedoului (A) � i definit, de regul� , ca raportul 
procentual dintre fluxul radia�iei reflectate de un corp � i fluxul radia�iei incidente pe suprafa�a 
corpului respectiv, adic� : 

 100r

i

A
F

= ×
F

 (%)       (3.10) 

Capacitatea de reflexia a corpurilor depinde de lungimea de und�  a radia�iilor incidente, 
unghiul de în� l�ime a Soarelui deasupra orizontului (intensitatea reflexiei cre� te atunci când 
valoarea unghiul scade), natura suprafe�ei reflectante � i de propriet�� ile ei fizico-chimice (grad de 
rugozitate, structur�  fizic� , culoare, compozi�ie chimic� , densitatea � i talia îmbr� c� min�ii 
vegetale a solului etc.). În aerul atmosferic reflexia se produce pe suprafa�a norilor (a pic� turilor 
de ap�  � i ghea��  din alc� tuirea lor) � i a particulelor aflate în suspensie în aer (dimensiunile 
particulelor trebuie s�  fie mult mai mari decât lungimea de und�  a radia�iilor). Albedoul 
suprafe�elor acvatice depinde de gradul de agita�ie al acesteia, gradul de transparen��  al apei � i de 
înclinarea razelor solare în raport cu suprafa�a respectiv� . 

Varia�ia albedoului în func�ie de lungimea de und�  explic�  culoarea obiectelor 
înconjur� toare. Culoarea albastru-verzuie a apelor este rezultatul p� trunderii radia�iilor verzi � i 
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albastre în stratul de la suprafa�a apei, urmat�  apoi de difuzia � i reflexia acestora. În schimb, o 
ap�  tulbure, cu un con�inut ridicat de suspensii, reflect�  radia�iile într-o propor�ie mai mare decât 
o ap�  limpede. 

Albedoul suprafe�ei terestre depinde de natura � i propriet�� ile fizice ale solului (culoare, 
umiditate, compozi�ie chimic� , gradul de prelucrare � i fertilizare), unghiul de înclinare al 
radia�iei solare incidente (un unghi mic de în� l�ime deasupra orizontului determin�  o reflexie mai 
însemnat�  decât dac�  Soarele se apropie de zenit), natura, felul � i dimensiunile înveli� ului 
vegetal, gradul de acoperire cu z� pad� , sezon, moment din zi � i altele. 

Majoritatea rocilor, nisipul, solul � i vegeta�iei reflect�  în medie între 10 % � i 30 % din 
radia�ia solar�  vizibil �  incident� , albedoul solurilor umede fiind mai mic decât al celor uscate. În 
schimb, în I.R.- apropiat albedoul frunzelor � i al vegeta�iei poate ajunge la 60 %. Un sol cu un 
albedo mic determin�  temperaturi ridicate în cursul zilei, aspect favorabil în zonele reci, dar 
nefavorabil în regiunile reci. 

O suprafa��  umed�  reflect�  mai pu�in pentru c�  ea absoarbe radia�iile în propor�ie mai 
mare decât una uscat� , aspect important în modificarea regimului termic al suprafe�elor irigate. 

Sunt reflectate în special radia�iile verzi – cea cu 
  = 550 nm (ceea ce explic�  culoarea 
majorit�� ii frunzelor verzi) � i radia�iile I.R. (pentru a proteja plantele de supraînc� lzire). Reflexia 
radia�iilor albastre � i ro� ii este mic� , pentru c�  aceste lungimi de und�  sunt absorbite puternic de 
culturi. De exemplu, pentru o cultur�  de soia se apreciaz�  c�  radia�iile reflectate din domeniul 
vizibil reprezint�   5 %, iar cele din I.R.- apropiat de 50 %. 

P� durile au un albedo mai mic decât terenurile acoperite cu vegeta�ie cultivat� . 
Gradul de rugozitate al suprafe�ei pe care ajunge radia�ia solar�  poate determina mai 

multe tipuri de reflexie (fig. 3.4). 
 
Fig. 3.4 – Diferite tipuri de reflexie: (a) – 
reflexie direc�ionat� , (b) – reflexie difuz� , 
(c) – reflexie combinat�  (dup�  Gates, 
1980) 
 

Reflexia direc�ionat�  (specular� ) 
se produce, de exemplu, pe z� pad� , 
ghea��  sau pe suprafe�e uniforme (cu 
rugozitate mic� ) � i pentru în� l�imi mici 
ale Soarelui deasupra orizontului. În 
marea majoritate a cazurilor suprafa�a solului determin�  o reflexie difuz� , când radia�iile 
incidente sunt distribuite uniform în toate direc�iile. 

Refrac�ia, în general, este fenomenul de modificare a vitezei � i direc�iei de propagare a 
unei radia�ii (radia�iei solare) la trecerea dintr-un mediu în alt mediu, cu propriet�� i optice diferite 
de ale primului. Devierea se manifest�  ca urmare a neomogenit�� ii densit�� ii aerului atmosferic 
(produs�  de diferite cauze, îndeosebi de natur�  termic� ), care conduce la modificarea indicelui de 
refrac�ie. 

Devierea razelor respect�  urm� toarele legi ale refrac�iei: 
1). Raza incident� , raza refractat�  � i normala la suprafa�a de separa�ie a celor dou�  medii 

sunt situate în acela� i plan; 

a b 

c 
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2). Raportul dintre sinusul unghiului de inciden��  � i sinusul unghiului de refrac�ie este 
constant � i egal cu indicele de refrac�ie al mediului al doilea fa��  de primul, adic� : (sin i/sin r) = 
= n21 (unde n21 este indicele de refrac�ie al mediului al doilea în raport cu primul). 

La trecerea radia�iilor dintr-un mediu mai pu�in dens într-unul mai dens se produce o 
sc� dere a vitezei de propagare � i o apropiere a radia�iilor fa��  de normala trasat�  în punctul de 
inciden�� . Dimpotriv� , dac�  propagarea se face dintr-un mediu mai dens spre unul mai pu�in 
dens, atunci viteza radia�iilor cre� te, iar radia�iile emergente se dep� rteaz�  de normal� . 

Se disting, în principal, dou�  cazuri de refrac�ie atmosferic�  (terestr� ) care conduc la 
deplas� ri aparente diferite ale obiectelor îndep� rtate fa��  de observator, ca urmare a dependen�ei 
propriet�� ilor de refrac�ie ale aerului de temperatura straturilor str� b� tute � i, deci de densitatea 
acestora. Cu cât temperatura aerului va fi mai mare, cu atât razele luminoase se vor dep� rta fa��  
de normal� . Imaginile observate pot s�  fie simple sau multiple, drepte sau r� sturnate, m� rite sau 
mic� orate pe vertical� . 

- Mirajul superior se manifest�  atunci când densitatea aerului scade cu cre� terea 
altitudinii (�  ~ 1 / h), iar indicele de refrac�ie scade cu în� l�imea (situa�ie întâlnit� , de exemplu, 
diminea�a într-un strat de aer din vecin� tatea oceanului). În acest caz, razele de lumin�  provenite 
de la surse îndep� rtate fa��  de observator cap� t�  o traiectorie ce prezint�  o concavitate orientat�  
spre suprafa�a p� mântului ca urmare a refrac�iilor multiple pe straturi cu indici de refrac�ie 
diferi�i (curb�  de refrac�ie). În acest caz, un obiect real va ap� rea observatorului sub forma unei 
imagini aparente situat�  la o în� l�ime mai mare decât cea real�  (fig. 3.5).  

 
Fig. 3.5 – Schema mirajului superior - 
devierea razelor de lumin�  prin refrac�ie se 
face într-un strat în care densitatea aerului 
(� ) variaz�  invers propor�ional cu 
altitudinea  (h) 
 

Aceast�  modificare aparent�  a 
pozi�iei unui obiect se explic�  prin faptului 
c�  ochiul uman vede în prelungirea ultimei 
raze de lumin� . 

Acest tip de refrac�ie (mirajul 
superior), explic�  discul aparent mai mare al Lunii � i Soarelui la apus � i r� s� rit, precum � i faptul 
c�  aceste corpuri cosmice sau alte obiecte pot fi v� zute la linia orizontului, chiar dac�  ele, în 
realitate, se g� sesc sub aceast�  linie, la distan�e mari fa��  de observator. Aceasta face ca limita 
vizibilit �� ii maxime reale, numit�  orizont vizibil, s�  se situeze în alt�  pozi�ie (mai coborât� ) decât 
orizontul geometric al observatorului. 

Fenomenul se produce, adesea, în sezonul rece, la latitudini mari, deasupra suprafe�elor 
de ghea��  sau z� pad� , când se pot observa obiecte situate sub linia orizontului (de exemplu, 
luminile ora� elor etc.) sau în condi�iile existen�ei unei inversiuni termice. Imaginile obiectelor 
apar drepte sau r� sturnate � i pot fi mai mari, egale sau mai mici decât obiectul. Miraje superioare 
r� sturnate se observ�  mai ales în m� rile polare. 

- Mirajul inferior se manifest�  atunci când densitatea aerului cre� te cu cre� terea 
altitudinea (�  ~ h) – temperatura aerului scade puternic cu în� l�imea � i razele de lumin�  
provenind de la obiecte mult mai îndep� rtate de orizontul vizibil. Ca urmare a refrac�iilor 
succesive, lumina se propag�  dup�  o traiectorie cu convexitatea orientat�  spre suprafa�a 

Pozi�ia real�  
a unui obiect 

Pozi�ia aparent�  
a obiectului 

h �  
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p� mântului, urmat� , la un moment dat, de o reflexie total�  (când razele de lumin�  întâlnesc un 
strat de aer mai pu�in dens, iar inciden�a s-ar face sub un unghi mai mare decât unghiul limit� ). 
Ca urmare, un observator terestru va percepe o imagine virtual�  care poate fi dreapt�  sau 
r� sturnat� .  

Mirajul inferior se produce cel mai frecvent, iar imaginile aparente ale obiectelor reale 
provin dintr-o pozi�ie situat�  la o în� l�ime mai mic�  decât cea real�  (fig. 3.6). 
 
Fig. 3.6 – Schema mirajului 
inferior - devierea razelor de 
lumin�  prin refrac�ie se face într-
un strat în care densitatea aerului 
(� ) variaz�  direct propor�ional cu 
altitudinea  (h) 
 

O astfel de situa�ie se 
întâlne� te de cele mai multe ori la 
latitudini mici � i medii în sezonul 
cald deasupra unor suprafe�e înc� lzite, când gradientul termic vertical al aerului de lâng�  sol este 
foarte mare. În aceste cazuri (de exemplu, � osele cu suprafa�a foarte cald� , dar � i de� erturi, plaje, 
stepe, apa m� rii etc), întrucât indicele de refrac�ie al aerului mai cald este mai mic fa��  de cel al 
straturilor învecinate de deasupra, razele de lumin�  se refract�  în straturi cu indici de refrac�ie tot 
mai mici pân�  ajung s�  se reflecte total spre ochiul observatorului. În consecin�� , �oselele 
(de� erturile, stepele etc.) cu suprafa�a înfierbântat�  vor l� sa impresia c�  sunt umede la o anumit�  
distan��  în fa�a observatorului.  

Razele de lumin�  albastre provenite de la bolta cereasc�  sunt înclinate astfel încât, 
aparent, las�  senza�ia c�  vin dinspre suprafa�a terestr� . În acest caz, un obiect real va ap� rea ca o 
imagine la o în� l�ime mai mic�  decât în realitate, ca � i când obiectul s-ar reflecta pe suprafa�a 
unei ape albastre lini� tite. 

Apari�ia mirajelor pe mare poate constitui un indiciu al unei schimb� ri apropiate a vremii, 
din cauza distribu�iei verticale anormale a densit�� ii aerului 

Absorb�ia radia�iilor solare. Absorb�ia, în general, este fenomenul de mic� orare a 
intensit�� ii unei radia�ii incidente la traversarea unui mediu. Absorb�ia  radia�iilor 
electromagnetice este un proces complex care implicat�  captarea fotonilor � i tranzi�ia aproape 
simultan�  a moleculei din starea ini�ial�  într-una final�  cu energie mai mare. Prin absorb�ie se 
produce o modificare a structurii spectrului radia�iei în func�ie de capacit�� ile absorbante 
(selective sau neselective) ale componentelor mediului interpus în calea radia�iilor (atomi, 
molecule, particule) � i o transformare a energiei incidente în alt�  form�  de energie (caloric� , 
mecanic� , electric�  etc.). În atmosfer� , absorb�ia selectiv�  sau neselectiv�  a radia�iilor solare se 
face la nivelul moleculelor gazelor aerului � i particulelor aflate în suspensie. 

Mic� orarea cantit�� ii de energie radiant�  (solar� ), dup�  ce str� bate un strat cu propriet�� i 
absorbante, se face în conformitate cu legea lui Lamber, adic� : 
  � 
  = � 
 0�e

-ax        (3.11) 
unde � �  este densitatea fluxului de energie radiant�  pentru o lungime de und�  dat�  dup�  ce a 
str� b� tut un strat de grosime x, � � 0 – densitatea fluxului de energie radiant�  respectiv�  incident�  
pe stratul considerat, a – coeficientul de absorb�ie al stratului (atmosferei), a c� rui valoare 
depinde de lungimea de und�  (fig. 3.7). 
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Fig. 3.7 – Schema sc� derii densit�� ii de flux radiativ la 
traversarea unui strat absorbant de grosime x 
 
Legea lui Lambert arat�  c�  densitatea de flux de energie scade 
în progresie geometric�  atunci când grosimea stratului cre� te 
în progresie aritmetic� . Legea se poate folosi pentru descrierea 
atenu� rii radia�iei în atmosfer� , în aer, ap�  � i, totodat� , 
aproximeaz�  atenuarea radia�iilor printr-o frunz�  � i printr-un 
înveli�  vegetal. 

Absorb�ia radia�iilor de c� tre atmosfer�  se face 
selectiv, în func�ie de lungimea de und� , deoarece numai anumite radia�ii sunt absorbite de c� tre 
componen�ii atmosferei. În consecin�� , spectrul de absorb�ie al atmosferei va prezenta linii � i 
benzi de absorb�ie. 

Ozonul (O3) se g� se� te, în majoritate,  în ozonosfer�  (5 – 10 ppm), cu un maxim de 
concentra�ie în jurul altitudinii de 25 km � i absoarbe, în principal, radia�ii din domeniul U.V. 
începând cu lungimi de und�  
  < 0,29 – 0,30 � m (între 0,200 � m � i 0,320 � m – banda Hartley cu 
un spectru, îndeosebi, continuu), cu un maxim pentru 
  = 0,255 � m (la altitudinea de 40 km – 
valoare care corespunde cu adâncimea de penetrare pentru acest interval spectral), dar � i între 
0,320 – 0,360 � m (banda Huggins). Ozonul asigur� , astfel, mic� orarea cantit�� ii de radia�ii U.V. 
care ajunge pe P� mânt, având un rol protector pentru lumea vie. Ozonul mai prezint�  absorb�ii în 
vizibil pentru 
  = 0,600 � m (banda Chappuis, mai intens�  în portocaliu � i ro� u, între 0,430 � i 
0,750 � m) � i în I.R., pentru 
  = 4,8 � m � i între 9 � i 10 � m – benzile Angström (cu un maxim al 
absorb�iei în I.R. pentru 
  = 9,6 � m). 

Oxigenul (O2) absoarbe selectiv, în principal, radia�iile cu 
  < 0,185 – 0,200 � m, în 
domeniul U.V. (benzile Herzberg � i Schumann - Runge), transformându-se în ozon, cu un 
maxim pentru radia�iile cu 
  = 0,155 � m. Oxigenul mai absoarbe � i în dou�  benzi situate în 
domeniul vizibil al spectrului (
  = 0,687 � m � i 
  = 0,759 � m, în ro� u), precum � i în domeniul 
I.R. pentru radia�iile 
  = 6 – 8,5 � m � i 
  = 18 � m. 

Azotul (N2), prin absoarb�ia radia�iilor X cu 
  < 0,127 
  � m, iar dioxidul de carbon (CO2) 
absoarbe, în general, radia�ii în domeniul I.R., preponderent pentru radia�iile cu 
  > 30 � m. Acest 
gaz mai prezint�  benzi de absorb�ie semnificative pentru 
  = 2,3 � m, 
  = 4,3 � m, 
  = 12,9 – 17,1 
� m, (cu un maxim la 15,0 � m) � i 
  = 84,7 � m. 

Vaporii de ap�  (H2O) absorb radia�ii în domeniul I.R. într-o m� sur�  însemnat� , în 
general, tot pentru radia�iile cu 
  > 30 � m, iar cu intensit�� i mai sc� zute pentru lungimi de und�  
mai mici. Mai exact, ei absorb � i în intervalul 5,5 – 7,5 � m � i pentru valori mai mari de 20 – 22 
� m. Vaporii de ap�  mai absorb în unele benzi pentru 
  < 4 � m (
  = 0,93 � m, 1,13 � m, 1,39 � m, 
1,87 � m, 2,68 � m), o absorb�ie puternic�  la 6,3 � m � i într-o band�  care începe la 9 � m � i care 
cre� te cu lungimea de und� . Apa sub form�  de vapori mai prezint�  multe alte linii � i benzi de 
absorb�ie în domeniul vizibil, situate între 0,498 � m � i 0,730 � m, îns�  acestea sunt slabe � i foarte 
slabe. 

Cea mai mare transparen��  a atmosferei este cea pentru radia�iile cu 
  = 8 – 13 � m. 
Difuzia optic�  este fenomenul complex de împr�� tiere în toate direc�iile a unei radia�ii 

incidente pe componentele mediului respectiv, ceea ce conduce  la o sc� dere a intensit�� ii 
radia�iilor. Fenomenul de difuziune se desf�� oar�  concomitent cu un fenomen de absorb�ie 
aparent� . Particulele mediului absorb neselectiv o parte din radia�iile care str� bat mediul 

� � 0 

� � <� � 0 
 

x 
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considerat, dup�  care, imediat, ele reemit energia absorbit�  în toate direc�iile sub form�  de 
radia�ii având frecven�ele radia�iei incidente, ca � i când o parte din radia�ia incident�  ar fi 
împr�� tiat�  de c� tre componentele mediului în toate direc�iile. 

În atmosfer� , fenomenul de difuziune se desf�� oar�  pe componentele aerului atmosferic 
(molecule de gaz, vapori de ap� , particule lichide � i solide aflate în suspensie în aer, 
micropic� turi, microcristale etc.) conducând la o sc� dere (extinc�ie) a radia�iei solare � i la o 
împr�� tiere a acesteia în toate direc�iile. 

  În func�ie de tipul de interac�iune al radia�iilor electromagnetice cu componentele 
aerului atmosferic se disting trei tipuri de fenomene de difuzie, � i anume :  

- difuzia  Raman  - atunci când radia�iile împr�� tiate de unele componente ale aerului au o 
lungime de und�  diferit�  de cea incident�  (cu rol neimportant în atmosfer� ); 

- difuzia Reyleigh  - atunci când diametrul componentei aerului este mult mai mic decât 
lungimea de und�  a radia�iei incidente ce interac�ioneaz�  cu componentele respective; 

- difuzia Mie - atunci când diametrul componentei aerului este mai mare decât lungimea de 
und�  a radia�iei incidente cu care interac�ioneaz� . 
Difuzia Rayleigh (difuzia molecular� ) este o difuziune selectiv�  care are loc pe 

moleculele aerului, ale c� ror dimensiuni sunt mai mici decât lungimile de und�  ale radia�iilor 
solare, mai exact, pentru radia�ii cu 
  < 1 � m. 

Difuzia molecular�  se face în conformitate cu legea Rayleigh – Jeans, care are forma: 
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unde kR este coeficientul de extinc�ie a radia�iei prin difuziune, C – constant�  (în care este inclus 
N0 - num� rul de molecule din unitatea de volum � i � 0 - densitatea în condi�ii de temperatur�  � i 
presiune standard), n – indicele de refrac�ie al aerului, �  – lungimea de und�  a radia�iei difuzate. 

Conform rela�iei (2.12), m� rimea kR variaz�  invers propor�ional cu puterea a patra a lui � , 
ceea ce face ca radia�iile cu lungimile de und�  cele mai mici s�  fie cel mai difuzate, adic�  din 
domeniul vizibil, radia�iile albastre, indigo � i violet. De aceea cerul senin are culoarea albastr� . 

Ochiul uman are, îns� , sensibilitate mai mare pentru radia�iile albastre decât pentru cele 
indigo � i violet, iar propor�ia radia�iilor albastre din spectru este mai mare decât cea a radia�iilor 
indigo-violete. Ca urmare, deoarece acest tip de difuziune se manifest�  începând din atmosfera 
superioar� , aceasta explic�  de ce culoarea bol�ii cere� ti în cursul zilei este albastr�  � i nu indigo-
violet. Atunci când aerul este nepoluat sau f� r�  un con�inut prea mare de vapori de ap� , atunci 
culoarea cerului este albastru închis, în timp ce înaintea unei ploi este de culoare albastru 
deschis. 

Difuzia molecular�  este r� spunz� toare � i pentru culoarea ro� u-portocalie a Soarelui la 
apus � i r� s� rit, ca urmare a faptului c� , în aceste perioade ale zilei, razele solare str� bat un drum 
mai lung prin atmosfer�  � i, astfel, razele albastre, indigo � i violet sunt puternic difuzate, 
r� mânând s�  se recompun�  numai cele ro� ii-portocalii, mai pu�in difuzate. Când Soarele se 
g� se� te în vecin� tatea zenitului, culoarea sa este galben deschis spre alb, pentru c�  radia�iile au 
intensitate mare � i sunt difuzate aproape la fel. 

Totodat� , acest tip de difuzie explic� , de asemenea, faptul c�  astronau�ii v � d cerul negru 
(nu albastru), pentru c� , odat�  cu cre� terea altitudinii pân�  la în� l�imea de zbor a navelor spa�iale 
cu echipaj uman, moleculele devin tot mai rare, iar fenomenul de difuziune se reduce treptat � i 
chiar nu se produce. 

Difuzia Mie (difuzia pe particule sau total� ) este un fenomen de difuziune neselectiv�  
care are loc pe componen�i ai aerului (particule solide sau lichide, micropic� turi, cristale de 
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gheat�  etc.) ale c� ror dimensiuni sunt de acela� i ordin de m� rime sau mai mari decât lungimea de 
und�  a radia�iilor solare (între 0,1 � i pân�  la 25 din � ). 

Dac�  dimensiunile particulelor sunt mai mari de 25 de ori decât � , atunci se respect�  
considera�iile de interac�iune a radia�iei cu substan�a din optica geometric� . 

Acest tip de difuziune se manifest�  în nori (explic�  culoarea aparent�  a norilor), 
atmosfer�  � i pe suprafa�a P� mântului (culoarea mai albastr�  a cerului la zenit, decât la orizont). 
Culoarea norilor depinde de m� rimea � i densitatea pic� turilor, precum � i de grosimea norilor, 
ceea ce va face ca difuzia s�  fie mai intens�  în unele p� r�i ale norului decât în altele. De aceea, 
norii pot fi albi, gri sau gri închis (pentru norii gro� i de furtun� ). Difuzia multipl�  pe pic� turile de 
ap�  � i pe cristalele de ghea��  din nori � i din ce�uri dense compenseaz�  difuzia molecular�  � i 
determin�  culoarea alb-l� ptoas�  a acestora. 

 Atunci când aerul este înc� rcat cu particule solide sau lichide în suspensie, praf etc., 
Soarele cap� t�  o culoare ro� iatic�  (radia�iile galbene � i portocalii sunt difuzate, r� mânând doar 
cele ro� ii), iar bolta cereasc�  apare de culoare alb-l� ptoas� . 

 
3.1.5 Fluxuri de energie radiant�  
 
Atmosfera este un mediu str� b� tut de numeroase categorii de energii radiante naturale de 

diferite origini, care genereaz� , la rândul s� u, propriile radia�ii. 
Radia�ia solar�  direct�  (� d) reprezint�  fluxul de radia�ii solare care ajunge nemodificat 

(prin refrac�ie, reflexie etc.) pe suprafa�a terestr�  � i care provine de la discul solar � i de la o zon�  
de cer de 5 0 din jurul discului. Ea con�ine toate radia�iile solare care nu au fost absorbite de 
atmosfera solar� , de spa�iul cosmic dintre Soare � i P� mânt � i de atmosfera terestr� , fiind 
principala surs�  de energie pentru suprafa�a terestr� . 

Pentru majoritatea suprafe�elor terestre, radia�ia solar�  direct�  nu cade la inciden��  
normal� , ci oblic, unghiul de inciden��  (unghiul de distan��  zenital� ) influen�ând intensitatea 
radia�iei recep�ionat�  la nivelul solului. De aceea, se prefer�  exprimarea acestei radia�ii la 
inciden�a pe o suprafa��  orizontal�  (� d), adic� : 
  � d = � d’ �sin h = � d’ �cos z      (3.13) 
unde � d’  este densitatea de flux solar direct la inciden��  normal� . 

Densitatea de flux radiant solar direct care cade pe o suprafa��  orizontal�  (� d) se mai 
nume� te � i insola�ie � i, conform rela�iei (2.13), depinde de unghiul de în� l�ime a Soarelui 
deasupra orizontului (h) sau de unghiul de distan��  zenital�  (z). 

Radia�ia difuz�  (� D) reprezint�  radia�ia solar�  împr�� tiat�  în toate direc�iile ca urmare a 
fenomenului de difuziune (pe molecule � i pe particule). 

Atunci când cerul este acoperit cu nori, radia�ia solar�  indirect�  care determin�  
luminozitatea zilei este reprezentat�  de radia�ia difuz� . 

M� rimea � i caracteristicile radia�iei difuze recep�ionate de suprafa�a terestr�  depind de 
în� l�imea Soarelui deasupra orizontului, natura, dimensiunile, anizotropia � i concentra�ia 
particulelor difuzante, gradul de nebulozitate, forma � i caracteristicile optice ale particulelor 
aflate în suspensie, latitudine, distribu�ia particulelor/neomogenit�� ilor în mediul respectiv, 
altitudine, grad de transparen��  al atmosferei, existen�a stratului de z� pad� , existen�a unor 
fenomene meteorologice, lungimea de und�  a radia�iei � i nebulozitate. 

Radia�ia difuz�  joac�  un rol însemnat la latitudini medii � i mari (la sol revenindu-i 
aproximativ 24 – 28 % din constanta solar� ) � i contribuie la radia�ia solar�  total�  (la latitudini 
medii radia�ia difuz�  poate reprezenta 30 – 40 % din radia�ia solar�  total� ). Aportul radia�iei 
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difuze este mai mare în lunile de iarn�  � i atunci când unghiul de în� l�ime a Soarelui deasupra 
orizontului este mic. 

Dac�  atmosfera este înc� rcat�  cu particule de aerosol � i praf (atmosfer�  de tip Mie), se 
constat�  o sc� dere a radia�iei solare directe � i o intensificare a difuziei pentru radia�ia ro� ie, iar 
când atmosfera este bogat�  în vapori de ap� , cre� te propor�ia de radia�ii I.R. difuzate. 

Pentru latitudini temperate caracteristice �� rii noastre (între 45 0 � i 48 0 N), în sezonul 
cald, densitatea de flux a radia�iei difuze variaz�  între circa 0,1 cal/cm2�min. la r� s� rit � i 0,65 – 
0,70 cal/cm2�min. la amiaz� . 

Radia�ia global�  (total� ) – � S - reprezint�  suma dintre radia�ia direct�  � i cea difuz� , cu 
lungime de und�  mic�  � i mare, care ajung concomitent pe suprafa�a terestr� , adic� : 

  � S = � d’ �sin h + � D       (3.14) 
unde � S este densitatea fluxului radia�iei globale înregistrat�  pe o suprafa��  orizontal� , � d’  – 
densitatea fluxului radia�iei solare directe la inciden��  normal� , z – unghiul de distan��  zenital�  al 
Soarelui, iar � D – densitatea fluxului radia�iei difuze. 

M� rimea acestei radia�ii depinde de ponderea celor dou�  componente, valoarea unghiului 
h, transparen�a atmosferei, nebulozitate � i latitudine. O parte din radia�ia solar�  global�  este 
reflectat�  în conformitate cu albedoul suprafe�ei terestre respective, iar restul este absorbit� . 

Radia�ia reflectat�  este acea parte din radia�ia incident�  pe componentele atmosferei 
(nori, pulberi etc.) sau pe suprafa�a terestr�  (sol, ape, vegeta�ie, z� pad�  etc.) care se întoarce spre 
atmosfer�  în conformitate cu legile fenomenului de reflexie. 

Reflexia radia�iilor (îndeosebi a celor cu lungimi de und�  mici) depinde de natura 
suprafe�ei (sol, vegeta�ie, ap� ), propriet�� ile fizice ale suprafe�ei reflectante (culoare, rugozitate, 
grad de umiditate � i al�ii), unghiul de inciden��  al radia�iilor etc., exprimate prin intermediul 
albedoului. Cea mai mare valoare a acestui parametru o prezint�  z� pada proasp� t�  pe vreme 
geroas� . 

Prin absorb�ia energiei transportate de radia�ia global�  de c� tre suprafa�a terestr� , aceasta 
se transform�  în c� ldur�  (energie termic� ) � i ca urmare, suprafa�a respectiv�  se înc� lze� te � i 
devine capabil�  s�  emit�  radia�ii. 

Radia�ia terestr�  (� T) este radia�ia proprie emis�  de suprafa�a P� mântului ca urmare a 
înc� lzirii ei (cu valori care variaz�  între -60 0C � i +50 0C) prin absorb�ia unei p� r�i din radia�ia 
global� . Având în vedere regimul termic al suprafe�ei terestre, aceast�  radia�ie are lungime de 
und�  mare (apar�ine domeniului I.R.) � i cuprinde un spectru larg începând de la lungimi de und�  
de 4 mm pân�  la 50 mm � i chiar mai mult (aproximativ 100 - 120 mm), cu un maxim pentru circa 
10 mm pentru o temperatur�  medie a suprafe�ei terestre de circa 288 K (15 0C). 

Valoarea medie a densit�� ii de flux terestru este de � T = 0,57 cal./cm2�min. = 397,1 W/m2, 
corespunz� toare temperaturii medii a suprafe�ei terestre. 

Radia�ia terestr�  este emis�  neîntrerupt atât ziua, cât � i noaptea, fiind mai mare ziua decât 
noaptea, deoarece ziua este compensat�  de c� tre radia�ia solar�  (noaptea, temperatura solului 
scade ca urmare a r� cirilor radiative). 

Cea mai mare parte a radia�iei terestre este absorbit�  de c� tre atmosfer�  (circa 70 – 90 %), 
înc�  din primul kilometru de la sol (preponderent în primii 50 m), de c� tre vaporii de ap� , 
dioxidul de carbon � i într-o m� sur�  mai mic�  de ozon, oxizi de azot, metan, etc., ceea ce 
împiedic�  apari�ia unor r� ciri accentuate prin radia�ie. R� cirea este � i mai mult diminuat�  atunci 
când bolta cereasc�  este acoperit�  cu un strat de nori sau când este cea��  (deoarece, în condi�iile 
unui cer acoperit cu nori, fluxul radia�iilor cu �  mare, orientat în jos, este mare). 
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Se poate spune c� , atmosfera este diaterman�  (transparent� ) pentru energia (c� ldura) 
transportat�  de radia�iile vizibile (în general, pentru radia�iile cu �  mic) � i aterman�  (opac� ) 
pentru energia transportat�  de radia�iile I.R., deci, cu �  mare. Difuzia molecular�  a radia�iei 
terestre are o intensitate sc� zut� , din cauza lungimilor de und�  mari ale acesteia. 

Radia�ia atmosferic�  (� A), reprezint�  radia�iile proprii ale atmosferei emise de straturile 
acesteia ca urmare a înc� lzirii aerului prin absorb�ia, în principal, a radia�iilor I.R. cu diferite 
origini. 

Radia�ia atmosferic�  depinde de con�inutul de vapori de ap�  � i de dioxid de carbon al 
acesteia, care sunt principalii emi�� tori de radia�ii. Dac�  atmosfera este uscat�  iar cerul senin, 
atunci benzile de emisie corespunz� toare vaporilor de ap�  sunt slabe � i înguste, iar atmosfera 
transmite radia�iile atât spre sol, cât � i spre spa�iul interplanetar. Dimpotriv� , atunci când 
atmosfera este bogat�  în vapori de ap� , cum sunt regiunile tropicale, atunci benzile spectrale 
emise de vaporii de ap�  sunt puternice � i largi, iar radia�iile transmise de atmosfer�  spre P� mânt 
sunt într-o propor�ie însemnat� . Dioxidul de carbon are o band�  de absorb�ie important�  centrat�  
în jurul lungimii de und�  de 14 mm. 

Radia�ia atmosferic�  este emis�  practic în toate direc�iile. Partea din fluxul acestei radia�ii 
orientat spre P� mânt (în sens contrar radia�iei terestre) se nume� te contraradia�ie atmosferic� , iar 
cealalt�  parte este dirijat�  spre spa�iul extraatmosferic. Valoarea medie a densit�� ii acestui flux 
este de � A = 0,42 cal/cm2�min = 292,6 W/m2 (în condi�ii de cer senin � i aer uscat este de circa � A 
= 230 W/m2, iar pentru un cer acoperit este de ordinul � A = 360 W/m2). 

Radia�ia efectiv�  (� E), reprezint�  diferen�a dintre densit�� ile fluxurilor radia�iilor terestre 
� i cele atmosferice (bilan�ul radiativ al suprafe�ei considerate la temperatura aerului ambiant), 
adic� : 

  � E = � T - � A        (3.15) 
Dac�  se �ine seama de valorile celor dou�  densit�� i de fluxuri, rezult�  c�  � E = 0,15 

cal/cm2�min. = 104,5 W/m2 (valoare relativ constant� , atât în cursul zilei, cât � i al anului), iar 
domeniul este cel al radia�iilor cu lungime de und�  mare. 

Aerul umed (dar � i cea�a sau norii cu plafon coborât) m� re� te absorb�ia radia�iei terestre, 
deci, intensific�  contraradia�ia � i determin�  sc� derea radia�iei efective. Aceast�  dependen��  
explic�  sc� derea radia�iei efective în regiunile umede (tropice, ecuator) � i sc� derile însemnate de 
temperatur�  în cursul nop�ii din regiunile de� erturilor subtropicale, ca urmare a faptului c�  
aerului uscat produce o cre� tere a radia�iei efective. Efectul asem� n� tor al umidit�� ii aerului 
asupra radia�iei efective, produs de prezen�a norilor sau ce�ii, se explic�  prin faptul c�  
micropic� turile de ap�  � i microcristalele de ghea��  au capacitate absorbant�  (dar � i radiant� ) 
foarte mare. De aceea, în agricultur� , pentru combaterea efectelor negative produse de  
înghe�urile timpurii sau târzii � i de valurile de frig se procedeaz�  la fumiga�ii în arealele de 
protejat. 

Întrucât fluxul radia�iei terestre este, de cele mai multe ori, mai mare decât cel al radia�iei 
atmosferice (temperatura suprafe�ei terestre este, de regul� , mai mare decât a atmosferei), 
înseamn�  c�  radia�ia efectiv�  este o radia�ie îndreptat�  în permanen��  dinspre P� mânt spre 
atmosfer� , deci efectiv pierdut�  de suprafa�a terestr�  (respectiv, efectiv primit�  de c� tre 
atmosfer� ).  

Radia�ia efectiv�  este emis�  permanent în cursul anului atât ziua, cât � i noaptea. Ziua � i 
vara, valoarea ei este pozitiv� , întrucât aceste pierderi sunt compensate � i dep�� ite de radia�ia 
incident�  global�  orientat�  spre sol. In schimb, noaptea � i iarna, radia�ia efectiv�  este negativ�  
pentru c�  suprafa�a solului se r� ce� te, iar fluxul radiativ nu mai este compensat. În unele nop�i de 
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iarn� , cu cerul acoperit de un plafon jos de nori, se poate întâmpla ca radia�ia atmosferic�  s�  
dep�� easc�  radia�ia terestr� , radia�ia efectiv�  fiind îndreptat�  spre sol. 

Radia�ia efectiv�  din timpul nop�ii se nume� te radia�ie nocturn� . 
Radia�ia efectiv�  devine zero înainte de r� s� ritul Soarelui � i dup�  apusul acestuia, pe timp 

senin. Aceast�  radia�ie mai poate fi zero � i în condi�iile unui cer acoperit (înnour� ri în nop�i 
geroase). 

Radia�ia efectiv�  este un parametru important în elaborarea prognozelor înghe�urilor, 
ce�urilor radiative, determinarea schimburilor de c� ldur�  între suprafa�a terestr�  � i atmosfer� , la 
calcularea bilan�ului radiativ al suprafe�ei solului în timpul topirii z� pezii � i al�ii. 

Radia�ia net�  (� n) este suma algebric�  a tuturor fluxurilor radiative care, primite sau 
cedate, se întâlnesc la nivelul suprafe�ei terestre (se va detalia în paragraful privind bilan�ul 
radiativ al suprafe�ei solului). 

M� sur� torile au ar� tat o dependen��  a radia�iei nete de o serie de parametrii, cum sunt, 
altitudinea, masa de aer, con�inutul de aerosoli � i de praf atmosferic � i al�ii. 

Radia�ia net�  este principalul factor de care depinde evapora�ia � i evapotranspira�ia în 
situa�iile în care aprovizionarea cu ap�  a vegeta�iei nu este restric�ionat�  (cum este în climatele 
umede � i subumede). Cunoa� terea radia�iei nete este util�  pentru aprecierea necesarului de ap�  
pentru iriga�ii. 

 
3.1.6 Varia�ia zilnic�  � i anual�  a energiei solare 
 
Pentru studierea celor dou�  varia�ii periodice se folose� te, de obicei, metoda grafic� . 
A. Varia�ia zilnic (diurn� ) a energiei solare (fig. 3.8) se studiaz�  cu ajutorul 

reprezent� rilor grafice în care pe abscis�  timpul este exprimat în ore (24 h), iar pe ordonat�  se 
consider�  valorile medii normale orare (lunare sau anuale) ale intensit�� ii radia�iei solare, întrucât 
într-un fel variaz�  radia�ia solar�  într-o lun�  de iarn�  � i în alt fel într-o lun�  de var� . 

 
 
Fig. 3.8 – Varia�ia diurn�  a densit�� ii de 
flux solar recep�ionat�  la suprafa�a solului 
(a - în ziua echinoc�iului de prim� var�  la 
ecuator, b – la latitudinea de 45 0, c, c’ – 
în ziua solsti�iului de prim� var�  la polul 
Nord) - dup�  Dragomirescu � i Enache, 
1998 
 
 

Varia�ia diurn�  pentru o zi senin�  se caracterizeaz�  printr-o simpl�  oscila�ie. Pe durata 
zilei – lumin� , pentru cea mai mare parte a suprafe�ei terestre, intensitatea radia�iei solare cre� te 
începând cu momentul r� s� ritului, atinge o valoare maxim�  la ora 12 (timp solar mediu local), 
când Soarele ocup�  pozi�ia cea mai înalt�  pe bolta cereasc� , dup�  care scade la zero în momentul 
apusului (minimul înregistrându-se în tot timpul nop�ii). Maximul de la amiaz�  este mai mare 
vara decât iarna, iar valoarea sa scade odat�  cu cre� terea latitudinii � i a gradului de impurificare 
al atmosferei. 

Graficele a, b, � i c corespund unui coeficient de transparen��  a atmosferei de 0,8, iar 
graficul c’ corespunde unui coeficient de transparen��  al atmosferei de 0,6. Aceast�  precizare 
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este important�  pentru c�  explic�  deosebirile dintre cantit�� ile de energie solar�  primite la diferite 
latitudini (având în vedere c� , suprafa�a dintre curbele de varia�ie � i axele de coordonate 
reprezint�  totalul diurn al energiei solare dintr-un loc oarecare între r� s� ritul � i apusul Soarelui). 

Aparent, energia recep�ionat�  la pol în ziua solsti�iului de var�  (curba c, pentru coeficient 
de transparen��  0,8) ar fi mai mare decât pentru latitudini mai mici, inclusiv la ecuator (curbele a 
� i b), ceea ce nu corespunde realit�� ii. De fapt, la pol, coeficien�ii de transparen��  sunt mai mici 
(0,5 - 0,6), iar lor le corespunde o energie solar�  total�  zilnic�  mult mai mic�  decât la alte 
latitudini. Totu� i, de men�ionat c� , în ciuda unor cantit�� i diurne de energie mai mari pe care le-ar 
primi regiunile polare, temperaturile se men�in sc� zute datorit�  c� ldurii absorbite de cantit�� ile 
mari de ghea��  � i z� pad�  existente (ghea�a având o c� ldur�  specific�  latent�  de topire mare, 80 
kcal/kg). 

B. Varia�ia anual�  a energiei solare (fig. 3.9) se studiaz�  cu ajutorul reprezent� rilor 
grafice în care pe abscis�  timpul este exprimat în luni (12 luni), iar pe ordonat�  valorile medii 
normale lunare ale intensit�� ii radia�iei solare. 

Aceast�  varia�ie depinde de latitudinea geografic� , gradul de transparen��  al atmosferei, 
unghiul de în� l�ime a Soarelui (masa atmosferic�  str� b� tut� ) � i nebulozitate. Se constat�  c�  pot fi 
identificate trei tipuri principale de evolu�ie anual�  a radia�iei solare pe suprafa�a terestr� . 
 
 
Fig. 3.9 – Varia�ia anual�  a densit�� ii de flux 
energetic radiant solar la diferite latitudini (— 	  
= 0,8 – aproape de limita superioar�  a 
atmosferei; --- 	  = 0,5 - la sol) - dup�  
Dragomirescu � i Enache, 1998 
 
 

1. Tipul ecuatorial se întâlne� te în 
regiunile situate între circa 20 0N � i 20 0S � i se 
distinge printr-o dubl�  oscila�ie anual� , cu dou�  
maxime la echinoc�ii � i dou�  minime la solsti�ii (valoarea minim�  din iunie este mai mic�  decât 
cea din decembrie, întrucât în iunie P� mântul este mai departe de Soare decât în decembrie).  

2. Tipul latitudinilor mijlocii se întâlne� te în ambele emisfere în regiunile situate între 
paralele de 20 0 � i cercurile polare respective, caracterizându-se printr-o simpl�  oscila�ie, cu un 
maxim la solsti�iul de var�  � i un minim la solsti�iul de iarn� . 

3. Tipul polar se întâlne� te între cercurile polare � i poli � i se distinge printr-o simpl�  
oscila�ie cu un maxim la solsti�iul de var�  � i un minim în tot cursul nop�ii polare (a c� rei durat�  
cre� te cu latitudinea de la cercul polar la pol). 

Din fig. 2.9 se mai poate constata c� , dac�  se face abstrac�ie de existen�a atmosferei 
(coeficient de transparen��  mare, �  = 0,8), în ziua solsti�iului de var� , la polul nord se prime� te o 
cantitate de energie cu circa 36 % mai mare decât la ecuator. Explica�ia acestei situa�ii rezult�  
din constatarea c� , în ziua solsti�iului de var� , unghiul de în� l�ime a Soarelui deasupra orizontului 
variaz�  de la 0 0 la 66 0 33 ’ � i durata insola�iei este de 12 ore, în timp ce la pol în� l�imea Soarelui 
este de doar 23 0 27 ’, dar la aceast�  în� l�ime astrul zilei se men�ine timp de 24 de ore. În schimb, 
în condi�iile unei atmosfere reale, cu un coeficient de transparen��  mai mic (�  = 0,5), densitatea 
de flux  de energie solar�  primit�  este mult mai mic� . 
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C. Varia�ia energiei solare cu în� l�imea depinde de altitudine � i de con�inutul atmosferei 
în vapori de ap�  � i impurit�� i. Odat�  cu cre� terea altitudinii, se constat�  o cre� tere a intensit�� ii 
radia�iei solare ca urmare a mic� or� rii grosimii stratului atmosferic str� b� tut � i diminu� rii 
componen�ilor atmosferici, care pot interac�iona prin absorb�ie � i difuzie cu radia�ia solar�  
incident� , ceea ce contribuie la cre� terea transparen�ei aerului. 

 
3.1.7 Bilan�ul radiativ la suprafa�a solului 

 
Bilan�ul radiativ al acestei suprafe�e (ca, de altfel, � i la nivelul altor suprafe�e, precum a 

apei sau vegeta�iei), numit � i radia�ie net� , este reprezentat de suma algebric�  a tuturor 
densit�� ilor de fluxuri radiative de lungime de und�  mic�  � i mare care se întâlnesc la nivelul 
suprafe�ei respective într-un interval de timp dat. În aceast�  sum�  algebric�  se consider�  pozitive 
fluxurile primite (absorbite) � i negative fluxurile pierdute (emise) de unitatea de suprafa��  
considerat� . Rezultanta acestor densit�� i de fluxuri radiative este radia�ia net�  (� n) 
Pentru o zi senin�  (fig. 3.10), expresia bilan�ului radiativ are forma: 

� n = � d + � D - � R + � A - � r - � T     (3.16) 
unde: � d este densitatea fluxului corespunz� tor radia�iei solare directe (insola�ia) - l  mic , 

� D – densitatea fluxului corespunz� tor radia�iei difuze (l  mic), 
� R – densitatea fluxului corespunz� tor radia�iei reflectate (din radia�ia global� ) - l  mic, 
� A – densitatea fluxului corespunz� tor radia�iei atmosferice (l  mare), 
� r – densitatea fluxului corespunz� tor radia�iei reflectate din radia�ia atmosferic�  (l  mare), 
� T  –  densitatea fluxului corespunz� tor radia�iei terestre (l  mare). 

Bilan�ul radia�iilor la suprafa�a P� mântului se poate calcula pentru diferite intervale de 
timp (o or� , 24 h, o lun� , un an etc.) � i 
poate fi pozitiv sau negativ, în func�ie de 
contribu�ia fiec� rui termen (pozitiv ziua � i 
în în sezonul cald, respectiv, negativ 
noaptea în sezonul rece).  
 
Fig. 3.10 – Reprezentare schematic�  a 
componentelor densit�� ii fluxului radia�iei 
nete (bilan�ul radiativ 
 

Dac�  se �ine cont c�  radia�ia 
direct�  � i cea difuz�  formeaz�  împreun�  

radia�ia global�  (� S = � d + � D), iar cu A s-a notat albedoul suprafe�ei, atunci rela�ia (2,16) devine: 
� n = (1 – A)� S + � A - � r - � T      (3.17) 

În cursul zilei valoarea densit�� ii fluxului net este pozitiv�  � i depinde de momentul zilei, 
latitudine, anotimp, natura � i caracteristicile suprafe�ei (mai mare deasupra apei decât deasupra 
uscatului), nebulozitate, con�inutul de vapori al aerului, poluarea atmosferei � i al�ii. 

Pentru un cer acoperit cu nori, insola�ia este nul�  (� D = 0, � S = � d), iar rela�ia (2.17) 
devine: 

 � n = (1 – A)� d + � A - � r - � T      (3.18) 
În cursul nop�ii , când � S = 0 (în rela�ia 2.17), expresia corespunz� toare bilan�ului radiativ 

cap� t�  forma: 
 � n = � A - � r - � T  = � A – (� r + � T)     (3.19) 

� D 

� d 

� R 

� A 

� r  

� T 
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Întrucât în expresia (2.19) a bilan�ului radiativ � r are o pondere mic� , se poate considera 
� r �  0, iar aceast�  densitate de flux radiativ net va reprezenta radia�ia nocturn� . Ea este negativ�  
(� T > � A), fiind orientat�  de la sol spre atmosfer� . Neglijarea termenului � r se întâlne� te într-o 
serie de aplica�ii, ca, de exemplu, necesarul de ap�  pentru iriga�ii. 

Un strat de z� pad� , pe timp senin, prezint�  un bilan� radiativ, de obicei, negativ, ca 
urmare a valorilor mari ale albedoului � i capacit�� ii de emisie. 

În cazul suprafe�elor acoperite cu vegeta�ie, fluxurile radiative cu �  mare emise de 
vegeta�ia mai rugoas�  (din punct de vedere al aspectului suprafe�ei), cum sunt p� durile, sunt mai 
mici decât cele pentru culturile agricole. Datorit�  acestui fapt � i a albedoului corespunz� tor 
acestora (A = 0,1 pentru p� duri, A = 0,15 – 0,25 pentru culturi agricole, A = 0,15 – 0,60 pentru 
sol lipsit de vegeta�ie), densitatea de flux radiativ pentru p� duri este mai mare decât pentru 
culturile agricole. 

Studierea bilan�ului radiativ se poate face pentru diferite sisteme � i la diverse scale, de la 
o frunz� , pân�  la sistemul P� mânt – atmosfer� . 

Bilan�ul radiativ devine zero înainte de apusul Soarelui � i dup�  r� s� ritul Soarelui. 
Cunoa� terea bilan�ului radiativ al suprafe�ei solului prezint�  importan��  climatologic� , 

pentru c�  determin�  regimul termic al solului � i aerului din vecin� tate, influen�eaz�  evapora�ia � i 
evapotranspira�ia, înghe�ul � i dezghe�ul, propriet�� ile maselor de aer � i condi�iile de mediu pentru 
organismele vii. Totodat� , are � i importan��  agrometeorologic� , întrucât, printr-o serie de m� suri 
agrotehnice (de exemplu, iriga�ii) se pot mic� ora albedoul � i temperatura solului, ceea ce 
antreneaz�  cre� terea bilan�ului radiativ al suprafe�ei respective. 

 
3.1.8 Bilan� termic (caloric) al suprafe�ei terestre 
 
Bilan�ul energiei termice (c� ldurii) pentru un sistem oarecare din mediu (de exemplu, o 

coloan�  de sol împreun�  cu vegeta�ia respectiv� ) are în vedere toate formele sub care are loc 
primirea sau pierderea de energie termic�  de c� tre sistemul considerat. 

Bilan�ul termic pentru suprafa�a solului este dat de suma algebric�  a tuturor fluxurilor de 
c� ldur�  schimbate de suprafa�a respectiv�  � i care sunt r� spunz� toare de schimb� rile de 
temperatur�  ale acesteia. În aceast�  sum�  se vor considera pozitivi termenii care determin�  un 
aflux de c� ldur�  spre suprafa�a respectiv�  � i negativi cei care determin�  o pierdere de c� ldur�  din 
partea suprafe�ei considerate. 

Suprafa�a solului prime� te o anumit�  cantitate de energie radiant�  în conformitate cu 
bilan�ul radiativ solar (densitatea fluxului radia�iei nete, � n). Aceast�  energie este convertit�  în 
energie termic�  (c� ldur�  de origine solar� ), fiind singura primit�  de suprafa�a solului, iar apoi, 
aceast�  c� ldur�  – devenit�  surs�  de energie termic�  - se propag�  � i/sau este preluat� , apoi, de 
c� tre straturile solului prin conduc�ie, de c� tre straturile de aer de deasupra solului prin convec�ie 
(curen�i) � i  este implicat�  în procesele de transformare de faz�  ale apei (evaporarea sau 
condensarea apei, caracterizate de c� ldura specific�  latent� ), precum � i în producerea unor 
procese biologice – biofizice � i biochimice (de exemplu, înc� lzire, reac�ii biochimice, respira�ie, 
procese de descompunere � i altele). (fig. 3.11). 
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Fig. 3.11– Reprezentare schematic�  a elementelor implicate în bilan�ul termic (caloric) 

al suprafe�ei solului 
 
 
În cazul suprafe�ei solului (sau a suprafe�ei efective a unei culturi) se poate scrie ecua�ia 

bilan�ului termic (caloric) diurn în care s�  apar�  partenerii de schimb de c� ldur�  men�iona�i mai 
sus, adic� : 

 
 � n - LE - G - H – PH = 0      (3.20) 

sau: 
 

� n = LE + G + H + PH      (3.21) 
unde este LE – densitatea de flux corespunz� tor c� ldurii latente, MS – densitatea fluxului de 
c� ldur�  necesar�  topirii z� pezii, G – densitatea de flux de c� ldur�  schimbat�  de suprafa�a solului 
cu solul (schimb conductiv), H – densitatea de flux de c� ldur�  schimbat�  de suprafa�a solului cu 
aerul (schimb convectiv), iar PH – densitatea de flux de c� ldur�  datorat�  unor procese biologice 
(de exemplu, înc� lzire, reac�ii biochimice, fotosintez� , oxid� ri organice etc.). 

