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INTRODUZIONE

Le dispense qui pubblicate raccolgono la parte fondamentale del corso di
"Oceanografia” per Scienze Naturali dell'Universita degli Studi di Trieste, tenuto
per incarico dal sottoscritto dall'A.A. 1976-1977 al 1985-1986.

Con I'A.A. 1986-1987 il corso di "Oceanografia” é stato sostituito dal corso di
"Fisica Terrestre e Climatologia”, che include nel programma delle lezioni gli
argomenti precedentemente trattati.

Le dispense, preparate nel 1977, sono ancora valide. Gli aggiornamenti
riguardano luso delle unitd di misura del sistema internazionale (SI), la
definizione della scala di salinitd pratica PSS-1978, e lintroduzione
dell' equazione di stato internazionale per l'acqua di mare IESS-80 (cap. ID. 1
riferimenti sono:

UNESCO (1981): Background papers and supporting data on the Practical
Salinity Scale 1978, TP 37, 144 pag.

UNESCO (1981): Background papers and supporting data on the International
Equation of State of Seawater 1980, TP 38, 192 pag.

UNESCO (1985): The international system of units (SI) in oceanography,
TP 45 (IAPSO SP 32), 124 pag.
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I . DESCRIZIONE GEOGRAFICA DEGLI OCEANI

1. Introduzione. L'oc=ano, inteso come 1'insieme degli oceanl e del mari
distribuitl con continuitad sulla superficle terrestre, costitulsce la par-
te preminente dell’idrosferas la quale forma, assleme alla litosfera, all’
atmosfera e alla biosfera una partizione del nostro planeta, introdotta per
comodita di classificazione e studio. Questa suddivisione pud essere utile
per inquadrare mentalmente un processo di equilibric dinamico, con intera-
zioni e scambi continui dd materia e di energia tra le diverse parti (fig.l)
della terra, e tra la terra stessa ed 11 resto dell’universo.

2. Distribuzione degli oceanil e delle terre emerse. L'oceano occupa clrea i
7/10 della superficie terrestre: i rimanenti 3/10 sono occupat! da terre emer-
se., La distribuzlone percentuale relativa di terra = mare in funzione della
latitudine, o distribuzlione zonale, ® schematizzata nella fig. 2, ricavata

da un elassico lavero di Kossinna {1921). Il grafico & in pratica un isto-
gramma (cfr. par. IX.2), dove le classi sono zone [superficl tra due paralle=-
11) ampie 5° in latitudine, e le frequenze sono le rispettive percentuali

in superficlie delle terre emerse. In particolare si nota che la calotta borea=
le & occupata dal mare (Mar Glaciale Artico) e che la calotta australe 2 oc=-
cupata da terra (continente Antartico). Le terre emerse prevalgono nella zona
temperata settentrionales attorno ai 60° di latitudine sud vi & una fascia
ininterrotta di mare che circonda il pianeta.

3. Curva 1psografica. Dal citate lavoto di Kossinna, 1 cul datl sono ripresi

in alcuni dei lavori citati nella bibliografia, & tratto 1’istogramma della
figs 3, ove ® riportata la percentuale di superficle del pianeta con altezza
sul livelle medio del mare compresa tra =7000 e =000 my .. & tra 5000 e 6000
m (classi di ampliezza 1000 m). La distribuzione ® palesemente bimodale: il

23% del fondali oceanici glace a profonditd comprese tra 4 e 5 km, 11 21% delle
terre emerse & a quote inferiori a 1000 m. L'elevazione media della crosta
terrestre & =2440 ny la profondita media degli ogeani =3795 m, 1’altezza media
delle terre emerde +243 m sul livello medio del mare.

Dalla fig. 3 si ricava 1l'istogramma cumulativo (efr. par. IX.2) rappresen-
tato in fig. 4, che approssima la coslddetta "curva ipsografica™ della super-
ficie terrestre. Considerato un punto di tale curva, la sua ascissa di la per-
centuale della superficle terresgre situata a quote superiori a quella della
sua ordinata. Le flg. 2 e 4 contengono 1le stesse informazioni, visualizzate
in due modi diversi.
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II. DESCRIZIONE CHIMICO - FISICA DEGLI OCEANI

1. Composizione chimica dell'acqua di mare. La concezione dell'oceano come
sistema chimico & progredita da una prima visione dell'acqua di mare come
accumulo di eall ad un modello in cui la stessa & considerata una soluzione,
la cui composizione & controllata da equilibri, o da fattori cinetici, che
pogsono condurre ad uno stato sia stazionario che non stazionario., In questa
ottica, 1'oceano va riguardato come un sistema aperto, in continua intera-
zione con cid che lo circonda, e parte importante del cieclo globale di lavag-
glo, trasporto e sedimentazione dei materisli.

L'oceano & costituito per il 96,%¢ di acqua, e per il 3.5% di materiali
digeiolti in forma di molecole o ioni, cuil 2i agoiungono colloidi e particel-
le sospese,

La molecola dell'acqua(H,0)possiede
una struttfura asimmetrieca e quindi un eleva-
) to momento di dipole elettrieco (fig. 1).
qla +H Tale proprietd, unitamente al piccols volume
110° della molecola, conferisee all'aequa pura
una costante dielettrica che & la pill alta
tra tutti i1 ligquidi: il che la rende un ot-
o timo solvente. Le molecole di H, 0 hanno una
spiccata tendenza a polimerizzare, ovvero a
legarsi tra loro, per mezzo di deboli lega-
Fig. IL.1- Molecola di H,O0. mi idrogeno, = gruppi di due, tre o piiu.
11 grado di polimerizzazione decresgce con
la temperatura, ed influisce considerevolmente sulla tensione superficiale
e sulla vigcoeitd dell'aequa, sul suo calore specifico, sui suoi elevati pun-
ti di fusione e di ebollizione, sul ealore latente di evaporazione.

L'agimmetria della molecola d'acqua, olire ad influire sulla sus co-
stante dielettrica e sul suo potere di associazions, fi anche =i che siano
rosalbili diverse strutfure di aggregazione, con diverse numero di molecole
per unitd di volume; il passaggio dall'una sll'altra struttura, combinato con
il processo termico di depolimerizzazione, ha come conseguenza che 1'acqua
pura ha un magaimo di densita a 4 °C eirea, Il ghisceio ka la struttura meno
densa, a forma di tetraedro,

L'esistenza di isotopi *H di masss uno ed ?H di massa due per 1'idrogeno,
g di isotopi mﬁ,'*ﬂ,'“ﬂ di corrispondente massa per 1'ossigeno, rende possi-
bile la formaszione di nove diverse molecole. (uasl tutte sono del tipo inéﬂ,
le altre (per esempio “H,°0 o acqua pesante, *1,%0,%0,"0,"1°1"0) costituisco-
no meno del 3°/ ~ del volume tétale; tele percentuale, anche se viccola, &
perd dello stesso ordine della concentrazione di altri elementi presenti
nell'asegua di mare.

L'acqua pura in conclusione & un solvente complesso e potente, che rac-—
coglie e porta nell'oceano praticamente tutti g£li elementi conosciuti. La con-
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centrazione di opni eingolo elemento nell'oceano, nella eoncezione evolu-
tiva esposta all'inizio del paragrafo, & guindi una funzione del tempo e
dello spario; a causa perd della lunghezza del tempo medieo di permanenza di
ogni specie, ed escludende le zone di mare a contatto eon la superficie e
con le rive, le concentrarioni stesse si possono ritenere in prima appros-
simazione staszionarie, soprattutto per quanto riguards i componenti prinei-
pali, Questo dato di fatto giustifics 1'ipotesi di lavoro della costanza

_ ; — del rapporti delle concentrazioni degli ele-
elemento | g/kg (°/ ) | menti principali presenti nell'acqua di mare,

Ccl 19:374 che vengono pertanto ritenuti conservativi,
la 10.774 La tabella 1 riporta le concentrazioni
S0 2.712 dei costituenti principali (superiori ciod
ng 1.294 ad 1 mg/kg = 1 ppm — parte per milione-), con

|
5
Ca 0.412 E riferimento ad 1 kg d'acqua di mare contenente
|
i
i
:

K 0,399 . 35 g di soluto. I dati sono stati rieavati da
Br 67.3 x lﬁ_$ accurate analiel su campioni di tutti i mari;
gr I T84 10 le wvariazioni sonc entro i limiti degli errori

analitioi, tranne che per il calecio ed il ma-
fnesio, La concentrazione di Ca mostra siste-
maticamente un sumento con la profonditi; la
concentrazione di Mg presenta invece piccole variazioni casuali.

Tab. 1I.1= Costituenti prin-
cipali dell'acqua di mare.

2. La salinitd. Da un punto di vista idrodinamico 1'amequa pud essere congi-
derata un mezzo omogeneo, caratterizzato da una densitd funzione delle spa-
zio e del tempo; per una deserizione chimica completa, il fine teorico sareb-
be invece la conoseenga dell'evoluzione spagio-temporale della concentrario-
ne di ogni singolo elemento. Con 1'introduzione del concetto di sslinita,
definita come il contenuto totzle di materiali diseciolti in un campione
d'acqua, c¢i si limita & considerare due sole fasi.

La salinitd S si misura in “per mille" (°/ ), ovvero in g/kg (grammi
di sale per kg di acqua di mare), in genere con una precisione di 0.001 -
0.003 °/ . Assieme alla temperature, la salinitd & il fattore che maggior-
mente determina la densita dell'acqua di mare e le altre sue proprieta.

Il parametro S & molto usato nella pratica oceanografica per la costruzione
di diagrammi caratteristici, per la descrizione di masse d'acqua ecc,

la determinazione diretta della salinita di un campione per evaporazio—
ne dell'acqua causa un'alterazione dei materiali disciolti ed & poco pratica;
le mieure correnti gi basano sulla determinazione della "elorinita" (1 {ﬂfnu},
0y pinu recentemente, su misure di conducibilitid elettrica,.

Il cogiddetto comitato Knudsen, all'inizio del secolo, adottata 1'ipo-
teel della costanza dei rapporti tra le concentrazioni degli elementi prin-
cipali, ha egepuito la determinazione diretta della saliniti e la misura del
contenuto in cloro (1'elemento principale) su nove campioni d'acqua di mare,
stabilendo la seguente relagzione lineare:

3 (°/,,) = 0.03 4+ 1.805 €1 (°/ ) . (1)

Il medesimo comitato introdusse e defini sul piano operative la misura della
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clorinitid come metodo di routine per la determinazione della saliniti, ed
introdusse l'uso di campioni d'acqua di mare standard, appositamente costrui-
tl, per la calibrazione; stabill inoltre la relazione tra la densita, la
galiniti e la temperatura. La relazione {1} di Knudegen viene tuttora usata
nella pratica di laboratorio; da un punto di vista formale, si noti la pre-
genza della costante 0,03, dovuta al particolari campioni esaminati, che con-
traddice 1'ipotesi della costanza dei rapporti.

Lo sviluppo dell'elettronica ha reso possibile, negli ultimi anni, 1l'e-
gecuzione di misure precise e rapide della conducibiliti elettrica dell'ac-
qua di mare; tale grandezza (R) & collegata con la salinitd e quindi con la
dengiti, Della definirzione di gueste relazioni si & fatta carico negli anni
'60 un apposito comitato dell'UNESCO, che ha stabilito la seguente relazio-
ne tra la econducibilitd a 15°C e la =alinitd:

S (9/,,) = 0.0699 _ + 26.29720 R + 12.50632 7°

- 10.47869 R* + 5.08624 3% - 1,32311 R®. (2)

He inoltre stabilito, per l'eventuale conversione dells clorinitd in =sali-
ti, 1l'uszo della relazione:

5 (°/,,) = 1.80655 €1 (°/ ). {(3)

La differenza tra i valori di salinitid calcolati con 1la (1) e con 1a (3) 2
nulla per 5 = 35 “fnﬁ, ed inferiore a 0.01°/_ _ per la magrioranza dei cam-
pioni. Scompare nella (3) il termine costante, ed & rispettata la costanza
del rapporti.

La definizione operativa del concetto di salinitd & in conclusione cosa
tutt'altro che bana le, che richiede accurate e precise norme internazionalij
non si dimentichl per altro che la definizione fisieca & elementare.

La distribuzione della saliniti negli oceani & stata esaminata da
Cochrane, Pollak e Montgomery (1958), sulla base di alcune migliaia di cam-
pioni d'acqua provenienti dai mari di tutto il mondo. Per ogni campione #
stato stimato il volume d'acqua da esso rappresentato; la somma dei volumi
di tutti i camploni distribuiti in classi di ampiezza D.l“/nu di salinita,
rapportata al volume totale dell'oceano, d& la distribuzione percentuale
dei valori di salinitd. La fig.2 rappresentas 1'istogramma cosi ottenuto,
con riferimento alle salinitd tra 33.5 e 36.0°/_ _ (90.5% del totale),

3. Gas disciolti nell'acqua di mare. Attraverso la superficie di separaszione
tra l'atmosfera e l'oceano avviene uno scambio continuo di molecole gaspose:
la direzione del flusso & regolata dalla differenza tra le pressioni parzia-
1i che ogni gae ha nell'aria e in soluzione.
81 pud considerare un modello come quello schematizzato in figp. 4; il
flus=zo
Bos ok (8, -8 ), (a)

misuratoe in g nm'zfseu, & proporzionale alla differenza delle concentrazioni
s (g am‘3j del gas nell'aris e nel mare: la costante di proporzionaliti k si
determina sperimentalmente. La diffusione del gas si realizza principalmen-
te per trasporto molecolare attraverso la superficie di separazione; in seno
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all'aria o all'acqua & molto pili efficace il meccanismo di trasporto tur-
bolento, che coinvolge particelle o vortieci di fluido di dimensioni varia-
bili da micron a ettometri.

Per ogni gas esiste nell'acqua di mare una concentrazione di saturazio-
ne, o solubilita, funzione decrescente della temperatura e della salinita.
3i possono distinguere gas conservativi, quali l'azoto e 1'ossigeno nelle
acque superficiali, che mantengono ciod la loro individualitd anehe in solu-
zione, e gas non conservativi 1 quali in soluzione interagiscono chimicamen-
te con le altre specie presenti (ad esempio 1'anidride ecarbonica). La tabel-
la 2 fornisce le concentrazioni di N., 0,, CO, nell'atmosfera, e le rispet-
tive =molubiliti, a diverse temperature, in acqua pura ed in acqua di mare
alla saliniti del 35“fuu, a contatto con aria satura di vapore acqueo alla
presplone di 1 atmosfera, con la composizions citata.

| Pressioni parziali | 50lubilita (ml/1) nell'acqua di mare 1
|dneria | 8 =0%. [ Se35x |
%EEF_. % | o 10 _2““ 30° o° 10°  20° .3Qi_€
| N, 78 .08 118,42 14.51 11,90 10.06 | 14.19 11.40 9.51 8.16 |
L0, 20,95 10,22 7.89 6.35 5.26 | 8.05 6.32 35.17 4.35|
| CO, 0.03 | 0.51 0.35 0.25 0.20 (non conservativo) |

Tabes IT.2= Solubilitd dei principali gas in amequa di mare, rispetto ad
un'atmosfera a 100% di umiditd relativa e pressione totale di 760 mm Hg.

4. Ossigeno. 11 confronto tra la concentrazione di ossigeno disciolto migu-
rata nelle acque superficiali e la sua corrispondente solubiliti, mostra che
in quasi tutti pli oceani esiste in superficie una situazione che approseima
d'equilibrio con l'atmosfers sovrastante. lNegli strati sottosuperficiali
1'ogsigeno & perd coinvolto in proceesi biologicl che ne modificano la con-
centrazione; negli strati cosiddetti eufotici vi & soprasaturazione di ossi-
geno dovute a processgi di fotosintesi, mentre in strati piu profondi si os-
gerva carenza dl O, per effetto della respiragione e di altri processi di
oggldazione. La differenza tra ls concentrazione di ossigeno gscrvata e la
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corrispondente concentrazione di saturazione & detta "utilizzazione appa-
rente dell'ossigeno” (UAQ). Dal momento che i valori di UAO rappresentano
approgsimativamente la quantita di 0, consumeta nells ossidazione biochimi-
ca del materiale organico, esiste una relazione tra i suddetti valeri e la
concentrazione di loni tipo NO; e FO; 7y detti micronutrienti, formati dalla
mineralizzazione dellsa materisa organiea.

L'oasigeno libero d& luogo nell 'acqua ad una reazione di ossidoridu-
ziones

0, (gas) + 4 H +4 e == 2H,0 . (5)

Quando l'ossigeno libero presente nel mare & egaurito, nei processi
ogaldativi vengono utilizzati altrdi donatori di cssigeno, quali i nitrati
e, successivamente, 1 solfati: si formano quindi le acque cosiddette anos-=
siche, presenti in talune aree con pearsa circolazione (per esempio nel
Mar Nero).

Un esempio dells warlazione dell'ossigeno con la »rofonditda & dato dal-—
la fig. 6, dove sl note uno strato con soprasaturazione attorno ai 40 m di
profondita,

5. Sistema dei carbonati e pH. Il carbonio nell'oeceano, presente principal-
mente come specie inorganiche (I::U1 e derivati), entra nel ciclo globale di
seambio schematizzato nella fig. I.l. Trascurando il carbonio organico, le
fonti prineipali di carbonio per 1'oceano sono 1l'anidride carbonieca presen-—
te nell'atmosfera e le acque fluviali.

L'anidride carbonica con l'acqua di acido carbonico che si dissoeia in
carbonati e ioni idrogeno:

C0,(gas) + H,0 == H,C0,=== H' 4+ HCO, — 2 H' + co. . 6)
2 i z = =1

Le acque fluviali disciolgono, ad esempio, il carbonato di ecalcio ed immet-
tono nel mare calcio e acido carbonico:

CaC0, + H,0 + CO, == Ca'' + 2 HCO. (7)

L'effetto complessivo della presenza di anioni HCO, e CO, (6,7) e di co,
libera in soluzione & di rendere alcalina l'acqua di mare, il cui pH varia
usualmente entro i limiti di 7.7 e 8.2 (pH = —lng[H+J; [ ] indica concentra-
zione in moli/1). Le variazioni del pH sono associate soprattuttio alle varia-
zioni della concentrazione di CO, libera, collegate all'equilibrio superfi-
ciale, alla sua produzione in processi di respirazione e al suo consumo nel-
la fotogintesi; un aumento dell'alealiniti e quindi del pH & pure causato
da una mageiore immissione di carbonati con le acque di laveggio. Quando &
superato il prodotto di solubilitd del carbonato di caleio, esso precipita:
ca’ T 4 co, — CaCl, (8)

tale reazione esercita un effetto tampone contro 1'aumento del pH.

Ultre ai earbonati, la specie del borati EEBD; & la sola fonte di al-
calinitd nelle acque normalmente ossigenate. L'alecalinith totale & quindi
definita come gomma dell'alealinits dei ecarbonati e di quella dei borati:



- 1p - (I1.6)

alcalinitd totale = E[HCﬁQ] +2 [cos ] + lu,807 | ; (9)

essa sl determina analiticamente in modo abbastanza spedito.

6. Temperatura. L'oceano & caratterizzato da un campo di temperatura, ovve-
ro da una funszione T(x,y,z,t) dello spazio e del tempo. La misgura classica
della temperatura prevede 1'uso di termometri a mercurio, del tipo a rove-
sciamento (par. VIII.4), i quali forniscono con la precisione di 0.01 °C

un valore medio rispetto al tempo di risposta e al volume d'acqua che in
tale tempo ha dilavato il bulbe. L'uso di pid moderni termometri elettroni-—
ei, molto piti pronti, riduce di conseguenza 1'intervallo spazio-temporale
nel gquale si opera la misura. Comunque sia, il valore di temperatura T cosi
ottenuto, che ai fini pratici si considera senz'altro puntuale, & detto
temperatura osservata, o "in situ". (uesto aggettivo, di per ad superfluo,
viene aggiunto al solo scopo di ricordare che la temperatura T & una funzio=-
ne di altri parametri loeali, per esempio della pressione .

FPer caratterizzare e confrontare diverse magse d'acqua mobili nell'o-
ceano, & utile riferire la loro temperatura ad una identica pressione di
riferimento, 51 definisce pertanto la'temperatura potenziale' & , ossia la
temperatura finale di un campione d'acqua portato adiabaticamente e menza
mescolamenti dalla pressione p in situ alla pressione p, 41 1 atmosfera,
ciod alla superficie del mare:

. P/
=T+ (5p) A (10)
]-1_.
la parentesi ricorda che la trasformazione avviene, gecondo la definizione,
a entropia e saliniti costanti. La temperatura potenziale & quindi una co-

stante del moto che caratierizza una massa d'acqua fintantoché questa non

si mescoli e non scambi calore con 1'ambiente. IL'integrale nella{lﬂ} & Bel-
pre negativo nell'oceano (se 1'acqua non & troppo dolece e fredda), e rap-
rresenta 1l raffreddamento adiabatico che accompagna il passagrio dalla
pressione p alla superficie. Tale raffreddamento dipende dalla temperatura,
dalla saliniti e dalle pressione in situ; per dare un'idea della sua entita,
si pensi che egso & inferiore a 0.01 °C per una temperatura di 15° a 100 m
di profonditd, & uguale a circa 0.5 °C per una temperatura di 2° a 5000 m

di profonditi, alla saliniti del 35ﬂfﬂn, In media, il gradiente adiabatico
della temperatura & cireca 0.1 °C/km.

La distribusione della temperatura potensiale nell'osceano & rappresen—
tata in fig. 3: la fonte dei dati e le modalitd di ecostrusione dell'isto-
gramms sono le stesse di ocui gl & detto a proposito della salinits (par. 23
fig. 2). In particolare risulte che metd dell'oceano ha una temperatura po-
tenziale inferiore a 2.1 °C. Le temperature potenziali medie degli oceani
8l agrgirano attorno a 3.5 °C; le temperature effetiive =zono guperiori di
circa 0.2 °Q,

Le tipiche variazioni della temperatura con la profonditi sono schema-
tizzate in fig. 5. Lo strato superficiale dell'oceano immagazzina durante
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= 1'estate grandi quantiti di e-
e - nergia termica dal sole, & la
e ouliws ..’I restituisce all'atmosfera duran-
c | srmgiomate < a te l'inverno, con un'azlone glo-
B - bale termostatizzante. Un termo-
T e —— o c¢lino, osais uno strato con una

Fermocline marcats variazione di temperatu-

£ r'f““’"‘“k'_____ ra, permanente separa le acque
f _ superficiali da quelle profonde,
A E ac qu m praticamente omoterme., Termocli-
N ni stagionall si formano e si e-
=~ T{QFaud" volvono nelle strato asuperficinm-
le, passando da una situazione
‘ estiva (a) di forte riscaldamen—
to, ad una (b) di riscaldamento
moderato, eino al capo limite di
PFig. IT.5 Profilo verticale dells una completa omotermia inverna-
temperatura. le (e).

