ΔΥΝΑΜΙΚΗ ΕΞΑΤΜΙΣΟΔΙΑΠΝΟΗ

1. Εισαγωγή

Όπως είναι γνωστό, η ηλιακή ενέργεια μετατρέπεται σε βιομάζα μέσω της διεργασίας της φωτοσύνθεσης, όπου το CO2 του αέρα μετατρέπεται σε υδατάνθρακες. Ο ρυθμός απορρόφησης του διοξειδίου του άνθρακα εξαρτάται από τη διαφορά της συγκέντρωσής του στην ατμόσφαιρα και στις στοματικές κοιλότητες των φύλλων καθώς και στην αντίσταση στη διάχυσή του μέσα από τα στομάτια των φύλλων και μέσα στο φυτό.

Η υδατική κατάσταση ενός φυτού επηρεάζει το ρυθμό απορρόφησης CO2 επειδή το υδατικό δυναμικό στις στοματικές κοιλότητες καθορίζει την αντίσταση της διάχυσης. Τα στομάτια του φυτού αρχίζουν να κλείνουν όταν η περιεκτικότητα του φυτού σε νερό μειωθεί μέχρι μια κρίσιμη τιμή όταν το ισοζύγιο μεταξύ της απορρόφησης νερού μέσω των ριζών και της απώλειας νερού από τα στομάτια (διαπνοή) γίνει αρνητικό. Το κλείσιμο των στοματίων συνεχίζεται μέχρι να αποκατασταθεί ισορροπία μεταξύ της απορρόφησης νερού και της διαπνοής. Επομένως υπάρχει μια άμεση αλλά αρκετά πολύπλοκη σχέση μεταξύ διαπνοής, αφομοίωσης και διαθεσιμότητας νερού στο έδαφος.
Στο κεφάλαιο αυτό θα εξετασθεί η διαδικασία της διαπνοής όταν η διαθεσιμότητα υγρασίας δεν αποτελεί περιοριστικό παράγοντα, η οποία ορίζεται και ως «δυναμική εξατμισοδιαπνοή». Η μεθοδολογία που περιγράφεται αναπτύχθηκε για πρώτη φορά από τον Penman (1948, 1956) και διορθώθηκε από τον Frère (1979). Σύμφωνα με τη μεθοδολογία αυτή, η πηγή ακτινοβολίας που παρέχει την ενέργεια για την εξάτμιση του νερού και την απομάκρυνση των υδρατμών υπολογίζεται σε συνδυασμό με τη διαφορά της πίεσης υδρατμών. Η διαδικασία αυτή παρέχει τη δυνατότητα προσδιορισμού της δυναμικής εξατμισοδιαπνοής χρησιμοποιώντας δεδομένα που παρέχουν οι περισσότεροι μετεωρολογικοί σταθμοί.
2. Ακτινοβολία

Ο ήλιος έχει θερμοκρασία 6000οΚ και εκπέμπει ακτινοβολία όπως κάθε μαύρο σώμα με θερμοκρασία μεγαλύτερη από το απόλυτο μηδέν (-273οΚ). Η ηλιακή σταθερά, δηλαδή η μέση ένταση της ακτινοβολίας που φθάνει σε απόσταση ίση με τη μέση απόσταση γης-ήλιου και έξω από την ατμόσφαιρα της γης ισούται περίπου με 1445 J m-2 s-1.

Άσκηση 1. Σε παλαιότερο σύστημα μονάδων μέτρησης, η ηλιακή σταθερά εκφραζόταν σε cal cm-1 min-1. Ποια ήταν η τιμή της στις μονάδες αυτές; (1 cal = 4,182 Joule).
Ένα μέρος της ηλιακής ακτινοβολίας απορροφάται, ανακλάται και διαχέεται μέσα στην ατμόσφαιρα λόγω της ύπαρξης όζοντος, υδρατμών και σκόνης. Η ολική ακτινοβολία που τελικά φθάνει στην επιφάνεια του εδάφους μπορεί να μετρηθεί (πυρανόμετρα) αλλά τέτοια δεδομένα διατίθενται σε μικρό μόνο αριθμό μετεωρολογικών σταθμών. Για τους σταθμούς που δεν παρέχεται άμεση μέτρηση της ολικής ακτινοβολίας, αυτή μπορεί να προσδιοριστεί από μια εμπειρική σχέση χρησιμοποιώντας τη μέση διάρκεια ηλιοφάνειας (Black et al., 1954), σύμφωνα με την εξίσωση του Angström που δίδεται παρακάτω:

Ri = Ra * (aA + bA * n / N)

(J m-2 s-1)



(1)

όπου

Ri  είναι η προσπίπτουσα ακτινοβολία (J m-2 s-1)
Ra είναι η τιμή Angot δηλαδή το θεωρητικό ποσό της ακτινοβολίας που θα έφθανε στην επιφάνεια της γης αν δεν μεσολαβούσε η ατμόσφαιρα (J m-2 s-1). Τιμές της Ra παρουσιάζονται στον Πιν. 1 ως συνάρτηση της ημέρας του έτους και του γεωγραφικού πλάτους.

n/N είναι ο λόγος της πραγματικής (n) προς τη μέγιστη (Ν) διάρκεια ηλιοφάνειας (σε ώρες). Η πραγματική διάρκεια ηλιοφάνειας μετριέται στους περισσότερους μετεωρολογικούς σταθμούς, ενώ η μέγιστη διάρκεια ηλιοφάνειας κατά τη διάρκεια της ημέρας συνοψίζεται στον Πιν. 2 ως συνάρτηση της ημέρας του έτους και του γεωγραφικού πλάτους.

aA και bA είναι εμπειρικές σταθερές.