Expresia (2.21) corespunz� toare bilan�ului termic al suprafe�ei solului reprezint�  c� ldura 
r� mas�  disponibil�  ce urmeaz�  a fi utilizat�  la înc� lzirea suprafe�ei terestre în timpul zilei. Dac�  
valoarea corespunz� toare acestui bilan� este pozitiv� , atunci temperatura suprafe�ei solului va 
cre� te � i invers. 

Între apusul � i r� s� ritul Soarelui se poate vorbi de un bilan� termic (caloric) nocturn, în 
care densit�� ile de flux vor avea alte orient� ri decât în timpul zilei. Chiar dac�  în timpul nop�ii 
suprafa�a terestr�  nu mai prime� te energie solar� , ea, totu� i, cedeaz�  c� ldur� , determinând r� cirile 
nocturne. 

Densitatea de flux termic corespunz� toare c� ldurii latente (LE; W�m-2), pe direc�ie 
vertical� , se poate exprima sub diverse forme, în func�ie de parametrii care descriu propriet�� ile 
aerului, adic� : 

a
w a w

q e
LE K K

z p z
r e

r l l
×¶ ¶

= - × × × = - × × ×
¶ ¶

    (3.22) 

unde �  este c� ldura latent�  de vaporizare a apei (J/kg), � a – densitatea aerului (kg�m-3), Kw – 
coeficientul de transport turbulent (difuzivitatea turbulent� ) a vaporilor de ap�   (m2/s), � w – masa 

Ap�  
(LE) 

Aer 
(H) 
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(G) 

Plante 
(PH) 

Radia� ie 
solar�  

(� n) 
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molar�  a vaporilor de ap�  (0,018 kg/mol), R – constanta generat�  a gazelor ideale, temperatura 
absolut�  a vaporilor de ap�  (K), cw – concentra�ia aerului în vapori de ap�  – umiditatea absolut�  a 
aerului (kg/m3), 
  – densitatea relativ�  a aerului (raportul dintre densitatea vaporilor � i densitatea 

aerului uscat; 0,622), p – presiunea atmosferic� , e – tensiunea vaporilor de ap�  (Pa), iar �
�

�
�
�

�
¶
¶
z
q

- 

gradientul vertical al umidit�� ii specifice a aerului (g/kg�m). 
În ecua�iile (2.20) � i (2.21) termenul LE se consider�  pozitiv pentru procesul de evaporare 

(pierdere de c� ldur�  pentru suprafa�a considerat� ) � i negativ pentru condensare (aport de c� ldur�  
pentru suprafa�� ). 

Densitatea de flux de c� ldur�  schimbat�  de suprafa�a solului cu solul (G) prin conduc�ie 
are forma: 

  
z

T
kG s

s ¶

¶
×-=         (3.23) 

unde ks este coeficientul de conduc�ie a c� ldurii în sol (conductivitatea termic�  a solului, 

m� surat�  în S.I. în J/m�s�0C sau W�m-1�K), iar �
�

�
�
�

�
¶
¶

z
Ts  - gradientul vertical al temperaturii solului 

(0C/m sau K/m). Semnul minus arat�  c�  transportul de c� ldur�  se face în sensul descresc� tor al 
temperaturii. 

Acest termen din expresia bilan�ului se consider�  pozitiv, atunci când straturile solului se 
înc� lzesc (suprafa�a solului se r� ce� te pierzând c� ldur� ) � i negativ, când straturile solului se 
r� cesc (prin aport de c� ldur�  spre suprafa�a solului, care se înc� lze� te). 

Densitatea fluxului c� ldurii schimbat�  de suprafa�a solului cu aerul (c� ldura sensibil�  –  
H; W/m2), are forma: 

 

 a
H a p

T
H K c

z
r

¶� �= - × × ×� �¶� �
      (3.24) 

 
unde cp este c� ldura specific�  a aerului la presiune constant�  (J/kg�0C), � a - densitatea aerului 
(kg/m3), KH – coeficientul de transport turbulent a c� ldurii (difuzivitatea termic�  turbulent� ; 

m2/s), iar �
�

�
�
�

�
¶
¶

z
Ta - gradientul vertical al temperaturii aerului (0C/m). Semnul lui H va depinde de 

cel al gradientului de temperatur�  � i de conven�ia privind semnifica�ia semnului minus din 
membrul drept. 

Termenul H din expresia bilan�ului caloric se consider�  pozitiv, dac�  aerul se înc� lze� te 
(adic� , pentru o mas�  de aer rece, care se înc� lze� te pe seama c� ldurii pierdute de suprafa�a 
solului) � i se consider�  negativ, dac�  aerul se r� ce� te (adic� , pentru o mas�  de aer cald, care 
cedeaz�  c� ldur�  suprafe�ei solului). 

Termenul H este numit � i c� ldur�  « sensibil�  » pentru c�  acest tip de transfer termic 
determin�  temperatura aerului, adic�  o proprietate a aerului care se poate sim�i personal. 

Exist�  trei tipuri de convec�ie: liber�  (când transportul de c� ldur�  de face ca urmare a  
diferen�elor de densitate a aerului, deci, a gradien�ilor termici), for�at�  (când transportul c� ldurii 
se face, în condi�iile atmosferei, sub ac�iunea gradientului de presiune, care determin�  apari�ia 
vântulul) � i mixt�  (când transportul este asigurat de o combina�ie a primelor dou�  tipuri). În 
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func�ie de valorile pe care le au parametri de care depinde convec�ia termic� , curen�ii de aer pot 
avea aspecte caracteristice curgerii laminare sau turbulente. 

Pentru un volum de sol, în cazul unor intervale de timp de 24  de ore sau de câteva zile, 
termenul G se poate neglija, pentru c�  energia termic�  acumulat�  în cursul zilei este pierdut�  
noaptea. Dac�  se are în vedere bilan�ul caloric al suprafe�ei solului pentru perioade de 10 – 30 de 
zile � i chiar mai mult sau pentru un sol acoperit cu o cultur� , termenul G este relativ mic � i, 
adesea, pentru unele estim� ri practice care implic�  bilan�ul caloric, de asemenea, se poate 
neglija. Rezult� , astfel: 

 � n = LE + H        (3.25) 
În domeniul agro-horticol, studiul bilan�ului caloric se poate face la diferite sc� ri spa�iale 

(regiune, parcel� , plant�  sau frunz� ) sau de timp (24 h, o lun�  etc.). Integrarea termenilor ecua�iei 
bilan�ului termic d�  posibilitatea ob�inerea cantit�� ilor de c� ldur�  pe intervalele de timp 
respective, ceea ce permite, în final, determinarea temperaturii suprafe�ei analizate sau aprecierea 
altor parametri de interes, cum este evapotranspira�ia. 

 
3.1.9 Propriet�� i spectrale ale vegeta�iei 
 
Principalele propriet�� i spectrale ale plantelor se refer�  la felul în care au loc reflexia, 

absorb�ia � i transmisia radia�iei solare la nivelul frunzelor (dar � i la nivelul coronamentului 
covorului vegetal arboricol). Cercet� rile au reliefat complexitatea deosebit�  a interac�iunilor 
dintre undele electromagnetice specifice anumitor domenii spectrale, pe de o parte, � i frunzele 
plantelor � i copacilor, pe de alt�  parte.  

Aceast�  interac�iune depinde de specia � i dimensiunile plantelor, lungimea de und�  a 
radia�iei, condi�iile fizico – geografice ale zonei, grosimea, forma, structura � i vârsta frunzei, 
compozi�ia chimic�  � i morfologia suprafe�ei acesteia, con�inutul în ap�  al frunzelor, starea de 
s� n� tate, unghiul sub care ajung razele solare pe frunz� , nebulozitate etc.  

a). Plante cu frunze c� z� toare. Interac�iunea radia�iilor solare cu frunzele acestor plante 
nu este aceea� i pentru toate lungimile de und�  care ajung la nivelul suprafe�ei înveli� ului vegetal. 
Se observ�  c�  absorban�a, reflectan�a � i transmitan�a radia�iilor solare sunt selective atât calitativ, 
cât � i cantitativ. 

Dintre radia�iile vizibile ale spectrului solar care ajung pe suprafa�a P� mântului, la 
nivelul unei frunze, circa 85 – 90 % sunt absorbite, aproximativ 5 – 10 % sunt reflectate � i în jur 
de 5 - 10 % sunt transmise. În interiorul înveli� ului vegetal al plantelor se constat�  o cre� tere a 
ponderii radia�iilor verzi (dar � i a celor IR – A), celelalte radia�ii din domeniul vizibil fiind 
diminuate. De altfel, pe m� sura p� trunderii în stratul vegetal, cel mai puternic atenuate sunt tot 
radia�iile vizibile verzi � i cele I.R.-A. 

În domeniul U.V., în domeniul vizibil � i în majoritatea P.A.R., aceste plante prezint�  o 
absorb�ie semnificativ� . Excep�ie face o mic�  por�iune din domeniul radia�iilor vizibile, centrat�  
în zona verde. Aceste radia�ii au un rol fotochimic important pentru desf�� urarea proceselor 
biologice de la nivelul frunzei. În plus, se cunoa� te faptul c� , pentru aceast�  culoare (l  = 555 
nm), ochiul uman are cea mai puternic�  senza�ie vizual� . Ca urmare, frunzele plantelor ne apar 
verzi atât prin reflexie cât � i prin transmisie. 

Ac�iunea radia�iilor U.V. cu lungimea de und�  mai mare este resim�it�  diferit de c� tre 
plante. În cantitate moderat�  stimuleaz�  sinteza vitaminei C. Unele plante leguminoase (salata, 
ridichea, spanacul, varza) sunt sensibile la sc� derea ponderii acestor radia�ii producând etiolarea 
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plantelor � i formarea de frunze mici, neturgescente, în timp ce altele (tomatele, castrave�ii) se pot 
cultiva în sere, unde aceste radia�ii nu ajung, fiind absorbite de c� tre sticl� . 

Dintre cele � apte culori ale spectrului vizibil absorb�ia cea mai mare o prezint�  radia�iile 
ro� ii. Aceste radia�ii, împreun�  cu cele portocalii � i galbene au rol în formarea glucidelor, în 
cre� terea � i acumularea substan�elor de rezerv� , în timp ce radia�iile vizibile cu lungime de und�  
mic�  intervin în producerea proteinelor � i la formarea organelor tinere. Radia�iile galbene � i verzi 
ajut�  la fructificare. Dac�  radia�iile ro� ii sunt absorbite într-o cantitate însemnat�  de toate 
plantele, în special de cele de zi lung� , radia�iile albastre � i violet sunt absorbite îndeosebi de 
plantele de semiumbr� . 

Absorb�ia puternic�  în domeniul vizibil se explic�  prin prezen�a pigmen�ilor foliari 
(clorofila a � i b) cu dou�  benzi de absorb�ie în albastru (450 nm) � i ro� u (650 nm). Clorofila “a” 
are afinitate mai mare pentru radia�iile ro� ii, portocalii � i galbene � i, de aceea, este preponderent�  
în frunzele expuse la lumin� . In schimb, clorofila “b” � i pigmen�ii galbeni au afinitate pentru 
radia�iile albastre, indigo � i violete � i, de aceea, sunt preponderen�i în frunzele expuse la umbr� . 

În domeniul I.R. al spectrului radia�iilor solare se constat�  o comportare diferen�iat�  a 
frunzelor pe subdomenii spectrale. 

 În domeniul I.R. – A (apropiat), reflexia � i transmisia sunt mai mari decât în vizibil iar 
absorb�ia este mic�  în intervalul 700 – 1400 nm. Ca urmare, se constat�  o sc� dere accentuat�  a 
absorban�ei (care ajunge la numai 10 %) începând cu lungimea de und�  l  = 700 nm pân�  la l  = 
1400 nm. Modificarea brusc�  a propriet�� ilor spectrale pentru l  = 700 nm se datoreaz�  
pigmen�ilor frunzei � i este rezultatul trecerii de la interac�iunea specific�  benzilor de absorb�ie 
electronice ale acestora (cu rol important în reflexia � i transmisia radia�iilor vizibile � i U.V.), la 
interac�iunea caracteristic�  radia�iilor din I.R. - A cu moleculele respective. Cu toate acestea, s-a 
constatat c�  radia�iile cuprinse între 720 nm � i 740 nm gr� besc dezvoltarea vârfului de cre� tere � i 
apari�ia primordiilor florale � i au o ac�iune stimulatoare a proceselor de morfogenez� . 

În I.R. - A transparen�a frunzelor este destul de însemnat�  � i, deci, se presupune o 
participare mai redus�  a acestor radia�ii la procesele fiziologice din plante, ceea ce face ca, într-o 
anumit�  m� sur� , acest interval spectral s�  fie considerat abiotic. 

Pentru I.R. - B (mediu) cu lungimi de und�  de 1500 – 2.600 nm � i pentru I.R .- C 
(dep� rtat) se constat�  o cre� tere a absorb�iei în defavoarea reflexiei � i transmisiei. Aceste radia�ii 
sunt absorbite de apa din celulele plantelor � i nu de c� tre pigmen�ii frunzei. Prin înc� lzirea 
�esuturilor plantei ele pot duce la modificarea distribu�iei temperaturilor � i, astfel, s�  conduc�  la 
deregl� ri ale procesului de fotosintez� , respira�iei � i transpira�iei frunzelor. Radia�iile cu lungimi 
de und�  mai mari de 2.000 nm sunt absorbite aproape integral (Gates � i Tantraporn, 1952; Gates, 
1965). Acest mod de interac�iune se datoreaz�  modific� rii naturii schimbului de energie a 
structurilor frunzei cu fotonii radia�iei, prin cre� terea ponderii tranzi�iilor de vibra�ie � i rota�ie a 
moleculelor. 

Pentru lungimi de und�  mai mari de 4.000 nm reflectan�a scade foarte mult, frunzele 
devenind aproape complet “negre” (asem� n� toare absorbantului integral). Pentru cele mai multe 
specii emisivitatea este situat�  între 0,94  � i 0,99 (Idso � i al�ii, citat de Hamlyn, 1992). 

M� sur� torile au condus la constatarea c�  în I.R. - B � i C, pentru anumite lungimi de und� , 
se produc cre� teri izolate ale reflectan�ei, diferite de la o specie la alta. De exemplu, la m� r 
(Malus spp.) s-a observat o reflectan��  m� rit�  pentru l  = 3.700 nm, ca urmare a modului de 
distribu�ie al grup� rii CH în �esuturile frunzei. Acelea� i cre� teri se constat� , de exemplu, � i la 
arborele ornamental – arborele de lalele (Liriodendron tulipifera) pentru l  = 3.900 nm sau la 
ar�arul argintiu (Acer saccharium). Cercet� ri f � cute cu ajutorul izotopilor radioactivi au ar� tat c� , 
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sub ac�iunea radia�iilor I.R., are loc o cre� tere a absob�iei de P32 în plante � i se produce o gr� bire 
a vegeta�iei � i fructific � rii (Kuperman, Rusu, 1971). 

Unghiul de inciden��  al radia�iilor solare influen�eaz�  propriet�� ile spectrale ale frunzelor. 
Atunci când Soarele se caracterizeaz�  prin unghiuri mici ale în� l�imii deasupra orizontului (la 
începutul � i sfâr� itul zilei), absorban�a medie este cuprins�  între 0,34 � i 0,44 (estimativ o valoare 
medie de 0,40), iar reflectan�ele medii sunt situate între 0,26 � i 0,32. 

Când Soarele se g� se� te în vecin� tatea zenitului (la amiaz� ), absorban�a medie cre� te la 
valori medii cuprinse între 0,48 � i 0,56 (estimativ o valoare medie de 0,50), iar reflectan�ele 
medii sunt situate între 0,20 � i 0,26. Pentru acela� i moment al zilei se constat�  o cre� tere cu 
câteva procente (5 – 9 %) a absorban�ei odat�  cu vârsta plantei. 

Pentru unele plante, cum este urzica (Coleus), se constat�  la nivelul frunzei o reflexie în 
domeniul vizibil care respect�  relativ bine legea cosinusului. La alte plante, cum este panseaua 
(Violax wittrokiana) aceast�  observa�ie, privind reflexia radia�iilor de c� tre frunz� , nu se 
confirm�  (Moss � i Loomis,1952). 

În cazul p� durilor de foioase, ponderea radia�iilor difuze în raport cu cea direct�  cre� te 
odat�  cu sc� derea unghiului de în� l�ime a Soarelui (Anderson, 1970) � i odat�  cu p� trunderea în 
adâncimea stratului vegetal. Studierea leg� turii dintre distribu�ia direc�iei radia�iei difuze � i 
pozi�ia Soarelui pe bolta cereasc�  într-o zi senin�  sau par�ial acoperit�  cu nori a ar� tat c�  odat�  cu 
sc� derea unghiului de în� l�ime a Soarelui deasupra orizontului cre� te ponderea radia�iilor I.R.-A 
reflectate într-o m� sur�  mai mare dect cea a P.A.R. 

Nebulozitatea poate constitui un alt factor care determin�  regimul spectral la nivelul 
frunzei. Astfel, în condi�iile unui cer acoperit, absorban�a este mai mare (0,59) decât cea 
corespunz� toare radia�iei solare pentru un cer senin (0,50). Aceast�  diferen��  se datoreaz�  
faptului c�  norii absorb în cantitate foarte mare radia�iile din domeniul I.R.- A � i mai pu�in în 
U.V. � i vizibil, unde frunza prezint�  cea mai mare capacitate de absorb�ie. 

Înveli� ul vegetal prezint�  o reflectan��  mai mic�  decât a frunzelor individuale ca urmare a 
reflexiilor multiple dintre frunze, frunze � i tulpini, aspect observat în special la p� duri, pentru 
care coeficientul de reflexie pentru lungimi de und�  mici poate fi mai mic de 0,10. În condi�iile  
unui înveli�  vegetal scurt � i des valorile reflectan�ei se apropie de cele ale frunzelor individuale. 

b). Conifere. Aceast�  specie vegetal�  se distinge printr-o foarte mare capacitate de 
absorb�ie în U.V., vizibil, I.R.-apropiat � i, deci, prin reflectan�e extrem de sc� zute (transmisia 
este aproape absent�  în aceste intervale spectrale). De exemplu, în domeniul vizibil absorban�a 
are valoarea de 0,974. De altfel, este cunoscut faptul c�  p� durile de conifere apar pe fotografiile 
aeriene f� cute în I.R. ca por�iuni întunecate. Aceast�  comportare spectral�  se explic�  prin 
culoarea închis�  a pigmentului acestor acestei specii, în ciuda formei geometrice specifice, care 
nu ar permite receptarea unei energii radiante prea mari. 

Determin� rile absorban�ei f� cute în condi�ii de cer senin � i de cer acoperit au condus la 
valori foarte apropiate (0,88 - 0,89 pentru Pinus strobus; 0,88 pentru Thuja occidentalis), ceea 
ce, împreun�  cu pigmentul, eviden�iaz�  o bun�  adaptare a speciei la condi�iile de mediu. Pentru 
I.R. îndep� rtat, ca � i la alte plante, se observ�  cre� teri izolate ale reflectan�ei, ca în cazul 
molidului (Picea mariana) pentru l  = 5000 nm. 

 
3.1.10 Efectele radia�iilor solare asupra vegeta�iei 
În general, atunci când plantele sunt supuse radia�iilor, în particular radia�iilor solare, o 

parte din energia acestora este reflectat�  � i transmis� , iar o alt�  parte este absorbit�  � i folosit�  
(uneori transformat� ), în principal, sub trei forme: 
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- înc� lzire – transformarea energiei radiante în energie termic�  (c� ldur� ) prin cre� terea 
agita�iei termice a moleculelor, 

- evaporare – schimbarea st� rii de agregare prin transferul moleculelor de ap�   în 
molecule de vapori de ap�  � i 

- fotosintez�  – conversia energiei solare prin reac�ii fotochimice � i alte reac�ii care 
implic�  un transfer de molecule de CO2. 

Fotosinteza este principalul proces de la nivelul plantelor prin care, pe baza energiei 
solare, pe P� mânt se genereaz�  oxigenul necesar respira�iei. Procesul de fotosintez�  este 
principalul element al ciclului care determin�  produc�ia vegetal�  (agronomic� , silvic� ) � i indirect 
influen�eaz�  activitatea zootehnic�  � i cea uman� . 

Sensibilitatea plantelor la radia�iile vizibile se manifest�  � i prin faptul c�  lumina 
influen�eaz�  respira�ia, transpira�ia, viteza de cre� tere � i de formare a organelor aeriene, 
determin�  direc�ia de cre� tere a tulpinii � i stadiile de dezvoltare a plantelor. 

Efectele produse de lumin�  asupra plantelor depind atât de lungimea de und�  a radia�iilor 
(efecte spectrale), cât � i de intensitatea radia�iei. 

Efecte spectrale. La nivelul plantelor recep�ionarea de radia�ii cu lungimi de und�  diferite 
produce efecte fiziologice diferen�iate. Astfel, radia�iile luminoase ro� ii � i portocalii (l  = 600 – 
700 nm) sunt cel mai puternic absorbite, dup�  care urmeaz�  cele albastru – violet (l  = 400 – 500 
nm), de aceea, aceste radia�ii se numesc radia�ii fiziologice. 

Prin interven�ii exterioare se poate ac�iona asupra plantelor. Astfel, de exemplu, la 
crizantem� , dac�  noaptea se intervine cu lumin�  ro� u - deschis înflorirea este inhibat�  (apari�ia de 
P730 ), iar dac�  se intervine cu lumin�  ro� u - închis înflorirea nu este inhibat�  (men�inerea sau 
apari�ia de P660) – M� nescu � i al�ii, 1977. 

Observa�iile f � cute cu ajutorul izotopilor radioactivi au ar� tat c�  radia�iile galbene, 
portocalii � i ro� ii servesc, îndeosebi, la sinteza a hidra�ilor de carbon, iar cele albastre la 
producerea de proteine. Prin selectarea optim�  a compozi�iei spectrale a luminii, în condi�iile 
serelor, se poate dirija ponderea glucidelor � i protidelor din plante în func�ie de necesit�� i. 
Radia�iile verzi sunt cel mai pu�in absorbite, dar reflectate în cantitate mare. Din aceast�  cauz� , 
dup�  cum s-a mai men�ionat, frunzele privite prin reflexie sau transmisie apar ochiului uman de 
culoare verde. 

Nu numai radia�iile vizibile prezint�  importan��  pentru plante, ci � i alte intervale 
spectrale, precum sunt radia�iile U.V. � i I.R. 

Radia�iile U.V. prezint�  efecte diferen�iate asupra plantelor. Cele cu lungimi de und�  mici 
(U.V.–C) sunt considerate d� un� toare plantelor, iar cele din categoria U.V. mediu (U.V.–B) pot 
s�  stimuleze, în cantitate moderat� , sinteza vitaminei C. Ac�iunea constant�  a luminii cu un 
con�inut crescut de radia�ii U.V. asupra plantelor, cum sunt cele care tr� iesc în zonele alpine, 
conduce la un efect de piticire a plantelor. 

Plantele se dovedesc a fi organisme foarte sensibile la ac�iunea radia�iilor U.V., îndeosebi 
cele tinere. Astfel, s-a constatat c�  r� sadurile scoase din sere de sticl�  (opac�  la U.V.) f� r�  o faz�  
de adaptare, au de suferit. De aceea, se recomand� , înainte de plantare, m� suri care s�  gradeze 
expunerea pân�  la condi�ii naturale neprotejate. 

Cercet� rile au condus la ob�inerea unor produc�ii crescute, de exemplu la spanac, în cazul 
folosirii de sticle sau folii colorate (fotoselective) care s�  modifice ponderea spectral�  a 
radia�iilor în favoarea plantelor. 

Radia�iile U.V. pot avea îns�  � i un efect pozitiv fitopatologic, întrucât reduc r� spândirea 
bolilor la plante prin distrugerea sau inhibarea ac�iunii unor ciuperci � i microorganisme. 
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Radia�iile I.R. exercit�  efecte asupra respira�iei � i a transpira�iei. 
Efecte produse de intensitatea luminii. Procesul de fotosintez�  depinde nu numai de 

lungimea de und�  a radia�iilor, ci � i de intensitatea luminii incidente. 
 Intensitatea luminii trebuie s�  aib�  un nivel adecvat fiec� rei specii, întrucât 

determin�  înflorirea, fructificarea, compozi�ia chimic� , culoarea atât a plantei, cât � i a fructelor, 
calitatea recoltei, atacul agen�ilor patogeni etc. În caz contrar se produc efecte nefavorabile 
asupra cre� terii � i dezvolt� rii plantelor. 

- Dac�  intensitatea este prea mare în raport cu acesta ea poate produce o înc� lzire a 
frunzelor înso�it�  de îng� lbenirea � i c� derea lor datorit�  modific� rii structurii clorofilei. 

Cerin�ele plantelor pentru iluminare difer�  cu specia � i cu faza de dezvoltare a plantei. De 
exemplu, pentru cre� terea vegetativ�  la tomate este necesar�  o intensitate minim�  de 400 lx., 
pentru cre� terea � i dezvoltarea inflorescen�elor este nevoie de minimum 3.500 lx., pentru 
fructificare la tomate, ardei, vinete, pepene � i alte legume sunt necesari 5 – 8.000 lx, pentru 
fasole, varz� , morcov, salat� , spanac ardei iute � i altele sunt necesari 3 – 5.000 lx, pentru legume 
perene, ceap�  verde, doar 1 – 3.000 lx. Înflorirea � i fructificarea intens�  are loc la 25.000 – 
35.000 lx. Stomatele se deschid complet la salat�  la valori de 5.000 lx, la tomate la 10.000 lx, iar 
la castrave�i la 15.000 lx. 

O cre� tere a ilumin� rii permite acumul� ri de substan�e de rezerv�  � i, în general, genereaz�  
efecte benefice. Dac�  plantele dispun de lumin�  suficient�  se observ�  o cre� tere a lungimii � i 
grosimii r� d� cinilor (lumina direct�  influen�eaz�  cre� terea r� d� cinilor). Atunci când plantele 
beneficiaz�  de lumin�  în cantitate mare, r� d� cinile devin mai lungi � i mai ramificate � i formeaz�  
un num� r mai mare de nodozit�� i (la leguminoase), iar tulpinile devin mai groase � i cap� t�  un 
�esut mecanic mai puternic (datorit�  lignific � rii �esuturilor). Acest proces prezint�  un rol deosebit 
în cazul cerealelor p� ioase prin asigurarea unei rezisten�a mecanice paiului (mai bun�  la partea 
superioar�  � i mai redus�  la partea inferioar� ). Alte exemplu: fructele crescute în partea însorit�  a 
coroanei sunt mai gustoase decât cele din partea umbrit� , iarba p�� unilor alpine are o calitate mai 
bun�  decât a celor de la câmpie etc. 

O iluminare intens�  are efecte de diminuare a cre� terii în lungime a l� starilor. Totu� i, o 
iluminare puternic� , care urmeaz�  îns�  dup�  un interval slab luminat poate d� una plantelor prin 
înc� lzire � i pierderi de ap�  accentuate. De aceea, sunt necesare perioade de adaptare. De 
exemplu, la tomate sunt necesare perioade de adaptare de 8 – 10 zile cu valori crescute la 3 – 
5.000 lx pentru ilumin� ri de peste 15.000 lx. 

O intensitate mai mare de lumin�  împiedic�  cre� terea, îns�  favorizeaz�  dezvoltarea. De 
aceea, se recomand�  de exemplu, ca pentru legumele de la care prezint�  importan��  pentru 
consum fructul (tomate, vinete, ardei), s�  beneficieze de intensit�� i luminoase mai mari în 
perioada înfloritului, form� rii � i matur� rii fructelor. În schimb, pentru legumele la care prezint�  
importan��  partea vegetativ�  (varza, conopida etc.), se recomand�  cultivarea lor în zonele cu 
luminozitate mic� , cu clim�  umed�  nebulozitate relativ mare � i c� ldur�  suficient� . O intensitate 
prea mare a ilumin� rii poate duce îns�  � i la pierderi însemnate de ap�  din �esuturi, tendin�e de 
ofilire, accentuarea respira�iei � i altele. Efectul d� un� tor se accentueaz�  atunci când expunerea la 
lumin�  intens�  se face dup�  o perioad�  cu intensitate mic�  (cum se întâmpl�  la înfiin�area 
culturilor timpurii prin r� saduri, la trecerea brusc�  din sere în câmp). Pentru evitarea acestui � oc 
fiziologic la nivelul cloroplastelor (“solarizare”) se procedeaz�  la c� lirea r� sadurilor. 

Din aceste considerente în sere, solarii sau r� sadni�e, atunci când iluminarea este foarte 
puternic� , se procedeaz�  la mic� orarea intensit�� ii luminii prin stropiri cu suspensii sau emulsii 
de var, praf de cret�  argil� , hum�  etc. Valorificarea corespunz� toare a luminii din spa�iile 
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acoperite se poate face prin cultivarea unor soiuri � i hibrizi adaptate la aceste condi�ii (de 
exemplu, soiul Jessy de salat� ). 

Iluminarea optim�  pentru asimila�ie se apreciaz�  la aproximativ 20 – 30.000 lx. Dac�  
aceast�  iluminare dep�� e� te valoarea de 50.000 lx asimila�ia nu se mai intensific� , ci se men�ine 
constant� . 

- Dac�  intensitatea luminii este prea mic�  se produce o sc� dere a ritmului de cre� tere � i 
este împiedicat�  sinteza anumitor substan�e organice � i fotosinteza, la întuneric nefiind posibil�  
asimilarea dioxidului de carbon. 

Observa�iile au ar� tat c� , în general, o cantitate mai mic�  de lumin�  împiedic�  
dezvoltarea, îns�  favorizeaz�  cre� terea, produce etiolarea plantelor (alungirea � i decolorarea 
tulpinilor � i frunzelor), încetine� te ritmul de cre� tere, prelunge� te vegeta�ia, întârzie recoltarea, 
provoac�  avortarea florilor � i uneori chiar a fructelor, mic� oreaz�  con�inutul în substan��  uscat� , 
vitamine � i glucide. 

Absen�a sau insuficien�a luminii (umbrire intens� ) influen�eaz�  negativ dezvoltarea 
plantelor, care devin mai lungi, mai sub�iri � i lipsite de clorofil�  sau cu o cantitate redus�  din 
acest pigment. Chiar � i sistemul radicular este afectat, fiind mai pu�in dezvoltat. 

Prin etiolarea plantelor tinere acestea prezint�  tulpini alungite, distan�e mai mari între 
noduri, au rezisten��  mecanic�  sc� zut� , �esuturi de protec�ie pu�in dezvoltate, capacitate sc� zut�  
de a rezista la boli, la ac�iunea unor factori negativi � i în general, lipsa luminii afecteaz�  calitativ 
produsele agro-horticole. L� starii arborilor crescu�i la întuneric au fost mai lungi decât cei care 
au beneficiat de lumin� . 

În unele cazuri, pentru ob�inerea anumitor caracteristici pentru produsele vegetale � i deci, 
cu anumite propriet�� i comerciale (fr� gezime, suculen�� , gust pl� cut, cantitate sc� zut�  de 
substan�e amare etc.) se procedeaz�  la etiolarea dirijat�  prin “în� lbirea” unor organe ale plantelor 
(de exemplu, l� starii sparanghelului, inflorescen�a conopidei) 

O mic� orare a ilumin� rii (cauzat�  uneori de desimea prea mare a plantelor) determin�  
sc� derea circula�iei protoplasmei, reducerea respira�iei, inhibarea activit�� ii unor fermen�i, ceea 
ce conduce la: sc� deri ale cantit�� ii substan�elor nutritive (glucide, vitamine � i altele), cre� teri ale 
duratei fenofazelor, cre� teri unilaterale, alungirea tulpinii, împiedicarea înfloririi � i leg� rii 
fructelor, rezisten��  mecanic�  sc� zut�  etc., cu consecin�e negative asupra recoltei. 

În alte situa�ii mic� orarea ilumin� rii are efecte calitative favorabile asupra plantelor � i 
produselor vegetale. În cazul pomilor, fructele crescute în zonele umbrite ale coroanei sunt mai 
fragede decât cele din por�iunile însorite (care au, îns�  con�inuturi mai mari de glucide), datorit�  
sc� derii procentului de celuloz� . 

Pentru evitarea umbririi reciproce, în special pentru plante cu frunze mari � i dese, în 
agrotehnic�  se stabilesc norme adecvate pentru sem� nat. 

În situa�iile în care intensitatea luminii este slab�  (perioada de iarn� ), dar se dore� te o 
iluminare mai mare în spa�iile acoperite (sere, solarii etc.) pentru ob�inerea unor produc�ii 
timpurii, se poate face apel la iluminarea artificial� . 

Intensitatea luminii este implicat�  � i în modul în care are loc asimilarea dioxidului de 
carbon în frunze. S-a constatat c� , atunci când intensitatea radia�iei luminoase scade la jum� tate 
din cea caracteristic�  amiezii (diminea�a � i la sfâr� itul zilei) este asimilat�  în frunze cantitatea 
maxim�  de CO2. În aceste momente din zi, datorit�  difuziei radia�iilor vizibile cu lungime de 
und�  mic�  (albastru � i violet), predominante sunt radia�iile ro� ii � i portocalii, care au rol 
important în morfogenez�  � i fotosintez� . 
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În func�ie de necesit�� ile de iluminare al plantelor, acestea se pot clasifica în trei 
categorii. 
 1. Plante iubitoare de lumin�  (heliofile, preten�ioase la lumin� ), care au nevoie de valori 
mai mari ale ilumin� rii (minimum 8000 lx) pentru activit�� i fiziologice (cre� tere, înflorire, 
fructificare, acumularea substan�elor de rezerv�  � i altele). Pentru aceste plante lumina permite 
acumularea în cantit�� i mai mari a amidonului, zah� rului � i altele. Din aceast�  categorie fac parte 
sfecla de zah� r, cartoful, vi�a de vie, tomatele, vinetele, ardeiul, castrave�ii, bamele, pepenii 
(galbeni � i verzi), porumbul, lucerna, orezul, floarea soarelui, bumbacul, unele cereale, 
mesteac� nul, salcia, stejarul etc. 
 2. Plante rezistente la umbrire (moderat preten�ioase la lumin� ), care au nevoie de valori 
mai mici de iluminare (4.000 – 5.000 lx) pentru asigurarea activit�� ilor fiziologice. Din aceast�  
categorie fac parte, de exemplu, morcovul, p� trunjelul, m� rarul, �elina, spanacul, varza, fasolea, 
salata, ridichea, trifoiul m� runt, teiul, bradul, feriga etc. 
 3. Plante iubitoare de umbr�  (ombrofile, pu�in preten�iose la lumin� ), care solicit�  2.000 
– 3.000 lx, cum sunt, de exemplu, plantele perene, ceapa verde, sfecla pentru frunze, m� cri� ul, 
iedera � i altele. 

Din punct de vedere fitopatologic lumina este un factor care împiedic� , într-o anumit�  
m� sur� , dezvoltarea unor ciuperci parazite. Totu� i la rugina cerealelor s-a observat c�  lumina (5 
– 10�103 lx) contribuie la dezvoltarea ciupercilor. În cazul altor agen�i patogeni sporularea � i 
infectarea plantelor se face numai în absen�a luminii, cum este Plasmopara viticola care 
provoac�  mana la vi�a de vie � i Phytophtora infestans care provoac�  mana la cartof. 

Influen�a luminii asupra plantelor se poate constata în cadrul proceselor de cre� tere � i 
dezvoltare (fotomorfogenetic), în diferite moduri � i anume: fototropism, fotoperiodism, 
fotonastie � i fotomorfogenez� . Rolul de detectori ai stimulilor lumino� i îl joac�  pigmen�ii 
clorofilieni. 

Fototropismul, în general, reprezint�  fenomenul de modificare a direc�iei de cre� tere ca 
urmare a stimulului direc�ionat de lumin� . Fototropismul asigur�  orientarea cea mai bun�  a 
frunzelor pentru recep�ionarea luminii � i pentru acumularea de substan�e hidrocarbonate 
(amidon, zah� r, celuloz� ). 

Exemplul cel mai frecvent de fototropism, este cel oferit de floarea soarelui, care se 
orienteaz�  dup�  Soare. R� spunsuri asem� n� toare se observ�  � i la lucern� , bumbac, în general la 
leguminoase, unde se constat�  mi� c� ri ale frunzelor în raport cu Soarele. Dirijarea plantelor în 
direc�ia sursei de lumin�  se nume� te fototropism pozitiv. 

Un alt termen întâlnit pentru aceast�  categorie de plante este cel de heliotropism. 
Atunci când plantele beneficiaz�  de ap�  în cantitate suficient� , frunzele la o serie de 

specii tind s�  se orienteze perpendicular pe direc�ia razelor solare pe întreaga durat�  a zilei, ceea 
ce le permite s�  beneficieze de o cantitate maxim�  de energie necesar�  fotosintezei. Dimpotriv� , 
atunci când exist�  un deficit de ap� , pentru evitarea supraînc� lzirii plantele tind s� -� i orienteze 
frunzele paralel cu direc�ia incident�  a radia�iilor solare, pentru o mai bun�  conservare a apei. În 
primul caz avem de a face cu diaheliotropism, iar în cel de al doilea caz de paraheliotropism. Se 
constat� , de exemplu, c�  o frunz�  diaheliotropic�  poate recep�iona cu circa 50 % mai mult�  
radia�ie decât o frunz�  dispus�  orizontal. Astfel, ca urmare a heliotropismului, floarea soarelui 
reu� e� te s�  recep�ioneze cu 40 % mai mult�  radia�ie solar�  decât o plant�  cu distribu�ie fix�  a 
frunzelor. De altfel, la plantele diaheliotropice fotosinteza se produce mai rapid în cursul zilei, în 
timp ce la plantele paraheliotropice se observ�  o temperatur�  mai redus�  a frunzei � i pierderi prin 
transpira�ie mai mici. 
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Fotoperiodismul este procesul care const�  în r� spunsul de dezvoltare nedirec�ional�  a 
plantelor sub ac�iunea unor stimuli lumino� i nedirec�ionali dar periodici. Fotoperiodismul  
reprezint�  adaptarea necesit�� ilor de cre� tere � i dezvoltare ale plantelor la lungimea zilei � i a 
nop�ii (prin perioad�  în�elegându-se lungimea zilei – lumin�  între r� s� rit � i apus necesar�  
apari�iei florilor). 

Din categoria efectelor fotoperiodice produse de lumin�  fac parte diviziunea celular� , 
guta�ia, cre� terea r� r� cinii � i altele. 

Fotoperiodismul este folosit de plante precum un semnal cert pentru declan� area 
proceselor de cre� tere � i dezvoltare, precum � i asigurarea trecerii spre fiecare faz�  de vegeta�ie, 
îndeosebi de trecere da la stadiul vegetativ la cel de reproducere. De exemplu, un astfel de 
semnal este folosit pentru ca planta s�  se asigure c�  înflorirea se poate produce la momentul 
optim în raport cu condi�iile climatic locale sau pentru a se proteja cu mult timp înainte de atacul 
produs de ger, secet�  etc., în func�ie de caracteristicile climatice ale zonei. 

Plantele trebuie s�  parcurg�  anumite etape, numite stadii de dezvoltare, care impun 
anumite condi�ii externe. Stadiile de dezvoltare a plantelor reprezint�  etape de schimb� ri 
calitative în evolu�ia acestora, f� r�  de care nu are loc diferen�ierea organelor de reproducere � i 
procesul de fructificare. Dintre aceste stadii mai importante sunt stadiul de iarovizare � i stadiul 
de lumin� . 

Stadiul de iarovizare se manifest�  în prima perioad�  de cre� tere, atunci când sunt 
asigurate, în principal, condi�iile de temperatur�  � i umiditate necesare dezvolt� rii plantei. 

Stadiul de lumin�  este etapa ulterioar�  care presupune asigurarea condi�iilor de mediu 
privind durata � i intensitatea luminii, necesare atingerii fazei de fructificare. 

Cerin�ele diferite ale plantelor fa��  de durata zilei –lumin�  a f� cut posibil�  clasificarea lor 
fotoperiodic�  în patru categorii: 

a). Plante de zi lung�  (sau noapte scurt� ) - acelea care au nevoie de o lungime mai mare a 
zile (fotoperioad�  de 14 – 16 ore). La aceste plante (de exemplu, trifoiul) inflorirea este mai 
rapid�  în zile lungi. Culturile de acest tip sunt limitate pentru latitudinile mari. În raport cu alte 
plante, prelungirea perioadei de iluminare determin�  o înflorire mai devreme a acestora. 

b). Plante de zi scurt�  (sau de noapte lung� ) – care au nevoie de o perioad�  de lumin�  
mai mic�  (fotoperioad�  de 8 – 12 ore) care înfloresc mai repede când zilele sunt scurte (soia, 
cartofi dulci, mei � i altele). În compara�ie cu alte plante, scurtarea zilei produce o înflorire mai 
devreme a acestora. O lungire a perioadei de iluminare inhib�  îns�  înflorirea (dar se dezvolt�  
organele vegetative) 

c). Plante intermediare, cu o fotoperioad�  de 12 – 14 ore � i la care se produce inhibarea 
reproducerii dac�  lumina scade sau dep�� e� te acest interval. 

Plantele de zi lung�  � i cele intermediare pot fi limitate la latitudini mici, iar pentru 
latitudini mari doar dac�  prim� vara � i toamna sunt suficient de calde pentru a le permite un ciclu 
complet al cre� terii � i dezvolt� rii. 

d). Plante indiferente (neutre)- care nu sunt afectate de varia�iile intervalului de lumin�  
dat de lungimea zilei (tabelul 2.1) 

Plantele leguminoase de zi lung�  sunt originare din regiunile cu climat temperat sau 
mediteranean, iar cele de zi scurt�  provin din zonele cu climat tropical � i subecuatorial (unde 
ziua nu dep�� e� te niciodat�  14 ore). 

Vinetele se dezvolt�  bine în condi�ii de zi scurt� , când se constat�  o cre� tere mai 
accentuat�  în etapa de alungire a vârfului de cre� tere � i formare a primordiilor frunzelor, precum 
� i în etapa de diferen�iere a organelor florii. 
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Tabelul 3.1  - Comportarea plantelor fa��  de lungimea zilei. 
 

Plante de zi lung�  Plante de zi scurt�  Plante indiferente 
(neutre) la lungimea 

zilei 
Grâul, secara, orzul, ov� zul, 
maz� rea, unele specii de 
cartof, ceapa, usturoiul, varza, 
salata, spanacul, ridichea, 
cicoarea, sfecla de zah� r, 
mu� tarul, alfalfa, inul, trifoiul, 
rapi�a, crizantema etc. 

Porumbul, meiul, soia, unele 
soiuri de fasole, vinetele, unele 
soiuri de tutun � i orez, 
bumbacul, tutunul, c� p� una, 
sorgul, cânepa, pepene galben, 
iarba de Sudan, orhideea,  
violeta etc. 

Hri� ca, unele soiuri de 
porumb, bumbac, tutun, 
tomate � i orez, 
morcovul, castravetele, 
�elina, arahidele, 
azaleea, begonia, 
gardenia, panseaua etc. 

  
Cercet� rile f� cute la castrave�i au ar� tat c�  plantele se dezvolt�  pentru durate diferite ale 

fotoperioadei, de la 4 – 6 ore la 10 – 12 ore. Se observ�  diferen�ieri ale vârfului de cre� tere, de 
formare a mugurilor florali � i a num� rului de frunze. 

Cultura salatei în sere (soiul Blackpool) a ar� tat o tendin��  de alungire a tulpinii pentru o 
zi de 14 ore, proces care se amplific�  la o lungime de 16 ore a zilei. 

La diverse soiuri de tomate, crescute în sere, rezultatele au fost mai pu�in concludente. 
Plantele crescute în condi�ii de zi lung�  au înregistrat un con�inut mai mare de clorofil�  decât 
cele crescute în condi�ii de zi scurt� , precum � i o mas�  mai mare a r� sadului produs în regim de 
zi lung�  (16 ore) fa��  de cel produs în regim de zi scurt�  (8 ore). 

Fotonastia este fenomenul care const�  în mi�c� ri reversibile la nivelul unor componen�i 
morfologici ai plantei ca urmare a ac�iunii unor stimuli lumino� i direc�ionali sau nedirec�ionali. 
Din aceast�  categorie face parte deschiderea � i închiderea florilor în func�ie de gradul de 
iluminare � i cel de pliere a frunzelor pe timp de noapte. De exemplu, regina nop�ii, Lupinus 
albus, tutunul, zorelele, o serie de leguminoase � i cunoscuta Mimosa pudica. Nu se poate spune 
exact care este “senzorul” de lumin�  care determin�  aceste mi�c� ri pentru “dormire”, întrucât s-a 
constatat c�  acest ritm poate continua câteva zile în condi�iile expunerii continue la lumin�  
(Hamlyn, 1992). 

Fotomorfogenez�  este fenomenul se refer�  la numeroase alte modalit�� i de dezvoltare 
nedirec�ionat�  a unei plante ca r� spuns la stimuli de lumin�  nedirec�ionali � i neperiodici. Din 
categoria efectelor morfogenetice (modificarea structurii plantei) controlate de lumin�  fac parte: 
germina�ia semin�elor, alungirea tulpinii, dezvoltarea frunzelor, a cloroplastelor, sinteza 
clorofilei � i altele. Lumina contribuie � i la diferen�ierea organelor de reproducere, întrucât s-a 
constatat c�  numai în condi�iile unei intensit�� i suficiente a luminii plantele trec la reproducere. 
Dac�  lumina este insuficient�  (chiar dac�  celelalte condi�ii sunt favorabile cre� terii), atunci faza 
de înflorire este întârziat�  sau nu se mai produce. 

Germina�ia semin�elor poate s�  fie sau s�  nu fie influen�at�  de lumin� , r� spunsul 
diverselor specii de plante fiind complex, în dependen��  de con�inutul diferitelor forme de 
fitocrom al acestora, în raport cu alte p� r�i ale plantelor. Astfel, spre deosebire de semin�ele unor 
plante care nu sunt influen�ate de lumin� , altele sunt puternic dependente de lumina alb�  (precum 
salata – Lactuca sativa, firu�a – Poa pratensis � i fagul – Fagus sylvatica). Pentru semin�ele altor 
plante lumina alb�  joac�  un rol inhibator (la unele variet�� i de Cucumis sativa). 
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Cerin�ele legate de durata expunerii la lumin�  pentru germina�ie variaz�  cu specia, de la 
câteva minute de expunere pân�  la câteva ore pe zi. Se men�ioneaz� , de asemenea, adaptarea 
foarte variat�  a unor plante (unele specii de buruieni) în raport cu stimularea/inhibarea 
germina�iei sub ac�iunea luminii. Astfel, de exemplu, exist�  plante ale c� ror semin�e, inhibate de 
lumin� , germineaz�  numai atunci când au fost îngropate sau, dimpotriv� , plante ale c� ror 
semin�e, stimulate de lumin� , r� mân în stadiul de „adormire” pentru perioade mari de timp, ceea 
ce le permite o r� spândire mai sigur�  în natur� . 

Influen�ele morfologice produse de lumina natural�  � i artificial�  depind atât de cantitatea 
cât � i calitatea luminii. Ca dovad� , r� sadurile crescute la întuneric devin etiolate, în schimb 
dezvoltarea frunzelor � i a tulpinii este în strâns�  leg� tur�  cu lungimea de und�  a radia�iilor.  

Astfel, se constat�  deosebiri de cre� tere la plantele supuse unei ilumin� ri cu l� mpi 
fluorescente sau cu l� mpi cu incandescen�� , în condi�iile asigur� rii unei acelea� i densit�� i de flux 
pentru fotonii apar�inând P.A.R.. La plantele supuse luminii cu l� mpi cu incandescen��  s-a 
constatat o produc�ie total�  mai mare de materie uscat�  � i o rat�  de dezvoltare a tulpinii mai mare 
decât cele supuse l� mpilor fluorescente, datorit�  unei ponderi mai mari în radia�ii ro� ii � i ro�u – 
dep� rtat (în raport cu o pondere mai mare în domeniul albastru la l� mpile fluorescente). 

Dac�  planta iluminat�  cu l� mpi fluorescente este supus�  suplimentar la sfâr� itul perioadei 
de iluminare cu radia�ii ro� u - dep� rtat se produc efecte morfologice reprezentate de cre� terea 
distan�ei dintre noduri, o extindere a pe�iolului � i o dezvoltare a frunzei. 

Aceste constat� ri explic�  adaptarea la umbrire în mediul natural al unor plante, întrucât în 
lumina umbrei exist�  o pondere mai mare de radia�ii cu lungime de und�  mare. De exemplu, o 
serie de specii, cum sunt unele buruieni arabile, care în momentul umbririi de c� tre alte plante, 
prezint�  o puternic�  dezvoltare pentru a le permite s� -� i dep�� easc�  concuren�ii. În schimb, la 
ierburile adaptate pentru umbra p� durilor, efectele radia�iilor din acest areal sunt mult mai 
sc� zute (Hamlyn, 1992). 

 
3.2 Starea suprafa�ei subiacente atmosferei – factor genetic al climei 
 
Propriet�� ile fizico-chimice ale suprafe�ei terestre interfer� , îns� , cu cele geografice � i 

geologice, iar, ca urmare, elementele meteorologice prezint� , la rândul lor, o mare diversitate � i 
variabilitate. De aceea, suprafa�a subiacent�  a atmosferei este o suprafa��  “activ� ”, care, prin 
caracteristicile ei, reprezentate de natur�  (uscat sau ap� ), culoare, prezen�a sau absen�a vegeta�iei 
sau z� pezii, prin propriet�� ile geomorfologice, geografice (latitudine, altitudine, expunere) etc., 
influen�eaz�  valorile elementelor meteorologice � i, deci, starea timpului � i clima regiunilor 
respective. Ca urmare, starea suprafe�ei subiacente atmosferei este considerat�  factor genetic al 
climei. Acest rol este determinat de dominan�a uscatului sau apei, existen�a reliefului, natura � i 
dimensiunile înveli�ului vegetal. 

Dominan�a uscatului sau apei � i influen�a asupra parametrilor meteo - climatici. 
Propriet�� ile fizice diferite ale solului � i apei (c� ldura specific� , c� ldura specific�  latent�  

de topire, albedoul, indicele de refrac�ie), capacitatea apei de a permite propagarea în adâncime a 
anumitor radia�ii, mobilitatea mare a apei, modul de acumulare a c� ldurii în straturile mai adânci, 
conduc la apari�ia unor diferen�e climatice semnificative între diversele zone ale globului terestru 
(chiar în cadrul aceluia� i tip de climat). Deci, se poate spune c� , la rândul ei, apa are un rol 
climatogenetic important. 

Constantele termo - fizice mai mari ale apei în raport cu ale uscatului (de exemplu, 
c� ldura specific�  a apei este de aproape 2 ori mai mare decât a solului), dar un albedo mai mic 
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decât al uscatul, determin�  ca înc� lzirea, respectiv r� cirea apei, s�  se produc�  mai lent decât a 
uscatului, ceea ce face ca regimul termic deasupra m� rilor � i oceanelor s�  se deosebeasc�  esen�ial 
de cel de deasupra continentelor. 

Constantele termo - fizice mai mari ale apei în raport cu ale uscatului (de exemplu, 
c� ldura specific�  a apei este de aproape 2 ori mai mare decât a solului), dar un albedo mai mic 
decât al uscatul, determin�  ca înc� lzirea, respectiv r� cirea apei, s�  se produc�  mai lent decât a 
uscatului, ceea ce face ca regimul termic deasupra m� rilor � i oceanelor s�  se deosebeasc�  esen�ial 
de cel de deasupra continentelor. 