7. Pressione. lell'oceano el genera idrostaticamente, per effetto della gra-
vitd, un campo di pressione p(x,y,z,t) (par. I1I.4). La pressione & una for-
za che si esercita perpendicolarmente ad una superficie unitaria, ed ha le

gtesse dimensioni di una densltd di energia. L'uniti di misura cge 2 1 bar =
106 dina/nm‘- 0.,9869 atmosfere standard; in oceanografis si usa il db (deeci-
bar), che corrisponde all'incirca alla variazione di pressione per un metro

di profonditi. La pressione esercitata da tutta l'aztmosfera alla superficie

del mare, in media 10,13 db, & raggiunta nell'oceano a circa 10 m di profon-
diti. La pressione idrostatica alla profondita z & data da (z positiva verso
il basso):

2
p(z) = p(0) + J ¢ g dz 3 (11)

considerando costante l'accelerazione di gravitid g, in un oceano omogeneo
di densita § =1 8l ha

p(z) = p(0) = fo 2 (12)

In virti della proporzionalitd (12), # comune 1'uso di misure di pressione
per la determinazione della profondita.
51 usa anche definire la cosiddetta profonditié dinamiocs:

z
D(z) = %J g dz | (13)

1l m dinamico -{iﬂfg}m e varia con l'accelerazione di gravitd; ess=o & pari a
1,017 m al poli, a 1,022 m all'equatore.

Le superfiei di egual pressione, o superflioci isobariche, sono orizzon-
tali nel caso statico descritto da (12); in generale, esse saranno variamen-—
te ineclinate, consentendo 1'esistenza di gradienti di pressione orizzontsli.
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Le superfici isobariche sono considerate come un riferimento per altri
campi; vengono detti barotropicl o barocliniei a seconda che le loro su-
perfici di livello siamno parallele o no alle superfiei isobariche.

8. Densitd ed equazione di stato. La demsitis volumetrica della massa, o
gemplieemente densgita, & definita dalla derivata della masgsa rispetto al

volume:
dm (x,F)

e(x,t) = e (14)

¢ @& una funzione dello espazio e del tempo, come tutte le variabili ocea-
niche. L'inverso della densitd & il volume specifico

= - = — - 1!.—
oh 3 ) { _J}

La densitié dell'acqua di mare dipende dalle sue caratteristiche fisi-
co—-chimiche; in genere si considera un'equazione di stato del tipo:

g = f[;PiTIS) . (16)

Non esiste una forma analitica semplice per l'qquazione(lél; nella lettera-
tura si trovano varie forme di sviluppi in serie, tra cui, per esempio,
quello riportato da Wilson e Bradley (1968):

=4
2 (p,7,8) = {0.702 + a/3] (a7
A = 1752.73 4+ 11,01 T = 0,063 P~ - 3,0986 S - 0,0107 T 8 ,
B o= p + 5880.9 + 37.592 T - 0.34365 T~ 4 2.2524 §

dove p & in bar, T in °C, 5 in ¢/ _. Tipiche variszioni di ¢ per separate
variazioni unitarie nelle tre variabili p,T,5 sono:

Ap =+ 1 bar : Ag =+ 0,05 °/ o
AT =+ 1° Ap==0.2 °f
&St+1°/‘un ,ﬂf:-{-l ﬂ/un'

Data la piccola variaszione percentuale dells densitid rispetto al suo

valore medio che & di poco superiore ad 1 g/em®, si usa definire la cosid-
detta "sigma":

o (pyPy3) = (§(pyTy8) - 1) x 10° 3 (18)

al esempio, invece di § = 1,02754 si usa il parametro o = 27.54,
I1 parametro di densitd pilu usato in oceanografia & la cosiddetta
"gigma-ti", cioé la densiti ¢ ridotta alla preszione atmosferica:

o, = o(1,7,8) = (g (1,7,8) - 1) x 10° . (19)

Per effetto della minor compressione, si ha che ; = ¢ .,

Riducendo Uy alla temperatura dil 0°C si ha la @, , funzione della
gola 5. .

51 definisce anche una g in funzione della temperatura potenziale e
della saliniti; la densitad potenziale $ (py#,38) =1 4 10"‘:@ & la densi-



ProroabrT 4"

25

ho

6

fo

laa

9, (ﬂ}

g0 A0 ;fp A2

| i i i I i i i " 4 i L I I 1
¥ ¥ ¥ L v L L L " T T v

3%.2 3.4 136 8.8 %,

L L] T T i T T [] T
o
20 F -
FE
2o
T ¢ | :
18 1 ] T
16 | -
o

75 )
446 T 3o 1

1 | L] I _— i i - i

It%.0 = 38.5 7. 4.0

Fig. 1I.7= Diagramma T=5 relativo al profili T, 5 della fig. 6.



- 14 = (11.9)

ti di un campione d'acqua portato adiabaticamente alls superficle del mare.

Le tabelle di Knudsen (par.2) permettono di calcolare ¢, in funzione
della salinitia; sono date poi correzioni additive per riportarsil alle con-—
dizioni in situ: 1'insieme di queste tabelle equivale alla definizione di
un'equazione di stato.

Per quanto riguarda le variazioni della densiti con la profonditi, esse
sono logicamente correlate con le corrispondenti variazionl di T e di 8 tra-
mite 1l'equazione di stato (17). In particolare ad un termoclino corrisponde
di solito un pienoclino, ciod uno strate con accentuate variazioni di densi-
taJa fig. 6 riporta, a titolo dl esempio, le curve verticali medie misura-
te su di un fondale di 100 m al largo di Otranto nell'ottobre del 1976; ol-
tre a T(z), S(z) sono riportate, per la densitd, la o e la oy , e per l'os-
sigeno la concentrazione in ml/l e la percentuale rispetto al valore di sa-
turazione in situ. In particolare si osservano due strati: acqua ecalda, po-
co salata e percid leggera sopra acqua plu fresca e salata e quindi piu pe-
gsante; termoclino, aloclino e picnoclino sono ben esviluppati.

9. Tipi di acqua e diagrammi T-5. In una data stazione (x,y) nell'oceano si
hanno determinati profili verticali T(z), S(z) (es. fig. 6), che varieno no-
tevolmente nel tempo. Una magriore stahilitd si nota invece nella funzione

T = T(5), la cul rappresentazione grafica & nota con il nome di "diagramma
T=3", Ogni punto delle curva T(S} rappresenta un "tipe d'acqua'" caratteriz-
zato da una data temperatura e saliniti; il grafico raporesenta 1'insieme
dei tipi d'acqua incontrati in una colonna verticale, senza distinguerne le
rispettive profonditi. Se queste ultime devono essere evidenziate, basta
geriverne 1 wvalori aceanto a punti della curvs (aa. fig. 7).

Esaminiamo, a titolo di esemplo, una situazione a tre strati omogenei
non mescolati di caratteristiche termoaline (T;,5:), (T:45.)y (T;55:). La
fig., & raprresenta in questa situazione i profili wverticali della temperatu-
ra & della salinitd; il diagramma T-5 & costituito dai punti 1,2,3 che indi-
viduano i corrispondenti tipi d'acqua. La stratificaszlione discontinua sara
a poco a poco modificata dal mescolamento dei tre tipi di aequa : si forma-
no acque con saliniti e temperatura intermedie a quelle di partensza, propor-
zionali alle rispettive masse mescolate. I profili T(=z), sS(z) si modificano
come indicato dalle curve tratteggiate; in corrispondenza appaiono sul dia-
gramma T-3 tutti i punti appartenentl ai due segmenti di estremi 1,2 e 2,3,
Ad un meecolamento pil avanzato corrisponderia una curva T-3 regolare, in cui
gl & smussato il vertice 2 della spezzata. Viceversa, schematizzando una
curva T=5 con una spezrata, 1 vertici di questa individuano tipi d'acqua
esistenti in quella stazione prima dell'attuale mescolamento.

Easendo (- una funzione di T e di 5, sl possono riportare sul diagram-—
ma T-5 le isopicne o linee di ugual 7. : dalla sovrapposizione di queste al
grafico T(S) emergono utili considerazioni riguardanti la stabilita dells
colonna d'acqua. Dove infatti la curva T(S) taglia le isopicne nel senso che
a magriore profonditi corrisponde magoiore densitid 1'equilibrio & stabile,

e viceversa (fig. 9).
Dalla curvatura delle isopicne, che presentano sul diagramma T-5 una
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MASSA D'ACGQUA T (°C)| 8 (°/,,) | 0y(m1/1)
AACP  circumpolare antartica o 34.7 5
AAB antartica di fondo 0 34.6 5=6
WAD+B nord-atlantica profonda o di Tondo| 2-4 14.9 5-7
AAT intermedia antartioa 4 3.2 5=
NAC d-atlantica eentral [LE' 6.5 4=
A nord=atlantica centrale 8 35.1 -5
. 18 359 .
SAC gud-stlantics centrale [ 8 4.6 4-5
M mediterranea 12 16.5

Tab., ITl.3~ Clageificarione delle masse d'acqua nell'oceano Atlantico.
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Fig. 11,10~ Distribuzione zonale verticale delle masse d’acqua
nell’oceanc Atlantico.
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Figs II.11= Rappresentazione su diagramma T=5 delle masse d'acqua
nell’oceano Atlantico.
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concavita verso il basso, emerge un'altra congiderazione. Se due tipi d'ac-
qua di ecaratteristiche (T,,5,) e (7,,5,) e di uguale v si mescolano, si
formano tuttl i valori intermedi di temperaturs e saliniti per cui la curva
T-3 si evolve dai punti 1,2 al segmento che ha tali punti come estremi (fig.
9); 1'acqua mescolata ha perd una densiti maggiore di quella di partenza,
per cul tende ad afiondare. Tale fenomeno prende il nome di "ecaballing".

Le caratteristiche termoaline delle principali masse d'mcqua presenti
negli oceani e nei mari del globo sono abbastanza ben conosciute e classifi-
cate. La tabella 3 riporta le masse d'acqua dell'oeeano Atlantico econ 1 ri-
gpettivi valori caratterigtici di temperatura, salinitid e osslgeno. La fig.
10 raprresenta una sezione longitudinale vertiesle dell'Atlantico, con la
collocazione delle suddette masse d'acquaj; la fig. 11 infine ne d& la rap-
presentazione sul diagramma T=3: le curve 1 e 2 sai riferiscono alle colonne
verticali 1,2 di fig. 10.

10. Propagazione del suono. L’acqua sl comporta, per quanto riguarda le frequenze
acustiche, come un mezzo elastico, nel quale le onde lengitudinali soncre si pro-
pagano con facilita; ® offerts cosl una possibilitd pratica di trasmissione di se=
gnall a distanze conslderevoll, e di misura di distanze da oggettl riflettenti.

La velocitd di propagazione ¢ di un’onda acustica in un mezzo fluido-elasticos
nel nostro caso 1'acqua di mare, pud essere messa in relazione con il coefficiente
K di compressibilitd isoterma, la densitd ¢ ed i1 rapporte . = ¢p/Cy tra 11 ca-
lore speciflco a pressiones costante e quello a volume costante:

¢ = J;i%j . (20)

La velocitd del suono (20) dipende dalle proprietd fisiche e termodinamiche del-
1%acqua di mare; in generale, essa si pud ricondurre ad una funzione ¢{p,T,5) del-
le varlabill pressione, temperatura e salinitd. Una relazione funzionale di questo
tipo pud essere espressa con uno sviluppo In serie, 1 cul coefficienti sono deter-
minabill sperimentalmente: la formula pld acecurata B quella di Wilson (1960), va-
lida per salinitd nell’intervallo tra 33 °/ _ e 37 °/ 3 esprimendo p in db, T in
°C ed 5 in ©/_,» 1a velocitd del suono in m/sec ¥ data da

e = 1304.97 + efp) + ¢(T) + e(S) + c{psTy5) (21)

-3 - 2 -5 3 =412 4
elp) = 15,43 x 10 'p + 1753 x 10 p" + 0,35 x 10 p° = 0,36 x 10 p“,

-4 - - —
e(T) = 50442 x 10 T = 5.46 x 10 T  + 0,28 % 10 T =001 %10 * T",
c¢(S)

- - 5 -
e{pyTyS) = = 2,06 x 10 llpT +1.33 x 10 pT1 - 0,07 x 10 6pT3

]

i

-4 -1
B3l » 10 5 - T, 80 x 10 5

-+ 5 -0 L 2 -lo 5
“2.39 x 10 pT+0.09 %10 pT =175 x 10 p T
$2.61 x 10 'pS = 1.9 x 10 p5

- s
= 1,20 x 10 TS = 0.21 x 10 pTS .
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La velocitd ¢ & una funzione crescente delle tre variabili p,T,5t le varlazioni

sono dell’ordine segusnte:
Ap=+14db
AT =+1°C
AS =+1°/

L]

c + 002 m,’fsel:j
e =++3 m/sec,
c=+1 m/secs

A
A

in media, ¢ 2 circa uguale a 150C m/sec.

e

k|

A i L E L i

4500 157 1542

Fig.Il.12= Profllo verticale della
velocithd del suono nell’oceanc.

=

Fig.1I1,13= Rifrazione dell'onda
SONOra .

La flg. 12 mostra la tipica varlazlone
dellz velocitd del suonec nell’oceano con la
profonditi: nello strato superficizle prevale
1’effetto termico e ¢ diminulsce con la tem-
peraturas s profonditd magglori prevale 1'sf-
fetto della pressione, = 1la velocitd del suono
cresce quasl linearments date le plccole va-
riazloni della temperatura e della salinita.
I1 fatte notevole & 1’esistenza di uno strato
con velocitd di propagazione minima, colneci=
dente con il termoclino, presente praticamen-
te devunque negll oceanil a profonditi tra 700
e 1500 m. ueste strato grosso modo orlzzon-
tale costituisce un canale sonoro che intrap-
pola le onde acustiche permettendo la loro
propagazione a lunghe distanze, e come tale
viene sfruttato per 1*invio di segnali.
L'intrappolamente del segnale & dovuto alla
rifrazione dell’onda sonora, la cul direzione,
passando da uno strato a velocitd ¢, ad uno
con velocitd ¢, plega rispetto alla normale
dall’angolo J; all’angolo J; secondo la legge
dl Snell (fig. 13 a) :

sendy G4 (22)

sen &, c,

Unia sorgente che emetta onde sonore in dire-
zione orizzontale con un angolo di apertura <
(fig. 13} d3 luogo ad una propagazlone retti-
linea nel caso (b) di velocitd ¢ costante con
la profonditas ad una propagazione divergente
nel caso (e) in cul sia colloeata ad una ruota
di velocit? massimaj nel caso {d), in cul 1a
sorgente & posta ad una profonditi di veloci-
td minima, le onde acustiche non escono da uno
strato che costitulsce il canale sonoro.

L*intensitd sonora I in un dato punto del-
1'oceanc & definita come la varlanza ovvero lo
scarto quadratico medio (cfr. IX.2) p* del cam~
po di pressions sonora:

I=p. (23)
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La viscosita del mezzo fa sl che 1'energla acustica che si propagz lunge una di-
rezlone x venga progressivamente dissipata in calore; sl ammette che i1 decremen-
to dell®ampiezza dell’onda sonora sia proporzionale all’ampiezza stessa:

dp

Fos . 24
con un coefficiente di assorbimento

Z

g

d = St et (25)

T3 ec?

proporzionale al coefficiente di viscosita M ed al quadrato della freguenza
acustica f, inversamente proporzionale alla densitd s ed al cubo della veloci-
td di propagazione. L’integrazions della (24) dd luogo ad un decremento e Sponen=
ziale dell’ampiezza (e, per la (23), dell’intensitd) dell'onda soncra lungo la
direzione di propagazione x:

plx) = pl0) e %, I(x) = 1{0) e 2%¥ (20)

sl definisce la distanza di assorbimento x. = 1/24 alla quale 1'intensitd si ri-
duce del fattore 1/e = 37 %. La tab. 4 riporta la distanza di assorbimento vi=
sc0s0y calcolata con la (25), assumendo % =

f (sec?) | Alem) %e (km) 1.025 g/em , ¢ = 1500 m/sec, m = 0,015 (cgs)
50 | 3000 | 17.5x10° in funzione della frequenza e della lunghezza
500 300 | 17.5x10" d'on?a A= ¢/f. L'assorbimento reale nell”oce~
5000 30 | 17.5x10% ano ¢ magglore anche di due ordini di grandezza
50000 3 |17.5 dell’assorbimento viscoso (25), e di conseguen-
za la distanza di assorbimento & anche 100 wvolte

mincre di quella indicata nella tab. 4y & stato
provato che questo ulteriore assorbimento & do-
vuto all’insorgere di reazioni chimico-fisiche
indotte nell’acqua di mare dall’onda sonora, ad opera specialmente del solfato di
magnesio. L'energia sonora inoltre viene ulteriormente disperss per raglonil geo-
metriche di propagazione: nel caso 1llustrato in fig. 13 b, ove la propagazione
avviene in un angole solido A , la densita di energia diminuisce col quadrato del-
la distanza dalla sorgentes nel caso (¢) la riduzione & ancora magglore, mentre

nel canale sonoro (d) 1’energia non viene dispersa, e 1'unlca attenuazione & quella
dovuta al mezzo.

L’ecoscandaglio & un dispositivo che permette di misurare la distanza di um
oggetto riflettente in base al tempo di ritorno dell’onda sonora. La precisione
nella misura della lunghezza dipende dalla precisione con cul & nota la velocitd
del suono nello strato comprese tra 1'emettitore e 1"oggetto. I1 termine di eco-
scandaglio & In genere riservato alle trasmissioni soncre in senso verticale per
la misura della profonditd. Ogni superficie di discontinuitd perd produce degli
echl: 11 principale & solltamente quello del fondo, al quale si associano gli echi
degli strati sottostantl e di oggetti immersi (banchi di pesci, strati rifletten-
ti associati alle migrazioni del plancton). La scelta della frequenza di lavero
rappresenta un compromesse tra la magglor penetrazione delle onde lunghe e la mi-
gliore riscluzione "degli oggetti propria delle onde pll corte; si usano frequenze
attorno a 20 KHz per gli usuall scandagli, sotto 1 KHz per 1'indagine della strut-

Tab.II.4= Distanze d'assorbi-
mento viscoso in acqua di mare.
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ture del fondo. Il sonar * 1’equivalente dell’ecoscandaglio disegnato per lavo-
rare in direzione orlzzontale, al fine di scoprire eventuall ostacoli lungo la
rotta dil un natantej in questo caso, la propagazione delle onde sonore, prima
della riflessione, potrebbe essere quella illustrata in fig. 13 b,c,d.

11. Propagazione della luce. 5i definisce 1’intensltd I, di un raggio luminoso

monocromatico, clod di lunghezza d'onda A , come la quantitd di energia elettro~-
magnetica che attraversa nell’unitd di tempo una superficie unltaria normale alla
direzione x di propagazione. I, & dunque la densitd spettrale del flusso di ener-

agla totale

ijld?n ; (27)

-2 -1 -2 -4 -1
le unitd di misura sono per esempio erg cm “sec’y cal em™ sec , watt em . Lungo
i1 suo percorso x attraverso 1'acqua di mare, 1'intensltd luminosa I, decresce
per assorbimentc e per diffusione da parte dell’acqua, del materiale e degli or-
ganismi in sospensione (composti organici, pigmenti fitoplantonici); si assume

che

—= ==Ky Iy

dx

(28)

che d& luogo, nel case in cul il coefficlente di estinzione K, siz indipendente
dalla posizicne x, ad un decremento esponenziale dell’intenszitd del fascio mono-

cromatico:

T,(x) = 5, (0) e

K
A (29)

E' detta distanza di estinzione 1a x, (1) = 1/K; , tale che I,(x.) = I.(0)/e.
51 usa anche definire il coefflclente di trasmissione per unitd di lunghezza

T = L(x+1)/L(x) , (30)

11 quale da la frazlone (o la percentuals) di intensitd trasmessa alla lunghezza

d'onda A per metro.

La fig. 14 rappresenta schematicamente 1’andamento del coefficlente (e della

viol. bBlu verde ainlle arancin
4 (e AL |
K Xa
=
(i) (m)
a0~ - 4o
-2
,ll.a A i 1 i 1 i -10-;_}

A

Fig. I1.14= Coefflciente e distanza
d'estinzione in acqua a torbiditd
crescente.

distanza) d! estinzione della luce in
funziﬂne della lunghezza d*onda (1 4 =
10°%m) ovvero del colere in acqua pura e
in acque a concentrazione crescente di
agentl diffusori. 51 notil che un’acqua
pll torblda, oltre ad essere pili opaca
alla radiazione globale, favorisce la
penetrazione delle lunghezze d’onda mag-
glori: mentre 1'acqua pura presenta il
massimo di trasparenza a 0.52 (blu=
verde), le acque costiere torbide presen-
tano la masslma trasparenza verso 1 0.6m
(giallo). La fig. 15 rappresenta schema-
ticamente lo spettro dell’energia lumino-
sa alla superficie del mare ed a diverse
profondltd: 1’infrarosso & assorbito qua-
s1 del tutto nel primo metro di spesscre,
11 blu=verde difficilmente supera § 200 m
di profonditd. A profonditd sotto I 500 m
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Fig. 11.15- Spettro dell’energia
luminosa a diverse profonditd nel

W VLS LBILE

Mmare.

T

INFRAROSSD

Flg. II.16- Energla luminosa in-
cidente, riflessa, trasmessa.

nT

bo” 4

Fig. II1.17- Angolo di rifrazione,
percentuale d1 Intensitd luminosa
riflessa e trasmessa in acqua

P
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esiste ancora un sottofondo di energia lumi=-
nosa, praticamente indipendente dalla radia-
zione solare, e dovuto alla fotoattivita di
organismi viventl.

Un raggle luminoso che attraversa una
superficie di discontinultd ottica (per esem-
pio la cuperficie aria-mare) viene parzial-
mente riflesso e rifratto secondo le note
leggl (fig. 16). L'indice di rifrazione
dell'acqua rispetto a quello dell’aria preso
uguale ad 1 & definito dal rapporte tra i
seni degli angoli di incldenza e di rifra-
zione:

sen 1 R

’E‘ = . (u-].}

58N T

Fisso = 4 che dlpende dalle proprietd otti-
che del mezzo nel confrontl 41 una data lun-
ghezza d*onday 1'angolo di rifrazione massi-
mo ® dato das

sen . = lim 4 (32)

r, & detto angolo critico, oltre il quale si
ha una zona d'ombra. Un ragole lumineso pro-
venlente dall’acqua ed incidente sulla super-
ficie con un angolo maggliore di r. sublsce la
rifrazione totale e non viene trasmesso nel-
1'aria. Il rapporto tra 1'intensitd del rag-
glo riflesso R e quello incidente I & dato
dalla legae di Fresnel

B _ 1 fsen*(ior) | to(ier)
1 2 | sen®({4r) to*(i+r)
mentre 1'intensitd del ragole rifratte tra-
smessa nell’acqua &

T = I=R . [34}

] » (33)

L'andamento dell’angolo di rifrazione (31) e
delle percentuall di energia riflessa e tra-
smessa (33,24) & 1llustrata in fig. 17 in fun-
zione dell'angolo di incidenza, per un indice
di rifrazione % =1.333 (acqua pura a 20°, co-
lore giallo=arancioc). Solamente 11 2% dell'e-
nergia luminosa viene riflessa dalla superfl-
cle del mare per angoli di incidenza da C° ;3
40°: tale percentuale aumenta molto rapida-
mente dai 60° in pol, sinoc al 100 % di rifles-
slone per raggl paralleli alla superficie.

La superficie reale d=1 mare, per effetto del
moto ondoso, presenta al raggl solari una mol=-
teplicitd di piceoli piani riflettent! a di-
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versl angoli di incidenza: lo studio fotografico dell'intensitd luminosa rifleg=
sa & stato sfruttato per la determinazione statistica dell®altezza delle onds
in differenti condizioni.