Πίνακας 1. Τιμές Angot (107 Jm-2d-1) ως συνάρτηση του γεωγραφικού πλάτους και της ημέρας του έτους.

	Βόρειο
	13
	4
	26
	21
	13
	6
	29
	22
	15
	8
	31
	23
	16
	8
	30
	22

	Γ.Π.
	Ιαν
	Φεβ
	Φεβ
	Μαρ
	Απρ
	Μαι
	Μαι
	Ιουν
	Ιουλ
	Αυγ
	Αυγ
	Σεπ
	Οκτ
	Νοε
	Νοε
	Δεκ

	90
	0
	0
	0
	0
	1.77
	3.23
	4.18
	4.51
	4.16
	3.2
	1.75
	0
	0
	0
	0
	0

	80
	0
	0
	0.03
	0.65
	1.77
	3.18
	4.12
	4.44
	4.1
	3.16
	1.75
	0.64
	0.03
	0
	0
	0

	70
	0
	0.1
	0.55
	1.28
	2.2
	3.13
	3.93
	4.24
	3.91
	3.11
	2.17
	1.27
	0.54
	0.1
	0
	0

	60
	0.3
	0.61
	1.15
	1.87
	2.66
	3.39
	3.91
	4.1
	3.89
	3.35
	2.63
	1.85
	1.14
	0.61
	0.3
	0.21

	50
	0.86
	1.21
	1.75
	2.41
	3.06
	3.63
	4.01
	4.14
	3.99
	3.6
	3.03
	2.38
	1.73
	1.2
	0.85
	0.74

	40
	1.46
	1.82
	2.31
	2.87
	3.38
	3.81
	4.07
	4.15
	4.05
	3.77
	3.34
	2.83
	2.28
	1.8
	1.46
	1.33

	30
	2.07
	2.38
	2.8
	3.24
	3.62
	3.89
	4.05
	4.08
	4.02
	3.85
	3.58
	3.2
	2.77
	2.36
	2.06
	1.95

	20
	2.64
	2.89
	3.22
	3.52
	3.74
	3.86
	3.91
	3.91
	3.89
	3.83
	3.7
	3.48
	3.18
	2.87
	2.62
	2.53

	10
	3.15
	3.33
	3.54
	3.69
	3.75
	3.74
	3.69
	3.65
	3.67
	3.71
	3.71
	3.65
	3.49
	3.3
	3.13
	3.07

	0
	3.58
	3.67
	3.75
	3.75
	3.65
	3.5
	3.37
	3.31
	3.35
	3.47
	3.61
	3.7
	3.71
	3.64
	3.56
	3.53

	-10
	3.92
	3.92
	3.85
	3.69
	3.45
	3.18
	2.96
	2.88
	2.95
	3.15
	3.41
	3.65
	3.1
	3.88
	3.9
	3.91

	-20
	4.16
	4.05
	3.84
	3.52
	3.14
	2.76
	2.48
	2.37
	2.47
	2.74
	3.1
	3.48
	3.8
	4.01
	4.14
	4.18

	-30
	4.29
	4.07
	3.72
	3.24
	2.74
	2.27
	1.95
	1.82
	1.94
	2.25
	2.7
	3.2
	3.67
	4.03
	4.27
	4.36

	-40
	4.32
	3.99
	3.46
	2.87
	2.25
	1.76
	1.38
	1.24
	1.37
	1.71
	2.23
	2.83
	3.43
	3.95
	4.3
	4.43

	-50
	4.26
	3.8
	3.15
	2.41
	1.71
	1.16
	0.81
	0.69
	0.8
	1.15
	1.69
	2.38
	3.11
	3.77
	4.24
	4.42

	-60
	4.15
	3.54
	2.73
	1.87
	1.13
	0.59
	0.28
	0.2
	0.28
	0.58
	1.11
	1.85
	2.7
	3.52
	4.13
	4.38

	-70
	4.18
	3.28
	2.25
	1.28
	0.53
	0.1
	0
	0
	0
	0.1
	0.53
	1.27
	2.23
	3.26
	4.16
	4.52

	-80
	4.38
	3.33
	1.82
	0.65
	0.03
	0
	0
	0
	0
	0
	0.03
	0.64
	1.8
	3.31
	4.36
	4.74

	-90
	4.45
	3.39
	1.82
	0
	0
	0
	0
	0
	0
	0
	0
	0
	1.8
	3.35
	4.42
	4.81


Πίνακας 2. Μέγιστη διάρκεια ημέρας (Ν σε ώρες) ως συνάρτηση του γεωγραφικού πλάτους και της ημέρας του έτους.
	Γ.Π.
	15
	15
	15
	15
	15
	15
	15
	15
	15
	15
	15
	15

