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Εισαγωγή 
 
Η εξέταση της φυσικής του Θαλάσσιου Περιβάλλοντος απαιτεί, εκτός από την 
καλή γνώση των βασικών αρχών της Νευτώνειας µηχανικής (που θεωρούµε ότι 
είναι προαπαιτούµενη για την ανάγνωση του παρόντος) την εισαγωγή του 
αναγνώστη στα κεφάλαια της φυσικής που επιτρέπουν την στατιστική περιγραφή 
ενός συστήµατος σωµατιδίων, δηλαδή τη Θερµοδυναµική και τη Μηχανική 
Συνεχών Μέσων, σαν εισαγωγή στη Ρευστοµηχανική. Και αυτό γιατί ενώ η απλή 
Μηχανική είναι σε θέση να εξηγήσει τη δυναµική ενός ή µικρού αριθµού στερεών 
σωµάτων, δεν επαρκεί όταν έχουµε να κάνουµε µε ρευστά (δηλαδή υγρά και 
αέρια).  
 Η αιτία της ανεπάρκειας της απλής, Νευτώνειας Μηχανικής να περιγράψει 
την κίνηση των ρευστών δεν είναι βέβαια ότι αυτή δεν ισχύει! Ο λόγος είναι η 
κλίµακα στην οποία εξετάζουµε τα φαινόµενα. Όταν θεωρούµε κάτι σαν ρευστό, 
σηµαίνει ότι δεν βλέπουµε τα µόριά του να κινούνται το ένα σε σχέση µε το άλλο, 
αλλά βλέπουµε µια µάζα να κινείται, πιθανόν παραµορφούµενη. Η µάζα που 
βλέπουµε αποτελείται από έναν τεράστιο αριθµό µορίων, που κινούνται 
συγκρουόµενα το ένα µε το άλλο. Η περιγραφή του συστήµατος µε απλή 
Νευτώνεια µηχανική θα απαιτούσε την γνώση της θέσης και κινητικής 
κατάστασης ενός τεράστιου αριθµού σωµατιδίων, και την επίλυση ενός ακόµα 
µεγαλύτερου αριθµού εξισώσεων. Αυτό ίσως θεωρητικά είναι δυνατό, αλλά είναι 
πρακτικά αδύνατο στις χωροχρονικές κλίµακες που µας ενδιαφέρουν, δηλαδή στη 
µακροκλίµακα. Είναι δυνατό εάν κατεβούµε στη µικροκλίµακα, δηλαδή σε 
κλίµακες µερικές χιλιάδες φορές µεγαλύτερες των µοριακών µεγεθών. 
 Ο τεράστιος αριθµός µορίων (ή ιόντων, ή ιοντικών ριζών) που περιέχονται σε 
ένα ρευστό στις συνθήκες που θα µας απασχολήσουν σε αυτό το πόνηµα, 
επιτρέπει την άκρως ικανοποιητική περιγραφή του συστήµατος µε τη χρήση της 
Θερµοδυναµικής και της Μηχανικής Συνεχών Μέσων. Η µετάβαση από τη 
Νευτώνεια µηχανική στη Θερµοδυναµική µέσω της Στατιστικής Φυσικής δεν θα 
µας απασχολήσει εδώ. Εδώ, θα υπενθυµίσουµε τις αρχικά βασικές έννοιες της 
Θερµοδυναµικής (όπως θερµοκρασία, πίεση, έργο, κτλ.) που θα µας επιτρέψουν 
τη στατιστική περιγραφή της κατάστασης κάποιου ρευστού (µέσω της 
καταστατικής εξίσωσης). Αυτό θα µας επιτρέψει στη συνέχεια την εισαγωγή µετά 
στη Ρευστοµηχανική και τη Φυσική Θαλασσίου Περιβάλλοντος. 
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1. Θερµοδυναµική 
 

1.1 Στερεή, Υγρή, Αέρια κατάσταση 
 Πριν προχωρήσουµε στην υπενθύµιση των βασικών αρχών της 
Θερµοδυναµικής και την εισαγωγή στη Ρευστοµηχανική, θα πρέπει να ορίσουµε τι 
εννοούµε όταν λέµε στερεό και τι ρευστό σώµα. Όπως έγινε σαφές στην εισαγωγή, 
καθοριστικό ρόλο στο εργαλείο που θα χρησιµοποιούµε παίζει πάντα η χωροχρονική 
κλίµακα για την οποία ενδιαφερόµαστε. Όπως είναι ίσως γνωστό στους αναγνώστες, 
η σύγχρονη φυσική αποδέχεται τέσσερις δυνάµεις στη Φύση, τη Βαρύτητα, την 
Ηλεκτροµαγνητική, την Ισχυρή και την Ασθενή. Οι δύο τελευταίες δρουν σε ατοµική 
κλίµακα καθορίζοντας τη µορφή και δοµή της ύλης, και είναι ουσιαστικά ανύπαρκτες 
στη µακροκλίµακα. Οι δύο πρώτες, Βαρύτητα και Ηλεκτροµαγνητική, δρουν στη 
µακροκλίµακα και επηρεάζουν τη µορφή και κίνηση του κόσµου που µας περιβάλλει 
όπως τον αντιλαµβανόµαστε.  
 Μεταξύ των µορίων ενός σώµατος, ασκούνται κυρίως ηλεκτροµαγνητικές 
δυνάµεις, ενώ στη µακροκλίµακα, όταν δεν υπάρχουν εξωτερικά ηλεκτροµαγνητικά 
πεδία, υπερισχύει η βαρύτητα (βλέπε ασκήσεις 1 και 2). Όταν οι ηλεκτροµαγνητικοί 
δεσµοί µεταξύ των µορίων ενός σώµατος είναι ισχυροί, τότε τα µόριά του 
ταλαντώνονται γύρω από σταθερές θέσεις ισορροπίας µε  αποτέλεσµα το σώµα να 
είναι στερεό, να έχει δηλαδή καθορισµένο σχήµα υπό δεδοµένες συνθήκες.  

Ένα υγρό σώµα χαρακτηρίζεται από ασθενέστερους δεσµούς µεταξύ µορίων:  
αυτά έχουν αρκετή κινητική ενέργεια ώστε να ξεφεύγουν από τη θέση ισορροπίας 
τους (και το πηγάδι δυναµικού που την καθορίζει). Τότε τα µόρια µπορούν και 
κινούνται µε σχετική ελευθερία, υποβαλλόµενα σε ελκτικές δυνάµεις µόνο από τα 
άµεσα «γειτονικά» του µόρια, και υπάρχει µια συνεκτικότητα στη δοµή του υλικού, το 
οποίο έτσι έχει συγκεκριµένο όγκο, κάτω από σταθερές περιβαλλοντικές συνθήκες. 
Εάν το τοποθετήσουµε σε δοχείο µεγαλύτερου όγκου, δεν είναι ικανό να το γεµίσει.  

Τέλος, ένα αέριο χαρακτηρίζεται από πολύ ασθενείς δεσµούς µεταξύ των 
µορίων του. Τα µόρια των αερίων έχουν ικανή κινητική ενέργεια ώστε κινούνται 
ουσιαστικά ελεύθερα και υπόκεινται σε ελαστικές κρούσεις µεταξύ τους, αφού η 
όποια έλξη ασκείται από τα γειτονικά µόρια είναι µηδαµινή. Τα αέρια 
χαρακτηρίζονται από την τάση να αποκτούν το µέγιστο δυνατό όγκο και να 
καταλαµβάνουν ολόκληρο το δοχείο στο οποίο βρίσκονται.  

Άσκηση µικρής διατµητικής δύναµης δεν επιφέρει παραµόρφωση στο σχήµα 
ενός στερεού, ενώ αντίθετα, επιφέρει µόνιµη και συνεχή παραµόρφωση στο σχήµα 
των ρευστών (υγρών και αερίων). Υπάρχουν στερεά που παθαίνουν συνεχή και 
µόνιµη παραµόρφωση αν η δύναµη που ασκείται πάνω τους  υπερβαίνει κάποια τιµή 
κατωφλίου, και αυτά λέγεται ότι έχουν πλαστικότητα (σε αντίθεση µε τα πλήρως 
ελαστικά υλικά, που επανέρχονται στο αρχικό τους σχήµα µετά την άσκηση της 
δύναµης). 

Τα ρευστά που θα µας απασχολήσουν εδώ είναι τα λεγόµενα Νευτώνεια 
ρευστά, δηλαδή η παραµόρφωση που υφίστανται είναι ευθέως ανάλογη της τάσης 
που υφίστανται. Υπάρχουν και υγρά (όπως διάφορα πολυµερή, οργανικές ουσίες, και 
διάφορα διαλύµατα) για τα οποία η σχέση τάσης και παραµόρφωσης είναι µη 
γραµµική, και συχνά διατηρούν κάποια «µνήµη», έχοντας σε κάποιο βαθµό ελαστικές 
ιδιότητες. Αυτά λέγονται µη-Νευτώνεια ρευστά, και στην πλειοψηφία τους είναι 
viscous-elastic. 
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1.2 Θερµοκρασία 
 Παραπάνω είδαµε ότι αυτό που καθορίζει τελικά αν ένα σώµα βρίσκεται στη 
στερεά, την υγρή ή την αέρια κατάσταση σε σταθερές συνθήκες περιβάλλοντος είναι 
η κινητική ενέργεια των µορίων του. Τα µόρια ενός υλικού έχουν υψηλότερη 
κινητική ενέργεια στην αέρια φάση από απ’ ό,τι στην υγρή, και στην υγρή φάση 
περισσότερη ενέργεια από ό,τι στη στερεά. Μέτρο της µέσης κινητικής ενέργειας των 
µορίων ενός υλικού είναι η θερµοκρασία του. Με άλλα λόγια, η θερµοκρασία είναι 
ένα στατιστικό µέγεθος της Θερµοδυναµικής που µας επιτρέπει τη σύνδεση µε την 
Κλασσική Μηχανική, αφού επιτρέπει τη γνώση της µέσης κινητικής ενέργειας των 
µορίων ενός υλικού. 
Η Θερµοκρασία µπορεί να µετρηθεί µε χρήση των κλιµάκων 

• Κελσίου (°C), 
• Fahrenheit (°F) και 
• Kelvin (K). 