L?indice di rifrazione in acqua pu-
ra & una funzlone decrescente dalls lun-
ghezza d'onda & della temperatura. Nel-

1.340 1'acqua di mare % cresce linearmente con
la clorinita; con riferimento a A = 028934
? (1inea D del sodio), & stata determinata
1,335 sperimentalmente la seqguente relazione 1i=-
neares
: : s - P 7 (T,C1) = =4 (T,0) + K(T)-C1 . (33)

C CE
: (%) I1 coefficiente angolare K(T) & funzione

della temperat er T = 25% e C1 in
Fig. T1.16- Indice i rifrazione G/,; o ;‘E’Z’Zi'& o IJI.IEEEDF
= 3.3 x 10*, 11 grafico della (33) a di-
verse temperature 2 illustrato in fig. 18.
Oggigiorno seno disponibili dei rifrattometri differenziali di buona precisicne,
che fornlscono un mezzo rapido per la determinazione della clorinitd e quindi
della densité di campioni di acqua di mares i1 metodo rifratiometrico si affian-

ca percid a quello conduttometrico ed @ quello chimice per le misure della sali-
nita.

in funzione della clorinitd a di-
verse temperature { A = O.ﬁEQ%}m}.
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IIT . IDRODINAMICA

l. Introduzione. Da un punto di vista deterministico la conoscenza dell'oce-
ano & completa quando si & in grado di specificare, per ogni iastante e per
ognl punto, il valore di tutte le grandezze fisiche, chimiche, termodinami-
che che lo concernono. E' chiaro che questo scopo teorico deve esmere dra-
sticamente ridimensionato per poter essere almeno in parte raggiunto. 5i po-
ne innanzitutto il problema della scelta di quei parametri signifiecativi che
servono al particolare problema in esame; una volta che questi sono stati
definiti, bisogna cercare, o comungque stabilire delle leggi che regolino i
loro rapporti. Tali leggi nel caso nostro sono generalmente gquelle della
chimica, della termodinamica & dell'idrodinamica; esse si esprimonoe matema-—
ticamente per mezzo di equazioni che coinvolgono le variabili in esame e le
loro derivate rispetto al tempo e rispetto allo spaszio.

In questo capitolo sono esaminate alcune leggl o equazioni dell'idrodi-
namica clagsica neceppgarie per la comprengione e lo studio dei prineipali
fenomeni dinamiecil nell'ccenmno.

2. Campl scalari e wettoriali. Un punto dello spasio ordinarioc & individua-
to da tre numeri reali, che possono essere coordinate curvilinee, polari,
cartesiane 2 seconda del sistems di riferimento adottato. Per figsare le
idee, congideriamo un sistema di coordinate cartesiane ortogonale Oxyz (fig.
1)t 11 punto P & rappresentato dalle coordinate {x,y,z} = {x;;i=1,3} oppure
dal vettore x staccato dall'origine.
Un eampo spaziotemporale & percid rap-
presentato da una funzione Lfft,t] -
¢ (x,¥,%,%); esso & detto soalare o
vettoriale = seconda che la 4 sla uno
scalare (un numero) o un vettore. Le

n3

. variazionl di un eampo scalare ¢ nello
2 spazio sono descritte dal suo gradiente

f 7 : 7

roel, = v = _2 t = 4,5 =
3‘ 4 9 ‘f. D Xy J" 2]
= 1[ :]:F-i ¥ E)_‘E ) L"J_(i f
oD o P
Fig. II1.1- Coordinate cartesiane, ¢ s (1)

il gradiente & un vettore avente per componenti le derivate parziali della
4% rispettio a x,y,z. La direzione di V¢ 2 quella in cui si ha il massimo
ineremento della Yo il suo modulo dia la corrispondente variazione di

per unitad di lunghezza. 51 pud pensare al gradiente come ad un operatore

vettoriale con componenti

33

<
il
l..I'I_l‘-
ﬁ_
o
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Congilderiamo due campi vettoriali
a={al,d=[b] (¢ sottinteso che 1'in-
dice i=1,2,3): con essi si pud formare il
b a +b vettore somma, il prodotto scalare ed il
prodotto vettoriale:
a+be={a; +b],
a «b=ab+ab+ab=I alb ,
axb=[ab=-ab,ab-alab-abls=
1 2 3
= det |a, a, a;| . (3)
b, b, b,

axb

Fig. [I1.2- Operazioni tra

. Somma e prodotto scalare sono comrutativi,
vettori.

cioé a+b = b+a ¢ a.b = b.a, mentre il pro-
dotto vettoriale & anticommitativo: axb = -bxa. I rispettivi moduli sono:

i
la + bl =(a* + v* - 2 ab uc:-sﬂ'),’z'
a.b =abcosd ,
]a.x'hl = ab sen &% ., (4)

Con riferimento alla fig. 2, a+b & la diagonsle del parallelogramma formato
dai due vettori; la direzione di axb & ortogonale al piano da essi indivi-
duato, e il verso & tale che a, b, axb formano una terna destra.

51 dice divergenza di un vettore a il prodotto secalare

Qa; Doy Da, _ v Oa
: ~ il A3 - T =X
div ao = V‘ a = =P * R r 3 2 ‘:— (2 | [5}

la divergenza di un vetiore & pertanto un numero.

3. Variabili euleriane ed equazioni del moto. L'oceano & considerato, dal
punto di vista idrodinamico, come un mezzo continuo caratterizzato da un
campo di massa, un campo di velociti, e da un dato campe di forza.
I1 campo di massa & rappresentato dalla funzione scalare densita

3 (x,t), di cui si & discusso nel par. II.8. Le variazioni della demsiti,
in genere inferiori alle Q.1 %, sono significative quando ai vogliono con-
slderare forze di galleggiamento in seno all'‘'oceano, ma possono essere tra-—
geurate ail fini inerziali: in tal caso si pud approssimare § con un valore
costante

§ = fo (6)

numericamente uguale ad 1 nel sistema ogsa.
Il campo di velocitié, o di corrente, & rappresentato dal vettore

u(z,t) = [u;i = Eu,v,w] . {T]

I1 campo vettoriale P(x,t) delle forze agentl nell'oceano pub essere
rappresentato sla dalla densita di forsa, o forza per uniti di volume

‘r (xyt) = %E" ) (8)

che dal campo di forza specifica, o forma per unitd di massa
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dF df  dv (

f(:,tj = a—-r-E = -a? u-'j-.—'-m-- - o gf y

che ha le dimensionl di un'accelerazione; la forza specifica & uguale al pro-
dotto del volume specifico @& = 1/¢ per la densitd di forza. Alla forma-
zione del campo di forza contribuiscono forze esterne che sono assegnate co-
me un dato del problema, & forze interne che sono funreione della pressione
idrostatica p e del campo di velocita u.

Per tale motivo, si congideranc come variabili dinamiche caratteripgti-
che la densitd ¢ , la pressione p e la velocitd u: in tutto cinque funzioni
gealari. Abbiamo aquindi bisogno di einque equazioni in aueste variabili; eszae
sono un'equagzione scalare per la conservazione della massa, un'equazione vet-
toriale (ciod tre equazioni sealari) per la conservazione della quantitd di
moto, o equamione di Newton, e un'opportuna equazione (scalare) di stato.

Volendo speciflcare anche i campi di salinitd e temperatura, si dovreb-
bero aggiungere i due scalari S(x,t), T(x,t) e altre due equaszioni, espri-
menti la conservazione del sale & del calore.

La desgerizione delle proprieti dell'oceano mediante funzioni dello spa-
zio e del tempo x,t si dice descrizione di Bulero, e le variabili ¢ (x,t),
u(x,t) ... sono dette euleriane.

4. Variabili lagrangiane e derivata totale. llel modello idrodinamico classi-
co, un fluido & concepito come un insieme di infiniti elementi o particelle
fluide di magsa dm, volume dV, paragonabili al punto materiale dellas mecoa-
nica, sempre a contatio con le particelle vicine su tutta la loro superficie.
Idealmente si pud individuare ogni particells con un'etichetta, e seguirla
poi nel suo movimento: questa etichetta pud essere, per esempio, la posizio-
ne X, che la particella occupa all'istanie t=0. In questa descrizione, detta
di Lagrange, una proprietd ¢ del fluido & pensatz come una proprietd delle
particelle, e quindi funzione di x_ e del tempo t; la

P (x,,t) (10)

& detta variabile lagrangiana. All'istante t, la particella "x " el trova

nel punto x(x ,t), e fa prenders al campo euleriano il valore ¢ (x(x ,t),t).
La variazione totale nel tempo del campo T (x,t) deve tener conto della du-
plice dipendenza da t:

Do 2
JGL? q(x(%s, £), E) = giﬁ + Z‘_ @_fc 5T X (%o &) =
Ph ")
= Jf! + ?t{l . fﬁ;xl/xgrt} . (11)

L'ultimo termine nella (11) & 1a derivata rispetto al tempo del vettore po-
sizione di "x ", ciog la velocitd u(x,t). la variazione temporale della va-
riabile eulerizna & dunque

J 2 2y P )
- . - - L. [
T 5+ 2w 5t St Ve, (12)
gomma di una variazione locale del campo e di un termine, detto convetti-

vo, che ticne conto del ricawbio di elementli fluidi in quel punte; la (12)
prende il nome di derivata totals.
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MNel seguito descriveremo sempre le proprietd dell’oceanc per mezzo di va-
riabill euleriane, ciod con campi ¢ (x,t); bisogneri solamente tener conto
della derivata totale (12) per esprimere le varilazieni temporali.

5. Equazione di continuitd ed equazlone del momento. Per cercare una legge che
esprima la conservazlone della massa nell’oceano, facciamo riferimento, per co-
modita di ragionamento, ad un cubo elementare di lati dx, dy, dz fisso nello
spazio (fig. 3). La massa dm
presente nel volume dV al tempo
t & uguale a quella che c'era
all’istante t=0, dm_, pil la

|
: massa entrata nel frattempo.
- 2 | dz Causa la corrente u = {uyv,w],
: ffﬁj nel tempo dt, lungo la direzione
R xy entra dalla faccla 1 la massa
- G ¢ (%) {ulx) dt} dydz, ed esce
{x,?,zi dx dalla faccia 2 la massa § (x-+dx)

{u{x+dx) dtidydzs 1'incremento
Flg. IIT.3= Conservazione della massa. di massa nel volume dV dovuto al
trasporto nella direzicne x &
date dalla differenza:

{j(x}uff;—f{x+dx}u{14d£1r&bdjd; = { -’%£§.-icj At JEJf -

r

o ’?3)%% dt dV (13)

Sommando 11 trasperto di tutte e tre le direzioni, e integrande da O a t si ha:

dm = dm, - dvfilt {f%“: + .;'»v —jf'”fj

@

¢ ~ :
-.:cllﬂﬂ,—d_"fjﬂl..f{z_ eu, !

T Pxe 4 ) (14)

Dividendo per dV, usando la definizione (I11.14) e derivando rispetto al tem—
po, #i ottiene
D ‘o rJA ’ao .
IR e R IR AV
& t 4.

portando a sinistra 1l'ultimo termine, e ricordando la definiziome (12) della
derivata totale e (5) della divergenza, si has

& _ Z 'f.':'u;
I%T = 7 R T
T ;li.— : {16}

La (16) & detta equazione di continuitd; essa esprime la legre di conserva-—
zione dellsa massa dicendo che in un punto dell'oceano una variazione percen-
tuale della densitd nel tempo & collegats ad una convergenza o ad una diver—
genga del campo di corrente.
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Nell'ipotesi (6) in cui si consideri un oceano di densita costante,
1'equazione di continuiti (16) si riduce a:

f"::ll_‘_ N f:){;l'_ ;’.}w

Viw = 50 5y ¥ 55 7 ° amn

La geconda legge della meccanica di Newton, applicata ad un volumetto
fluido di massa unitaria, &

e (18)
la (18) stabilisce 1'uguaglianza tra la derivata totale del campo di veloci-
td ed il eampo della forza specifica (9) nell'oceano. Siccome la velocita &
una quantitd di moto (o moménto lineare) per unitd di massa, la (18)& nota
con il nome di egquagzione del momento.

L'equazione di continuitd (17) e 1'equazione del momento (18) permetto-
no di risolvere una vasta classe di problemi dinamici in un oceanc omogeneo,
una volta che siano specificati il campo di forza £, le condizioni inieziali
e le condizioni al contorno.

6. Il campo di forza. Il eampo di forza agente in un fluido, ed in partico-
lare nell'oceano, & di duplice natura:

P = F_+ F, ; (19)

sl distinguono infatti forze di superfi-
cie e forse di volume.

Le forze di contatto, o forsze di
superficie F_ agiscono su ogni ipoteti-
ca superficie di separazione in seno al
fluido. Sono forze a corto raggio d'azio-
A, (z+dz) ne, che interessano gli strati ad imme-
diato contatto ira loro; sono dovute ad

un pessagglo di molecole di diversa ener-
plx) p (xtdx) gia cinetica attraverso la superficie
B | dz | «— che 1& divide. Si assume che la forza ai
| de superficie sia proporzionale all'area
' sulla guale agisce: i coefficienti di
proporeionalitid heanno le dimensioni di

Ex,y.if I

ﬁ“{Z} una pregeglone.
Frendiamo in esame una superficie
Flg. I11.4- forze di contatto. elementare individuata dal vettore d8

ad essa perpendicolare e di module pari
alla sua area dS (fig. 4). La forza di contatio dF, & in genere inclinata
rispetto a d8, per cui possiamo distinguere una componente normale =i una
componente parallela alla superficie stessa:

dP, = - pdS + A dS . (20)

Il coefficiente di proporzicnaliti della componente normale & la pressione
p; la componente A d5S parallela alla superficie & una forza di attrito, che
8l considera nulla nel caso di un fluido ideale. E' la forza di attrito che
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nell 'oceano trasmette il moto del vento alla superficie, e da questa agli
astrati sottostanti, e che in assenza di forze esterne dissipa 1'energia
delle correnti rallentandole,.

La forza di contatto totale che agisce su di un cubo fluido elementare
sl ottiene sommando le forze agenti su clascuna faceciaj la componente x di
tale forza & (fig. 4):

dgx = Erl.r'-f]—ru.{:hrclx}ldijd?- 4 [A,‘f?-+d;)*,qﬁr’;_f]clx l:].':j =
2 4 N
= {— 55 -i#f d'tld'?' {T?_‘ L‘nt}-] dk’u*j
_ [ .72 “d Ax
= (2 Ay (21)

Si & trascurato nella (21) 1l'attrito che agisce sulle facce laterali dx dz.
Dalla (9) e dalla (21) ei ricava la componente x della forza di superficie
gpecificas: -

1 dF, A Pp 4 24,

S v ¢ ox T Ba (22)

Il campo vettoriale della forza specifica di contatto sl ottiene sommando
allas (22) le analoghe componenti secondo y e z:
A I 1 "2A; ! I 2A ,
fa={‘}'fa—f¢.*§“-g—;}=“f"?r-*f?§; j (23)
il primo termine a destra & proporszionale al gradiente della pressione, il
seocondo, che rappresenta la foreza di attrito, dipende principalmente dal
gradiente verticale di A.

Le forzge di volume P, , che assieme alle forze dl contatto formano il
campo totale di forza (19), hanno un lungo raggio d'azione; esse sono le
forze gravitazionali, e gquelle forze fittizie originate dal fatto che la
terra, ruotando, non & un sistema di riferimento inerziale., Il campo totale
della forza specifica di volume, ciod& la forza di volume totale che agisce
gu di un elemento di massa unitaria nell'oceano, &:

FV—_{J +fm] +[a+c}:

= g + c + Fm ; (24)
X ed T, sono rispettivamente le accelerazioni gravitazionali della terra
e degli altri astri (forza di marea), a& e ¢ sono l'asccelerazione centrifu-
gan e l'accelerarzione di Coriolis, dovute al fatto che la terra ruota attor-
no al suo asse.
L'accelerazione gravitazionale & data dalla legpe di Newton

d-" = &G - H i
(r¢+i-:|1 (?5}

ed & inversamente proporzionale al guadrato della distanza del punto P a
quota -z dal centro della terra; G = 6,664 x 1078 34 cn sec” & la costante
di gravitazione universale, M = 5,983 x 10°* g & la massa della terra (con
esclusione del gusclo esternc a P), r, o= £.371 x 10% cm & 11 raggio medie
terrestre. In funzione di tali valori, si ha y = 9f2.3 em sec - .




Fig. III1.5- Sistema locale di coordinate e campo di gravita.

L'accelerazione centrifuga, o forza centrifuge specifica, & data dal
prodotto del quadrato della velocita angolare della terra per la distanza
del punto P dall'asse di rotazione, ed & quindi funsione dellas latitudine

r: L

a = (1 (r + z]lﬂms ?3 (26)

=]

la direzione & radiale, verso l'esterno. Con {1 = 7,202 x 10 san_i e per
z'= 0 1 ha che a = 3.388 cosg cm sec % .

L' accelerazione gravitaszionale y © l'accelerazione centrifugas a non
sono sperimentalmente distinguibilis esse sl sommano vettorialmente per da-
re l'accelerazione di gravitd terrestire (fig. 5)

g = df + a . (27)

La direzione di g, che definisce la verticale, & ineclinats rispetto = &
per meno di 0,1°%; il modulo dell'accelerazione di gravita & dato da

q
g = i{r‘+ a® = 2 ya cos cr}fz-_ {28)

Combinando la (25) e 1la (EE) e approssimando, si ottiene che, al livello
del mare,
g = @451 - 0.00176 cos 2§ (29)

in funzione della gravita a 45° di latitudine g, = 980.6 cm sec™®, la (29)
dé g = 978.9 all'equatore, e g = 982.3 ai vpoli.

I1 campo stazionario di gravitd terrestre viene periodicamente altera-
to dal campo gravitazionale della luna e del sole, che assieme danno la
forza specifica f, che causa le maree; per la sua. importanza, ls forza di
marea & trattata a parte nel cap. VI.

La legze del moto di Newton, ed in particolare l'equazione del momento
(18), & valida, cosi come sta secritia, in un sistema di riferimento inerzia-
le, clodé solidale con le cosiddette stelle fisse, o in moto rettilineo uni-
forme rispetto ad esse. Volendo mdottare invece un sistema di riferimento
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Oxyz solidale con la terra, bisogna tener conto del fatto che esea & animata
da un moto di rotazione, individuato in un sistema inerziale dul vettore J2

parallelo all'asse di rotazione, e di modulo 2 = (angolo giro)/(giorno si-

dereo) = 21F/23.93dh = T.292 x lds.sedqi IIn punto fisso nel sistema inerzia-
le ha coordinate variabili nel tempo nel sistema terrestre, e viceversa; =si

pud dimostrare (md es. Goldstein 1964) che tra le derivate temporali nei

due slstemi di riferimento esiste la seguente relazione:

d d
(E%T)inerziale - LEE-)terra +x . (30)

Per poter applicare la (18) nel sistema di riferimento terrestre bisogna
partanto apolicare la (30); cid comporta, fatti i conti, la presenza acean-
to alla forza specifica reale di altri due termini, che vengono interpreta-
ti come forze fittizie: uno & la forza centrifuga a (26), il secondo & 1la
forga di Coriolis, che per uniti di maegsa &

C = =2f1xu = ux2z2f . (31)

Per lo studio di movimenti in piceola scala si adotta in oceancgrafis un ai-
stema di coordinate cartesiane Oxyz ortogonali con l'asse x poaltivo ad est,
l'agse y positivo a nord e l'asse =z positive in alto. La superficie del mare
& aporossimata localmente dal piano x,y , perpendicolare alla verticale g
(fig. 5). In questo sistema, ricordando la definizione (3) del prodotto vet-
toriale, le coordinate di (27) e (31) sono le seguenti:

g€ = {0,0,-e} ; (32)
20 = {U,Eﬂcnscr 210 ﬂannr} = {0ye,f j (33)
12 3 _
C = det |u v w| = {fv—ew, -fu, euf . (34)
0 e f[

Il doppio della componente verticale del vettore dil rotazione terrestre £ ,
indicate con f = 20 sen¢y , dato il suo uso frequente in oceanografia,
prende il nome di parametre di Coriolis.

La posizione reciproca deil vettori u, £l , C coinvolti dalla definizio-
ne (31) & illustrata dalla fig. 6 (cfr. fig. 2): essi formano, nell'ordine,
una terna destra. L'accelerazione di
Coriolie & perpendicolare tanto ad N ,
c¢loé all'asse terrestre, guanto alla
veloocita uj il suo modulo &, in base
alla (34) e allae (4) :

}iﬂ"’l

C = {fl[ul+v1}+el{u1+w1]-29fvw

-Eﬂﬁfwﬁmﬂwsmﬂz (35)

La forza di Coriolis agisce =zolamente
su particelle in moto relativamente
alla terra: C=0 se u=0, Egpgendo inol-
Fig. II1.6- Forza di Coriolis. tre C diretta normalmente alla veloci-
td, @ una forza che non fa lavoro:
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essa non cambia Aquindi 1'intensitid ma solo la direzione della corrente.

Riaggumendo i risultati sin qui ottenuti, il campo totale della forza
specifica nell'oceano & dato da (23) pid (24):

4 1 JA :
= - = L + &+
f FV oo 50 g frm (36)

le forze (per unitid di massa) presenti nella (36) sono, nell'ordine, il
gradiente di pressione, 1l'attrite, la gravitd terrestre, la forza di Corio-
lis & la forza aptronomica di marea.

7. Le equazioni dell'idrodinamiea. Le equazioni che deserivono i movimenti
dell'oceano, vale a dire 1'equazione del momento (18) con la forma (36),
1'equazione di continuitd (17) con l'equazione di stato (6) sono le seguentis

A A _ . AW +
qaj_:'. o ? 'i;"h_ + J—; 55 2R | f”" ! (37)
1.:;'. w = o ’ (3-&}
g - g (39)

Le equazioni sono in pratica guattro (una, vettoriale, del momento (317) ed
una, scalare, di continuitd (38)), nelle quattro variabili u,(x,t), p(x,t);
lo aforzo A (ha le dimensioni della pressione) & una funzione, da deflinire,
della velocitd, La derivata d/dt & la derivata totale (12).

Le (37,38) sono valide in un qualgiasi sistema di riferimento terre-
atre; nel sistems locale Oxyz descritto nel par, 6 (fig. 5)y usando (1,34,
32,17), esse sl scrivono, per componenti:

‘i‘k_:':-;a%}:—ch%%? s fr - e Ffm, {40)
R S ey W
da oL 4 tew 9 +fu, (42)
%_,'; +%§r + %{f = o (43)

llello studio delle correnti marine, dove in genere la veloclta verticale &
piecola rispetto alle componenti orizsontali

WO U o~ v, (44)

essendo f~ e (33) alle medie latitudini, si usa trascurare nella (40) il
termine -ew. [noltre si conatata che, nella (42), i termini acceleraszione
verticale, forza specifica di attrito, accelerazione di Coriolis e accele-
razione verticale di marea sono circa mille volte piu piccolli del gradien-
te verticale della pressione e dell'sccelerazione di graviti; come conse-
guenza, la {42) & ben approssimata dall'equazione idrostatica (47}.