Caracterul continental sau maritim al unui climat se poate aprecia îndeosebi dup�  regimul 
s� u termic. Apa m� rilor � i oceanelor reduce amplitudinile zilnice � i anuale ale temperaturii 
aerului � i produce întârzieri ale momentelor de înregistrare ale temperaturilor extreme zilnice � i 
anuale (de exemplu, extremele anuale pot dep�� i � i o lun�  întârziere). Aceste caracteristici pot 
conduce chiar la apari�ia unor decal� ri ale anotimpurilor. 

Aceste deosebiri între caracteristicile suprafe�ei terestre au permis stabilirea unui “grad 
de continentalism” (C) pentru diferite localit�� i de pe glob, dat de rela�ia: 

 

b
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C +
+

=
)sin( 0jj

                      (3.25) 

 
unde: a, b, j 0 sunt parametri constan�i (Conrad: a = 1,7; b = 14,0; j 0 = 10 0), A - amplitudinea 
anual�  a temperaturii aerului (0C), iar j   - latitudinea geografic� . 

Caracterul oceanic al unui climat poate fi accentuat sau diminuat de c� tre curen�ii 
maritimi permanen�i calzi sau reci, care scald�  coastele continentale respective. În func�ie de 
gradul de continentalism (C: 0 – 100) se poate face o clasificare a climatelor � i anume: 

- climate oceanice sau maritime (C: 0 – 33); 
- climate de coast�  sau de litoral (C: 34 – 66); 
- climate continentale (C: 67 – 100). 
Existen�a reliefului � i influen�a asupra parametrilor meteo – climatici. Relieful constituie 

unul din elementele mediului geografic care exercit�  o influen��  asupra regimului elementelor 
meteorologice � i, deci, are un important rol în generarea “peisajului” climatic. 

Ac�iunea climatogen�  a reliefului este complex�  � i se manifest�  prin elementele sale 
definitorii reprezentate de altitudine, înclinarea � i orientarea (expunerea) terenului (pantelor), în 
cadrul configura�iei principalelor forme de relief, fiecare dintre aceste elemente aducându-� i 
contribu�ia la starea timpului � i a climei, atât într-un mod individual, cât � i în ansamblu cu 
celelalte elemente. 

Altitudinea este elementul caracteristic mediului înconjur� tor care imprim�  modific� rile 
cele mai semnificative pentru parametri meteorologici 

Regimul radiativ se distinge printr-o cre� tere a intensit�� ii radia�iilor solare odat�  cu 
altitudinea, ca urmare a scurt� rii parcursului razelor prin atmosfer�  (masei atmosferice 
str� b� tut� ), cre� terii transparen�ei aerului � i sc� derii influen�ei fenomenelor de absorb�ie � i 
difuziune, cu rol în procesul de extinc�ie a radia�iilor. Odat�  cu în� l�imea se modific�  � i 
compozi�ia spectral�  a radia�iei solare directe (prin deplasarea maximului radia�iilor spre lungimi 
de und�  mai mici - cre� terea ponderii radia�iilor U.V.) � i diminuarea radia�iei difuze (mai lent�  
iarna decât vara, ca urmare a cantit�� ii mai mici de vapori de ap�  din aer în sezonul rece) în 
favoarea celei directe. 
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Temperatura aerului prezint�  o distribu�ie cu în� l�imea în care se reflect�  reparti�ia 
radia�iei solare � i a temperaturii solului. Atât evolu�ia pe vertical� , cât � i amplitudinile termice, 
cunosc o sc� dere odat�  cu cre� terea altitudinii. Aceast�  evolu�ie se explic�  prin cre� terea ponderii 
radia�iei pierdute (radia�ia terestr� ) în raport cu cea primit�  (radia�ia global� ), ca urmare a 
mic� or� rii cantit�� ii de vapori de ap�  � i a altor componente ale aerului care pot contribui la 
absorb�ia radia�iilor � i deci la înc� lzirea aerului. 

Tipul formei de relief, convex sau concav, exercit� , de asemenea, influen�e asupra 
evolu�iei cu altitudinea a temperaturii aerului. Depresiunile intramontane, defileurile � i v� ile mai 
adânci favorizeaz�  acumularea aerului rece � i deci, temperaturi mai sc� zute decât pe versan�i. In 
cursul zilei, în formele de relief concave se observ�  înc� lziri însemnate ale aerului, iar în timpul 
nop�ii au loc r� ciri intense. Formele convexe mai ridicate, cum sunt terasele înalte, piemonturile 
sau conurile de dejec�ie, beneficiaz�  de o circula�ie pe orizontal�  � i vertical�  mai intens�  a 
aerului, temperaturi moderate sau mai mari ale aerului, amplitudini termice diurne � i anuale mai 
sc� zute � i astfel, de o clim�  mai blând�  decât în cazul reliefului concav. Dup�  caz, dimensiunile 
� i altitudinea tuturor formelor de relief pot accentua sau diminua caracteristicile termice 
prezentate mai sus. 

Umiditatea aerului, în atmosfera liber� , scade odat�  cu în� l�imea, întrucât cre� te distan�a 
fa��  de sursele de ap� . În regiunile muntoase se men�ine aceast�  tendin��  de sc� dere, îns�  ea este 
diminuat�  ca urmare a num� rului mare de surse de evaporare (râuri, vegeta�ie, z� pad�  � i altele). 

În v� i � i depresiuni, evolu�ia diurn�  � i anual�  a umidit�� ii (absolute � i relative) se 
aseam� n�  cu cea de la câmpie (varia�ia diurn�  se caracterizeaz�  printr-o dubl�  oscila�ie cu un 
minim radiativ diminea�a � i altul convectiv dup�  – amiaza, iar varia�ia anual�  se caracterizeaz�  
printr-o simpl�  oscila�ie, cu un minim iarna � i un maxim vara). 

Pe versan�i � i pe culmi, în func�ie de zona climatic� , se constat�  modific� ri ale evolu�iei 
umidit�� ii, depinzând de regimul termic, circula�ia local�  a aerului (brizele de munte � i de vale) � i 
altitudine. 

Nebulozitatea � i precipita�iile, dar � i ce�urile, prezint�  varia�ii datorate influen�ei 
exercitate de formele de relief, de circula�ia maselor de aer, îndeosebi ca urmare a proceselor 
convective (dinamice � i termice), altitudine � i a altor factori. 

Apari�ia norilor prin convec�ie termic�  se face sim�it�  pe pantele estice înainte de amiaz� , 
pe cele sudice la amiaz�  � i pe versan�ii vestici dup�  – amiaza.  Dezvoltarea norilor prin convec�ie 
dinamic�  se face pe pantele de munte expuse vântului. 

Vara, nebulozitatea este mai mare ziua decât noaptea datorit�  manifest� rilor convec�iei � i 
asociat�  cu briza de vale. Iarna, îns� , nebulozitatea scade, îndeosebi pentru sectoarele înalte ale 
mun�ilor. În aceste sectoare se formeaz�  frecvent � i ce�urile, mai ales în dup� –amiaza zilei � i în 
cursul verii, în timp ce în depresiuni � i v� i ce�urile se formeaz�  mai des noaptea (spre diminea�� ) 
� i iarna (datorit�  mi� c� rii descendente sub forma brizelor de munte). 

Mi � c� rile ascendente cauzate de existen�a reliefului favorizeaz�  apari�ia precipita�iilor 
orografice (maximele totalurilor pluviometrice de pe suprafa�a terestr�  sunt de natur�  orografic� ). 
În regiunile muntoase se constat�  o cre� tere a acestora cu în� l�imea (maxime grupate pe dou�  
zone: 500 – 700 m, 800 – 1 200 m, pe versan�ii expu� i vânturilor dominante) dup�  care scad 
treptat. În general, la latitudini temperate gradientul pluviometric vertical este de circa 100 
mm/100 m, cu varia�ii în func�ie de regiune. 

Zonele cu precipita�ii frecvente depind îns�  de altitudinea nivelului de condensare, care 
variaz�  cu anotimpul (zona cu precipita�ii este mai coborât�  iarna decât vara), cu tipul de 
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convec�ie (cantit�� ile maxime absolute de precipita�ii pe glob sunt de origine orografic� ), masa 
de aer (temperatura � i umiditatea aerului) � i altele. 

Presiunea atmosferic�  scade cu cre� terea altitudinii (scade grosimea atmosferei precum � i 
densitatea aerului), îns�  configura�ia terenului, regimul termic sau dinamica aerului pot 
determina gradien�i barici diferi�i pe versan�i (prin acumul� ri de mase de aer rece în depresiuni � i 
v� i, circula�ii locale ale maselor de aer � i altele). 

Circula�ia aerului este influen�at� , de asemenea, de altitudine, formele de relief, regimul 
termic � i cel al presiunii atmosferice pentru diverse sectoare ale reliefului muntos, prezen�a 
stratului de z� pad� ,  fenomenele de evapora�ie � i evapotranspira�ie. Viteza vântului în atmosfera 
liber�  cre� te cu altitudinea, dar, în condi�iile orografice particulare foarte variate ale mun�ilor, 
vântul poate prezenta modific� ri locale ale direc�iei � i vitezei, precum � i regimuri foarte 
diferen�iate (calm – datorit�  efectului de ad� postire al unor versan�i, brize de munte � i de vale, 
föhn). 

Modificarea valorilor parametrilor meteorologici cu altitudinea are drept consecin��  
crearea unei zonalit�� i climatice verticale (etajare climatic� ), reflectat�  în modul de dispunere a 
sub zonelor de vegeta�ie (repartizarea speciilor de plante � i caracterul asocia�iilor vegetale). De 
exemplu, în mun�i, limitele p� durilor depind atât de regimul termic (izoterma de 10 0C a lunii 
celei mai calde – limita superioar� ), cât � i de umiditate (pentru limita inferioar� ). 

O alt�  categorie de observa�ii se refer�  la modificarea datei fenofazelor � i la constatarea 
unor paralelisme între producerea anumitor fenofaze � i datele climatice. 

Un alt efect al altitudinii asupra vegeta�iei este reprezentat de mic�orarea sezonului de 
vegeta�ie cu în� l�imea. Astfel, în etajele montane, perioada de vegeta�ie este mai scurt�  datorit�  
pornirii vegeta�iei mai târziu prim� vara � i încheierii ultimei fenofaze mai devreme toamna 
(Marcu, 1983). 

Rolul climatogenetic al orient� rii � i înclin� rii pantelor. În afar�  de în� l�ime (altitudine), 
relieful poate prezenta însemn� tate ecologic�  � i agricol�  � i prin orientarea (expozi�ia) � i 
înclinarea pantelor, care influen�eaz�  atât intensitatea radia�iei solare recep�ionat�  de o suprafa�� , 
cât � i durata insola�iei. 

Regimul radiativ depinde de orientarea pantelor fa��  de punctele cardinale fiind diferit, 
îndeosebi pentru latitudinile temperate, deoarece, pentru latitudinile mici, Soarele fiind aproape 
de zenit, reparti�ia energiei radiante este aproape aceea� i pentru toate pantele, iar la latitudini 
mari (unde radia�iei difuze îi revine un rol crescut) Soarele descrie un cerc complet al 
orizontului. 

La latitudini mijlocii sunt favorizate pantele cu orientare sudic� , care beneficiaz�  de 
intensit�� i � i durate efective mai mari decât versan�ii nordici. Valoarea maxim�  a radia�iei solare 
se înregistreaz�  în momentele în care razele solare cad perpendicular pe pantele respective (cu 
expozi�ie sudic� ). 

Pe versan�ii cu expunere estic�  valorile maxime ale radia�iei solare se înregistreaz�  la 
momente diferite de timp în func�ie de pant�  � i anotimp. Vara, cele mai mari valori radiative se 
observ�  pe pantele cu înclinare mic� , în timp ce iarna valorile maxime se observ�  pe pantele cu 
înclinare mai mare. 

Temperatura solului este influen�at�  de expozi�ia, înclinarea � i propriet�� ile termice ale 
solului. Versantul nordic, fiind mai umed decât cel sudic, va avea un regim termic specific, cu 
contraste ale temperaturii solului între versan�i, în func�ie de cantit�� ile de energie primite. 
Versantul nordic va prezenta, în general, temperaturi minime mai mici decât cel sudic (unde se 
înregistraz�  cele mai mari temperaturi). 



 58

Temperatura aerului, la rândul ei, reflect�  deosebirile datorate regimului radiativ. Astfel, 
se constat�  modific� ri termice în func�ie de orientarea versan�ilor fa��  de punctele cardinale, 
difern�ele mic� orându-se odat�  cu dep� rtarea de suprafa�a solului. Pentru emisfera nordic� , în 
zilele senine, pantele cu orientare sud – vestic� , sudic�  � i sud – estic�  prezint�  regimuri termice 
mai mari în compara�ie cu cele având expozi�ie nordic� , datorit�  bilan�ului radiativ favorabil. 
Deosebirile termice ale aerului dintre versan�i se mic� oreaz�  în cursul nop�ii. 

Umiditatea aerului se distribuie diferen�iat în func�ie de orientarea versan�ilor, fiind de 
obicei mai mare pe cei nordici, factorii care o influen�eaz�  fiind altitudinea � i configura�ia 
terenului, regimul termic � i circula�ia maselor de aer. 

Umiditatea aerului se distribuie diferen�iat în func�ie de orientarea versan�ilor, fiind de 
obicei mai mare pe cei nordici, factorii care o influen�eaz�  fiind altitudinea � i configura�ia 
terenului, regimul termic � i circula�ia maselor de aer. 

Înclinarea versan�ilor determin�  modific� ri nu numai ale modului de recep�ie a radia�iilor 
solare � i accentuarea contrastului termic între pante, ci � i influen�e (dac�  în� l�imea este relativ 
mai mare) asupra deplas� rii maselor de aer, nebulozit�� ii � i precipita�iilor. Astfel, în cazul 
culmilor dispuse perpendicular pe direc�ia de advec�ie (“în vânt”), precipita�iile sunt mai mari 
cantitativ decât pe pantele “sub vânt”. La deplasarea maselor de aer, pantele expuse vânturilor 
dominante determin�  mi� c� ri ascendente, destinderi adiabatice, urmate de r� ciri ale aerului, 
condens� ri ale vaporilor de ap�  � i precipita�ii (dac�  altitudinea formei de relief este suficient de 
mare). 

Natura � i dimensiunile înveli� ului vegetal � i influen�a asupra parametrilor meteo – 
climatici. Înveli� ul vegetal acoper�  por�iuni mai mari sau mai mici ale suprafe�ei P� mântului, 
ceea ce determin�  o anumit�  influen��  asupra parametrilor meteo - climatici zonali (albedo, 
temperatura � i umiditatea aerului, precipita�ii), îndeosebi la nivel microclimatic (topoclimatic). 

Interac�iunea vegeta�iei � i climatului este reciproc� . De� i sunt într-o rela�ie cauz�  – efect, 
climatul este un factor primar iar vegeta�ia este factor secundar. Climatul implic�  integrarea 
complex�  a factorilor meteorologici, iar distribu�ia vegeta�iei pe suprafa�a P� mântului reflect�  
condi�iile climatice, regimul termic jucând un rol important la latitudini medii � i mari, în timp ce 
regimul precipita�iilor prezint�  importan��  la latitudini mici. La rândul s� u, covorul vegetal 
schimb�  propriet�� ile fizice ale suprafe�ei active, îndeosebi prin modificarea proceselor radiative, 
a schimburilor de c� ldur�  � i a celor de umiditate, ceea ce induce modific� ri � i ale altor 
partametrii meteorologici. 

 
3.3 Circula�ia general�  a atmosferei – factor genetic al climei 
 
Prin circula�ia general�  a atmosferei în troposfer�  se în�elege sistemul care include 

totalitatea curen�ilor de aer cu caracter permanent sau periodic care se deplaseaz�  pe suprafe�e 
terestre mari. Aceast�  circula�ie a aerului la scar�  planetar�  are loc ca urmare a înc� lzirilor 
diferite ale suprafe�ei P� mântului (consecin��  a dezechilibrului energetic radiativ latitudinal - 
surplus de energie radiativ�  la latitudini mici � i deficit de energie radiativ�  la latitudini medii � i 
mari,  precum � i a distrubu�iei apei pe suprafa�a globului) � i a mi� c� rii de rota�ie a planetei, care 
determin�  apari�ia for�ei Coriolis. 

Circula�ia general�  a atmosferei ocup�  un loc central în problematica meteorologiei � i 
climatologiei, întrucât este cel de-al treilea factor genetic al climei, care, împreun�  cu ceilal�i doi 
factori (radia�ia solar�  � i starea suprafe�ei subiacente atmosferei), contribuie la evolu�ia vremii � i 
geneza diferitelor tipuri de clim�  (fiind � i cel mai dinamic dintre ace� ti factori). 
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Conform schemei clasice propuse de Rossby, la nivelul fiec� rei emisfere, circula�ia 
atmosferic�  în troposfer�  poat�  fi simplificat�  (suprafa�a terestr�  se presupune omogen� ) la un 
sistem de trei circuite (celule) principale (fig. 3.12): celula Hadley (celula alizeelor � i a 
contraalizeelor sau celula tropical� ), celula Ferrel (celula vânturilor de vest sau celula 
latitudinilor temperate) � i celula polar� . Aceste celule prezint�  varia�ii însemnate atât ale 

pozi�iei, cât � i ale intensit�� ii 
circula�iei. 

 
Fig. 3.12 – Schema simplificat�  a 
circula�iei generale a atmosferei 
(la suprafa�a P� mântului � i în 
troposfer� ) pentru emisfera 
nordic� : 1 – celula Hadley, 2 – 
celula Ferrel, 3 – celula polar�  
(dup�  Dragomirescu � i Enache, 
1998) 
 

Într-un prim circuit (celula 
Hadley), aerul cald din vecin� tatea 

ecuatorului (între 50 latitudine N � i S), unde se manifest�  un brâu de presiune atmosferic�  mic�  
(zona calmelor ecuatoriale, f� r�  vânturi dominante), prezint�  o mi� care termoconvectiv�  
ascendent�  (zona de convergen��  intertropical� ) pân�  la în� l�imi de 4 – 8 km, dup�  care, în 
altitudine se repartizeaz�  spre nord � i spre sud. Zona de convergen��  intertropical�  este o zon�  
îngust� , cu nebulozitate  mare, observat�  mai ales deasupra Oc. Atlantic � i Pacific între ecuator � i 
100 N, datorit�  distribu�iei asimetrice a uscatului � i apelor între cele dou�  emisfere. Simultan cu 
deplasarea spre poli masele de aer sunt supuse for�ei iner�iale de tip Coriolis, ceea ce face ca în 
regiune latitudinii de 30 0 devierea s�  se accentueze, iar masele de aer s�  ajung�  s�  se deplaseze 
de la vest spre est în lungul paralelelor geografice. Întrucât circula�ia spre poli înceteaz� , o 
anumit�  acumulare a aerului la aceste latitudini conduce la o cre� tere a densit�� ii acestuia, 
determinând o deplasare descendent�  a aerului � i o cre� tere a presiunii atmosferice cu formarea 
unor brâuri de presiune atmosferic�  ridicat� . Celula Hadley este mai intens�  iarna decât vara – 
când sufer�  o deplasare spre nord între 15 0N � i 450N (concomitent cu o p� trundere a celulei 
Hadley sudice, care poate avansa pân�  la 150N). 

De la nivelul suprafe�ei terestre aerul se deplaseaz� , o parte spre nord, c� tre latitudinea de 
60 0, iar alt�  parte spre ecuator, ambele mi� c� ri fiind influen�ate de for�a Coriolis prin devierea 
lor spre dreapta. Deplasarea aerului la sol (vânturile) între latitudinea de 30 0 – 40 0N � i S (zona 
tropical�  � i subtropical� ) spre 5 0 – 12 0 latitudine N � i S (zona ecuatorial� ) reprezint�  alizeele 
(parte a circula�iei din celula Hadley), în timp ce mi� carea între acelea� i latitudini în altitudine, în 
sens opus, reprezint�  contraalizeele. Totodat� , înc� lzirile diferite ale suprafa�ei � i influen�ele 
topografice pot determina circula�ii distincte (cum sunt musonii) � i varia�ii regionale ale vremii � i 
climei. Ca urmare, chiar dac�  alizeele au un caracter sta�ionar, aceasta nu exclude apari�ia în 
aceast�  regiune a unor furtuni puternice (uragane, taifunuri etc.). 

Din zona polului, unde temperaturile sc� zute determin�  o presiune atmosferic�  ridicat� , 
aerul se deplaseaz�  spre latitudini mai mici. Aceast�  circula�ie, de� i foarte slab� , este, din nou, 
supus�  for�ei deviatoare Coriolis, astfel încât, în regiunea latitudinii de 60 0 deplasarea aerului cu 
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densitate mare din vecin� tatea suprafe�ei terestre s�  se fac�  de la est la vest (zona vânturilor 
estice).  

În vecin� tatea latitudinii de 60 0 aceste mase de aer se vor întâlni cu masele mai calde � i 
cu densitate mai mic�  care vin dinspre sud (zona vânturilor de vest), generând fronturi 
atmosferice. Astfel, circula�ia convergent�  a aerului spre regiunea latitudinii de 60 0 face ca 
aceasta s�  devin�  o zon�  de frontogenez�  în care masele mai calde sufer�  o mi� care convectiv�  
ascendent� , iar energia transportat�  de acestea este disipat�  la scar�  mare prin turbulen�a 
atmosferei. În Europa de vest, acolo unde nu exist�  baraje orografice în calea deplas� rii aerului, 
vânturile de vest determin�  o extindere a climatul de litoral în interiorul uscatului, ca urmare a 
centrelor de presiune diferite ce iau na� tere deasupra oceanului � i uscatului. 

Apoi, în altitudine, aerul se îndreapt� , o parte spre sud, iar alt�  parte spre nord, 
închizându-se celelalte dou�  circuite ale circula�iei generale a atmosferei, corespunz� toare 
circuitului latitudinilor mijlocii � i circuitului polar. 

Aceast�  schem�  simplificat�  a circula�iei atmosferice (s-a neglijat neomogenitatea 
suprafe�ei terestre) con�ine alte trei circuite care se manifest�  în emisfera sudic� , cu deosebirea 
c� , sub ac�iunea for�ei Coriolis, deplasarea aerului se face spre stânga.  

În realitate, circula�ia atmosferic�  la nivelul suprafe�ei terestre este mai complicat�  
(îndeosebi la latitudini temperate), datorit�  neomogenit�� ii suprafe�ei terestre (continente, apa 
m� rilor � i oceanelor, lan�uri muntoase), distribu�iei anotimpuale diferite a temperaturii aerului, 
prezen�ei curen�ilor jet, distribu�iei câmpului baric. 

Din aceste considerente, la descrierea � i explicarea circula�iei generale, se au în vedere, 
adesea, tr� s� turile atât ale unei circula�ii primare – persistent� , desf�� urat�  permanent pe arii 
mari (dar care poate varia în detaliu), cât � i cele ale unei circula�ii secundare – cu durate scurte, 
în care intervine mi� carea mai rapid�  a ciclonilor sau cea mai lent�  a anticiclonilor � i 
r� spunz� toare de schimbarea vremii, suprapus�  peste prima circula�ie. 

Totodat� , în zona temperat�  din emisfera nordic� , unde predomin�  uscatul, î� i fac apari�ia 
cicloni � i anticicloni mobili care schimb�  circula�ia general�  atmosferic� , precum � i manifestarea 
unor vânturi neregulate, a c� ror circula�ie se suprapune peste cea a circula�iei generale a 
atmosferei, întrucât la aceste latitudini contrastele termice între uscat � i ap�  sunt mai mari decât 
în regiunea dintre ecuator � i tropice. Între ecuator � i tropice circula�ia general�  atmosferic�  este 
mai regulat�  decât în regiunile temperate, pentru c�  deosebirile termice dintre continente � i 
oceane, atât vara, cât � i iarna, sunt mult mai mici (Ioan, 1962).  

 
 
Întreb � ri : 
1. Ce se în�elege prin activitate solar�  � i care sunt caracteristicile ei ? 
2. Care sunt principalele domenii spectrale ale undelor electromagnetice ? 
3. Care sunt principalii factori care determin�  energia solar�  la limita superioar�  a 

atmosferei ? 
4. Care este durata maxim�  a insola�iei la latitudini temperate ? 
5. S�  se scrie expresia legii lui Lambert � i s�  se expliciteze m� rimile care intervin. 
6. De ce este iarn�  în emisfera nordic� , de� i în sezonul rece P� mântul este mai aproape de 

Soare ? 
7. S�  se scrie expresia legii lui Bouguer � i s�  se expliciteze m� rimile care intervin. 
8. Cum se explic�  fenomenul de miraj ? 
9. De ce este albastru cerul unei zile senine ? 
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10. S�  se scrie expresis bilan�ului radiativ al solului pentru o zi senin�  � i s�  se expliciteze 
m� rimile care intervin. 

11 S�  se scrie expresis bilan�ului caloric al solului pentru o zi senin�  � i s�  se expliciteze 
m� rimile care intervin. 

12. Explica�i felul în care dominan�a uscatului sau apei influen�eaz�  regimul parametrilor 
meteorologici. 

13. Explica�i rolul climatogenetic al orient� rii � i înclin� rii pantelor reliefului. 
14. Explica�i rolul climatogenetic al vegeta�iei. 
15. Men�iona�i în ce const�  circula�ia general�  a atmosferei. 
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Capitolul 4 
 

Elemente meteorologice 
 

Cuvinte cheie: temperatura solului, temperatura aerului, umiditatea aerului, produse de 
condensare � i desublimare a vaporilor de ap� , presiunea atmosferic� , vântul 

 
Obiective: 

- Cunoa� terea principalilor parametri meteorologici care descriu vremea, clima � i care 
sunt implica�i în problematica agrometeorologic� ; 

- Descrierea termenilor � i a m� rimilor specifice parametrilor meteorologici; 
- Cunoa� terea varia�iilor periodice � i neperiodice ale principalelor elemente 

meteorologice; 
- Cunoa� terea rolului � i efectelor produse de elementele meteorologice � i varia�ia acestora 

asupra plantelor. 
 

Rezumat: 
În acest capitol sunt analiza�i pe rând fiecare element meteorologic. Astfel, despre temperstura 

solului sunt men�iona�i factorii de care depinde regimul termic al solului, varia�ia zilnic�  � i anual� , 
principalele reprezent� ri grafice, precum � i ac�iunea biotrop�  a temperaturii solului. În leg� tur�  cu 
temperatura aerului se fac referiri în leg� tur�  cu procesul de înc� lzire � i r� cire al aerului, varia�ia zilnic� , 
anual�  � i cu în� l�imea a temperaturii aerului, principalele reprezent� ri grafice utilizate în meteorologie, 
dar � i.influen�a temperaturii aerului asupra vegeta�iei. Despre umiditatea aerului se fac men�iuni despre 
parametric care descriu umiditatea earplug, procesul de evaporare, varia�ia zilnic�  � i anual�  a cantit�� ii de 
ap�  evaporat� , varia�iile periodice � i cu în� l�imea umidit�� ii relative a aerului, precum � i despre influen�a 
umidit�� ii aerului asupra vegeta�iei.  

În leg� tur�  cu produsele de condensare � i desublimare a vaporilor de ap�  din atmosfer� , la 
început, sunt prezentate mijloacele de r� cire ale earplug, produsele primare de condensare � i de 
desublimare a vaporilor de ap�  (cea�a � i norii). În conexiune cu norii este analizate nivelele caracteristice 
ale norului � i clasificarea norilor. În continuare, se fac referiri despre depuneri � i precipita�ii atmosferice. 
Apoi, este analizat� , pe scurt, teoria form� rii precipita�iilor, clasificarea precipita�iilor � i varia�iile 
periodice � i cu în� l�imea ale precipita�iilor atmosferice. În final, este discutat rolul apei în lumea vegetal�  
� i ac�iunea biotrop�  a precipita�iilor. 

Acelea� i aspecte esen�iale sunt luate în considerare � i la prezentarea presiunii atmosferice � i 
vântului, inclusiv influen�a lor asupra vegeta�iei. 

 
 
4.1 Temperatura solului 
 
Suprafa�a subiacent�  atmosferei (solul terestru sau m� rile � i oceanele) este o suprafa��  

activ�  pentru c� , în afar�  de asigurarea suportului mecanic pentru vegeta�ie, ea recep�ioneaz�  prin 
absorb�ie o parte din energia radiant�  solar�  (restul fiind, în principal, reflectat� ) cât � i din apa 
provenit�  din precipita�ii, pe care le distribuie, apoi, o parte în straturile solului sau ale apei, o 
alta spre straturile inferioare ale atmosferei, pe care le înc� lze� te � i contribuie la umezeala lor, iar 
o ultim�  parte este inclus�  într-o serie de procese � i fenomene fizice, chimice � i biologice. 
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Suprafa�a activ�  este stratul planetar superficial, de grosime variabil� , în cuprinsul c� ruia 
radia�ia solar�  incident�  sufer�  fenomenul de reflexie, refrac�ie, absorb�ie etc., prin care aceast�  
energia radiant�  este transformat�  � i redistribuit� . 

Temperatura solului � i modul de propagare a c� ldurii în sol depind de o multitudine de 
factori, în primul rând de intensitatea radia�iei solare � i de varia�iile sale periodice in timp, la care 
se adaug�  o serie de parametri ce caracterizeaz�  natura � i propriet�� ile fizice ale solului: albedoul 
suprafe�ei, compozi�ia, structura, textura, umiditatea sau usc� ciunea solului (în func�ie de 
con�inutul de ap�  sau de aer), c� ldura specific�  � i conductivitatea termic� . 

Temperatura solului mai depinde de orientarea � i înclinarea pantelor versan�ilor (pantele 
cu expozi�ie sudic�  au temperatura solului mai mare decât cele nordic� , aspect valabil chiar � i 
pentru minidenivel� rile rezultate din ar� turi), natura � i de gradul de acoperire a suprafe�ei solului 
cu vegeta�ie sau cu z� pad� . 

Energia radiant�  solar�  (global� ) este, par�ial, absorbit�  � i transformat�  în energie 
termic� , devenind principala surs�  de înc� lzire a suprafe�ei solului � i, deci, pentru valoarea 
temperaturii solului. O anumit�  parte din radia�ia incident�  este reflectat� , iar cealalt�  parte este 
folosit�  pentru înc� lzirea stratului de la suprafa�� , a aerului din vecin� tate, fotosintez�  � i alte 
fenomene fizice, chimice � i biologice de la nivelul suprafe�ei terestre. 

Dac�  bilan�ul energetic radiativ este pozitiv (ziua � i vara), atunci suprafa�a solului se 
înc� lze� te, iar c� ldura eliberat�  serve� te drept surs�  pentru un num� r însemnat de procese fizice, 
chimice � i biologice din sol, apa din sol, ap�  � i din aerul învecinat suprafe�ei solului. În 
consecin�� , temperatura solului cre� te. Cre� terea temperaturii are loc pân�  în momentul când 
energia radiant�  emis�  de sol va fi echilibrat�  de energia solar�  incident� . 

Dac�  bilan�ul energetic radiativ este negativ (noaptea � i iarna), atunci suprafa�a solului se 
r� ce� te, iar c� ldura pierdut�  de suprafa�a solului este, în parte, compensat�  de aportul de c� ldur�  
din straturile solului, apei � i ale aerului învecinat care, la rândul s� u se r� ce� te, fenomene care 
contribuie la producerea altor procese în sol � i atmosfera liber� . În consecin�� , temperatura 
solului scade. 

Albedoul suprafe�ei solului este dependent de culoarea � i umiditatea sa. 
Un sol cu un albedo mare (capacitate de reflexie mare), de culoare deschis� , reflect�  o 

cantitate mare de radia�ie solar� , conducând la o înc� lzire redus�  � i, deci, la temperaturi mici ale 
solului. 

Dimpotriv� , solurile închise la culoare (albedo mic), cum sunt cele bogate în humus 
(cernoziomul), reflect�  mai pu�in�  radia�ie solar� , vor absorbi mai mult�  radia�ie solar� , se vor 
înc� lzi mai mult decât cele deschise la culoare � i vor avea temperaturi mai mari decât acestea, cu 
circa 3 – 8 0C. Aceste soluri au nu numai o capacitate de absorb�ie sporit� , ci � i o putere de 
emisia însemnat� , ele r� cindu-se (noaptea � i iarna) mai mult decât solurile deschise la culoare. 

Constituen�ii chimici (dependen�i de natura solului) influen�eaz�  regimul termic al solului 
(de exemplu, între solurile nisipoase � i cele argiloase, în stratul arabil se poate atinge o diferen��  
de temperatur�  de 1 - 3 0C). Întrucât, indirect, aceste propriet�� i ac�ioneaz�  asupra cre� terii � i 
dezvolt� rii plantelor, amplasarea culturilor agricole pe diversele soluri trebuie s�  se fac�  astfel 
încât caracteristicile termice ale solurilor s�  fie în concordan��  cu cerin�ele termice ale plantelor. 

Astfel, pe solurile care se înc� lzesc prim� vara mai repede se pot cultiva plante cu 
necesit�� i termice mai ridicate (porumb, bost� noase � i altele). Dimpotriv� , în condi�iile unor 
prim� veri reci � i umede, temperaturile mici ale unui sol argilos pot afecta plantele cultivate. 

Natura solului influen�eaz�  � i evolu�ia fenofazelor întrucât propriet�� ile termofizice 
diferite ale solului conduc la înc� lziri diferite. Astfel, în zonele din sudul �� rii noastre, în 
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condi�iile unui acela� i regim al temperaturii aerului, beneficiind de umidit�� i � i condi�ii de 
nutri�ie optim� , culturile cresc mai repede pe solurile nisipoase decât pe cele bogate în humus din 
B� r� gan, iar pe acestea mai repede decât pe cele argiloase din bazinul Arge� ului. 

Structura, textura (modul de aranjare spa�ial�  a componentelor solului, spa�iile lacunare 
depinzând de dimensiunile glomerulelor solului) � i gradul de umiditate al solului produc o 
modificare a constantelor termofizice ale solului � i, deci, influen�eaz�  diferit regimul termic al 
solului, pentru acela� i regim radiativ. De exemplu, un sol proasp� t arat se înc� lze� te � i se r� ce� te 
mai repede decât acela� i sol tasat � i pentru aceea� i intensitate a radia�iei solare. Temperatura 
solului depinde � i de modul de dispunere al brazdelor, de adâncimea � i orientarea lor fa��  de 
punctele cardinale, de tipul de cultivare ales. 

C� ldura specific�  este o constant�  de material (fiecare corp având propria c� ldur�  
specific� ) � i ofer�  informa�ii privind ritmul � i capacitatea de înc� lzire a corpurilor respective. 

C� ldura specific�  a diferitelor corpuri (inclusiv a solului) se poate defini în dou�  moduri: 
gravimetric � i volumetric. 

C� ldura specific�  gravimetric�  (c) reprezint�  cantitatea de c� ldur�  (Q) necesar�  unit�� ii 
de mas�  de sol pentru a-� i varia temperatura cu un grad, adic� : 
 

  
Tm

Q
c

D×
=         (4.1) 

 
iar unit�� ile de m� sur�  sunt: < c >SI = J/kg�K sau, în domeniul agrometeorologiei < c > = 
cal/g�grd. 

Pentru solurile uscate (lipsite complet de ap� ) de diferite tipuri, c� ldura specific�  
gravimetric�  variaz�  destul de pu�in, având o valoare medie de csol = 0,2 cal/g�grd (de exemplu, 
pentru humus poate ajunge la 2.000 J�kg-1�.K-1), întrucât c� ldura specific�  a diferi�ilor 
constituen�i ai solului variaz�  pu�in de la un compus la altul. Aceast�  c� ldur�  specific�  este de 
circa dou�  pân�  la cinci ori mai mic�  decât a apei (în func�ie de natura constituen�ilor solului). 

C� ldura specific�  volumetric�  (cv) reprezint�  cantitatea de c� ldur�  (Q) necesar�  unit�� ii 
de volum de sol pentru a-� i varia temperatura cu un grad, adic� : 

  
TV

Q
cv D×

=         (4.1) 

iar unit�� ile de m� sur�  sunt: < cv >SI = J/m3�K sau < cv > = cal/cm3�grd. 
Pentru solurile uscate de diferite tipuri, c� ldura specific�  volumetric�  variaz�  în medie 

între cv sol = 0,4 – 0,6 cal/cm3�grd. 
Între cele dou�  c� lduri specifice definite anterior exist�  rela�ia: 

  cv = �� c        (4.2) 
unde �  este densitatea solului (kg/m3 sau g/cm3). 

Corpurile cu c� lduri specifice diferite vor prezenta capacit�� i de înc� lzire diferite. Astfel, 
pentru acela� i aport de c� ldur� , un corp se va înc� lzi cu atât mai mult cu cât va avea o c� ldur�  
specific�  mai mic� . De exemplu, pentru apa � i aerul existente aproape permanent în sol, se 
cunoa� te faptul c� : caer = 0,24 cal/g�grd., cv aer = 3�10-4 cal/cm3�grd. (aer uscat la presiune 
constant� ) � i respectiv cap�  = 1 cal/g�grd. = 4187 J/kg�K, cv ap�  = 1 cal/cm3�grd. = 4,188�103 J/l�K. 
Totodat� , se observ�  c� , cele dou�  c� lduri specifice (gravimetric�  � i volumetric� ) pentru ap�  sunt 
mult mai mari decât ale aerului (cap�  » caer), ceea ce va conduce la valori diferite pentru c� ldurilor 
specifice ale solurilor respective. 
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Pentru un acela� i aport de c� ldur� , solurile uscate, cu porozitate mare sau aerate (cu o 
c� ldur�  specific�  mic�  din cauza prezen�ei aerului) - cum sunt cele nisipoase, se vor înc� lzi mai 
mult � i mai repede decât solurile umede (care au c� lduri specifice mari din cauza prezen�ei apei) 
- cum sunt solurile argiloase. Desigur, solurile uscate (sau afânate, cu o structur�  granular�  mare) 
se vor r� ci mai mult � i mai repede decât solurile umede. Solurile umede se înc� lzesc mai pu�in � i 
datorit�  faptului c�  evaporarea apei consum�  o parte din c� ldura acumulat� . Cu alte cuvinte, 
solurile umede sunt soluri mai reci decât cele uscate, pentru aceea� i comozi�ie chimic� . Totodat� , 
rezult�  c� , în solurile uscate oscila�iile termice sunt mai mari decât în cele umede. 

Conductivitatea termic�  este un parametru care caracterizeaz�  capacitatea de propagare a 
c� ldurii prin diferite corpuri, m� rimea sa depinzând de structura acestora (în cazul solului 
depinzând de porozitate, umiditate, con�inut în materie organic� ), întrucât propagarea c� ldurii 
prin conduc�ie se face din aproape în aproape, de la o molecul�  la alta. 

Conductivitatea termic�  a unui corp se apreciaz�  prin intermediul coeficientului de 
conductibilitate termic�  (
  – nota�ie întâlnit�  în fizic�  sau ks), definit prin cantitatea de c� ldur�  
care se propag�  prin conduc�ie printr-o sec�iune egal�  cu unitatea, în unitatea de timp, în 
condi�iile unui gradient de temperatur�  egal cu unitatea, adic� , în conformitate cu legea lui 
Fourier pentru transportul conductiv al c� ldurii (în sensul sc� derii temperaturii): 

  

dz
dT

tS

Q

××
=l         (4.2) 

unde S este aria sec�iunii unei coloane de sol, t – timpul în care are loc transportul c� ldurii prin 
sec�iunea respectiv� , iar (dT/dz) gradientul vertical al temperaturii solului. 

Unit�� ile de m� sur�  pentru coeficientul de conduc�ie termic�  (conductibilitate termic� ) 
sunt: < 
  >SI = J/ m�s�K sau < cv > = cal/cm�s�grd. 

Conductivitatea termic�  (în partea solid�  a solului) depinde de natura corpului � i de 
gradul de tasare. Constituen�ii solizi ai solurilor prezint� , în general, o conductivitate termic�  mai 
mic�  (tabelul 4.2) în compara�ie cu alte corpuri mai bune conduc� toare de c� ldur� , valori care, 
totu� i, sunt mai mari decât ale aerului (
 aer = 5�10-5 cal/cm�s�grd) � i ale apei (
 ap�  = 1,3�10-3 
cal/cm�s�grd.). Rezult�  c� , cu cât un sol va avea spa�ii lacunare mai mari (umplute cu aer, ap�  sau 
ambele) el va prezenta o conductivitate termic�  mai mic�  decât un sol compact. Totodat� , se 
observ�  c�  
 aer « 
 ap�  ceea ce va determina deosebiri între solurile uscate sau aerate � i cele umede 
sau compacte. 

Astfel, un sol uscat � i afânat sau aerat (cu porozitate mare, cu structur�  granular� ) va 
prezenta o conductivitate termic�  mic�  � i, în consecin�� , va transmite mai pu�in�  c� ldur�  în 
profunzime decât un sol umed. Rezult�  c� , solurile uscate sau cu porozitate mare se vor înc� lzii 
ziua mai puternic numai la suprafa��  (pentru c�  transmit pu�in�  c� ldur�  în profunzimea solului) în 
compara�ie cu solurile umede sau compacte. Noaptea, solurile uscate se vor r� cii prin radia�ie la 
suprafa��  mai mult decât cele umede sau compacte, pentru c�  beneficiaz�  de un aport mai mic de 
c� ldur�  din straturile mai adânci decât cele umede sau compacte, la care transportul c� ldurii din 
profunzime spre suprafa�a solului este mai intens, datorit�  conductivit�� ii termice mai mari a 
acestora (atenuând, astfel, sc� derea temperaturii solurilor respective). 

Stratul de z� pad�  se comport�  ca un strat izolator termic, întrucât împiedic�  propagarea 
varia�iilor termice de la exterior spre sol, dar � i pierderile de c� ldur�  din sol. Z� pada are o 
conductivitate termic�  mic� , de circa 10 ori mai mic�  decât a componen�ilor solizi ai solului (în 
medie 
 z� p. �  
 sol/10 = 0,5�10-3 cal/cm�s�grd). 
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Difuzivitatea termic�  este un parametru care apreciaz�  viteza de propagare a varia�iilor de 
temperatur�  în sol. Difuzivitatea termic�  este caracterizat�  de coeficientul de propagare a 
c� ldurii din sol (a, � , D), definit ca raportul dintre conductivitatea termic�  a solului (
 ) � i c� ldura 
sa specific�  volumetric�  (cv), adic� : 

  
v

a
c c
l l

r
= =

×
        (4.3) 

iar unit�� ile de m� sur�  sunt: < a >SI = m2 /s sau < a > = cm2/s. 
Rezult�  c� , acest parametru cuprinde concomitent în valoarea sa atât propriet�� ile � i 

efectele conductivit�� ii termice, cât � i cele ale c� ldurii specifice volumetrice, permi�ând 
aprecierea modului în care are loc varia�ia temperaturii în sol ca urmare a varia�iei concomitente 
a celor doi factori (viteza de propagare a varia�iilor de temperatur�  � i de uniformizare termic�  a 
straturilor de sol). 

Difuzivitatea termic�  (a) este numeric egal�  cu varia�ia de temperatur�  produs�  de 
unitatea de volum de sol în cazul unui aflux de c� ldur�  numeric egal cu conductivitatea termic�  a 
solului. 

Ca � i la ceilal�i parametri prezenta�i anterior, difuzivitatea solului este influen�at�  de 
ponderea aerului (aaer = 0,16 cm2/s) sau apei (aap�  = 1,3�10-3 cm2/s) din sol. Totodat� , se observ�  
c�  aaer » aap� . Rezult�  c� , solurile uscate (de exemplu, pe timp secetos), afânate sau cu porozitate 
mare au o difuzivitate mai mare decât solurile umede (de exemplu, dup�  ploaie) întrucât, chiar 
dac�  ele permit propagarea doar a unor cantit�� i mici de c� ldur�  în straturile solului, totu� i, aceste 
cantit�� i pot s�  produc�  înc� lziri însemnate (cre� teri mari de temperatur� ). Dimpotriv� , un sol 
umed, de� i permite transportul unor cantit�� i mai mari de c� ldur�  decât un sol uscat (
 ap�  » 
 aer), 
totu� i, difuzivitatea termic�  este mic� , iar înc� lzirile sunt mici (� Tap�  « � Taer), pentru c�  apa are 
c� ldur�  specific�  mai mare a aerului. 

Înveli� ul vegetal, în func�ie de caracteristicile sale (dimensiune, desime etc.), se comport�  
ca strat izolator pentru sol, atât în decursul anului cât � i al zilei. Iarna, solul protejat cu vegeta�ie 
(iarb� , frunze putrezite etc.) este mai cald, adâncimea de înghe� mai mic�  � i de durat�  mai scurt�  
decât la solurile dezgolite. Vara, înveli� ul vegetal absoarbe o bun�  parte din radia�ia solar� , ceea 
ce face ca solul s�  fie mai rece decât cel neacoperit de vegeta�ie. 

Stratul de z� pad� , la rândul s� u, modific�  considerabil regimul temperaturii solului, 
întrucât se comport�  ca un strat care influen�eaz�  regimul radiativ � i care are � i un rol de de 
protec�ie termic�  (z� pada are un coeficient de reflexie mare � i o conductivitate termic�  mic� ). 
Izolarea termic�  este foarte eficient�  dac�  stratul de z� pad�  este afânat � i redus�  dac�  z� pada este 
compact� . 

 
4.2 Varia�ia zilnic�  � i anual�  a temperaturii solului 
 
Temperatura solului variaz�  atât în spa�iu (pe vertical�  � i orizontal� ), cât � i în timp, în 

strâns�  leg� tur�  cu evolu�ia temporal�  a radia�iei solare (deci, în func�ie de latitudine, anotimp, 
ora din zi). Varia�iile pot s�  fie periodice (diurne � i anuale) sau neperiodice (accidentale) � i sunt 
determinate, în principal, de varia�iile radia�iei solare directe. 

Ca � i în cazul radia�iei solare (principal factor care determin�  temperatura solului), 
studierea varia�iei diurne � i anuale a temperaturii solului, la suprafa��  � i în adâncime, se face prin 
metoda grafic�  pe baza valorilor medii normale orare (lunare sau anuale) – pentru varia�ia diurn�  
� i a mediilor lunare – pentru varia�ia anual� . 
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A. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a temperaturii solului (fig. 4.1) se caracterizeaz�  printr-o 
simpl�  oscila�ie, în care se observ�  o înc� lzire în cursul zilei � i o r� cire pe parcursul nop�ii. 

Întrucât propagarea c� ldurii necesit�  un anumit timp, momentele de atingere a 
temperaturilor extreme vor fi diferite în func�ie de 
pozi�ia locului de m� surare. 
 

Fig. 4.1 – Reprezentarea grafic�  a varia�iei zilnice a 
temperaturii solului la suprafa��  � i la diferite adâncimi 
(dup�  Dragomirescu � i Enache, 1998) 

 
La suprafa�a solului temperatura maxim�  se 

înregistreaz�  în jurul orei 13, iar temperatura minim�  la 
câteva minute dup�  r� s� ritul Soarelui. Aceast�  evolu�ie se 
explic�  prin iner�ia termic�  a solului, care, pentru a ajunge la valoarea termic�  maxim� , necesit�  
un timp de acumulare a c� ldurii de circa o or�  din momentul în care radia�ia solar�  atinge 
valoarea sa maxim�  (ora 12, când Soarele trece la meridianul locului). 

 Pentru straturile de diverse adâncimi ale solului evolu�ia diurn�  a temperaturii 
solului se aseam� n�  cu cea temperaturii suprafe�ei solului, dar cu unele deosebiri, în sensul c� , 
valorile termice sunt mai mici � i se produc întârzieri ale temperaturilor extreme (propagarea 
c� ldurii necesit�  un timp oarecare), precum � i mic� or� ri ale amplitudinilor termice diurne (pân�  
la anularea lor). 

Momentele producerii maximului � i minimului termic se înregistreaz�  cu atât mai târziu 
(se decaleaz� ) fa��  de cele corespunz� toare suprafe�ei solului, cu cât adâncimea este mai mare � i, 
prin sc� derea amplitudinii odat�  cu cre� terea adâncimii. Întârzierea producerii extremelor 
termice ale solului este de circa 2 ore � i 40 min. la 12 cm adâncime � i poate s�  ajung�  la 24 h la 
adâncimi de peste 80 cm. 

Oscila�iile termice diurne ale temperaturii solului se mic� oreaz�  cu cre� terea adâncimii. 
Aceste varia�ii devin nesemnificative la adâncimi cuprinse între 60 � i 160 cm, în func�ie de 
propriet�� ile termo-fizice ale solului. Stratul sub care aceste amplitudini termice diurne devin 
zero se nume� te strat cu temperatura zilnic�  constant� . 

Principalii factori de care depinde amplitudinea termic�  diurn�  a solului (dintre care cei 
fizico-chimici au un rol însemnat) sunt: natura solului � i a suprafe�ei solului, umiditatea solului, 
albedoul suprafe�ei, c� ldura specific�  � i conductivitatea termi� , vegeta�ia, nebulozitatea � i stratul 
de z� pad� . 

B. Varia�ia anual�  a temperaturii solului. La latitudinile �� rii noastre, evolu�ia 
temperaturii se caracterizeaz�  printr-o simpl�  oscila�ie, atât la suprafa�a solului, cât � i pentru 
straturile din adâncime, cu un maxim într-o lun�  de var�  � i un minim într-o lun�  de iarn�  (fig. 
4.2). 
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Factorii de care depinde amplitudinea anual�  a temperaturii solului sunt aceea� i cu cei 
men�iona�i la varia�ia diurn�  a temperaturii 
solului. La suprafa�a solului temperatura 
maxim�  se înregistreaz�  în luna iulie (sau 
august), iar temperatua minim�  în luna 
ianuarie. Aceste temperaturi extreme se 
ating dup�  un anumit timp (circa o lun� ) de 
la înregistrarea valorilor extreme ale 
energiei radiante solare. 
 
Fig. 4.2 – Reprezentarea grafic�  a varia�iei 
anuale a temperaturii solului la suprafa��  � i 
la diferite adâncimi (dup�  Dragomirescu � i 
Enache, 1998) 

 
Pentru straturile de diverse adâncimi ale solului evolu�ia anual�  a temperaturii solului se 

aseam� n� , într-o anumit�  m� sur� , cu cea evolu�iei temperaturii suprafe�ei solului. Tot timpul 
anului la latitudini tropicale � i vara la celelalte latitudini (în timpul zileleor senine) temperatura 
solului scade cu adâncimea, în timp ce iarna ea cre� te cu adâncimea solului. Prim� vara � i toamna 
evolu�ia termic�  a straturlor solului este una de tranzi�ie specific�  pentru tendin�ele de varia�ie a 
temperaturii în cele dou�  sezoane (fig. 4.3). 

Totodat� , se constat�  c� , momentele producerii maximului � i minimului termic se 
înregistreaz�  cu atât mai târziu (se decaleaz� ) fa��  de cele corespunz� toare suprafe�ei solului, cu 
cât adâncimea este mai mare � i, prin sc� derea (amortizarea) progresiv�  a amplitudinii odat�  cu 
cre� terea adâncimii. De exemplu, întârzierea producerii extremelor temperaturii anuale a solului 
la adâncimea de 2,5 m este de circa 40 de zile, iar la 10 m între maximul de la suprafa��  � i cel de 
la aceast�  adâncime poate s�  apar�  o diferen��  de aproximativ o jum� tate de an. La latitudinile 

temperate decalarea producerii valorilor extreme anuale 
în func�ie de adâncime este de 20 - 30 m pentru fiecare 
metru de adâncime.  
 
Fig. 4.3 – Reprezentarea grafic�  a varia�iei anuale a 
temperaturii unui sol acoperit iarna cu z� pad�  � i vara 
cu vegeta�ie (——) � i un sol dezgolit (- - -) 
 

Anularea diferen�elor dintre aceste valori 
extreme anuale pentru latitudini  medii se face la o 

adâncime de circa 6 – 30 m în raport cu natural solului, latitudinea geografic�  � i caracteristicile 
climatice ale regiunii considerate. Stratul sub care aceste amplitudini termice anuale devin zero 
se nume� te strat cu temperatura anual�  constant�  (în medie ~ 10 m). 