	Β.
	Ι
	Φ
	M
	A
	M
	Ι
	Ι
	A
	Σ
	O
	N
	Δ

	Ν.
	Ιλ
	A
	Σ
	O
	N
	Δ
	Ι
	Φ
	M
	A
	M
	Ι

	0
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1
	12.1

	10
	11.7
	11.8
	12
	12.4
	12.5
	12.7
	12.7
	12.5
	12.2
	11.9
	11.7
	11.5

	20
	11.1
	11.5
	12
	12.6
	13.1
	13.3
	13.2
	12.9
	12.3
	11.7
	11.3
	11

	30
	10.4
	11.2
	11.9
	12.9
	13.6
	14
	13.9
	13.3
	12.4
	11.5
	10.8
	10.3

	40
	9.9
	10.7
	11.8
	13.3
	14.3
	14.9
	14.7
	13.9
	12.5
	11.2
	10.1
	9.5

	50
	9.2
	10.2
	11.6
	13.8
	15.3
	16.2
	15.9
	14.6
	12.6
	10.9
	9.3
	8.3

	60
	7.5
	9.2
	11.6
	14.6
	17
	18.5
	18
	15.9
	12.9
	10.3
	7.2
	6.4

	70
	3.1
	7.4
	11.4
	16.2
	18.5
	 
	 
	18.7
	13.4
	9.2
	4.7
	 

	80
	 
	1.9
	10.6
	 
	 
	 
	 
	 
	14.8
	6
	 
	 


Οι τιμές των παραπάνω σταθερών εξαρτώνται από την περιοχή ή το γεωγραφικό πλάτος (Glover & McCulloch, 1958) και το κλίμα της περιοχής (Rietveld, 1978). Παρακάτω δίδονται μερικές αντιπροσωπευτικές τιμές που συνιστά ο Οργανισμός Τροφής και Γεωργία των Ηνωμένων Εθνών (FAO-UNESCO, Frère & Popov, 1979):

Κρύες και εύκρατες ζώνες:
aA = 0,18
bA = 0,55
Ξηρές και τροπικές ζώνες:
aA = 0,25
bA = 0,45
Υγρές και τροπικές ζώνες:
aA = 0,29
bA = 0,42

Πρέπει να σημειωθεί ότι η εξίσωση Angström δίνει αρκετά καλές τιμές για εβδομαδιαίες ή μηνιαίες περιόδους.
Άσκηση 2. Μετεωρολογικός σταθμός Λάρισας. Γεωγραφικό πλάτος 39ο37’ ΒΓΠ, 21ο15’ ΑΓΜ, 76 m υψόμετρο).

Μέσες μηνιαίες τιμές διάρκειας ηλιοφάνειας (n):
	Iαν.
	Φεβ.
	Μαρ.
	Απρ.
	Μάι
	Ιουν
	Ιουλ
	Αυγ.
	Σεπ.
	Οκτ.
	Νοε.
	Δεκ.

	3.3
	4.2
	5.1
	7.3
	8.7
	10.3
	11.0
	10.7
	8.3
	5.5
	4.5
	3.3


Υπολογίστε την Ri χρησιμοποιώντας την Εξ. 1 και τους πίνακες 2 και 3. Για τους υπολογισμούς σας θεωρείστε εύκρατο χειμώνα και ξηρό τροπικό θέρος.
Ένα μέρος της ηλιακής ακτινοβολίας που φθάνει στην επιφάνεια της γης ανακλάται πίσω στην ατμόσφαιρα κατά ένα ποσοστό (albedo). Το ποσοστό αυτό καθορίζεται από το συνδυασμό ιδιοτήτων της εξατμίζουσας επιφάνειας  (επιφάνεια νερού, ξηρό έδαφος, υγρό έδαφος, βλάστηση, κλπ), και την κλίση του ήλιου. 
Μια επιφάνεια γρασιδιού ανακλά περί το 0,25 της ηλιακής ακτινοβολίας. Όμως μικρότερες τιμές έως και 0,10 έχουν μετρηθεί σε περιπτώσεις πυκνών δασών. Επίσης τιμές albedo περί το 0,05 και 0,10 έχουν μετρηθεί αντίστοιχα για επιφάνειες νερού και εδάφους, αλλά σε πολύ ξηρά εδάφη πτωχά σε οργανική ουσία το albedo μπορεί να φθάσει έως και 0,30. (Loevenstein et al., 1995). Για πρακτικούς σκοπούς μπορούν να χρησιμοποιηθούν τιμές του albedo 0,05 και 0,25 για επιφάνεια νερού και καλλιέργειας με πλήρη κάλυψη εδάφους, αντίστοιχα. 
Η ατμόσφαιρα και η επιφάνεια της γης έχοντας θερμοκρασίες μεγαλύτερες του απόλυτου μηδενός (-273oC) εκπέμπουν θερμική ακτινοβολία. Το μέγεθος της ακτινοβολίας αυτής είναι ανάλογο της θερμοκρασίας. Επειδή η θερμοκρασία της επιφάνειας της γης είναι μεγαλύτερη από αυτήν της ατμόσφαιρας, εκπέμπεται από την γη προς την ατμόσφαιρα ακτινοβολία μεγάλου μήκους κύματος (θερμική) που είναι ανάλογη με την τέταρτη δύναμη της απόλυτης θερμοκρασίας της επιφάνειας της γης (σ*Τabs)4, όπου σ είναι μια σταθερά (βλ. παρακάτω Equ. 2). Η εκπομπή αυτή μπορεί να υπολογιστεί με βάση τη θερμοκρασία του αέρα, την υγρασία και τον βαθμό νέφωσης. Η εκπομπή θερμικής ακτινοβολίας από την επιφάνεια της γης πίσω στην ατμόσφαιρα είναι μεγαλύτερη σε ανέφελες παρά σε νεφελώδεις ημέρες, λόγω του γεγονότος ότι και τα σύννεφα με θερμοκρασίες κοντά σε αυτές της επιφάνειας της γης εκπέμπουν και αυτά (προς την γη) θερμική ακτινοβολία. 
Ο Penman (1956) εισήγαγε την παρακάτω σχέση που προέρχεται από παλαιότερη εξίσωση του Brunt (1932):