Tenendo quindi conto delle approssimazioni introdotte, le egquazioni
(40,41,42) s8i semplificano nel modo seguente:
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du A L 1 ? Ay D+ [

g? Rk o o e 143)
dar 179 1 724y w4
R
% - -9 - (47)

Jueste equazioni sono utilizzate nei capitoli seguenti per ricavare, in casi
gemplificati, delle soluzioni particolari, ciod dei particolari campi di
corrente che gi individuano nell'oceano,
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IV . CORRENTI

1. Introduzione. In questo capitolo sfruttiamo le equazioni del moto rica-
vate nel par. ITIT.7 per descrivere dei particolari tipi di corrente che ei
incontrano nell 'oceano come caso limite di una situazione in generale pin
complessa. Con il termine "corrente" intendiamo qui il campo orizzontale
di velocita q(x,%), che & determinato, assieme al campo di pressione
p(x,t) dalle equazioni (II1.45,46,47). Tralasciando la forza di marea che
per ora non ¢l interessa, indlcando per semplicita f,'cun 7 le suddette
equazioni del momento si scrivono, in forma vettoriale:
d g ‘a. - - A 4 PA
S o & R i 2 R (1)
el solito sistema locale di coor-
dinate Oxyz (fig. II1.5), con 1'as-
[ & gse z verticale e positivo verso lo
zenith, ed il piano x,y coinciden-
te con la superficie media dell'o-
ceano, le componenti dei vettori
che compaiono nella (1) sono:

—— q = {u,v] corrente,

{0,0,f} comp. verticale di 212,

2(lseny parametro di Coriolis,

q x £ = {fv,~fu} ace. ai ",

[~ T T Y
n

{&K’Aﬁi presgione d'attrito,

Vo={Z, ;;i gradiente orizzontale,

Mg. IV.l- Accelerazione di Coriolis. Data 1l'assenza della componente
orizzontale del vettore di rotarzio-

ne terrestre fl , sl noti che gli assi x,y possono essere orientati a piace-
re nel loro piano, mantenendo naturalmente la loro perpendicolariti. La fig.
1 mostra la relazione tra q, f' e l'accelerazione orizzontale di Coriolis C,
che formano nell'ordine una terna destra nell'emisfero nord. I1 parametro f
di Coriolis & funeione della latitudine; esso cambia segno passando attraver—
z0 l'equatore (f=0) nell'emigfero sud: in tale emisfero C & diretto nel
sengo opposto a quello indicato nella figura. Da tale fatto si deduce 1la
seguente regola, nota anche con 11 nome di "legge di Ferrel": la traietto-
ria di un corpe in movimento sulla superficie terrestre viene piegata verso
destra nell'emigfero nord, verso sinistra nell'emigfero sud. 4 452 di lati-
tudine f = 1.031 x 10™" gec ; per una velocitd q = 10 em/sec, si ha
dunque C = 0,001 cm sec ~,
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I diversi termini presenti nell'eguazione del momento (1) non sono tut-
ti, in generale, dello stesso ordine di grandezza; pud capitare in partico-
lare che uno o piu di essi si possano trascurare perché numericamente irri-
levanti. Le semplificazioni cosl introdotte permettono di studiare un certo
aspetto del problema generale, mettendo in evidenza particolari tipi di mo-
to. La prima gemplificazione che introduciamo & gquella di considerare un
ocenno ideale, clod prive di attrito interno (A = 0): gquegto caso & abbastan-
za ben approssimato negli stratl distanti dalla superficie, dal fondo e dal-
le rive. I tipi di moto trattati nel prossimi paragrafi sono classificati
per comoditd nella tabella 1l: sono indicati i termini trascurati, con rife-
rimento all'equazione (1), e viceversa le forze in gioco.

MOTO semplificaszioni equazione forze in gloco
T dq 4-
geostrofico A=0 reis 0 C = FFP Coriolis, grad p
S - — e e r—— e —
' dg centrifuga
= Vo = 0 — = '
freredate (MO P 1 @ t® | coriolie
aq 1 centrifuga,
0| =—=20 WV = -
d1 gradiente | A=0 | 53 (a-V)q pr +e grad p, Coriolis
R 'E}'q. F| ﬂ.ﬂﬁtri.fllgﬂ, . -
= — = 01 = 0 . D e
ciclostrofico | A=0 | 5+ ;: C (q.V )g : 7p erad

Tab. IV.l- Tipi di moto in un oceano senza attrito.

2. Corrente geostrofica. Posto nella (1)

A=O, %%—- 0 (moto non accelerato) , (2)

sl ottiene 1l'equazione del moto cosiddetto geostrofico
qx?f = ;-? p o (3)

in tale moto la forza di Coriolis bilancia la forma originata dal gradiente
orizzontale di pressione. La zi-

ne tuazione che ne risulta & schema-
B A - ? Vn tizzata nella fig. 2: l'asse n,
fe - normale alle isobare tracciate
gu una superficie orizzontale.
P ——————— nell 'oceano, & diretto verso 1'al-
| n _'IE > q ta pressione; la forza di gradien-

te & diretta in senso inverso.
Il vettore C, per la (3), & 1'op-

'||-| 1 . — e —

|
o _* I posto di -J-,ﬂ-'s?p; per la definizio-
v A ¥ oo ne della forza di Corieclis (fig.l)
Ps . il vettore velocitd orizzontale

q deve essere diretto 90° in senso
Fige IV,.2- Corrente gﬁnatrnfica(f ?GJ- antiorario, se f> 0, in senso
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orarlo, se f < O, a partire da C. In quanto al moduli dei vettori, la (3) da
A Dp

9 E - _f on {4)

da cul sl ricava 1'intensitd della corrente geostrofica
AP

1° 3F A (5
La corrente geostrofica ha quindl intensitd proporzionale al gradiente della
presslone, lnversamente proporzionale alla densita del mare e al parametro di
Coriolisy & diretta parallelamente alle lsobare sy dl una superficile orizzonta-
ley, e lascia 1’alta pressione alla sua destra nell’emisfero nord, alla sua si=-
nistra nell’emisfero sud.

La formula (5) della corrente geostrofica & usata per stimare le correnti
oceaniche, nota che sia la distribuzione della densitd e quindi del campo di
pressione; & usata anche in meteorologia per i1 calcolo del venti in quota.

Data 1'importanza della corrente geostroflca, consideriamo 1’influenza su
dl essa della forza d’attrito. Adottiamo 1'ipotesi di Guldberg=Mohn

4 0 A

3 e <9 ©)
ciot immaginiamo un attrito proporzionale alla velocitd con un coefficlente co=-
stante negativo <=k (sec™*). L'equazione
(3), con 1%aggiunta del termine (b), di=
venta

A
c-kq =y Ve, (7)

e la sltuazione delle direzlonl cambla
come indicato nella fig. 3. 51 ha

- ) s i e
(] 2 - =
1 7+ k ﬂ E " 7 Pn ' (g)
tpt = kg /C, (9)
da cui si ricava la velocitd della cor=-
rente
Fig. IV.3= Corrente geostrofica Dj"_

4
in presenza di attrito. 1- }W du (10)
e 1%angolo che essa forma con le isobare verso la bassa pressione
) k
« = archy T (11)

Una situazlione come quella quil descritta pud rappresentare ad esempio una cor-
rente oceanica di fondo, o un vento al suolo.

3. Corrente inerziale. Fonlame nell’equazione orizzontale del momento (1)
A=0, YV p=0; (12)

rimane la sola accelerazione di Coriolis a definire 11 moto inerziale:

d
T?""‘“f' (13)
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P Come gia detto nel par. III.t, la forza di
Coriolis altera solo la direzione e non 1'in-
tensitad della velocita. La slituazione d'e<
quilibrio inerziale ¢ rappresentata per £70
in fig. 42 1l moto 2 circolare, uniforme, di
ragglo r e veloclta q = &1, < essendo la
velocitad angolare. L'accelerazione centrifu=
ga a di modulo a = w®r = go bilancla la
accelerazione di Coriolis di modulo C = gf.
Il raggio ed il perlodo di rotazione della
corrente inerzlale di velocitd q sono percid:
Filg. IV.4- Corrente inerziale N

nell®emisfero nord (f >0). £ =/t (14)

2T m - 121‘

f 0 seny sen ¢ (15)

i (:TH\) I1 ragolo di curvatura del circelo inerzlale
: £ decresce con la latitudline, c¢ome si osserva
|

| £+ 0

N T =

In effettl nelle correntl d'inerzia sovrap=
poste a correntl di deriva. Il verso di ro=-
tazione & orario nell’emisfero nord, antio-
£ <O rario nell’emisfero sud. Il periodo T & pa-
ri a mezzo glorno sidereo (un po’ meno di
(:_“> 12 ore) diviso il seno della latitudlne :
esso & minimo al polo e infinito all’eqguato-
re, ed & uguale a metd del cosiddetto
glorno pendolare. I
Per fare un esemplo, alla latitudine ¢ = 45° f = 1,031 x 10 sec ~ e
T = 17 ore; per una corrente inerziale di velocita q = 10 cmfsec si ha un
raggio di cirea 1 km.

equatore |
|

S

Fig. IV.5= Correnti ilnerziali.

4, Corrente di gradiente. Poniamo nell’equazione (1)

Da

A=0 , X

=0 (moto stazionario) 3 (16)
1*accelerazlone convettiva bilancia 11 gradiente di pressione e 1’accelerazione
di Coriolis: ,

q:V)q = - Ve v qxf.
11 moto che ne risulta ¥ detto di gradiente. Limitiamoci a considerare, per sem-
plicitd, un moto circolare: si distinguono due casi, a seconda che il moto av=
venga attorno ad un nucleo di alts presslone, o anticiclone, o attorno un nucleo
-di bassa pressione, detto cliclone.

Le forze specifiche in gioco sono 1’accelerazione centrifugs a = q%/r ,
che deriva dal termine convettivo nella (17), 11 gradiente di pressione di modu-
lo f"*@p/2r e 1’accelerazione di Coriolis C = fg . Nell'emisfero nord, dove
f >0, sl ha (fig. 6), rispettivamente nel caso anticiclonico e ciclonico:

/'t) _ z
_f’ﬁf=f"l*j:' (18)
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Fig. IV.6= Correntil dl gradiente
(emisfero nord).

(Iv.5)

La (18) & un'equazione di secondo grado
in q, le cui radici positive, con la con-
dizione che gq=0 per V p=0, danno la ve=-
locitd di gradiente q,, g, nel due

casi: -
¢ L
.{—_v;) -

Lz

T |
|

9Qae = x fg- s v

Dalle considerazioni fatte, segue che G,
e quindi q, & magglore, a paritd di gra-
diente di pressione, nel caso anticiclo-
nico. Percio valgono per le correnti
oceaniche di gradiente le seguenti pro-
posizioni: "™la velocitd & magglore in un
anticlclone che In un cliclone di eguale
Intensita"™, ovvero "un moto ciclonice
richiede un gradiente di pressione pii
elevato, rispetto ad un moto antlciclo~
nico di eguale velocita".

Mel caso pil generale, la corrente
non ha una tralettoria circolare, bensi

rop

T or (19)

curvata ora da una parte, ora dall'altra: un moto siffatto & anche detto a
meandri, ed & osservato nelle magglori correntl oceaniche, per esempio nella
corrente del Golfo ed In quella di Kuroshio.

5. Corrente ciclostrofica. L’equazione del moto ciclostrofico si ottiene ponen=

do nella (1)1

A=0, c=0,
cli Fy r ey
yd ™
' \ ﬁhi
\
> > B
* - Vp / fl
.Y

Fig., IV.7= Corrente ciclostroflca.

(20)

7¢ 9

restano dunque il termine convettivo
ed 11 gradiente di pressione:

q-V/q =
Anche In questo caso il termine convet-
tive dd luogo, fatti i conti, ad un’ac~
celerazione centrifuga, che bilancla il
gradiente di pressione. E' percid possi=
bile solamente un moto di tipo cicloni-

co3 nel caso circolare (fig. 7) si ha
che

A ,
"7 Vi (21)

2 -
1'-'-T _ z ___1_ 'i_ﬂ . )
SISt R

La velocita & élevata, tanto che 1'accelerazione di Coriolis & trascurabile in

confronto all’accelerazione centrifuga:

(_-i?

Fw = L P
-
ovvero la velocitd angolare c«» & molto magglore del parametro di Coriolis.

I1 senso di rotazicne & stabilito dalle condizioni iniziali di innesco del moto
ciclostrofico; esempl in natura sono 1 moti verticosi in genere, clo& i gorghi

[:,;f{' L =

(23)

- !
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nell’oceano, le trombe d’aria, 1 tornado ecc. nell’atmosfera.

6. Decadimento della corrente per effetto dellattrito. Si & visto nel par. 2
che una forza lineare d’attrito fa piegare la corrente geostrofica (e anche una
corrente di gradiente) verso la bassa pressione. Dimostriamo ora che lo stesso
attrito causa un decadimente esponenziale della velocita.

Consideriamo quindi 1’equazione generale (1) con la forza specifica di at-
trito (6), trascurando, per semplificare il discorsoc, 1l gradiente di pressione:

dq
—_—t = - . 24
it C-kaq (24)

Moltiplicando scalarmente la (24) per q, sl ha che C.q = 0 perchd C e q sono
perpendlecolarls rimane

dq  _ _d_ql z .
at '# at k q ] {251

q-

che ha per scluzione

- 2
a?a e T T, (26)
ovvero {fig. 8) :
Fig. IV.E~ Decadimento della velo- -k t
= glO . 27
citd per effetto dell’attrito. a(t) = q(0) e (27)
Una misura del tempo di decadimento & data da
t = T/, (28)

tstante in cul alte) = q(0) e "= q(0)/23 ; in genere per le correnti oceaniche
3 k~ 107° sec™®, e quindi i1 tempo di estinzione & dell’ordine di alcuni gior=
ni. La circolazione negli oceani si estinguerebbe percid rapidamente, se non
fosse:sostenuta continuamente da fontl esterne di energia, come 1 venti, la ra-
diazlone solare e i1 campo di attrazione lunisolare.

7. Correntl di deriva. Per trattare questo argomento & necessarla la presenza
nell’equazione generale (1) della forza di attrito, polech® & questa che permette
al vento di trascinare la superficie del mare e quindl gll strati wvia via pli
profondi.

Consideriamo una pressione orlzzontale costante A  del vento sulla super-
ficle 2=03 passata la fase transitoria, il campo stazionario di velocitd che si
¢ instaurato nell'oceano per effetto del vento 2 descritto dalla (1) ove si po-
ne dg/dt =0 e Vp=0:

L oA
1 f = -5 % (29)

Per poter procedere alla soluzione dell’equazione (29), bisogna definire la
pressione d*attrito Ay facciamo 1%ipotesl che essa sia proporzionale al gradien=
te verticale dil velociti, cioé ponlamo

A = {;« %%— ! (30)

dove m & i1 coefficiente di viscosithd. Inserendo la (30) nella (29) e passando
alle componentl, si ottengono le equazioni
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(31)

con v = M/¢ , coefficiente di viscositd cilnematica. La teoria qul esposta &
dovuta a Ekman, che ha trovato per le (31) le soluzioni

u(z) = q, Elﬂzfﬂ cos(T /4 +7z/d) ,

z/d

viz) = q, e

(32)

sen(T/4 +7 z/d)

le {32) danno le componentl della velocitd q in funzione della profonditi =z

@ della profonditid di Ekman:

d=T2v/E . (33)

La velocita superficiale q, & proporzicnale alla velocitd del vento, e percid
ad A, ed & diretta = 45° a destra (nell’emisfero nord) rispetto alla direzio=-
ne in cul esso splra. Secondo le (32), la velocith decresce esponenzialmente

Fig, IV.9= Spirale di Ekman.

N L e R S W N

W . corrente di deriva

corrente geostrofica

corrente di fondo
PRI PRI PP PR PR

Fig. IV.10- Sistema elementare
dil correnti.

dalls corrente geostrofica, sine allo

con la profondita:

——
alz) = qo 7% = o o2 % (aa)
alla profondita di Zkman 2z = =d si
ha qf~d)=q,/23. La direzione della
corrente ruota con la profonditi, in
senso orario se f>0 5 1’estremlitd

di q descrive la spirale rappresenta-
ta In fig.Y9,; che prende il nome di
spirale di Ekman. In particolare, la
direzione di q(=d) & opposta a quella
di q,. Integrande q dal fondo alla
superficie, sl ottiene che la direzio-
ne media del trasporte T & diretta 90°
a destra {emisfero nord) rispetto al
vento.

La corrente (32) fornita dalla
teoria di Ekman & detta corrente di
deriva pura. Essa Interessa 1"oceano
per una profonditd d, funzione della
viscositd e della latitudine (33),
usualmente dell’ordine delle centinala
di metri. Al di sotto di tale profon-
ditd 1*effetto del vento & trascurabi-
le: la corrente & ben approssimata

strato di fondo dove torna a farsi sentire

1*attrito. La fig. 10 illustra questa situazlone schematica delle correnti ocea=-

niche.
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La circolazione dell’oceano & naturalmente pil complessa di quanto gli
schemi sin qui esposti potrebbero far credere, in quanto le diverse forze non
aglscono mal separatamente come nelle semplificazlonl teoriche, e la teoria
stessa non & che un modello della realtd. L'utilitd dei modelli fislco-matema-

tleci consiste nella possibilita che essl danno sla di mettere in evidenza de-
terminati rapportl di causa ed effetto, sia di acquisire formule capaci di
dare una prima approssimazione della realta.
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1l. Le equazioni di storm surge. lNel ecapitolo sulle correnti sono stati con-
giderati dei particolari campi di velocitd con riferimento ad una superficie
orizzontale comunque colloenta nell'oeceano. Vogliamo ora affrontare il pro-
blemz della dinamica di un bacino da un punto di vista globale; lo scopo ¥
degerivere l'evoluzione della superficie libera e della circolazione media
nel regime delle onde lunghe, sotto 1'influenza del vento e della pressione

atmosferic

B

Faceciamo dunque riferimento ad un bacino di dimensioni piccole rienetto
al raggio terrestre (un lago, un mare adiacente grande al piu quanto 1'Adria-—
tico o il mare del Nord}, la cui profonditi sia piccola (~ 1 km) rispetto
alle dimensioni oriszzontali (~ 100 km). La asecala del moto che in esso consi-
deriamo & tale che la lunghezza d'onda & dell'ordine delle dimensioni oriz-
zontali del bacino; la velociti della corrente verticale & traseurabile ri-
spetto a quella orizzontale (~ 10 cm/sec), che a sua volta & molto inferio-
re alla velocitd di propagazione dell'onda (~ 10 m/a&c). Lo scostamento
derl livello medio del mare & infine sempre piccolo rispetto alla profondita
h. Con tali ipotesi adottiamo il solito sistema di coordinate locale Oxyz

z

|

A

/

B * = -h_fx,g}
7777

r

i

Fig. V.l= Sistema di coordinate.

(fig. III.5): il piano x,y coincide
con la superficie libers del mare in
quiete z=0, 1l'asse 2 & veriicale e po-
sitivo verso l'alto. Il fondo del mare
& definito da 2z = =h{x,y), e = -JE{x,yﬁ)
& l'equazione della superficie in fun-
zione del tempo t: fissi x,y, %(t) da
le variazioni del livelle del mare in
quel luogo. Considerata ai fini iner-
ziall costante la densitd ¢ dell'acqua,
le equazioni del moto sono l'eguaszione
di eontinuitd (IIT.43), 1l'equazione
idrostatica (III.47) e le equazioni o-
rizzontali del momento (ITII.45,46).

Trascurando nella derivata totale (III.12) il termine convettivo, che & piec-
onde lunghe, le equazioni sono:

colo nel o
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CLagy (1)

(2)
+ [+ —; ’_}i,, ) (3)
- Em + ?; %Tgﬂ (4)

Queste equazioni forniseono il campo della velocitd e della pressione in fun-
zione della pressione d'attrito in tutta la massa d'acgqua. Per semplificare
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il problema, & conveniente integrarle verticalmente dal fondo alla superfi-
cle: in tal modo si conserva un unico campo medio di velocita orizzontale,
e si fanno entrare il dislivello, la pressione atmoaferica e la pressione
d'attrito del vento direttamente nelle equazioni. Dato che, per ipotesi,
% & h, confonderemo quando ci fard comodo 1'estremo superiore di integra-
zione 2z = % (x,y,t) con la costante z = O.

Con riferimento all'eguazione di contimuita (1), ei has

J"’?f_r

, - 9
SE A = wrlayig,®) - wlaythe) = 5T (5)

ok

in quanto la velocitd verticale & nulla sul fondo, e per definizione & in

guperficie eguale alla variazione del livello nell'uniti di tempoa. Inoltre &
o o

du _ e d:1 - 2 LU
J ax dv = U f ’ I ' (6)
= —la
e analogamente per la componente y; la velociti orizzontale media & definita
da 7 4
r
U = 4 [ W , vV - 4 | arde (7)
hod_y W Iy,

Per quanto riguarda 1'equazione idrostatica (2), integrandola da z alla
auperfiuiam .
o« (% {Fh1a) = rlu-plogt)e gg(g-0) 2
&
gl ottiene l'equazione di Stevino (efr. II.12)
s e gy ln-#)y (9)

che da la pressione p(x,t) in funzione della pressione atmosferica P (x,7,t)
e dell'altezza < - z della colonna d'acqua sovrastante (g, come ¢ é conei-
derata costante).

Integrande ora l'esquazione del momento (3), si ottiene, per la (6):

. ~
P ETI 2 o T
—f ._“| = = E = — .
[ 554 5 ST (10)
- b
sostituendo nel termine corrispondente la pressione con la (9):
; (% (A2 o o ) -
- J oz F :)—)E F{/ - Clwé-il f he F':'lf-'lf]"‘:' r'1| .::\;_4:{4!-(._-:'“'__".‘-‘; =
_L] d
) py
hodpe g 27 {11)
f -'-\"‘;«. d PRy
Il termine 41 Coriolis da
o2
[ fedi = hpV, (12)
e 11 termine di attrito:
1 (T4, . D R R [ B SR
EJ : CEE f-f-,::*fjf’r’-:e' Aclxg,=h k), (13)

Integrando la componente y (4) dell'equazione del momento si ottengono ri-
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sultati analoghi a (11,12,13); in particolare A(x,y,% ,t) = A(0) & la pres-
sione d'attrito che il vento esercita sulla superficie del mare, A(x,y,~h,t)=
= A{h) ¢ la pressione d'attrito che il mare esercita sul fondo. 5i usa consi-
derare per la prima una dipendenza quadratica dalla velocitd w del vento, per
la seconda una dipendenza lineare dalla veloeitd media U = {U,V] :

I oalal =
f_A[ﬂﬁj =y lar|ar (14)
1 |

FAM) = kU (15)

4

i coefficienti y e k sono costanti.
Riunendo i risultati (5,6,10,11,12,13,14,15) si ottengono le equazioni

! L . :)L\V
9 _ _2hU _2nV o)
Db D x <y .

v Fa' 4 Wy —"4._.._r'_l°
%“%'&‘E*Fv'ku*hd’w” F ox ! (17)
2V 9 R 4 4 Ppe

in forma wvettoriale, gueste si traducono nelle:
o
56 = " VhU, (19)
ff:]qz—qv'l?+c-ku+l:, (20)
D E
dove
” elevazione sul livello del mare a riposo,
U= {U,?} velocita oriszontale media,
C = [f?,-fﬂi accelerarzione di Coriolis,
F=[XY] forza specifica aria-mare,
L.
V = L%t Jrjg E gradiente orizrontale.

La forza agente & gquella che l'aria esercita sulle superficie del mare; esan
& dovuta alla forsa di trascinamento del vento e al gradiente orizzontale
della pressione atmosferica; per uniti di massa, in base a (14,11), si & de-
finito:
F=%d’ww_:;—'?'pa- (21)
<

La (19) e la (20) sono note con il nome di equazioni di storm surge, in
quanto permettono di studiare 1'innalzamento del livello del mare in un ba-
eino (ingorgo, "surge") causato da perturbazioni meteorologiche., FMigicamente,
1'equazione del momento (EG} descrive L1 movimento orizsontale di ecolonne
verticali ed omogenee d'acqua, sospinte alla sommiti dalla forza dell'aria
e frattenute dall'attrito sul fondo; la pendenza della superficie del mare
cnuss una forza gravitazionale di richiamo, & la forza di Coriolis devia il
moto sulla destra nell'emisfero nord. L'equazione di continuitd (19) stabi-
lisce che ad una convergenza o ad una divergenza locale del trasporto oriz-
zontale hlU fa sepguito un innalzamento o una depressione della superficie del
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Fig. V.2- Interpretazione fisieca delle equazioni di storm surge.

mare nello stesso punto, e viceversa, eseendo 1'acqua incompreesibile per
ipotesi | g @ costante).