Spre adâncimi mai mari temperatura litosferei tinde s�  creac�  în conformitate cu treapta 
geotermic�  (varia�ia adâncimii corespunz� toare unui grad de temperatur� , cu o valoare de circa 
33 m/1 0C), din cauza radioactivit�� ii scoar�ei terestre � i a c� ldurii interne a P� mântului. 

 
4.3 Temperatura aerului 
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Temperatura aerului este un parametru meteorologic (exprimat în grade Celsius, în 
majoritatea �� rilor) care, la scar�  macroscopic� , permite aprecierea gradului s� u de înc� lzire la un 
moment � i într-un loc dat. 

Pe suprafa�a terestr�  temperatura aerului variaz�  semnificativ în func�ie de intensitatea 
radia�iei solare recep�ionat�  � i de caracteristicile fizice ale acesteia. 

La rândul ei, temperatura aerului influen�eaz�  � i determin�  alte elemente, procese � i 
fenomene meteorologice, contribuind la descrierea st� rii timpului � i climei. 

În majoritatea sa, înc� lzirea aerului se face indirect, prin intermediul suprafe�ei 
subiacente active a atmosferei, care îndepline� te rol de surs�  principal�  de c� ldur�  pentru aerul 
atmosferei libere. O parte din energia recep�ionat�  de suprafa�a terestr�  este retransmis� , apoi, 
atmosferei prin mai multe procese � i mecanisme, prezentate în continuare. 

Conduc�ia termic�  este procesul prin care c� ldura (energia termic� ) se transmite din 
aproape în aproape (de la o molecul�  la alta), de la corpurile caracterizate printr-o energie de 
agita�ie termic�  molecular�  mai mare, c� tre alte corpuri cu care se afl�  în contact, având energie 
de agita�ie termic�  mai mic� . 

Prin acest proces, suprafa�a subiacent�  terestr�  cald�  va ceda o parte din c� ldura sa 
straturilor de aer din imediata vecin� tate, în func�ie de valoarea coeficientului de conduc�ie 
termic�  a aerului. Întrucât aerul este r� u conduc� tor de c� ldur�  (conductibilitatea aerului este 
mic� : 
 aer = 0,05�10-3 cal/cm�s�grd.), distan�a pe care este transportat�  c� ldura în atmosfer�  prin 
conduc�ie este mic�  (aproximativ 4 cm în vecin� tatea suprafe�ei terestre), iar importan�a acestui 
mecanism de înc� lzire se limiteaz�  doar la acest strat. 

Radia�ia termic� , pe care suprafa�a terestr�  – cu rol de suprafa��  activ�  - o emite continuu 
(noaptea � i ziua – mai intens decât noaptea) este o radia�ie I.R., re�inut�  treptat pe m� sura 
propag� rii în atmosfer� . Absorb�ia energiei radiante terestre de c� tre aer are loc atunci când 
temperatura suprafe�ei subiacente este mai mare decât a aerului. Absorb�ia  radia�iilor este cu atât 
mai intens� , deci, temperatura aerului va cre� te cu atât mai mult, cu cât cantitatea de gaz 
carbonic � i de vapori de ap�  din aer este mai mare. Pe aceast�  cale, aerul se înc� lze� te pe distan�e 
mai mari în atmosfer�  decât se realizeaz�  prin conduc�ie � i are caracter permanent, fiind 
preponderent�  ziua � i vara. 

Convec�ia este procesul de înc� lzire al aerului prin curen�i convectivi ascenden�i care 
transport� , într-un timp relativ scurt, însemnate cantit�� i de c� ldur�  din vecin� tatea suprafe�ei 
terestre în altitudine. Convec�ia poate fi de dou�  feluri: termic�  � i dinamic� . 

Convec�ia termic�  se produce prin deplasarea în în� l�ime a unui volum de aer înc� lzit 
lâng�  suprafa�a subiacent�  � i cu densitate mic� , în timp ce, aerul rece din altitudine � i cu 
densitate mai mare, execut�  o mi� care descendent� , generându-se o a� a-numit�  celul�  de 
convec�ie (celul�  de tip Bénard), dup�  care mi� carea se repet� . Mi� carea ascendent�  a aerului 
cald înceteaz�  atunci când temperatura � i densitatea volumului respectiv de aer devin egale cu 
cele ale mediului atmosferic înconjur� tor. Convec�ia termic�  este un mecanism important de 
înc� lzire al aerului, permi�ând transportul c� ldurii pân�  aproape de limita superioar�  a 
troposferei. 

Convec�ia dinamic�  se produce prin deplasarea în în� l�ime a unui volum de aer cald, 
obligat s�  execute aceast�  mi� care datorit�  unor obstacole reprezentate de forme de relief înalte, 
p� duri, cl� diri înalte (convec�ie orografic� ) sau de-a lungul unei suprafe�e frontale (convec�ie 
frontal� ). 

Turbulen�a atmosferic�  este procesul de amestecare a aerului cald cu cel rece, în urma 
c� ruia masa de aer rece se înc� lze� te. Starea de agita�ie turbulent�  a aerului (apari�ia de vârtejuri) 



 71

se poate realiza atât pe cale termic� , cât � i pe cale dinamic� . Se apreciaz�  c� , amestecul turbulent 
este un alt factor important pentru înc� lzirea aerului. 

Curen�ii de advec�ie constituie un mecanism de înc� lzire a aerului bazat pe curen�ii 
orizontali sau cvasiorizontali, reprezentând vântul. Prin intermediul acestor curen�i se asigur�  
transportul c� ldurii dintr-o zon�  în alta sau un aer rece se poate înc� lzii, atunci când ajunge într-o 
regiune cu suprafe�e terestre calde. Înc� lzirea aerului prin advec�ie se face la o scar�  mai mare 
decât prin convec�ie. 

Comprimarea adiabatic�  este mecanismul prin care, un aer rece este nevoit s�  coboare o 
pant� , iar deplasarea descendent�  este înso�it�  de comprimare adiabatic�  � i degajare de c� ldur�  
(gradientul adiabatic umed este de 0,65 0C/100 m). Un astfel de mecanism de înc� lzire are loc 
atunci când o mas�  de aer execut�  o mi� care descendent�  pe versan�ii opu� i unor vânturi 
puternice. 

Eliberarea c� ldurii latente de vaporizare se face prin eliberarea de c� ldur�  la schimbarea 
st� rii de agregare a  vaporilor de ap�  din aer. Atunci când vaporii sunt transporta�i în altitudine, 
prin curen�ii de convec�ie sau prin turbulen�� , ei trec din faz�  gazoas�  în faz�  lichid�  sau solid�  
cedând c� ldura latent�  de condensare sau, respectiv, de desublimare. Condensarea vaporilor 
conduce la eliberarea a aproape 600 cal/g, iar, la rândul ei, desublimarea mai elibereaz�  înc�  80 
cal/g, deci, cantit�� i relativ însemnate de c� ldur�  care înc� lzesc aerul de la altitudinea unde se 
desf�� oar�  aceste fenomene. De altfel, se apreciaz�  c� , circa 90 % din c� ldura corespunz� toare 
aerului de deasupra oceanelor tropicale este rezultatul eliber� rii c� ldurii latente de vaporizare. 

Sub ac�iunea concomitent�  a acestor factori temperatura aerului se modific�  în spa�iu � i 
timp (periodic sau aperiodic). 

 
4.4  Varia�ia zilnic�  � i anual�  a temperaturii aerului 
 
Studierea varia�iilor periodice (diurne � i anuale) a temperaturii aerului se face prin 

metoda grafic� , pe baza valorilor medii normale orare (lunare sau anuale), ob�inute din 
m� sur� torile standard f� cute în ad� postul meteorologic – pentru varia�ia diurn�  � i a mediilor 
lunare (decadice, pentadice etc.) – pentru varia�ia anual� .  

În afara acestor varia�ii periodice exist�  � i varia�ii neperiodice sau accidentale ale 
temperaturii aerului (zilnice, lunare, anuale), adic�  abateri de la evolu�ia normal�  produse, în 
principal, de evolu�ia aleatorie, brusc�  a vremii, invaziei unor mase de aer etc. (de exemplu, într-
o zi ploioas�  amplitudinea termic�  este mai mic�  decât într-o zi senin� ). 

. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a temperaturii aerului (fig. 4.4) se caracterizeaz�  printr-o 
simpl�  oscila�ie, în care se observ�  o înc� lzire în cursul zilei (valoarea maxim�  înregistrându-se 
în jurul orei 14, uneori chiar 15) � i o r� cire pe parcursul nop�ii (valoarea minim�  înregistrându-se 
la pu�in timp dup�  r� s� ritul Soarelui (mai devreme – între ora 4 � i 5 diminea�a - vara � i mai târziu 
– în apropierea orei 7 - iarna).  

In studierea varia�iei zilnice a temperaturii aerului prezint�  importan��  cunoa� terea 
momentelor producerii temperaturilor extreme, valorile temperaturilor extreme � i valoarea 
amplitudinii termice diurne – parametru important pentru aprecierea caracteristicilor climatice 
ale unei regiuni, dar � i din punct de vedere agrometeorologic. 

Ca � i pentru al�i parametri meteorologici, amplitudinea zilnic�  a temperaturii aerului se 
define� te ca diferen�a dintre valorile termice extreme diurne (A = tmax – tmin). Dac�  aceast�  
amplitudine este calculat�  cu ajutorul valorilor medii normale orare (lunare sau anuale), m� surate 
la ore întregi, atunci ea reprezint�  amplitudinea periodic�  (Ap), iar dac�  este calculat�  cu valorile 
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citite la termometrele de extrem�  (m� surate între ore), atunci m� rimea respectiv�  se nume� te 
amplitudine aperiodic�  (Aap). Desigur, se constat�  c� : Aap > Ap. 

 
Fig. 4.4 – Reprezentarea grafic�  a 
varia�iei zilnice a temperaturii aerului 
la Bucure� ti în luna ianuarie (1) � i în 
luna iulie (2) - dup�  Dragomirescu � i 
Enache, 1998 

 
Factori de care depinde 

amplitudinea diurn�  a temperaturii 
aerului sunt: latitudinea geografic� , 
altitudinea � i formele de relief, 

dep� rtarea de m� ri � i oceane, nebulozitatea, anotimpul, natura � i starea suprafe�ei subiacente, 
vegeta�ia � i vântul. 

B. Varia�ia anual�  a temperaturii aerului  depinde de intensitatea radia�iei solare � i a 
celei terestre, latitudinea geografic� , natura suprafe�ei subiacente, nebulozitate, regimul 
precipita�iilor etc. � i se poate ob�ine prin reprezent� ri grafice pe baza a: 

- 12 medii normale lunare (fig. 4.5), curba de varia�ie având un aspect continuu; 
- 36 medii normale decadice; 
- 73 medii normale pentadice; 
- 365 medii normale zilnice, curba de varia�ie având un aspect zim�at. Cel mai adesea se 

folosesc mediile pentadice � i cele lunare. 
 
Fig. 4.5 – Varia�ia anual�  a temperaturii 
aerului la Bucure� ti, ob�inut�  din cele 12 valori 
medii normale lunare (dup�  Dragomirescu � i 
Enache, 1998) 

 
Pe suprafa�a globului terestru au fost 

eviden�iate, în principal, trei tipuri de varia�ie 
anual�  a temperaturii aerului în func�ie de 

latitudinea geografic�  � i anume: ecuatorial, temperat (� i tropical) � i polar. Aceste categorii se 
deosebesc � i prin amplitudinea termic�  anual�  a aerului, adic�  diferen�a dintre media temperaturii 
lunii celei mai calde � i a celei mai reci. Aceste decalaje de timp apar ca urmare a faptului c�  aerul 
se înc� lze� te indirect, prin intermediul suprafe�ei subiacente atmosferei. 

Factori de care depinde amplitudinea anual�  a temperaturii aerului sunt aceea� i ca � i la 
amplitudinea diurn�  a temperaturii aerului, iar dependen�a lor este aceea� i, cu excep�ia a doi 
factori: latitudinea geografic�  � i anotimpul. 

Amplitudinea anual�  a temperaturii aerului cre� te cu latitudinea (valori minime ale 
amplitudinii în regiunile ecuatoriale � i maxime în cele polare), iar despre dependen�a în func�ie 
de anotimp nu are sens discu�ia. 

Dac�  se întocme� te varia�ia anual�  a temperaturii aerului ob�inut�  cu cele 365 de valori 
medii normale zilnice (fig. 4.6), atunci rezult�  o curb�  dantelat�  pe care se observ�  o serie de 
neregularit�� i („singularit�� i”). Aceste perturba�ii ale evolu�iei anuale nu au caracter aleatoriu 
(întâmpl� tor) din valorile unui singur an ci, unul persistent (se repet�  frecvent), întrucât rezult�  
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din valori medii normale (prin care au fost îndep� rta��  factorii accidentali ce dau na� tere 
varia�iilor neregulate ale temperaturii aerului de la o zi la alta, într-un sens sau altul). În 
consecin�� , aceste fenomene au o oarecare regularitate în apropierea intervalelor respective în 
fiecare an.  

Astfel, în prima jum� tate a anului, când în mod normal temperatura aerului ar trebui s�  
creasc�  treptat, î� i fac apari�ia intervale de timp, în jurul anumitor date, când temperatura aerului 
scade, numite perioade de r� cire. În condi�iile �� rii noastre aceste perioade de r� cire sunt 7 – 17 
februarie, 9 – 13 mai, 20 – 25 mai � i 10 – 14 iunie. Aceste perioade de r� cire se manifest�  ca 
urmare a unei anumite distribu�ii a presiunii atmosferice, care, aproape în fiecare an în 
vecin� tatea datelor respective, se manifest�  prin prezen�a unui maxim barometric în vestul � i 
nord-vestul Europei � i a unor minime barometrice în estul continentului � i în bazinul 
mediteranean. Aceast�  
distribu�ie baric�  favorizeaz�  
advec�ia de aer rece în regiunea 
�� rii noastre, înso�it�  de 
precipita�ii (în special în 
perioada de r� cire din iunie). 
 
Fig. 4.6 – Varia�ia anual�  a 
temperaturii aerului la 
Bucure� ti ob�inut�  din cele 365 
de temperaturi medii normale 
zilnice (dup�  Dragomirescu � i 
Enache, 1998) 
 

De asemenea, în a doua 
jum� tate a anului, când 
temperatura aerului ar trebui s�  
scad�  treptat, î� i fac apari�ia intervale de timp în care temperatrua aerului cre� te, numite, de ceea,  
perioade de înc� lzire. În condi�iile �� rii noastre aceste perioade de înc� lzire sunt sfâr� itul lunii 
septembrie, începutul lunii octombrie � i 10 – 12 noiembrie. Aceste perioade de înc� lzire sunt 
produse de prezen�a unui maxim barometric în sud-estul Europei sau a unui maxim barometric 
extins în regiunea central�  a continentului (în special pentru prima perioad�  de înc� lzire, mai rar 
� i mai pu�in intens pentru a doua perioad�  de înc� lzire). 

Cunoa� terea acestor perioade de r� cire � i înc� lzire prezint�  interes în meteorologia 
sinoptic�  � i în agricultur� , mai ales dac�  ele prezint�  abateri accentuate (de exemplu, înghe�urile 
târzii de prim� var� ), cu efecte negative asupra organismelor vii, cunoascute sub numele de 
riscuri sau hazarde termice. 

 
4.5 Influen�a temperaturii aerului asupra vegeta�iei 
 
La plante, efectele produse de temperatura aerului sunt complexe, se manifest�  la 

nivelurile tuturor fenomenelor � i proceselor care determin� , pentru fiecare specie, cre� terea � i 
dezvoltarea acesteia � i depind de valorile temperaturilor � i de durata de men�inere a acestora.  

Temperatura aerului este un factor meteorologic � i climatic care asigur�  declan� area unor 
procese cum sunt apari�ia fenofazelor (avansul sau întârzierea fazelor fenologice), organogeneza 
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floral�  cu diferen�ierea mugurilor � i organelor florale. Rolul temperaturii rezult� , îndeosebi, din 
influen�a pe care o exercit�  asupra proceselor de fotosintez� , respira�ie, germina�ie, vernalizare, 
transpira�ie, acumularea substan�ei uscate � i valorii produc�iei biologice. Astfel, la temperaturi 
mici (1 – 3 0C) asimila�ia clorofilian�  este foarte mic� . Ea cre� te odat�  cu cre� terea temperaturii, 
fiind maxim�  la 30  – 35 0C, dup�  care scade din nou, pentru a înceta la peste 50 – 55 0C. 
Procesul de fotosintez�  este influen�at într-o m� sur�  mai mic�  de regimul termic atunci când 
temperaturile se încadreaz�  în domeniul normal de adaptare al plantelor. Temperatura aerului 
poate afecta ritmul fotosintezei, dar efectele depind de condi�iile de aclimatizare, la rece sau cald, 
anterioare ale plantelor (Rosenberg � i al�ii, 1983). Cercet� rile efectuate la unele specii de de� ert 
au ar� tat c�  reac�ia la temperatur�  a plantelor se coreleaz�  cu modific� ri ale concentra�iei unor 
enzime, îndeosebi RuP2 carboxilaza (Bjorkman, 1981). 

Temperatura este, al� turi de al�i factori (fotoperioad� , condi�ii de nutri�ie) un element 
important care determin�  formarea primordiilor florale (primele celule din care ia na� tere 
floarea). 

De� i pe suprafa�a P� mântului temperatura aerului atmosferic se întinde între –88 0C � i 
+58 0C, majoritatea plantelor pot cre� te, totu� i, doar într-un interval mai îngust, pu�in deasupra 
punctului de înghe� � i pân�  la circa 40 – 50 0C. 

Au fost puse în eviden��  anumite praguri de temperatur�  (minim, optim, maxim) în 
cadrul c� rora î� i pot duce existen�a organismele vegetale. Sub pragul minim plantele nu se mai 
pot dezvolta întrucât nu beneficiaz�  de c� ldur�  suficient�  pentru procesele biologice. Dincolo de 
pragul termic maxim dezvoltarea se opre� te din nou întrucât temperaturile prea mari devin 
periculoase sau chiar letale pentru plante. În afara limitelor de temperatur� , de� i plantele nu mor, 
ele au totu� i de suferit. Exist�  îns�  � i limite în afara c� rora procesele vitale le sunt stopate 
complet. Temperaturile optime pentru cre� terea majorit�� ii plantelor se plaseaz�  în intervalul 25 
– 35 0C. Excep�ie fac speciile arctice, alpine, tropicale � i de de� ert. 

În afara pragurilor biologice extreme, plantele mai prezint�  � i o temperatur�  optim�  
(“optim armonic”) la care procesele fiziologice au asigurat�  o dezvoltare normal� , echilibrat� , în 
cele mai bune condi�ii. La aceast�  temperatur�  asimila�ia � i dezasimila�ia sunt într-un raport 
favorabil fotosintezei, asigurând cre� terea plantelor, dezvoltarea lor iar acumularea substan�elor 
de rezerv�  este mare. Temperatura optim�  depinde de specie, soi, faz�  de vegeta�ie � i este legat�  
� i de al�i factori de vegeta�ie. 

De men�ionat c�  p� strarea semin�elor � i a p� r�ilor vegetative în repaus ale plantelor se 
face la temperaturi mult mai mici decât pragul optim biologic. 

Temperaturile sc� zute din timpul nop�ii influen�eaz�  anumite procese metabolice. Astfel, 
la tomate, aceste temperaturi favorizeaz�  transferul de zah� r din frunze în alte organe, la cartof 
este favorizat�  formarea tuberculilor (12 0C), iar la c� p� uni formarea fructelor aromate (circa 10 
0C). 

Se admite c� , în general, temperatura este factorul care determin�  flora unei regiuni 
(savana, stepa, taigaua), iar umiditatea este factorul care are rol în definirea tipului de vegeta�ie al 
unei regiuni (p� dure, p�� une, de� ert) – Gates, 1980. 

Deci, se poate constata c�  temperatura aerului ac�ioneaz�  ca factor care determin�  
distribu�ia terestr�  a plantelor, atât în spa�iu, ca areal geografic, cât � i în timp, ca existen��  în 
cursul unui an. 

Pentru ca o anumit�  plant�  s�  parcurg�  întreaga perioad�  de vegeta�ie, precum � i pentru a 
trece dintr-o faz�  de vegeta�ie în urm� toarea, are nevoie s�  primeasc�  anumite cantit�� i de 
c� ldur�  care sunt aproape constante. Evident c�  aceste cantit�� i de c� ldur�  variaz�  pentru aceea� i 
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plant�  de la o faz�  la alta � i pentru aceea� i faz� , de la un fel de plant�  la altul. Pentru stabilirea 
duratei fazelor de vegeta�ie în func�ie de c� ldura primit�  de plante ar trebui ca aceasta s�  fie dat�  
în calorii (sau în jouli). Deoarece aceste cantit�� i de c� ldur�  sunt greu de m� surat în calorii, ele se 
înlocuiesc prin suma gradelor de temperatur�  din intervalul necesar fiec� rei faze. Pentru aceasta 
se adun�  mediile de temperatur�  ale zilelor de la data când se produce o faz�  pân�  la cea 
urm� toare. Dac�  se totalizeaz�  sumele gradelor de temperatur�  corespunz� toare tuturor fazelor 
de vegeta�ie, se ob�ine pentru planta respectiv�  suma temperaturilor pentru întreaga perioad�  de 
vegeta�ie care se mai nume� te � i constant�  termic�  a plantei considerate. 

Însumarea gradelor de temperatur�  se poate face fie pornind de la zero fizic (0 0C), fie de 
la minimul biologic. Minimul biologic este specific fiec� rei plante, fiind, de exemplu, 5 0C 
pentru grâu � i floarea soarelui, 7 0C pentru cartof, 10 0C pentru porumb � i vi ��  de vie. 

Dac�  la calcularea sumei gradelor de temperatur�  raportarea se face la acest minim 
biologic, atunci se va calcula suma gradelor temperaturilor active (suma temperaturile care 
dep�� esc minimul biologic) sau, dac�  se �ine cont de temperatura efectiv�  (temperatura efectiv�  
dintr-o zi este diferen�a dintre temperatura activ�  � i minimul biologic), atunci se va ob�ine suma 
gradelor temperaturilor efective – întrucât temperaturile efective determin�  eficacitatea 
dezvolt� rii plantelor. 

Sumele gradelor de temperatur�  variaz�  relativ pu�in pe teritoriul �� rii noastre, ceea ce 
face posibil�  utilizarea acestor date în activitatea de prognozare orientativ�  a fenofazelor � i 
determinarea momentului de coacere. În situa�iile în care regimul termic este perturbat (de 
exemplu, se înregistreaz�  o cre� tere accentuat�  a temperaturii), atunci se poate proceda la 
calcularea abaterilor calendaristice ale fazelor fenologice fa��  de datele considerate normale. 

Dac�  temperaturile evolueaz�  în mod normal, fazele de vegeta�ie apar � i ele la date 
aproape constante. Dar pentru o aceea� i perioad�  a anului � i în acela� i loc, temperaturile pot 
varia mult de la un an la altul. A� a se explic�  de ce o faz�  de vegeta�ie poate s�  apar�  mai 
devreme într-un an decât în altul, rapiditatea de cre� tere � i dezvoltare a plantelor depinzând în 
mare m� sur�  de temperatur� . 

Tot din cauza diferen�elor de temperatur� , o faz�  de vegeta�ie poate s�  apar�  în acela� i an 
mai devreme în unele regiuni � i mai târziu în altele. 

Deoarece temperatura scade în mod normal cu latitudinea � i cu altitudinea, fazele de 
vegeta�ie sunt cu atât mai întârziate cu cât cre� te latitudinea sau altitudinea. Astfel, liliacul 
înflore� te la Sinaia cu aproape o lun�  mai târziu decât la Bucure� ti (efectul latitudinii � i 
altitudinii) � i recoltarea porumbului se face în nordul Moldovei cu circa 15 zile mai târziu decât 
în sudul �� rii (efectul latitudinii). Pentru fiecare cre� tere cu 1 0C a latitudinii sau cu 100 m a 
altitudinii, corespunde o întârziere de 4 zile a fazelor de vegeta�ie. 

Influen�a temperaturii aerului asupra fenomenelor de vegeta�ie � i limitele termice între 
care plantele pot cre� te � i se pot dezvolta au fost urm� rite de mai mult timp. Înc�  din 1874, De 
Candolle a clasificat plantele în patru categorii, în func�ie de temperatura deasupra c� reia este 
posibil�  cre� terea � i dezvoltarea lor � i anume: 
      1. Plante megaterme - plante care au nevoie permanent de o temperatur�  mai mare de 20 0C, 
      2. Plante mezoterme - plante pentru care este suficient�  o temperatur�  medie de 15 0C (cele 

mai multe plante de cultur� ), 
      3. Plante microterme – plante care se pot dezvolta chiar la temperaturi medii apropiate de 0 

0C, 
      4. Plante hekistoterme – plante care pot suporta în ce mai mare parte a anului temperaturi 

medii sub 0 0C. 
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În condi�iile �� rii noastre, în zona Subcarpa�ilor cu altitudini de 600 – 800 m, c� rora le 
corespund temperaturi medii anuale de 8 – 6 0C, exist�  condi�ii termice favorabile pentru 
culturile mezo- � i microterme, în timp ce în sudul �� rii � i în vestul Banatului se pot cultiva � i 
plante megaterme. 

� inând cont de preten�iile termice generale ale plantelor legumicole, acestea au fost 
împ� r�ite în mai multe categorii (Ciofu, 1994) � i anume: 

1. Plante foarte rezistente la frig, acelea care rezist�  la –10 0C � i chiar mai mult (-20  ÷ -
27 0C), din care fac parte, de exemplu, sparanghelul, hreanul, m� cri� ul, � tevia � i în general 
plantele perene. Aceste specii rezist�  în câmp iarna f� r�  m� suri de protec�ie deosebite. 

 2. Plante rezistente la frig, acelea care rezist�  u� or la temperaturi situate în jurul valorii 
de 0 0C, din care fac parte, de exemplu, morcovul, p� trunjelul, p� st� rnacul, �elina, v� rzoasele, 
spanacul, salata, ceapa. Unele dintre aceste plante pot fi sem� nate toamna pentru ob�inerea unor 
produc�ii timpurii. 

3. Plante semirezistente la frig, acelea care rezist�  la temperaturi moderate dar nu mai 
mici de 0 0C, precum cartoful. 

4. Plante preten�ioase la c� ldur� , acelea care nu rezist�  la temperaturi sub 4 – 5 0C (� i 
chiar la temperaturi de 8 – 10 0C dac�  se men�in o perioad�  de timp mai mare), din care fac parte, 
de exemplu, tomatele, ardeii, vinetele, fasolea, bamele, batatul. 

5. Plante rezistente la c� ldur� , acelea care rezist�  la temperaturi de peste 30 0C pân�  la 40 
0C, din care fac parte, printre altele, pepenele galben � i verde, castravetele. 

Din cele men�ionate mai sus, se poate observa faptul c� , temperatura aerului este nu 
numai un factor care influen�eaz�  procesele fiziologice � i biochimice esen�iale, ci � i un factor 
limitativ pentru distribu�ia plantelor atât sub raportul arealului geografic, cât � i cel al evolu�iei în 
timp. Plecând de la aceste constat� ri este posibil�  zonarea speciilor, stabilirea epocilor de 
înfiin�are a culturilor, adoptarea unor m� suri de protec�ie a culturilor timpurii sau târzii, 
caracteristicile serelor etc.  

În func�ie de modul în care plantele rezist�  la varia�iile de temperatur�  plantele se pot 
clasifica în euriterme � i stenoterme. 

Plantele euriterme sunt acelea care pot suporta varia�ii mari de temperatur�  � i ca urmare, 
sunt r� spândite pe suprafe�e mari ale P� mântului. 

Dimpotriv� , alte categorii de plante, plantele stenoterme, nu pot s�  suporte varia�ii mari 
ale temperaturii aerului � i, de aceea, r� spândirea lor terestr�  este limitat�  la anumite regiuni. 

Unele specii de plante sunt termoperiodice pentru c�  solicit�  o alternare a perioadelor cu 
temperaturi sc� zute (din timpul nop�ii) cu cele având temperaturi ridicate (din cursul zilei), ca 
urmare a adapt� rii plantelor la oscila�ia zilnic�  a temperaturii (� i luminii). Alte specii necesit�  ca 
o perioad�  de timp s�  fie supuse unor temperaturi sc� zute asem� n� toare iernii (vernaliare sau 
aducerea într-o „stare de prim� var� ”) înainte de îns� mân�are. 

 
4.6 Evaporare. Evapotranspira�ie 
 
În circuitul apei în natur� , cantitatea de vapori de ap�  din atmosfer�  este rezultatul 

manifest� rii a dou�  principale procese fizice în care ace� tia sunt implica�i: evaporarea � i 
condensarea (sau desublimarea). Aceste fenomene îndeplinesc un rol important în formarea � i 
disiparea hidrometeorilor. 

Principala surs�  de vapori pentru atmosfer�  o reprezint�  evaporarea apei (ca parte din 
circuitul apei din natur� ) de pe suprafa�a oceanelor, m� rilor, lacurilor, fluviilor etc. (circa 86 %, 
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în dependen��  de cantitatea de substan�e dizolvate, adâncimea � i starea suprafe�ei apei), solului, 
z� pezii, ghe�ii, înveli� ului vegetal, animalelor � i omului, precum � i respira�ia � i transpira�ia 
acestora  precum � i alte surse de vapori de ap�  pentru atmosfer� , unele naturale (apele termale, 
cascadele), iar altele artificiale 

Evaporarea (evapora�ia) este procesul fizic prin care un corp lichid (în cazul de fa��  apa) 
î� i schimb�  starea de agregare, trecând în stare de vapori. Procesul se desf�� oar�  la suprafa�a 
liber�  a lichidului, la temperatura curent�  � i are loc prin consum (pierdere) de energie termic�  din 
partea lichidului respectiv. 

Când aerul este saturat cu vapori, fenomenul de evaporare nu mai are loc, pentru c� , 
num� rul de molecule care p� r� sesc lichidul este egal cu cel al moleculelor care revin pe suprafa�a 
acestuia. În anumite situa�ii, când aerul este suprasaturat cu vapori � i temperaturile sunt pozitive, 
se produce condensarea surplusului de vapori din aer pe suprafe�ele înconjur� toare, num� rul 
moleculelor de ap�  care p� r� sesc aerul fiind mai mare decât cel care ajung în aerul învecinat 
suprafe�elor respective. Desublimarea vaporilor de ap� , când ace� tia trec direct în stare solid�  
f� r�  s�  mai treac�  prin starea lichid� , are loc numai la temperaturi foarte mici (sub -40 0C). 

C� ldura consumat�  de un lichid pentru trecerea în stare de vapori se apreciaz�  prin 
c� ldura specific�  latent�  de vaporizare, definit�  prin cantitatea de c� ldur�  necesar�  unit�� ii de 
mas�  din lichidul respectiv pentru a se evapora, adic� : 

 
m
Q

v =l         (4.4) 

Pentru suprafa�a liber�  a apelor, cantitatea de ap�  evaporat�  depinde de mai mul�i factori 
(adâncime, vânt, grad de mi� care a suprafe�ei apei, con�inut în s� ruri etc.). Ea se poate determina 
cu ajutorul formulei lui Dalton, adic� : 
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unde Q este cantitatea de ap�  evaporat�  de pe o suprafa��  S, în intervalul de timp t, la presiunea 
atmosferic�  p � i în condi�iile un deficit de satura�ie (E – e) – care depinde de temperatura aerului 
(e – tensiunea actual�  a vaporilor de ap� , E – tensiunea de satura�ie, ambele la temperatura 
respectiv�  a aerului), A fiind un factor care depinde de natura apei (dulce sau s� rat� ) � i de viteza 
vântului (cre� terea gradul de turbulen��  al aerului favorizeaz�  îndep� rtarea vaporilor de ap�  din 
vecin� tatea sursei). 

M� rimea Q se exprimat�  în masa vaporilor de ap�  (g, kg etc.) sau în mm - grosimea 
stratului de ap�  evaporat�  (se �ine cont de faptul c� , pe o suprafa��  de 1 m2, 1 kg de ap�  are o 
grosime de 1 mm, adic� : 1 mm = 1kg/m2 = 1 l/m2 = 0,1 g/cm2 = 10 t/ha). 

Datorit�  neomogenit�� ii � i complexit�� ii suprafe�ei naturale a uscatului (sol, vegeta�ie) 
determinarea evapora�iei apei la nivelul acestei suprafe�e este relativ dificil�  (adesea diferit�  de 
valorile observate în laborator), întrucât depinde de o multitudine de factori, unii sunt lega�i de 
atmosfer� , iar al�ii de caracteristicile suprafe�ei solului (sol � i vegeta�ie). 

 Factorii atmosferici (meteorologici) sunt, în principal, radia�ia solar�  (radia�ia solar�  
net� ), temperatura aerului, advec�ia � i gradul de amestec turbulent al aerului - viteza vântului, 
distribu�ia temperaturii aerului � i a suprafe�ei evaporante, umiditatea aerului � i deficitul de 
satura�ie în vecin� tatea suprafe�ei � i presiunea atmosferic� .  

Factorii lega�i de caracteristicile solului se refer�  la natura solului, propriet�� ile fizico-
chimice ale solului, con�inutul în ap�  al solului, precum � i factori lega�i de vegeta�ie: natura 
vegeta�iei � i felul asocia�iei, cantitatea de ap�  disponibil�  din sol � i nivelul apei freatice, relieful, 
temperatura solului, tipul de înveli�  vegetal, gradul de acoperire a solului cu vegeta�ie, stadiul de 
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dezvoltare, talia � i dimensiunile vegeta�iei, morfologia � i temperatura frunzelor, indicele foliar 
etc. 

Evapora�ia poten�ial�  (E.P.) reprezint�  cantitatea maxim�  de ap�  evaporat�  în condi�ii 
climatice date, în absen�a advec�iei, iar suprafa�a de evapora�ie este acoperit�  de ap� . Evapora�ia 
poten�ial�  poate fi privit�  ca un caz limit�  care, în condi�ii naturale, se manifest�  doar pe perioade 
scurte de timp (evaporarea apei de pe suprafa�a solului sau a vegeta�iei dup�  o ploaie, dup�  o 
rou�  intens�  sau dup�  udarea prin aspersiune). 

Evapotranspira�ia poten�ial�  (E.T.P.) reprezint�  cantitatea maxim�  (total� ) posibil�  de 
ap�  pierdut�  prin evapotranspira�ie, în anumite condi�ii standard, de sistemul sol-plant�  (sol 
acoperit uniform cu plante – f� r�  men�ionarea felului plantei - aflate în plin�  vegeta�ie, care 
exercit�  o rezisten��  neglijabil de mic�  pentru fluxul de ap�  � i care beneficiaz�  de cantitatea 
optim�  de ap� ). Intensitatea evapotranspira�iei se exprim�  prin cantitatea de ap�  cedat�  
atmosferei în unitatea de timp � i de pe unitatea de suprafa�� . M� rimea E.T.P. apreciaz�  
evapotranspira�ia în condi�iile în care umiditatea aerului � i stadiul de dezvoltare a plantei nu 
intervin ca factori limitativi. 

Evapotranspira�ia real�  (E.T.R.) este cantitatea real�  de ap�  pierdut�  prin 
evapotranspira�ie de o cultur�  agricol�  dat� , în condi�iile naturale (reale) de sol, meteorologice � i 
de aprovizionare cu ap� , indiferent de faza de vegeta�ie (vegeta�ia acoper�  terenul corespunz� tor 
stadiului de dezvoltare). M� rimea E.T.R. este evapotranspira�ia determinat�  în condi�ii în care 
umiditatea solului � i vegeta�ia respectiv�  intervin ca factori limitativi. Pentru aceast�  no�iune se 
folose� te frecvent � i termenul de evapotranspira�ie efectiv� , pentru c�  se refer�  la o cultur�  
specificat� , la un moment dat. 

Evapotranspira�ia real�  maxim�  (E.T.R.M.) reprezint�  evapotranspira�ia unei culturi 
oarecare date, la un moment dat, care acoper�  solul conform stadiului ei de dezvoltare � i care 
beneficiaz�  de aprovizionare optim�  cu ap� . Valoarea sa variaz�  în raport de cultur�  � i de stadiul 
de dezvoltare. M� rimea E.T.R.M. reprezint�  evapotranspira�ia determinat�  în condi�iile în care 
vegeta�ia respectiv�  intervine ca factor limitativ, dar nu � i umiditatea solului. 

Valorile poten�iale ale evapora�iei � i evapotranspira�iei se pot determina prin dou�  
metode: direct (cu ajutorul diferitelor tipuri de evaporimetre sau evapotranspirometre, lizimetre) 
� i indirect (cu ajutorul unor formule empirice). 

Determin� rile directe se realizeaz�  cu eprubeta evaporimetric�  (tip Pichè), diverse 
modele de bazine de evaporare, evaporimetre � i evaporigrafe Wild, diferite tipuri de lizimetre 
(m� soar�  � i cantitatea de ap�  infiltrat�  în sol), evaporimetre pentru sol sau z� pad�  � i altele 
(inclusiv prin teledetec�ie). 

Determin� rile indirecte utilizeaz�  o serie de formule (evapora�ia/evapotranspira�ia 
calculat� ) stabilite pe baza a diferite principii, cu ajutorul datelor meteorologice sau climatice 
curente. Valorile ob�inute cu aceste expresii se aplic�  riguros doar covorului vegetal pentru care 
au fost ob�inute. 

Formulele de calcul se pot clasifica în dou�  categorii: statistice, rezultate dintr-o adaptare 
statistic�  a combina�iilor de date meteorologice/climatice (Thornthwaite, Blaney � i Criddle, Turc 
� i altele) � i fizice, rezultate din considera�ii fizice (Penman, Brochet � i Gerbier � i altele). 
Expresiile acestor parametri sunt men�ionate în cursul de meteorologie (vol. 1). 

Determinarea cantit�� ilor de ap�  pierdute prin evapora�ie � i/sau evapotranspira�ie 
poten�ial�  prezint�  importan��  în agrometeorologie întrucât ajut�  la: în�elegerea func�ion� rii 
sistemului sol-plant� -atmosfer� , evaluarea rezervei de ap�  disponibil�  � i a necesarului optim de 
ap�  al plantelor (gestionarea resurselor de ap� ) în func�ie de condi�iile meteorologice sau 
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climatice locale, evaluarea produc�iei agricole, planificarea � i managementul resurselor de ap�  
(atât de suprafa�� , cât � i subterane), estimarea necesarul de iriga�ii, a sistemelor de stocare a apei, 
transportului � i distribu�iei apei industriale � i municipale, a sistemelor de folosire a apelor uzate, 
evaluarea impactului asupra mediului a diferitelor ecosisteme, elaborarea proceselor de modelare 
etc. 

 
4.7 Umiditatea aerului 
 
Sub aspect meteorologic, umiditatea (umezeala) aerului reprezint�  con�inutul de vapori 

de ap�  al aerului � i este un element meteorologic fundamental cu rol fizic � i biofizic important. 
Astfel, umiditatea aerului influen�eaz�  regimul radiativ prin absorb�ia radia�iilor cu lungime de 
und�  mare (absorb�ia selectiv� , în principal a radia�iilor infraro� ii, ap� r�  P� mântul de o insola�ie 
prea puternic�  în cursul zilei, iar noaptea îl protejeaz�  împotriva unei r� ciri radiative prea 
intense), determin�  regimul nebulozit�� ii, precipita�iilor � i al apei din sol, are un rol important în 
procesele de schimbare de stare de agregare (evaporare, condensare, înghe�, topire), influen�eaz�  
transpira�ia plantelor � i animalelor, vizibilitatea meteorologic�  (când umiditatea relativ�  
dep�� e� te circa 65 %) � i altele. 

În meteorologie se folosesc mai multe m� rimi ce caracterizeaz�  umiditatea aerului.  
Tensiunea (presiunea) vaporilor de ap�  (tensiunea sau presiunea actual�  a vaporilor de 

ap� ) – e – reprezint�  presiunea par�ial�  pe care o exercit�  vaporii de ap�  dintr-un volum de aer la 
un moment dat, adic�  for�a ce ac�ioneaz�  pe unitatea de suprafa��  datorat�  mi� c� rii moleculelor 
de vapori de ap�  în absen�a celorlalte gaze ale atmosferei (unit�� i de m� sur� : < e > = mm Hg, 
torr, mb). 

Tensiunea actual�  a vaporilor de ap�  depinde de temperatura aerului. 
Se distinge o tensiune a vaporilor de ap�  fa��  de ap�  (e, ea) � i o tensiune a vaporilor de 

ap�  fa��  de ghea��  (eg). Se constat�  c�  valoarea lui e fa��  de ap�  este mai mare decât cea fa��  de 
ghea��  (valoarea tensiunii vaporilor de ap�  cre� te cu temperatura aerului) � i c�  tensiunea fa��  de 
apa suprar� cit�  (ea) este mai mare decât cea fa��  de ghea��  (eg), ceea ce prezint�  o importan��  
deosebit�  în procesul de generare a precipita�iilor. 

Tensiunea de satura�ie (tensiunea maxim� , presiunea de echilibru) – E, Ea, es – reprezint�  
valoarea maxim�  a presiunii par�iale exercitat�  de vaporii de ap� , corespunz� toare unui aer 
saturat cu vapori de ap�  care coexist�  în echilibru cu apa lichid�  (< E > = mm Hg, torr, mb). Ea 
se poate calcula cu formula lui Magnus, pe baza temperaturii aerului (t), adic� : 

  tb

ta

EE +

×

×= 100   
7,45
2354,58 10

t
tE

+
+= ×     (4.6) 

unde E este tensiunea maxim�  (în mb) la temperatura t (în 0C), E0 este tensiunea maxim�  la 0 0C, 
iar a � i b sunt constante care depind de starea de agregare a apei (ap�  lichid�  sau ghea�� ) în raport 
cu care se determin�  E (a = 9,5, b = 265,5 pentru ghea�� , respectiv, a = 7,5, b = 237,3 pentru 
ap� ). 

Dac�  e < E atunci aerul este nesaturat, dac�  e = E aerul este saturat cu vapori de ap� , iar 
dac�  e > E aerul se consider�  suprasaturat cu vapori de ap� . Starea de satura�ie exprim�  situa�ia 
corespunz� toare cantit�� ii maxime de vapori de ap�  din aer aflat�  în echilibru cu o suprafa��  
plan�  de ap�  sau de ghea��  pur�  la aceea� i temperatur�  cu aerul. Într-un aer în care tensiunea 
actual�  a vaporilor este mai mic�  decât cea de satura�ie (situa�ie frecvent întâlnit�  în atmosfera 
liber�  în vecin� tatea suprafe�ei terestre) apa va continua s�  se evapore. Dimpotriv� , dac�  
tensiunea actual�  este mai mare decât cea de satura�ie, atunci apa nu se va mai evapora, iar 
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vaporii de ap�  în exces vor tinde s�  se condenseze. Dac�  procesul de condensare nu se poate 
produce (de exemplu, într-un mediu foarte curat, lipsit de nuclee de condensare), atunci aerul 
devine suprasaturat (U > 100 %). 

Umiditatea absolut�  (a), reprezint�  cantitatea de vapori de ap� , exprimat�  în grame, aflat�  
la un moment dat, într-un metru cub de aer umed. Ea se define� te prin raportul: 

a = m v / V        (4.7) 
 unde m v este masa vaporilor de ap�  � i V este volumul aerului umed (< a > = g/m 3). 

Între umiditatea absolut�  (a, exprimat�  în g / m3) � i tensiunea vaporilor (e, exprimat�  în 
mmHg) exist�  rela�ia: 

  
t
e

a
×+
×

=
a1

0599,1
        (4.8) 

unde t – temperatura aerului, iar 1

15,273
1 -= Ka  este coeficientul de dilatare al gazelor. 

Constanta de la num� r� torul frac�iei se rotunje� te, adesea, la valoarea 1,06, iar dac�  m� rimea e se 
exprim�  în mb, atunci valoarea ei este 0,81. 

Între umiditatea absolut�  (a, exprimat�  în g / m3) � i tensiunea vaporilor (e, exprimat�  în 
mmHg) exist�  rela�ia: 

  
t
e

a
×+
×

=
a1

0599,1
        (4.9) 

unde t – temperatura aerului, iar 1

15,273
1 -= Ka  este coeficientul de dilatare al gazelor. 

Constanta de la num� r� torul frac�iei se rotunje� te, adesea, la valoarea 1,06, iar dac�  m� rimea e se 
exprim�  în mb, atunci valoarea ei este 0,81. 

Între umiditatea specific�  (q) � i tensiunea vaporilor (e) exist�  rela�ia: 

  0,622
0,378

e
q

p e
=

- ×
  (g / g)     (4.10) 

unde p este presiunea atmosferic�  (kPa). Valoarea 0,622 reprezint�  raportul dintre masa 
molecular�  a apei � i masa molecular�  aparent�   a aerului umed. 

Deficitul de satura�ie (deficit higrometric) – d – reprezint�  diferen�a dintre tensiunea 
maxim�  a vaporilor (E) � i tensiunea actual�  a acestora (e) la temperatura respectiv� , adic� : 

d = E – e        (4.11) 
M� rimea d se exprim�  în acelea� i unit�� i ca � i E � i e, de obicei în: < d > = mm Hg, mb.Întrucât 
deficitul de satura�ie (numit � i deficit de umezeal� ) exprim�  cât lipse� te aerului pentru a fi 
saturat, rezult�  c�  d permite o descriere grosier�  a puterii de uscare a aerului. 

Umiditatea relativ�  a aerului (starea higrometric� ) – U – reprezint�  raportul procentual 
dintre tensiunea actual�  (e) � i tensiunea de satura�ie (E) corespunz� toare temperaturii aerului din 
momentul respectiv, adic� : 

100×=
E
e

U  (%)       (4.12) 

Desigur, întrucât la satura�ie e = E, rezult�  c�  U = 100 %. Atunci când e = 0, rezult�  U = 0 %, 
adic�  aerul perfect uscat, situa�ie inexistent�  în natur� . 

M� rimea U, de� i nu indic�  direct con�inutul de vapori al aerului, precizeaz�  cel mai bine 
gradul de umezeal�  al aerului la un moment dat, pentru c�  indic�  u� or cât de aproape sau departe 
este aerul fa��  de starea de satura�ie  – de unde � i denumirea de umiditate relativ� . Dac�  masa de 
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vapori de ap�  dintr-un volum dat de aer r� mâne nemodificat� , atunci prin la cre� terea 
temperaturii umiditatea aerului scade (invers, umiditatea cre� te cu sc� derea temperaturii). 

Gradul de usc� ciune (G), reprezint�  diferen�a dintre valoarea maxim�  a umidit�� ii 
relative (100%) � i valoarea umidit�� ii relative la un moment dat (U), adic� : 

G = 100 – U        (4.13) 
iar unitatea de m� sur� : < G > = %. 

M� rimea G exprim�  procentual cât din cantitatea de vapori de ap�  lipse� te aerului, la un 
moment dat, pentru a deveni saturat. 

Temperatura punctului de rou�  (temperatura de satura�ie sau, pe scurt, punctul de rou� ) - 
t  - este temperatura la care trebuie r� cit�  o por�iune de aer umed, la presiune constant�  � i f � r�  
modificarea umidit�� ii, pentru ca vaporii nesatura�i pe care îi con�ine s�  devin�  satura�i în raport 
cu o suprafa��  plan�  de ap�  pur� . Aceasta înseamn�  c�  pentru t tinzând c� tre t , tensiunea actual�  
a vaporilor de ap�  tinde s�  devin�  o tensiune de satura�ie (e ®  E), iar deficitul de satura�ie s�  se 
anuleze. Aceast�  temperatur�  se exprim� , de obicei, în 0C (grade Celsius). 

Dac�  r� cirea aerului continu�  sub valoarea temperaturii de rou� , are loc condensarea 
excesului vaporilor de ap�  (dac�  temperatura aerului este pozitiv� ) sub form�  de pic� turi (rou� ) 
sau desublimarea excesului acestora la temperatura de brum�  – � g (dac�  temperatura aerului este 
negativ� ). 

Valoarea temperaturii punctului de rou�  prezint�  o importan��  deosebit�  sub aspect 
meteorologic, biologic � i hidrologic, întrucât reprezint�  un reper termic pentru numeroase 
procese � i fenomene. 

 
4.8 Varia�ia zilnic�  � i anual�  a umidit�� ii relative a aerului. Varia�ia umidit�� ii relative a 

aerului cu în� l�imea 
 
În varia�iile sezoniere ale umidit�� ii relative a aerului se reflect�  influen�a exercitat�  de 

temperatura aerului, fenomenul amestecului turbulent � i evolu�ia în timp a factorilor prin care se 
define� te umiditatea relativ�  a aerului [U = (e / E)100]. 

A. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a umidit�� ii relative a aerului se caracterizeaz� , indiferent de 
anotimp, printr-o simpl�  oscila�ie, cu un maxim în zori (corespunz� tor temperaturii minime) � i 
un minim în jurul orei 15 (corespunz� tor 
temperaturii maxime), adic�  o evolu�ie 
invers�  fa��  de cea a temperaturii aerului 
(fig. 4.7). 
 
Fig. 4.7 – Varia�ia zilnic�  a umidit�� ii 
relative a aerului la Bucure� ti în lunile 
ianuarie (a) � i iulie (b) 
 

Valorile absolute sunt relativ mari, 
iar amplitudinea zilnic�  este mic� . 

Astfel, în cursul zilei, de diminea��  pân�  spre dup� -amiaz� , odat�  cu cre� terea 
temperaturii aerului, tensiunea vaporilor corespunz� toare satura�iei (E) cre� te mult mai repede 
decât tensiunea actual�  (e) � i, deci, umiditatea relativ�  (U) va sc� dea. Apoi, dup�  ora 15, odat�  cu 
sc� derea treptat�  a temperaturii aerului, tensiunea actual�  scade mai încet decât cea de satura�ie, 
� i, în consecin�� , umiditatea relativ�  a aerului cre� te. 
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Cele mai mari valori se înregistreaz�  deasupra m� rilor � i oceanelor (circa 80 – 100 %), iar 
cele mai mici deasupra uscvatului (circa 50 %). În regiunile de� ertice se pot atinge valori sub 10 
%. 

B. Varia�ia anual�  a umidit�� ii relative a aerului prezint� , în general, o evolu�ie invers�  
fa��  de cea a temperaturii aerului, îns� , ca � i în cazul varia�iei zilnice, varia�ia anual�  prezint�  
deosebiri în func�ie de regiunea considerat� . 

În regiunea ecuatorial�  se constat�  umidit�� i relative mari (la ecuator plou�  zilnic), apoi, 
în zonele de� ertice subtropicale se înregistreaz�  valori foarte mici, iar din zonele temperate spre 
pol se observ�  o cre� tere continu�  a umidit�� ii relative (în principal iarna) ca urmare a sc� derii 
temperaturii aerului, la pol înregistrându-se un maxim datorat temperaturilor foarte mici ale 
aerului. 

Amplitudinea anual�  a umidit�� ii relative a aerului este mai mare deasupra uscatului decât 
deasupra m� rilor � i oceanelor sau a regiunilor litorale. 

C. Varia�ia umidit�� ii relative a aerului cu în� l�imea. Umiditatea relativ�  a aerului scade, 
cel mai adesea, lent � i neuniform cu în� l�imea (uneori, vara cre� te pân�  la circa 2 km, întrucât 
umiditatea relativ�  variaz�  invers în raport cu temperatura aerului), ca urmare a existen�ei 
straturilor de izotermie sau a celor de inversiune termic�  � i a nebulozit�� ii. Distribu�ia 
neuniform�  a umidit�� ii aerului cu în� l�imea rezult� , de exemplu, în cazul norilor, din faptul c� , 
în timp ce în interiorul norului umiditatea atinge valoarea de 100 % (nivelul de condensare situat 
la baza norului) � i chiar peste aceast�  valoare, deasupra � i sub nor valorile sunt diferite. 