RB = σ * (Ta + 273)4 * (0,56 – 0,079 ea0,5) * ( 0,1 + 0,9 * n/N) 

(2)

όπου

RB  είναι η εξερχόμενη ακτινοβολία μεγάλους μήκους κύματος (J m-2d-1)

σ    είναι η σταθερά Stefan Boltzman (4,9 10-3 J m-2d-1K-4)

Ta  είναι η θερμοκρασία του αέρα (oC). Η τιμή 273 προστίθεται για να γίνει η μετατροπή σε απόλυτη θερμοκρασία.
ea    είναι η επικρατούσα πίεση υδρατμών του αέρα (mbar)

n/N είναι ο λόγος της πραγματικής προς την μέγιστη διάρκεια ηλιοφάνειας.
Άσκηση 3. Μετεωρολογικός σταθμός Λάρισας. Γεωγραφικό πλάτος 39ο37’ ΒΓΠ, 21ο15’ ΑΓΜ, 76 m υψόμετρο).

Μέσες μηνιαίες τιμές θερμοκρασίας (oC) και απόλυτης υγρασίας (mbar):
	Iαν.
	Φεβ.
	Μαρ.
	Απρ.
	Μάι
	Ιουν
	Ιουλ
	Αυγ.
	Σεπ.
	Οκτ.
	Νοε.
	Δεκ.

	5.2
	7.1
	9.6
	14.3
	19.8
	25.2
	27.2
	27.0
	22.4
	16.6
	11.8
	6.7

	5.1
	5.5
	6.6
	7.8
	10.2
	11.1
	11.3
	11.8
	11.0
	9.5
	7.4
	5.9


Υπολογίστε τις μέσες μηνιαίες τιμές της εκπεμπόμενης ακτινοβολίας μεγάλου μήκους κύματος RΒ. 

Η καθαρή προσπίπτουσα ακτινοβολία τότε θα ισούται με:


RN = Ri * (1 – ra) – RB





(3)

όπου
RN   είναι η καθαρή ολική ακτινοβολία (J m-2d-1)
Ri    είναι η προσπίπτουσα ακτινοβολία μικρού μήκους κύματος (J m-2d-1)
ra      είναι  ο συντελεστής ανάκλασης (albedo) (χωρίς διαστάσεις)
RB    είναι η καθαρή εκπεμπόμενη ακτινοβολία μεγάλου μήκους κύματος (J m-2d-1).
Άσκηση 4. Υπολογίστε τη μέση μηνιαία καθαρή ακτινοβολία RN για το μετεωρολογικό σταθμό Λάρισας για μια ανοικτή επιφάνεια νερού και για μια καλλιέργεια με πλήρη κάλυψη.

3. Εξάτμιση
Στη συνέχεια θα εξετάσουμε το θερμικό ισοζύγιο ενός εκτεταμένου και λεπτού στρώματος νερού που καλύπτει ένα μαύρο και μονωμένο σώμα. Η ολική ακτινοβολία που προσπίπτει στο στρώμα αυτό του νερού μπορεί να υπολογιστεί από μετεωρολογικά δεδομένα (εξ. 3) για τιμή albedo = 0,05. H ολική αυτή ακτινοβολία (RN) θερμαίνει το νερό που με τη σειρά του εκπέμπει θερμότητα στον αέρα που το περιβάλλει και εξατμίζει ένα μέρος του νερού, έτσι ώστε σύμφωνα με τον θερμοδυναμικό νόμο της διατήρησης της ενέργειας, ισχύει:



RN = Η + L*E

(J m-2d-1)




(4)

όπου

RN  είναι η ολική ακτινοβολία (J m-2d-1)
H    είναι η απώλεια ενέργειας από άνοδο της θερμοκρασίας (J m-2d-1)
Ε    είναι ο ρυθμός εξάτμισης του νερού από την επιφάνεια (kg m-2d-1)
L    είναι η ενέργεια που απαιτείται για την εξάτμιση του νερού (2450 103 J kg-1)
LE  είναι η απώλεια ενέργειας για την εξάτμιση του νερού (J m-2d-1).
Η απώλεια ενέργειας ως αποτέλεσμα της εξάτμισης (ή διαπνοής) είναι μη αισθητή (latent heat loss) σε αντίθεση με την αισθητή απώλεια θερμότητας ως αποτέλεσμα της ανόδου της θερμοκρασίας της εξατμίζουσας επιφάνειας του νερού (ή των φύλλων) με την απορρόφηση της προσπίπτουσας ακτινοβολίας. 
Η απώλεια θερμότητας προς την ατμόσφαιρα μιας επιφάνειας είναι ανάλογη της διαφοράς θερμότητας, σύμφωνα με τη σχέση:


H = hu * (Ts – Ta)

(J m-2d-1)



(5)

όπου
H  είναι απώλεια θερμότητας (J m-2d-1)
hu  είναι ο συντελεστής διάχυσης της θερμότητας (J m-2d-1oC-1)

Ts  είναι η θερμοκρασία της εξατμίζουσας επιφάνειας (oC)

Ta  είναι η θερμοκρασία του αέρα.(oC).
Στην περίπτωση που η εξατμίζουσα επιφάνεια είναι η φυλλική επιφάνεια μιας καλλιέργειας, η ενέργεια που χρησιμοποιείται για φωτοσύνθεση θα μπορούσε να προστεθεί στο δεξί μέρος της εξίσωσης 4, αλλά θα πρέπει να σημειωθεί ότι η φωτοσύνθεση μιας κλειστής φυλλοστοιβάδας απαιτεί μόνο περί το 5% της καθαρής προσπίπτουσας ακτινοβολίας. Λόγω των μικρών ενεργειακών απαιτήσεων της φωτοσύνθεσης, η απώλεια θερμότητας ιδίως από εξάτμιση είναι ιδιαίτερα σημαντική για την αποφυγή της υπερβολικής υπερθέρμανσης των φύλλων που εκτίθενται στην άμεση ηλιακή ακτινοβολία. 
Στην υποθετική περίπτωση που η θερμοκρασία αέρα ισούται με τη θερμοκρασία της εξατμίζουσας επιφάνειας του νερού (ή των φύλλων) τότε το σύνολο της καθαρής προσπίπτουσας ακτινοβολίας θα απορροφάται για εξάτμιση. Έτσι, σε μια τελείως ανέφελη ημέρα του θέρους στη Λάρισα η εξάτμιση θα έφθανε τα  [40 * (1-0,05) – 11] * 106 J m-2d-1  / (2450 * 103 J kg-1) = 10,8 kg H2O m-2d-1 ή 10,8 mm d-1, και αντίστοιχα η διαπνοή θα έφθανε τα [40 * (1-0,25) – 11] * 106 J m-2d-1 / (2450 * 103) J kg-1 = 7,8 kg H2O m-2d-1 ή 7,8 mm d-1  (βλέπε Πιν. 1 και αποτελέσματα άσκησης 3) σε ιδιαίτερα ξηρές μέρες με έντονο άνεμο (βλέπε παρακάτω). 
Όμως όταν η εξατμιστική δύναμη του αέρα είναι χαμηλή (υγρές ημέρες με άπνοια) δεν απορροφάται όλη η καθαρή ακτινοβολία με την μορφή της λανθάνουσας θερμότητας (εξάτμιση ή διαπνοή) με αποτέλεσμα την άνοδο της θερμοκρασίας της εξατμίζουσας επιφάνειας Ts πάνω από τη θερμοκρασία αέρα. Θερμοκρασιακές διαφορές μεταξ΄τα φυλλοστοιβάδας και θερμοκρασίας αέρα μπορεί να ξεπεράσουν τους 2-3oC για αρκετές ώρες την ημέρα, που σημαίνει προσθήκη λανθάνουσας θερμότητας κατά ….. ΜJ m-2. Αυτό αντιστοιχεί σε περίπου 70% της καθαρής προσπίπτουσας ακτινοβολίας που απορροφάται ημερήσια μια ημέρα του θέρους π.χ. στη Λάρισα.
Όταν η εξατμιστική δύναμη του αέρα είναι ψηλή (ξηρές θερμές ημέρες με λίβα) και τα στομάτια των φύλλων είναι ανοικτά, η εξάτμιση ή η διαπνοή απαιτούν περισσότερη ενέργεια από την απορροφούμενη καθαρή προσπίπτουσα ακτινοβολία και αυτό συνεπάγεται την απορρόφηση ενέργειας από την εξατμίζουσα επιφάνεια (νερού ή φύλλων καλλιέργειας). Τότε η θερμοκρασία της επιφάνειας (των φύλλων) πέφτει κάτω από την επιφάνεια του αέρα, και αυτό αποτελεί την ψύξη από εξάτμιση, που όλοι μας αισθανόμαστε όταν εκθέσουμε υγρό το δέρμα μας στον αέρα.  

Η τιμή του συντελεστή hu εξαρτάται από το στροβιλισμό του αέρα και μπορεί να εκφραστεί εμπειρικά ως συνάρτηση της μέσης ταχύτητας του ανέμου σε συγκεκριμένο ύψος (Penman. 1948):


hu = au * (1 + bu * u)






(6)

όπου
u  είναι η μέση ένταση του ανέμου (m s-1) και
au και bu είναι εμπειρικές σταθερές.
Ενδεικτικές τιμές των παραπάνω σταθερών είναι au = 6,4 105 (J m-2d-1oC-1) και bu =0,54 s m-1, για λεία επιφάνεια γης και ταχύτητα ανέμου σε ύψος 2 m από την επιφάνεια του εδάφους (Frère & Popov, 1979).

Άσκηση 5. Μετεωρολογικός σταθμός Λάρισας. Γεωγραφικό πλάτος 39ο37’ ΒΓΠ, 21ο15’ ΑΓΜ, 76 m υψόμετρο).