Nelle equazioni di storm surge i dati somo h(x,y), P{x,y,t); le incogni-
te sono il livello 4 (x,y,t) e la corrente U(x,y,t). Per poterle risolvere,
bisogna specificare le condizioni iniziali = (x,y,0), U(x,y,0) e le condizio-
ni al contorno; lungo la costa si pone uguale a zero la componente perpendi-
colare della corrente, lungo l'eventuale lato aperto del bacino bisogna spe-
cificare una relazione tra < ed U. Le equazioni (19,20) sono lineari, vale
a dire che se la forza F, da origine ai campi %, , U,, allora la forza
Z a, P, da origine ai campi 2 a,m,, 2 a,U,: 1l'effetto di una combi-
nazione lineare di cause & la combinazione lineare, con gli stessi coeffi-
cienti, dei rispettivi effetti.

La soluzione delle equazioni di storm surge nel caso generale di un ba-
cino di forma irregolare e di una forza comungue variabile si pud ottenere
solamente con 1l'uso di metodi di calecolo numerico. Nei prossimi paragrafi
eggmineremo il caso del moto in una sola dimensione, per far vedere l'esi-
stenza in un bacino di oscillazioni libere, o sesse, di periodi ben definiti,
e per mettere in evidenza gli effettl del vento sul livello del mare.

2. Sesse, In ogni bacino acqueo gi poscono innescare, sotto 1'azione soprat-
tutto delle forze meteorologiche, delle oscillazioni della superfiecie libers
e del campo di corrente, corrispondenti a onde lunghe stazionarie, i cui pe-
riodl sono determinati dalla conformazione delle coste @ dalla batimetria.
Le oscillazioni libere di un bacino prendono in oceanografia il nome di
gsesse. Matematicamente, le sesse sono le soluzioni caratteristiche delle e-
quazioni di estorm surge omogenee, ciod delle (19,20) con P = O. Per non ap—
pesantire il problema con calcoll complicati, ¢i accontentiamo di esaminarlo
in una sola dimensione orizrontale, trascurando la rotazione della terra.

Le equazioni del moto in una dimensione
sl ottengono ponendo nelle (16,17)

s
—

;f’;;;:f/' i R rr "‘.f)f‘r@ F=0, f=0;:
— /u -_ __;___,..--"""_'-._ E, _.__Il;. i
T . P . - 2RU, (22)
7 2 ==l 7 ok < X
E A i - 8
2 g1 _
S5c = - 3 = kU o+ X, (23)

Fig. V.3- Bacino unidimensionale.
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Ponendo la forza esterna X = 0 nella (23), e definendo le condizioni
al contorno per un bacino chiuso (fig. 3)

U(0,4) = Ula,t) = 0, (24)
la soluzione generale del sistema (22,23) &

?ﬂ’%’t‘.n U, =2 U, (25)

W=

&

gio2 la gomma di infinite gesze di ordine n @

~kt/2
yu(xk) = £, cos (Gux) cos{ut) e ) (26)
—KE
Up (s, 8) = %2 tusen(§un) cen(eontasiy e (1)
le notazioni sono
E amplezza,
c, = J;mﬂzﬂ velocita dell'onda,
(?u = nT/A numero d'onda,
Gy, = {;f?} - {k/E}L frequenza angolare,
Tp = 2 T [ oo periodo,
S = arctg(k,/2 o) fase iniziale.

I1 fatto che la sessa n (26,27) & una soluzione di (22,23} per K=0 pud esse-
re verificato facilmente per sostituzione diretta; la (25) & valida per la
lineariti delle equazioni del moto. La discretizzazione del numero d'onda

e della frequenza angolare :'(h y “u 5 N=l,2... & una conseguenza delle con-
dizioni al contorno (24): sono permesse infatti le sole onde che hanno un
nodo per la veloeita U in x=0, x=A.

Le I:ES,E']':II rappresentano, per ognl n, un'onda astarionaria gmorzata: ad
ogni latante fissato t, = ed U sono funzioni sinusoidali della distanga x
sfasate di T /2, e in ogni punto x # ed U variano sinusoidalmenie nel tem—
po, sfasate di 7/ /2-§, . L'atirito produce l'effetto di emorzare esponenzial-
mente 1'ampiezza £, dell'onda (flg. 4), di diminuire la velocita angolare
@ 4 cloé di allungare il veriodo
Ty e di diminuire di S, lo sfasa-
mento temporale di T/2 tra 4 ed U.
La sesea di ordine n presenta, per
il livello % , n nodi

En

A
¥ = (2k+1) o E=0ly.. n-1 (28)

ed n+l ventri; per la velocitd oriz-
zontale media U presenta invece n+l
nodi

A
x ek oo k=0y1,.0 n (29)
Fig, V.4= Smorzamento delle sesce ed n ventri, Ta fig. 5 moatra per

per effetto dell'attrito. t=0 il profilo i (x,0) della super-
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Pig. V.5 Profili longitudinali iniziall delle tre gesse prineipali.

ficie del mare e quelle U(x,0) della corrente per le prime tre sesse (n=1,
2,3). In assenza di attrito (k=0) 1'ampiezza dell'onda rimane costante, la
fase & =0, ed i pericdi delle sesse sono dati dalla formula di Merian :

1 2 A (30)

T = — N
l.e sesse sono, matematicamente, in numero infiniteo; fisicamente perd n he
un limite, oltre il guale le onde non sono piu "lunghe", e vengono a cadere
le ipotesgl su cui gi basano le equazioni di storm surge.

el caso generale di un mare reale, i periodi delle sease non sono pill
dati dalle formule qui esposte, che possono servire solamente in prima approas-
simazione, ma sono sgempre fissi e discreti: ogni bacino ha il suo spettro
caratteristico. L'ampiezza di eiascuna sesea dipende della causa che la de-
termina, ed & smorzata per effetto dell'attrito; lo smorzamento effettiveo
& solamente approssimato da quello esponenziale, perch? la definizione (15)
& solamente una comodsa ipotesi di lavoro, un modello semplificato che solo
in certi easi (non tanto rari) traduce bene una realti ovviamente pil com-
plessa.

3. Effetti del vento in un baeino. Limitiamoci ancora a considerare, per sem—
plieitd di ragionamento, il caso tunidimensionale descritio dalle equazioni
di storm surge (22,23); la soluzione completa & del tipo

,E.g:?o..}-,?x y v = U+ U, , {31}

consistente in una sovrapposizione delle sesse 4, , U (25) proprie del baci-
no pill una seluzione 7, , U, caratterietica della forza agente K. Nel caso

di una forza staziomnaria, dopo un certo tempo ei instaura nel bacino una si-
tuazione di equilibrio, anch'esaa stazionaris, deseritta dalle equazioni
(22,23) ove si ponga 2/9+% = 0:

QU
,.-—‘;._ .
g 5% ~ KV =X . (33)
fueste hanno per soluzione, per una forea specifica costante X = X,
u = 0, {34}
o
A X .
ﬂ;‘x = -—-{Xa\x = = +«?f-3j (35}
¢ 'j A
o o
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P" Le (34,39) si poessono riassumere dicendo
] X, 77 che: una forza costante X applicata alla
f ¥ superficie del mare la mantiene, all'equi-
S K librio, piana ed inelinata con una penden—
za Kn/g. La forza gravitazionale di richia-
mo & dungue bilanciata dalla forza ester-
nat il eampo di corrente & nullo. La co-
stante -“E{D] nella (35) & uguale a -.Uia;'z%,
se 11 bacino & chiuso, in modo da conser-
vare il volume totale; si definisce uguale
a zero se il bacino & aperto (fig.6). si
noti che 1l'effetto (35) di una forza co-
stante & indipendente dallsa profondita
del bacino.

Fig. V.6= Dislivello mantenuto La forza X agente sulla superficie

da una forza costante, del mare lungo la direzione x pud easere
dovuta, fisicamente, al vento, al gradiente orizzontale della pressione atmo-
sferica, o ad entrambi questi fattori (21), i cul effetti separati, del tipo
descritto da (34,35), si sommano per la lineariti delle equazioni.

Egaminiamo in particolare gli effetti del wvento. Ad un vento di veloci-

& costante W, che spira nella direzione x corrisponde, per la (21}, unsa
forza specifica

>,

Mo,

(=3

I A T

P

\54 - R

PIx)

NN
¥
o,

-

I i o i

3
X = $w (36)

a

applicata allas superflcie del mare nella
atessa direzione; tale forza & tanto pid
intensa quanto minore & la profonditi del
bacino. All'equilibrio, essendo nulla la
velocitd U, la pendenza della superficie
bllancia, per ogni punte x, la forza (36),
ed aumenta perecid con esea. Il profilo

rrr G

o A stazlonario si caleola con la (35); nel
caso di un fondale a plano inelinato
Fig. V.7=- Effetto d'acqua bassa. he-mx+h ,m=(h, -h)/a, (37

sostituendo la (37) nella (36) ed integrando, posto 7 (0) = 0 per un bacino
aperto in x=0, si ottiene
h

M (x) = md'g wl log = (38)

l'effetto di accumulo dell'scqua contro la sponda sottovento del bacino viene
esaltata dalla diminuzione del fondale (fig. 7). Questo effetto amplificatore
dell'aequa bassa agisce anche dinamicamente nella propagazione delle onde
lunghe, quali le sesse e le onde di marea,

I1 caso stazionarie sin qui esaminato rappresenta un limite teorico, che
viene raggiunto dopo un tempo infinito in presenza della forza agente, e la
forza X, , invece di rimanere costante, varia "lentamente", la superficie del
bacino si adegua di volta in volts al nuovo equilibrio; se la variazione &
invece "rapida", il bacino risponde con ritardo, cercando di adeguarei alle
nuove condizioni che gli soné imposte. Se la forza X, viene applicata brusca-
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mente, 1'impatto iniziale innesca nel bacino le sesse sue proprie, di ampiesz-
za tanto maggiore guanto pil rapida & stats la variazione iniziale: la super-
ficie compie delle oscillazioni smorzate, a seconda del coefficiente di at-
trito k, attorno alla posizione di egquilibrio, che raggiunge se lo smorzamen-
to si completa prima che la forza cessi. Contemporaneamente alle oseillazio-
ni della superficie si hanno nella massa d'acqua delle oscillazioni della

corrente U,

4., Bgempi. Consideriamo = titolo d'esempio un baeine unidimensionale di lun-
ghezza A, aperto in x=0 e chiuso in x=A, di profondita costante h_ (fig. 8).
Rappresentiamo con esso uha sezione

® 4 ‘?f‘) _ longitudinale del mare Adriatico, po-
_F___._i_—-----—- —/ 77777 nendo
e e A =600kn , h, =200m . (39)
— | : H1§“‘~£ * I periodi caratteristici delle sesse
. : f i ottengono applicando la formula
| . 4 di Merian (30) ad un bacine chiuso
76;;ff/,/r;f///.f%'; N%:'F"///f/’”,qI di lunghezza 24, ottenuto estendendo

il baecino déi fig. B eon la sua imma-
Fig. V.b= Sesse in un bacino aperto. gine speculare per x< O:

T =
n

Bl
-
[

o : hoygh . gk
c-u = gh'} - f‘:-d-l,} mjﬂﬂﬂ ] 1“1"1’3“ = 20"1‘ 1':' ] 5 & (40)

I1 profilo della superficie 4 (x) & rappresentato in fig. & per le tre sesse
prineipali; i periodi osservati in Adriatico sono rispettivamente di 21.5,
11.2, 7.1 ore circa. 5e l'ampiezza della segsa & £ = 50 cm per 4, , si ha
in corrispondenza (27) un valore di £,c /b = £,\g/h, = 11 cm/sec per la
velocita U,, che & molte inferiore alla velocita c¢_ dell'onda, conformemen-
te alle ipotesgi fatte nel par, 1.

Consideriamo ora gli effetti staziona-

(JT ri di un vento di velocitd
em] |
w, = 10 m/sec = 36 km/h . (41)
5o 1 Usando 11 valore x = 3.2 x 10, la (36)
da per (39,41) la forza specifica :
1683
X =9 w5 =1.6x10" -2 42
5 o™ "o o X cm sec (42)
ovvero dine/g 3 la superficie d'equilibrio

- & 11 piane inclinate (35) con # (0)=0,
Posto g=981 cm sec >, 11 dislivello all’e-
stremitd sottovento (ad es. Trieste) %

Fig. V.9= Dislivello in x = 4 1in

funzione della velocitd del wvento. "?xjﬁ} _ ‘gﬂ'ﬂ - 13 en . (43)

Sostituendo la (35) nella (35) si ottiene i1 dislivello in x=A direttamente in
funzione della velocitd del vento; se w & in m/sec, si ha in cm :

n

~ (A) “%Wz

[ +]

Q.13 'l'l'l . {44)
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La {(44) ¥ un arco di parabola, come 1llustrato dalla fig. 9.

Torniamo ancora una volta all’espressione (21) della forza specifica di ori-
gine meteorologica, per chiarire 1l rapporto tra la forza dovuta al vento e quella
dovuta al gradiente della pressione atmosferica. Vento e pressione dell’aria non
sono tra loro indipendenti; possiamo immaginare che quando su di un bacino tran-
sita un ciclone (area di bassa pressione), di dimensioni grandi rispetto a quelle
del bacino stesso, caratterizzato da un gradiente Elpdfa xy 11 vento che lo accom=
pagna & dell®ordine di grandezza del vento geostrofico Wo, calcolablle con 1a
(1v.5). La forzs specifica totale &

X = xw-xp ’ (45)
i
I S A R Y .
1 2p

xrnspa—xﬂ 3 (47)

fa = 1.3 x 107 g/em®  la densitd dell’srfa a 20° al livello del mare. Entram=
be le forze X, , X, producono nel bacine un effette di accumulo del tipo (33),
indipendentemente dalla loro naturay il rapporto tra le forze & percid pari al
rapporto tra le elevazioni da esse prodotte :

— - —-—E- ™3
X, = Blaraox - T yex (48)
Per h=200me §f = 1,031 % lﬂ_ﬁsec'1{45° di latitudine), si ha
X o 0,69 x 10° 2Pa = 0,89 ( 1&) ; (49)
J{F Gk Jx mhb
doo km

calcolando 11 gradiente orizzontale della pressione atmosferica (inversamente
properzionale alla distanza tra le isobare al suolo) in millibar/100 km, si ha
all’incirca i1 rapporto tra 1'effetto stazlonario del vento e quello della pres-
sione. Quest’ultimo ¢ in genere circa i1 20 ¥ del primo, ovvero su un dislivello
totale d1 120 em, 100 sono dovuti all’azione diretta del vento. Secondo la (48),
11 vento tende ad essere viepplh la causa dominante sui bassi fondall e alle
basse latitudini.



- 50 = (UI;I)

VI . LA MAREA ASTRONOMICA

1. La forza di marea. La forza di marea ¥ una forza di volume {par. II1.6) che
aglsce su ogni particella del nostro pianetaj essa & dovuta all’effetto combina=
to dell'’attrazione gravitazionale esercitata da un astro sulla terra e dell’ac-
celerazione centrifuga originata nel moto di rotazione di questl due corpi at-
torno al comune baricentro.

e i K 7
F, p/ 5
Iir-r
1 %‘ FE:_‘ - ‘-n‘F"- \ |
o ) |
Moo ) IPvad !Jf’// T N /

Fig. VI.1= Mote di rivoluzione terra-astro nello spazio inerziale.

La forza di marea si pud rlcavare iIn modo semplice considerando in uno spa=
zio inerziale; solidale cloé con le stelle fisse, la terra, di massa M, ed un
astroy, di massa m, alla distanza d supposta per il momento costante nel tempo.
La terra, di cuil per ora trascuriamo 1l moto di rotazione attorno al suo asse, e
1’astro formano un sistema a due corpi 11 cui baricentro 0" & posto ad una di=
stanza R dal nostro planeta tale che

R/(d=R) = m/M (1)

I1 moto rigido di rotazione dei due corpl con velocitd angolare ¢ attorno al ba-
ricentro 0 & per la terra un moto di rivoluzione se l’orientazione di questa non
cambia rispetto allo spazlo inerziale. La fig. 1 rappresenta questo moto nel suo
pianc: per ogni punto P del planeta il vettore OP ha direzione costante, ed il
punto P*, tale che PP’ = 00' = R, rappresenta il suo centro di rotazione. In oani
punto P quindi 1l'accelerazione centrifuga & «®*R, La forza centrifuga F. e la
forza gravitazionale F, applicata al baricentro terrestre O si bilanciano:

Mm
a& !

Muw'R = G (2)

dove G & la costante di gravitazione universale. Nel punto P aglsce dunque la for-
za specifica centrifuga, diretta parallelamente a 00", di modulo costante

fo = &R = G 5 (3)

per la (2), e la forza specifica gravitazionale

fa = 65 (4)

(=%
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inversamente proporzionale al gquadrato della distanza a di P dall’astro, e diret-
ta verso quest'ultimo (fig. 2).

Fig. VI.2= Componenti della forza di marea.

La risultante £ = £ + £, ¢ la forza speclfica di marea, di cul ora voglla=-
mo ricavare le componentl in funzione della distanza d terra=astro e dell’angolo
zenitale geocentrico & (fig. 2). Adottlamo nel planc OPm un sistema di coordina-
te Oxy, con l’asse x che punta verso 1'astros detto & 1'angolo di parallasse in
my sl ha per le (3,4)

fo = {'d&:‘“’l ':'} y f. = {G%COE"{ :'G_:‘T 59“""’}: (3)
quindi cosd 1
o= So(—— = x> (6)
m moy
R - — = - —_———
fa, 5 send G 7 a (7)
Con 11 teorema di Pitagora ricaviamo a in funzione di d:
at = d 4+t =-2dx 3 (8)
tenendo presente che x~r <« d~a, la (8) dd
-1
-2 -7 X A =1 i
a _-d(l-zi) d(1+2d). (9)

Mella (6) ponlamo cos d = 1 dal momento che o << 1, e usiamo la (9); nella (7)
poniamo a’= d* , e ottenlamo

G -
£, 2 d? x = 2 u:ar cos V' (10)
G G
f N —-El-%]— yo= - rdﬂ‘!r Eﬂn& . tll}

}

Posto C = Gmr/d® , 1’estremitd del vettore £{2 ) applicato alla superficle ter=-
restre descrive nel piano Oxy 1%ellisse di semiassi 2C, C :

—% +t—% = 1l (12)



- 53 = (VI.1)

m f""?x
-
Fig. VI.3= Ellissolde della forza specifica di marea.
f forma con l'asse x un angolo p tale che
tgy = -y/2x = -dtgY . (13)

I1 campo della forza di marea descritte da (10,11) ovvero da (12,13) & rappresen=-
tato sulla superficle terrestre in fig. 3. La forza f tende a dislocare i1 punto
di applicazione P =r [cos®, sen?| di un segmento ad essa proporzionale

k{2 cos ¥ , = sen 9] nel punto

p = 5fr +2k)cosd , (r = k) senn}] 3 (14)
m

la superficie sferica crliginale si deforma in un elllssolde di rotazione la cul
sezlone nel piano Oxy ha per semlassi r+2k, r=lk .

Dalla (12) si ricava che 1'intensita
della forza specifica di marea & compresa
tra C e 2C, Gli unicl due astri per cuil
T~ ! ['w il rapporto m/d*® non & trascurabile so-

- no la luna ed il soles con

rliw
[l

_ “B -4 -
G =664 x 10 g em” 59-::1,

g
= 6,371 x 10  em ,
7.343 x 10 g ,
3.644 x 10" em ,
1.987 % 1031 Qs
1%
1.495 x 10~ om ,

2 a = H
n n ] I

[=
4

si calcola rispettivamente che

. -5 -2
C_ = 5489 x 10 cm sec ,

-5
C. = 2,525 0 T
Flg, VI.4= Variazione della forza di 5 x 1 em see

marea con 1’angolo zenitale geocen- I1 loro rapporto & C_/C. = 2,17 1 la forza

trico.
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di marea della luna & circa il dopplo di quella del sole.

Agli effettl dinamici, conviene riferire f al sistema Phz (fig. 2) con
1%asse h orizzontale positivo dalla parte dell'’astro, e 1%asse z verticale po-
sitivo in alto :

f,, f, send = i’g cos > (15)

fﬂ cos J + i-‘LIf sen ¥ . (16)

&
Sostituendo nelle {15,16) le componenti (10,11), si ottiene

f, = %;— C sen 2 J , (17)

f, = 3C (cnslﬁ'- ,é_) ; (18)
la fig. 4 illustra le variazioni (17,18} della forza specifica orizzontale e ver-
ticale di marea con 1'angolo % . Ricordando i valori di C per la luna e per il
sole, si ha che la componente vertlcale f, = 2 C ~107" em sec” %< g ~ 10" cm sec ?
¢ trascurabile nel confronti dell’accelerazione di gravitis viceversa la compo=
nente orizzontale f, < 1.5 C ~ 10 "cm sec’® ¥ dello stesso ordine di grandezza
delle altre forze agenti nell'oceano (forza del vento, gradiente di pressione).
La forza specifica che provoca le maree nell’oceano & dunque la componente oriz-
zontale

-5 ) -5
f, = 8,233 x 10 sen 2§ + 3.787 x 10 sen 2, (19)

espressa In em sec ~in funzione degli angoll zenitalil geocentrici della luna e
del sole. I coeffleientl non sono in realtd costanti, ma variane periodicamente
nel tempo con la distanza d.

La forza di marea investe tutto 11 pianeta, provocando in particolare maree
atmosferiche, maree terrestri e maree oceaniche; nella massa dell’oceano la forza
fy, si pud considerare costante con la profonditd. Un oceano ideale ricoprente
tutto 11 globo si deformerebbe nell’ellissoide rappresentato in fig. 2, con un
effetto di alta marea nel puntl aventi 1%astro allo zenit e al nadir, di bassa
marea lungo 11 circolo massimo perpendicolare alle conglungenti terra-astro.

Per dare un ordine di grandezza ai di-

4 2 slivelli di marea, possiamo utilizzare
{ . 1'equazione di equilibrie (V.33), con
? 5'7-} U = CI '
“:)JE
| _ S L\. r
"
N I che di (fig. 5) con la {17):
|:} . - i [ [ j. I'JS' -
ECIEN dp= gt -ogh
- - 2Cr L2 48,
Fig. VI.5= Karea statica nell’occeanc.
Interando la (21) da = 909 a J= 0° ¢1 ottlene
3Cr
i (ce) - » (90°) = 7 g ’ (22)

che, in funzione di C e di C, di 1 dislivelll staticl teorici rispettivamente
per la marea lunare e solare :
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.&"TL ~ 53 em ¥ &Ts > 25 eom . [23)

La marea astronomlca & dungue sollecitata nell’oceano terrestre da due el-
lissoldi di forza (fig. 3) che puntano 1’asse magglore rispettivamente verso la
luna e verso 1l sole, e seguono 11 moto di guesti due astri nello spazio sldereo
inerziale. Nello stesso spazio la terra ruota attornc al suo asse in 23.934 oreg
11 moto risultante del due ellissoldi di forza in un slstema di riferimento ter-
restre deve percld tener conto di alecuni periodl astronomicl fondamentali: i1
glorno e 1'anno solare E365.24?¢J, 1 mesl lunarl siderec (27.3217%), anomalistice
(27.55461), sinodico (29.5306%), 11 periodo di rotozione dell'asse dell®orbita
lunare (£.85 anni), i1 periodo di nutazlone o di regressione del nodl lunari
(18.6 anni). La comblnazione di questl perlodl fendamentalil e del loroc sottomul-
tipli origina un’infinitd di onde armoniche componentl della marea luniselare
complessivay le cul amplezze e fasl relative dipendono dal luogo considerato.
Matematicamente, la marea in un bacino si pud calcclare mediante le equazioni per
le onde lunghe (V.19,2C), sostituendo ad F la forze specifica crizzontale di ma-
res th + fh5 caleolata con 1la (17}, dove le distanze d_ sd_ e gli angeli A
J< sono espressi in funzione del tempo t. La forza lunisolare eccita le onde di
marea negli oceani e nel grandl bacinis queste onde si propaganc, seguendo le
leggl dell’idrodinamica, anche nei mari adiacenti, orlginandovi cooscillazioni
di marea dl amplezza spesso superlore a quella della marea In essl diretiamente

indotta.