Η κλίµακα Fahrenheit εισήχθη το 1724 από τον Γερµανό φυσικό Daniel Gabriel 
Fahrenheit, που έθεσε το σηµείο 0 °F στη χαµηλότερη θερµοκρασία που µέτρησε, και 
το σηµείο 100 °F στη θερµοκρασία περίπου του ανθρωπίνου σώµατος. 
Η κλίµακα Κελσίου εισήχθη το 1742 από το Σουηδό αστρονόµο Anders Celsius, και 
ορίζεται από τις φυσικές ιδιότητες του νερού. Το σηµείο 0 °C αποτελεί το σηµείο 
πήξης του καθαρού νερού, και το σηµείο 100 °C αποτελεί το σηµείο βρασµού του 
καθαρού νερού σε πίεση µιας ατµόσφαιρας. 
Η κλίµακα Kelvin προτάθηκε το 1848 από τον William Thomson, γνωστό ως Λόρδο 
Kelvin. Ο βαθµός Kelvin είναι ίδιος µε το βαθµό Κελσίου, αλλά το µηδέν της 
κλίµακας Kelvin τέθηκε στη θερµοκρασία όπου η εσωτερική ενέργεια των σωµάτων 
είναι µηδενική (τα µόρια της ύλης δεν έχουν κινητική ενέργεια). 
 

 
 

1.3 Πίεση 
 Από την Κλασσική Μηχανική, η πίεση έχει ορισθεί ως η δύναµη που ασκείται 
κάθετα σε µια επιφάνεια δια το εµβαδόν της επιφάνειας αυτής. Η Θερµοδυναµική µας 
λέει ότι η πίεση που ασκείται σε µια επιφάνεια από ένα ρευστό είναι αποτέλεσµα της 
δύναµης που ασκείται από τις κρούσεις των µορίων του ρευστού στην επιφάνεια 
αυτή. Συνακόλουθα, απουσία εξωτερικών δυνάµεων (π.χ., βαρύτητας), η πίεση που 
ασκείται από ένα στερεό ή ένα υγρό σε µια επιφάνεια θα είναι µηδενική, ενώ σε ένα 
αέριο θα είναι συνάρτηση της µέσης κινητικής ενέργειας των µορίων του, δηλαδή της 
θερµοκρασίας του αερίου. 
Ισοδύναµα, η πίεση θα µπορούσε να ορισθεί σαν πυκνότητα δύναµης κάθετης προς 
µια επιφάνεια:  

S
Fp n=  

, όπου p η πίεση και Fn η κάθετη στην επιφάνεια S συνιστώσα της δύναµης F
r

. 
 

Μετατροπές µεταξύ κλιµάκων θερµοκρασίας: 
 
Από την κλίµακα Κελσίου στην κλίµακα Fahrenheit:  32)8.1( +×= CF oo  
Από την κλίµακα Κελσίου στην κλίµακα Kelvin:  15.273+= CK o  
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1.4 Έργο και θερµότητα 
 Είδαµε παραπάνω ότι η φάση στην οποία βρίσκεται ένα υλικό σε σταθερές 
περιβαλλοντικές συνθήκες εξαρτάται από την µέση κινητική ενέργεια των µορίων 
του, δηλαδή τη θερµοκρασία του. Η Θερµοδυναµική µας έχει διδάξει ότι η φάση στην 
οποία βρίσκεται ένα ιδανικό αέριο 
εξαρτάται εκτός από τη θερµοκρασία 
και από την πίεση (βλέπε παρακάτω, 
§1.4). Εδώ θα πρέπει να γίνει µια 
παρένθεση για να διευκρινιστεί το τι 
εννοούµε όταν λέµε σταθερές 
περιβαλλοντικές συνθήκες. Εννοούµε 
ότι το υλικό θα πρέπει να βρίσκεται σε 
ισορροπία µε το περιβάλλον του, 
δηλαδή να µην ανταλλάσσει ενέργεια. 
Ένα υλικό, για να περάσει από µια φάση 
σε µια άλλη θα πρέπει να ανταλλάξει 
ενέργεια µε το περιβάλλον του. Η 
ανταλλαγή ενέργειας γίνεται είτε ως 
ανταλλαγή θερµότητας είτε ως 
παραγωγή έργου.  

Προσοχή:  
Ενώ η δύναµη είναι διανυσµατικό µέγεθος, η πίεση είναι βαθµωτό µέγεθος. 
∆ηλαδή, η πίεση δεν έχει προτιµώµενη διεύθυνση και φορά: Ασκείται κάθετα σε 
όποια επιφάνεια είναι βυθισµένη στο ρευστό, από το ρευστό προς την επιφάνεια 
αυτή. 
 
Επίσης: 
Να µη συγχέεται το σύµβολο p (πίεση) µε το συµβολο ρ (πυκνότητα) 

Σχήµα 1-1. ∆οχείο µε αέριο. Στο πιστόνι, 
επιφάνειας Α, ασκείται µια δύναµη F, που το 
µετακινεί κατά ένα διάστηµα ∆x. 

Μετατροπές µονάδων πίεσης: 
Στο διεθνές σύστηµα µονάδων (S.I.), η µονάδα πίεσης είναι το Πασκάλ (Pascal, 
Pa) που ορίζεται ως µονάδα δύναµης ανά επιφάνεια, δηλαδή  

1 Pa = 1 N m-2. 
Πολύ συνηθισµένη µονάδα στην ωκεανογραφία και µετεωρολογία είναι το bar, 
που ορίζεται από 

1 bar = 106 dynes cm-2. 
Το 1 bar συχνά αναφέρεται και ως µια ατµόσφαιρα, αφού ισούται περίπου µε την 
πίεση που ασκεί η ατµόσφαιρα στην επιφάνεια της θάλασσας. Αλλά δεν πρέπει να 
συγχέεται µε τις µονάδες πίεσης τεχνική ατµόσφαιρα (At) και ατµόσφαιρα (atm). 
Η αντιστοιχία είναι: 

1 bar = 105 Pa 
1 bar = 1.0197 at 
1 bar = 0.96784 atm 
1 bar = 750.06 mmHg  
1 bar = 14.504 psi (λίβρες ανά τετραγωνική ίντσα) 
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 Ο ένας τρόπος αλλαγής της εσωτερικής ενέργειας ενός σώµατος είναι η 
παραγωγή έργου πάνω του, µέσω της άσκησης κάποιας εξωτερικής δύναµης. Μια 
δύναµη F ασκούµενη σε κάποιο σώµα, όταν προκαλεί µετατόπιση του σώµατος κατά 
τη διεύθυνση και φορά της, κατά ένα διάστηµα µήκους ∆x, παράγει έργο W που 
δίνεται από τη σχέση  

xFW ∆=                                                    (1-1) 
 Η παραπάνω σχέση (που προέρχεται από την κλασσική µηχανική) 
εφαρµόζεται και στη θερµοδυναµική. Είναι δυνατόν να παράγουµε έργο πάνω σε ένα 
σώµα και να αυξήσουµε την εσωτερική του ενέργεια (όπως αυτή µετριέται µε τη 
θερµοκρασία) µε µηχανικό τρόπο, δηλαδή εφαρµόζοντας πάνω του µια δύναµη. Για 
παράδειγµα, στο σχήµα 1-1 έχουµε κάποιο συµπιεστό ρευστό µέσα σε ένα 
αδιαπέραστο δοχείο, το οποίο έχει µια έξοδο µε πιστόνι επιφάνειας Α. Στο πιστόνι 
ασκείται µια δύναµη F, η οποία το µετακινεί κατά ένα διάστηµα ∆x. Το έργο που 
παράγει η δύναµη πάνω στο αέριο έχει µέτρο που δίνεται από την παραπάνω εξίσωση 
(1-1). Η δύναµη F κατανέµεται σε µια επιφάνεια Α πάνω στο έµβολο. Άρα, η πίεση 
στην επιφάνεια του εµβόλου είναι p = F/A. H σχέση (1-1) λοιπόν µπορεί να 
ξαναγραφεί ως  

xApW ∆= , 
και επειδή το γινόµενο Α ∆x µας δίνει τη µεταβολή του όγκου του αερίου, η εξίσωση 
(1-1) µπορεί να ξαναγραφεί ως: 

VpW ∆=                                                      (1-2) 
Το έργο λοιπόν που ασκείται πάνω σε ένα σώµα από µια εξωτερική δύναµη µπορεί να 
εκφραστεί σαν γινόµενο της πίεσης επί την µεταβολή του όγκου του σώµατος. 
 