 
4.9 Produsele de condensare � i desublimare a vaporilor de ap�  din atmosfer�  
 
4.9.1 Fenomenul de condensare � i desublimare a vaporilor de ap� d atmosfer� . Mijloace 

de r� cire ale aerului. 
 
Fenomenul de condensare este invers vaporiz� rii � i const�  în trecerea unui corp din stare 

de vapori în stare lichid� , iar fenomenul de desublimare reprezint�  trecerea direct�  a unei 
substan�e din stare de vapori în stare solid� . 

Nucleele (centrele) de condensare sunt microparticule solide sau lichide (pulberi de 
diferite origini cu propriet�� i higroscopice, cristale de ghea�� , ioni) cu rol de suport pentru 
formare � i cre� terea pic� turilor de ap�  sau cristalelor de ghea��  rezultate din condensare sau 
desublimare. Cele mai numeroase nuclee de condensare, preponderent de origine terestr� , sunt 
cele provenind din pulverizarea crestei valurilor, spargerea bulelor de aer � i evaporarea 
pic� turilor saline de la suprafa�a m� rilor � i oceanelor, la care se adaug� , apoi, cele de origine 
continental�  (mineral�  sau organic� ) rezultate din eroziunea eolian�  a solului, vulcanism etc., la 
care se adaug�  activit�� ile antropice. Într-o m� sur�  mai mic� , nucleele de condensare se pot 
forma chiar direct în cuprinsul atmosferei prin ac�iunea unor factori fizici. 

Desublimarea începe de la o anumit�  temperatur� , situat� , de obicei, în intervalul -6 0C � i 
-12 0C. Drept nuclee de desublimare pot servi microcristalele de ghea��  sau alte substan�e care 
sunt izomorfe cu acestea (de exemplu, microcristalele de cuar�). 

Starea de satura�ie a aerului se poate atinge pe dou�  c� i (dar, � i prin combina�ia lor). 
a. Dac�  temperatura aerului se men�ine constant�  (t = const.), starea de satura�ie (e = E) 

se poate atinge doar prin cre� terea con�inutului de vapori de ap�  de atmosfer� . Totu� i, în 
atmosfera liber� , cre� terea cantit�� ii de vapori din aer pân�  la satura�ie este limitat�  spa�ial, 
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realizându-se, de exemplu, doar în vecin� tatea izvoarelor termale, cascadelor, fântânilor 
arteziene, prin amestecul turbulent al maselor de aer etc. 

b. Dac�  cantitatea de vapori de ap�  din aer se men�ine constant�  (e = const.), starea de 
satura�ie se poate atinge prin r� cire, pân�  când temperatura aerului devine egal�  cu temperatura 
punctului de rou�  (t = � ). În atmosfera liber�  aceasta este calea cea mai frecvent�  de atingere a 
condi�iilor pentru condensarea sau desublimarea vaporilor de ap� . 

Mijloace de r� cire ale aerului. Aerul atmosferic se poate r� cii în mai multe feluri. 
1). Conductivitatea termic�  permite r� cirea aerului prin contact direct cu suprafa�a r� cit�  

a solului sau cu obiectele reci de pe sol. Pierderea de c� ldur�  se face treptat, de la o molecul�  la 
alta, de la un strat de aer la altul. O astfel de r� cire se produce pe cale radiativ�  în cursul nop�ii 
(mai intens, dac�  cerul e senin) pe suprafa�a P� mântului � i a obiectelor de pe suprafa�a sa. În 
acest mod iau na� tere produse de condensare sau desublimare numite depuneri (depozite) din 
care fac parte roua (la t > 0 0C), bruma, poleiul (la t < 0 0C) � i chiciura (la t < -10 0C). Apari�ia 
lor este favorizat�  de existen�a în timpul nop�ii a cerului senin. 

2). Radia�ia proprie a atmosferei, sub forma emisiei de unde electromagnetice (I.R.), în 
func�ie de temperatura respectiv�  a aerului, determin�  o r� cire radiativ�  a atmosferei, îndeosebi 
noaptea � i în condi�ii de calm � i cer senin, pe uscat – iarna � i pe m� ri � i oceane – sfâr� itul 
prim� verii � i începutul verii. La atingerea temperaturii punctului de rou�  se pot forma cea�a de 
radia�ie � i norii Stratus de la în� l�imi mici. Întrucât aerul are o putere de emisie mic� , cantitatea 
de ap�  rezultat�  prin condensarea vaporilor nu este mare. 

3). Curen�ii de advec�ie determin�  o deplasare orizontal�  a aerului cald spre regiuni cu 
suprafe�e mai reci, înso�it�  de o r� cire direct�  a aerului, cu apari�ia ce�ii de advec�ie. Acest 
fenomen se observ� , de exemplu, atunci când aerul se deplaseaz�  dinspre suprafa�a m� rii spre 
continent sau invers, atunci când exist�  contraste termice între cele dou�  suprafe�e. 

4). Amestecul turbulent face ca o mas�  de aer cald s�  se r� ceasc�  la întâlnirea cu o mas�  
rece (diferen�e termice semnificative), proces desf�� urat la presiune constant� , ambele mase de 
aer fiind nesaturate (dar apropiate de starea de satura�ie) � i s�  conduc�  la apari�ia norilor (de 
genul Stratocumulus) � i ce�ii de amestec.  

5). Destinderea adiabatic�  este cel mai important mijloc de r� cire a aerului, întrucât 
antreneaz�  mase mari de aer � i, astfel, st�  la baza producerii majorit�� ii produselor de condensare 
� i desublimare a vaporilor de ap�  (norii de toate genurile, ploaie, ninsoare, grindin�  etc.). Prin 
m� rirea volumului (destindere), la trecerea aerului de la presiune mai mare la presiune mai mic� , 
acesta se r� ce� te � i, astfel, poate ajunge la satura�ie � i la condensare. Destinderea adiabatic�  se 
realizeaz�  prin trei tipuri de mi� c� ri ascendente ale aerului. 

- Convec�ia termic�  este asigurat�  prin curen�i ascenden�i prin care aerul, înc� lzit în 
contact cu solul, urc�  în altitudine, se destinde � i se r� ce� te. Procesul se desf�� oar�  cu prec� dere 
vara, deasupra uscatului, în orele dup� -amiezii. Pe aceast�  cale î� i fac apari�ia produsele de 
convec�ie, dintre care, mai importan�i sunt norii Cumulus � i Cumulonimbus. 

- Ascensiunea frontal�  are loc atunci când aerul mai cald este obligat s�  urce de-a lungul 
unei suprafe�e frontale. Mi� carea în altitudine este înso�it�  de destindere, r� cire � i generarea 
produselor frontale de condensare, cum sunt norii specifici fronturilor atmosferice � i ce�urile 
frontale. 

- Ascensiunea orografic�  se produce atunci când o mas�  de aer, deplasându-se orizontal, 
este obligat�  s�  dep�� easc�  o form�  de relief înalt� . Prin urcare, ea se r� ce� te � i, în consecin�� , î� i 
fac apari�ia produse de condensare orografice (nori Stratus � i Altostratus – în principal, dar � i 
nori din care cad precipita�ii, numite precipita�ii orografice sau de relief). 
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Mijloacele de r� cire se manifest� , cel mai adesea, sub form�  combinat� , dând na� tere 
produselor de condensare � i desublimare a vaporilor de ap� .. 

În func�ie de locul de formare � i de propriet�� ile lor, aceste produse se clasific�  în trei 
categorii: depuneri (depozite), produse primare � i precipita�ii atmosferice. 

Depunerile (depozitele) sunt produse care iau na� tere prin condensarea sau desublimarea 
direct�  a vaporilor de ap�  pe suprafa�a r� cit�  a solului sau a obiectelor r� cite de pe sol. 
Depunerile pot s�  fie sub form�  lichid�  (roua, depunerile lichide) sau solid�  (bruma, chiciura, 
depunerile solide � i poleiul). 

Aceste produse apar ca urmare a r� cirii conductive � i/sau radiative a suprafe�ei solului � i 
a obiectelor de pe sol pân�  la atingerea temperaturii punctului de rou� , când aerul din vecin� tatea 
acestora devine saturat în vapori. Dac�  temperatura punctului de rou�  este pozitiv� , atunci î� i 
face apari�ia roua, iar dac�  valorile termice sunt negative î� i fac apari�ia formele solide ale 
produselor de condensare � i desublimare a vaporilor de ap�  (bruma, chiciura, poleiul). 

Produse primare de condensare � i desublimare a vaporilor de ap�  sunt acele produse de 
condensare � i desublimare care se produc în atmosfer�  � i unde se men�in în suspensie un anumit 
timp. Din cadrul lor fac parte cea�a, pâcla � i norii. 

Cea�a este format�  din pic� turi fine de ap�  (sau, mai rar, microcristalele de ghea�� ) cu 
diametre de ordinul a 10-3 – 10-2 mm (raze cuprinse între 1 � m � i 50 - 60 � m, dimensiunile mai 
mari constatându-se la temperaturi negative), iar generarea ei presupune, de regul� , un aer saturat 
cu vapori de ap�  (sau apropiat de satura�ie), temperaturi ale aerului cuprinse între -5 0C � i +5 0C 
� i calm atmosferic sau o vitez�  mic�  a vântului. Cea�a este format�  din pic� turi fine de ap�  (sau, 
mai rar, microcristalele de ghea�� ) cu diametre de ordinul a 10-3 – 10-2 mm (raze cuprinse între 1 
� m � i 50 - 60 � m, dimensiunile mai mari constatându-se la temperaturi negative), iar generarea 
ei presupune, de regul� , un aer saturat cu vapori de ap�  (sau apropiat de satura�ie), temperaturi 
ale aerului cuprinse între -5 0C � i +5 0C � i calm atmosferic sau o vitez�  mic�  a vântului. Într-o 
cea��  dens�  micropic� turile pot s�  ating�  o concentra�ie medie de 500 – 600 pic� turi/cm3, un 
metru cub de cea��   sau nor putând s�  con�in�  circa 2 – 5 g de ap� . 

Cea�a este un hidrometeor care influen�eaz�  vizibilitatea meteorologic� . Se consider�  c�  
în atmosfer�  este cea��  atunci când vizibilitatea scade sub 1 km (se reprezint�  pe h� r�ile sinoptice 
prin 3 linii orizontale: � ). Cea�a poate prezenta diferite grade de intensitate: cea��  slab�  
(vizibilitate între 500 m � i 1 km), cea��  moderat�  (vizibilitate între 200 m � i 500 m), cea��  dens�  
(50 – 200 m) � i cea��  foarte dens�  (sub 50 m). 

Dac�  vizibilitatea este mai mare de 1km, dar sub 10 km, iar umiditatea aerului dep�� e� te 
70 %, atunci fenomenul se nume� te aer ce�os sau pâcl�  umed�  (spre deosebire de pâcla uscat� , 
care se manifest�  atunci când umiditatea aerului este sub 70 %, iar în aer exist�  impurit�� i 
solide). Aerul ce�os (reprezentat pe h� r�ile sinoptice cu 2 linii orizontale: =) poate precede sau 
succede cea�a propriu-zis� . Aerul ce�os se poate clasifica, la rândul s� u, în aer ce�os moderat 
(vizibilitatea este de 1 – 2 km) � i aer ce�os slab (vizibilitatea este cuprins�  între 2 – 10 km). 

Ce�urile se pot clasifica dup�  mai multe criterii precum: modul de generare (având drept 
cauze factori de ordin: fizic – radia�ia, amestecul, evaporarea; sinoptic – în cadrul aceleia� i mase 
de aer sau la întâlnirea a dou�  mase de aer; local – munte, vale, râu, ora�  etc.), starea de 
agregare a particulelor componente (pic� turi de ap�  sau cristale de ghea�� ), intensitate (apreciat�  
prin sc� derea vizibilit�� ii: ce�uri slabe, cu vizibilitatea între 500 – 1.000 m; ce�uri moderate, cu 
vizibilitatea între 50 – 500 m; ce�uri dense, cu vizibilitatea sub 50 m), durat�  (persistent� , 
nepersistent� ). 
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Norii sunt produse de condensare � i desublimare a vaporilor de ap�  care se formeaz�  la 
altitudine în atmosfera liber�  � i unde se men�in un anumit timp. 

Norii formeaz�  ansambluri care se pot întinde orizontal pe sute de mii de km2 � i chiar mai 
mult � i care se deplaseaz�  în aceea� i direc�ie. Pe vertical�  ei nu dep�� esc în� l�imea troposferei, cu 
excep�ia norilor lumino� i nocturni � i a norilor sidefii, care au alt mod de formare decât norii 
obi� nui�i. 

Norii îndeplinesc un rol meteorologic � i climatic complex. Astfel, pe de o parte, ei 
influen�eaz�  intensitatea radia�iei solare recep�ionat�  într-un loc dat � i, deci, bilan�ul energetic 
corespunz� tor, iar, pe de alt�  parte, anumite categorii de nori reprezint�  sursa pentru formarea 
precipita�iilor din regiunea considerat� . 

În alc� tuirea lor apa se poate prezenta numai sub form�  de cristale de ghea��  (nori de 
ghea�� ), pic� turi de ap�  (nori apo� i) sau cu o compozi�ie mixt�  (nori mic� ti) – cu rol important în 
generarea precipita�iilor. Între nori exist�  deosebiri � i în ceea ce prive� te concentra�ia pic� turilor: 
200 – 600 pic� turi/cm3 în norii stratiformi � i Cumulus humilis, adic�  nori care nu dau precipita�ii, 
� i doar între 50 pic� turi � i sub 200 pic� turi/cm3 în norii de gen 
Cumulus congestus � i în norii Nimbostratus, adic�  nori care 
dau precipita�ii însemnate. 

Într-un nor cu dezvoltare pe vertical�  se disting mai 
multe niveluri caracteristice (fig. 4.8).  
 
Fig. 4.8 – Schema nivelurilor caracteristice din masa unui nor 
(1 – nivelul de condensare situat la în� l�imea h, 2 – nivelul 
izotermei de 0 0C, 3 – nivelul de sublimare, 4 – nivelul de 
convec�ie) � i structura general�  a acestuia (*  - cristale de 
ghea�� , o – pic� turi de ap� ) 
 

Nivelul de condensare reprezint�  în� l�imea (h) unde 
începe procesul de condensare a vaporilor de ap�  � i coincide 
cu baza norului. La acest nivel temperatura aerului devine 
egal�  cu cea punctului de rou�  (th = � h, pozitiv�  sau negativ� ), 
iar tensiunea actual�  a vaporilor este egal�  cu cea de satura�ie 
(e = E). Desigur, sub nivelul de condensare aerul este nesaturat, în timp ce deasupra acestuia 
aerul este suprasaturat în vapori de ap� . 

În afara determin� rilor instrumentale directe, în� l�imea nivelului de condensare (hc) se 
poate stabili � i cu ajutorul unei rela�ii aproximative de forma: 
  hc = 122�(t0 – � 0)       (4.14) 
unde t0 � i 	0 sunt temperatura aerului, respectiv temperatura punctului de rou�  de lâng�  sol (t0 > 
� 0). Nivelul de condensare este cu atât mai înalt, cu cât temperatura aerului de la sol este mai 
mare � i cu cât con�inutul de vapori este mai mic. 

Nivelul izotermei de 0 0C este nivelul suprafe�ei caracterizat�  de temperatura de 0 0C, 
începînd de la care temperaturile din nor devin negative. 

Între acest nivel � i cel de condensare norul este alc� tuit din pic� turi de ap� . Dincolo de 
nivelul izotermei de 0 0C, norul con�ine pic� turi de ap�  suprar� cit�  � i cristale de ghea��  � i se 
poate întâlni fenomenul de givraj (depunerea brusc�  a unui strat de ghea��  omogen, cu aspect 
sticlos) pe suprafa�a obiectelor (aeronavelor) care se deplaseaz�  la aceast�  altitudine. 
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Nivelul de sublimare (nivelul nucleelor de ghea�� ) este nivelul suprafe�ei caracterizat�  de 
temperaturi de -12 0C � i chiar mai mici (de ordinul a -30 0C), unde vaporii de ap�  sufer�  
fenomenul de desublimare. În anotimpul cald acest nivel se g� se� te la o în� l�ime de circa 5 – 6 
km, iar în anotimpul rece se poate întâmpla ca, uneori, el s�  ating�  chiar suprafa�a terestr� . 

Între acest nivel � i cel al izotermei de 0 0C norul are o alc� tuire mixt� , fiind format atât 
din pic� turi suprar� cite, cât � i din cristale de ghea�� , care favorizeaz�  generarea ulterioar�  a 
precipita�iilor. 

Nivelul de convec�ie este în� l�imea la care se situeaz�  partea superioar�  a norului, adic�  
nivelul unde înceteaz�  convec�ia ascendent�  a aerului, întrucât temperatura vârfului norului  
devine egal�  cu cea a mediului înconjur� tor. 

Între acest nivel � i cel de sublimare norul este format doar din cristale de ghea�� . 
În cuprinsul norului se manifest�  curen�i de aer ascenden�i � i descenden�i foarte puternici, 

care determin�  nu numai varia�ii de temperatur�  � i umiditate, ci � i o serie de fenomene electrice. 
Pic� turile de ap� , ini�ial neutre, cap� t�  treptat sarcini electrice (pozitive în centru � i negative la 
exterior), iar prin fragmentarea lor � i sub ac�iunea curen�ilor de aer are loc separarea acestor 
sarcini � i distribu�ia lor în nor. În general, într-un nor cu dezvoltare pe vertical�  s-au pus în 
eviden��  dou�  zone cu o concentrare mai mare de sarcini pozitive, plasate la partea inferioar�  � i 
la cea superioar�  a norului, iar între ele o zon�  cu concentra�ii mai mari de sarcini negative, zone 
care favorizeaz�  apari�ia fenomenelor orajoase. 

Culoarea norilor depinde de grosimea, compozi�ia � i structura lor, pozi�ia Soarelui pe 
bolta cereasc�  � i pozi�ia observatorului în raport cu norul � i Soarele. Astfel, dac�  norii sunt 
sub�iri au o culoare albicioas� , dar dac�  au o grosime mare, atunci au o culoare gri închis. 

Norii se pot clasifica din mai multe puncte de vedere. 
1. Dup�  form�  sau aspect exterior (criteriul morfologic) se disting trei forme de baz� : 

- nori cumuliformi (nori sub form�  de gr� mezi izolate, bine individualizate, cu dezvoltare 
vertical� , prin apari�ia de turnuri, coloane etc.); 

- nori ondula�i (nori sub forma unor gr� mezi compacte sau a unui strat cu aspect de 
valuri, lamele, lentile, dale sau � iruri alc� tuite din elemente fibroase, lamelare sau sferice, cu 
dezvoltare în principal, pe orizontal� , dar � i cu o anumit�  extensie pe vertical� ); 

- nori stratiformi (nori, mai mult sau mai pu�in dens, cu aspect de v� l sau de pânz�  
continu� , dispu� i pe orizontal� , în cuprinsul c� rora nu se observ�  anumite forme particulare 
distincte, formând, uneori,  o mas�  compact�  care poate acoperii tot cerul, alteori întrerupt� ). 

2. Dup�  în� l�imea la care se situeaz�  baza (plafonul) norului (criteriul altitudinal) 
deasupra suprafe�ei terestre (nu fa��  de nivelul m� rii), pentru latitudini temperate, exist� : 

- nori inferiori (0 – 2 km); 
- nori mijlocii (2 – 7 km); 
- nori superiori (5 – 13 km); 
- nori cu dezvoltare vertical�  (baza norului la 1 – 1,5 km, iar vârful pân�  la limita 

superioar�  a troposferei). 
Aceste intervale ale în� l�imilor se modific�   pentru alte latitudini geografice. 
3. Dup�  modul de generare � i felul mi� c� rii  se disting mai multe categorii. 
- Norii de convec�ie (termic�  sau dinamic� ) sunt norii care se formeaz�  prin mi� carea 

convectiv�  ascendent�  a aerului, produs�  de înc� lzire (nori de convec�ie termic� ), prin deplasarea 
ascendent�  pe o pant�  montan�  (mi� care orografic�  – nori orografici) sau pe suprafa�a frontal�  a 
unui front cald sau rece (mi� care frontal�  – nori frontali). 
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- Norii de und�  (nori de mi� care undulatorie) sunt norii cu aspectul unor benzi paralele cu 
aspect regulat care apar, pe suprafe�e orizontale, la p� r�ile superioare ale unei mi� c� ri ondulatorii 
a aerului, în general cu viteze diferite, având diverse cauze.  

- Nori de turbulen��  sunt norii care rezult�  la p� trunderea unui aer foarte umed (maritim) 
deasupra uscatului în condi�ii care favorizeaz�  mi� c� ri turbulente. În acest fel î� i pot face apari�ia 
nori de genul Stratus sau Stratocumulus. 

- Norii de radia�ie sunt aceia care se genereaz�  prin r� cire radiativ�  nocturne adesea sub 
un strat de inversiune termic� . De regul� , ace� tia sunt nori stratiformi (Stratus) ce se formeaz�  în 
cursul nop�ii spre diminea�� , disp� rând în timpul zilei. Ei apar toamna � i iarna. 

4. Dup�  structura fizic�  (starea de agregare) a elementelor componente ale norilor exist� : 
- nori forma�i numai din pic� turi de ap� ; 
- nori forma�i numai din cristale de ghea��  (Ci); 
- nori cu alc� tuire mixt�  (pic� turi de ap�  � i cristale de ghea�� ) – Cb, As, Ns. 
5. Clasificarea interna�ional�  a norilor este o clasificare morfologic�  care le înglobeaz�  

pe cele anterioare (s-a �inut seama de în� l�imea de formare a norilor, aspectul � i forma lor, 
procesele de generare � i alc� tuirea lor intern� ), adoptat�  la toate sta�iile meteorologice din lume 
� i care împarte norii în familii, genuri, specii � i variet�� i, asemenea clasific� rilor botanice. 
Aceast�  clasificare unitar�  con�ine 4 familii, 10 genuri � i mai multe specii (legate de 
caracteristici ale formei norului, ca de exemplu: fibratus, nebulosus, spissatus, fractus etc.) � i 
variet�� i (legate de aranjarea elementelor componente � i de gradul de transparen�� , ca de 
exemplu: intorsus, castellanus, opacus, translucidus etc.), cu denumiri provenind din limba 
latin� , util�  în identificarea norilor � i codificarea datelor meteorologice 

Nebulozitatea reprezint�  gradul de acoperire a cerului cu nori (gradul de înnourare). 
Aprecierea nebulozit�� ii se face vizual (f� r�  instrumente) prin estimarea zecimilor din bolta 
cereasc�  acoperit�  cu nori, considerând întreaga bolt�  ca având 10 zecimi sau prin fotografiere 
(pentru studii speciale). Scala nebulozit�� ii are 11 grade, de la 0 – cer complet senin, la 10 - cer 
complet acoperit cu nori. 

Nebulozitatea este un element meteorologic � i climatologic important întrucât permite 
ob�inerea de date privind precipita�iile din unii nori � i pentru c�  influen�eaz�  intensitatea radia�iei 
solare care ajunge ziua pe suprafa�a terestr�  � i radia�ia efectiv�  din timpul nop�ii, inducând 
influen�e asupra amplitudinii varia�iei diurne a temperaturii solului � i aerului. 

 
4.9.2 Precipita�ii atmosferice. Procesul de formare a precipita�iilor  
. 
Precipita�iile atmosferice sunt produse de condensare sau desublimare ale vaporilor de 

ap�  care se formeaz�  în atmosfera liber�  � i care cad pe suprafa�a terestr�  sub form�  de: ploaie, 
burni�� , z� pad� , lapovi�� , grindin� , � i m� z� riche. Ele apar atunci când nu se mai poate men�ine 
stabilitatea norului prin generarea unor neomogenit�� i în structura sa. 

Cantitatea de precipita�ii se exprim�  prin grosimea stratului de ap�  rezultat � i se m� soar�  
în mm sau l/m2 (1 mm = 1 l/m2 = 0,1 g/cm2 = 10 t/ha). 

Norii se formeaz�  ca urmare a mi� c� rilor ascensionale ale aerului, când, prin destindere 
adiabatic�  se produce r� cirea progresiv�  a aerului. Aceast�  r� cire (sub valoarea temperaturii 
punctului de rou� ) trebuie s�  fie dublat�  de prezen�a aerosolului atmosferic (cu un mare spectru 
dimensional), care îndepline� te rolul de nuclee de condensare � i desublimare a vaporilor de ap� . 
Un nucleu de condensare tipic are o raz�  de circa 0,1 – 0,2 � m (dar, chiar � i peste 3 � m), se 
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g� se� te într-o concentra�ie de ordinul a 106/litru (109/m3 ) de aer � i prezint�  o vitez�  de c� dere 
terminal�  de aproximativ 0,0001 cm/s. 

La început, atunci când prin ascensiunea aerului se atinge satura�ia, are loc condensarea 
moleculelor de vapori de ap� , mai întâi pe particulele de dimensiuni mai mari � i abia apoi pe cele 
mici. Particulele mai mari devin primele active întrucât ac�ioneaz�  ca nucleele de condensare 
higroscopice pentru suprasatur� ri mici ale aerului, dar nu înc�  � i fa��  de nucleele de condensare 
mici (care presupun suprasatura�ii mai mari). 

O dat�  cu cre� terea suprasatura�iei, tot mai multe nuclee de condensare devin active � i o 
cantitate tot mai mare de vapori de ap�  condenseaz�  sau desublimeaz� , generând micropic� turi 
(pic� turi cu diametre mai mici de 100 - 200 micrometri). 

Dup�  formarea micropic� turilor prin condensare � i desublimare urmeaz�  etapa de cre� tere 
a acestora spre stadiul de pic� turi, când, în afar�  de  continuarea condens� rii vaporilor de ap� , 
intervin � i procesele de coliziune (ciocnire) � i coalescen�� . Astfel de procese se petrec, în 
general, în a� a-zi� ii „nori calzi” a c� ror temperatur�  a vârfului norului nu dep�� e� te -15 0C, unde, 
dup�  etapa dominat�  de fenomenul de condensare, urmeaz�  ciocnirea pic� turilor, proces care 
determin�  o continuare a cre� terii  acestora (sau prin condensarea vaporilor pe nuclee de 
condensare mari). 

Captarea prin coliziune se poate realiza direct, f� r�  deviere (captare frontal� ) sau prin 
deviere, printr-un proces numit siaj (captare din urm� ), din considerente aerodinamice. 
Fenomenul de contopire a dou�  sau mai multe pic� turi are loc din cauza mi� c� rilor turbulente din 
interiorul norului, vitezelor de c� dere gravita�ional�  diferite ale pic� turilor norului având diverse 
diametre � i, într-o mult mai mic�  m� sur� , for�elor de atrac�ie dintre particulele înc� rcate cu 
sarcini electrice opuse. 

Fenomenul de coalescen��  const�  în procesul de înglobare (contopire) a pic� turilor mici 
de c� tre cele mari ca urmare a fenomenului de tensiune superficial� , prin care sistemul tinde s�  
ajung�  într-o stare caracterizat�  printr-o energie superficial�  minim� , deci, stabilitate maxim� . 

fenomenul de coalescen�� , care const�  în procesul de înglobare (contopire) a pic� turilor 
mici de c� tre cele mari ca urmare a fenomenului de tensiune superficial� , prin care sistemul tinde 
s�  ajung�  într-o stare caracterizat�  printr-o energie superficial�  minim� , deci, stabilitate maxim� . 

În afar�  de aspectele men�ionate anterior, în anumi�i nori intervine � i un alt mecanism 
care contribuie la apari�ia precipita�iilor. El este important la latitudini medii � i mari, acolo unde 
norii cu extindere vertical�  mare ating temperaturi mult sub cea de înghe� („nori reci”) pe cea 
mai mare parte a grosimii lor, situa�ie care contribuie la procesul de cre� tere a dimensiunilor 
componentelor norului prin implicarea cristalelor de ghea�� . 

Observa�iile au ar� tat c�  o condi�ie esen�ial�  ce trebuie asigurat�  pentru producerea 
precipita�iilor este existen�a unei structuri mixte a norului, acesta trebuind s�  con�in�  atât 
pic� turi, cât � i cristale de ghea�� , adic� , norul s�  fie „îns� mân�at” cu cristale de ghea�� . 

Existen�a nucleelor de ghea��  contribuie la mecanismul de generare a precipita�iilor în 
climatele temperate, acolo unde, în troposfera superioar� , se ating temperaturi temperaturi 
suficient de coborâte pentru a asigura apari�ia ghe�ii, în conformitate cu teoria (procesul) 
Wegener - Bergeron – Findeisen, mai pe scurt teoria (procesul) Bergeron. 

Explicarea gener� rii precipita�iilor în conformitate cu aceast�  teorie are în vedere 
observa�ia referitoare la deosebirile dintre tensiunile de satura�ie ale vaporilor de ap�  deasupra 
pic� turilor mici � i, respectiv, ale celor mari, precum � i la diferen�ele dintre tensiunile de satura�ie 
fa��  de ap�  � i, respectiv fa��  de ghea�� . Astfel, se cunoa� te faptul c�  tensiunea de satura�ie 
deasupra pic� turilor mici este mai mare decât deasupra pic� turilor mari (un aer din jurul 
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pic� turilor mici nesaturat în vapori este un aer saturat în vapori de ap�  în vecin� tatea pic� turilor 
mari sau un aer saturat fa��  de pic� turile mici este suprasaturat fa��  de pic� turile mari) � i c�  
tensiunea de satura�ie a vaporilor în contact cu cristalele de ghea��  este mai mic�  decât în contact 
cu pic� turile de ap� . 

Urmare a diferen�ei dintre presiunile de satura�ie a vaporilor de ap�  deasupra apei � i 
ghe�ii, are loc o deplasare de molecule de vapori de ap�  de la pic� tur�  la cristalul de ghea�� . 
Distilarea (migrarea) moleculelor de vapori de ap�  conduce la o sc� dere a presiunii vaporilor 
deasupra pic� turii � i, deci, la apari�ia unui dezechilibru al pic� turii cu mediul s� u înconjur� tor. În 
consecin�� , pic� tura începe s�  se evapore treptat (devenind tot mai mic� ), pentru a compensa 
deficitul de vapori de ap�  din vecin� tatea sa. Num� rul mai mare de molecule de vapori de ap�  
din vecin� tatea pic� turii va determina o migra�ie a acestora spre cristalul de ghea�� .  

Prin aceast�  migrare a vaporilor de ap�  se produce o sc� dere a dimensiunilor pic� turilor � i 
o cre� tere, în câteva minute, a microcristalelor de ghea��  (sau a pic� turilor înghe�ate) pân�  la 
cristale de ghea��  de ordinul milimetrilor, care, apoi, p� r� sesc norul. În func�ie de regimul termic 
� i higrometric al aerului dintre baza norului � i suprafa�a 
terestr�  precipita�iile ajung la sol sub diverse forme. 
Fenomenul este cunoscut � i sub numele de mecanism 
de distilare sau mecanism Bergeron – Findeisen (fig. 
4.9). 
 
Fig. 4.9 – Mecanismul Bergeron – Findsein (dup�  
Ahrens, 2000) 
 

Cristalele cresc rapid pe seama evapor� rii 
micropic� turilor, deoarece presiunea de satura�ie a 
vaporilor deasupra apei este mai mare decât cea de 
deasupra ghe�ii pentru aceea� i temperatur�  de 
subînghe�are. În consecin�� , exist�  o for��  (gradient) de 
presiune care conduce moleculele de ap�  dinspre ap�  
spre ghea�� . Cre� terea cristalelor (mai repede decât a 
pic� turilor) este, uneori, foarte rapid� , ajungând la câteva sute de micrometri în câteva minute. 

Pe m� sur�  ce masa lor cre� te, cristalele de ghea��  încep s�  cad�  prin nor (mai repede 
decât o fac pic� turile) � i s�  se ciocneasc�  cu micropic� turi suprar� cite. Cre� terea componentelor 
norului se mai poate realiza � i prin acre�ie, fenomen care se manifest�  în unii nori relativ calzi � i 
care const�  în înghe�area � i ata� area pic� turilor suprar� cite la ciocnirea cu microcristalele de 
ghea�� , urmat�  de generarea de granule de z� pad�  mai mari. 

Dac�  norul are o structur�  mixt�  � i aerul are o umiditate suficient� , atunci cristalele de 
ghea��  cresc pân�  la dimensiuni de ordinul unui milimetru, când greutatea lor învinge for�a de 
rezisten��  opus�  de curen�ii ascenden�i � i le permite s�  cad�  spre suprafa�a terestr�  (cu viteze de 
circa 50 cm/s). În c� dere, dac�  temperaturile sunt mult sub 0 0C, cristalele pot s�  creasc�  rapid 
atunci când se ciocnesc cu pic� turi de ap�  suprar� cite, pe care le colecteaz�  � i le înghea�� ,. 
Cre� terea cristalelor de ghea��  pân�  la dimensiuni ce conduc la apari�ia precipita�iilor se poate 
realiza numai dac�  num� rul de micropic� turi de ap�  îl dep�� e� te cu mult pe cel al cristalelor de 
ghea�� .  

În consecin�� , la latitudini medii � i mari precipita�iile p� r� sesc norul sub form�  solid�  (cu 
forme diverse, în func�ie de viteza lor de cre� tere) � i abia apoi se transform�  în precipita�ii 
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lichide, lapovi��  sau r� mân în stare solid� . Vara, în regiunile temperate, fulgii de z� pad� , în 
drumul lor spre suprafa�a P� mântului, se topesc � i din ei rezult�  pic� turi de ploaie. Dac�  
temperatura aerului este pozitiv� , doar pe ultimii circa 300 m z� pada nu mai are timp s�  se 
topeasc� . Prim� vara � i toamna, datorit�  temperaturilor mai mici ale aerului decât din sezonul 
cald, se poate produce o topire par�ial�  a fulgilor, rezultând lapovi�a. Iarna, temperaturile sc� zute 
din vecin� tatea P� mântului permit men�inerea fulgilor de z� pad� , care, astfel, ajung pe sol sub 
form�  de z� pad� . 

Fulgii de z� pad� , ce se pot prezent într-o mare varietate de forme (ce apar�in sistemului 
hexagonal) se pot ag�� a (agrega) unii de al�ii, ceea ce le permite atingerea unor dimensiuni de 
câ�iva centimetri. Aspectul de fulgi de z� pad�  sub form�  de stelu�e în � ase col�uri rezult�  în cazul 
unor viteze de cre� tere mari, iar cel de prisme hexagonale apare atunci când cre� terea se face 
lent. Boabele de grindin�  pot avea dimensiuni variabile, de la câ�iva milimetri, pân�  la câ�iva 
centimetri (putând ajunge, în mod excep�ional, chiar � i la buc�� i de ghea��  de peste 15 cm 
diametru), iar la cre� terea lor î� i aduce contribu�ia � i fenomenul de acre�ie. Boabele de grindin�  
(numit�  � i „piatr� ” în vorbirea popular� ) pot fi cristalizate sau amorfe, opace sau 
semitransparente, în func�ie de modul de formare. Grindina cade doar din norii Cumulonimbus a 
c� ror extindere vertical�  mare asigur�  condi�iile de generare a ei. 

Pic� turile de ploaie au diametre cuprinse între 0,2 - 0,5 mm (burni�e) � i 5 - 6 mm (ploi 
toren�iale), iar în cazuri excep�ionale 7 - 8 mm. Peste aceast�  valoare pic� turile se deformeaz�   
iar, apoi, se fragmenteaz�  în c� dere. pic� turile de ploaie au diametre cuprinse între 0,2 - 0,5 mm 
(burni�e) � i 5 - 6 mm (ploi toren�iale), iar în cazuri excep�ionale 7 - 8 mm. Spre deosebire de 
micropic� turile norului care au o form�  sferic� , pic� turile mari de ploaie se deformeaz�  în 
c� dere, devenind aplatizate la baz�  � i rotunjite la partea superioar�  (cap� t�  aspectul unei „p� l� rii 
de ciuperc� ”) sau suferind o aplatizare pulsant� . Peste aceast�  ultim�  valoare pic� turile se 
deformeaz�  � i mai mult  iar, apoi, se fragmenteaz�  în c� dere. 

 
4.9.3 Clasificarea precipita�iilor  
 
Clasificarea precipita�iilor se poate face din mai multe puncte de vedere. 
1. Dup�  modul de formare (genez� ) se disting mai multe categorii, în func�ie de condi�iile 

de r� cire ale aerului. 
a). Precipita�ii convective – precipita�ii rezultate din r� cirea produs�  de destinderea 

adiabatic�  prin mi� carea convectiv�  ascendent�  a unei mase de aer instabil. Aceste precipita�ii 
termoconvective se produc la latitudinile temperate în dup� -amiezile de var� , când se creaz�  
condi�ii de apari�ie a norilor cu dezvoltare vertical�  (Cb, în principal), din care cad cantit�� i 
însemnate de ap�  într-un timp scurt (ploi locale cu caracter de avers� , înso�ite de desc� rc� ri 
electrice), deasupra unor zone nu prea întinse. Ele se întâlnesc frecvent � i în regiunile 
ecuatoriale. 

b). Precipita�ii frontale – precipita�ii care iau na� tere prin r� cirea adiabatic�  produs�  de 
mi� carea ascendent�  a aerului pe suprafe�ele frontale. Aceste precipita�ii sunt numite � i 
precipita�ii ciclonice (depresionare), pentru c�  depresiunile barometrice sunt înso�ite de fronturi 
termice. În func�ie de felul frontului care se manifest�  în interiorul ciclonilor (depresiunilor), 
precipita�iile frontale pot fi clasificate în: precipita�ii de front  cald � i precipita�ii de front rece. 

Precipita�iile de front cald se produc înaintea frontului cald (din nori Ns, în principal), 
cad lini� tit pe suprafe�e mari, au durat�  mare (pot dura o zi sau chiar mai multe) � i aduc cantit�� i 
mici de ap� . 
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Precipita�iile de front rece se produc odat�  cu frontul (din nori Cb, în principal), cad pe 
suprafe�e mici, au caracter turbulent (mi� carea ascendent�  este puternic� ), au o durat�  mic�  � i 
aduc cantit�� i relativ mari de ap� . 

c). Precipita�ii orografice (de relief) – precipita�ii rezultate din r� cirea aerului obligat s�  
escaladeze o form�  de relief înalt�  (un munte). Din norii orografici, dezvolta�i pe panta pe care se 
face ascensiunea, cad precipita�ii locale cu caracter de avers� , înso�ite de desc� rc� ri electrice, 
asemenea precipita�iilor convective.  

2. Dup�  starea de agregare se disting: precipita�ii solide (z� pad� , grindin� , m� z� riche), 
precipita�ii lichide (ploaie, burni�� ) � i precipita�ii mixte (lapovi�� ). Paradoxal, precipita�iile solide 
(înghe�ate) cele mai mari se înregistreaz�  în cea mai cald�  perioad�  a anului. 

3. Dup�  cantitatea de ap�  � i durata lor (o precipita�ie este lung�  dac�  dureaz�  cel pu�in 6 
ore � i are o intensitate de 0,5 l/or� ), pot fi: 

- Precipita�ii ce dau cantit�� i mari de ap�  � i au o durat�  mare (ploi „moc� ne� ti”) – 
precipita�ii care cad toamna (din nori Ns) la altitudini mari. Ele cad aproape necontenit din norii 
specifici frontului cald. 

- Precipita�ii ce dau cantit�� i mari de ap�  � i au durat�  mic�  (averse, de ploaie sau de 
z� pad� ) – precipita�ii care cad vara (din nori Cb) pe suprafe�e mici, cu debut � i sfâr� it brusc, 
schimb� ri rapide ale intensit�� ii (aceste dou�  caracteristici dau caracterul de avers� ), înso�ite de 
fenomene orajoase � i vijelie. În cazuri mai rare se pot produce a� a-numitele „ruperi de nori”, 
reprezentând ploi care dau na� tere la cantit�� i neobi� nuit de mari de ap�  într-un timp relativ scurt. 

- Precipita�ii ce dau cantit�� i mici de ap�  � i au o durat�  mare – precipita�ii cunoscute sub 
numele de burni�e, frecvente în jum� tatea rece a anului. 

- Precipita�ii ce dau cantit�� i mici de ap�  � i au o durat�  mic�  – precipita�ii care cad pe 
suprafe�e mici sub form�  de „bure de ploaie” – vara � i „ fulguieli” – iarna. 

4. Dup�  intensitate [intensitatea unei precipita�ii,  i, este definit�  ca raportul dintre 
cantitatea de ap�  c� zut�  – q � i durata precipita�iei – t, adic� : i = q/t, exprimat�  în mm/min 
(l/m2·min) sau mm/h] se disting: 

- Precipita�ii netoren�iale – precipita�ii care nu dep�� esc limitele stabilite pentru  
toren�ialitate, în func�ie de durat� . 

- Precipita�ii toren�iale – precipita�ii care se încadreaz�  în criteriile de toren�ialitate 
(pentru ca o ploaie s�  se numeasc�  toren�ial�  trebuie ca pe durata ei s�  se înregistreze o anumit�  
intensitate).  

Limitele de toren�ialitate se stabilesc de c� tre fiecare �ar�  dup�  regimul precipita�iilor din 
zona geografic�  respectiv� . De exemplu, E.I. Berg a delimitat ploile toren�iale de celelalte ploi 
puternice dac�  au o intensitate medie mai mare sau cel pu�in egal�  cu anumite valori (am� nunte 
în cursul integral din vol. 1). 

 
4.9.4 Varia�ia zilnic�  � i anual�  a cantit�� ii de precipita�ii  
 
De� i regimul pluviometric pe suprafa�a P� mântului este foarte diferit, în func�ie de 

particularit�� ilor climatice ale regiunilor respective � i natura suprafe�ei subiacente atmosferei, cu 
toate acestea, se pot eviden�ia cele dou�  varia�ii periodice: diurn�  � i anual� . 

A. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a cantit�� ii de precipita�ii . În general, se constat�  o 
dependen��  diurn�  a cantit�� ilor de precipita�ii (ploaie � i ninsoare) de varia�ia diurn�  a 
nebulozit�� ii. În consecin�� , se disting dou�  tipuri de varia�ii diurne ale precipita�iilor atmosferice 
în func�ie de pozi�ia geografic�  � i natura suprafe�ei terestre: continental � i maritim. 
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Tipul pluviometric diurn continental, întâlnit � i în majoritatea regiunilor geografice ale 
�� rii noastre, se aseam� n�  cu evolu�ia diurn�  a nebulozit�� ii. În decursul unei zile se observ� , în 
general, o dubl�  oscila�ie cu dou�  maxime, unul în zori (de natur�  radiativ� ) – maxim principal în 
anotimpul rece � i un maxim dup� -amiaza (de natur�  convectiv� ) – maxim principal în anotimpul 
cald, precum � i dou�  minime intermediare (fig. 4.10). La latitudini temperate aceast�  evolu�ie 
poate fi influen�at�  de evolu�ia neregulat�  a 
fronturilor atmosferice. 
 
Fig. 4.10 – Varia�ia zilnic�  a cantit�� ii de 
precipita�ii la Bucure� ti (dup�  Dragomirescu � i 
Enache, 1998) 
 

Tipul pluviometric diurn maritim se 
prezint�  sub forma unei simple oscila�ii cu un 
maxim noaptea sau spre zori (întrucât este 
favorizat�  convec�ia, ca urmare a înc� lzirii 
aerului din vecin� tatea apei mai calde decât aerul atmosferic de deasupra) � i un minim dup� -
amiaza (când aerul atmosferic de deasupra apelor are o temperatur�  mai mare decât apa, 
favorizând apari�ia de inversiuni termice în altitudine, care împiedic�  convec�ia). 

Într-o serie de domenii (agricultur� , transporturi, canalizarea ora� elor � i altele) prezint�  
importan��  cunoa� terea cantit�� ii maxime de precipita�ii din 24 de ore. De aceste valori trebuie 
s�  se �in�  seama în aspectele care vizeaz�  desf�� urarea traficului, protec�ia culturilor, amenajarea 
cursurilor râurilor � i a sistemului de canalizare din localit�� i, pentru diminuarea sau evitatea 
efectelor negative ale inunda�iilor. Cea mai mare cantitate de precipita�ii c� zut�  la Bucure� ti în 
24 de ore a fost de 136,6 mm (7 iunie 1910). 

B. Varia�ia anual�  a cantit�� ii de precipita�ii , ob�inut�  cu ajutorul totalurilor medii 
normale lunare, prezint�  o evolu�ie foarte variat�  pe suprafa�a P� mântului. 

Totu� i, trebuie men�ionat faptul c� , spre deosebire de celelalte elemente meteorologice, la 
care calcularea mediei lunare se face �inând cont de num� rul de zile al lunii respective (prin 
adunarea valorilor medii normale zilnice � i împ� r�irea la num� rul de zile al lunii respective), la 
analizarea varia�iei anuale a cantit�� ilor de precipita�ii apare un inconvenient datorat num� rului 
diferit de zile al lunilor anului (întrucât totalurile medii normale lunare nu se ob�in prin 
calcularea mediei ci, prin însumarea totalurilor medii normale zilnice). Toate aceste date 
caracterizeaz�  regimul pluviometric dintr-un loc dat. Datele care se refer�  la stratul de z� pad�  
reprezint�  regimul nival. 

Pentru înl� turarea neajunsului produs de num� rul diferit de zile al lunilor anului se face 
apel la coeficientul pluviometric, calculat pentru fiecare din cele 12 luni ale anului. 

Coeficientul pluviometric sau indicele pluviometric lunar Angot (k) al unei luni se 
define� te ca raportul dintre cantitatea real�  de precipita�ii care a c� zut în acea lun�  (q) � i 
cantitatea care ar fi c� zut în luna respectiv� , dac�  totalul anual (Q) s-ar fi repartizat uniform în tot 
cursul anului, adic� : 

  
nQ
q

n
Q

q
k

×
×

=
×

=
365

365

       (4.15) 
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unde n este num� rul de zile al lunii respective (m� rimea 
365
Q

 reprezint�  cantitatea de precipita�ii 

dintr-o zi a unui an nebisect, dac�  totalul anual s-ar repartiza uniform în toate zilele anului, iar 

m� rimea n
Q

×
365

 este totalul de precipita�ii al unei luni cu n zile). Pentru anii bisec�i se va face 

calculul cu valoarea de 366, în loc de 365 de zile. 
Coeficientul pluviometric este un parametru care indic�  caracterul mai mult sau mai pu�in 

ploios al unei luni în func�ie de cantitatea anual�  de precipita�ii înregistrat� . Astfel, dac�  k = 1, 
atunci în luna respectiv�  au c� zut precipita�ii corespunz� toare distribu�iei uniforme, dac�  k > 1, 
atunci luna respectiv�  este ploioas�  (întrucât au c� zut mai multe precipita�ii decât i–ar fi revenit 
în cazul unei distribu�ii anuale uniforme), iar dac�  k < 1, atunci luna respectiv�  este mai pu�in 
ploioas�  (întrucât au c� zut mai pu�ine precipita�ii decât în cazul unei distribu�ii anuale uniforme). 

Pentru regiunile temperate se manifest�  trei tipuri de varia�ie pluviometric�  anual�  au 
tr� s� turi distincte. Astfel: 

- Subtipul temperat continental se caracterizeaz�  printr-o simpl�  oscila�ie, cu un maxim 
într-o lun�  de var�  (dar cu posibile perioade de secet�  în sezonul cald) � i un minim într-o lun�  de 
iarn� . Cantitatea de precipita�ii scade pe m� sura p� trunderii în interiorul uscatului. 

- Subtipul temperat maritim (� i pe fâ� ii de litoral vestic al continentelor) se caracterizeaz�  
prin precipita�ii relativ bogate tot anul, în care se distige o simpl�  oscila�ie, cu un maxim într-o 
lun�  de iarn�  � i un minim într-o lun�  de var� , dar f� r�  perioad�  secetoas� . 

- Subtipul mediteraneean este specific regiunilor din jurul M� rii Mediteraniene � i de la 
latitudinile subtropicale de 35 0 – 42 0 � i se caracterizeaz�  prin cantit�� i mici de precipita�ii în 
sezonul cald (perioad�  secetoas� ) � i cu o perioad�  ploioas�  iarna sau toamna. 

Pentru caracterizarea regimului pluviometric al unei regiuni în meteorologie se mai 
folosesc � i alte no�iuni referitoare la frecven�a precipita�iilor (num� rul de zile cu precipita�ii din 
fiecare lun� ). 

Zi cu precipita�ii  este ziua în care a c� zut o cantitate de ap�  de cel pu�in 0,1 mm în 24 de 
ore, indiferent de forma precipita�iei. Dac�  cantitatea colectat�  este mai mic�  decât cea 
m� surabil�  (0,1 mm), atunci în registrele de observa�ie se trece 0,0 mm, dar se men�ioneaz�  c�  au 
existat condi�ii de condensare. 

Perioad�  ploioas�  – intervalul de timp în care a plouat zilnic sau în majoritatea zilelor. 
Perioad�  de usc� ciune – intervalul de timp de cel pu�in 5 zile consecutive în care nu au 

c� zut precipita�ii (sau sub 0,1 mm). 
Perioad�  de secet�  – intervalul de timp de cel pu�in 10 zile consecutive în lunile calde, 

aprilie – septembrie � i de cel pu�in 14 zile consecutive în lunile reci, octombrie – martie, f� r�  
precipita�ii. 

Din punct de vedere agricol, perioada de secet�  nu caracterizeaz�  prea bine caracterul de 
secet�  pentru o regiune, întrucât se poate întâmpla ca, vara, dup�  9 zile s�  cad�  precipita�ii foarte 
slabe cantitativ (0,1 mm), total insuficiente pentru plante, întrerupându-se continuitatea � irul 
zilelor din perioada de secet�  � i, deci, se poate trage concluzia c�  nu a existat o perioad�  de 
secet� . 

Întrucât limita conven�ional�  de 0,1 mm precipita�ii, folosit�  la definirea zilei cu 
precipita�ii, este mult prea mic�  pentru necesit�� ile plantelor, a fost introdus�  no�iunea de 
perioad�  de secet�  pedologic� , care reprezint�  intervalul de cel pu�in 10 zile consecutive, în 
lunile calde, f� r�  precipita�ii sau cu cantit�� i mai mici de 3 mm. 
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Seceta (seceta atmosferic� ) propriu-zis�  este un fenomen complex, foarte d� un� tor 
agriculturii (plantele sufer�  din cauza insuficien�ei sau lipsei precipita�iilor), care rezult�  dintr-o 
succesiune, mai mare sau mai mic� , de perioade de secet� , la care se adaug�  temperaturi ridicate 
în aer � i sol, umidit�� i sc� zute în aer � i sol, vânturi intense � i uscate, nebulozitate mic� . Cu cât 
succesiunea de perioade de secet�  este mai mare, cu atât efectele secetei sunt mai grave pentru 
plante � i animale (prin mic� orarea cantit�� ii de hran� ). 

Se pot defini mai multe tipuri de secet� , în func�ie de domeniul de interes (meteorologic, 
agricol, ecologic) sau mediul în care se manifest�  (aer, sol). 

În afar�  de regimul pluviometric la caracterizarea pluviometric�  a locului respectiv se mai 
pot ad� uga � i alte date, precum: precum num� rul de zile cu precipita�ii dintr-o lun�  sau dintr-un 
an, num� rul de zile cu anumite cantit�� i de precipita�ii (cantit�� i-prag, de exemplu, 1,5 mm, 10 
mm, 20 mm � i 30 mm),  grosimea stratului de z� pad� , cantitatea de ap�  rezultat�  din topirea 
z� pezii, data primei � i ultimei ninsori � i altele. 

 
4.9.5 Rolul precipita�iilor pentru vegeta�ie 
 
Efectul produs de apa provenit�  din precipita�ii asupra vegeta�iei depinde de: capacitatea 

de absorb�ie a solului, natura lui, natura vegeta�iei, cantit�� ile de ap�  pierdute prin 
evapotranspira�ie � i desigur, regimul precipita�iilor în zonele � i în perioadele cercetate. 