Μέσες μηνιαίες τιμές ταχύτητας του αέρα (m s-1)
	Iαν.
	Φεβ.
	Μαρ.
	Απρ.
	Μάι
	Ιουν
	Ιουλ
	Αυγ.
	Σεπ.
	Οκτ.
	Νοε.
	Δεκ.

	1,0
	1,0
	1,0
	0,9
	1,0
	1,0
	1,2
	1,5
	0,9
	0,9
	1,0
	1,0


Υπολογίστε τις μέσες τιμές του hu. 

Ο αέρας αμέσως επάνω από μια ανοικτή επιφάνεια νερού είναι κορεσμένος με υδρατμούς. Επίσης κορεσμένος με υδρατμούς είναι ο αέρας μέσα στις στοματικές κοιλότητες των φύλλων, επειδή τα κύτταρα που περιβάλλουν τις στοματικές κοιλότητες καλύπτονται από λεπτό στρώμα νερού. Αντίθετα, η συγκέντρωση υδρατμών του αέρα είναι γενικά χαμηλότερη της τιμής της στο κορεσμό. Έτσι, επειδή η πίεση υδρατμών είναι ανάλογη της συγκέντρωσης υδρατμών, ανάλογα με την απώλεια θερμικής ενέργειας, μια επιφάνεια νερού (η μια κλειστή φυλλοστοιβάδα) υφίσταται απώλειες υδρατμών που είναι ανάλογη με το έλλειμμα πίεσης υδρατμών μεταξύ της επιφάνειας του νερού (ή των φύλλων) και του περιβάλλοντος αέρα, σύμφωνα με τη σχέση:


E = ku * (es – ea)
(H2O m2 d-1)




(7)

όπου
E
  είναι ο ρυθμός απώλειας υδρατμού (H2O m2 d-1)

ku  είναι ο συντελεστής διάχυσης (kg -2 d-1 mbar-1)

es και ea είναι η πίεση υδρατμών στην ατμόσφαιρα και σε συγκεκριμένο ύψος από αυτήν, αντίστοιχα (mbar).
Η κορεσμένη πίεση υδρατμών σχετίζεται άμεσα με τη θερμοκρασία της ατμόσφαιρας της επιφάνειας Ts, έτσι ώστε με την αύξηση της θερμοκρασίας, ο αέρας μπορεί να περιέχει περισσότερους υδρατμούς μέχρι να κορεστεί όπως φαίνεται από την αύξηση της κορεσμένης πίεσης υδρατμών (Εικ. 1). Η σχέση αυτή μπορεί να παρασταθεί με την παρακάτω εμπειρική εξίσωση του Goudriaan (1977):


es = 6,11 * e (17,47  *  Ts  /  (Ts + 239))




(8)
όπου
Ts  είναι η θερμοκρασία της επιφάνειας (oC), και
es  είναι η κορεσμένη πίεση υδρατμών (mbar).
Κατά τις μεσημεριανές ώρες της ημέρας η θερμοκρασία του αέρα αυξάνει (ενώ δεν προστίθενται υδρατμοί) σχηματίζεται διαφορά μεταξύ της μέγιστης δυνατής (κορεσμένης) πίεσης υδρατμών (es) και της πραγματικής πίεσης  υδρατμών (ea). Η διαφορά αυτή είναι γνωστή ως το έλλειμμα πίεσης υδρατμών. Εναλλακτικά, η περιεκτικότητα του αέρα σε υδρατμούς μπορεί να εκφραστεί με τη σχετική υγρασία (ea / es). Όσο αυξάνει το έλλειμμα πίεσης υδρατμών αυξάνει τόσο μειώνεται η σχετική υγρασία. Αυτό παραδείγματος χάρη συμβαίνει τις μεσημεριανές ώρες ως αποτέλεσμα της αυξημένης ακτινοβολίας, και επομένως αυξάνει στιγμιαία ο ρυθμός εξάτμισης. 
Οι ανταλλαγές λανθάνουσας θερμότητας και εξατμιστικής θερμότητας καθορίζονται από τις ίδιες διαδικασίες στροβιλισμού και διάχυσης. Επομένως υπάρχει συσχέτιση μεταξύ του συντελεστή διάχυσης της θερμότητας και τον συντελεστή διάχυσης υδρατμών (λογος του Bowen), ή



γ = hu * ku-1 * L-1






(9)

όπου γ είναι η ψυχρομετρική σταθερά με τιμή ίση περίπου με 0,66.
Άσκηση 6. Τί είναι ψυχρόμετρο, και ποιές είναι οι διαστάσεις της σταθερής γ;

Αντικαθιστώντας τις εξισώσεις (5), (7) και (9) στην εξίσωση του ισοζυγίου (4) προκύπτει:

RΝ = hu * (Ts – Ta) + (hu / γ) * (es – ea)




(10)

Η παραπάνω εξίσωση περιέχει δύο αγνώστους, τη θερμοκρασία της επιφάνειας του νερού (Ts)  και την κορεσμένη πίεση υδρατμών στην επιφάνεια αυτή (es). Και οι δύο αυτές μεταβλητές σχετίζονται όπως παρουσιάζεται με την εξίσωση (8). Επομένως έχουμε 2 εξισώσεις με 2 αγνώστους έτσι ώστε η θερμοκρασία της υδάτινης επιφάνειας και η πίεση υδρατμών στην επιφάνεια μπορούν να υπολογιστούν. Αυτό επιτρέπει τον υπολογισμό της εξάτμισης με την εξίσωση (7).