 Η θερµότητα είναι η ενέργεια που ανταλλάσσεται µεταξύ δύο εφαπτόµενων 
υλικών που έχουν διαφορετική θερµοκρασία. Η θερµότητα (όπως και το έργο) είναι 
µορφές ενέργειας που ανταλλάσσονται, και 
σε καµιά περίπτωση δε χρησιµοποιούνται 
για να δηλώσουν την κατάσταση κάποιου 
σώµατος.  Η θερµότητα (ως ενέργεια) είναι 
πάντοτε θετική, και ρέει από το σώµα µε τη 
µεγαλύτερη θερµοκρασία προς το σώµα µε 
τη µικρότερη θερµοκρασία, δηλαδή από το 
θερµότερο προς το ψυχρότερο. Η 
διαδικασία ανταλλαγής θερµότητας είναι 
µέσω των αλλεπάλληλων κρούσεων µεταξύ 
των γειτονικών µορίων. Η ροή θερµότητας 
είναι ανάλογη της διαφοράς θερµοκρασίας 
µεταξύ των υλικών. Στο σχήµα 1-2 φαίνεται 
σχηµατικά η διαδικασία ανταλλαγής 
κινητικής ενέργειας (και έτσι διάχυσης της 
θερµότητας) µεταξύ δύο υλικών. Έστω το 
υλικό στα αριστερά βρίσκεται σε µια 
θερµοκρασία Τ1 και το υλικό δεξιά σε Τ2, 
και Τ1 > Τ2. Φυσικά, δεξιά και αριστερά της 
διεπιφάνειας του παραδείγµατός µας θα 
µπορούσε να βρίσκεται το ίδιο υλικό, αλλά 
σε διαφορετικές θερµοκρασίες. Τα µόρια 
στη διεπιφάνεια µεταξύ των υλικών συγκρούονται µεταξύ τους ανταλλάσσοντας 
ενέργεια, και σύντοµα τα µόρια κοντά στη διεπιφάνεια αποκτούν ψηλότερη ή 

T1                        ∆x                           T2

 
Σχήµα 1-2. Ανταλλαγή θερµότητας µεταξύ
δύο υλικών. Τα διαφορετικού χρώµατος 
σωµατίδια µπορεί να αντιπροσωπεύουν 
είτε µόρια του ίδιου υλικού µε διαφορετική 
κινητική ενέργεια, είτε διαφορετικά 
σωµατίδια, είτε διαφορετικές 
συγκεντρώσεις του ίδιου υλικού. 
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χαµηλότερη κινητική ενέργεια, αυξάνοντας ή µειώνοντας έτσι τοπικά τη 
θερµοκρασία. Στο στιγµιότυπο που απεικονίζουµε στο σχήµα 1-2, η θερµοκρασία 
έχει µεταβληθεί σε ένα διάστηµα ∆x, ενώ έξω από αυτό η θερµοκρασία παραµένει Τ1 
στο αριστερό και Τ2 στο δεξιό υλικό. Έχει αποδειχθεί πειραµατικά ότι η ροή 
θερµότητας από το αριστερό προς το δεξιό υλικό είναι ευθέως ανάλογη της διαφοράς 
θερµοκρασίας µεταξύ τους: 

x
Tk

x
TTkQ

∆
∆

−=
∆
−

−= 12                                              (1-3). 

Το πρόσηµο (-) υποδηλώνει ότι η ροή θερµότητας είναι αντίθετου προσήµου από τη 
βάθµωση της θερµοκρασίας ∆Τ/∆x, γιατί έχει η τελευταία διεύθυνση από τη 
χαµηλότερη προς την υψηλότερη θερµοκρασία. Ο συντελεστής k λέγεται θερµική 
αγωγιµότητα και είναι διαφορετικός για κάθε υλικό. Θεωρώντας απειροστά µικρές 
διαστάσεις, η εξίσωση (1-3) αποκτά τη διαφορική της µορφή:  

x
TkQ
∂
∂

−=                                                          (1-4) 

Θεωρώντας τρεις διαστάσεις (ή περιστρέφοντας το σύστηµα των αξόνων µας) η 
εξίσωση (1-4) γράφεται  









∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

−= k
z
Tj

y
Ti

x
TkQ

)))r
                                        (1-5) 

ή, χρησιµοποιώντας το σύµβολο του Λαπλασιανού τελεστή ∇
r

 

(όπου  k
z

j
y

i
x

)))r

∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

≡∇ ) η ροή της θερµότητας βάσει της κατανοµής της 

θερµοκρασίας δίνεται από: 
  TkQ ∇−=

rr
                                                           (1-6) 

Η παραπάνω εξίσωση είναι γνωστή και ως νόµος του Fourier. H ροή θερµότητας έχει 
µονάδες ενέργειας ανά επιφάνεια ανά χρόνο (Joule m-2 s-1) δηλαδή (σε πιο 
συνηθισµένη µορφή) ισχύος ανά χρόνο (Wm-2). Στο διεθνές σύστηµα µονάδων που 
χρησιµοποιούµε εδώ, η θερµοκρασία εκφράζεται σε βαθµούς Kelvin (όπου ºΚ = ºC + 
273.15). ∆ιαστατική ανάλυση µας δείχνει ότι οι µονάδες του συντελεστή θερµικής 
αγωγιµότητας είναι (Joule ºΚ-1 m-1 s-1), ή (W ºΚ-1 m-1).  

1.5 Μοριακή διάχυση 
Ο µηχανισµός µεταφοράς της θερµότητας µέσω των αλληλεπιδράσεων γειτονικών 
µορίων µεταξύ τους που αναπτύχθηκε στην προηγούµενη παράγραφο λέγεται 
µοριακή διάχυση. Οι κινήσεις ή ταλαντώσεις των µορίων που είναι υπεύθυνες για τη 
µοριακή διάχυση της θερµότητας, ευθύνονται επίσης και για τη µοριακή διάχυση 
µάζας και ορµής. 
Πειράµατα έχουν δείξει ότι και στη µοριακή διάχυση µάζας και ορµής (ή ταχύτητας), 
ισχύει το αντίστοιχο της σχέσης (1-6). Έστω δύο διαλύµατα διαφορετικών 
συγκεντρώσεων, C1και C2, σε ένα δοχείο, διαχωρισµένα από ένα αδιαπέραστο τοιχίο. 
Εδώ θα θεωρήσουµε ότι η πυκνότητα του διαλύτη είναι ίδια µε την πυκνότητα της 
διαλυµένης ουσίας, και έτσι δεν υπάρχουν φαινόµενα ανάµειξης λόγω διαφορετικής 
πλευστότητας. Σε δεδοµένο χρόνο αφαιρούµε το τοιχίο. Τότε, τα µόρια της 
διαλυµένης ουσίας θα είναι ελεύθερα να περνούν από το ένα διάλυµα στο άλλο 
(σχήµα 1-2). Το συνολικό αποτέλεσµα θα είναι µια ροή σωµατιδίων από το διάλυµα 
υψηλότερης συγκέντρωσης προς το διάλυµα χαµηλότερης συγκέντρωσης, άρα µια 
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ροή συγκέντρωσης που θα τείνει να οµογενοποιήσει το υγρό διάλυµα. Η εξίσωση που 
διέπει τη ροή αυτή είναι αντίστοιχη µε την (1-6): 

CkQ cc ∇−=
rr

                                                       (1-7) 

Εδώ, το διάνυσµα cQ
r
είναι η ροή µάζας της διαλυµένης ουσίας (σε kg m-2 s-1), C η 

συγκέντρωση (σε kg m-3) και kc ο συντελεστής µοριακής διάχυσης για τη 
συγκεκριµένη ουσία στο συγκεκριµένο διαλύτη (σε m-2 s-1). Η εξίσωση (1-7), που 
διέπει τη µοριακή διάχυση µάζας, είναι γνωστή και ως νόµος του Fick.  
Όσον αφορά τη µοριακή διάχυση της ορµής (ή της ταχύτητας, διατηρώντας τη µάζα 
σταθερή), το παρακάτω ωραιότατο παράδειγµα δίνεται από τον Kundu (1990): Έστω 
δύο τρένα φορτωµένα µε τούβλα, κινούνται σε παράλληλες ράγες προς την ίδια 
κατεύθυνση, µε διαφορετικές ταχύτητες. Όσο τα τρένα αλληλοκαλύπτονται, εργάτες 
από το κάθε τρένο ρίχνουν τούβλα από το δικό τους στο διπλανό τρένο, µε τον ίδιο 
ρυθµό και για τα δύο τρένα, ώστε η συνολική µάζα του κάθε τρένου να παραµένει 
σταθερή. Τα τούβλα που πέφτουν από το αργό τρένο στο ταχύ έχουν αποτέλεσµα να 
επιβραδύνουν το τελευταίο, ενώ τα τούβλα που πέφτουν από το ταχύ στο αργό το 
επιταχύνουν. Το παραπάνω παράδειγµα είναι µια πολύ καλή αντιστοιχία µε το 
µηχανισµό ανταλλαγής ορµής µέσω µοριακής διάχυσης 
 Έστω ένα προφίλ οριζόντιας ταχύτητας ενός ρευστού, µεταβαλλόµενης µε το βάθος 
όπως στο σχήµα 1-3.  Το συνεχές προφίλ της ταχύτητας µπορεί να προσεγγιστεί µε 
απειροστά λεπτά στρώµατα οµογενούς ταχύτητας πάχους dz. Ας εξετάσουµε δύο 
γειτονικές µάζες ρευστού, απειροστά µικρές, κινούµενες προς την ίδια κατεύθυνση µε 
διαφορετικές ταχύτητες, U1 και U2 (Βλέπε σχήµα 1-3).  

 
Σχήµα 1-3. Παράδειγµα διάχυσης της ορµής σε µια κατακόρυφα ανοµοιογενή ροή σε δύο χρονικά 
στιγµιότυπα, t1 και t2. Το συνεχές προφίλ της ταχύτητας µπορεί να προσεγγιστεί µε απειροστά λεπτά 
στρώµατα οµογενούς ταχύτητας πάχους dz. Στο σχήµα φαίνεται η τάση τ1 που ασκείται στο στρώµα 
ταχύτητας U1 από το στρώµα U2 επιβραδύνοντάς το. Φυσικά, στο κάτω στρώµα ασκείται ίση τάση 
αντίθετης φοράς, επιταχύνοντάς το. Το αποτέλεσµα είναι η σταδιακή οµογενοποίηση του προφίλ, όπως 
φαίνεται στα δεξιά, σε έναν χρόνο t2 > t1. Στο σχήµα δεξιά φαίνεται µε µαύρο χρώµα το προφίλ της 
ταχύτητας σε χρόνο t1, και µε µπλε το προφίλ σε χρόνο t2. 
 