2, La teorla armonica. Vista 1'esistenza nel moto della luna e del sole di una
serie d1 perlodi costanti e definitl, ® stata introdotta gld da Kelvin (1872) 1a
cosiddetta teoria armonica delle maree, la quale prevede 1'eslstenza delle stesse
periodicitd nella forze di marea. Dati percid 1 periodi T, = 27 /cn , la forza
dil marea ¢ esprimibile mediante una somma di componenti di amplezza variabile
con la latitudine :
n
f = E@: f. 3 f = a_cos (Gt + 2,.) 3 (24)

. kL.

"

siccome le velocita angolarl 7, non sono in genere in rapporto tra di lore, £ &
detta una funzione (vettoriale) quasi periodica. Il numerc N di componentl armo-
niche, 1n teoria infinito, & limitato alle amplezze a, significatives 1%analisl
di Doodson (1922) ha messo in evidenza pil o meno 10C componenti a lungo periodo,
160 a periodo diurno, 115 a periodo semidiurnos 14 a periodo prossimo ad otto
ore.

Cgni componente armonica dl marea, individuata univocamente dalla sua fre-
quenza o dal suo periodo, ha nella tradizione una sigla che ne ricorda l'origine.
Fatta uguale a 100 1'amplezza della componente principale lunare M, , v! sonc 63
componentl con ampiezza magglore di 0.5; le sette componenti pil significative
sono elencate nella tabella 1: quattro sono semidiurne (portano 1'indice 2), tre
sono diurne {indice 1).

La marea = (t) eccitata nell’oceano dalla forza (24) & anch’essa esprimi-
bile come somma di componenti armoniche, con gli stessi perioedi T, della forza
f ma con ampiezze & fasi diverse, funzlione del luogo considerato:

A
q06t) = 2o, ), g, 00t) = H(x) cos{mt g (x)] L (25)
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Componente T (h) o ﬁﬁfh}l G (rad/h) a

M, 1lunare semidiurna principale 12,4206 | 28,9841 @ 0.50586E | 100
5, solare semidiurna principale 12 . 30 0523599 46 6
N, lunare semidiurna ellittica magglore | 12.6083 | 28,4397 @ 0.4963067 19.2
K, 1lunisolare declinazione semidiurna 11.9672 | 30,0821 @ ©,525032 12.7
| K, 1lunisolare declinazione diurna 23,9345 | 15,0411 | 0.262316 58.4
C, lunare diurna principale 25,6193 | 13,9430 | 0.,243352 41.5
P, solare diurna principale i 24,0059 | 1449589 | 0.201083 | 19.4

Tab. VI.1= Principali componenti armoniche della marea astronomica.

A seconda del rapportl relativi tra le amplezze delle diverse componentl, 1’a-
spetto complessivo della marea lunisclare reglstrata in un dato porto cambla no=-
tevolmente. Indicata l'amplezza di una componentz con la sua sigla, si usano de-
finire 1 rapporti

E = Ky + 0y

K, + 0, (
Hl 'F Sl

-l
T 26)

' A=

usatl rispettivamente dal francesi e dagli americanij in base al loro valore nu-
merico si pud classificare la marea nei tipi

semidiurno: F < 0,25 ; A < 0.5,
misto : 0.,25< F<1.25 ; 0.5< A <2
diurno : F = 1.25 ; A>2 .

3. Le previsioni di marea. Il livello del mare in un dato punto cambia continua-
mente per l'effetto combinato di vari fattoerl. Variazionl a lunge periode sono
dovute a movimenti relativi della costa, alla varlazione del volume totale del-
1’'acqua negli oceani (fusione o accrescimento delle calotte polari); varlazioni
a periodo medio sono dovute a cambiamenti di densitd per interazione con la ra-
diazione solare e con l*atmosfera, all'azione del vento e della pressione dell’
arla che provocano onde di periodo variabile da molte ore a pochl secondl.
A queste variazionl che ¢ non sono prevedibill, o lo sono solamente con molta
fatica e poca precisione, si sovrappone la marea astronomica (25), che pud esse-
re calcolata per un lstante qualslasl con la preclisicne deslderata, note che sianc
1'ampiezza e la fase di ogni componente.

La formula comunemente usata per il calcolo della marea astronomica con il
metodo armonico, in base al tempo locale t, & la seguente:

H
gleet) = 7 £ (t) H(x) cos {ont + «£0,t) = glx)] 5 (27)
h=d

la (27) differisce dalla (26) in quanto la variazione a lungo periode & stata
attribuita all’ampiezza moltiplicandola per il fattore nodale f, e alla fase 4 ,
entrambl funziont note e tabulate del tempo t (Schureman 1958). Le costanti H e
gy caratteristiche di ogni componente per ogni porto, prendono il nome di costan-
t1 armoniche; esse si rlcavano dall'analisi armonica del mareogrammi reglstrati
in quel porto, separando ogni singeola componente di marea per mezzo di opportuni
filtri numerici applicati alla serle temporale del valori, di solito orari, del
livello del mare. Per una buona determinazione delle costanti armoniche & neces-
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sario almeno un anno di reglstrazioni. Note che slano le costanti armoniche, si
ricavano dalle tabelle o si calcolano il fattore nodale f e la fase iniziale per
Greenwich o per il pericdo in esame, indl si calecolano e si sommano le componen=
t1 pib significative, di velocitd angolare ¢ nota, con la (27).

|
. ' ] N K. K 0 P
TRIESTE LE 32 2 ' 1 1 1

H {cm} 26,7 16 .0 4,5 4,3 ' 18,2 D4 ﬁ-D
g (9) | 277.5 28.1  274.9 286.1 | 1.1 611 71.1

g (rad) 4.843 4,993 4,798 4,993 | 1.241 1,066 1,241

Tab. VI.Z2= Costanti armoniche per 11 porto di Trieste.

La tabella 2 elenca le costanti armoniche per il marecgrafo di Trieste, cor-
rispondenti alle sette componenti principali (tab. 1) usate dall’Istitute Talas-
sografico per il calcolo della marea astronomica. I rapporti (26) sono F = 0,55
ed A = 0,88, cosicch® la marea lunlsolare a Trieste & classificata nel tipo
misto (pTEValentEmente semidiurno), sia secondo la definizlone francese che secon-
do quella americana. La filg. © mostra la marea astronomica f?[t} a Trieste calco-
lata con i dati suddettl per il mese di settembre 1¥W7: la curva presenta due mas-
simi e due miniml al glorno, che tendono a ridursi ad uno sole (giorno &) in vi-
cinanza delle quadrature (luna al primo e all’ultimo quarto). Le ampiezze sono
massime alle sigizle (luna piena e luna nuova), quando gli ellissoldi di forza
della luna e del sole hanno gli assi magglori quasi coincldenti, e minime alle
quadrature, cquando tendono ad essere perpendicolari, Gli istantl delle alte e
delle basse maree sono ottenutl calcolando con un procedimento numerico di appros-
simazioni successive 1 punti in cui si annulla la derivata della (27).

4, Le maree nell’Adriatico. La forza orizzontale specifica di marea (19) fh«-lﬂ'“
em sec ® dd luogo nell'oceanos per la (V.35), ad un dislivello stazionarlo con
una pendenza f, /g ~ 1 em/100 km : la marea direttamente indotta in un mare di
piccole dimensioni dalla forza lunisolare & percid abbastanza ridotta. Questo &
i1 caso, per esemplo, del mare Adriatico, nel quale sl osservano pert delle maree
che raggiungono all'estremita settentrionale un'escurslione superiore al metros
anche se inferiori di un ordine di grandezza alle massime maree oceaniche, queste
escursioni sono perd le pil ample di tutto il bacino mediterraneo: tale fatto si
splega con il fenomeno delle cooscillazioni di marea.

L’onda di marea indotta nel Mediterraneo fa sl che 11 livello del mare nello
stretto di Ctranto o0scilll su e gli: questa oscillazione, agendo come uno stan=
tuffo, origina un'onda che si propaga dentro 1’Adriatico, viene deviata dalla
forza di Corlolis, e si riflette all®estremiti settentrionale chiusa del bacino.
I1 fenomeno pud essere studiato con le equazioni (v.19,20), in assenza di forze
agentl, Imponendo come condizione al contorno attraversc 1l canale di Ctranto
che 11 livello vari con la frequenza di una componente armonica.

Una semplice descrizione délle maree nell’Adriatico si ottiene, sulla base
della distribuzione nota delle costantl armoniche lungo le coste del bacino, con-
siderando le linee congiungentl i1 punti di uguale amplezza H e le linee congiun-
genti 1 punti di ugual fase g o linee cotldali. Le componenti semidiurne, dl cui
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Marea astronomica di tipo misto, calcolata con 7 componentl armoniche.

Fige VI.6 =
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w

la ¥, & rappresentata in fig. 7, presentanc un nodo anfidromico, ove & nulla 1’e-
scursione di marea, originato dalla rotazione terrestre, e attorno al quale 1la
fase della marea ruota in senso antiorario alla velocitd angolare dl cirea 309/h:
la marea sl propaga lungo la costa orientale, riempie l'estremitd settentrionale
e torna Indietro lungo la costa itallana, completando il giro in circa 12 ore.
Le linee cotidali, lungo le quali 1’alta marea avviene contempcraneamente, sono
disposte radlalmente a partire dal nodo anfidromlcoj le linee di eguale ampiezza
sono grosso modo circoli concentrici. Le massime ampliezze si hanno all’estremitd
settentrionale del bacino, in quanto 1’onda di marea ® amplificata per effetto
dell’acqua bassa. Per quanto riguarda le componentl diurne (K, e P, in fig. 7),
11 nodo anfldromico ¥ esterno al bacino: le linee cotidall sono pressoch® paral=-
lele e longltudinall, le linee di egqual ampiezza sono anche parallele tra loro

e trasversall al bacino. L'amplezza dell'onda diurna cresce verso 1'estremitd
settentrionale; 1%alta marea avviene contemporaneamente lungo la costa est, e
avanza verso la costa 1taliana che ragglunge dopo meno di due ore. L'andamento
complessivo della marea presenta linee cotidalil e d1 eguale amplezza simill

a quelle della M, .

Fig., VI.7= Linee cotidall (gradi) e linee di uguale amplezza
per le componentl semidiurne M, e diurne K, , P; nell’Adriatico

(Polll, 1960).
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VII ., ONDE

1, Classificazione delle onde. La superficie libera del mare & in continuo
movimento rispetto ad una superficie orizzontale d'equilibrio, equipotenzia-
le nel campo di gravita terrestre, che costituisce 11 cosiddetto livello me-
dio. To scostamento dal livello medio, funzione dello spazio e del tempo,
deserive il moto ondoso « (x,%). I1 moto ondoso & innescato da scambi d'e-
nergia clnetica e termica con 1l'atmosfera e con il sole, e dalla forza luni-
golare di marea. Nel suo complesao, il moto ondoso non & un fenomeno perio-
dico; put essere studiato statisticamente, in funzione del tempo in un dato
luogo, o in funzione dello spazio ad un dato istante. Si pud anche evidenzia-
re in Hi{x,t) una componente quasi periodica, caratterizzata da un certo
spettiro che deserive 1'andamento dell'ampiezza dell'oscillazione o della sua
energia in funszione della frequenza o del periodo. Uno spetiro medio dell'am-
piezza del moto ondoso & schematizzato in fig. 13 in base al periodo caratte-—
ristico, ed in base alla forza agente ed alla forza di richiame, dal cui con-
trasto nasce l'oscillazione periodica, si pud dare una classificazione delle
onde di superficie.

0.4 582 1 see L Swnin AL b o
[ " 1 —I
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Fig. VII.1- Spettro e classificazione delle onde (Munk, 1951),

(a) Onde capillari: sono dovute al contrasto tra un impulso meteorico
tendente a deformare la superficle del mare e la tensione superficiale; i pe-
riodl caratteristici sono inferiori al decimo di secondo, (b) Onde ultragra-
vitagionali: la forza di graviti richiama alla posigione orizzontale la su-
perficie perturbata dal vento e dalla pressione atmosferica, aiutata dallas
tensione superficiale; i periodi sono tra 0.1 ed 1 secondo. (¢) Onde gravita—
zionali: il moto & a scala maggiore, con periodi da 1 a 30 secondi; la forza
di gravitid contrasta gli impulsi del vento e della pressione atmosferica
(mar vivo). Le onde continuano ad esistere anche in assenza delle forzme me-—
teoriche (mar morto). (d) Onde infragravitazionali: con pericdo tra 0.5 e 5
minuti sono generate dal vento e dalla pressione, o dall'interazione tra on-
de gravitazionali di diverso periodo. (e) Onde a lungo periodo: rientranoc in
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questa categoria le onde stazionarie o sesse, i fenomeni di ingorgo, le onde
generate dai terremoti (tsunami), le onde inerziall ed in particolare le
(f) onde di marea a periodo semidiurno e diurno. (g) Le onde transmareali
comprendone le componenti di mares a lungo periocdo, e tutte le fluttussioni
del livello medio del mare originate da fattori climatiel ed ambientali.
Questa classificazione non ha naturalmente lo scopo di imporre precise
barriere tra i diversi "tipi" di onde; il fenomeno & uno solo, nel quale
1'importanze relativa dei diversi termini in giocco sfums con continuitd tra
due limitl estremi. Lo spetiro & continuo, ed in tal senso non & giusgtificata
alouna dietinzlone fisica tra cid che ora chiamiamo "onda" e le "correnti"
trattate nel cap. IV.

2., Onde progressive. Un'onda piana progressiva lungo la direzione x & Cappr &=
seéntata matematicamente da una funzione periodica nello spazio e nel tempo,
di periodo rispettivamente L (lunghezza d'onda) e T, del tipo

rf{zx x 27N = [kx tatb) .

FLT =) = f( ) ; (1)
k = 27/L & il numero d'onda, 0 = 2 7/T la velocitd angolare. A paritd dai
argomento kx £ ¢t = a, la funzione (1) prende lo stesso valore f(a); oid
avviene per

_ a

®x = I Ek_ E o+ —E = = < E o+ T{ J (2)

il che eignifica che il valore f(a) el propaga lungo la direzione x con la
velocita = L

< T v T T (3)

detta velooitd di fase, nella direzione delle x< 0 o delle x>0 a seconds del
segno ! nella (1). In generale, la funzione (1) si pud esprimere come combi-
nazione di funzioni sinueoidali; conside-

: ! — < evesta reremo percid onde piane progressive lun-
E-u;;:Tf. ..q:ﬁ;fzj x;ﬁq\T go la direzione x>0 del tipo
0 __r"_J__ll‘L i 1\‘2 ......... - /_,’ _— ;: » (x,t) = £ cos (kx = o t) ' (4}
l \\i"V;/ : B di ecui la fig. 2 rappresenta una sezione
_']é;_m' i;”t - nel piane x,z all'istante t,+ In ogni pun-

| to x, % varia sinusoidalmente nel tempo
Fig, VII.2- (nda progressiva. ‘con periodo T. La fase dell'ondm, per e-—
gempio la sua cresta, procede alla velo-
citd ¢ (3). Sommando due onde progressive con la stessa ampiezza £ in senso
opposto, di uguale lunghezza d'onda e periodo, sl ottiene un'onda stazionaria
di ampiezza doppia; questo risultato & una conseguenza delle formile trigono-
metriche di prostaferesi :

Ecos (kx - 1) + £cos (kx + 1) = 28 cos kx coe ot . (5)

Le onde stazionarie rappresentano per e-
-~ LE > sempio le sesse in un baeino,

% Capita in generale che onde progres-—
v~éi;;;ESE?%%f%Egéﬁaiﬂégéggﬁk—z sive di diversa lunghezza e periodo si mo-
e,
vrappongone, formando un treno d'onde.

Congiderlamo per esempio

P | ’__? ‘:3

Fig. VII.3}= Velociti di gruppo. J?ir-cps(k+x~-oqf}j 72-uﬁus(kzx-c}t}1 (E)
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llﬁ.?__llzc"- " ~ rl_ﬂ_lk?.(_d-":-{k—ﬂ'*klx - F.t +r! EE - (T]
2 2 z z /

1l'onda risultante ha come numero d'onda e velocltd angolare la media di k,,
k, edi o, , s, (secondo termine nella (7)), ed un'ampiezza modulata (primo
termine nella (7)) con una lunghezza d'onda ed un periodo

L, = 47/, = ky) T, = 4/ 6 -aq) ; (8)
Se k,~k,e 0,~¥#,, 1l'onda risultante presenta i coplddetti battimenti
(fig. 1), con gruppi di onde i cui culmini distano di 13/2, che procedono
nella direzione x> 0 alla velocita

e~ 2o

c, = lim—l"t = 1im Jr = T ar

3 T, %, ~k, © da ! (%)

1a (9) prende il nome di veloeitd di gruppo.

3. Onde gravitazionali di Airy. Lo studio delle onde & molto complesso; per
poter cogliere alcuni aspetti fondamentali del problema ei limitiamo =z conai-
derare la teoria di Airy (1845) relativa alle onde gravitazionali di piccola
ampiezza, Le ipotesi fondamentali sonos il fluido & ideale (senza attrito) e
irrotazionale (senza vortici); l'accelerazione di Coriolis e la tensione su-
perficiale sono trascurabill; la profonditd h del bacino, la densiti ¢ , la
pressione atmosferica p_  sonc costanti; l'ampiezza dell'onda & molto piccola
rispetto alla lunghezza d'onda e alla profonditd (& <« L, £<<h). Con tali i-

potesi, le equazioni del moto (irrotazio-

2 A .
naliti, continuiti e momento), nel sistema
. —_— di riferimento della fig. 4, sono
- X -
T Pu _Rar | o, ;
D3 '?rx.
E':]_E + }3—“-{ = d 4
-h A PP F P PP TP P A7 P77 77 ?i - - '{_;lt f
ok ? o
Fig. VIL.4- hgsi di riferimento. .
g 4 ° con le condizioni al contorno
9q
w(x,0,t) = S w(x,=h,t) = 0 , plx,0,t) = p, . (11)
Si pud verificare che le soluzioni sono date da
’El':x.-l'J = £ cos (kﬁ - -G"EJ B {12)
) e gk k{lh-r )
w3,k = &0 = eos (kw - ok
o sewh kb ) (13)
ceuh K (b+d) ‘ ok
mrfx, e k) = &a 22k KRIWYE) cen [ ke-ob),
L( :I _'.‘E"-.ﬁ."m 'rcln - {1‘1}
. ( | 1 rr'fl
Tk Rk (15)
Le funzioni iperboliche, definite da
o -x = -
senh X = T cogh x = T (16)
2wl x X 2™
tgh = = - .f—ﬁ,: s (12)

€osln x eX e
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gono rappresentate in fig. 5. In particolare:

lim, tgh x = lim senh x = x, (18)
lim tgh x = 1 . (19)

X 4ea

La veloeitd di fase (3), in base alla ve-
o locitd angolare (15) & funzione del numero
X d'onda k, e quindi della lunghezza d'onda Lj

W

7 dett
= o ¢, = JEgb (20)
— = —r,f— e II‘IIL

i ha 1
r..fr = Gﬂ{ -T tzgh kh] = (21}
/
_ [ 8 o'
FPig, VII.Hh= Funzioni _.JE'W JL tgh Eﬂ‘L . (22)

iperboliche
iperd ’ La velocit di propagazione (22) dell'onda

cresce con la sua lunghezza; onde di diversa lunghezza che partono in fase,
ritardanc o anticipano l'unza rispetto all'altra dopo una certa distonsma:
questo comportamento delle onde progressive, ovvero il fatto che o= ¢ (k), &
detto dispersione. In base ai limiti (16,19) della tangente iperboliea si ri-
cavano i limiti della velocitd di fase (21) :

E—— kh&«ly, L»h ¢t e=c = {gh' , (23)
L ah 27 by kh»1, L&h ¢ ¢ =gk = /gl/2m .(24)
L L'andamento del rapportio [c/cu)l in fun-
____________ | zione di L/2wh & illustrato nella fig.6.
_— Dall'espressione (22) della velociti

Fig. VII .6~ Velocitd di fase
in funzione di L/h,

Fig. VIIL.T= Deviasione del fronte
d'onda in proseimiti della riva.

di fase sl desume anche il comportamento
di un treno d'onde di lunghezza L inciden—
te sulla costa; quando il rapporto h/L di-
minaigece con la profonditia, diminuisce 1a
velocitd di propagazione dell'onda, e la
parte del fronte pil vieina alla costa
viene frenata: la tendenza delle onde &
di portarsi parallele alla linea costiera
(fige 7).

Esamineremo ora il comportamento delle
onde di Airy nei casi limite L<th e L>h.

4. Onde di superficie. Consideriamo onde gravitazionall progressive in acqua
relativamente profonda; per ipotesi &

L=< h ,

kh > 1, (25)

con 1'importante risultato che la velocitd di fase (24) non dipende dalla
profonditd: si dice che le onde "non sentono il fondo". Combinando 1la (24) e
la (3) sl hanno le seguenti relazioni tra la velocitd di fase ¢ in m/sec, la
lunghezza d'onda L in metri ed il periocde T in secondi:

&
2 T

g Lfff:_ .

5]
]

~ 1.25 L (26)
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c = T = 1.56 T ' {2?:‘

£
2w
L o« 52"~ 1,5 1~ , (28)

2T
Le formule (26,27,28) si applicano bene alle onde gravitazionali che ei in-
contrano in mare aperto in assensza di vento (mar morto). Di queste in genere
gl stima 1'altezza significativa, definita come "1'altezza H (fig. 2) media
del terzo di onde pih alte", la lunghezza d'onda e la velociti, o il periodoj;
statisticamente & stato riscontrato un otiimo accordo con le relarioni teo-
riche,
La relazione di dispersione (15) da per la (25)

- = Jek (29)

cosicche la velocitd di gruppo (9)

a2
deor 1 [g 1
Ba“dk‘a\];'ic* (30)

pari a methd della velocitd di fase,
Le espressioni (13,14) del campo orizzontale e verticale di velocita
sl possono semplificare in virtd di (25):
[ —k 1 Ml s -
£as l-t’.fh-ri‘} B gk{h*}jj:-&.k”ﬁl‘}] Ek_,_‘lnl 2]

Sew be % (
Sew B ~ - = e 3l
ewnln Kl g _ Q_H_k'h' e_klb‘ ! }

cosicchd le onde in acqua profonda sonc descritte da

m = E cos (kx = o %) (32)
0 o= g0 e? cos (kx — o t) , (33)
w o= cce” sen (kx - ot) . (34)

L'intensiti della velocitd V {fig. 4) decresce esponenzialmente con la pro-—

fondita =:

.
V = ut +w* = Ea-akz - EE‘EE z/L

(35)

1'angolo ¥ che il vettore V forma con 1'asse x & dato da
W
tg ¥ = — = tg (kx-ot) , &-kx-c?t-&'r%—rt. (36)

La (35) stabilisce che alla profonditd pari ad una lunghezza d'onda z = —L
la veloeita & ridotta del fattore thw’ ¢ cloé pari a circa lo 0.2 % della
velocltd E£¢ in guperficie; il mare & dunque interessato dal moto ondoso so-
lo per uno strato L<<h, per cui le onde in acqua profonda vengono dette anche
onde di superficie. L'angolo & (36) varia, fisso il tempo t, da O a 27 =
seconda del rapporto x/L, ed & costante a tuite le profonditi; in un punto
X,3%,, 11 vettore velocitd V ruota in sengo orario con la veloecitd angolare
o dell'onda (fig. 7).