Άσκηση 7. Υπολογίστε το ρυθμό εξάτμισης στη Λάρισα τον Ιανουάριο, Μάιο και Ιούλιο για λεπτή εκτεταμένη στρώση νερού με albedo (ποσοστό ανάκλασης) ίσο με 0,05, χρησιμοποιώντας τα δεδομένα των ασκήσεων 1, 4 και 5.

Υπολογίστε για το σκοπό αυτό τη λανθάνουσα και την εξατμιστική απώλεια θερμότητας για θερμοκρασίες επιφάνειας εδάφους ίσες με 20, 21, 22, 23 και 24oC. Κάντε γραφική παράσταση του αθροίσματος των παραπάνω 2 μεταβλητών ως προς τη θερμοκρασία και συμπεριλάβετε στο ίδιο γράφημα την καθαρή ακτινοβολία. Βρείτε στο ίδιο διάγραμμα τη θερμοκρασία ισορροπίας όπου η επιφάνεια του νερού δεν απορροφά ούτε αποβάλει θερμότητα. Υπολογίστε τότε το ρυθμό εξάτμισης.
Η διεργασία που απαιτείται για την επίλυση της άσκησης 7 είναι πολύπλοκη και μπορεί να αποφευχθεί αν χρησιμοποιηθεί ευθύγραμμη συσχέτιση μεταξύ θερμοκρασίας και κορεσμένης πίεσης υδρατμών (εξίσωση 8). Αυτό έγινε για πρώτη φορά από τον Penman (1948), o οποίος χρησιμοποίησε την παρακάτω σχέση:


es – ea =  Δ (Ts – Td)






(11)

όπου
Td  είναι το σημείο δρόσου του αέρα, δηλαδή η θερμοκρασία στην οποία αρχίζει η συμπύκνωση του υδρατμού, η με άλλα λόγια, η θερμοκρασία στην οποία η πραγματική πίεση υδρατμών ισούται με την κορεσμένη πίεση υδρατμών. Η σχέση που περιγράφεται με την εξίσωση (11) παρουσιάζεται στην Εικ. 1. 
Δ  είναι η κλίση της καμπύλης της κορεσμένης πίεσης υδρατμών μεταξύ της μέσης θερμοκρασίας αέρα και του σημείου δρόσου.
Άσκηση 8. Ποιό είναι το σημείο δρόσου όταν η πίεση υδρατμών είναι 10, 15 και 50 mbar;

Άσκηση 9. Ποιά είναι η τιμή του Δ στη Λάρισα τον Ιανουάριο; Υπολογίστε την τιμή του Δ σε θερμοκρασίες 2, 6, 10 …. 30, 34, και 38. Κατασκευάστε γραφική παράσταση των τιμών του Δ σε σχέση με τη θερμοκρασία. 
Αντικαθιστώντας την εξίσωση (11) στην εξίσωση (10) προκύπτει:


RΝ = hu * (Ts – Ta) + (hu * Δ / γ) * (Ts – Td)




(12)
Στην εξίσωση αυτή η θερμοκρασία της επιφάνειας (Ts) είναι ο μόνος άγνωστος και μπορεί να προσδιοριστεί με τη σχέση:


Ts = Ta + [γ * (Δ +γ)] * (RΝ / hu)  - [ Δ / (Δ + γ) ] * (Ta – Td)

(13)

[image: image1.emf]0

10

20

30

40

50

60

0 5 10 15 20 25 30 35 40

θερμοκρασία (

o

C)

πίεση υδρατμών (mbar)

Td Ts

  

Δ

e

a

e

s


Εικ. 1. Η σχέση μεταξύ θερμοκρασίας και κορεσμένης πίεσης υδρατμών. Ta και Td εκφράζουν την θερμοκρασία αέρα και το σημείο δρόσου, αντίστοιχα. Επίσης es και ea είναι η κορεσμένη και η πραγματική πίεση υδρατμών στην ατμόσφαιρα, αντίστοιχα.
Άσκηση 10. Πιστοποιείστε ότι η ψυχρομετρική σταθερά, γ, και η κλίση της καμπύλης της κορεσμένης πίεσης υδρατμών, Δ, έχουν τις ίδιες διαστάσεις, και ότι ο λόγος RΝ / hu έχει τη διάσταση oC. 
Άσκηση 11. Κάτω από ποιές συνθήκες η θερμοκρασία της επιφάνειας ισούται με τη θερμοκρασία του αέρα; Πότε είναι μεγαλύτερη και πότε μικρότερη;
Κατασκευάστε μια εξίσωση για τη συσχέτιση μεταξύ της θερμοκρασίας υγρού θερμομέτρου και του σημείου δρόσου για ένα ψυχρόμετρο που είναι καλώς προφυλαγμένο από την ακτινοβολία. 