Η ανταλλαγή σωµατιδίων µεταξύ των διαφορικά κινούµενων µαζών έχει σαν 
αποτέλεσµα τη διάχυση της ταχύτητας µε τάση για εξοµοίωση (οµογενοποίηση) των 
ταχυτήτων. Μέσω των µοριακών κρούσεων, η αργή µάζα (ταχύτητας U1) εξασκεί µια 
δύναµη (διατµητική τάση τ1) στην ταχύτερη µάζα, που τείνει να µειώσει την ταχύτητά 
της U2. Αντίστοιχα, η τάση (-τ1) που ασκεί η ταχύτερη στην βραδύτερη τείνει να την 
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επιταχύνει (να αυξήσει την U1). Οι δύο τάσεις είναι ίσου µέτρου και αντίθετης φοράς, 
µε αποτέλεσµα στο σύστηµα να ασκείται µηδενική δύναµη, η ταχύτητα όµως τείνει 
να οµογενοποιηθεί. Η τάση που ασκεί η µια µάζα στην άλλη είναι η τριβή, και είναι 
ανάλογη του ρυθµού µεταβολής της ταχύτητας, σε αναλογία µε την εξίσωση (1-4): 

zd
Ud
r

r µτ =                                                            (1-8) 

Ο συντελεστής µ λέγεται δυναµικό ιξώδες και είναι διαφορετικός γα κάθε ρευστό. Η 
σχέση (1-8) είναι γνωστή και σαν Νευτώνειος νόµος της τριβής. Το δυναµικό ιξώδες 
εξαρτάται από τη θερµοκρασία. Στα αέρια, το ιξώδες αυξάνει µε τη θερµοκρασία, 
επειδή αυξάνονται οι αλληλεπιδράσεις των µορίων που κινούνται µε µεγαλύτερες 
ταχύτητες. Στα υγρά, αντίθετα, µε την αύξηση της θερµοκρασίας, το ιξώδες µειώνεται 
λόγω της µείωσης των συνεκτικών δεσµών των µορίων. 
Να τονιστεί η διαφορά της (1-8) από την (1-4) µε την έννοια ότι η µια είναι βάθµωση 
και η άλλη τελεστής. 
 
Παράρτηµα 
Το διάνυσµα της βάθµωσης ενός βαθµωτού µεγέθους p είναι το διάνυσµα που µας 
δείχνει προς τα πού και µε ποιο ρυθµό αυξάνεται το µέγεθος p. Αν το πρόβληµά µας 
είναι µονοδιάστατο (για παράδειγµα, η µοριακή διάχυση της θερµότητας σε µια 

ράβδο) τότε η βάθµωση της θερµοκρασίας περιγράφεται από το διάνυσµα i
x
T ˆ
∂
∂ , 

όπου το 
x
T
∂
∂  µας δίνει το µέτρο της αύξησης ή µείωσης της θερµοκρασίας και το 

µοναδιαίο διάνυσµα î  µας δίνει τη διεύθυνση του διανύσµατος της βάθµωσης. Το 

πρόσηµο του 
x
T
∂
∂  µας ορίζει τη φορά του διανύσµατος της βάθµωσης (θετικό 

πρόσηµο σηµαίνει φορά ίδια µε το î , αρνητικό πρόσηµο φορά αντίθετη του î ). 
 
Σε δύο διαστάσεις (σε ένα επίπεδο), το µέγεθος p µπορεί να είναι συνάρτηση και των 
δύο αυτών διαστάσεων. ∆ηλαδή, για παράδειγµα, η θερµοκρασία στην επιφάνεια της 
θάλασσας µπορεί για δεδοµένη χρονική στιγµή να είναι συνάρτηση και του 
γεωγραφικού µήκους x και του γεωγραφικού πλάτους y. Τότε, σα βάθµωση του 

µεγέθους p ορίζεται το διάνυσµα j
y
pi

x
pp ˆˆ

∂
∂

+
∂
∂

≡∇
r

 , όπου ji ˆ,ˆ  τα µοναδιαία 

διανύσµατα στους άξονες x και y του δισδιάστατου χώρου.  
 
Στη γενική τρισδιάστατη περίπτωση, η βάθµωση του µεγέθους p ορίζεται από   

k
z
pj

y
pi

x
pp ˆˆˆ

∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

≡∇
r

, 

όπου kji ˆ,ˆ,ˆ  τα µοναδιαία διανύσµατα των διαστάσεων x, y και z  αντίστοιχα. 
Το µέγεθος p∇

r
 είναι ένα διάνυσµα που µας δείχνει πάντα προς τη διεύθυνση όπου το 

p αυξάνει µε τον µεγαλύτερο ρυθµό, και έχει µέγεθος ανάλογο του ρυθµού αύξησης 
του p.  
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Το σύµβολο k
z

j
y

i
x

ˆˆˆ
∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

≡∇
r

 αντιπροσωπεύει το τελεστή ανάδελτα, ο 

οποίος κατά την εφαρµογή του σε βαθµωτά και διανυσµατικά πεδία είναι αντίστοιχος 
µε διάνυσµα.  
 
Για παράδειγµα, δεδοµένου ενός διανυσµατικού πεδίου, π.χ. ενός πεδίου ταχυτήτων 

kwjviuu ˆˆˆ ++=
r , ο τελεστής ανάδελτα µπορεί να εφαρµοστεί µε τους εξής 
τρόπους: 
 

Σαν εσωτερικό γινόµενο: 
z
w

y
v

x
uu

∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

≡⋅∇
rr

. Το µέγεθος που προκύπτει είναι 

βαθµωτό και λέγεται απόκλιση του διανύσµατος (στη συγκεκριµένη περίπτωση είναι 
η απόκλιση του πεδίου ταχυτήτων). Η φυσική του έννοια είναι ακριβώς η απόκλιση 
των διανυσµάτων από τις περιοχές όπου p⋅∇

r
>0, και η σύγκλισή τους στις περιοχές 

όπου p⋅∇
r

<0. 
 
Σαν εξωτερικό γινόµενο:  

k
x
v

y
uj

x
w

z
ui

y
w

z
v

kji

zyx

wvu

u ˆˆˆ

ˆˆˆ









∂
∂

−
∂
∂

+







∂
∂

−
∂
∂

−







∂
∂

−
∂
∂

=
∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

≡×∇
rr

. 

Το µέγεθος που προκύπτει είναι διανυσµατικό, λέγεται στροβιλισµός, ή στροβίλωση 
του διανύσµατος (στη συγκεκριµένη περίπτωση στροβιλισµός του πεδίου 
ταχυτήτων), και περιγράφει τη τάση του πεδίου να «στρίβει», να καµπυλώνεται, ή να 
παρουσιάζει ανοµοιογένεια κάθετα στην κίνηση. 
 
Άσκηση 1.1. 
Έστω ότι έχουµε µε τη βοήθεια δορυφόρου έχουµε καταγράψει την επιφανειακή 
θερµοκρασία στον ελληνικό χώρο σε δεδοµένες χρονικές στιγµές. Υπολογίστε και 
σχεδιάστε το διάνυσµα της βάθµωσης της θερµοκρασίας, όταν: 
Α) η θερµοκρασία αυξάνεται από βορρά προς νότο κατά ένα βαθµό Κελσίου ανά 100 
χιλιόµετρα. 
Β) η θερµοκρασία µειώνεται από δύση προς ανατολή κατά δύο βαθµούς Κελσίου ανά 
100 χιλιόµετρα. 
Γ) η θερµοκρασία αυξάνεται από τα βορειοδυτικά προς τα νοτιοανατολικά µε ρυθµό 1 
βαθµό Κελσίου ανά 50 χιλιόµετρα. 
∆) η θερµοκρασία µειώνεται µε το ύψος κατά δέκα βαθµούς ανά 1000 µέτρα. 
 
Άσκηση 1.2. 
Έστω ότι µε εµπειρικό τρόπο βρήκαµε ότι η θερµοκρασία κατά µήκος µιας ράβδου 
δίνεται από τον τύπο Τ(x) = αx2. Αν η θερµική αγωγιµότητα του υλικού µας είναι k, 
πόση είναι η ροή θερµότητας κατά µήκος του υλικού; 
 
Άσκηση 1.3. 
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Έστω ότι σε µια ράβδο µετρήσαµε Τ(5 m) = 15 °C ενώ σε απόσταση ενός µέτρου, Τ(6 
m) = 13 °C. Αν η θερµική αγωγιµότητα της ράβδου είναι 0.005 W m-1 °C-1, ποια η 
µοριακή ροή θερµότητας µεταξύ των σηµείων αυτών; 
 
Άσκηση 1.4. 
Έστω ότι µε εµπειρικό τρόπο βρήκαµε ότι η θερµοκρασία στην επιφάνεια της θάλασσας 
σε µια περιοχή και σε δεδοµένη χρονική στιγµή δίνεται από τον τύπο Τ(x,y) = 20 + 0.05 
°C km-1 x – 0.15 °C km-1 y. Υπολογίστε και σχεδιάστε το µέγεθος T∇

r
. 

 
Άσκηση 1.5. 
Έστω ότι µε εµπειρικό τρόπο βρήκαµε ότι η θερµοκρασία στην επιφάνεια της θάλασσας 
σε µια περιοχή και σε δεδοµένη χρονική στιγµή δίνεται από τον τύπο Τ(x,y) = 20 + 0.05 
°C km-1 x -0.0003 °C km-2 x2 – 0.15 °C km-1 y. Υπολογίστε και σχεδιάστε το µέγεθος 

T∇
r

. 
 
Άσκηση 1.6 
Έστω ότι σε κάποιο ταξίδι του Ω/Κ «Αµφιτρίτη», το φορητό  CTD µας έδωσε τις εξής 
µετρήσεις θερµοκρασίας: στα 9 µέτρα 22.4 °C, στα 11 µέτρα 20.0 °C, στα 27 µέτρα 
19.0 °C και στα 29 µέτρα 18.9 °C. Υπολογίστε τη µοριακή ροή θερµότητας στα 10 και 
στα 28 µέτρα βάθος, και σχεδιάστε τα διανύσµατα ροής θερµότητας στα δύο αυτά βάθη. 
Υπολογίστε την απόκλιση του πεδίου ροής θερµότητας. Αν δεν υπάρχουν άλλες 
διεργασίες ροής θερµότητας, το νερό µεταξύ 10 και 28 µέτρων θα τείνει να θερµανθεί ή 
να ψυχθεί; Η θέρµανση ή ψύξη ενός υλικού, πως συνδυάζεται µε την απόκλιση ή 
σύγκλιση του πεδίου ροής θερµότητας; Θερµική αγωγιµότητα του θαλασσόνερου: k = 
0.6 W m-1 °C-1. 
 