Ac�iunea precipita�iilor asupra solului � i plantelor prezint� , în acela� i timp, un aspect 
mecanic � i unul chimic.  

Ac�iunea mecanic�  asupra solului const�  în modificarea structurii sale de c� tre pic� turile 
de ploaie care izbesc glomerulele de sol � i de c� tre apa care p� trunde în el. Astfel, ploile lini� tite, 
care cad în cantitate suficient�  în perioada de vegeta�ie sunt folositoare plantelor. În cazul ploilor 
toren�iale structura solului poate fi distrus� , se formeaz�  o crust�  la suprafa�a solului, se 
mic� oreaz�  permeabilitatea solului � i, astfel, se mic� oreaz�  viteza de infiltra�ie a apei în sol, 
producându-se fenomenul de b� ltire sau de scurgere în func�ie de orografia terenului. Totodat� , 
ploile intense nu sunt utile plantelor pentru c�  spal�  solul, afectând aera�ia solului � i desf�� urarea 
unor procese fiziologice ale plantelor (absorb�ia apei � i s� rurilor minerale). 

calitativ. 
Prin ac�iune direct�  asupra plantelor, precipita�iile favorizeaz�  germina�ia semin�elor. 

Dac�  apa din sol este insuficient�  sau în exces, procesul de germina�ie este afectat sau chiar nu se 
produce. 

Apa precipita�iilor ajuns�  în sol dizolv�  substan�ele nutritive dup�  care este absorbit�  de 
r� d� cini � i apoi este transportat�  � i r� spândit�  în diverse p� r�i ale plantei sub form�  de sev� , 
contribuind la procesul de nutri�ie a plantelor. În continuare, apa intervine în asimila�ia 
clorofilian�  , respira�ia � i transpira�ia plantelor, prin ultimul fenomen fiind eliminat�  de plante 
sub form�  de vapori. 

Apa de ploaie spal�  pulberile de pe frunze, favorizând asimila�ia clorofilian� , respira�ia � i 
transpira�ia. 

În cantit�� i prea mari, precipita�iile pot fi d� un� toare în perioada de înflorire a plantelor 
împiedicând fecundarea, sp� larea polenului, iar în perioada de coacere împiedic�  îngro� area 
sevei, întârziind astfel matura�ia. 

Ploile toren�iale au asupra vegeta�iei � i o ac�iune mecanic� , putând s�  sl� beasc�  
înr� d� cinarea arborilor � i s� -i expun�  la dezr� d� cin� ri de c� tre vânturile puternice. Puie�ii pot fi 
dezr� d� cina�i chiar numai de ploile toren�iale, iar pic� turile mari de ploaie pot scutura, înainte de 
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vreme florile, fructele � i semin�ele plantelor, mai ales dac�  sunt înso�ite de grindin� . De 
asemenea, pic� turile de ploaie pot provoca acoperirea cu p� mânt a plantelor mici, împiedicând 
astfel cre� terea lor. 

Dac�  precipita�iile nu sunt în cantitate suficient�  sau lipsesc complet în perioada când 
plantele au nevoie de ele, acestea nu se mai pot dezvolta, pot s�  moar�  prin uscare � i, ca urmare, 
recoltele sunt slabe 

Precipita�iile sub form�  de z� pad�  prezint�  importan��  prin aceea c�  stratul de z� pad�  
constituie, în timpul iernii, un strat izolator din punct de vedere termic pentru sem� n� turile de 
toamn�  � i r� d� cinile plantelor, iar prim� vara, prin topirea ei, z� pada reprezint�  o surs�  principal�  
pentru rezerva de ap�  din sol, folosit�  de plante îndeosebi în prima jum� tate a anotimpului cald, 
când lunile sunt mai pu�in ploioase. Dac�  z� pezile se topesc brusc, cantitatea mare de ap�  
rezultat�  poate s�  provoace asfixierea plantelor iar dac�  apa reînghea��  plantele sunt 
compromise. În plus, exist�  riscul producerii de eroziuni ale solului (îndeosebi pe terenurile în 
pant� ) � i de inunda�ii, cu tot cortegiul lor d� un� tor pentru plante, animale, om � i economie. 

Precipita�iile sub form�  de grindin�  produc efecte negative deoarece buc�� ile de ghea��  ce 
formeaz�  grindina au viteze mari � i r� nesc p� r�ile aeriene ale plantelor, favorizând atacul bolilor 
criptogamice. Dintre fazele de vegeta�ie, cele mai periculoase efecte sunt cele produse în 
perioada de înflorire � i coacere a culturilor. Fructele r� nite de grindin�  sunt supuse infec�iilor, nu 
rezist�  la p� strare, putrezesc iar ramurile distruse afecteaz�  recolta anului urm� tor. Efecte 
negative produce, de asemenea, chiciura � i poleiul. 

Dup�  cantitatea de ap�  de care au nevoie, plantele se împart în trei categorii: xerofite – 
plantele adaptate s�  creasc�  în regiuni secetoase; mezofite – plantele care se dezvolt�  cu cantit�� i 
medii de ap�  � i hidrofite – plantele care au nevoie de cantit�� i mari de ap� . 

Precipita�iile dau un randament maxim dac�  coincid cu “fazele critice” ale plantelor. 
Ploaia util�  (eficace) reprezint�  frac�iunea din cantitatea de precipita�ii care este efectiv 
interceptat�  de vegeta�ie � i/sau stocat�  în orizontul de sol explorat de r� d� cini � i care este 
utilizat�  pentru alimentarea evapotranspira�iei sistemului sol-plant�  (Guyot, 1997). Evaluarea 
ploilor utile se poate face cu diverse formule empirice în care apar coeficien�i ale c� ror valori  
depind de condi�iile climatice locale. 

Pentru o just�  evaluare a condi�iilor de umiditate este necesar s�  se cunoasc�  necesit�� ile 
fa��  de ap�  ale plantelor atât pe întreaga perioad�  de vegeta�ie, cât mai ales în perioadele critice. 

Sub aspect chimic, sc� derea cantit�� ii de O2 din sol, datorit�  unui con�inut mai mare în 
ap� , conduce la apari�ia de fenomene de reducere care fac posibil�  apari�ia unor substan�e toxice 
pentru r� d� cini (acid cianhidric, aldehid�  benzoic� ). Excesul de ap�  determin�  � i un fenomen de 
sp� lare a solului în elemente importante pentru plante, cum sunt azotul (sub form�  de nitra�i), 
fosforul, potasiul � i calciul. Alte consecin�e care deriv�  din excesul de ap�  sunt modificarea 
microflorei, reprezentat�  de dispari�ia bacteriilor aerobe � i micorize, cre� terea num� rului 
bacteriilor anaerobe, precum � i proliferarea ciupercilor patogene. 

Un exces de ap�  produce o s� r� cire a mediului r� d� cinilor în oxigen (oxigenul, aflat sub 
form�  solvit�  în ap�  � i care difuzeaz�  mult mai lent în raport cu faza gazoas� , va fi utilizat rapid 
de c� tre microorganisme), un exces de CO2, îng� lbenirea frunzelor, încetinirea cre� terii, uscarea 
p� r�ilor aeriene (paradoxal, întrucât absorb�ia hidric�  este perturbat� ), cr� parea fructelor (la 
cire� e, struguri, caise, prune) � i perturbarea func�iilor fiziologice. 

La nivelul r� d� cinilor, sc� derea cantit�� ii de oxigen conduce la diminuarea respira�iei 
(deci � i a energiei necesare celulelor), la sc� derea metabolismului energetic, diminuarea 
absorb�iei apei (cre� terea rezisten�ei r� d� cinii la propagarea apei) � i a substan�elor minerale (în 
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special azotul), încetinirea metabolismului � i a cre� terii (înr� d� cinarea la nivelurile superioare ale 
solului este limitat� ) prin modific� ri ale echilibrului între reglatorii de cre� tere sintetiza�i în 
r� d� cini. 

Afectarea r� d� cinilor induce � i alte influen�e negative pentru plant�  prin apari�ia unui 
deficit hidric al frunzelor, sc� derea intensit�� ii fotosintezei (modificarea închiderii hidropasive a 
stomatelor) datorit� , în parte � i apari�iei unor caren�e minerale, modific� ri în reparti�ia hidra�ilor 
de carbon, cre� terea concentra�iei unor substan�e (acid abscisic, aldehid�  acetic� , alcool etilic) � i 
altele. 

Apa în exces provenit�  din precipita�ii � i rou�  favorizeaz�  procesele de germinare � i de 
r� spândire a sporilor unor ciuperci. Astfel, este cunoscut faptul c�  mana vi�ei de vie se dezvolt�  
mai bine în anii ploio� i (fiind ataca�i ciorchinii tineri, boabele, l� starii) � i c�  izbucnirea 
epidemiilor de man�  se produce foarte adesea dup�  ploi, în condi�ii de rou�  abundent�  pe frunze 
sau a unei ce�i persistente. 

Deoarece atât cantit�� ile insuficiente cât � i excesul de precipita�ii sunt d� un� toare 
plantelor, pentru ca recoltele s�  devin�  mai pu�in dependente de modul de c� dere a precipita�iilor 
este necesar s�  se aplice m� suri agrotehnice corespunz� toare. Astfel, lipsa apei din precipita�ii 
poate fi suplinit�  prin iriga�ii, iar excesul de ap�  din sol se îndep� rteaz�  prin lucr� ri de desecare � i 
drenare a solului. 

 
4.10 Presiunea atmosferic�  
 
Presiunea atmosferic�  reprezint�  for�a de ap� sare (greutate) exercitat�  pe unitatea de 

suprafa��  de c� tre o coloan�  de aer cuprins�  între suprafa�a considerat�  � i limita superioar�  a 
atmosferei, într-un punct dat de pe suprafa�a P� mântlui. 

Valorii presiunii atmosferice normale (p0) exercitat�  pe 1 cm 2 (m� surat�  la 0 0C, la 
latitudinea de 45 0 � i la nivelul m� rii) îi corespunde o în� l�ime a coloanei de Hg de 76 cm, adic� : 
     p0 = 76 cm = 760 mmHg = 760 torr = 1.013,25 mb (de obicei, se rotunje� te la 1.013 mb) = 

1,01325�105 N/m2 = 1 atm (atmosfer�  fizic� ) 
Se poate vorbi de o presiune sc� zut�  atunci când valoarea ei este mai mic�  de 1.010 mb � i 

de o presiune crescut�  atunci când valoarea ei este mai mare de 1.020 mb (pentru aceea� i 
altitudine). Valoarea izobarei de 1.015 mb de pe h� r�ile sinoptice este considerat�  ca presiune 
normal�  de referin�� . 

Varia�ia zilnic�  � i anual�  a presiunii atmosferice.  
A. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a presiunii atmosferice depinde de ac�iunea simultan�  a 

factorului termic – datorit�  varia�iei diurne a temperaturii aerului (în general, presiunea 
atmosferic�  scade atunci când temperatura aerului cre� te), care prezint�  o evolu�ie cu o simpl�  
oscila�ie cu perioada de 24 de ore (mareea termic�  solar� ) � i factorului dinamic – datorit�  
atrac�iei gravita�ionale a Lunii � i Soarelui care determin�  un fenomen de meree gravita�ional�  
atmosferic�  (tendin�a aerului de a se deplasa spre regiunea în care Soarele este la zenit � i c� tre 
cea aflat�  la antipod) amplificat de un fenomen de rezonan��  ca urmare a faptului c�  atmosfera 
are o oscila�ie proprie cu o perioad�  de 12 ore (oscila�ie semidiurn� , deci, cu o dubl�  oscila�ie în 
24 de ore). 

Din cauza suprapunerii acestor cauze (unda termic�  � i unda dinamic� ) varia�ia zilnic�  a 
presiunii atmosferice se caracterizeaz� , pentru majoritatea regiunilor terestre (nu se observ�  în 
regiunile tropicale � i la latitudini mari), printr-o dubl�  oscila�ie, cu dou�  maxime în jurul orelor 
10 – maxim principal � i 22 (datorat r� cirii aerului) � i dou�  minime în jurul orelor 4 � i 16 – minim 
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principal (datorat înc� lzirii aerului. Minimul din jurul orei 4 � i maximul din jurul orei 10 sunt 
produse de fenomenul de maree atmosferic� . Orele de producere a maximelor � i minimelor de 
presiune atmosferic�  pentru un loc dat pot s�  varieze în cursul anului în func�ie de anotimp, 
intervalul dintre maxime fiind mai mare iarna decât vara. 

Amplitudinea baric�  diurn�  este mic�  în tot cursul anului � i, de aceea, poate fi u� or 
mascat�  de varia�iile neregulate mai mari ale presiunii atmosferice (îndeosebi la latitudini medii 
� i mari). 

B. Varia�ia anual�  a presiunii atmosferice depinde de factorul termic (înc� lzirea aerului 
determin�  sc� derea presiunii atmosferice, iar r� cirea aerului produce o cre� tere a presiunii 
atmosferice), latitudine, altitudine � i de natura suprafe�ei terestre (distribu�ia continentelor � i 
oceanelor). 

La latitudini temperate se fac sim�ite mai bine influen�ele naturii suprafe�ei subiacente 
atmosferei, ceea ce determin�  apari�ia a trei tipuri de varia�ie anual�  a presiunii atmosferice: 

- Tipul continental este caracterizat printr-o simpl�  oscila�ie, cu maxim iarna � i un minim 
vara, deci, un mers anual invers decât al temperaturii. 

- Tipul oceanic este observat pe m� ri � i oceane, dar � i pe litoraluri � i prezint�  o simpl�  
oscila�ie. cu un maxim vara � i un minim iarna (varia�ie invers�  fa��  de tipul 
continental). Amplitudinea anual�  a presiunii atmoaferice eate mai mic�  decât pe 
continente. 

- Tipul intermediar (mixt) este observat într-o zon�  situat�  între regiunile oceanice � i cele 
continentalecare � i se distinge printr-o dubl�  oscila�ie, cu maxime prim� vara (aprilie 
sau mai) � i toamna (noiembrie) � i minime iarna (ianuarie) � i vara (iulie). 

Varia�iile periodice ale presiunii atmosferice prezint�  mai pu�in�  importan��  pentru 
evolu�ia st� rii timpului în compara�ie cu varia�iile aperiodice resim�ite, îndeosebi, la latitudini 
temperate � i polare. 

C. Varia�ii neperiodice (accidentale) ale presiunii atmosferice depind de factorul termic 
� i de circula�ia aerului (activitatea ciclonic�  � i anticiclonic� ) pe suprafa�a P� mântului, deci, 
modificarea st� rii timpului, putându-se produce atât într-un sens, cât � i în sens opus. 

 
 
4.11 Forme barice. Starea timpului în formele barice. 
 
Formele barice sunt configura�iile pe care le cap� t�  dispunerea izobarelor de pe h� r�ile 

izobare (h� r�i sinoptice – pentru prevederea vremii sau h� r�i climatologice – pentru stabilirea 
climei) din regiunea geografic�  considerat�  (dup�  aplicarea corec�iilor barometrice). Întrucât 
repartizarea spa�ial�  a izobarelor pe suprafa�a terestr�  se aseam� n�  cu distribu�ia curbelor de 
nivel de pe h� r�ile topografice - care indic�  relieful, h� r�ile izobare ofer�  o imagine a reliefului 
(câmpului) baric, în care se disting mai multe tipuri de forme barice. Spre deosebire de formele 
de relief care sunt fixe, relieful baric este într-o permanent�  schimbare, ca, de altfel, � i 
schimbarea vremii. 

Forma�iunile barometrice se pot clasifica dup�  mai multe criterii (durata de manifestare, 
aspect � i altele). Dup�  aspectul lor, formele barice pot fi închise sau deschise. 

Formele barice închise sunt minimul barometric – ciclonul � i maximul barometric – 
anticiclonul (considerate forma�iuni barice principale). Cele dou�  denumiri provin din faptul c�  
cele dou�  forme barice au forma unor vârtejuri în care mi� carea aerului nu se face de-a lungul 
razei, ci cu un aspect spiralat convergent la cicloni � i, respectiv, divergent la anticicloni. 
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a). Minimul barometric (depresiunea, ciclonul – mai ales pentru regiunile tropicale) – fig. 
4.11 - este o form�  baric�  (notat�  cu D pe h� r�i) cu izobare închise, cu aspect circular sau eliptic, 
ce desemneaz�  un câmp baric orizontal caracterizat de o presiune atmosferic�  ale c� rei valori 
scad spre centrul ei (izobarele sunt mai dese în centru � i mai rare la periferie). În centru presiunea 
poate sc� dea pân�  la 970 – 980 mb, uneori � i mai pu�in (sub 935 mb). 

Diametrul unui ciclon este de cca. 1.000 – 1.200 km, dar poate atinge dimensiuni � i mai 
mari, de pân�  la 2.500 – 3.000 km, în nordul Oc. Atlantic � i Oc. Pacific. 

La latitudini medii � i mari o depresiune poate avea 
o durat�  de existen��  de 4 – 10 zile, mai mare în sezonul 
rece � i mai mic�  în cel cald. În medie, deasupra Europei se 
deplaseaz�  anual 65 de familii de depresiuni. 
 
Fig. 4.11 – Distribu�ia vertical�  � i orizontal�  a presiunii 
atmosferice într-un minim barometric (depresiune, ciclon) 
� i circula�ia corespunz� toare a aerului 
 

Starea timpului este determinat�  de mi� carea 
ascendent�  în plan vertical � i de cea convergent�  (de la 
periferie spre centru) în plan orizontal. La sol, la marginea 
depresiunii se înregistreaz�  cele mai intense vânturi, dar în 
zona central� , vântul bate slab sau este chiar calm („calm 
central”) – mi� carea orizontal�  fiind anihilat�  de o circula�ie intens�  pe vertical�  (aerul fiind mai 
cald, se dezvolt�  o mi� care ascendent� ). Mi� carea ascendent�  a aerului conduce la destindere 
adiabatic� , r� cire, condensarea vaporilor de ap�  � i formarea norilor. În consecin�� , vremea este 
urât� , cerul este acoperit, cu nebulozitate mare, precipita�ii crescute (ploaie sau z� pad� , în func�ie 
de anotimp), ce�uri, iar vânturile bat convergent în sens antiorar (în emisfera nordic� ) � i în sens 
orar în emisfera sudic� . Intensificarea vântului se face sim�it�  spre periferia ciclonului. 

b). Maximul barometric (anticiclonul) – fig. 4.12 - este o form�  baric�  (notat�  cu M  pe 
h� r�i) cu izobare închise, cu aspect circular sau eliptic, ce desemneaz�  un câmp baric orizontal 
caracterizat de o presiune atmosferic�  ale c� rei valori cresc spre centrul ei (gradien�ii barici 
orizontali au valori mici), izobarele fiind mai rare în zona central�  � i mai dese spre periferie. 

Diametrul unui anticiclon este variabil, putând s�  fie de doar 300 – 800 km (anticicloane 
mobile) sau chiar mai mari decât ale unui ciclon (de exemplu, anticiclonul siberian). 
Dimensiunile lor sunt cu atât mai mari cu cât presiunea este mai ridicat� . În centrul anticiclonului 
presiunea atmosferic�  poate ajunge la valori de 1.025 – 1.030 mb, dar, mai rar, chiar � i mai mult 
(peste 1.060 mb). Structura anticiclonului este mai simetric�  
decât a ciclonului, f� r�  fronturi asociate. 

 
Fig. 4.12 - Distribu�ia vertical�  � i orizontal�  a presiunii 
atmosferice într-un maxim barometric (anticiclon) � i 
circula�ia corespunz� toare a aerului 
 

Starea timpului este determinat�  de mi� carea 
descendent�  în plan vertical din centrul anticiclonului � i de 
cea divergent�  (de la centru spre periferie) în plan orizontal. 
Mi � carea descendent�  a aerului conduce la o comprimare 
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adiabatic�  � i o înc� lzire (cu apari�ia de inversiuni termice de comprimare), împiedicând 
condensarea vaporilor de ap�  � i formarea norilor. În consecin�� , vremea este frumoas�  (îndeosebi 
în partea central�  a anticiclonului), cerul senin sau nebulozitate sc� zut�  (favorizând apari�ia 
inversiunilor de radia�ie), precipita�iile lipsesc (vreme secetoas� ), iar în partea lor inferioar�  
vînturile bat divergent � i în sens orar (în emisfera boreal� ) � i în sens antiorar în emisfera austral� . 
În centrul acestei forme barice este calm sau vânt slab, îns�  spre periferie se manifest�  viteze ale 
vântului de 20 – 25 km/h, îndeosebi în partea sa anterioar� . Deplasarea sa pe suprafa�a terestr�  se 
face cu viteze mai mici decât ale cicloanelor (cca. 20 – 30 km/h), cel mai adesea dinspre NV spre 
SE, ceea ce face ca maximele barometrice s�  se constituie în obstacole în calea deplas� rii mai 
rapide a cicloanelor. 

Formele barice deschise sunt talvegul depresionar, dorsala anticiclonic� , � aua 
barometric� , izobarele rectilinii, culoarul depresionar � i brâul anticiclonic (considerate 
forma�iuni barice secundare sau intermediare). 

a). Talvegul depresionar (baric) – fig. 4.13 - este o form�  baric�  ce reprezint�  o 
prelungire periferic�  a unei depresiuni plasat�  între dou�  anticicloane (asem� n� toare v� ii 
superioare a unui râu), iar izobarele au valori mici spre interior. Presiunea atmosferic�  are 
valoarea cea mai mic�  de-a lungul liniei care une� te vârfurile izobarelor – linia de cea mai joas�  
presiune (LL’), asemenea unei axe de simetrie. Numele de talveg provine din limba german� : tal 
= vale, weg = drum. Talvegul depresionar poate avea forma 
literei U (talveg nefrontal) sau V (talveg frontal) - asociat cu 
un front cald, rece sau oclus � i cu vârful îndreptat totdeauna 
spre ecuator (M� h� ra, 2001). 
 
Fig. 4.13 – Talveg depresionar nefrontal (LL’ – linia de cea 
mai joas�  presiune) 
 

Starea timpului în talvegul depresionar este 
asem� n� toare celei dintr-o depresiune baric� , cu vânturi care 
bat convergent spre linia de simetrie a formei barice. Ca urmare a influen�ei produse de rota�ia 
diurn�  a P� mântului, vânturile bat dinspre SE în partea anterioar�  a liniei de convergen��  � i 
dinspre NV în partea sa posterioar� . 

În situa�ia în care masele de aer mai reci � i mai dense, aduse de vânturile dinspre NV, 
p� trund sub masele de aer mai cald � i mai u� oare, aduse dinspre SE, le oblig�  s�  se deplaseze 
violent în altitudine � i genereaz�  fenomenul de vijelie (caracteristic talvegului depresionar) în 
lungul liniei de convergen�� , numit�  � i linie de vijelie.  

b). Dorsala anticiclonic�  – fig. 4.14 - este o form�  baric�  
alungit�  ce reprezint�  o prelungire periferic�  a unui anticiclon 
situat�  între dou�  depresiuni barice (asem� n� toare unui „bot de 
deal”), plasat�  la marginea de N sau NE a anticiclonului. 
Presiunea atmosferic�  are valoarea cea mai mare de-a lungul 
liniei care une� te vârfurile izobarelor – linia de cea mai mare 
presiune (LL’). Dorsala anticiclonic�  poate avea forma literei U 
sau V. 
 
Fig. 4.14 – Dorsal�  anticiclonic�  (LL’ – linia de cea mai mare 

presiune) 
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Vremea în dorsala anticiclonic�  este frumoas� , asem� n� toare anticiclonului, dar de scurt�  

durat� , cu tendin��  de înr� ut�� ire (pentru c� , dup�  ea, urmeaz� , de obicei, o zon�  depresionar� ). 
Vânturile bat divergent, bilateral, dinspre axa de simetrie spre exterior. 

c). 
 aua barometric�  – fig. 4.15 – este forma baric�  cuprins�  între dou�  talveguri 
depresionare (sau dou�  depresiuni barice) � i dou�  dorsale anticiclonice (sau dou�  anticicloane) 
dispuse în cruce.  

Vremea este frumoas�  vara, cu temperaturi ridicate, dar cu tendin��  de înr� ut�� ire dup�  
amiaza � i cu producerea de fenomene orajoase, în 
timp ce iarna vremea este închis� , iar cerul noros. 
Starea timpului este schimb� toare, iar vântul î� i 
schimb�  permanent direc�ia.  
 
Fig. 4.15 – 
 aua barometric�  (AA’ – axa de dilatare, 
BB’ – axa de comprimare) 

 
d). Izobarele rectilinii – fig. 3.16 – reprezint�  

o form�  baric�  în cuprinsul c� reia izobarele sunt 
rectilinii. Aceast�  form�  baric�  se întâlne� te, adesea, 
la periferia unei depresiuni sau anticiclon cu 
dezvoltare orizontal�  mare, unde izobarele devin rectilinii � i paralel, formând un câmp baric 
relativ uniform. 

Starea timpului depinde de orientarea izobarelor � i de pozi�ia maximului � i minumului 
barometric fa��  de izobare. Dac� , de exemplu, izobarele sunt orientate de la vest spre est, iar 
maximul barometric este situat la nord, atunci vântul ce bate 
dinspre maximul baric, din NV, va fi perceput ca un vânt 
rece (Dragomirescu � i Enache, 1998).  
 
Fig. 4.16 – Izobare rectilinii 
 

Dac�  izobarele sunt orientate de la N la S � i maximul 
barometric se afl�  la E, atunci bat vânturi de la SE, care 
produc înc� lzire în �ara noastr� . Dac�  izobarele sunt orientate tot de la N la S, dar maximul 
barometric se g� se� te la V, atunci vântul bate de la NV (origine oceanic� ), determin�  precipita�ii 
� i provoac�  r� cire – vara � i înc� lzire – iarna (Ioan, 1962). 

e). Culoarul depresionar – fig. 4.17 – este o form�  baric�  de joas�  presiune cu aspect 
alungit sau � erpuit care leag�  dou�  cicloane � i prezint�  lateral regiuni cu presiuni atmosferice mai 
mari. 

Vremea este închis� , asem� n� toare 
minimului barometric, dar cu tendin�e de 
schimbare. 
 
Fig. 4.17 – Culoar depresionar 
 

f). Brâul anticiclonic – fig. 4.18 - 
este o form�  baric�  cu aspect alungit care 
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leag�  doi anticicloni � i este m� rginit�  lateral de regiuni cu presiuni atmosferice mai mici. 
Vremea este relativ frumoas� , asem� n� toare maximului barometric, dar cu tendin�e de 

înr� ut�� ire. 
 
Fig. 4.18 – Brâu anticiclonic 

 
 
4.12 Vântul 
 
Prin vânt se în�elege fenomenul de deplasare a unei mase de aer pe orizontal�  (sau 

predominant orizontal� ), dintr-o regiune cu presiunea atmosferic�  ridicat�  spre o regiune cu 
presiune atmosferic�  sc� zut� . Mi� c� rile orizontale sau aproape orizontale se mai numesc � i 
mi� c� ri de advec�ie � i se produc ca urmare a diferen�elor de presiune rezultate din deformarea 
suprafe�elor izobare. 

Dac�  mi� carea aerului are loc pe vertical�  (ascendent sau descendent) fenomenul se 
nume� te convec�ie. Convec�ia poate s�  fie de dou�  feluri: for�at�  (atunci când este produs�  de 
for�e mecanice, frec� ri ale straturilor sau mi� c� rii sub ac�iunea unor for�e exterioare) sau liber�  
(datorit�  diferen�elor de densitate ale aerului). 

Deplasarea aerului sub form�  de vânt contribuie într-o m� sur�  însemnat�  la schimb� rile 
bru� te ale vremii � i la modificarea semnificativ�  a parametrilor meteorologici pentru intervale de 
timp mici. 

Mecanismul de producere a vântului. La baza procesului de producere a vântului st�  
înc� lzirea inegal�  a suprafe�ei subiacente a atmosferei � i a aerului. Astfel, dac�  într-o regiune a 
suprafe�ei terestre (A) temperatura este mai mare decât în regiunile învecinate (B, C), atunci 
aerul mai cald, mai u� or (densitate mai mic� ) se va ridica în altitudine, generând curen�i de 
convec�ie ascenden�i � i o presiune atmosferic�  mic�  (fig. 4.19). 

Ajuns în în� l�ime, aerul se va r� ci � i va c� uta s�  se r� spândeasc�  uniform în toate 
direc�iile. Aerul rece, având densitate mai mare decât cel cald, va coborî în regiunile B � i C, unde 
presiunea atmosferic�  va fi mare iar temperaturile mici. Rezult�  c� , întrucât exist�  o tendin��  
natural�  de egalare a presiunilor atmosferice, care conduce la o mi� care advectiv�  a aerului din 
regiunile cu o presiune ridicat�  (anticiclon) spre regiunea A (unde presiunea este mai mic� , 
ciclon), deplasare care constituie vântul. Aceast�  mi� care are loc atunci când diferen�ele de 
presiune se manifest�  pe aceea� i suprafa��  orizontal� , ea putându-se observa, adesea, � i.din 
circula�ia norilor, invers�  fa��  de cea a vânturilor din vecin� tatea suprafe�ei terestre. 
 
Fig. 4.19 – Procesul de formare a 
vântului (suprafa�a izobar�  orizontal�  
corespunz� toare presiunii de 995 mb 
reprezint�  suprafa�a neutr� ) 
 

Vântul, fiind un parametru foarte 
dinamic al aerului (m� rime vectorial� ), 
se caracterizeaz�  prin direc�ie, 
intensitate, durat�  � i structur� . 

Direc�ia vântului este punctul cardinal sau intercardinal de unde vine masa de aer 
(prezint�  interes punctul cardinal de unde vine aerul, � i nu încotro se îndreapt� , pentru c�  ofer�  



 102

informa�ii privind caracteristicile masei de aer – temperatur� , umiditate, poluare etc. - care 
sose� te în zona respectiv� ). Ea se apreciaz�  cu ajutorul giruetei. 

Uneori, direc�ia vântului se exprim�  � i în grade sexagesimale, corespunz� toare unghiului 
f� cut de direc�ia vântului cu direc�ia nord. Pe aceast�  cale, direc�iei est îi corespunde un unghi de 
90 0, direc�iei sud  - un unghi de 180 0 � .a.m.d. 

Intensitatea vântului reprezint�  viteza cu care se deplaseaz�  masa de aer (distan�a 
parcurs�  în unitatea de timp). Ea se exprim�  în m/s sau km/h (1 m/s = 3,6 km/h, respectiv 1 km/h 
= 0,278 m/s) � i se determin�  cu diferite tipuri de anemometre sau anemografe. 

Deoarece mi� carea aerului prezint�  fluctua�ii permanente ale direc�iei � i vitezei, studierea 
înregistr� rilor anemografice permite aprecieri legate de durata � i structura vântului. 

Atunci când nu bate vântul se spune c�  este calm atmosferic. 
Durata vântului reprezint�  intervalul de timp de la începerea pân�  la încetarea lui. În 

func�ie de durat�  se disting mai multe feluri de vânt: temporare, permanente, de scurt�  durat� , 
de lung�  durat� . 

Structura vântului reprezint�  modul de varia�ie a vitezei vântului în timp. Ea se apreciaz�  
prin amplitudinea oscila�iilor vitezei � i direc�iei sale, permi�ând evaluarea gradului de turbulen��  
al aerului. 

Dup�  structura lor, se disting trei categorii de vânturi. 
1. Vântul cu structur�  laminar�  este vântul a c� rui direc�ie � i vitez�  se men�in constante 

sau relativ constante în timp, ceea ce presupune o deplasare uniform�  a masei de aer în straturi 
paralele. 

2. Vântul cu structur�  turbulent�  este vântul care prezint�  varia�ii mari ale vitezei în 
intervale mici de timp, de exemplu, 15 min. De regul� , aceste vânturi au intensit�� i relativ mari, 
dar nu orice vânt puternic este � i un vânt turbulent. 

Se define� te un grad (factor) de turbulen��  a vântului (T), prin raportul dintre 
amplitudinea vitezei vântului (vmax. – vmin.) � i viteza medie a acestuia (vm), adic� : 
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Din aceast�  expresie se poate observa c�  gradul de turbulen��  variaz�  între 0 (când vmin. = 
vmax.; vântul nu are caracter turbulent) � i 2 (când vmin. = 0). 

3. Vântul cu structur�  în rafale este vântul caracterizat prin varia�ii bru� te ale vitezei (de 
la valori foarte mici pân�  la valori foarte mari) � i direc�iei (de circa 450) în intervale de timp mici 
(de ordinul a câteva minute), întâlnindu-se � i situa�ii în care viteza s�  devin�  zero, dup�  care 
cap� t�  aspect violent. Pentru ca un vânt s�  fie considerat în rafale trebuie ca durata unei rafale s�  
nu dep�� easc�  2 minute. 

Vijeliile (grenurile) sunt vânturi intense care se manifest�  pe un interval de timp relativ 
mic („lovituri” de vânt) înso�ite de o sc� dere de temperatur�  � i o cre� tere a umidit�� ii aerului � i a 
presiunii atmosferice. În acela� i timp, vântul sufer�  o rota�ie în sens invers acelor de ceasornic 
(antiorar) în emisfera nordic�  � i în sens orar în emisfera sudic� . 

Apari�ia vijeliilor se observ�  frecvent la apropierea fronturilor atmosferice, mai ales a 
fronturilor reci înso�ite de formarea norilor Cumulonimbus. 

For�ele care determin�  direc�ia � i intensitatea vântului sunt: 
1. For�a gravita�ional�  este for�a de greutate (Gr) ce se manifest�  permanent asupra unei 

parcele de aer din cauza atrac�iei gravita�ionale � i care are direc�ia spre centrul P� mântului. 
Asupra unei por�iunii mici de aer de volum � V ea se poate scrie sub forma: 
  Gr = � V· � ·g        (4.17) 
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unde �  este densitatea aerului, iar g – accelera�ia gravita�ional� . 
2. For�a de gradient baric este for�a de presiune cu care mediul înconjur� tor parcelei 

considerate ac�ioneaz�  pe unitatea de suprafa��  a por�iunii de aer respective. 
Întrucât metrul este o unitate de m� sur�  prea mic�  pentru aprecierea varia�iilor de 

presiune, în practica meteorologic�  s-a convenit ca unitatea de lungime la care s�  se raporteze 
varia�iile de presiune s�  fie distan�a orizontal�  de 111 km, adic�  lungimea unui meridian 
geografic cuprins�  între dou�  paralele (distan�a corespunz� toare pentru 10 latitudine, cu alte 
cuvinte, a 360-a parte din circumferin�a unui meridian). În aceste condi�ii, pentru o diferen��  de 
presiune � p (în mm Hg sau mb) dintre dou�  puncte, expresia gradientului orizontal de presiune 
devine: 

  111×
D

=
D
p

G         (4.18) 

unde D este distan�a (în km) dintre punctele de pe suprafa�a P� mântului pentru care se calculeaz�  
valoarea gradientului. Parametrul G este reprezentat ca un vector dispus perpendicular pe 
izobare. 

3. For�a Coriolis (Fc) este o for��  deviatoare de iner�ie (asem� n� toare for�ei centrifuge de 
iner�ie) care se manifest�  asupra unui corp aflat în mi� care pe suprafa�a (sau deasupra) altui corp 
care execut�  o mi� care de rota�ie. Valoarea acestei for�e (numit�  � i for��  geostrofic� ) se poate 
calcula cu expresia: 
  Fc = m·ac = m·2� ·v·sin �       (4.19) 
unde m este masa corpului (particulei sau por�iunii de aer considerat� ), ac – accelera�ia Coriolis 
(ac = 2� ·v·sin � ), �  - viteza unghiular�  de rota�ie a P� mântului (7,29·10-5 rad/s), v – viteza de 
deplasare a particulei (viteza vântului), �  – latitudinea geografic� . 

5. For�a centrifug�  (Fcf) este o for��  de iner�ie ce se manifest�  atunci când aerul din 
vecin� tatea suprafe�ei terestre se deplaseaz�  pe o traiectorie curbilinie (cum este în cazul 
izobarelor din regiunile ciclonice � i anticiclonice), sub ac�iunea c� reia por�iunea de aer 
considerat�  tinde s�  fie deviat�  spre exteriorul traiectoriei. Expresia acestei for�e, numit�  � i for��  
ciclostrofic� , este: 
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unde acf  este accelera�ia centrifug� , m – masa particulei de aer, v – viteza liniar�  (tangen�ial� ) a 
aerului, r – raza traiectoriei (raza de curbur�  a izobarei). 

În emisfera nordic� , pentru izobarele închise, sub ac�iunea tuturor acestor for�e vânturile 
sunt dirijate divergent � i spre dreapta, în sensul orar - în maximul barometric � i, respectiv, 
convergent � i spre dreapta (mi� c� rii), în sens antiorar - în minimul barometric. 

În vecin� tatea suprafe�ei terestre, ca urmare a ac�iunii rezultantei tuturor acestor for�e 
vântul va prezenta o direc�ie ce nu va mai fi paralel�  cu izobarele, ci va fi orientat�  oblic în raport 
cu acestea, de la regiunile cu presiune mai mare c� tre regiunile cu presiune mai mic� . 

Alte am� nunte sunt men�ionate în cursul integral de meteorologie (vol. 1). 
 
4.13 Varia�ia zilnic�  � i anual�  a direc�iei vântului 
 
Varia�ia diurn�  � i anual�  a direc�iei vântului prezint�  o serie de caracteristici particulare 

care depind de condi�iile orografice ale regiunii respective � i distribu�iei presiunii atmosferice, 
care pot imprima anumite direc�ii predominanate circula�iei aerului. 
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A. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a direc�iei vântului, studiat�  pe baza mediilor orare 
multianuale rezultate din m� sur� torile din apropierea solului, se distinge printr-o varia�ie pu�in 
regulat� , dar care se poate diferen�ia în trei tipuri, în func�ie de condi�iile orografice ale regiunii: 
cu relief omogen, litoral � i munte. Pentru regiunile cu forme de relief variate se poate distinge 
greu o varia�ie diurn�  a vântului. 

Pentru o regiune perfect omogen�  (la nivelul unei suprafe�e plane netede, neinfluen�at�  
de obstacole sau de orografia regiunii ca, de exemplu, o câmpie sau suprafa�a m� rilor, � i f � r�  
gradien�i în câmpul baric), se constat�  c� , în cursul zilelor senine în straturile inferioare ale 
atmosferei, direc�ia vântului are tendin�a de a urma mi� carea aparent�  a Soarelui, în sens orar. 
Astfel, diminea�a vântul bate dinspre est, la amiaz�  dinspre sud, seara dinspre vest, iar noaptea 
dinspre nord. Se pare c�  aceast�  rota�ie a direc�iei vântului este un fenomen general, dar este 
mascat de varia�iile accidentale ale direc�iei vântului (Dragomirescu � i Enache, 1998). 

Pentru regiunile de litoral, se manifest�  un vânt local, sub forma unui circuit închis, din 
care fac parte brizele de mare � i de uscat. Ele sunt generate ca urmare a înc� lzirilor � i r� cirilor 
diferite ale m� rii � i uscatului, dar � i în vecin� tatea unor lacuri de dimensiuni mari, schimbându-� i 
direc�ia în 24 de ore. 

În cursul zilei se manifest�  briza de mare (briza de zi), care bate dinspre mare spre uscat, 
aproximativ perpendicular pe direc�ia medie a coastelor. Aceast�  direc�ie a vântului este 
rezultatul înc� lzirii mai mari a uscatului decât a apei, ceea ce conduce la generarea unei presiuni 
atmosferice mai mari deasupra m� rii decât deasupra uscatului � i la apari�ia brizei de mare (fig. 
4.20 a). 
 
Fig. 4.20 – Dspunerea 
suprafe�elor izobare � i 
formarea brizei de mare 
(a) � i brizei de uscat (b) 
 

Vara, la latitudini 
temperate, în condi�ii de 
cer senin, briza de mare 
se manifest�  dup�  
r� s� ritul Soarelui, începând de la ora 9 – 10 � i atinge maximul între orele 14 – 16, dup�  care 
scade treptat în intensitate pân�  la dispari�ie dup�  apusul Soarelui. Ea aduce un aer r� coros, umed 
� i care determin�  o cre� tere a nebulozit�� ii deasupra uscatului prin apari�ia de nori de gen 
Cumulus (care urm� resc, adesea, linia �� rmului). 

Pe litoralul românesc al M� rii Negre brizele se pot observa numai vara cu o intensitate 
relativ mic� . 

Circuitul se închide prin curen�i verticali ascenden�i deasupra uscatului � i descenden�i 
deasupra m� rii. 

În cursul nop�ii se manifest�  briza de uscat (briza de noapte), care bate dinspre uscat spre 
mare. Aceast�  direc�ie a vântului este rezultatul r� cirii mai puternice a uscatului decât a apei, 
ceea ce conduce la generarea unei presiuni mai mari deasupra uscatului decât deasupra suprafe�ei 
de ap�  a m� rii (gradientul baric orizontal are orientarea dinspre uscat spre mare) � i la apari�ia 
unei circula�ii contrare a aerului sub forma brizei de uscat (fig. 4.20 b). La în� l�ime, antibriza 
circul�  în sens opus. În sezonul cald, deasupra m� rii se formeaz�  nori (Cu), iar deasupra 
uscatului este senin. 
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La latitudini medii, briza de uscat începe s�  se fac�  sim�it�  la 2 – 3 ore dup�  apusul 
Soarelui � i înceteaz�  la scurt timp dup�  r� s� ritului Soarelui. 

Pentru regiunile montane, cum sunt v� ile de munte, îndeosebi vara pe timp frumos, se 
manifest�  fenomenul brizelor de munte � i a brizelor de vale considerate, de asemenea, vânturi 
locale periodice. 

În cursul zilei se manifest�  briza de vale (briza de zi), care bate dinspre vale spre vârful 
muntelui. Aceast�  direc�ie a vântului este rezultatul înc� lzirii mai mari a aerului de pe versan�i 
decât în atmosfera liber� , la acela�i nivel h � i orient� rii gradien�ilor barici spre culmea muntelui 
(fig. 4.21 a), ca urmare a modific� rii înclin� rii suprafe�elor izobare (aceste suprafe�e se înal��  mai 
mult deasupra v� ii � i mai pu�in spre flancul muntelui). 

Aerul de pe versan�i va avea densitate mai mic�  decât în centrul v� ii � i va prezenta o 
mi� care ascendent�  spre vârful muntelui � i la apari�ia brizei de vale (briz�  anabatic� ). Prin 
aceast�  mi� care aerul se destinde adiabatic, se r� ce� te � i, dac�  se ajunge la temperatura punctului 
de rou� , î� i fac apari�ia norii orografici (Cu � i Cb) � i precipita�iile (îndeosebi în cursul dup� -
amiezilor de var� ). Cele dou�  circuite ale aerului se vor închide printr-o mi� care descedent�  
deasupra v� ii. Briza de vale se constat�  mai bine pe versan�ii însori�i (în special pe cei cu 
expozi�ie sudic�  din emisfera nordic� ) 
dup�  r� s� ritul Soarelui. 
 
Fig. 4.21 – Schema general�  de formare a 
brizei de vale (a) � i a brizei de munte (b) 
 

În cursul nop�ii se manifest�  briza 
de munte (briza de noapte), care bate 
dinspre culmea muntelui spre vale. 
Aceast�  inversare a direc�iei vântului este 
rezultatul r� cirii nocturne a aerului de pe versan�i fa��  de aerul din atmosfera liber�  da la orice 
nivel h (fig. 4.21 b). 

Aerul de pe versan�i va avea densitate mai mare (greutate mai mare) � i va c� p� ta o 
mi� care descendent�  dinspre vârful muntelui spre vale (briz�  catabatic� ). Prin aceast�  mi� care, 
care nu necesit�  condi�ii de gradien�i barici, aerul se va comprima adiabatic � i va continua s�  se 
r� ceasc� . Astfel, pe fundul v� ii se va acumula un aer rece care va favoriza producerea de ce�uri 
(ce�uri de amestec produse în zori) � i brume. Circuitul aerului se va închide printr-o mi� care 
ascedent�  deasupra v� ii. Datorit�  acestor deplas� ri descendente ale maselor de aer face ca fundul 
formelor de relief concave s�  fie cele mai expuse înghe�urilor de toamn�  � i de prim� var� . 

Brizele montane se manifest� , îndeosebi, în sezonul cald în condi�ii de anticiclon. 
B. Varia�ia anual�  a direc�iei vântului este conectat�  cu circula�ia general�  a atmosferei 

� i este influen�at�  de factori locali. 
Pentru o localitate dat�  preznt�  importan��  cunoa� terea distribu�iei lunare, anotimpuale, 

anuale sau/� i multianual�  a frecven�ei direc�iei vântului, aspect studiat cu ajutorul rozei cu 
frecven�ele vânturilor pe direc�ii . 

Vântul dominant pentru intervalul de timp considerat (lun� , anotimp, an, multianual) este 
dat de direc�ia care prezint�  valoarea cea mai mare a frecven�ei. 

Vântul mediu reprezint�  direc�ia medie a vântului într-un interval de timp dat. 
Dup�  direc�ia pe care o prezint�  în cursul anului, se disting trei tipuri de varia�ie anual�  a 

vântului: vânturi constante, periodice � i variabile. 
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1. Vânturile constante (regulate sau permanente) sunt acelea care î� i men�in aceea� i 
direc�ie tot timpul anului. Din cadrul lor fac parte alizeele, contraalizeele, vânturile de vest � i 
vânturile de est. 

2. Vânturile periodice sunt acelea care î� i modific�  direc�ia periodic (semestrial), iar din 
cadrul lor fac parte musonii (de la un vechi cuvânt arab mosim = anotimp). Aceste vânturi se 
manifest�  cel mai evident în regiunile tropicale � i temperate din p� r�ile sudice, sud-estice � i 
estice ale Asiei ca urmare a înc� lzirilor diferite ale uscatului � i m� rilor sau oceanelor (nordul 
Oceanului Indian). 

3. Vânturile variabile (neregulate) sunt vânturi care î� i schimb�  direc�ia în mod neregulat, 
nesistematic, la intervale de timp inegale, întrerupte de perioade de calm � i în regiuni diferite. 

 
4.14 Varia�ia zilnic�  � i anual�  a intensit�� ii vântului 
 
Varia�ia intensit�� ii (vitezei) vântului este legat� , în principal, de înc� lzirile diferite ale 

aerului. Evolu�ia zilnic�  � i anual�  poate fi influen�at�  de schimburile turbulente � i de condi�iile 
orografice locale. Liniile care unesc punctele care au acelea� i valori ale vitezei vântului se 
numesc izotahe. 

A. Varia�ia zilnic�  (diurn� ) a intensit�� ii vântului în apropierea solului (100 m vara � i 50 
m iarna) se aseam� n�  cu varia�ia diurn�  a temperaturii aerului, prezentând o simpl�  oscila�ie, cu 
un maxim dup� -amiaza � i un minim noaptea spre diminea�� . 

Amplitudinea varia�iei zilnice a vitezei vântului este mai mare în zilele senine decât în 
cele acoperite � i mai mare vara decât iarna. 

B. Varia�ia anual�  a intensit�� ii vântului deasupra suprafe�ei terestre la latitudini 
temperate depinde de particularit�� ile regiunii considerate. 

Deasupra uscatului din emisfera nordic�  viteza vântului se caracterizeaz�  printr-o simpl�  
oscila�ie, cu un maxim prim� vara (când se instaleaz�  regimul anticiclonic � i se produce trecerea 
de la regimul de iarn�  la cel de var� ) � i un minim în sezonul cald (vara, gradien�ii barici sunt 
mici). De exemplu, la Bucure� ti, viteza medie lunar�  este minim�  în martie � i aprilie, � i minim�  
în iulie. 

Pentru o localitate dat�  cunoa� terea distribu�iei lunare, anotimpuale, anuale � i/sau 
multianual�  a frecven�ei intensit�� ii vântului se face cu ajutorul rozei cu frecven�ele vitezei 
vânturilor pe direc�ii . 

 
4.15 Influen�a reliefului asupra vântului. Föhnul 
 
Formele de relief, îndeosebi cele înalte, influen�eaz�  deplasarea orizontal�  a maselor de 

aer, determinând ca anumi�i curen�i de aer s�  sufere schimb� ri ale direc�iei (prin apari�ia unor 
componente verticale ale vitezei), intensit�� ii, structurii � i caracteristicilor vântului. 

Dintre vânturile locale care sunt influen�ate de relief se men�ioneaz�  brizele (prezentate 
mai sus), vânturi de tip foehn � i de tip bora. 

Vânturile de tip foehn sunt vânturi locale calde, cu caracter catabatic, care bat pe panta 
descendent�  a muntelui (dup�  numele dat vântului care bate în regiunea Alpilor, unde a a fost 
observat � i descris prima dat� ), în condi�iile în care forma de relief, suficient de înalt� , separ�  un 
maxim � i un minim barometric (fig. 4.22). 

În conformitate cu explica�ia clasic�  a foehnului, o mas�  de aer (de exemplu, cu o 
temperatur�  de 24 0C) obligat�  s�  escaladeze un versant muntos, suficient de înalt, dispus 
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perpendicular pe vânt, se va destinde adiabatic � i se va r� ci în func�ie de gradien�ii adiabatici 
respectivi. Astfel, dac�  între 0 – 1.000 m în� l�ime nu se produc condens� ri ale vaporilor de ap�  
(temperatura aerului este mai mare decât temperatura punctului de rou� ), atunci r� cirea se face în 
conformitate cu gradientul adiabatic uscat (	 ad.us. = 1 0C/100 m), iar la altitudinea de 1 km 
temperatura aerului a sc� zut cu 10 0C. 

Dac�  imediat dup�  aceast�  altitudine se atinge valoarea temperaturii punctului de rou� , 
atunci, în continuare, sc� derea temperaturii aerului saturat se face în conformitate cu gradientul 
adiabatic umed (	 ad.um. = 0,6 0C/100 m), vaporii încep s�  se condenseze, se creeaz�  condi�ii de 
formare a norilor � i apari�ia de precipita�ii 
orografice, iar temperatura aerului scade mai 
lent (datorit�  eliber� rii c� ldurii latente de 
vaporizare) cu doar 6 0C pentru fiecare 
kilometru de altitudine. R� cirea aerului se 
face în continuare în acest ritm pân�  când 
aerul dep�� e� te culmea muntelui. 
 
Fig. 4.22 – Schema influen�ei reliefului 
asupra vântului în cazul foehnului 
 

Prin coborâre aerul se comprim�  
adiabatic, se înc� lze� te în conformitate cu gradientul adiabatic uscat (	 ad.us. = 1 0C/100 m), 
îndep� rtându-se treptat de limita de satura�ie a vaporilor � i de condi�iile de producere a 
condens� rii acestora. În mi� care descendent�  aerul se înc� lze� te treptat, ajungând la poalele 
muntelui la o temperatur�  mai mare (32 0C) � i cu umiditate mult mai mic�  decât le-a avut atunci 
când a început s�  urce. Bilan�ul termic indic�  un câ� tig de 8 0C, dar � i o sc� dere semnificativ�  a 
umidit�� ii relative a aerului. 

În �ara noastr�  vânturi de tip foehn se observ�  în Mun�ii F� g� ra�  (bate spre depresiunea 
F� g� ra� ului � i, uneori, spre Podi� ul Târnavelor, unde se nume� te Vântul Mare), în Mun�ii 
Banatului (bate dinspre Mun�ii � arcu – Retezat – Semenic spre Depresiunea Oravi�a, unde se 
nume� te Co� ava), în Carpa�ii Apuseni (culoarul Turda – Alba Iulia – Deva), estul Carpa�ilor 
Orientali (zona Piatra Neam�) � i în regiunea de curbur�  a Carpa�ilor. 

Vânturile de tip bora (dup�  denumirea vântului – Bora – vânt rece care bate dinspre 
Mun�ii Dinarici spre Marea Adriatic� , pe coastele Istriei � i Dalma�iei) sunt vânturi locale 
puternice, cu caracter catabatic, cu temperaturi sc� zute (aer rece acumulat în spatele unui lan� 
muntos), care se deplaseaz�  descendent pe o form�  de relief relativ înalt�  situat�  în vecin� tatea 
m� rii. În �ara noastr�  vânt de tip bora se observ�  iarna � i la începutul prim� verii dinspre Carpa�ii 
Orientali spre Depresiunea Bra� ov � i Ciuc (unde se nume� te Nemira, dup�  numele muntelui unde 
se face sim�it). 