Per fare un esemplo, con h=1000 m, L=10 m, si ha T=2.,5 sec, ©=3.9 mfsec;
se £ = 1 m, la velocitd dell'acqua in superficie & 2.5 m/sec, e alla profon-
ditd L & 0.5 em/sec. Si badi bene che, nonostante 1'elevata velocitd dell'ac-
qua, l'onda non produce aleun spostamento orizzontale in grande; infatti 1la
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media della velocitd u (33) fatta su di un periodo T in un punto X, 2
fis=zo & nulla.

a

i

—
E-E'"'Ek
| 4 o - - xﬂ;?n
22-h |
'-L I | ] L
o i 7 - i ]

Fig. VII.T= Livello e velocitd del mare in un'onda di superficie.

5. Onde lunghe. Esaminiamo ora il caso di onde gravitazionall di Airy in
acqua relativamente bassa :

L>> h , kh &1 . (37)
La relazione di dispersione (15) diventa, per la (18),
T = I 'll gh = k c, 3 (353

velocitd di fase (3) e veloeita di gruppo (9) sono uguali tra di loro e pari
a (23)

a = CE, = c, = Il,rE.' h : {39)

questa & la velociti delle onde lunghe, gii incontrata in (V.23).

Con l'ipotesi (37), sfruttando il limite (18) nelle (13,14), ed essendo

cosh k(h+z)=1 nella (13), le onde in acqua bassa o onde lunghe sorno descrit-
te da

m = & cos(kx - ¢v1) , (40)
a ’

U = %E coslkx - ¢1t) = al%j cos(kx - o= t) , (41)

W o= Ev% sen(kx - o t) = EE 2 h;z sen(kx - ¢ t) . (42)

VI ¥
=

In particolare, si nota che la velocita oriz-
zontale (41) & costante con la profonditi,

ed & in fase con il livello 4 dell'onda; la
velocitd verticale (42) decresce linearmente
a zero sul fondo Z=-h, partendo da un valore
che & in superficie molto inferiore a quello
di u :

Fig. VII.B- Profili vertieali ]:EX = 27T = << 1 . (43)
della velocitd nelle onde lunghe, Lul =2=0 b

F
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In ogni punto x,,y. 11 veltore velocitd V descrive, ructando in senso araric,
un'ellisse con i1 semiasse magglore orizzontale a = |u| costante, ed 11 semi=
asse minore verticale b = |w| decrescente linearmente con la profonditi. Nel-
1'onda lunga il campo di velocitd & quindi praticamente orizzontale e costante
con la profonditds cld conforta la teoria delle equazioni di storm surge, ove
sl usa appunto una velocitd orizzontale media.

Per fare un esempic numerico, prendiamo h = 100 m, che di ¢ = 31.3 n/secy
con L =10 km s1 ha T = L/c = 5.3 min. S¢ € = 1 m, allora la velocitd orizzon-
tale & di 31.3 em/sec, & quella verticale in superficie 2 di 1.95 cm/sec.
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VIII . STRUMENTI E MISURE

1. Introduzione. La profonda e rapida evoluzicne che si & manifestata negli ultimi
anni nel campo dell’elettronica e nella costruzione di circuiti miniaturizzati, evo=-
luzione che tuttora continua, ha reso possibile 1%allestimento di strumenti via via
piu complessi e potenti anche nel settore delle ricerche oceanografiche. Assieme
alla sofisticazione degli strumenti aumenta la precisione e la rapidita delle misure
ed i1 numero di dati ottenibili, per cui & quasi sempre necessarioc che la sonda sia
direttamente collegata ad un calcolatore capace di sintetizzare tutte le informazio-
ni ricevute in una forma consona alla capacita di ricezione del ricercatore. Una ca=
tena di montagglo dell’informazione di questo tipo & ovviamente delicata e costosa,
e spesso & al di fuori della portata operativa di un individuo sclo. Da queste con=-
siderazioni si pud capire 1"importanza che ancora rivestono in oceanografia gli stru-
menti ed i metodl che possiamo definire tradizionali i quali, entro i loro limiti,
presentano semplicitid d’uso e grande affidabilitd. La descrizione di alcuni di questi
strumenti e del loro impiego operativo & 1'oggetto di questo capitelo.

I1 campionamento dei parametri oceanograficl mediante gli strumenti tradiziona-
11 avviene in genere per punti nello spazio e nel tempo: il punto spaziale e fissato
dalle coordinate geografiche del punto nautico in cui la nave ha fatto stazione, e
dalla profondita alla quale si & effettuata la misura; il punto temporale & date
dall’istante in cul questa & stata effettuata. Il termine "punto" in realtid indica
sempre un internc le cul dimensioni sono di fatto o per ipotesi trascurabill rispet-
to alla scala spaziotemporale in cui si opera; per esempio il punto nautico pud rap-
presentare una zona del diametro di un miglio o pil se si opera in mezzo all’oceano,
o del diametro di pochi metri se si opera dentro um porto. Sommando agli errori di
posizionamento il fatto che non & possibile tenere una sonda fissa in mezzo al cor-
po d'acqua oceanlco, si constata che il concetto "punto di campionamento" indica un
percorso fatto dalla sonda in un tempoc finito pil o meno lungo, in uno strato pil o
meno profondo entro un’area pil o meno vasta.

La nave, arrivata nel punto di stazicne, ferma la macchina e va alla deriva
mentre con opportuni verricelli si calano da borde gli strumenti (bottiglie, termo-
metri, correntometri) appesi lungo il cavo alle distanze volute.

2, Misura della profondita. La profondita del fondale & usualmente data dall’eco-
scandaglio di borde, e pud essere successivamente corretta in base alla velocitd del
suono corrispondente al profilo verticale di salinita e temperatura misurato.
La profondita alla quale si trova effettivamente une strumento appesc lungo il ca-
vo zavorrato all’estremitad non & direttamente misurabile; essa pud essere conosciu=-
ta indirettamente attraverso misure di pressione, o pud essere calcolata in base
alla lunghezza del cavo filato ed alla configurazione che si suppone esso assuma
in seno alla massa d’acqua.

La pressione pud essere misurata direttamente od indirettamente per mezzo di
una coppla di termometri a rovesciamento di cul uno con il bulbo protetto (par.4):
nota p e la densitd media :? della colonna d'acqua dalla superficie z=0 alla profon-
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4 R dd o
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Fig. VIII.l1 = Ipotesi di conformazione del cavo immerso.
ditd z=d, per la legge di Stevino (II.12) si ha che

d = (pld) - p(0))/5 g . (1)

Per una stima diretta della profonditad si conosce in genere 1’angolo o che
il cavo di supporto degli strumentli forma con la verticale alla superficie del
mare, & la lunghezza ! del cavo filato letta sulla rotella metrica. La configura=
zione del cavo immerso dipende dal campo di corrente relativo alla nave, dal peso
e dal diametro del cavo, dal peso, dalla forma e dalla disposizione degli stru-
menti e della zavorra: in generale si avra una curva sghemba variabile col tempo.
Nel caso di pesi distribuiti lungo il cavo e deriva costante, si pud ritenere il
cavo rettilinec (fig. la), per cui

d = L cosd (2)

Nel caso in cul il peso sia concentrato all’estremita si pud ritenere che la pen-
denza del cavo decresca linearmente da o a zero alla profonditd d (fig. 1lb),
per cui esso assume una configurazione f(z) tale che

gé— = tg o (1 = z/d) , (3)
flz) = tg d (z = z%/2d) , (4)

che & un arco di parabola. La lunghezza del caveo sfilate & data da
d A2y
= d E 4L+ ‘L—E ) h[ .
E 'E:- ' Ly 4 (5)
per o < 459 df/dz <1, la (5) si pud approssimare con

pe (B {3 < (e A ). ©

a

In questo caso percid la profondita corretta & data da:

d = £/01 +—;-tg%¢ ) . (7)



- 68 = (VI11.3)

Fig. VIII.,2 - Bottiglia a rovesciamento.

3. Prelievo di campioni d’acqua. Per il prelievo di campioni d’acqua di mare in
profonditd vengono normalmente impiegatl dei contenitori metallici, di vetro o
di plastica detti bottiglie, che vengono appesi in serie sul cavo alle distanze
volute e pol calate aperte in mare. Ragglunte le profonditd previste, la chiusura
delle bottiglie & ottenuta con 1'invio di un messaggero, cio® di un peso aggancia=-
to coassialmente sul cavoy, il quale, picchiando sulla prima bottiglia, comanda 11
dispositivo di chiusura e lo sgancio di un secondo messaggero che va a complere
lo stesso lavoro sulla bottiglla successiva.

La scelta del tipo di bottiglia da impiegare dipende dal tipo di analisi che
saranno effettuate sul campione prelevato: bottiglie di vetre o di plastica ad
esempio evitano 1’inquinamento metallico; bottiglie dello stesso modello sono
inoltre disponlbili con diverse capacita. Bottiglie speciall sterilizzabili ven-
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> gono impiegate in vista di analisi

biochimiche.

Nelle bottiglie a rovesciamento
(es. tipo Nansen) 1'impattc del mes=
saggero provoca lo sgancio dell’attac-
co superiore: la bottiglia fa perno
attorno all®attacco inferiore e si ca=
povolge, mentre due valvole rotanti a

- o mad e R0 t“lj-
.
e,

Wil 9 i webbe ne chiudono le estremitd (fig.2).
v \ [ Nelle bottiglie a scatto (es. ti-

“ 1 po Niskin} i coperchi posti alle due
o estremitd vengono liberati dal messag-
l gero, e si chiudono per la trazione di

un elastico che passa internamente al=-
Fig. VIII.3 = Bottiglia a scatto. la bottiglia. (fig. 3).

4, Termometri a rovesciamento. Il principio di funzionamento del termometro & il-
lustrato nella fig. 4. Il volume di mercurio uscito dal bulbo alla temperatura

in situ T che si trova sopra la strozzatura s, staccato in questo punto in segqui-
to al capovolgimento dello strumento, riempie il bulbo v e parte del capillare
graduato. La trappola t raccoglie il mercurio eventualmente uscito dal bulbo do-
po il rovesciamento per effetto di temperature maggiori a T. Alla temperatura am-
biente T. si effettua la lettura T, del termometro (corretta per 1’errore di sca-
la): TE e diversa da T per 1'alterazione del wvolume del mercurio staccato e del
vetro nel passaggloda T a T, . Detto K il reciproco del coefficiente di espansio-
ne termica del mercurio relativo al vetro, e detto VO il volume del bulbo v in
gradl di capillare, una formula spedita per il calcolo della temperatura in situ
e

(T +V,) (1, - ) (8)

Le costanti K e V_, caratteristiche di ognl termometro, sono incise sullo stru-
mento (in genere K= 6100 e Vﬂ ~ 100°), Il termometro a rovesciamento & costruite
in una custodia tubolare di vetro assieme ad un normale termometro, detto ausilia-
rio, comodo per la lettura della temperatura ambiente T_ .

Il termometro a rovesclamento permette misure di temperatura al centesimo
di grado; & costruito nel tipo protetto e non protetto. Il bulbo del termometro
protetto (fig., 4) scambia il calore con 1'ambiente attraverso un'intercapedine
parzialmente riempita di mercurio che ha la funzione di assorbire la compressio-
ne idrostatica. Il bulbo del termometro non protetto & invece a diretto contatto
con 1l'ambiente liquido, per cui la pressione idrostatica su di esso esercitata
causa una ulteriore emissione di mercurio nel capillare: in seqguito al rovescia=
mento, il termometro non protetto indica pertanto una temperatura T, magglore del=-
la temperatura in situ T. La casa costruttrice indica il coefficiente di pressio-
ne Q del termometro non protetto; la défferenza di temperatura T, - T & pertanto
una funzione di Q, della profonditd d e della densiti media § della colonna d’ac-
qua: da questa differenza si pud pertanto stimare la profondita di rovesciamento
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&

bulbo non protetto

bulbo protetto

Fig. VIII.4 = Termometro a rovesciamento: (A) in fase di misura;
(B) dopo il rovesciamento, in fase di lettura.
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d = M . {9]

In genere Q = 0.1 °C/bar, per cui per d=100 m si ha che Te = T =1 °C.

I termometri a rovesclamento vengono montati su appositi supporti o, di so-
lito, direttamente sulle bottiglie a rovesciamento o su di una custodia girevole
sulle bottiglie a scatto. La loro costante di tempo & dell'ordine del minuto,
per cui & richiesto un tempo di ambientamento di cinque minuti. Recuperati a bor=-
dos & bene attendere che 11 termometro ausiliario sia ben stabllizzato alla tem-
paratura ambients prima di provvedere alle letture.

5. Determinazione della salinita. Nella routine della chimica oceanografica la
salinitd & calcolata con la relazione {I1.3) in funzione della clorinita Cl.
Quest’ultima si determina con il metodo di Mohr-Knudsen, che consiste nel titola=
re il campione d%acqua di mare con nitrato d'argento usando come indicatore il
cromato di potassio. Quando 1'argente ha spostato tutte il clero, fermando clo-
rure d’argento (bianco), si combina con il cromato di potassio dando cromato di

argento (rosso):

Na Cl + Ag NO, Ag C1 + NaNO, (10)

(11)

[

2 AgNO, + K, CrO, Ag, Cr0, + 2 K NO

2 3 )
La soluzione usata per la titolazione & standardizzata con un campione di "acqua
normale”, la cui cloriniti & determinata con molta precisione (al decimillesimo
di “/00 ); questi campioni, preparati presso appositi laberatori, si trovano in
commercio in fiale sigillate.

La salinitd & anche misurata con conduttimetri (cfr. I1.2) e con apparecchi
rifrattometrici (cfr. IL.11).

6. Misure dl corrente. Per la misura della corrente nell'oceano si possono sequi-
re due metodi fondamentali, corrispondenti alla descrizione del moto secondo La=
grange e secondo Eulero {par. III.3,4): con il primo sistema si segue il movimen-
to di opportuni galleggianti trascinati dalla corrente; con il secondo si misura
in un punto fisso il vettore velocitd dell'acqua in funzione del tempo.

Metodi lagrangliani. L'oggetto lanciate in acqua ha la funzione di tracciante:
sl usano coloranti per lo studio della diffusione o per mettere in evidenza un
termoclino, si usano “"cartoline" per studiare il trasporto delle correnti super=
ficiali. Per poter fare misure quantitative, & necessario che l'oggetto traccian-
te possa stare in equilibrio in acqua a densita wvoluta, ovvero che sla sensibile
alla corrente esistente ad una determinata profendita, e che possa essere sequi-
to con continuitd. Le croci di corrente (fig. 5} sono costruite in modo da presen-
tare una buona superficle di trascinamento alla profonditd desiderata, ed una mi-
nima resistenza alla corrente delle strato soprastante ed al vento: sono adatte
per seguire le correnti dello strato superficiale (~ 10 m), e possono essere po=
sizionate a vista, dalla nave o da terra, o col radar. I paracadute, uniti con un
cavo ad un gallegglante e zavorrati, sono adatti per correnti anche profende: so-
no seguiti via radie o con il radar. Il galleggiante di Swallow & costruito per
mantenersi in equilibrio in uno strato di densitd costante predeterminata, del
quale seque la corrente trasmettendo segnali acustici ricevuti a bordo della nave
che lo segue; pud essere implegato ad ognl profonditd, e pud essere munito di
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paracadute

croci di
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galleagiante
di
Swallow

Fig. VIII.5 - WMetodl per la determinazione lagrangiana della corrente.

Figs VIII.6 = Metodi euleriani per la misura della corrente.
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sonde per la registrazione autonoma della pressione, della temperatura, ecc..
Metodi euleriani. L'intensitd e la direzione della velocitd viene misurata
in un "punto fisso" mediante un correntometro, o a diverse profondita con una
catena di correntometri, la cul disposizione operativa pud essere di diverso
tipo a seconda delle esigenze (es. fig. 6). Un correntometro & uno strumento for=-
nito in generale di un rotore (elica a vite, elica a pale, rotore di Savonius)
calibrato in modo che dal numero di giri al secondo che esso compie si risale al=-
la velocita della corrente che lo aziona, e fornito di una coda che lo mantiene
orientato, o di una banderuola orientabile.

N A
- 1
R H "
B |-
@:
1L
_~ ] N
HMHH““J £ s c
+ - |+ +
W E
- - - +

Fig. VIII.7 = Correntometro Ekman=Merz e calcolo della direzione risultante.

Il correntometro Ekman-Merz viene zavorrato ed appeso all’estremita del cavo;
gli attacchi sono montati su cuscinetti a sfere , in modo che la coda orienta un'e-
lica a dieci pale in faccla alla corrente. L'invio di un messaggero attiva un con-
tagiri, che viene fermato da un secondo messaggero inviato dopo un tempo volute.
Ogni venti giri dell’elica, un pallino di bronzo fosforoso cade attraverso il con-
tagiri da un serbatoio in una bussola sottostante, dove 1%ago magnetico opportu-
namente scanalato ad un'estremitd le invia in uno dei 36 scomparti in cui & divi-
so 1'angolo giro. Terminata la misura, il correntometro viene salpato a bordo, do=
ve sl procede alla lettura del contatore ed al cunieggiu dei pallini nella busso-
la. Dal numero di giri, dall’intervallo di campionamento e dalla curva di taratu=
ra del correntometro si calcola la velocitd media 4 ; dal conteggio dei pallini,
in totale N =Z.n; , si ricava la distribuzione n; , i=1,36, in funzione della
direzione &; = 10 i°. Ai fini del trasporto nel punto di misura, la velocitd ar
risultante & data dalla somma dei vettori

aAr. = e aAr {-i:.‘:l_'a. _ﬁ"i feu -ﬂ,% i (12)
N

T ME fic;, st (1)

(14)

C = 2_ n;cosd® , S =2 n;seudy
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I1 modulo della velocitd risultante & dunque

A= ﬁ-ma (15)
e la sua direzione &

5 "
& = qrch"ﬁ. = + k Ago , (16)
ove k = 0,1,2 in funzione del segno di C ed S (fig. 7). Le componenti positive
a N e ad E della velocitd risultante (15,16) sonoc rispettivamente

4,:'” = Ar -.’_.._2!&-9" , rLI‘E = AT S@uw 5 . (1'?}

Si pud definire un ccefficiente percentuale di dispersione in base al rapporto
tra 1 moduli della velocitd risultante e della velocita media

R AR I CEr Y P

A parte la lentezza operativa, il correntometro Ekman-Merz fornisce dati di cor-
rente precisi, e pud essere calato a qualsiasi profonditd essendo privo di parti
a chiusura ermetica.

I correntometri moderni contengono nel loro corpo un dispositivo elettroni-
co che registra su nastro magnetico con cadenza preflssata il numerc di giri to-
talizzato dall’elica e 1’orientazione relativa ad una bussola interna. Su questi
correntometri si possono mentare sensori di temperatura, pressione, conducibili-
td#, ecc.. Il nastro viene poi decodificato, ed i dati in esso contenuti sono

immessi in un calcolatore che 1i elabora secondo le esigenze.
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IX . ELABORAZIONE DEI DATI

1. Introduzione. Una misura, od una serie di misure fisiche, producono un in=-
sieme di datl numerici; uno dei compiti del ricercatore & quello di trattare
ed elaborare questl numerl in modo da ricavarne 1l massimo delle informazioni.
Un tipo di trattamento si ottiene considerando 1’insieme dei dati disponibili
in bleocco, senza riguardo ad un loro eventuale ordinamento spaziale o tempora-
le; la descrizicne che ne consegue ¢ dl tipo statistico, e le informazioni ri-
cavate riguardano per esemple il valere medlo, 1l valore o la classe di valori
pilt probabili e cosi wvia. Un secondo tipo di trattamento dei dati si ha invece
conslderandoll come un insieme ordinato, in funzione dello spazic o del tempo
a seconda del casiy sl tenta allora di scomporre i1 fenomenc dato, il cui an=-
damento & in genere complesso, in un certo numero di componentl ad andamento
pil regolare, esprimibili matematicamente per mezzo di funzloni analitiche,
possibilmente periodiche.

Nel prossimi paragrafi daremo una descrizione, sia pur breve e semplici-
stica, della elaborazione del dati secondo questl due pianti di vista.

2. Tavele di frequenza ed istogramml. Consideriamo un insieme finite di N nu-
meri reall { x; 3 i=1,M} , distribuiti lungo 1’asse delle x in un intervallo
avente per estremi il loro valore minime x,. ed il loro valore massime x. .
Ricoperto 1'intervallo (x, %, ) con
f L un numero K di Intervalll o classi di
. ampiezza & opportuna, consideriamo per
| ogni classe, Individuata dal suo punto
(] medio §. , 11 numero o frequenza f..
| degli x; 1in essa compresi: abbiamo in
tutto K copple di numeri

1 ! {h!flﬂ.,} y = 1,K (1}
I . N . ! !

Xm TF b, R x,, ~ che costituiscono per gli { x .| una tave-
la di frequenza. La somma di tutte le
frequenze ® naturalmente uguale al numero

K
Zohws @
51 pud anche definire la frequenza relativa f, /N , ¢ la frequenza percentuale
flﬂ_ - 100 fh_,,f N % a (3}

Fig. IX.1= Istogramma.
totale del dati:

La rappresentazione grafice della tavela di frequenza (1), ottenuta affiancando
sull*asse x del rettangoli di base 2 e altezza f,. , prende il nome di isto~
gramma. Analogamente a quanto definlto per le tavole di frequenza, possilamo con=
siderare in alternativa istogrammi relativi o istogrammi percentuali. Nelle ta-
vole di frequenza si riconoscono a vista 1 modi, ovvero le classi fn aventl

una frequenza massima relativaj nell'istogramma, un modo & rappresentato da un
rettangolo pil alte di quelli che lo affiancano. La definizione ha senso guando
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lo spicco & rilevante: si parla allora di distrlbuzione unimodale, bimodale,
ecce.s Se 1 numeri { x:} esprimono, in una certa unitd di misura, datl fisicl
sperimentali, i1 concetto di frequenza relativa, subordinatamente alla ripe-
tibilitd della misura, pud essere Inteso in termini di probabiliti: un modo
rappresenta un insieme di valori che hanno una probabllitd di verificarsi
magglore di altri.

&1 usano anche definire la tavola di frequenza, e di conseguenza 1'isto-

gramma, cumulativi:

iﬁn;ﬂm=%{:ﬂ) e P (4)

dove In ognl classe la frequenza ¢, & uguale alla somma delle frequenze f.
delle classi precedenti, classe ﬁw compresas si ha che ¢, = N. Le fig., I.3,4
sono un esemplo di istogramma e relative istogramma cumulativo.