Άσκηση 1.7 
Έστω ότι µια ευθύγραµµη ακτή µπορεί να περιγραφεί από την εξίσωση y = 0, και το 
πεδίο της επιφανειακής ταχύτητας ενός παράκτιου ρεύµατος µπορεί να περιγραφεί ως 
εξής: 

kwjviuu ˆˆˆ ++=
r  = 0.00010 s-1 y î . Υπολογίστε και σχεδιάστε το στροβιλισµό του 
ρεύµατος.  
 
Άσκηση 1.8 
Έστω ότι ένα επιφανειακό ρεύµα µπορεί να περιγραφεί από την εξίσωση  

kwjviuu ˆˆˆ ++=
r  = 0.00010 s-1 x î . Υπολογίστε και σχεδιάστε την απόκλιση και το 
στροβιλισµό του ρεύµατος.  
 
Άσκηση 1.9 
Έστω ότι ένα επιφανειακό ρεύµα µπορεί να περιγραφεί από την εξίσωση  

kwjviuu ˆˆˆ ++=
r  = 0.00010 s-1 y î  + 0.00010 s-1 x ĵ . Υπολογίστε και σχεδιάστε  το 
ρεύµα,  την απόκλιση και το στροβιλισµό του ρεύµατος.  
 
Άσκηση 1.10 
Έστω ότι ένα επιφανειακό ρεύµα µπορεί να περιγραφεί από την εξίσωση  

kwjviuu ˆˆˆ ++=
r  = [ 0.10 m s-1 + 0.00010 s-1 x ] î  + 0.00010 s-1 y ĵ . Υπολογίστε 
και σχεδιάστε  το ρεύµα,  την απόκλιση και το στροβιλισµό του ρεύµατος.  
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1.6 Οι νόµοι της Θερµοδυναµικής 
 
Η κλασσική θερµοδυναµική εξετάζει συστήµατα σε ισορροπία. Όταν λέµε 
θερµοδυναµικό σύστηµα, εννοούµε µια ποσότητα ύλης σταθερής µάζας και 
ορισµένου όγκου. Το σύστηµα µπορεί να ανταλλάσσει ενέργεια µε το περιβάλλον του 
είτε µε την παραγωγή έργου (µεταβάλλοντας τον όγκο του), είτε µέσω ανταλλαγής 
θερµότητας. Η µάζα ενός θερµοδυναµικού συστήµατος παραµένει σταθερή. 
Η θερµοδυναµική επιτρέπει την εξέταση του συστήµατος µέσω της καταγραφής 
στατιστικών ποσοτήτων που περιγράφουν τη µέση κατάσταση των σωµατιδίων από 
τα οποία αυτό αποτελείται (δηλαδή ποσοτήτων όπως η θερµοκρασία και η πίεση). Η 
θερµοδυναµική λοιπόν περιγραφή ενός συστήµατος προϋποθέτει την κατάστασή του 
σε θερµοδυναµική ισορροπία, δηλαδή την απουσία χωρικών και χρονικών 
µεταβολών. Για να συµβαίνει αυτό πρέπει να µεσολαβεί κάποιος απαραίτητος χρόνος 
από την ανταλλαγή έργου ή θερµότητας του συστήµατος µε το περιβάλλον του, µέχρι 
την καταγραφή της νέας του θερµοδυναµικής κατάστασης. Ο χρόνος αυτός 
αντιστοιχεί σε µερικές µοριακές συγκρούσεις, που απαιτούνται για να κατανείµουν 
τις νέες θερµοδυναµικές συνθήκες σε όλο το σύστηµα. Ο χρόνος αυτός είναι συνήθως 
πολύ µικρός σε σχέση µε τις χρονικές κλίµακες που θα µας απασχολήσουν σε αυτό το 
κεφάλαιο, και έτσι µπορούµε πάντα να θεωρούµε ότι ένα σύστηµα βρίσκεται σε 
θερµοδυναµική ισορροπία αµέσως µε την παύση των ανταλλαγών έργου ή 
θερµότητας µε το περιβάλλον του.  
 
Πρώτος νόµος της θερµοδυναµικής. 
Ο πρώτος νόµος της Θερµοδυναµικής είναι η διατήρηση της ενέργειας. Ή, µε άλλα 
λόγια, λέει ότι η µεταβολή της εσωτερικής ενέργειας ενός θερµοδυναµικού 
συστήµατος ισούται µε τις ανταλλαγές θερµότητας και έργου µε το περιβάλλον του. 
∆ηλαδή, ο πρώτος νόµος επιβάλλει ότι 

WQE +=∆                                                               (1-9) 
όπου ∆E η µεταβολή της εσωτερικής ενέργειας ενός συστήµατος, Q η θερµότητα και 
W το έργο που ανταλλάσσονται µεταξύ του συστήµατος και του περιβάλλοντός του. 
Με άλλα λόγια, ο πρώτος νόµος της θερµοδυναµικής µας έχει την τυπική µορφή ενός 
νόµου διατήρησης (θα συναντήσουµε πολλούς παρόµοιους παρακάτω, βλέπε 
κεφάλαιο 4), που λέει ότι η µεταβολή µιάς ποσότητας σ’ ένα σύστηµα εξαρτάται από 
τη ροή της ποσότητας αυτής µέσω των ορίων του συστήµατος. 
 
∆εύτερος νόµος της θερµοδυναµικής. 
Για την κατανόηση του δεύτερου νόµου της Θερµοδυναµικής απαιτείται η εισαγωγή 
της έννοιας της εντροπίας. Η εντροπία είναι ένα στατιστικό µέτρο της αταξίας που 
επικρατεί σε ένα σύστηµα. Στη θερµοδυναµική, συνδέεται µε τη θερµότητα Q που 
ανταλλάσσεται από ένα σύστηµα θερµοκρασίας Τ που µεταβαίνει από µια κατάσταση 
1 σε µια κατάσταση 2. Ο δεύτερος νόµος της Θερµοδυναµικής µας λέει ότι η 
εντροπία ενός αποµονωµένου συστήµατος δεν µπορεί να µειώνεται. Αν η µετάβαση 
ενός συστήµατος από µια κατάσταση 1 σε µια άλλη 2 είναι αργή και χωρίς τριβές, 
τότε η εντροπία του συστήµατος παραµένει σταθερή, και η µετάβαση είναι 
αναστρέψιµη, και η διεργασία λέγεται αντιστρεπτή. Σε µια πιο γενική περίπτωση µε 
απότοµες µεταβολές και τριβή, η εντροπία ενός συστήµατος τείνει πάντοτε να 
αυξηθεί. 
Ο ορισµός της εντροπίας η δίνεται από την παρακάτω σχέση: 
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T
d dQ

=η                                                       (1-10) 

όπου dQ η θερµότητα που ανταλλάσσει ένα θερµοδυναµικό σύστηµα και Τ η 
θερµοκρασία του. Χρησιµοποιώντας την (1-10) στον πρώτο νόµο της 
θερµοδυναµικής, έχουµε 

(1-11) 
Η ποσότητα Τη λοιπόν είναι µέτρο του θερµικού φορτίου του συστήµατος. Αν 
θέλουµε να υπολογίσουµε την ειδική θερµότητα του συστήµατός µας σε σταθερή 
πίεση, δηλαδή τη  µεταβολή του θερµικού φορτίου µε τη θερµοκρασία, αυτή δίνεται 
από την παραγώγιση της (1-11) ως προς Τ: 

ppp

p 







Τ∂

∂
+








Τ∂
Ε∂

=







Τ∂
η∂

Τ≡
Vc p                                       (1-12) 

Αντίστοιχα, η ειδική θερµότητα σε σταθερό όγκο θα δινόταν από 
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                                            (1-13) 

Ο λόγος των δύο παραπάνω ειδικών θερµοτήτων, γ ≡ cp / cv,  είναι µια ποσότητα 
πολύ χρήσιµη στον υπολογισµό των ιδιοτήτων συµπιεστών ρευστών. 
 

1.7 Καταστατικές εξισώσεις 
Αναφέραµε παραπάνω ότι η θερµοδυναµική επιτρέπει την περιγραφή συστηµάτων 
πολλών σωµατιδίων µε χρήση ενός µικρού αριθµού µεταβλητών, που περιγράφουν 
π.χ. τη µέση κινητική ενέργεια των σωµατιδίων (όπως η θερµοκρασία), η τη µέση 
δύναµη που ασκείται ανά µονάδα επιφάνειας από τις κρούσεις των σωµατιδίων αυτών 
(όπως η πίεση).  
Όταν το θερµοδυναµικό σύστηµα αποτελείται από ένα µόνο συστατικό (για 
παράδειγµα, καθαρό οξυγόνο σε ένα µπαλόνι), τότε η πλήρης θερµοδυναµική 
περιγραφή του συστήµατος απαιτεί τη γνώση µόνο δύο θερµοδυναµικών 
παραµέτρων. Τότε, µπορούµε να εκφράσουµε ένα πλήθος άλλων θερµοδυναµικών 
παραµέτρων (όπως η ταχύτητα του ήχου cS, η ειδική θερµότητα σε σταθερή πίεση Cp 
και όγκο CV, κ.α.) σαν συνάρτηση δύο άλλων θερµοδυναµικών παραµέτρων. Για 
παράδειγµα,  

),(
),(
TcCC

Tpcc

Spp

SS

=
=

                                                 (1-10) 

Οι παραπάνω εξισώσεις λέγονται καταστατικές εξισώσεις του συστήµατος. Η γνώση 
µιας καταστατικής εξίσωσης ενός συστήµατος επιτρέπει τη γνώση όλων των 
θερµοδυναµικών παραµέτρων του. 
Όταν ένα θερµοδυναµικό σύστηµα αποτελείται από δύο υλικά, όπως για παράδειγµα 
ένα υδατικό διάλυµα π.χ. ζάχαρης, τότε η θερµοδυναµική περιγραφή του συστήµατος 
απαιτεί τη γνώση τριών παραµέτρων (όπως, για παράδειγµα, θερµοκρασία Τ, 
πυκνότητα του διαλύµατος ρ και συγκέντρωση της ζάχαρης στο νερό C): 