Συνδυάζοντας τις εξισώσεις (4), (5) και (13) προκύπτει ότι:
L*E = [ Δ / (Δ + γ) ] * [RΝ + hu (Ta – Td) ] 




(14)
Αυτή είναι η γνωστή εξίσωση του Penman για τον υπολογισμό της εξάτμισης από μια ελεύθερη επιφάνεια νερού. Στην εξίσωση αυτή το υπόλοιπο (Ta – Td) μπορεί να αντικατασταθεί από το (ed – ea) / Δ όπου ed είναι η κορεσμένη πίεση υδρατμών στην δεδομένη θερμοκρασία αέρα.  Στην περίπτωση αυτή η εξίσωση Penman μπορεί να γραφτεί ως εξής:
L*E = [ 1 / (Δ + γ) ] * [Δ * RΝ + hu (ed – ea) ] 



(14)

Άσκηση 12. Υπολογίστε το ρυθμό εξάτμισης από ελεύθερη επιφάνεια νερού στη Λάρισα για κάθε μήνα του έτους. 
4. Δυναμική εξατμισοδιαπνοή

Τα φύλλα των φυτών είναι προφυλαγμένα από την απώλεια νερού με μια εφυμενίδα που είναι σχεδόν αδιαπέρατη στο νερό. Όμως νερό χάνεται από τα στομάτια των φύλλων που παραμένουν ανοικτά για την ανταλλαγή του CO2 και την φωτοσύνθεση. Τα τοιχώματα των κοιλοτήτων των στοματίων είναι υγρά και επομένως ο αέρας μέσα στις στοματικές κοιλότητες είναι κορεσμένος με υδρατμό. Σε σύγκριση με την περίπτωση της εξάτμισης από ελεύθερη επιφάνεια νερού, ο υδρατμός στα στομάτια των φύλλων πρέπει να υπερνικήσει μια επιπλέον αντίσταση για να περάσει από τις στοματικές κοιλότητες στην εξωτερική επιφάνεια των φύλλων. Επομένως, η διαπνοή από μια εκτεταμένη επιφάνεια φύλλου είναι μικρότερη από την εξάτμιση από ελεύθερη επιφάνεια νερού. Από την άλλη πλευρά όμως, η διαπνέουσα επιφάνεια είναι πολύ μεγαλύτερη για μια φυλλοστοιβάδα με δείκτη φυλλικής επιφάνειας μεγαλύτερο από τη μονάδα. Λαμβάνοντας υπόψη τους παράγοντες αυτούς ο Monteith (1965) μετέτρεψε την αρχική εξίσωση Penman για την περιγραφή της διαπνοής από τη φυλλοστοιβάδα μιας καλλιέργειας. Οι λεπτομέρειες της θεωρητικής προσέγγισης του Monteith είναι έξω από τους σκοπούς του παρόντος κεφαλαίου, αλλά το τελικό αποτέλεσμα είναι μια εξίσωση που είναι κατά ένα πολύ μεγάλο βαθμό όμοια με την εξίσωση (14):
L*E = 1 / [(Δ + γ) * ((1/ hu) + (1/Cs)) / (1/ hu)]* [Δ * RΝ + hu (ed – ea) ] 
(15)
όπου Cs είναι η αγωγιμότητα υδρατμών, που εκφράζεται στις ίδιες μονάδες με την hu. 

Στην περίπτωση μιας φυτοστοιβάδας, η Cs αντιπροσωπεύει την αγωγιμότητα ενός μεγάλου αριθμού φύλλων και αναφέρεται ως αγωγιμότητα της φυλλικής επιφάνειας. Για μια καλά αρδευόμενη καλλιέργεια που βρίσκεται σε συνθήκες δυναμικής διαπνοής, η Cs είναι πολύ μεγαλύτερη της hu. Η επίδραση του διορθωτικού παράγοντα στην εξίσωση (15) είναι επομένως πάρα πολύ μικρή. Για πρακτικούς δηλαδή λόγους, η εξίσωση Penman στην αρχική της έκφραση φαίνεται να αποτελεί μια πολύ καλή προσέγγιση για τη δυναμική διαπνοή των καλλιεργειών. Στην περίπτωση έλλειψης νερού, το μερικό κλείσιμο των στοματίων εκφράζεται με την πτώση της αγωγιμότητας της φυλλοστοιβάδας Cs.
Πρέπει να σημειωθεί όμως ότι στην περίπτωση της εξάτμισης από ελεύθερη επιφάνεια νερού ελήφθη τιμή του albedo ίση με 0,05, ενώ όταν η εξίσωση Penman χρησιμοποιείται για διαπνοή από φυλλοστοιβάδα η τιμή του  albedo είναι 0,25. Ο ρυθμός απώλειας νερού που υπολογίζεται κατ’ αυτόν τον τρόπο είναι γνωστός ως «δυναμική εξατμισοδιαπνοή» μιας χαμηλής φυτείας που δεν έχει έλλειψη νερού και χαρακτηρίζεται από κλειστή φυλλοστοιβάδα. Το πρόθεμα «εξατμισο-» χρησιμοποιείται γιατί δεν γίνεται διαχωρισμός της ποσότητας νερού που χάνεται από τα φύλλα και αυτής που χάνεται με την εξάτμιση από την υγρή επιφάνεια εδάφους κάτω από την φυλλοστοιβάδα.
Άσκηση 13. Υπολογίστε τη δυναμική εξατμισοδιαπνοή στη Λάρισα για κάθε μήνα του έτους. 
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