 
Întreb � ri : 
1. Care sunt principalele mecanisme de înc� lzire ale solului ? 
2. În ce const�  varia�ia diurn�  � i anual�  a temperaturii suprafe�ei solului � i a solului în 

adâncime ? 
3. Care sunt principalele mecanisme de înc� lzire ale aerului ? 
4. Men�iona�i principalele efecte ale regimului temperatuirii aerului asupra vegeta�iei. 
5. Care sunt principalii parametri ce descriu umiditatea aerului ? 
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6. Care sunt principalele mecanisme de r� cire ale aerului ? 
7. Defini�i no�iunea de nebulozitate ? 
8. Preciza�i principalele influen�e exercitate de precipita�ii asupra vegeta�iei. 
9. Descrie�i, pe scurt, formele barice închise ? 
10. Care sunt formele barice deschise � i cum se prezint�  vremea în aceste forme ? 
11. Men�iona�i principalele for�e care determin�  direc�ia � i viteza vântului. 
12. Explica�i cum se formeaz�  vântul de tip föhn. 
13. Preciza�i principalele influen�e ale vântului asupra vegeta�iei. 
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Capitolul 5 
 

No�iuni de climatologie � i microclimatologie 
 
Cuvinte cheie: climatologie, clim� , topoclim�  (microclim� ), sere, clima României 
 
Obiective: 
 - Cunoa� terea no�iounilor de clim�  � i topo (microclim� ); 

- Descrierea topoclimei stratului de aer din vecin� tatea solului având suprafa�a orizontal�  
� i lipsit�  de vegeta�ie; 

- Descrierea topoclimei (microclimei) stratului de aer din vecin� tatea solului având 
suprafa�a orizontal�  � i acoperit�  cu vegeta�ie ierboas� ; 

- Cunoa� terea topoclimei microreliefului (deal, vale); 
- Discutarea microclimatului serelor � i solariilor; 
- Prezentarea succint�  a climei României. 

 
Rezumat: 

În acest capitol sunt prezentate no�iunile de clim�  � i topoclim�  (microclim� ) utilizate 
frecvent în studiile � i cercet� rile agrometeorologice. Aceasta, întrucât analiza proceselor de 
cre� tere � i dezvoltare a vegeta�iei se face pe areale restrânse � i se încadreaz�  într-un anumit 
context climatic. Pentru a putea scoate în eviden��  deosebirile existente au fost analizate dou�  
cazuri distincte referitoare la topoclima (microclima) straturilor de aer din vecin� tatea solului cu 
sau f� r�  vegeta�ie. În plus, s-au f� cut � i referirti la situa�iile topoclimatice particulare a dou�  
forme deosebite de relief: deal � i vale. La acestea se adaug�  � i trecerea în revist�  a 
particularit�� ilor microclimatice ale serelor � i solariilor. În încheiere sunt prezentate, pe scurt, 
particularit�� ile principalilor parametri climatici care descriu climatele României. 

 
 

5.1 Clim�  � i topoclim�  (microclim� ) 
 
Acumularea unui num� r foarte mare de date meteorologice în decursul timpului, pentru 

suprafe�e terestre tot mai întinse, prelucrarea � i analizarea lor evolutiv�  a permis ob�inerea unor 
concluzii sintetizate în no�iunea de clim� . Denumirea provine de la cuvântul grecesc klima, care 
înseamn�  „înclinare”, în sensul c� , înc�  din antichitate, s-a observat leg� tura dintre clima 
diverselor regiuni � i înclinarea razelor solare incidente pe o suprafa�� . 

Clima caracteristic�  unei regiuni este un factor natural al mediului care se define� te, pe 
scurt, ca sinteza st� rilor medii ale atmosferei � i succesiunea normal�  a acestor st� ri medii dintr-o 
regiune considerat� . 

Spre deosebire de vreme (starea timpului), care este starea sau faza instantanee a 
atmosferei rezultat�  din suprapunerea ac�iunii � i efectelor tuturor elementelor meteorologice la 
un moment de timp dat sau pe o anumit�  perioad�  de timp � i dintr-un loc dat sau de pe o 
întindere cât mai mare a suprafe�ei terestre, clima se consider�  o stare medie a atmosferei 
specific�  unui anumit teritoriu întrucât reprezint�  o sintez�  în care sunt integrate toate valorile 
medii multianuale (plurianuale, normale) ale tuturor elementelor meteorologice � i a succesiunii 
condi�iilor de vreme pe mul�i ani. Astfel, în cazul existen�ei unui � ir lung de date, se pot ob�ine 
propriet�� ile statistice ale atmosferei, iar condi�iile climatice rezultate (regimul multianual al 
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vremii) reprezint�  „setul” de referin��  mediu al st� rii atmosferei, cu care se compar�  situa�iile 
meteorologice anormale (ani foarte calzi sau reci, seceto� i sau ploio� i etc.). Pe vertical� , 
distribu�ia climatelor se întinde de la adâncimile uscatului � i apelor la care nu se mai simt 
oscila�iile anuale ale elementelor meteorologice pân�  la limita superioar�  de producere a 
proceselor � i fenomenelor atmosferice care, cel mai adesea, coincide cu limita superioar�  a 
troposferei. 

Num� rul foarte mare de date meteorologice zilnice acumulate în timp au impus, la 
început, prelucrarea lor sub forma mediilor lunare. Întrucât valorile medii lunare variau de la an 
la an, s-a ajuns la necesitatea calcul� rii mediilor corespunz� toare mai multor ani (pentru un 
num� r mare, dar finit, de ani). În acest fel s-a ajuns la conceptul de „valoare climatologic�  
normal� ” – valoarea medie ob�inut�  pentru o perioad�  de cel pu�in 30 de ani, interval de timp 
considerat „suficient de lung” pentru a „nivela” variabilitatea diurn�  deosebit�  a vremii, 
fluctua�iile anuale ale st� rii timpului � i de a eviden�ia ceea ce este caracteristic din punct de 
vedere climatic. Perioada de 30 de ani a fost aleas�  drept scal�  de timp climatic de baz�  în 
conformitate cu recomandarea O.M.M. în scopul asigur� rii unei baze uniforme de date pentru 
compararea caracteristicilor climatice din întreaga lume. 

În consecin�� , în climatologie nu intereseaz�  schimb� rile de vreme de la o zi la alta, ci 
prezint�  importan��  valorile medii ale elementelor meteorologice deduse din observa�iile f � cute 
pe num� r mare de ani (valori normale), care se schimb�  foarte pu�in dac�  se continu�  seria 
m� sur� torilor � i în anii urm� tori. 

Altfel spus, datele meteorologice de observa�ie, prin prelucr� ri statistice pe durate mari 
de timp, devin valori medii multianuale climatologice, c� p� tând sensul de date climatologice. 

Datele climatice acumulate pân�  în prezent � i studierea mecanismelor care determin�  
climatele P� mântului � i varia�iile sale permit s�  se vorbeasc� , înc�  de la începutul anilor `70, de 
existen�a unui adev� rat sistem climatic terestru. Din acest sistem fac parte atmosfera (cel mai 
variabil component, întrucât varia�iile termice � i mi� c� rile pot fi însemnate � i rapide), hidrosfera, 
criosfera, suprafa�a litosferei � i biosfera. De men�ionat c� , sistemul climatic global trebuie 
considerat ca o alt�  denumire dat�  ansamblului de mediu terestru, f� r�  vreo leg� tur�  natural�  cu 
no�iunea de climat global (Ion-Bordei � i Taulescu, 2008) 

Complexitatea deosebit�  a acestui sistem este rezultatul, nu numai a bilan�ului energetic 
solar, ci � i a numeroaselor fluxuri (multe având caracter disipativ), transform� ri � i cicluri de 
energie � i substan��  (H2O, CO2 � i altele) în corela�ie cu suprafa�a subiacent� . De subliniat faptul 
c�  ac�iunea elementelor climatice nu se face separat, ci simultan � i în corela�ie, iar sistemul 
climatic nu se manifest�  într-un mod static, ci dinamic, prin succesiunea anual�  a diferitelor 
tipuri de vreme. De aceea, pentru elaborarea unei caracteriz� ri climatice complexe trebuie s�  se 
�in�  seama de faptul c�  elementele � i fenomenele climatice nu ac�ioneaz�  izolat, ci în mod 
conjugat. 

Progresele realizate în domeniul cunoa� terea sistemului climatic terestru au permis 
dezvoltarea de modele climatice care simuleaz�  procese atmosferice, pe baza c� rora s�  se fac�  o 
serie de estim� ri, pe diferite termene, privind tendin�ele rezonabile de evolu�ie ulterioar�  a climei 
în anumite circumstan�e � i în�elegerea cauzelor posibile ale schimb� rilor climatice. Aceste 
modele folosesc expresiile matematice corespunz� toare proceselor fizice care guverneaz�  
comportarea atmosferei (fluxurile energetice implicate), oferind perspectiva clarific� rii unor 
fenomene atmosferice complexe � i cre� terii capacit�� ii de prevedere a condi�iilor climatice 
viitoare. 
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Climatologia (meteorologia climatologic� ) este ramura meteorologiei care are în vedere 
studierea regimului multianual al vremii în corela�ie cu condi�iile geografice specifice unei 
localit�� i, zone, �� ri, continent sau chiar al globului terestru (Ciulache, 1985). 

Problematica bogat�  a climatologiei include studierea proceselor genetice ale climei, 
descrierea climei diferitelor regiuni (climatografia), clasificarea � i distribu�ia climatelor pe 
suprafa�a P� mântului, precum � i influen�a climei asupra condi�iilor de mediu � i a activit�� ilor 
umane. Totodat� , climatologia contemporan�  se ocup�  � i cu studierea fluctua�iilor � i 
schimb� rilor climatice, analizarea cauzelor acestora, precum � i prevedea evolu�iei condi�iilor 
climatice viitoare atât pentru urm� torii ani dintr-o localitate specific� , cât � i pentru cele 
corespunz� toare unui timp mai îndelungat în viitor, pentru regiuni mai extinse ale suprafe�ei 
terestre. 

În func�ie de domeniul de studiu, se disting dou�  principale subdiviziuni ale 
climatologiei: climatologia general�   � i climatologia aplicat� . 

Climatologia general�  (genetic� ) se ocup�  cu studierea factorilor care contribuie la 
generarea climatelor, clasificarea, descrierea, distribu�ia � i prevederea evolu�iei lor în timp pe 
suprafa�a P� mântului. 

Climatologia aplicat�  studiaz�  influen�a condi�iilor climatice asupra mediului � i a 
diverselor sectoare ale activit�� ii umane. 

Studierea climatelor este necesar�  pentru a multitudine de scopuri practice: evaluarea 
resurselor climatice în scopul utiliz� rii lor dirijate, cunoa� te modul în care ac�iunile antropice 
influen�eaz�  caracteristicile atmosferei, studierea influen�ei climei � i modific� rii acesteia asupra 
transportului � i sistematiz� rii urbane, construc�iei cl� dirilor � i resurselor de hran�  � i ap� , s� n� t�� ii 
popula�iei, asigurarea confortului casnic � i la locul de munc� , studierea influen�elor � i a adapt� rii 
activit�� ilor economice � i, îndeosebi, a celor agricole (legate de cre� terea � i dezvoltarea plantelor 
� i animalelor, raionarea agricol�  etc.) la modific� rile climatice, dar � i a celor de mediu asociate, 
ameliorarea artificial�  a climatului, furnizarea de date utile pentru personalul implicat în 
activit�� i situate la dep� rtare fa��  de locul de ba� tin� , asigurarea securit�� ii popula�iei în condi�iile 
manifest� rilor extreme de vreme � i a accentu� rii variabilit�� ii climatice � i altele. 

Dup�  cum s-a men�ionat mai sus, macroclima urm� re� te s�  descrie condi�iile climatice 
generale de la nivelul unei regiuni întinse, departe de neomogenit�� ile locale ale suprafe�ei 
terestre, iar observa�iile se fac în condi�iile în care instrumenta�ia meteorologic�  este amplasat�  
dincolo de în� l�imea de 2 m � i este ferit�  de influen�ele exterioare. 

Dimpotriv� , topoclima (microclima, clima local� ) urm� re� te descrierea caracteristicile 
climatice dintr-o zon�  cu suprafa�a relativ mic�  (care se întinde pe orizontal�  pe o distan��  de la 
câ�iva metri pân�  la câ�iva kilometri, iar pe vertical�  pân�  la o în� l�ime de cel mult 2 m), aflat�  
sub influen�a particularit�� ilor locale ale suprafe�ei subiacente active. În anumite condi�ii 
meteorologice (formarea ce�urilor locale) stratul de aer avut în vedere se poate extinde pe o 
grosime mai mare, adic�  pân�  la nivelul la care suprafa�a activ�  ac�ioneaz�  ca principal factor 
climatogen. Întrucât topoclimatologia studiaz�  caracteristicile particulare ale proceselor fizice 
din stratul de aer de lâng�  sol, ea se mai nume� te uneori topometeorologie (micrometeorologie) 
sau fizica stratului de aer de lâng�  sol. De altfel, climatologul german Rudolph Geiger (1965) 
definea microclimatul drept „climatul de lâng�  sol”. 

Astfel, întrucât topoclima se refer�  la spa�iul necercetat din imediata vecin� tate a solului 
(elementele sensibile ale principalelor  aparate meteorologice amplasate în ad� postul 
meteorologic se g� sesc la 2 m deasupra solului), ea va reflecta mai bine influen�a factorilor locali 
asupra condi�iilor climatice, aspecte care scap�  observa�iilor meteorologice curente. Ca urmare, 
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caracteristicile, particularit�� ile � i neomogenitatea/omogenitatea suprafe�ei terestre active 
(culoare, coeficien�i termici, umiditate, prezen�a bazinelor de ap�  etc.), care asigur�  
transformarea energiei radiante solare în energie termic�  pe care o redistribuie solului � i aerului 
din stratul învecinat, se reg� sesc în valorile elementelor climatice. La acestea se adaug�  
influen�ele produse de configura�ia � i orientarea terenului, înveli� ul vegetal � i particularit�� ile 
amestecului turbulent local. 

Studierea acestui strat din apropierea suprafe�ei solului situat�  sub nivelul ad� postului 
meteorologic prezint�  importan��  atât pentru om (deoarece reprezint�  spa�iul unde î� i petrece cea 
mai mare parte a timpului) � i pentru agricultur�  (deoarece constituie spa�iul de existen��  al 
plantelor � i animalelor), cât � i pentru cunoa� terea unor fenomene meteorologice (brum� , rou� , 
polei) produse în alte condi�ii fizice decât cele înregistrate la nivelul ad� postului meteorologic. 

Cercetarea topoclimatului unei zone date se face în mod organizat implicând câteva 
etape, una consacrat�  culegerii de date meteorologice din teren (respectând anumite reguli), 
urmat�  apoi de o alt�  etap� , destinat�  prelucr� rii acestor date, iar la sfâr� it, elaborarea 
concluziilor privind caracteristicile topoclimatului analizat. 

Studiile � i cercet� rile topoclimatice nu numai c�  se fac în strâns�  leg� tur�  cu clima, dar 
chiar necesit�  o încadrare climatic�  a zonei analizate în tabloul climatic general al regiunii 
respective, prin compararea cu datele ob�inute de la sta�iile meteorologice permanente cele mai 
apropiate. De aceea, m� sur� torile topoclimatice se efectueaz� , de obicei, la intervale scurte de 
timp, într-o re�ea relativ dens�  de puncte amplasate în func�ie de condi�iile locale tipice � i în 
paralel cu observa�iile de la o sta�ie meteorologic�  apropiat� , amplasat�  în condi�ii relativ 
asem� n� toare, considerat�  sta�ie de referin�� . 

Variabilitatea extrem de mare a condi�iilor fizico-geografice locale (forma de relief, 
tipurile de sol, asocia�iile vegetale, hidrografia, activit�� ile antropice etc.) conduce la o diversitate 
a tipurilor de topoclim�  (microclim� ) � i, de aceea, pentru detalierea cât mai bun�  a influen�elor 
climatice induse de aceste particularit�� i locale se impune ca instalarea instrumenta�iei � i 
efectuarea m� sur� torilor s�  se fac�  simultan în cât mai multe puncte caracteristice dispuse atât pe 
orizontal� , cât � i pe vertical� , în întreg arealul de investigat. 

Dup�  ob�inerea tuturor datelor finale din zona considerat�  se procedeaz�  la interpretarea 
lor � i la descrierea tabloului de ansamblu a caracteristicilor topoclimatice locale. 

 
5.2 Topoclima (microclima) stratului de aer din vecin� tatea solului având suprafa�a 

orizontal�  � i lipsit�  de vegeta�ie 
 
Solul este nu numai stratul indispensabil cre� terii � i dezvolt� rii plantelor, ci � i locul unde 

în care au loc procesele de acumulare sau de pierdere, zilnic�  � i anual� , de c� ldur�  � i ap� , în 
interac�iune cu straturile din profunzime � i cu aerul din vecin� tatea sa. 

În solul lipsit de vegeta�ie radia�ia solar�  luminoas�  p� trunde în adâncime doar câ�iva 
milimetri, ceea ce face ca fenomenelor de reflexie � i absorb�ie s�  le revin�  principalul rol. 

Atunci când solul este acoperit cu z� pad�  sau ghea��  aceste straturi preiau rolul de 
suprafa��  receptoare a energiei solare. Z� pada are un albedo foarte mare, mai ales în situa�iile în 
care este alb�  � i curat�  sau sub form�  de cristale de ghea�� . Atunci când ghea�a este transparent� , 
albedoul ei este mai mic, ceea ce contribuie la m� rirea cantit�� ii de radia�ie solar�  transmis�  � i 
absorbit� . Procesul se desf�� oar�  în conformitate cu legea lui  Bouguer – Lambert (v. paragraful 
3.1.7.2.2, vol. 1). 
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Temperatura solului are o importan��  biologic�  crescut�  întrucât determin�  ciclurile de 
via��  ale plantelor, aportul de substan�e necesare acestora � i influen�eaz�  regimul termic al 
aerului pentru topoclimatul de deasupra sa. Modificarea temperaturii solului (prin diferite 
metode, ca, de exemplu, mulcire, înc� lzire artificial�  etc.) prezint�  importan��  în 
agrometeorologie. 

Sub aspectul regimului termic al aerului, acest tip de topoclimat este analizat mai în 
detaliu în cuprinsul volumului 1 (v. paragraful 4.2.5), men�ionându-se faptul c�  în cadrul s� u se 
pot pune în eviden��  alte trei subtipuri caracteristice, în func�ie de distribu�ia vertical�  a 
temperaturii din stratul de aer respectiv. În leg� tur�  cu aceast�  clasificare se mai adaug�  în 
continuare, pe scurt, � i alte am� nunte. 

1. Tipul de insola�ie (diurn), caracterizat prin temperaturi ale aerului care scad cu 
în� l�imea de la 0 la 2 m, specific orelor din jurul amiezii din zilele de var�  senine, c� lduroase � i 
f� r�  vânt. Totu� i, ziua, pe vreme senin�  situa�ia de calm se manifest�  cu o frecven��  redus�  (5 – 
10 % din num� rul total al cazurilor), întrucât insola�ia puternic�  favorizeaz�  accentuarea 
convec�iei termice. 

Cre� terea turbulen�ei aerului face ca diferen�ele topoclimatice reprezentate prin tipul de 
insola�ie s�  fie mic� orate � i s�  se manifeste numai la intervale scurte, în marea majoritate a 
cazurilor. 

2. Tipul de radia�ie (nocturn), caracterizat prin temperaturi ale aerului care cresc cu 
în� l�imea de la 0 la 2 m (inversiune termic� ), specific nop�ilor senine � i calme. Gradien�ii termici 
verticali au valori negative � i sunt mai mici decât cei corespunz� tori tipului de insola�ie. 

R� cirile nocturne din imediata apropiere a solului (spa�iul topoclimatic) sunt, în general, 
mai sc� zute decât cele din spa�iul macroclimatic, mai ales în perioada de vegeta�ie (aprilie – 
octombrie). Ca urmare, plantele pot fi pereclitate � i sufer�  de înghe�, mai ales cele mici � i tinere, 
care se afl�  în întregime în stratul de aer cu temperaturile cele mai coborâte � i unde se manifest�  
oscila�iile termice cele mai mari, din cauza înc� lzirilor diurne excesive, urmate de r� ciri nocturne 
intense (de exemplu, la porumb, fasole, floarea soarelui etc., dup�  apari�ia primelor 2 – 3 frunze). 
Dac�  plantele sunt rare sau plantate la distan��  între ele, atunci suprafa�a solului poate fi 
considerat� , sub aspect termic, ca lipsit�  de vegeta�ie. 

3. Tipul neutru (izotermie) este caracteristic vremii cu cer acoperit � i vântoas�  (advec�ii 
intense), cu gradien�i termici verticali mici sau zero, ceea ce face ca deosebirile topoclimatice s�  
fie mult atenuate. 

Pentru solul lipsit de vegeta�ie se constat�  c� , în general, deosebirile dintre valorile 
elementelor meteorologice sunt mult mai mari pe vertical�  decât pe orizontal� . Trecerea de la 
tipul de insola�ie la cel de radia�ie (� i invers) se face în intervalele de timp când Soarele prezint�  
un unghi de în� l�ime deasupra orizontului de circa 10 – 15 0. 

În func�ie de regimul termic � i natura suprafe�ei active este influen�at procesul de 
evaporare � i, deci, regimul topoclimatic al umidit�� ii aerului. Astfel, dac�  umiditatea absolut�  a 
aerului se men�ine neschimbat� , curbele umidit�� ii relative prezint�  varia�ii contrare fa��  de 
varia�iile de temperatur�  pentru tipul de insola�ie � i de radia�ie, conform formulei de defini�ie a 
umidit�� ii relative. Ziua, umiditatea relativ�  cea mai mic�  este în p� tura de aer din imediata 
apropiere a solului, din cauza înc� lzirii excesive. În schimb, dac�  suprafa�a solului este umed� , 
evaporarea intens�  face ca atât umiditatea absolut� , cât � i cea relativ�  s�  fie cele mai ridicate 
tocmai în stratul de aer cel mai apropiat de sol, valorile de umiditate sc� zând cu în� l�imea. 
Aceast�  repartizare a umidit�� ii se men�ine atâta timp cât aerul se men�ine nemi� cat. Odat�  cu 
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apari�ia turbulen�ei sau a vântului, maximul de umiditate se deplaseaz�  în p� turile de aer mai 
înalte (Dragomirescu � i Enache, 1998). 

În fig. 5.1 sunt prezentate câteva tipuri de varia�ie pe vertical�  a umidit�� ii absolute a 
aerului din stratul de topoclimat (microclimat) al plantelor pentru diferite caracteristici ale 

suprafe�ei solului. 
 
Fig. 5.1 – Tipuri de varia�ie cu în� l�imea a 
umidit�� ii absolute a aerului din stratul de 
aer din vecin� tatea solului: I – suprafa��  
activ�  umed� , II – suprafa��  activ�  uscat�  
sau roci cu con�inut mic de umezeal� , III – 
suprafa��  acoperit�  cu produse de 
condensare � i desublimare a vaporilor de 
ap�  (noaptea), IV – suprafa��  expus�  
mi� c� rilor advective intense (dup�  Neac� a � i 
Berbecel, 1979) 
 

Vântul se caracterizeaz�  prin valori 
mici ale intensit�� ii la sol (ca urmare a 

frec� rilor cu denivel� rile � i asperit�� ile acestuia), dar care, în general, cresc repede, logaritmic, cu 
în� l�imea. Expresia matematic�  a profilului vântului, în condi�ii apropiate de stabilitatea 
atmosferic�  neutr�  (sub aspect termic, când temperatura scade cu în� l�imea în conformitate cu 
gradientul adiabatic uscat), deasupra unei suprafe�e plane netede, deschise, are forma general�  
urm� toare: 

 

  v (z) = A
0

ln
z
z                       (5.1) 

 
unde v(z) este viteza medie a vântului la în� l�imea z, A – panta reprezent� rii grafice, z0 – 
parametrul de rugozitate (întrucât elementele de rugozitate influen�eaz�  aerodinamic deplasarea 
aerului. Parametrul z0 are o valoare mai mic�  de un centimetru pentru un sol nud sau gazon tuns 
� i de ordinul zecilor de centimetri pentru o cultur�  adult�  de grâu. 

Cunoa� terea acestor profile de vânt sunt necesare pentru c�  face posibil�  evaluarea 
eficacit�� ii proceselor de schimb verticale � i estimarea vitezelor de vânt la diverse niveluri 
necesare într-o serie de aplica�ii. 

De men�ionat faptul c� , aceste prezent� ri ale distribu�iei verticale a unor elemente 
meteorologice pot s�  sufere modific� ri în func�ie de propriet�� ile fizico-geografice specifice ale 
fiec� rui topoclimat. 

 
5.3 Topoclima (microclima) stratului de aer din vecin� tatea solului având suprafa�a 

orizontal�  � i acoperit�  cu vegeta�ie („topoclima vegeta�iei”)  
 
Caracteristicile acestui tip de topoclim�  se deosebesc de cele ale tipului lipsit de vegeta�ie 

pentru c�  stratul vegetal poate avea dimensiuni � i structuri foarte variate, ceea ce determin�  
apari�ia unor complexe naturale cu propriet�� i topoclimatice diferite. Astfel, dac�  înveli� ul 
vegetal este mic (vegeta�ie ierboas� ) atunci pot fi eviden�iate dou�  substraturi topoclimatice: un 
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strat primar (propriu-zis) în care se afl�  plantele � i un al doilea strat (secundar) situat deasupra 
stratului vegetal pân�  la în� l�imea de 2 m. În schimb, dac�  vegeta�ia are talie înalt�  (p� dure, 
arbu� ti, copaci), atunci ambele substraturi devin mai înalte, substratul secundar extinzându-se, în 
general, pân�  la circa dublul în� l�imii vegeta�iei arborescente. 

În cele ce urmeaz�  se va avea în vedere numai topoclima vegeta�iei ierboase (pentru 
am� nunte legate de topoclima p� durii se va consulta vol.2, Climatologie). 

Topoclima vegeta�iei ierboase. Existen�a acestui tip de vegeta�ie determin�  modific� ri 
specifice ale caracteristicilor topoclimatice în raport cu o suprafa��  lipsit�  de vegeta�ie, ceea ce 
îndrept�� e� te denumirea de fitoclim�  pentru condi�iile din interiorul acestui înveli�  vegetal. 
Aceste modific� ri sunt dependente de în� l�imea, desimea � i natura vegeta�iei, propriet�� ile fizice 
ale suprafe�ei vegetale � i de al�i factori. 

Regimul radiativ. Atunci când stratul vegetal este dens (o cultur�  de graminee), cu tulpini 
� i frunze aproape verticale, radia�ia solar�  incident�  sufer�  influen�e cantitative � i calitative. În 
consecin�� , prin reflexie, dispersie � i absorb�ie selectiv� , se produce o atenuare a intensit�� ii 
radia�iei solare de c� tre elementele componente ale plantelor, determinând apari�ia a dou�  
suprafe�e active: suprafa�a solului � i suprafa�a superioar�  de la nivelul frunzelor. De exemplu, în 
cazul unei p� turi vegetale dense � i groase (o sem� n� tur�  de grâu dup�  înfr�� ire) sau a unor plante 
cu frunze late suprafa�a activ�  este constituit�  mai mult din partea superioar�  a sistemului foliar 
(împreun�  cu aerul inclus) � i mai pu�in suprafa�a solului (Dragomirescu � i Enache, 1998). 

Pentru aceea� i p� tur�  vegetal�  activitatea suprafe�ei active variaz�  continuu în func�ie de 
unghiul de inciden��  a radia�iei solare (perioada din zi), nebulozitate, vârst� , faz�  de vegeta�ie, 
aria suprafe�ei foliare etc. În cazul în care cultura are frunze late, deosebirile dintre aceste dou�  
suprafe�e se amplific� . 

Observa�iile au ar� tat c� , în func�ie de albedoul culturii, stadiul de dezvoltare al acestora, 
un lan cu o în� l�ime a culturii de circa 50 cm poate s�  determine ca pe sol s�  ajung�  circa 20 % 
din radia�iile incidente, în timp ce o cultur�  de secar�  cu o în� l�ime de circa 75 cm produce la sol 
o atenuare sub 9 – 10 % (Neac� a � i Berbecel, 1979). Deosebirile dintre cantit�� ile de energie 
solar�  distribuite în spa�iul vegetal se reg� sesc în cantit�� ile de c� ldur�  diferite folosite pentru 
evapotranspira�ie, înc� lzirea solului � i aerului. 

Radia�ia net�  pentru o cultur�  cerealier�  cu în� l�imea h (h = 1 m) � i având majoritatea 
foliajului situat în jum� tatea superioar�  (între h/2 � i h) prezint�  anumite particularit�� i ale 
varia�iei cu în� l�imea (z). Astfel, distribu�ia vertical�  (profilul) idealizat�  a acestui parametru este 

reprezentat�  în fig. 5.2. 
 

Fig. 5.2 – Distribu�ia pe vertical�  
(idealizat� ) a radia�iei nete (Rn), ziua � i 
noaptea, pentru o cultur�  cerealier�  de 
câmp, cu în� l�imea h = 1 m cu frunzi� ul 
situat în jum� tatea superioar�  în func�ie de 
z/h, unde z este în� l�imea deasupra 
suprafe�ei p� mântului (dup�  Monteith � i 
Unsworth, 1990). 
 

Atunci când radia�ia solar�  str� bate 
un înveli�  vegetal, se constat�  o cre� tere a 

ponderii radia�iilor din domeniul ro� u–dep� rtat (fig. 5.3). 
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Astfel de diferen�e se constat�  nu numai sub aspect radiativ, ci � i pentru regimul termic, 
al umidit�� ii aerului, procesul de evapotranspira�ie, fenomenul amestecului turbulent � i altele. 

Temperatura solului. În compara�ie cu un teren descoperit, regimul termic al solului 
sufer�  influen�e nete din partea covorului vegetal. Astfel, într-un lan de grâu aflat în plin�  
vegeta�ie se constat�  c�  la 10 cm adâncime temperatura este cu circa 2 – 5 0C mai mic�  decât 

într-un lan de porumb, care nu 
acoper�  complet solul la data 
respectiv� . 
 
Fig. 5.3 – Varia�ia energiei 
radiante relative (Er) în func�ie 
de lungimea de und�  (� ) în 
lumin�  solar�  direct�  la 
amiaz� , la r� s� rit � i apus, 
precum � i efectul de filtrare 
prin unul sau dou�  straturi de 
frunze de sfecl�  (dup�  Hamlyn, 
1992). 
 

Temperatura medie 
zilnic�  a suprafe�ei solului 
scade odat�  cu cre� terea masei 
vegetale, iar amplitudinea 
zilnic�  acestei suprafe�e scade 

puternic odat�  cu cre� terea masei vegetale (tabelul 4.1). 
Pentru suprafe�ele acoperite cu ierburi scunde � i rare se pot constata înc� lziri ale 

suprafe�ei solului mai mari decât la solurile lipsite de vegeta�ie (care pot dep�� i 10 0C) din cauza 
efectului de ad� postire produs de vegeta�ie, în condi�iile aceluia� i aport radiativ cu cel al solurilor 
descoperite. Dimpotriv� , o vegeta�ie ierboas�  deas�  conduce la umbrirea solului, diminuarea 
fluxului radiativ � i sc� derea temperaturii solului, la care contribuie � i cantit�� ile de energie 
termic�  mai mari consumate prin evapotranspira�ie. 
 
Tabelul 5.1 – Influen�a grosimii înveli� ului vegetal asupra temperaturii suprafe�ei solului 

(Dragomirescu � i Enache, 1998) 
 

Solul Temperatura medie zilnic�  
(0C) 

Amplitudinea zilnic�  a temperaturii 
(0C) 

Dezgolit 
Acoperit cu iarb�  slab�   
(90 g mas�  uscat� /m2) 
Acoperit cu iarb�  bogat�  
(310 g mas�  uscat� /m2) 

24,2 
22,4 

 
17,6 

12,4 
8,1 

 
2,1 

 
Temperatura aerului. În privin�a distribu�iei pe vertical�  a temperaturii aerului se constat�  

c�  ea depinde de faza de vegeta�ie. În primele faze de vegeta�ie, influen�a exercitat�  de plante 
este sc� zut� , regimul termic al topoclimatului asem� nându-se cu cel al terenului necultivat. Pe 
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m� sura dezvolt� rii plantelor influen�a exercitat�  asupra temperaturii aerului (ca � i asupra altor 
parametri topoclimatici) se amplific� , pân�  la crearea fitoclimatului specific lanului respectiv. 

În general, ziua � i vara (când bilan�ul radiativ este pozitiv) la nivelele inferioare se 
înregistreaz�  temperaturi ale aerului mai sc� zute decât la nivelele superioare. În schimb noaptea 
(dar � i iarna), când acest bilan� este negativ, la nivelele inferioare temperaturile sunt mai mari 
decât la cele superioare. Aceast�  distribu�ie se diferen�iaz�  cu atât mai bine cu cât în� l�imea 
plantelor este mai mare. Chiar � i deasupra unei culturi se constat�  deosebiri, în sensul c�  
amplitudinile varia�iilor diurne de temperatur�  sunt mai mari pentru straturile din apropierea 
solului, dup�  care descresc cu în� l�imea. 

În cazul unui covor vegetal ierbos se constat�  c�  temperatura maxim�  a aerului se 
înregistreaz�  la o în� l�ime dat�  deasupra solului, dar numai dup�  ce plantele au ajuns la o 
anumit�  în� l�ime (fig. 5.4 a). Temperatura minim�  se înregistreaz� , de asemenea, la o anumit�  

în� l�ime în interiorul covorului 
ierbos (fig. 5.4 b). 
 
Fig. 5.4 – Varia�ia temperaturii 
aerului pentru un covor vegetal 
inferior cu diferite în� l�imi, 
ziua (a) � i noaptea (b). 
 

Cercet� ri f � cute într-o 
cultur�  de soia au ar� tat c� , în 
ciclul diurn, în cursul zilei se 
manifest�  un maxim de 

temperatur�  situat în jum� tatea superioar�  a înveli� ului vegetal, în vecin� tatea nivelului unde se 
înregistreaz�  valoarea maxim�  a ariei frunzelor. Acest fapt se explic�  prin absorb�ia maxim�  a 
radia�iei solare la acest nivel. Deasupra acestui nivel maxim temperatura aerului scade ajungând 
la o valoare specific�  de deasupra înveli� ului vegetal, în timp ce sub acest nivel se manifest�  o 
inversiune termic�  întrucât înveli� ul este mai cald decât suprafa�a solului. În schimb, în decursul 
nop�ii, în straturile inferioare ale înveli� ului vegetal, profilurile termice indic�  faptul c�  se 
manifest�  un fenomen de izotermie întrucât înveli� ul vegetal ac�ioneaz�  precum o capcan�  pentru 
radia�iile cu lungimea de und�  mare orientate ascendent. În straturile vegetale superioare evolu�ia 
temperaturii este inversat� , pentru c�  radia�iile cu lungimea de und�  mare sunt transmise înspre 
exteriorul înveli� ului vegetal. Aceste tipuri de profiluri termice permit o mai bun�  în�elegere a 
modului în care au loc schimburile de c� ldur�  în interiorul straturilor vegetale. Desigur, situa�iile 
reale, concrete pentru fiecare tip de vegeta�ie, presupune implicarea unui num� r mare de factori 
(Rosenberg � i al�ii, 1983). 

Dup�  cum este de a� teptat, profilurile termice verticale ale aerului de deasupra solului nu 
se men�in constante, ci se modific�  în cursul zilei în func�ie de evolu�ia diurn�  a radia�iei solare 
(fig. 5.5). 

Umiditatea aerului. La rândul s� u, regimul umidit�� ii aerului este influen�at de prezen�a 
vegeta�iei care imprim�  anumite particularit�� i care-l deosebesc de cel al câmpului deschis. 

Deficitul de satura�ie al aerului din lanurile de cultur�  prezint�  o serie de caracteristici 
diferen�iate pe specii vegetale. Astfel, valori sc� zute au fost înregistrate în lanurile de cartofi � i 
porumb (umiditatea relativ�  a aerului în lanul de porumb a fost cu 10 – 15 % mai mare decât în 
câmp deschis). 
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Fig. 5.5 – Evolu�ia diurn�  a 
profilelor temperaturii aerului 
deasupra unei suprafe�e acoperit�  
cu iarb�  cu în� l�imea de 0,12 m 
(dup�  Rosenberg, 1983) 
 

Umiditatea relativ�  a 
aerului este, în general, mai mare 
în interiorul înveli� ului vegetal 
decât în exterior � i prezint�  o 
tendin��  de cre� tere de sus în jos, întrucât în partea inferioar�  a stratului vegetal temperatura 
aerului este mai mic� , aerul este aproape imobil � i con�ine o cantitate mare de vapori rezulta�i din 
evapotranspira�ie. De exemplu, umiditatea relativ�  dintr-un lan de graminee în luna iunie, poate 
s�  o dep�� easc�  cu 10 – 15 % (diminea�a, seara � i în cursul nop�ii) � i circa 30 % (la amiaz� ), pe 
cea a aerul de deasupra culturii. 

Pentru o vegeta�ie ierboas� , cum este o cultur�  cerealier� , care cre� te la o în� l�ime h (h = 
1 m), având cea mai mare parte a frunzi� ului situat în jum� tatea superioar� , o distribu�ie vertical�  
a tensiunii vaporilor (e) este caracterizat�  astfel: ziua, valoarea maxim�  este situat�  la nivelul 
solului, dup�  care valorile scad cu în� l�imea (z), iar valoarea cea mai mic�  se atinge la partea 
superioar�  a culturii; noaptea, sc� derea tensiunii vaporilor este mai redus� , valoarea minim�  
observându-se tot în jum� tatea superioar�  a covorului vegetal (fig. 5.6). 

Evapotranspira�ia (ET) se poate calcula cu formula lui Haude (asem� n� toare cu formula 
dat�  de Albrecht – v. 4.3.1.3, vol. 1): 

 
ET = k(E – e)         (5.2) 

 
unde k este factorul de propor�ionalitate între evapotranspira�ia lunar�  � i deficitul de satura�ie (E 
– e), a c� rui valoare este, vara, de circa 0,35. 

Aceast�  formul�  ofer�  numai o estimare a evapotranspira�iei întrucât pe timp de secet�  
plantele pot absorbi � i evapora cantit�� i de ap�  mai mici decât cele aflate prin calcul. Dac�  
valoarea tensiunii de satura�ie E se determin�  pe baza temperaturii frunzelor (m� surat� , de 
exemplu, cu un termistor), atunci valoarea ET ob�inut�  prin calcul este mai apropiat�  de cea a ET 
reale (Dragomirescu � i Enache, 1998). 
 
Fig. 5.6 - Distribu�ia vertical�  
idealizat�  a tensiunii vaporilor de ap�  
(e) într-o cultur�  de câmp cu în� l�imea 
h = 1 m cu frunzi� ul situat în 
jum� tatea superioar�  în func�ie de z/h 
(z - în� l�imea deasupra suprafe�ei 
p� mântului): (a) – ziua, (b) – noaptea 
(dup�  Monteith � i Unsworth, 1990) 

 
Cunoa� terea ET prezint�  

importan��  practic�  pentru c�  ajut�  la 
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evaluarea cantit�� ilor de ap�  necesar�  pentru iriga�ii. 
Vântul. Stratul vegetal ierbos constituie � i un obstacol în calea curen�ilor de aer, 

influen�ând fenomenul amestecului turbulent � i profilele vântului din stratul vegetal. 
Pentru vegeta�ia ierboas� , reprezentat� , de exemplu, de o cultur�  cerealier�  care cre� te la 

o în� l�ime h (h = 1 m), având cea mai mare parte a înveli�ului vegetal situat între h/2 � i h, 
prezint�  o distribu�ie vertical�  a vitezei vântului asem� n� toare, atât în cursul zilei cât � i al nop�ii 
(fig. 5.7). 

Profilurile din aceast�  figur�  arat�  o cre� tere treptat�  a vitezei vântului cu în� l�imea (z), 
minimul înregistrându-se pe suprafa�a solului. Curba punctat�  reprezint�  extrapolarea rela�iei 
logaritmice dintre viteza vântului deasupra înveli� ului vegetal � i unele caracteristici liniare 
(în� l�imea) ale elementelor suprafe�ei. 

 
Fig. 5.7 – Distribu�ia vertical�  idealizat�  a vitezei 
vântului (v) într-o cultur�  de câmp care cre� te la o 
în� l�ime h = 1 m cu frunzi� ul situat în jum� tatea 
superioar� , reprezentat�  în func�ie de z/h (z – 
în� l�imea deasupra suprafe�ei p� mântului): (a) – 
ziua, (b) – noaptea (dup�  Monteith � i Unsworth, 
1990). 
 

În fig. 5.8 este prezentat felul în care talia 
unei culturi poate induce unele influen�e asupra 

vitezei vântului deasupra culturii respective � i înlocuirea suprafe�ei active (a c� rei suprafa��  
superioar�  este presupus�  uniform� ). 

 
Ca urmare a frec� rii mai mari exercitat�  de zona de cultur�  cerealier�  în raport cu zona 

ierboas� , se produc mic� or� ri ale vitezei straturilor de aer de deasupra vegeta�iei respective. 
Deceler� rile apar întrucât masele de aer trec de la o deplasare pe o suprafa��  neted�  la una ce 
prezint�  un anumit grad de rugozitate. M� sur� torile f� cute pentru o cultur�  cerealier�  cu 
în� l�imea de 55 cm au ar� tat c�  zona de calm se poate întinde pân�  la 50 cm deasupra lanului în 
condi�ii de vânt slab (1 m/s) � i pân�  la 
20 – 30 cm, dac�  vântul are 2 – 3 m/s. 
 
Fig. 5.8 – Distribu�ia pe vertical�  a 
vitezei vântului: (a) – deasupra ierbii 
scurte (z = 0,8 cm) � i (b) – deasupra 
unei culturi mai înalte (z = 115 cm), 
când viteza vântului este de 5 m/s la 4 
m deasupra solului (dup�  Monteith � i 
Unsworth, 1990). 
 

Studierea profilurilor vitezelor 
de vânt în interiorul vegeta�iei ierbose 
este complex�  � i, de aceea, este dificil de realizat. 

Valorile caracteristice ale topoclimatului unei culturi pot fi modificate antropic prin 
natura culturilor alese spre cultivare, desimea lor � i tehnicile de între�inere. 
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5.4 Topoclima microreliefului 
 
Topoclima este influen�at�  de configura�ia terenului, de diferitele sale caracteristici 

fizico-geografice locale. Suprafa�a subiacent�  activ�  este arareori plan�  � i omogen� , ea 
prezentând numeroase neregularit�� i ale terenului care imprim�  influen�e specifice 
caracteristicilor topoclimatului. Se constat�  c� , spre deosebire de influen�a macroreliefului asupra 
procesului de formare a climei, în care rolul principal revine în� l�imii � i orient� rii acestuia fa��  de 
direc�ia de deplasare a maselor de aer, influen�a microreliefului asupra topoclimei se manifest�  în 
special prin deosebirile de expozi�ie fa��  de punctele cardinale � i prin forma de relief 
(Dragomirescu � i Enache, 1998). 

În cele ce urmeaz�  sunt prezentate influen�ele topoclimatice induse de o form�  de relief 
pozitiv�  (un deal) � i o form�  de relief negativ�  (o vale). 

1). Topoclima unui deal, de form�  conic�  cu aceea� i înclinare a pantelor în toate 
direc�iile. Pentru latitudinile �� rii noastre se constat�  c�  radia�ia solar�  este repartizat�  diferit ca 
urmare a pozi�iei diferite a Soarelui în raport cu pantele dealului (fig. 5.9, 1). Cele mai mari 
valori se înregistreaz�  pe partea sudic� , iar cele mai mici valori pe partea nordic�  a dealului. 
Noaptea, radia�ia terestr�  este aceea� i pe toate p� r�ile dealului, ceea ce face ca deosebirile 
topoclimatice s�  fie mai pu�in observabile pe diversele pante ale dealului. 

Ziua, orientarea pantelor fa��  de punctele cardinale modific�  regimul parametrilor 
topoclimatici. Astfel, de� i fluxul radia�iei solare se repartizeaz�  simetric fa��  de meridianul 
locului, pe pantele estice � i vestice, totu� i distribu�ia temperaturii solului � i aerului este 
asimetric�  (fig. 5.9, 2), ca urmare a influen�ei produs�  de prezen�a apei � i iner�iei termice a 
solului. Astfel, diminea�a, razele Soarelui cad cu diferite înclin� ri pe pantele estice pe un sol rece 
� i umezit de roua depus�  în timpul nop�ii. Ca urmare, suprafa�a solului se va înc� lzi mai pu�in 
deoarece o parte din energia termic�  acumulat�  de sol din partea energiei solare se va consuma 
pentru evaporarea apei. În schimb, dup� -amiaza, de� i cantitatea de energie recep�ionat�  de solul 
pantelor vestice este aceea� i cu cea recep�ionat�  pe pantele estice, totu� i se vor produce înc� lziri 
mai mari ale pantelor vestice, pentru c�  solul acestora a fost în prealabil uscat � i înc� lzit în timpul 
zilei prin contactul cu aerul cald. Din aceste considerente sectorul cu temperaturile maxime ale 
dealului este orientat spre sud-vest, iar cel mai rece spre nord-est. 

 
Fig. 5.9 – Reparti�ia radia�iei 
solare (1), temperaturii 
maxime a aerului (2) � i 
temperaturii minime a aerului 
(3) în jurul unui deal (dup�  
Dragomirescu � i Enache, 
1998) 
 

În cursul nop�ii, r� cirile 
radiative ale suprafe�ei active a 
pantelor determin�  sc� deri ale 
temperaturii solului � i aerului. 

Aerul mai rece, devenind mai greu decât aerul înconjur� tor, mai cald al atmosferei libere, 
alunec�  spre baza dealului. În consecin�� , izotermele nu numai c�  vor înconjura dealul 
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asem� n� tor curbelor de nivel, dar vor prezenta o reparti�ie în care temperaturile minime cele mai 
ridicate se vor situa spre vârful dealului, iar cel mai mici spre baza formei de relief (fig. 5.9, 3). 

Aceste deosebiri între pante sunt mai pronun�ate în condi�ii de vreme frumoas� , senin � i 
calm, decât pe o vreme cu cer acoperit � i vântoas� . 

În anumite situa�ii, deosebirile termice dintre diferitele pante sau versan�i pot fi atât de 
pronun�ate, încât ele s�  se observe chiar � i prin modul de distribu�ie � i stratificare a vegeta�iei în 
jurul dealului. Astfel, plantele iubitoare de c� ldur�  se vor dezvolta cu prec� dere în partea 
superioar�  a pantelor sud-vestice, în timp ce vegeta�ia adaptat�  la temperaturi sc� zute va cre� te în 
partea inferioar� , dinspre nord-est (Dragomirescu � i Enache, 1998). 

Vântul sufer�  influen�e la interac�iunea cu dealul în sensul c�  se constat�  devieri ale 
curen�ilor de aer (fig. 4.10, 1). Mai exact, se constat�  o apropiere a liniilor de curent în fa�a 
dealului, la partea superioar�  � i pe p� r�ile laterale unde viteza vântului va fi maxim� . În schimb, 
fa��  de direc�ia vântului, în spatele dealului se formeaz�  o zon�  de calm, cu viteze minime (a� a-
numita zon�  de „umbr�  aerodinamic� ”) sau î� i pot face apari�ia contracuren�i. 

Precipita�iile prezint�  o reparti�ie care este dependent�  de circula�ia aerului în jurul � i 
deasupra dealului (fig. 5.10, 2). Distribu�ia cantit�� ilor de precipita�ii este invers�  în raport cu 
intensitatea vântului. Astfel, în zonele laterale din fa�a dealului fa��  de direc�ia vântului se 
constat�  o spulberare � i un transport intens al pic� turilor de ap�  � i a fulgilor de z� pad�  care 
împiedic�  acumularea lor. 
 

Dimpotriv� , în p� r�ile laterale din spate ale dealului, mai ad� postite fa��  de vânt, se 
observ�  o depunere mai mare a acestora. Se mai poate remarca cu acest prilej faptul c� , acest tip 
de reparti�ie este opus celui produs de macrorelief, pentru care cantit�� ile maxime de precipita�ii 
se înregistreaz�  pe pantele expuse 
vântului, iar cele minime pe p� r�ile 
ad� postite. 
 
Fig. 5.10 – Reparti�ia vântului (1) � i 
precipita�iilor (2) în jurul unui deal 
(dup�  Dragomirescu � i Enache, 1998) 

2). Topoclimatul unei v� i, se 
deosebe� te semnificativ de cel descris 
anterior, în special în anotimpurile 
extreme. Însoririle acestor forme de 
relief au un regim diferit fa��  de zonele 
degajate � i depind de orientarea v� ii fa��  de punctele cardinale. Sub aspect termic, în cursul 
nop�ilor de var� , aerul r� cit de deasupra pantelor înconjur� toare se acumuleaz�  � i stagneaz�  pe 
fundul v� ii, determinând amplitudini diurne � i anuale mai mari ale temperaturii aerului. Iarna, 
fenomenul de coborâre a maselor reci de aer se repet� , determinând temperaturi minime în 
concavitate, iar inversiunile termice pot dura uneori zile în � ir. În anotimpurile de tranzi�ie adesea 
se pot produce, de asemenea, înghe�uri 
timpurii de toamn�  � i târzii de 
prim� var�  (fig. 5.11). 
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Fig. 5.11 – Distribu�ia temperaturii aerului într-o vale (dup�  Berbecel � i Neac� a, 1966) 
 

Pe v� i predomin�  calmul � i vânturile slabe ceea explic�  frecven�a mai mare de  producere 
a înghe�urilor timpurii de toamn�  � i târzii de prim� var�  � i a inversiunilor termice. Totodat� , în 
timpul iernii este favorizat�  acumularea unor cantit�� i mari de z� pad� , iar în perioada cald�  a 
anului este colectat�  ap�  din precipita�ii � i scurgeri. 

 
5.5 Microclimatul serelor � i solariilor 
 
O situa�ie aparte o reprezint�  crearea condi�iilor de interior necesare pentru dezvoltarea 

plantelor (solarii, sere, r� sadni�e) � i animalelor (ad� posturi specializate) în sistem intensiv. 
Microclimatul acestor spa�ii sau zone închise este unul aparte, în care compozi�ia aerului, 
regimul radiativ, termic � i al umidit�� ii aerului, în principal, este diferit de cel din zonele 
învecinate, de unde � i numele de “efect de ser� ” dat spa�iilor sau situa�iilor în care se manifest� , 
mai ales prin temperaturi � i umidit�� i crescute în raport cu exteriorul. 

În sistemele de sere (înc� lzite sau neînc� lzite) � i solarii condi�iile microclimatice � i 
coeficientul de folosire depinde de o serie de factori (cu pondere inegal�  a duratei � i intensit�� ii 
de manifestare) care ac�ioneaz�  integrat � i interdependent printre care se men�ioneaz� : 
propriet�� ile fizice � i chimice ale solului, radia�ia solar� , compozi�ia aerului, temperatura � i 
umiditatea aerului, regimul hidric, sistemul de înc� lzire, ventila�ia, propriet�� ile materialelor de 
acoperire, construc�ie � i umbrire folosite, orientarea fa��  de punctele cardinale, dimensiunile � i 
forma construc�iei, propriet�� ile fizice ale elementelor constructive, înclinarea acoperi� ului, 
frecven�a vântului dominant � i altele. 