),,( CTcc SS ρ=                                                 (1-11) 
Με επαγωγή, η θερµοδυναµική περιγραφή της κατάστασης ενός υγρού διαλύµατος (ή 
αέριου µείγµατος) n συστατικών απαιτεί τη γνώση n+2 θερµοδυναµικών παραµέτρων 
(για παράδειγµα, πίεση, πυκνότητα, και συγκέντρωση Ci, i=1,2,…,n, της κάθε 
διαλυµένης ουσίας στο µείγµα). ∆ηλαδή, σε ένα µείγµα n συστατικών, η εξίσωση (1-
11) θα γραφόταν  

pdVTddE −η=
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),...,,,,( 21 nSS CCCTcc ρ=                                      (1-12) 
Αυτό θα είχε δυσµενέστατες επιπτώσεις στην προσπάθεια να περιγραφούν 
θερµοδυναµικά τα δύο βασικά γεωφυσικά ρευστά, δηλαδή ο Ωκεανός και η 
Ατµόσφαιρα. Ο λόγος είναι ότι και τα δύο δεν είναι µείγµατα λίγων συστατικών, 
αλλά αποτελούν µείγµατα πολύ µεγάλου αριθµού αερίων ή διαλυµένων αλάτων 
(ιόντων και ριζών), µε αποτέλεσµα η ακριβής γνώση της συγκέντρωσης κάθε ουσίας 
και η χρήση της στην καταστατική εξίσωση του εκάστοτε ρευστού να είναι αδύνατη.  
Ευτυχώς, τα διάφορα συστατικά που αποτελούν την ατµόσφαιρα αλλά και τον 
Ωκεανό απαντώνται σε σταθερές αναλογίες, τουλάχιστον στις χρονικές κλίµακες που 
µας απασχολούν εδώ. (Η σταθερότητα των αναλογιών αντανακλά τη γρήγορη 
ανάµειξη των ρευστών σε σχέση µε το ρυθµό µεταβολής των ουσιών αυτών). Για την 
περίπτωση της ατµόσφαιρας, είναι γνωστό ότι αυτή αποτελείται από 78% άζωτο, 
20% οξυγόνο, κλπ. Οι συγκεντρώσεις των ουσιών αυτών είναι ουσιαστικά σταθερές. 
η µόνη ουσία που βρίσκεται σε σηµαντικές συγκεντρώσεις στην ατµόσφαιρα και η 
συγκέντρωσή της παρουσιάζει µεγάλες µεταβολές (που επηρεάζουν τη 
θερµοδυναµική κατάσταση της ατµόσφαιρας) είναι η υγρασία που υπάρχει µε τη 
µορφή υδρατµών. Έτσι, η καταστατική εξίσωση του ατµοσφαιρικού αέρα απαιτεί τη 
γνώση τουλάχιστον τριών παραµέτρων (τυπικά θερµοκρασίας Τ, πίεσης p και 
σχετικής υγρασίας h) για την περιγραφή π.χ. της πυκνότητας ρα η της ταχύτητας του 
ήχου cS:  

),,(
),,(

hTp
hTpcc SS

ρρ =
=

                                                 (1-13) 

Στη θάλασσα, η κατάσταση είναι λίγο διαφορετική. Όπως θα αναφέρουµε πιο 
αναλυτικά στο επόµενο κεφάλαιο, τα διάφορα ιόντα και ρίζες που βρίσκονται 
διαλυµένα στο νερό βρίσκονται σε σταθερές µεταξύ τους αναλογίες (µακριά από 
εκβολές ποταµών), αλλά η συγκέντρωσή τους στο νερό δεν είναι σταθερή. Σαν 
συνέπεια, γνώση της συγκέντρωσης ενός από τα κύρια συστατικά του θαλασσόνερου 
συνεπάγεται τη γνώση των συγκεντρώσεων όλων των συστατικών, µέσω των µεταξύ 
τους αναλογιών. Παλαιότερα, χρησιµοποιήθηκε η χλωριότητα, δηλαδή η 
συγκέντρωση του ιόντος χλωρίου Cl- στο θαλασσόνερο σαν µέτρο της συγκέντρωσης 
ανόργανων αλάτων. Σύντοµα, αυτή αντικαταστάθηκε από την αλατότητα S, γνώση 
της οποίας αντιστοιχεί στη γνώση όλων των επι µέρους συγκεντρώσεων αλάτων, και 
επιτρέπει το θερµοδυναµικό χαρακτηρισµό του θαλασσόνερου:  

),,(
),,(

STp
STpcc SS

ρρ =
=

                                                 (1-14). 

Η δυνατότητα πλήρους θερµοδυναµικής περιγραφής του θαλάσσιου νερού µε τη 
γνώση τριών θερµοδυναµικών παραµέτρων, επέτρεψε την εύκολη µέτρηση της 
αλατότητας του νερού στο πεδίο, και τη σταδιακή αντικατάσταση των 
εργαστηριακών µεθόδων µέτρησης της αλατότητας από ηλεκτρονικά όργανα πεδίου 
στη δεκαετία του 1980. 
Η σύγχρονη µέτρηση της αλατότητας γίνεται εµµέσως, µε την µέτρηση της 
ηλεκτρικής αγωγιµότητας (conductivity). H αγωγιµότητα C, η ευκολία δηλαδή µε την 
οποία το θαλασσόνερο άγει ηλεκτρικά φορτία όταν βρεθεί µέσα σε 
ηλεκτροµαγνητικό πεδίο, εξαρτάται από τη θερµοκρασία, την πίεση, και την 
ποσότητα των ελεύθερων ιόντων-φορέων του ηλεκτρικού ρεύµατος, δηλαδή την 
αλατότητα. ∆ηλαδή, από την καταστατική εξίσωση του θαλασσόνερου, µπορούµε να 
έχουµε τη σχέση που µας καθορίζει την ηλεκτρική αγωγιµότητα συναρτήσει της 
πίεσης, της θερµοκρασίας και της αλατότητας: 

C = C(p, T, S)                                                  (1-15) 
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Όµως σε αντίθεση µε την αλατότητα S, η αγωγιµότητα  είναι ένα πολύ εύκολα 
µετρήσιµο µέγεθος, αφού αρκεί η πόντιση δύο ηλεκτροδίων διαφορετικής 
πολικότητας και η µέτρηση της έντασης του ηλεκτρικού ρεύµατος µεταξύ τους για 
τον καθορισµό της. Η ευκολία µέτρησης της αγωγιµότητας στο πεδίο υπαγόρευσε τον 
παρακάτω τρόπο καθορισµού της αλατότητας: Από τη σχέση (1-15), µπορούµε να 
καθορίσουµε και την αλατότητα συναρτήσει της ηλεκτρικής αγωγιµότητας, της 
πίεσης και της θερµοκρασίας:  

S = S ( p, T, C)                                                  (1-16) 
 
Μετρώντας λοιπόν την αγωγιµότητα, τη 
θερµοκρασία και την πίεση στο πεδίο, και 
εισάγοντας τις µετρήσεις αυτές στη µορφή (1-16) 
της καταστατικής εξίσωσης του θαλασσόνερου, 
εξάγουµε την τιµή της αλατότητας. 
Στη δεκαετία του 1970 πρωτοεµφανίστηκαν, και 
στη δεκαετία του 1980 γενικεύτηκε η χρήση των 
ηλεκτρονικών οργάνων που µετρούν στο πεδίο 
αγωγιµότητα, θερµοκρασία και πίεση, και 
υπολογίζουν την αλατότητα. Όπως θα δούµε στην 
υδροστατική, η µέτρηση της πίεσης επιτρέπει 
έναν πολύ εύκολο και αξιόπιστο υπολογισµό του 
βάθους. Τα παραπάνω όργανα ονοµάζονται πλέον 
CTD profilers, από τα αρχικά Conductivity-
Temperature-Depth και αποτελούν τα πλέον 
διαδεδοµένα και βασικότερα όργανα 
ωκεανογραφίας διεθνώς, αφού οι µετρήσεις τους 
παρέχουν τη δυνατότητα της πλήρους 
θερµοδυναµικής περιγραφής της υδάτινης στήλης. 
 
Προτεινόµενη βιβλιογραφία στο κεφάλαιο 1: 
 
Kundu, P. K., 1990: Fluid Mechanics. Academic 

Press, San Diego, California, U.S.A. (πολύ 
καλογραµµένο και σχετικά ευκολοδιάβαστο βιβλίο, 
που όµως απευθύνεται σε φοιτητές γενικά δυναµικής 
ρευστών µε πολύ καλό µαθηµατικό επίπεδο. Το 
µειονέκτηµα είναι ότι ακριβώς λόγω του ότι 
απευθύνεται σε κοινό µεγαλύτερο από την 
ωκεανογραφική κοινότητα, δίνει πολύ περισσότερη 
πληροφορία απ’ ό,τι µας χρειάζεται εδώ.) 

 
Gill, A. E., 1982: Atmosphere – Ocean Dynamics. Academic Press, San Diego, 

California, U.S.A. (κατά τη γνώµη µου ένα από τα καλύτερα βιβλία εισαγωγής στην 
Ωκεανογραφία και Μετεωρολογία, χωρίς θυσίες στην ποιότητα. Το επίπεδο είναι υψηλότερο απ’ 
το επίπεδο του παρόντος µαθήµατος.) 