La distribuzione dei dati in base al loro valore numerico cosi visualiz-
zata pud essere ulteriormente caratterizzata con 1'impilego di alcuni parametri
statlstici che ora definlamo. Il procedimento di costruzione della taveola di
frequenza In pratica ha sostituito ai dati originall f X: 3 i=1,Ni dei dati
rappresentativi {?u 3 n=1,K{ y attribuendo ad ogni T“_ un peso uguale a f,_ .
Dieiamo allora valor medlo la medla pesata

K
= a2 e (5)
WA

le caratteristiche della distribuzione dei dati attorne al loro valor medieo X%
si deserivono in funzione degll scostament!l o residul o deviazioni

d. = Bo-% , (6)

L

la cul media pesata con le corrispondentl frequenze & nulla. 51 definisce la
deviazione media

T AL (1)

A
uguale alla media pesata dei valori assoluti delle deviazioni. 5i usano inoltre
considerare i cosiddetti momentl della distribuzione degli { %] : 11 momento di
ordine n & la media pesata delle n-me potenze degli scostamenti (6). Il primo

momento & nullo, per la definizione di scostamento; 1l secondo momento defini-
sce la varianza o dispersione .
2 i< fn d A S [oefo T

v Y %ﬁi o A h—--ilhjﬂ (€)
La seconda espresslone di r" nella {8) & una conseguenza delle (6,5); la radi-
ce positiva della varlanza & il parametro statistico ¢ noto con 11 nome di
deviazione standard. La deviazione standard, ovvero la radice della media qua=
dratica pesata degll scostamentl, & come la varlanza e la deviazione media un
indice della dispersione della distribuzione degli fn dal loro valore medie

¥ « I momenti di ordine 3 e 4 vengono in genexe normalizzati dividendoli per
&

r®* e o" 1 si hanno cosl 1 coefficienti adimensionali:
Lo
A — I 3
Ny = ; ‘:T; [w AL /'71; (9}
= L
1 5 Yl
Cu v 2 feda SO0 (10)

Worod
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In questl due coefficientl gli scostamenti, elevati rispettivamente alla ter-
za ed alla quarta potenza, vengono esaltatiy O % positivo o negative a se-
conda che prevalgano qlil ﬁh maggiori o minori del valore medio: esso & detto
quindi coefficlente di simmetria (skewness). Il coefficiente 4%, , detto di
applattimento (kurtosis), ¢ sempre positivo: esso & al pari di dy 7%, & un
indice di digpersione.

Le definizioni dalla (5) alla {10) si possono naturalmente applicare di-
rettamente al dati [ x|, ponendo ? =x e f =13 avremo cosi rispettivamen=
te:

y M
- - A Z_ )(l:

v , (11)
d; = x; =% (12)
_ i
a = 4L 2 |44, (13)

l/‘.f 4I‘.---‘i-J'I.-" [}
oo {2 Ak (14)

L (A = !

” 5

. = 3 S 3 (1)
YU W o d

| -?f [ L I:lé}
G-'-\ P - G{L'i/ i

3. Distribuzlone normale. Risulta in genere utile confrontare la distribuzione

dei dati, caratterizzata dal suo istoaramma, con delle distribuzioni tecriche,

descritte da funzionl analitiche, le cul caratteristiche sono note. Ci limitia-
mo qui a considerare la distribuzione normale
0 gaussiana, in cul la frequenza in funzione

della x & data con continuitd dalla funzione

esponenziale

h “hi(x - %)

f(x) = = e . (17)
I e . La curva normale & rappresentata in fig. 2
— % egsa ¢ simmetrica rispetto al valore medio
Flg.IX.2=Distribuzione normale. x 5 & decresce esponenzialmente sui dug_lati

con {1 quadrato dello scostamento x = X .

I1 parametro positivo h & detto modulo di precisione; per x =%, f(x) = h/fv
aumentando h la curva si alza e si restringe attorno al valore medio e viceversa,
diminuendolo, la distribuzione normale si applattisce ed aumenta la sua disper=
slone. La curva gaussiana rappresenta 11 limite teorico della distribuzione di
infinite misure di una grandezza che ammette un unico valore vero, di cui x @
la misura pid probablle.

I parametri statistici calecolati per la distribuzione normale (17) sonos

" 1

d = BT 3 (1€)
1

TTTw 1o

Ty = 0 (20)

G = 3 - (21)
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Usando la relazione {19) si pud descrivere la gaussiana in funzione della de-
viazlone standard ¢ :

1 o - x) /2™

2w T (22)

f(x) =

la curva sl applattisce col crescere di ¢ e viceversa. Il cocefficiente di sim=
metria {20) & nullo, poich® la curva & simmetrica. Una distribuzione reale ap-
prossima tanto meglio una distribuzione normale quanto pid 1 suoi parametri
(13,15,16) sono vicini a (18,20,21), e quanto piit 11 rapperte o/ d 2 prossi-
mo al rapporto tra (19) e (1€), che & |7 /2 = 1.2533. Con riferimento alla
fig. 2, una distribuzione asimmetrica con 0;>0, indice di ampi scostamenti
positivi, presenta una “coda"™ a destra, e viceversa per ;< Q.

Si calcola inoltre che l'area percentuale tra la curva e 1’asse delle x,
per diversi intervalli simmetriei rispetto al valore medio, & per la (22):

x + o i 68 ¥ 3
x + 297 3 % %
X + 30 2 100 &

1*area esterna all’intervallo x + 3 o 2 appena lo 0.3 ¥ dell®area totale,
che & uguale a 1. Le percentuall di cul sopra, riferite ad una distribuzione
reale di misure ripetute, possono essere tradotte in termini di probabilita
¥ + ¢ rappresenta 1) valore vero della grandezza flslca misurasta con i1 68 %
di probabilitd, ecc. .

4, Fenomeni stocasticl e deterministici. L’insleme di datl che ora consideria=-
mo & da Intendersi ordinato rispetto ad una varlablle indipendente, che d’ora
in poi, tanto per flssare le idee, sard il tempo t. Questo Insieme pud essere
continuo, clo? descritto da una funzione x(t) in un certo intervallo tempora-
le, oppure discreto, ciod descritto da una serie temporale x, = x(n At). I da-
ti rilevatl con contlnuitd possono provenire da uno strumento registratore di
tipo analogico, dove la strlscia di carta registrata rappresenta il grafico di
x{t)s la serie temporale pud esseres direttamente misurata ad intervalli fissi,
oppure pud essere camplonata dalla registrazione contlnua. Useremo la descri_
zione continua e quella discreta del fenomenc in alternativa, essendo sdmpre
possibile tradurre la prima nella seconda, e la seconda nella prima con un pas-
saqglo al limite.

I fenomeni fisic! si possono in agenerale classificare come stocasticel (o
probabilistici) oppure deterministici. Tuelli che rientrano nella prima catego-
ria possono essere studiati solamente in terminl statistici (facendo per esem-
plo uso del concetti descritti nel par. 2), in quanto presentano variazioni
casuall, del tutio irregolarl. I fenomeni deterministici viceversa possono es-
sere descritti con funzlioni analltlchej in particolare essi si dicono perlodici
o quasl periodici se originatl da una sovrapposizione di fenomeni periodici con
period! tra loro commensurabili (es. le serie di Fourier) o, rispettivamente,
incommensurabili (ad es. l2 marea astronomica), transienti o non periodiei in
tutti gli altri casi.

Nel paragrafil seguenti sono presi in considerazione 1 fenomeni determini-

stici,
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5. Analisl di Fourler. Un fenomeno deterministico, rappresentato dalla funzio-
ne x(t), pud essere descritto in un intervalle (-T/2, T/2) di lunghezza T
mediante la serle di Fourier:

(=1
. W s -
"1["-'.5 - iz_ + ?‘:L{a_k Lo _rl-a'l: + by sen —. kl—l
g o3 (AT e - . .
- ez Ave(F ) (23)

la serie (23) ® una funzione periodica, espressa come somma di un valore medio
aofi, di una armonica fondamentale di periodo T e di infinite armonlche superio-
ri di periodo T/k. Se x{t) & periodica di periodo T, allora essa coincide con

la serie di Fourier su tutto 1%asse temporale. I coefficienti si calcolano con
le formule:

T/ T )
ay - % (f) cos Lok E Ab l:k:%fxmmni—;i kbt at (24)
T/ -T2

le ampiezze e le fasl sono date da

z b
ﬂ.kz 'ai +bk ¥ I:rkﬂ arctg ?‘E . {25}

k

La (23), la (24) e 1a (25) sono espressioni equivalenti del fenomeno x(t); le
funzioni a,, by, AL, @ del periodo T/k si dicono rispettivamente spettro di
cosenl, spettro di seni, spettro d'amplezza, spettro di fase. Unoc spettro di
dunque un’ampiezza o una fase in funzione della frequenza k/T o del periodos
nel caso (24,25), ove la frequenza e il periodo hanno valori discreti, si ha
uno spettro di righe.

Se la funzione x(t) = =x(=t) & dispari, i coefficientl a_ sono nulliy vi-
ceversa, se x(t) = x(=t) & pari, sono nulll i1 b, , ed x(t) & rappresentata dal=-
1*'unico spettre del cosenl, coincidente con lo spetiro d’amplezza:

o Tf :
ay = ;Jx{t) Cos ‘-Z-_% kbt dbF . (26)
Per esempios una funzione della velocitd angolare ¢ («) definita nell’inter-
vallo (0, 2) si pud pensare estesa alle co<O in una funzione pari; essa & al-

lora rappresentabile con la serie di coseni

. L. _ T -
T A -
dove, per la {26), Il
b= 2 J, ey cos g e des (28)
i o 4,

Un fenomeno quasl periodico, ciod del tipo
AN
)(h) = 2 A cos(ont =g (29)
=

dove wy = 2w, = ZﬂTkaq sono velocitd angolari arbitrarie, & individuatoe
biunivocamente dalla coppia degll spettri d’amplezza e di fase A, = A(T.),

e = ¢ (L) (fig. 3). Le righe spettrall non sono pili equispaziate sull‘’asse
delle c» come nel caso delle serle di Fourler.
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Fig. IX.3- Spettro d*amplezza e spettro di fase di un fenomeno
quasi periodleco.

Un fenomeno deterministico non perlodico & in generale rappresentabile
con degli spettri non pil di riche ma continui.

In generale, un fenomeno fisico x(t) &
composto da una parte deterministica e da una
parte stocastica. Lo spettro continuo che rap-
presenta la parte deterministieca si pud ottene-
rey in prima approssimazione, calcolando lo
spettro di Fourler (24) relativo ad un inter=-

ETI;; vallo temporale opportunamente scelto, e Inter=-

A N

| polando gli estremi delle righe spettrall con
o ., una curva continua (fig. 4). Usualmente lo
spettro di Fourier & calcolato per via numerica,
Fig. IX.4- Approssimazione di  lavorande su dati discreti, cio® neon sulla fun-
uno spettro continuo con lo zione continua x{t) ma sulla serie temporale x, .
spettro di Fourler.

6. Filtrl numerici. I1 concetto di flltro indica un mezzo atto a selezionare
una parte dello spettiro caratteristico di un date fenomeno fisico. I1 filtro

si dice numerico se consiste in un procedimento di calcolo che, operando su di
una serie temporale di dati, produce una serie filtrata nella quale, delle fre-
quenze originali, sono presenti solamente quelle comprese in un dato intervallo.
L*immagine di un filtro siffatto in funzione della frequenza c» e la sua azione
su di uno spettro di ampiezza A(co) & illustrata nella fig. 93 il filtro & det=
to passa banda (BP: by pass), passa akta (HP: high pass) o passa bassa (LP: low
pass) a seconda che gli estremi della banda di frequenza trasmessa siano ri-
spettivamente 0 = oy < o <ea, )y =00, Ay =0 ,

F(w) FA (o)

L

Ced

:'A_Ji Q?L

Fig. IX.5 = Filtragglo di uno spettro di ampiezza A(<).
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Il filtro ideale, rappresentato nella fig. 5 con una funzione "a gradino",
non pud essere praticamente realizzato, ma soltanto approssimato; in queste
bisogna tener presente che un aumento della selettivitid va a scapito della sem-
plicitd di calecelo, e comungue non pud superare certi limitl posti dal fatto
che la serle deil dati da filtrare & finita. Nella parte restante di questo pa-
ragrafo & brevemente esposta la teoria di un filtro numerico molto usato per
la buona selettivita e la semplicita di applicazione.

I1 filtro numerico di Vereelli consiste in una combilnazione lineare simme=
trica di 2M + 1 valori mediante la quale la serie temporale data

{xni n=1, NS (30)
& trasformata nella serie filtrata
1§n; o=l NM{ o, (31)
:‘F"'l - quxﬂ * D""L]ixh_q+x'l"‘--i":--i-"'+£]H£xb‘|-.r1+xl",_+.h1.i:{32]
My
:-ﬁ—q’LE-"‘n—¢+Kn+:i=
L =o

4
- Z LD.' X + o ; il:‘sp'--.in,_, rh_[:}—". = a; . (33)
i=-r

Una volta stabilita 1’operazione di filtraggio (33), i1 filtro stesso & biuni-
vocamente individuato dagli M+l coefficienti [b{={b,,b,,.. b {3 il proble=
ma da risolvere a questo punto #: (a) dati 1 coefficienti {b} , calcolare in
funzione della frequenza la curva selettiva ovvero il filtro F(b,«) ed, inver-
samente, (b) prefissato un filtro F(« ), calcolare i coefficienti {b} che lo
realizzano.

(a) Caleolo del filtro. Consideriamo un fenomeno deterministico quasi pe-
riodico rappresentato dalla serie temporale (29), ovvero da:

a3

X = X I{'I’L ﬂl,[-] = % }&lk o5 ."{'r.!vq ; L= ’ir«‘v, {34]
=

G{nk_— nu-‘ﬂ'lr':-"‘,l-\.,_l'fl{ i

Wy, = 2wl = 2w/ Ty

o = 0, T,=v, o, = ¢ d

1

11 fenomeno (34) consiste nella sovrapposizione di una costante A, e di K com

ponenti armoniche di amplezza A , periode T e fase tfk. La funzione della fre-
quenza A descrive lo spettro d"ampiezza, che & unce spettro discreto, a righe;

le frequenze fk sono in generale incommensurabili. Dal momento che

cos &, o = cos (o + PAF ] =

= 05 By, COS c Ak e % G{hk. sew  AF “e 2 (35)

1'operazione di filtraggio (33) sulla serie (34) produce:

7 4 i
\ = - - ' =
jh (_E Ll LT' ﬂkt"ﬁm‘ h".-'\--rt-,i{
-.’-: 15 lk('- -
M

1

fi'h' L'[ . “':--.ké_ by eog ;'i',.l;—.._,,.ﬂ - E%M‘ﬂ:lh ke < E[””. cern | "f“_{“:i\‘i )
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K H '%
= E %‘g‘_‘ 1‘-:,[' £ o5 lﬁjll' L-k'lkJ AhC_GL D‘xhk ; (36)
k—_o L=—M
essendo la seconda somma su i1 in parentesi nulla perché il seno & una funzione
dispari ed i coefficientl b una funzione pari della i. La (36) mostra che la
serlie filtrata_} ha le stesse componentl della serlie dl partenza x, con le
ampiezze moltiplicate per il fattore F :

K k
I kZ Fr A €28 ke (37)
éj (b ii . q
Fh:';;_hifﬂﬁfﬂkbh{‘ 2_1'5 *‘;L_Lumn(dWcuki
[ L= (38)

i==n

La funzione F, = F(b, ) & la funzione filtro, mentre F_A| & lo spettro di
ampiezza della serie filtrata ¢ . La (38) permette di calcolare il filtro
F(b,é2) in funzione del coefficienti della combinazione lineare.

(b) Calcolo dei coefficienti. Prefissata la funzione filtro ovvero i valo-
ri F 4y k=1, K, la (38) fornisce un sistema lineare di K equazioni nelle M+l
incognite b, , i=0, M, facilmente risolvibile. Una via pil comoda per raggiunge-
re lo stesso risultato si trova considerando il limite della (38)

F (b ww) e 2 ¢ (o) (39)

M == koo

dove & () & il valore che alle prefissate frequenze «, prende la funzione
(27), posto che sia
0 = w /ArY - (40)

A

in questo caso limite, gli infiniti coefficienti b; sono dati dall'integrale
(28). 51 opera quindi come segue: prefissato un filtro ideale 24 («) si cal-
cola con la (28) un numero finito di coefficientl b, ,1=0, Mt il filtro reale
F(by« ) (38) che cosi si ottiene approssima 2« (=) tanto meglio quanto pid
grande & M,

Dalla teoria del filtro di Vercelll emergono due considerazioni. La prima
& che esiste (40) un limite superiore (/. =7T/At per la frequenza, ovvero un
limite inferiore 2 = 2At per il periodo: cid significa chey in una serie tem-
porale, il minimo periodo risolubile & uguale al doppic dell’intervalle di cam=-
pionamento. La massima frequenza risolublile & detta anche frequenza di Nyquist:
f, = 1/2At. Per esempio, volendo evidenziare in un fenomeno naturale un perio-
do di un'ora, bisogna campionarlo al minimo ogni 30 minuti, meglio ogni 10C.

La seconda considerazione riguarda il gia citato rapporto tra selettivita
del filtro e praticitd di calcolo. Si & detto che, tanto maggiore & il numero
dei coefficienti b impiegato, tanto meglio un prefissato filtro ideale & ap-
prossimato, e quindi tanto migliore & la sua selettivita (cfr. fig. 6); contem=
poraneamente perd, oltre ad aumentare la lunghezza del calcoli (33), il che
pud essere irrilevante per un calcolatore elettronico, si "erode™ la serie di
dati disponibili. Infatti, partendo da N dati (30), il filtro F(bsM) ne produce
N-2M (31): cid pone un limite ad My che non pud superare, diciamo, N/4.
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Coefficienti del filtro di Vercelll in funzione delle frequenze

Hil =
e del periodi di taglio.

Tab.
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10
11
12
13
14
15
16
17
18
19
20

21
22
23
24

Tab, IX.2 - Coefficienti di Vercelli {b;; i = 0,24}

0.33333

0.27566

0.13783
o
| =0.06891
=(,05513
0
0.03938
0.03445
0

| =0, 02756
| =0.02506
0
0.02120
0.01969
0
~0.01722
=0.01621
0
0.01450

0.01378

)
|
i-ﬂ.ﬂ1253

‘-G.DIIQE

0

9 4Lt

0.22222
0.20460
0.15673

0.09188
0.02721
=0,02177
=0,04594
-0.04478
=0,02557
0O
0.02046
0.02849
0.02297
0.00837
=0, 00777
-0,01837
=0,.01959
=0,01203
o}
0.01076
0.01567
0.01312
0.00494
=0.,00473
-0,01148

10 At
0.,20000
0.18709
0,15136
0.10091
0.04677
0
=0,03118
-0,04324
-0,03784
-0,02078

0

0.01700

0,.02522

0.02328

0.01336

o
=0.01169
=0.01780
-0,016E1
=0,00984
0
0.00890
0.01376
0.01316
0.00779

14 &t

0.14286
O.13810
0.12443
0.10344
0.07758
0.04977
0,.02301
o
=0.01726
=0.02765
-(1,03103
~0,.,02821
=0,02073
=0.01062
0
0.00920
0.01555
0.01825
0.01724
0.01309
0.00690
o
=0,00627
=0,01082
=0,01293

17At

0.11765
0.11498
0,10722
0.09497
0.074923
0.06123
0.04233
0.02393
0.00731
=0,00649
-0.01675
-0,02309
=0,02551
=0,02438
-0,02035
-0,01429
=0.,00718
0
0.00638
0.01128
0.01424
0.01509
0.01391
0.01104
0.00698

filtri passa bassa a diversi periedi di taglio T,.

(1X.6)

304t

0.06667
0.06618
0.064732
0.06236
0.05913
0.05513
0.05045
0.04522
0.03957
0,03363
0,02756
0,02150
0.01559
0.00995
0,00472
0
=0,00413
=0,00761
=0,01039
=0,01245
~-0,01378
=0,0144]
-0,01438
=0,01376
-0.01261

calcolati per
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Per fare un esemplo, calcoliamo 1 coefficienti del filtro ideale passa

banda
b (o) = : (41)

-*- Gy £ o S Lo,
o e Ly, Dy Lo £ £

oy,

11 fattore % trae origine dalla (39). Con la (28), si calcola che

2 i 2 e £
i i — ] P o
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Detta <, la frequenza di tagllo, il filtro passa alta si ottiene ponendo nelle
(42,43) ¢, =vo, , o3, = L1, il filtro passa bassa ponendo ¢y =0, &, = ci,
I coefficienti di Vercelll per i diversi filtri sono riassuntl nella tab. 1 in
funzione sia delle frequenze che del periodi di taglio.

La tab. 2 elenca, a titolo d’esempio, i coefficienti di Vercelli [b;,i=0,24]
calcolati con la formula riportata nella tab. 1 per i filtri passa bassa LP(T_ ),
relativi al periedi di taglio Tgfilt =6y, 9y 10, 14, 17, 20, I filtri corrispon-
denti F(byT//At)y calcolati con la (38) ove si & posto Atew = 2w/ (T/At), sono
rappresentatl nella fig. 6: sl noti che i filtri passa bassa sono circa uguali a
0.5 in corrispondenza dei periodi di taglioj; i filtri passa banda selezionano i
periodi attorno a 7, 12, 22 /it rispettivamente. I grafici degli stessi filtri,
messi In funzione della frequenza, sarebbero simmetricl rispetto alle frequenze
di taglio.

7. Analisl pericdale. Si indica con questo nome un procedimento numerico atto a

mettere In evidenza le componentl periodiche di un date fenomeno. Il primo passo
consiste nel conescere, o nel riconoscere a vista, o nel calcolare le componenti
spettrali del fenomeno; il secondo passc & quello di separare ciascuna componen-
te con un opportuno filtro numerico.

La fig. 7 & un esempio di analisi periedale effettuata su di una serie di
datl orari del livello del mare registrati al mareografo di Trieste. In questo
caso sono conosciutl i periodi princlpali: quelli della marea astronomica, pros=
simi a 12 ed a 24 ore, e quelli delle sesse fondamentali dell’Adriatico, rispet-
tivamente di 21.5, 11, 7 ore. I filtri usati sono quelli della fig. tb; siccome
la loro selettivitd non & tale da permettere la separazione delle sesse dalla
marea astronomica, quest’ultima che & perfettamente nota viene preventivamente
calcolata e sottratta dai livelli osservati. Rimane la componente meteorologica
del livello marino, la cosiddetta "storm surge" (cap. V): l’andamento del livel-
lo medio & evidenziato col filtro passa bassa LP (30"), che taglia via i perio-
di inferiori a 22 ore; i filtri passa banda BP(17"-30"), BP(10"=14"), BP(6"-9")
evidenziano le tre sesse fondamentali. La storm surge & cosi risolta nelle sue
componentl principali: un innalzamento del livello marino in equilibrio con i1l
campo di venti sciroccali, oscillazioni libere conseguenti all’impatto del vento
ed al suo brusco cessare. Alla componente meteorologica si somma la marea luni-
solare del momente, con un effetto complessivo magglormente dannose quando esi-
ste tra queste concordanza di fase.
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Fig. IX.7 = Livelleo del mare (cm) a Trieste (mareografo dell’Istituto Talasso=-
grafico), 2 - 8 novembre 1966: livello osservato, marea astronomica calcolata,
marea meteorologica ("storm surge") per differenza. Componenti filtrate della
marea metecrologica: livello medioc e sesse principall dell’Adriatico.
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