Astfel, în sere, trebuie s�  se �in�  seama de faptul c�  radia�ia solar�  este diminuat�  întrucât 
reflexia � i absorb�ia sunt mic� orate cu 21 – 35 %, valori procentuale care pot s�  creasc�  în func�ie 
de anotimp, orientarea � i arhitectura serelor, geografia zonei, depunerile de praf etc. Se apreciaz�  
c� , în condi�ii de ser� , în sezonul rece, se impune dep�� irea valorii de 100 Wh/m2 necesar�  
compens� rii fotosintezei. De aceea, pentru a permite condi�ii bune de iluminare a serelor în lunile 
deficitare, se recomand�  orientarea acestora pe direc�ia est-vest (o ser�  orientat�  est-vest poate 
primi în a doua decad�  a lunii ianuarie cu 21 % mai mult�  lumin�  decât sera orientat�  nord-sud) 
� i unghiuri optime ale pantei acoperi� urilor. În schimb, din a treia decad�  a lunii martie sera 
orientat�  nord-sud acumuleaz�  mai mult�  lumin�  decât sera orientat�  est-vest � i î� i men�ine acest 
avantaj în tot cursul verii (M� nescu � i al�ii, 1977). Ca urmare, în lunile cu iluminare intens�  se 
impune umbrirea serei, prin cretizare, stropire cu emulsie de praf de cret� , var, argil�  sau hum� , 
acoperirea cu folii absorbante etc. (Dragomirescu � i Enache, 1998). La proiectarea serei se 
impune respectarea unor condi�ii ce decurg din bilan�ul radiativ, relieful terenului, frecven�a 
vântului dominant, cantit�� ile de z� pad�  care cad în zon� , pierderile energetice ale sistemului � i 
altele. 

În func�ie de disponibilit�� ile economico-financiare existente se poate face apel la 
iluminarea artificial�  în vederea ob�inerii unor produc�ii timpurii (cu 15 – 20 de zile) � i în 
cantitate mai mare (20 – 30 %). Acest tip de iluminare se poate folosi, de exemplu, pentru a 
produce r� saduri în perioada noiembrie – ianuarie (atunci când intensitatea luminii este mic� ), 
prin asigurarea unei ilumin� ri de 3000 – 5000 lx, pe o durat�  de 4 – 5 ore/zi, timp de 20 – 30 de 
zile de la r� s� rire. 

Regimul termic al solului � i aerului din sere (pe orizontala � i verticala spa�iului cultivat) 
trebuie s�  fie astfel încât, în func�ie de speciile de plante crescute, s�  li se asigure condi�iile 
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optime pentru fiecare din fazele de vegeta�ie, rezultate fie din sistemul de înc� lzire, fie prin 
combina�ia dintre acest sistem � i regimul radiativ care p� trunde în interior. In afar�  de regimul 
diurn � i anual al radia�iei solare � i nebulozit�� ii (într-o zi senin�  radia�ia solar�  poate determina o 
cre� tere de circa 40 % a temperaturii aerului din ser�  în compara�ie cu o zi acoperit� ) � i tipul de 
înc� lzire a serelor, urm� rirea programat�  a temperaturii aerului � i bilan�ul termic din interior sunt 
dependen�i de m� rimea serei (volumul de aer cuprins în interior), materialele cu care este 
acoperit�  sera, orientarea acestora fa��  punctele cardinale, condi�iile de ventilare, modalitatea de 
înc� lzire, repartizarea � i amplasarea conductelor înc� lzitoare, regimul termic � i eolian din 
exteriorul serei etc. 

Umiditatea aerului se men�ine, în general, relativ constant�  (mai ales în perioada rece a 
anului), mai ridicat�  decât în atmosfera liber�  � i cu o evolu�ie diurn�  � i anual�  în corela�ie cu cea 
a radia�iei solare � i a temperaturii aerului. In serele acoperite cu materiale plastice, umiditatea 
aerului este mai mare decât în cele acoperite cu sticl� . Regimul higrometric � i evapotranspira�ia 
depind � i de al�i factori precum: frecven�a ud� rilor, sistemul de aerisire � i ventilare. 

Un alt fenomen care î� i face apari�ia în sere este � i condensarea vaporilor de ap� , mai ales 
pe materiale plastice (polietilen� , policlorura de vinil). Condensarea apei sub form�  de pic� turi 
de diferite dimensiuni, care pot duce la formarea unui strat (film) de ap�  pe suprafe�ele 
respective, poate avea atât efecte pozitive (men�inerea unei umezeli ridicate în aer � i sol) cât � i 
negative (diminuarea schimburilor radiative � i termice, producerea de arsuri ale plantelor, prin 
c� derea pic� turilor pe frunzele acestora). 

De subliniat importan�a propriet�� ilor fotometrice � i fotoselective a materialelor folosite 
la acoperirea serelor � i solariilor. Deoarece materialele transparente colorate permit o trecere 
selectiv�  a radia�iilor solare pentru anumite lungimi de und� , s-a pus la punct o tehnologie a 
cre� terii plantelor în aceste condi�ii, întrucât s-au observat modific� ri ale ciclului biologic, mai 
ales al fazei de fructificare, ceea ce a permis ob�inerea unor recolte mai timpurii � i chiar mai 
ridicate. Astfel, de exemplu, s-a constatat c�  plantele de tomate crescute sub o pelicul�  colorat�  
în albastru � i ro� u au avut o cre� tere vegetativ�  mai accentuat� . La pelicula albastr�  cre� terea a 
început imediat dup�  plantare, iar sub pelicula ro� ie cre� terea a început la 30 de zile dup�  
plantare (M� nescu � i al�ii, 1977). 

Asigurarea � i adaptarea condi�iilor microclimatice din sere se va face în conformitate cu 
cerin�ele fiec� rei culturi în parte � i condi�iile climatice ale regiunii unde sunt amplasate. Întrucât 
aceast�  problematic�  este deosebit de complex� , supus�  unui permanent proces de evolu�ie 
tehnologic� , iar generaliz� rile sunt mai greu de f� cut, ea trebuie tratat�  separat, individualizat � i, 
de aceea, nu face obiectul acestei c� r�i. 

 
5.6 Clima României 
 
Teritoriul României este situat în partea sud-estic�  a Europei, la jum� tatea distan�ei dintre 

ecuator � i pol, între meridianele de 20 015 ‘ 44’’ longitudine estic�  � i 29 0 41‘ 24’’ E � i între 
paralelele geografice de 43 0 37 ‘ 07’’ latitudine nordic�  � i 48 0 15 ‘ 06 ’’ N � i are o suprafa��  de 
238.391 km2. În raport cu marginile continentului european România se afl�  la circa 1800 km de 
Oceanul Atlantic, 900 km de Marea Baltic� , 900 km de Marea Mediteran�  � i 450 km de Marea 
Adriatic� . 

Clima României este rezultatul a� ez� rii teritoriului între aceste coordonate geografice (cu 
o extindere longitudinal�  de circa 9 0 � i o extindere latitudinal�  de circa 4 0), care, sub aspect 
climatic, apar�in zonei temperate, dar � i interac�iunii factorilor genetici ai climei din aceast�  
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regiune a globului terestru. În consecin�� , clima României va fi una specific�  continentalit�� ii de 
tip central european � i cu o circula�ie a aerului troposferic predominant vestic�  (inclusiv nord-
vestic�  � i sud-vestic� ), mai exact clim�  temperat-continental�  de tranzi�ie (Ion-Bordei � i 
Taulescu, 2008). 

Majoritatea climatologilor disting patru sectoare climatice � i anume: sectorul I - cu clim�  
continental-moderat�  (partea vestic�  a teritoriului �� rii noastre � i în interiorul arcului carpatic), 
sectorul II - cu clim�  continental�  (la sud � i est fa��  de exteriorul arcului carpatic), sectorul III - 
cu clim�  de litoral marin (în lungul �� rmului M� rii Negre) � i sectorul IV - cu clim�  de munte (în 
Mun�ii Carpa�i). În aceste sectoare au fost identificate alte subunit�� i taxonomice (subsectoare, 
�inuturi, sub�inuturi, districte � i chiar nuan�e climatice). S. Ciulache (2003) consider�  c�  pe 
teritoriul �� rii noastre se manifest�  trei tipuri climatice: climatul temperat de tranzi�ie (în 
majoritatea teritoriului), climatul temperat semiarid (în Dobrogea) � i climatul mun�ilor înal�i din 
zona temperat�  (pe culmile cele mai înalte ale Carpa�ilor). 

Clasificarea climatelor României se mai poate face � i în raport cu structura vertical�  a 
maselor de aer, pozi�ia în spa�iu a sistemelor frontale, oscila�ia nivelului de condensare � i sub 
influen�a particularit�� ilor specifice unit�� ilor de relief. Din acest punct de vedere se realizeaz�  o 
etajare climatic�  pentru cele trei trepte de relief: clima câmpiilor, clima dealurilor � i clima 
mun�ilor . Fiecare dintre aceste etaje climatice prezint�  mai multe �inuturi în func�ie de 
particularit�� ile meteorologice � i climatice ce se dezvolt�  specific în fiecare din arealele fizico-
geografice respective. 

Radia�ia solar� . Cunoa� terea caracteristicilor regimului � i distribu�iei energiei radiante 
solare, componentelor sale � i ale bilan�ului radiativ � i caloric permite evaluarea poten�ialului 
resurselor de energie solar�  din teritoriu, explicarea reparti�iei vegeta�iei � i contribuie la 
valorificarea practic�  a acestei energii într-o serie de aplica�ii. 

În zona de sud-vest a �� rii (Timi � oara, Craiova, Deva) se observ�  valori mai mici ale 
densit�� ii fluxului radia�iei solare directe decât în restul teritoriului, mai ales vara (sub 700 W�m-2 
la orele amiezii, pe suprafa��  normal� ), ca urmare a variabilit�� ii condi�iilor meteo-climatice care 
perturb�  propriet�� ile optice ale atmosferei.  

Radia�ia solar�  direct� .Varia�ia diurn�  se distinge printr-un maxim situat în momentul 
trecerii Soarelui la meridianul locului (amiaza adev� rat� ) ale c� rui valori se modific�  în cursul 
anului. Cele mai mici valori ale densit�� ii fluxului radia�iei solare directe se observ�  în ziua 
solsti�iului de iarn�  când, la amiaz� , se înregistreaz�  426 W�m-2 la Timi� oara � i 621 W�m-2 la 
Constan�a. Cele mai mari valori se înregistreaz�  la amiaz�   în ziua solsti�iului de var�  (de 
exemplu, 670 W�m-2 la Deva � i 796 W�m-2 la Ia� i), iar cele mai mici la extremit�� ile zilei (orele 
6, 18), cu valori cuprinse între 265 � i 475 W�m-2. 

Varia�ia anual�  se remarc�  prin valori medii minime în lunile de iarn�  (în decembrie – 
luna solsti�iului de iarn� , la ora 12, radia�ia solar�  direct�  oscileaz�  între 400 � i 600 W�m-2), în 
timp ce valorile medii anuale cele mai mari se observ�  în lunile de var�  când Soarele este cel mai 
sus pe bolta cereasc�  (în iunie - luna solsti�iului de var� , la amiaz� , se înregistreaz�  valori de 
ordinul a 700 W�m-2). 

Distribu�ia cu altitudinea indic� , dup�  cum este de a� teptat, o cre� tere a valorilor 
intensit�� ii radia�iei solare directe, întrucât, odat�  cu cre� terea în� l�imii cre� te gradul de 
transparen��  al atmosferei (se mic� oreaz�  opacitatea ei) � i se scurteaz�  drumul parcurs de razele 
solare în atmosfer� . Gradien�ii radiativi verticali sunt de circa 10 – 20 W�m-2 în func�ie de 
momentul din zi (unghiul de în� l�ime al Soarelui), altitudine � i condi�iile locale. 
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Radia�ia solar�  difuz� . Varia�ia diurn�  a radia�iei solare difuze se caracterizeaz�  printr-o 
simpl�  oscila�ie cu un maxim în jurul amiezii, aspect men�inut tot timpul anului. Astfel, în acest 
moment al zilei valorile medii multianuale ale densit�� ii fluxului radia�iei solare difuze sunt iarna 
(decembrie) de 105 W�m-2 la Gala�i � i 126 W�m-2 la Cluj-Napoca, iar vara (iunie) sunt în jurul 
valorii de 300 W�m-2 pentru toate cele 9 sta�ii actinometrice din �ar� . Desigur, la celelalte 
momente ale zilei valorile medii sunt mai mici, în func�ie de valoarea unghiul de în� l�ime a 
Soarelui deasupra orizontului (sub 100 W�m-2 la extremit�� ile zilei, în luna iunie. 

Varia�ia anual�  a radia�iei difuze se distinge tot printr-o simpl�  oscila�ie, cu un minim în 
iarna (decembrie), cu valori medii cuprinse între 105 � i 137 W�m-2 � i un maxim vara (mai – 
iunie), cu valori medii situate între 258 W�m-2 la Constan�a � i 363 W�m-2 la Poiana Bra� ov. 

Radia�ia solar�  global� . Varia�ia diurn�  a radia�iei globale se caracterizeaz�  printr-o 
simpl�  oscila�ie cu un maxim la orele amiezii adev� rate � i valori minime la extremit�� ile zilei (în 
dependen��  cu evolu�ia unghiului de în� l�ime al Soarelui deasupra orizontului). În luna 
decembrie valorile maxime ale densit�� ii fluxului radia�iei solare globale sunt sub 200 W�m-2 la 
majoritatea sta�iilor actinometrice (excep�ie face sta�ia de al Poiana Bra� ov, situat�  la peste 1000 
m altitudine, cu o valoare medie a intensit�� ii radia�iei de 258 W�m-2). În cursul verii (iunie) 
valorile maxime de la ora 12 sunt în toate sub 750 W�m-2 (740 W�m-2 – Bucure� ti, 726 W�m-2 - 
Craiova), excep�ie f� când Constan�a cu o valoare medie de 803 W�m-2. Valorile minime, 
înregistrate la orele 6 � i 18, oscileaz�  vara între 122 W�m-2 (Gala�i, ora 18) � i 161 W�m-2 (la mai 
multe sta�ii, printre care Cluj-Napoca, ora 6 � i 18; Bucure� ti, ora 6; Constan�a, ora 6). 

Varia�ia anual�  a radia�iei globale prezint�  aceea� i evolu�ie caracterizat�  de un maxim în 
cursul unei luni de var�  � i un minim într-o lun�  de iarn� , pentru toate orele de observa�ie. Astfel, 
de exemplu, în iulie la ora 12 valorile medii ale radia�iei solare globale (indiferent de 
nebulozitate) sunt cuprinse între 691 W�m-2 la Cluj-Napoca � i 831 W�m-2 la Constan�a. Iarna 
(decembrie), la amiaz� , valorile medii sunt de ordinul a 200 W�m-2 (A.N.M., 2008). 

Iluminarea. Iluminarea natural�  este un parametru care se define� te prin fluxul luminos 
care cade perpendicular pe unitatea de suprafa�� . Ea se m� soar�  în luc� i (1 lx = 1 lm/m2) � i 
permite aprecierea efectului luminos al radia�ii asupra ochiului uman. 

Evolu�iile periodice (diurn�  � i anual� ) ale ilumin� rii naturale înregistrat�  pe o suprafa��  
orizontal�  se aseam� n�  cu cele ale radia�iei globale � i depind de unghiul de în� l�ime a Soarelui 
deasupra orizontului � i de gradul de acoperire a cerului cu nori. 

Varia�ia diurn�  a ilumin� rii se caracterizeaz�  prin valori medii multianuale maxime la 
orele amiezii, iar cele minime se constat�  în momentele extreme ale zilei. Datele de la sta�iile 
radiometrice din România arat�  c�  la ora 12 cele mai mici valori maxime se înregistreaz�  în 
decembrie, cu valori cuprinse între 840 lx (Constan�a) � i 1330 lx (Gala�i), iar cele mai mari valori 
maxime se înregistreaz�  în iunie, cu valori cuprinse 5600 lx (Timi� oara) � i 6590 lx (Gala�i). 
Valorile medii minime de la orele extreme ale zilei înregistrate în luna iunie au oscilat între 700 
lx (la Constan�a, ora 18) � i 1800 lx (la Cluj, ora 18. 

Bilan�ul radiativ. Varia�ia diurn�  a bilan�ului radiativ este specific�  latitudinilor 
temperate � i se caracterizeaz�  printr-o simpl�  oscila�ie, cu un maxim în momentul trecerii 
Soarelui la meridianul locului (amiaza adev� rat� ) � i un minim în cursul nop�ii. 

Varia�ia anual�  a ilumin� rii naturale la sta�iile actinometrice din România se prezint�  sub 
forma unei simple oscila�ii, cu un minim iarna (decembrie) � i un maxim într-una din lunile de 
var�  (iunie – iulie). 

Varia�ia diurn�  a bilan�ului radiativ este specific�  latitudinilor temperate � i se 
caracterizeaz�  printr-o simpl�  oscila�ie, cu un maxim în momentul trecerii Soarelui la meridianul 
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locului (amiaza adev� rat� ) � i un minim în cursul nop�ii. Varia�ia anual�  are o evolu�ia specific�  
latitudinilor medii � i se distinge printr-un minim iarna (decembrie) � i un maxim vara (în lunile 
iunie sau iulie), în vecin� tatea solsti�iului de var� . 

Durata de str� lucire a Soarelui reprezint�  intervalul de timp corespunz� tor prezen�ei 
discului solar pe bolta cereasc�  (se m� soar�  în ore � i zecimi de or� ). Valorile acestui parametru 
depind de durata astronomic�  a zilei (geometria P� mânt – Soare) � i de regimul nebulozit�� ii 
(dependent de circula�ia atmosferic� ). 

Durata de str� lucire a Soarelui reprezint�  intervalul de timp corespunz� tor prezen�ei 
discului solar pe bolta cereasc�  (se m� soar�  în ore � i zecimi de or� ). Valorile acestui parametru 
depind de durata astronomic�  a zilei (geometria P� mânt – Soare) � i de regimul nebulozit�� ii 
(dependent de circula�ia atmosferic� ). 

În general, pentru teritoriul României varia�ia anual�  indic�  o simpl�  oscila�ie cu un 
maxim în iulie (cu excep�ia zonei montane, cu maximul în august) care dep�� e� te valoarea de 
300 de ore (în Dobrogea, Câmpia Român� , jum� tatea sudic�  a Podi� ului Getic � i în extremitatea 
vestic�  a Câmpiei de Vest) � i un minim în decembrie, cu valori de 40 – 50 de ore (partea nordic�  
a Câmpiei de Vest � i Depresiunea Transilvaniei). De� i luna iunie are cele mai lungi zile, totu� i, 
din cauza nebulozit�� ii accentuate a acestei luni, maximul duratei de str� lucire a Soarelui este 
deplasat în iulie sau august, când, de� i zilele sunt mai scurte, nebulozitatea este mai redus� . 

Suma anual�  a duratei de str� lucire a Soarelui cea mai mare din România este pe litoralul 
M� rii Negre cu o valoare de peste 2300 de ore. Valorile cuprinse între 2200 � i 2300 de ore se 
înregistreaz�  în Dobrogea, partea central�  � i de vest a Câmpiei Române � i în estul B� r� ganului, 
ceea ce reprezint�  51,2 % din durata posibil� . În restul �� rii procentul este sub 50 %. Valori mai 
mari de 2000 de ore anual se înregistreaz�  în Câmpia de Vest � i Subcarpa�ii de Curbur�  � i getici, 
precum � i în Podi� ul Moldovei. Cele mai mici valori anuale, sub 1600 de ore, se constat�  în 
zonele montane, la altitudini de peste 2500 m, unde sunt mai numeroase zilele cu cea��  � i cer 
acoperit. 

Temperatura solului. Cele mai mari valori (înregistrate la observa�ia de la ora 13) s-au 
constatat în anotimpul cald în luna iulie, când temperaturile medii au dep�� it 40 0C, în vestul 
Câmpiei Olteniei (47,9 0C la Calafat), dar cu valori de peste 30 0C în numeroase zone agricole 
din �ar� , inclusiv în depresiunile intramontane. 

Cele mai mici valori (înregistrate la observa�ia de la ora 7) s-au constatat în anotimpul 
rece în luna ianuarie, când temperaturile medii ale suprafe�ei solului au prezentat valori sub -10 
0C (-10,4 0C la Joseni). Desigur, este de presupus c� , c�  valorile extreme ale temperaturii 
suprafe�ei solului sunt mai mari întrucât momentele lor de producere nu corespund cu termenele 
de observa�ie standardizate. 

Regimul anual al temperaturii suprafe�ei solului indic�  o distribu�ie cu valori maxime (�  
13 0C)  pentru zonele din estul � i sudul Dobrogei, sudul B� r� ganului, centrul � i vestul Câmpiei 
Române. Cele mai mici valori medii anuale se înregistreaz�  în Podi� ul Sucevei, în Depresiunea 
Petro� ani (�  9 0C) � i, mai ales, în depresiunile intramontane din estul Transilvaniei (�  8 0C). 

Varia�ia anual�  se caracterizeaz�  prin valori minime în ianuarie (care oscileaz�  între -6 ÷ 
-9 0C în depresiunile intramontane ale Carpa�ilor Orientali � i temperaturi pozitive pe o fâ� ie 
îngust�  de câ�iva kilometri de-a lungul litoralului M� rii Negre) � i valori maxime în iulie (care 
oscileaz�  între 22 – 26 0C în zonele de dealuri � i podi�  � i peste 28 0C în sudul Olteniei, dar � i în 
sudul Câmpiei Române � i al Dobrogei, pe litoralul M� rii Negre � i grindurile Deltei Dun� rii). 

Temperatura aerului. Reparti�ia teritorial�  a temperaturilor medii normale anuale (f� cut�  
cu ajutorul izotermelor anuale) arat�  c�  ea depinde de ac�iunea combinat�  a celor trei factori 
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genetici ai climei. Cele mai ridicate valori se înregistreaz�  pe litoral, în Delta Dun� rii, sudul 
Dobrogei, pe o fâ� ie cu l�� ime variabil�  de-a lungul Dun� rii � i în sud-vestul Banatului, unde 
temperatura aerului dep�� e� te pu�in 11 0C.  

Odat�  cu deplasarea spre latitudini mai mari se constat�  o sc� dere a valorilor izotermelor 
în func�ie de relief. Astfel, izotermele de 10, 9 � i 8 0C str� bat zonele de dealuri, podi� uri � i unele 
depresiuni intramontane, par�ial podi� ul Dobrogei de Nord, izoterma de 8 0C urm� re� te arcul 
Mun�ilor Carpa�i c� tre altitudinea de 800 m, iar izoterma de 6 0C delimiteaz�  zona montan� . În 
regiunile deluroase � i montane izotermele sunt mai dese, fapt care arat�  c�  gradien�ii termici 
orizontali sunt mai mari în aceste regiuni decât în cele de câmpie. Cea mai mic�  valoare a 
temperaturii medii normale anuale se constat�  la Vârful Omu (-2,5 0C). 

În cea mai c� lduroas�  lun�  a anului (iulie) varia�iile de temperatur�  de la o regiune la alta 
sunt mai pronun�ate decât în ianuarie, cu deosebire în regiunea muntoas� . Cele mai mari valori 
medii se înregistreaz�  în partea de sud a Câmpiei Române (Lunca Dun� rii), delimitat�  la nord de 
izotera de 23 0C (izoterele = izotermele din anotimpul cald). Valori termice medii de peste 22 0C 
se mai constat�  � i în partea estic�  a Luncii Dun� rii, Deltei Dun� rii � i litoralului M� rii Negre. În 
vestul �� rii valorile medii ale temperaturii aerului se situeaz�  pu�in peste 21 0C, dar scad la 19 0C 
în partea de nord a Câmpiei de Vest � i în întreaga zon�  a Dealurilor de Vest. În Podi� ul 
Transilvaniei temperatura medie este în jurul valorii de 20 0C în partea de vestic�  � i sub 18 0C în 
zona dealurilor periferice. În Podi�ul Moldovei se constat�  c�  izotera de 21 0C este situat�  în 
partea de sud � i sud-vest, iar spre nord-vest temperaturile scad sub 18 0C. Sc� derea temperaturii 
aerului are loc nu numai odat�  cu cre� terea latitudinii, ci � i cu cre� terea altitudinii. De la 
altitudinea de 1000 m în sus temperatura medie normal�  din iulie coboar�  sub 15 0C, ajungând la 
Vârful Omu s�  fie de 5,4 0C. 

În general, izoterma de 10 0C este corespunz� toare limitei p� durii � i apare în nordul �� rii 
la altitudini de 1700 – 1800 m, iar în Carpa�ii Meridionali între 1850 – 1950 m. 

În �ara noastr�  cele mai mari amplitudini termice anuale se înregistreaz�  în sudul Câmpiei 
Române (valori peste 25 0C), iar cele mai mici pe culmile muntoase (circa 16 0C).Aceste valori 
mari, precum � i diferen�a de numai 9 0C între acestea, arat�  contrastul însemnat dintre var�  � i 
iarn� , respectiv caracterul continental pronun�at al climei din �ara noastr� . În Câmpia de Vest 
amplitudinile termice sunt cu 1 – 3 0C mai mici decât în Câmpia Român� , de� i altitudinile sunt 
asem� n� toare. În schimb, în Depresiunea Transilvaniei � i în depresiunile intramontane din estul 
acesteia se înregistreaz�  amplitudini de peste 23 0C, mai mari decât cele din Câmpia de Vest. În 
Podi� ul Getic, Podi� ul Moldovei � i zona subcarpatic�  (� i apoi în zona montan� ) valorile 
amplitudinii termice anuale scad, ini�ial, treptat � i apoi accelerat cu altitudinea (16,1 0C la Vârful 
Omu). În Dobrogea se constat�  o sc� dere a amplitudinilor termice ca urmare a apropierii de 
bazinul acvatic al M� rii Negre, cu rol de moderator al valorilor zilnice � i anuale ale acestui 
parametru. 

Cele mai ridicate temperaturi maxime absolute s-au înregistrat în B� r� gan � i în Câmpia 
Olteniei, în principal ca urmare a p� trunderii unor mase de aer tropical – continental, fierbin�i, în 
condi�ii anticiclonice de vreme stabil�  � i cer senin. Aceste valori s-au înregistrat preponderent 
înainte de 1961 � i s-au produs cu frecven�a cea mai mare în luna iulie la majoritatea sta�iilor 
meteorologice (la celelalte sta�ii în august). În România temperatura maxim�  absolut�  a fost de 
+44,5 0C � i s-a înregistrat în B� r� gan pe data de 10 august 1951 la sta�ia meteorologic�  de la Ion 
Sion, jud. Br� ila. 

Cele mai coborâte temperaturi minime absolute s-au produs, în principal, sub influen�a 
direct�  a anticiclonului Est – European, în condi�iile invaziilor de aer rece continental de origine 
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siberian�  � i a r� cirilor radiative nocturne, cu frecven�a cea mai mare în luna ianuarie. În România 
temperatura minim�  absolut�  a fost de -38,5 0C � i s-a înregistrat la 25 ianuarie 1942 la sta�ia 
meteorologic�  de la Bod, jud. Bra� ov. 

Umiditatea aerului. Tensiunea (presiunea) vaporilor de ap�  depinde de regimul termic � i 
particularit�� ile fizico – geografice ale suprafe�ei teritoriului României � i se modific�  
semnificativ cu altitudinea. 

Varia�ia anual�  a tensiunii vaporilor de ap�  se prezint�  sub forma unei simple oscila�ii, 
asem� n� toare varia�iei temperaturii aerului, cu un maxim într-o lun�  de var�  (iulie) � i un minim 
într-o lun�  de iarn�  (ianuarie). 

În ianuarie, cele mai mici valori medii lunare se înregistreaz�  în regiunile muntoase, 
ajungând la circa 3 hPa la altitudini de peste 2000 m (2,4 hPa la Vârful Omu), iar valori mai mari 
se constat�  în Dobrogea, Luncile Dun� rii � i Câmpia de Vest (5,0 – 5,9 hPa). 

În iulie, cele mai mari valori medii lunare se observ�  în jum� tatea estic�  a Deltei Dun� rii 
� i pe litoral (peste 20 hPa). Pentru cea mai mare parte a câmpiei din sudul �� rii, Câmpia de Vest, 
sudul Transilvaniei � i Moldova, valorile tensiunii vaporilor sunt cuprinse între 16,0 – 18,0 hPa. 
La altitudini mai mari valorile scad treptat ajungând ca la peste 2000 m s�  se înregistreze sub 10 
hPa. 

Valorile medii normale anuale cele mai mari se constat�  pe litoral � i în Delta Dun� rii (în 
jurul valorii de 12 hPa), iar cele mai mici în zonele montane (6,0 – 6,5 hPa pentru altitudini de 
1800 – 2000 m, dar sub 5 hPa la Vârful Omu, la peste 2500 m în� l�ime). 

Distribu�ia valorilor medii anuale ale umidit�� ii relative a aerului arat�  faptul c�  cele mai 
mari valori se înregistreaz�  în estul Deltei Dun� rii (85 % la Sfântul Gheorghe) –influen�e 
datorate ariilor acvatice înconjur� toare, � i pe suprafe�e mai mici în regiunile montane (în jurul 
valorii de 84 %) – ca urmare a circula�iei atmosferice. Cele mai mici valori (sub 76 %) se 
remarc�  la poalele Subcarpa�ilor de Curbur� , în câmpiile piemontane ale Râmnicului � i Buz� ului, 
Subcarpa�ii Getici � i sudul Banatului (74 % la Râmnicu S� rat � i Râmnicu Vâlcea, 71 % la 
Oravi�a), ca urmare a manifest� rii frecvente a mi�c� rilor descendente ale aerului (fenomenul 
föhn). 

Varia�ia diurn�  a valorilor medii orare a umezelii relative a aerului indic�  un maxim în 
zori � i un minim în primele ore ale dup� -amiezii, cu unele deosebiri datorate condi�iilor locale 
diferite de la o regiune la alta. 

Într-o serie de aplica�ii practice (agricultur� , s� n� tate public�  etc.) prezint�  importan��  � i 
cunoa� terea num� rului de zile cu valori caracteristice ale umidit�� ii relative. Din aceast�  
categorie fac parte situa�iile în care se urm� re� te stabilirea frecven�ei zilelor în care umezeala 
relativ�  dep�� e� te anumite praguri valorice, cel mai adesea cazurile în care se înregistreaz�  
sc� deri însemnate (valori mai mici sau egale cu 30 %) sau, dimpotriv� , cre� teri neobi� nuite 
(egale sau peste 80 %), la ora 13. 

În sezonul cald (intervalul aprilie – septembrie) se constat�  cele mai multe zile cu 
umidit�� i sc� zute ale aerului egale sau sub 30 %, la una din orele de observa�ie. Astfel, frecven�e 
de 10 – 20 de zile se înregistreaz�  în zona central�  � i de est a Câmpiei Române, centrul � i vestul 
Dobrogei � i sud-vestul Banatului, iar pe arii restrânse chiar peste 20 de zile (la Ro� iori de Vede, 
Alba Iulia – Sebe� ). 

Reparti�ia teritorial�  a num� rului mediu anual de zile cu umiditate relativ�  mai mic�  sau 
egal�  cu 30 % la una din observa�ii arat�  faptul c�  cele mai mari frecven�e se întâlnesc în zona 
montan� , ca urmare a diminu� rii evapora�iei. Astfel, pân�  la altitudinea de 1700 – 1800 m se 
înregistreaz�  15 – 20 de zile, iar la altitudini mai mari se dep�� esc valori de 24 – 25 de zile (26,5 
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zile la Iezer). Frecven�e relativ mari (10 – 15 zile) se mai constat�  � i în partea central�  � i estic�  a 
Câmpiei Române, din cauza predomin� rii maselor de aer continental provenit din est. Cel mai 
mic num� r mediu anual se constat�  în Delta Dun� rii � i pe litoral (2,3 zile la Constan�a). 

Num� rul de zile cu umiditate relativ�  egal�  sau mai mare de 80 %, la ora 13, prezint�  cele 
mai mari frecven�e în semestrul rece al anului, cu valori de 20 – 24 de zile în zona muntoas�  
înalt�  � i de 10 – 18 zile la câmpie. Valorile medii anuale indic�  faptul c�  cele mai mari frecven�e 
se constat�  tot în zona montan�  (peste 250 de zile) � i pe litoral (131,7 zile la Constan�a), iar cele 
mai mici în zona de câmpie (între 65 � i 102 zile). 

Regimul nefic. Regimul nefic (referitor la nebulozitate) este un parametru climatic 
important întrucât influen�eaz�  bilan�ul radiativ � i caloric, temperatura aerului � i regimul 
precipita�iilor. 

Varia�ia anual�  a nebulozit�� ii totale se prezint�  în regiunile de câmpie din România sub 
forma unei simple oscila�ii, cu un maxim în decembrie (6,8 – 7,7 zecimi) � i un minim în august 
(3,0 – 4,5 zecimi). Pe m� sura cre� terii altitudinii se constat�  apari�ia unor maxime � i minime 
secundare. Astfel, de exemplu, în podi� ul Transilvaniei � i Maramure�  se manifest�  un maxim 
secundar în aprilie � i un minim secundar în martie, în timp ce în Subcarpa�ii Getici maximul 
secundar se înregistreaz�  în februarie – martie, iar minimul secundar în ianuarie. 

Varia�ia diurn�  a nebulozit�� ii totale prezint�  o evolu�ie dependent�  de altitudine � i sezon. 
Astfel, pentru altitudini de pân�  la 900 – 1000 m, în partea rece a anului (octombrie – martie), 
oscila�ia diurn�  prezint�  un maxim la ora 7 (7,3 – 8,0 zecimi) � i un minim la ora 19 (6,1 – 7,0 
zecimi). În partea cald�  a anului (aprilie – septembrie) evolu�ia diurn�  a nebulozit�� ii totale este 
caracterizat�  printr-un maxim la ora 13 (5,0 – 6,5) � i un minim la ora 1 noaptea (2 - 4 zecimi pe 
litoral � i 3 – 5 zecimi în zonele de deal � i podi� ). La altitudini de peste 1000 m, indiferent de 
anotimp, se constat�  o simpl�  oscila�ie diurn� , cu un maxim la ora 13 � i un minim la ora 1. 

Repartizarea valorilor medii anuale ale nebulozit�� ii totale eviden�iaz�  deosebiri în 
func�ie de originea � i influen�a preponderent�  a advec�iei diferitelor tipuri de mase de aer umed � i 
altitudine. Astfel, în Câmpia de Vest este resim�it�  influen�a ciclonilor mediteraneeni, în timp ce 
în zonele de deal � i podi�  din Moldova se fac sim�ite influen�ele datorate anticiclonului siberian, 
înregistrându-se aproximativ acelea� i valori medii anuale ale nebulozit�� ii totale de 5,7 – 6,2 
zecimi. Totodat� , versan�ii care favorizeaz�  ascensiunea orografic�  a maselor de aer (cum sunt 
versan�ii nordici ai Carpa�ilor Meridionali, versan�ii vestici ai Carpa�ilor Occidentali � i Orientali) 
vor prezenta nebulozit�� i mai mari decât ceilal�i. Mediile anuale ale nebulozit�� ii totale sunt mai 
mici la câmpie (5,2 – 5,6 zecimi în Câmpia Român� ) decât în regiunile muntoase (6,8 zecimi la 
Vârful Omu). Pe litoral � i în zona Deltei Dun� rii nebulozitatea este mic�  (5,0 – 5,4 zecimi) 
întrucât convec�ia (mi� carea ascendent� ) este relativ slab� , iar �� rmul jos al M� rii Negre � i 
sistemul de brize din perioada cald�  a anului favorizeaz�  mi� carea descendent�  a aerului � i 
destr� marea sistemelor noroase. 

Distribu�ia teritorial�  a valorilor medii anuale arat�  faptul c�  cele mai multe zile senine 
(peste 80  de zile) se constat�  în sudul Dobrogei � i în lungul Dun� rii (89,6 zile la Mangalia, 89,5 
zile la Bechet), iar cele mai pu�ine în estul Transilvaniei (23,1 zile la Topli�a). 

Precipita�iilor atmosferice (regimul pluviometric). Regimul pluviometric este complex � i 
caracterizat printr-o mare variabilitate � i neuniformitate spa�io-temporal� , în care, de exemplu, se 
remarc�  deosebiri între sectorul vestic, aflat sub influen�a maselor de aer umed oceanic � i 
sectorul estic � i sud-estic prezentând un grad de continentalism mai ridicat. 

Valorile medii normale lunare � i anuale ale totalurilor cantit�� ilor de precipita�ii � i 
repartizarea lor teritorial�  arat�  faptul c� , pentru majoritatea localit�� ilor, se înregistreaz�  o 
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simpl�  oscila�ie cu un minim în februarie � i un maxim în iunie. Excep�ie fac câteva zone 
restrânse situate în sudul Banatului, Olteniei � i litoralului M� rii Negre unde, sub influen�a 
activit�� ii frontale a ciclonilor de origine mediteranean� , se manifest�  o dubl�  oscila�ie prin 
apari�ia unui maxim secundar în octombrie - noiembrie – decembrie � i un minim secundar la 
sfâr� itul verii. 

Pentru cea mai mare parte a �� rii, luna iunie este cea ploioas� , cele mai bogate cantit�� i de 
precipita�ii înregistrându-se în partea de vest a �� rii, pe culmile înalte ale Carpa�ilor Meridionali 
� i pe versan�ii vestici ai Carpa�ilor Orientali (192,5 mm la Stâna de Vale; 174,6 mm la Semenic; 
145, 6 mm la  Vârful � arcu; 165,2 mm la Iezer în Mun�ii Rodnei). Luna  februarie este cea mai 
s� rac�  în precipita�ii, cele mai mici cantit�� i de precipita�ii înregistrându-se în depresiunile 
intramontane ad� postite, mai ales cele din Carpa�ii Orientali (17,8 mm la Joseni). În iunie cad 15 
– 17 % din cantitatea anual�  de precipita�ii, în timp ce în februarie cad 4 – 5 % din cantitatea 
anual� . Acest tip de varia�ie, denumit „al ploilor de var� ”, este predominant pentru �ara noastr�  
se mai întâlne� te un „tip mediteranean” localizat în sudul Olteniei � i un tip „de tranzi�ie” în sud-
vestul �� rii � i pe litoral, în care mai apar câte un maxim � i un minim secundar. 

Repartizarea teritorial�  arat�  c�  cele mai mari cantit�� i anuale de precipita�ii s-au 
înregistrat în zonele montane (peste 2000 mm), apoi Transilvania � i Câmpia de Vest (1000 – 
1300 mm), Câmpia Român�  (950 – 1100 mm), Moldova (850 – 1000 mm), în timp ce în 
Dobrogea cantit�� ile maxime anuale nu au fost sub 700 mm. Cantit�� ile minime de precipita�ii 
anuale s-au înregistrat în zonele montane (700 – 800 mm), urmate de cele deluroase (600 – 700 
mm) � i cele de câmpie (200 – 500 mm). 

Analiza variabilit�� ii seculare a cantit�� ilor anuale de precipita�ii a scos în relief ani sau 
decenii apreciate ca fiind dominate de fenomenul de secet�  sau, dimpotriv� , cu exces 
pluviometric. Astfel, pentru cea mai mare parte a teritoriului României, se consider�  drept ani 
seceto� i anii: 1872 – 1874, 1894, 1896, 1904, 1907, 1917, 1920, 1924, 1929, 1934, 1942, 1945 
… 1948, 1950, 1953, 1961, 1983, 1986, 1990,1992, 1993, 1994 � i anul 2000, iar ca decenii 
secetoase: 1942 – 1951, 1983 – 1992. La cealalt�  extrem� , anii cu exces pluviometric au fost: 
1870 – 1872, 1884, 1887, 1897, 1912, 1915, 1919, 1941, 1944, 1969, 1970, 1975, 1991 – 1992, 
1997, iar ca decenii ploioase: 1876 – 1885, 1910 - 1919, 1932 – 1941, 1966 – 1975. 

Varia�ia zilnic�  a cantit�� ii de precipita�ii  prezint� , în cea mai mare parte a �� rii, o dubl�  
oscila�ie, cu un maxim diminea�a, ca urmare a r� cirii aerului prin radia�ie � i altul dup�  amiaza, 
din cauza convec�iei termice. În semestrul rece al anului maximul principal este cel de radia�ie, 
iar în semestrul cald al anului maximul principal este cel de convec�ie (Dragomirescu � i Enache, 
1998). 

Cantit�� ile maxime de precipita�ii c� zute în 24 de ore (al� turi de cantit�� ile maxime 
c� zute în 48 � i 72 de ore) reprezint�  un parametru care se încadreaz�  în categoria hazardelor 
climatice � i care prezint�  importan��  în aprecierea efectelor nefavorabile pe care le produce în 
diferite domenii de activitate. Pe teritoriul �� rii se constat�  c�  cele mai mari valori medii se 
înregistreaz�  în regiunile muntoase (de exemplu, 59,5 mm la Predeal). Valori apreciabile se mai 
observ�  � i în zona extracarpatic�  (57,9 mm la Ia� i; 57,5 mm la Câmpina; 48,2 mm la Bucure� ti – 
Filaret). Cele mai reduse cantit�� i medii de precipita�ii în 24 de ore (sub 40 mm) se semnaleaz�  în 
partea de vest a Podi� ului Transilvaniei, Câmpia de Vest � i chiar sub 35 mm în  estul Deltei 
Dun� rii. 

Cantitatea maxim�  absolut�  de precipita�ii c� zut�  în 24 de ore a fost de 690,6 mm � i s-a 
înregistrat la Letea (29 august 1924). Alte valori excep�ionale s-au mai înregistrat, de exemplu, la 
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Drobeta – Turnu Severin (224 mm pe data de 12 iulie 1999), Sulina (219,2 mm, 29 august 1924) 
� i Gala�i (126,2 mm, 25 august 1977).  

Din datele existente rezult�  c�  cea mai intens�  ploaie a c� zut la Curtea de Arge�  pe data 
de 7 iulie 1889, când s-au m� surat 204,6 mm în 20 de minute (10,2 mm/min). 

Num� rul mediu de zile consecutive f� r�  precipita�ii din intervalul cald (aprilie – 
octombrie) prezint�  o distribu�ie teritorial�  variabil� , fiind cuprins�  pentru teritoriul na�ional între 
trei � i zece zile (Geicu, 2002). 

Regimul nival. Regimul nival (referitor la stratul de z� pad� ) este specific sezonului rece � i 
are în vedere observa�ii � i date privitoare la gradul de acoperire a solului cu z� pad� , durata 
intervalului cu ninsoare (inclusiv datele primei � i ultimei ninsori) � i a intervalului cu strat de 
z� pad� , grosimea stratului de z� pad�  � i densitatea stratului de z� pad� . 

Data primei ninsori este distribuit�  în teritoriu nu numai în func�ie de temperatura aerului, 
ci � i de altitudine, latitudine � i dep� rtarea fa��  de Marea Neagr� . Pentru intervalul de referin��  
considerat (1961 – 2000), aceast�  dat�  medie este situat�  în intervalul 16.VIII (Vârful Omu) – 
23.XI (Drobeta Turnu-Severin). 

Data ultimei ninsori înregistreaz�  o varia�ie mare în teritoriu, în care cele mai timpurii 
ultime ninsori au loc în medie înainte de 20 III pe litoral, în Delta Dun� rii � i în sudul Dobrogei, 
în timp ce în zona montan�  data medie a celei mai târzii ultime ninsori este marcat�  de izocrona 
de 20 IV. Pe vârfurile muntoase cele mai înalte ultima ninsoare se produce spre mijlocul lunii 
iunie. 

Durata intervalului cu strat de z� pad� , calculat�  prin diferen�a dintre data apari�iei 
primului strat de z� pad�  � i data dispari�iei ultimului strat de z� pad� , este inclus�  în intervalul cu 
ninsoare. Durata medie, pentru perioada de referin��  considerat� , variaz�  între mai pu�in de 75 de 
zile pe o fâ� ie îngust�  în lungul litoralului (73 de zile la Constan�a), sub 100 de zile în sudul � i 
vestul �� rii (84 de zile la Timi� oara) � i peste 250 de zile în regiunile muntoase înalte (278 de zile 
la Vârful Omu). La Bucure� ti – B� neasa durata medie a stratului de z� pad�  este de 98 de zile. 

Num� rul de zile cu strat de z� pad�  prezint�  o valoare medie anual�  mai mic�  decât durata 
intervalului cu strat de z� pad�  � i este cuprins între mai pu�in de 20 de zile pe litoral � i în Delta 
Dun� rii (15,0 zile la Constan�a) � i peste 200 de zile în mun�i la altitudini de peste 2000 m (219,8 
zile la Vârful Omu). 

Valori medii mai mici de 40 de zile se înregistreaz�  în B� r� gan � i în cea mai mare parte a 
Câmpiei de Vest � i Dealurile de Vest (47,9 zile la Bucure� ti – B� neasa; 29,2 zile la Timi� oara). 
Num� rul maxim anual de zile cu strat de z� pad�  variaz�  între 280 de zile la Vârful Omu � i 44 de 
zile la Constan�a (93 de zile la Bucure� ti – B� neasa). În cursul anului cele mai multe zile cu strat 
de z� pad�  se înregistreaz�  în ianuarie (5,9 zile la Constan�a; 30,9 zile la Vârful Omu). 

Regimul baric. Regimul baric (presiunii atmosferice) de la nivelul suprafe�ei terestre 
depinde, în principal, de centri barici, masele de aer � i circula�ia acestora, temperatura aerului, 
altitudine, vânt � i al�ii. În general, varia�iile periodice � i neperiodice ale acestui parametru 
climatic sunt lente de la o zi la alta. 

Evolu�ia în cursul anului indic�  o varia�ie relativ mic�  a presiunii atmosferice, cele mai 
mari deosebiri constatându-se în distribu�ia teritorial�  a acestui parametru cu altitudinea. Valorile 
medii anuale corespunz� toare perioadei de referin��  (1961 – 2000) indic�  faptul c�  cele mai mari 
presiuni atmosferice se înregistreaz�  în zonele joase, pe litoral, în Delta � i Lunca Dun� rii (1016,9 
hPa la Sfântu Gheorghe, jud. Tulcea; 1014,1 hPa la Giurgiu), iar cele mai mici pe culmile cele 
mai înalte ale mun�ilor (747,4 hPa la Vârful Omu). 
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De cele mai multe ori, evolu�ia anual�  este caracterizat�  printr-o simpl�  oscila�ie, cu un 
maxim în octombrie � i un minim în aprilie (la altitudini mari se produce o decalare de o lun�  –
dou�  fa��  de aceast�  evolu�ie). La unele sta�ii din sudul �� rii se constat�  c�  maximul barometric 
se înregistreaz�  în ianuarie. 

Varia�iile diurne, de� i sunt mici, totu� i, pot s�  eviden�ieze anumite particularit�� i locale 
ale acestui parametru. Indiferent de altitudine � i anotimp, varia�ia diurn�  a presiunii atmosferice 
prezint�  o dubl�  oscila�ie, cu un maxim principal între orele 9 – 11 � i unul secundar înainte sau 
dup�  miezul nop�ii, precum � i un minim principal dup� -amiaza (14 - 19) � i un minim secundar 
care apare dup�  maximul secundar de la miezul nop�ii, pân�  spre ora 5 diminea�a. Cele mai mici 
amplitudini diurne ale presiunii atmosferice se produc în ianuarie (0,8 hPa la Sulina, cu 
altitudinea de 3 m; 1,1 hPa la Bucure� ti – B� neasa, cu altitudinea de 92 m; 0,7 hPa la Vârful 
Omu, cu altitudinea de 2504 m), iar cele mai mari în aprilie (0,8 hPa la Sulina; 1,7 hPa la 
Bucure� ti –B� neasa; 1,0 hPa la Vârful Omu). 

Gradul de variabilitate a presiunii atmosferice mai poate fi apreciat � i prin intermediul 
valorilor extreme absolute. De exemplu, la Sulina, pe data de 24 ianuarie 1907 a fost înregistrat�  
o valoare de 1059,4 mb (1mb = 1 hPa). 

Regimul eolian. Regimul vântului este variabil în timp � i spa�iu fiind dependent de 
activitatea centrilor barici de ac�iune � i gradientul baric orizontal, care, la rândul s� u, este 
condi�ionat de contrastul termic dintre diferitele regiuni � i de interac�iunea atmosferei cu factorii 
fizico-geografici locali. 

Regimul eolian din România este determinat atât de particularit�� ile circula�iei generale a 
atmosferei, cât � i de cele ale suprafe�ei subiacente active a �� rii noastre, dintre care lan�ului 
Mun�ilor Carpa�i îi revine un rol important. Ca urmare, regimul vântului este reprezentat prin 
vânturi dominante (legate de circula�ia general�  atmosferic�  de la latitudini medii) � i prin vânturi 
locale (datorate perturba�iilor introduse de depresiunile � i anticiclonii mobili � i factorilor locali, 
care, de altfel, modific�  vânturile dominante). 

Frecven�a � i viteza medie a vântului pe principalele direc�ii  reflect�  faptul c�  circula�ia 
general�  atmosferei deasupra �� rii noastre este influen�at� , vara, de vânturile oceanice de vest � i 
nord-vest (determinate de anticiclonul azoric), în timp ce iarna, predominante sunt vânturile 
continentale de nord-est � i nord (determinate de anticiclonul siberian). Astfel, pe vârfurile 
carpatice degajate vântul dominant este cel din sectorul vestic (SV, V, NV) a c� rui frecven��  
totalizeaz� , de exemplu, 59,5 % la Vârful Omu (2504 m), 61,0 % la Ceahl� u Toaca (1897 m), 
60,3 % la Vl� deasa (1848 m). 

Curbura Carpa�ilor este cea care imprim�  o circula�ie nord-estic�  în partea de est a 
Câmpiei Române (de exemplu, la Urziceni frecven�a pe aceast�  direc�ie este de 32,9 % în 
februarie � i 21,0 % în iunie), în timp ce în zona central�  � i de sud predomin�  vânturile din 
direc�iile vest � i est. 

Viteza maxim�  a vântului variaz�  în teritoriu pe o plaj�  larg�  de valori. Cele mai mari 
viteze maxime au dep�� it 40 m/s la toate sta�iile meteorologice montane amplasate pe terenuri 
degajate, în cea mai mare parte a Podi� ului Moldovei, în nordul Dobrogei � i pe litoral. Viteza 
maxim�  pe �ar�  s-a înregistrat la Vârful Omu � i are valoarea de 43,8 m/s (la în� l�imea giruetei). 
Cele mai mici valori maxime nu au dep�� it 20 m/s � i s-au înregistrat pe areale mai mici în 
Podi� ul Transilvaniei, depresiunile din Subcarpa�ii Getici � i în depresiunile intramontane 
ad� postite. 

Particularit�� ile condi�iilor fizico-geografice locale determin�  anumite caracteristici 
circula�iei vânturilor, ceea ce conduce la apari�ia unor vânturi locale care se manifest�  pe areale 
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restrânse. Dintre acestea se men�ioneaz� : Criv�� ul, Nemira, Austrul, Co� ava, Vântul Negru, 
Zefirul, Brizele, Föhnul � i altele 

 
Întreb � ri : 
1. Ce se în�elege prin no�iunea de clim�  ? 
2. Prin ce se deosebe� te clima de starea timpului ? 
3. Ce reprezint�  topoclima (microclima) ? 
4. Care sunt principalele caracteristici ale topoclimei stratului de aer din vecin� tatea 

solului având suprafa�a orizontal�  � i lipsit�  de vegeta�ie ? 
5. Care sunt principalele caracteristici ale topoclimei stratului de aer din vecin� tatea 

solului având suprafa�a acoperit�  cu vegeta�ie ierboas�  ? 
6. Care sunt principalele caracteristici ale topoclimei unui deal ? 
7. Care sunt principalele caracteristici ale topoclimei unei v� i ? 
8. Care sunt principalele caracteristici ale microclimatului unei sere ? 
9. Care sunt temperaturile absolute ale aerului înregistrate în România ? 
10. Care a fost cantitatea maxim�  de precipita�ii c� zut�  în 24 de ore în �ara noastr�  ? 
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