 
 

 

Σχήµα 1.4 Τυπικό CTD της 
δεκαετίας του 1990, εξοπλισµένο µε 
αντλίες κυκλοφορίας του νερού 
στους αισθητήρες. 
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2. Υδροστατική 
 
Πριν να προχωρήσουµε στην ανάλυση των δυνάµεων που επηρεάζουν την κίνηση 
των γεωφυσικών ρευστών (ατµόσφαιρας και θάλασσας), θα πρέπει να εξετάσουµε 
την περίπτωση της ισορροπίας. Πηγαίνοντας πίσω στον Νεύτωνα, που διατύπωσε 
τους νόµους που διέπουν την κίνηση των σωµάτων στις ανθρώπινες κλίµακες, θα 
θυµηθούµε ότι ένα σώµα τείνει να διατηρήσει την κινητική του κατάσταση όταν δεν 
εξασκείται σ’ αυτό καµία δύναµη (ή, όταν η συνισταµένη των δυνάµεων που 
εξασκούνται σ’ αυτό είναι µηδενική). Μάλιστα, όταν λέµε ότι ένα σώµα διατηρεί την 
κινητική του κατάσταση (δηλαδή δεν επιταχύνεται), αυτό σηµαίνει ότι πάντα 
µπορούµε να ορίσουµε ένα αδρανειακό σύστηµα αναφοράς (δηλαδή ένα µη 
επιταχυνόµενο σύστηµα αναφοράς) ως προς το οποίο το σώµα είναι ακίνητο.  
Έστω λοιπόν ένα ρευστό σε ισορροπία, στην επιφάνεια της γης. Αφού το ρευστό 
ισορροπεί (και άρα δεν επιταχύνεται), η συνισταµένη των δυνάµεων που ασκούνται 
πάνω του είναι µηδενική. Για δική µας ευκολία, συχνά αποφεύγουµε να εξετάζουµε 
διανυσµατικά τις διάφορες δυναµικές ισορροπίες, αλλά εκφράζουµε την κάθε δύναµη 
σαν διανυσµατικό άθροισµα των συνισταµένων της στον κάθε άξονα του χώρου και 
εξετάζουµε την ισορροπία στον κάθε άξονα χωριστά.  
 

2.1 Καρτεσιανό σύστηµα συντεταγµένων.  
Στη φυσική των γεωφυσικών ρευστών (µετεωρολογία, φυσική ωκεανογραφία…) 
συνηθίζεται να χρησιµοποιούµε τους εξής άξονες (Σχήµα 2.1). O άξονας των x 
βρίσκεται πάνω σε έναν 
γεωγραφικό παράλληλο, 
δηλαδή έχει διεύθυνση 
δυτική – ανατολική µε 
κατεύθυνση προς τα 
ανατολικά (το x αυξάνει προς 
τα ανατολικά). O άξονας των 
y βρίσκεται πάνω σε έναν 
γεωγραφικό µεσηµβρινό, 
δηλαδή έχει διεύθυνση νότια 
– βόρεια µε κατεύθυνση προς 
τα βόρεια (το y αυξάνει προς 
τα βόρεια). Τέλος, ο άξονας 
των z είναι κατακόρυφος, µε 
κατεύθυνση προς τα πάνω 
(το z αυξάνει προς τα πάνω), 
και συνήθως η αρχή του 
άξονα των z τίθεται στη µέση 
στάθµη θάλασσας. Όπως και 
στα περισσότερα 
συγγράµµατα γεωφυσικής, έτσι και στη συνέχεια των σηµειώσεων αυτών, οι άξονες 
θα θεωρείται ότι είναι ορισµένοι όπως παραπάνω. 
Σε ένα τέτοιο Καρτεσιανό σύστηµα αξόνων λοιπόν, η θέση ενός οποιουδήποτε 
σηµείου στο χώρο µπορεί να περιγραφεί από ένα διάνυσµα r

r
, όπου το r

r
 ορίζεται 

πλήρως από τις τρεις συντεταγµένες του (x, y, z), οι οποίες ουσιαστικά αποτελούν τις 
προβολές του στους τρεις αντίστοιχους άξονες: 

Σχήµα 2.1 Η θέση του συστήµατος των αξόνων µας πάνω 
στην υδρόγειο σφαίρα
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kzjyixr
)))r

++=                                                  (3-1), 
όπου τα k,j,i

)))
αντιπροσωπεύουν τα µοναδιαία διανύσµατα κατά µήκος των αξόνων x, 

y και z αντίστοιχα (σχήµα 2.2). 

 

2.2 Η πίεση σε ένα ρευστό σε ισορροπία.  
Επιστρέφοντας λοιπόν σε ένα ρευστό που βρίσκεται σε ισορροπία, θα εφαρµόσουµε 
τον πρώτο νόµο του Νεύτωνα για να δείξουµε ότι η πίεση σε όλα τα σηµεία του 
ρευστού είναι η ίδια (στο ίδιο βάθος) προς όλες τις κατευθύνσεις. Έστω λοιπόν ένα 
απειροστά µικρό πρίσµα τριγωνικής 
διατοµής, το οποίο βρίσκεται σε δυναµική 
ισορροπία, άρα, σύµφωνα µε τον πρώτο 
νόµο του Νεύτωνα, στο πρίσµα δεν 
ασκείται καµµία δύναµη. Στη γενική όµως 
περίπτωση, και ιδιαίτερα στην περίπτωση 
που το πρίσµα µας είναι βυθισµένο στο 
νερό, οπότε ασκούνται πιέσεις σε κάθε 
επιφάνεια του πρίσµατος, τότε είναι η 
συνισταµένη των δυνάµεων που θα πρέπει 
να είναι µηδέν.  
Για δική µας ευκολία θα θεωρήσουµε ένα 
πρόβληµα δύο διαστάσεων, και µόνο τους 

x

y

z

x

y

z

r

x

y

z

x

y

z

r

 
Σχήµα 2.2 Προβολή ενός τυπικού διανύσµατος της θέσης ενός υλικού σηµείου στο σύστηµα 

των αξόνων 

F1
F2

F3

∆x

∆z∆s

θ

F1
F2

F3

∆x

∆z∆s

θ

Σχήµα 2.3 ∆υνάµεις ασκούµενες σε ένα 
τριγωνικό πρίσµα σε ισορροπία 
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άξονες  x και z, ενώ το πάχος του πρίσµατος στη διάσταση y είναι σταθερό, Η (σχήµα 
2.3). Έστω ότι το τρίγωνό µας είναι ορθογώνιο, και η πλευρά πάχους ∆z είναι 
παράλληλη µε τον άξονα z, ενώ η πλευρά ∆x είναι παράλληλη µε τον άξονα x. Στο 
τριγωνικό µας πρίσµα εξασκούνται οι δυνάµεις F1 στην πλευρά ∆s, F2 στην πλευρά 
∆z και F3 στην πλευρά ∆x. Στο παρόν παράδειγµα θα θεωρήσουµε δυνάµεις που 
ασκούνται κάθετα στην επιφάνεια, καθώς η δύναµη που ασκείται παράλληλα σε µια 
επιφάνεια σε ένα ρευστό (ή διατµητική τάση) είναι αποτέλεσµα της τριβής, δηλαδή 
αποτέλεσµα ροής παράλληλης µε την επιφάνεια, άρα δεν συνάδει µε ένα ρευστό σε 
ισορροπία.  
Για να εφαρµόσουµε το νόµο του Νεύτωνα θα εξετάσουµε την ισορροπία δυνάµεων 
στους άξονες x και y. Στον άξονα x, ισορροπούν η «οριζόντια» συνιστώσα της 
δύναµης F1 που ασκείται στην υποτείνουσα πλευρά ∆s (δηλαδή η συνιστώσα µε 
µέτρο F1 ηµθ) και η F2, ενώ στη διεύθυνση του άξονα z ισορροπούν οι «κατακόρυφη» 
συνιστώσα F1 συνθ και η F3: 





=συνθ
=ηµθ

31

21

FF
FF

                                                     (2-1) 

Από τον ορισµό όµως της πίεσης (που είναι δύναµη ανα µονάδα επιφάνειας), δηλαδή 
p = F/S, έχουµε ότι αν η πίεση που ασκείται στην επιφάνεια H∆s είναι p1,  η πίεση 
που ασκείται στην επιφάνεια H∆x είναι p3, και η πίεση που ασκείται στην επιφάνεια 
H∆z είναι p2, η (2-1) µπορεί να γραφτεί σαν 





∆=συνθ∆
∆=ηµθ∆

31

21

pxHspH
zpHspH

                                          (2-2). 

Όµως από τη γεωµετρία του ορθογώνιου τριγώνου προκύπτει ότι ∆s συνθ = ∆x, και 
∆s ηµθ = ∆z, άρα από την (2-2) έχουµε ότι  

321 ppp ==                                                      (2-3) 
Άρα, η πίεση σε ένα ρευστό σε ισορροπία είναι σταθερή και ίδια προς όλες τις 
κατευθύνσεις (στο ίδιο βάθος). Η υπενθύµιση ότι µιλάµε για σταθερό βάθος 
προέρχεται από το γεγονός ότι το τριγωνικό πρίσµα που θεωρήσαµε ήταν απειροστά 
µικρό, και έτσι (καθώς ∆z → 0) δεν συνυπολογίσαµε στην ισορροπία κατά µήκος του 
κατακόρυφου άξονα το βάρος του ρευστού µέσα στο πρίσµα. 
 
Άρα λοιπόν, σε ένα ρευστό σε ισορροπία, η πίεση που ασκείται δεν έχει 
προτιµούµενη διεύθυνση και (σε σταθερό βάθος) είναι κοινή προς όλες τις 
διευθύνσεις.  
 

2.3 Υδροστατική πίεση.  
Ποια είναι όµως η κατανοµή της πίεσης µε 
το βάθος; Για να το διερευνήσουµε αυτό, 
πρέπει να θεωρήσουµε ένα στοιχειώδη 
κύβο πλευρών ∆x = ∆y = ∆z (σχήµα 2.4). 
Όσον αφορά τις κατακόρυφες πλευρές, 
∆y∆z και ∆x∆z, η ισορροπία σηµαίνει 
απλά ότι η πίεση είναι σταθερή σε 
συγκεκριµένο βάθος, οπότε η δύναµη που 
ασκείται λόγω της πίεσης σε µια πλευρά 
θα εξισορροπείται από την ίση και 

Σχήµα 2.4 Απειροστά µικρός κύβος στο ρευστό 
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αντίθετη δύναµη που θα ασκείται στην απέναντι πλευρά. 
Στην κατακόρυφο όµως, το ότι η κάτω πλευρά, ∆x∆y, που βρίσκεται σε βάθος z= z1, 
δεν επιταχύνεται, σηµαίνει ότι η συνολική δύναµη που ασκείται προς τα κάτω ισούται 
µε την ανοδική δύναµη. Προς τα κάτω ασκείται το άθροισµα δύο δυνάµεων, της 
δύναµης F2 λόγω πίεσης στην πάνω επιφάνεια, που βρίσκεται σε βάθος z2 = z1 + ∆z, 
και του βάρους B του νερού του δεδοµένου κύβου. Προς τα πάνω ασκείται η δύναµη 
F1 λόγω της πίεσης στην κάτω επιφάνεια. Έχουµε λοιπόν, αν ρ είναι η πυκνότητα του 
νερού: 

⇒=−− 0BFF 21  
 

⇒=∆ρ−∆∆−∆∆ 0Vgyx)z(pyx)z(p 21  
 

⇒=∆∆∆ρ−∆∆∆+−∆∆ 0zyxgyx)zz(pyx)z(p 11  
 

⇒=∆ρ−∆+− 0zg)zz(p)z(p 11  
 

⇒ρ−=
∆

−∆+ g
z

)z(p)zz(p 11  

 

⇒ρ−=
∆
∆ g

z
p                                    (για ∆z→0) 

 

g
z
p

ρ−=
∂
∂

                                                (2-4), 

όπου g ~ 9.81 m s-2 η επιτάχυνση της βαρύτητας.  
Αν θέλουµε να υπολογίσουµε την πίεση κάποιο δεδοµένο βάθος z = z1, δεν έχουµε 
παρά να ολοκληρώσουµε κατακόρυφα την (2-4), από ένα βάθος αναφοράς γνωστής 
πίεσης µέχρι το βάθος z = z1. Συνήθως η έναρξη της ολοκλήρωσης είναι στην 
επιφάνεια της θάλασσας, z = 0, όπου η πίεση ισούται µε την ατµοσφαιρική πίεση pa. 
Έχουµε λοιπόν, από την (2-4): 

⇒ρ−= ∫∫
=

=

dzgpd
11

a

zz

0z

)z(p

p

 

dzgp)z(p
1zz

0z
a1 ∫

=

=

ρ−=             (2-5) 

Στην περίπτωση της ατµόσφαιρας, που ως 
µείγµα αερίων είναι συµπιεστή, η 
πυκνότητα είναι ισχυρή συνάρτηση του 
ύψους z, και έτσι δεν µπορεί να βγεί εκτός 
του ολοκληρώµατος. Το αποτέλεσµα είναι 
ότι η πίεση στην ατµόσφαιρα µειώνεται 
εκθετικά µε την αύξηση του ύψους. 
Αντίθετα, η θάλασσα, ως ρευστό, είναι 
σχεδόν ασυµπίεστη. Πραγµατικά, η 
πυκνότητα του θαλασσόνερου κυµαίνεται 
από περίπου 1020 kgr m-3 σε πίεση µιάς 
ατµόσφαιρας έως περίπου 1055 kgr m-3 σε 

Σχήµα 2.5 Εκθετική και γραµµική αύξηση 
της πίεσης στην ατµόσφαιρα και τον 
ωκεανό αντίστοιχα 
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βάθος 5 χιλιοµέτρων, σε πίεση δηλαδή περίπου  500 ατµοσφαιρών, δηλαδή το 
θαλασσόνερο παρουσιάζει µια συµπίεση 3% σε 2.5 τάξεις µεγέθους µεταβολής της 
πίεσης. Με πολύ µικρό λοιπόν σφάλµα, µπορούµε, για τον υπολογισµό της 
υδροστατικής πίεσης σε κάποιο βάθος z1, να θεωρούµε την πυκνότητα οµογενή µε το 
βάθος. Τότε, η (2-5) γίνεται 

1a1 gzp)z(p ρ−=                                      (2-6). 
Γίνεται λοιπόν σαφές ότι η αύξηση της πίεσης µε το βάθος είναι περίπου γραµµική 
στη θάλασσα, ενώ εκθετική στην ατµόσφαιρα, λόγω του συµπιεστού χαρακτήρα της 
τελευταίας και του ασυµπίεστου της 
θάλασσας. Η πίεση στη θάλασσα 
µετριέται σε dbar: Ένα bar αντιστοιχεί 
στην πίεση µιας ατµόσφαιρας. Ένα dbar 
αντιστοιχεί σε υδροστατική πίεση στήλης 
νερού ύψους ενός µέτρου. Έτσι, σε βάθος 
500 µέτρα η υδροστατική πίεση είναι 
περίπου 500 dbar. 
Όπως φαίνεται λοιπόν και στο σχήµα 2.6, 
σε ένα πεπερασµένου όγκου σώµα 
βυθισµένου σε ένα υγρό θα ασκείται 
υδροστατική πίεση που θα αυξάνεται 
γραµµικά µε το βάθος. Ενώ στις 
οριζόντιες πλευρές φαίνεται ότι υπάρχει 
µια εξισορρόπηση των δυνάµεων, µε 
αποτέλεσµα το σώµα να µην επιταχύνεται 
ούτε προς τα δεξιά ούτε προς τα αριστερά, στην κατακόρυφο είναι φανερό ότι οι 
πιέσεις που ασκούνται στο κάτω µέρος του σώµατος προς τα πάνω είναι µεγαλύτερες 
απ’ ό,τι αυτές που ασκούνται στο πάνω µέρος προς τα κάτω. Το συνολικό 
αποτέλεσµα λοιπόν, που έχει η  επίδραση της υδροστατικής πίεσης σε ένα βυθισµένο 
σώµα πεπερασµένου όγκου, είναι µια ανοδική δύναµη που είναι γνωστή µε το όνοµα 
άνωση (και, πιο σπάνια, πλευστότητα). 
 

2.4 Η αρχή του Αρχιµήδους.  
Την δύναµη της άνωσης µπόρεσε να εξηγήσει και ποσοτικοποιήσει για πρώτη φορά ο 
Έλληνας µηχανικός Αρχιµήδης που ζούσε στις Συρακούσες στην Ελληνιστική εποχή. 
Προσπαθώντας να λύσει ένα πρόβληµα νοθείας µετάλλων, ο Αρχιµήδης ανακάλυψε 
ότι η ανοδική δύναµη που εξασκείται στα 
βυθισµένα σώµατα ισούται µε το βάρος του 
νερού που εκτοπίζουν. Αν δηλαδή, ένα σώµα 
όγκου V είναι βυθισµένο σε νερό πυκνότητας 
ρΝ, ασκείται συνολικά µια ανοδική δύναµη προς 
το σώµα µε µέτρο ρΝ V g (όπου g η επιτάχυνση 
της βαρύτητας): 
 
Άνωση: gVFA Νρ+=                       (2-7) 
 
Το θετικό πρόσηµο δηλώνει ότι η δύναµη 
ασκείται µε φορά προς τα πάνω, σύµφωνα µε 
τον σύστηµα αξόνων που ορίσαµε παραπάνω. 

Σχήµα 2.6 Κατανοµή πίεσης σε ένα 
σφαιρικό σώµα βυθισµένο σε υγρό 

ρN

ρN

ρN

ρΣ

ρΝg

ρΣg

Σχήµα 2.7. ∆υνάµεις που ασκούνται σε 
βυθισµένο σώµα στο νερό. 
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Εδώ θα πρέπει να σηµειωθεί ότι αν η πυκνότητα του νερού είναι µεταβλητή µε το 
βάθος, δηλαδή αν )(zΝΝ ρ=ρ , τότε προφανώς και η άνωση που ασκείται στο σώµα 
εξαρτάται από το βάθος στο οποίο αυτό βρίσκεται. 
Η άνωση δεν είναι όµως η µόνη δύναµη που ασκείται στο βυθισµένο σώµα. 
Παράλληλα µε την άνωση, το σώµα έχει κάποια µάζα, m = ρΣ V, όπου ρΣ η 
πυκνότητα του σώµατος. Λόγω της µάζας του, η γή έλκει το σώµα µε τη δύναµη που 
λέγεται βάρος του σώµατος: 
 
Βάρος:                         gVFB Σρ−=                                                            (2-8) 
 
Η συνολική δύναµη που ασκείται στο σώµα θα είναι η συνισταµένη βάρους και 
ανώσεως, δηλαδή το διανυσµατικό άθροισµα των δύο δυνάµεων: 
 

gVgVgVF )( ΣΑΣΑ ρ−ρ=ρ−ρ=                                   (2-9) 
και η δύναµη ανά µονάδα όγκου θα είναι  
 

gF )( ΣΑ ρ−ρ=                                                     (2-10) 
 

Αν η πυκνότητα του βυθισµένου σώµατος είναι µεγαλύτερη της πυκνότητας του 
νερού στο συγκεκριµένο βάθος, τότε η συνολική δύναµη ανά µονάδα όγκου που 
ασκείται στο σώµα θα έχει αρνητικό πρόσηµο (υπενθύµιση: εξετάζουµε την 
ισορροπία δυνάµεων στον άξονα των z) και άρα θα έχει φορά προς τα κάτω, θα τείνει 
δηλαδή να βυθίσει περισσότερο το σώµα. Αντίθετα, αν ρΑ > ρΣ, τότε η συνολική 
δύναµη θα είναι ανοδική, θα σπρώχνει το σώµα προς τα πάνω. 
 

2.5 Στατική µη συµπιεστών ρευστών.  
Είδαµε σε προηγούµενο κεφάλαιο ότι η βασική διαφορά µεταξύ υγρών και αερίων 
είναι ότι τα αέρια είναι συµπιεστά αέρια, ενώ τα υγρά είναι σχεδόν µη συµπιεστά. 
Βασισµένοι στην αρχή του Αρχιµήδη θα εξετάσουµε την ευστάθεια ενός ρευστού που 
θα θεωρήσουµε κατ’ αρχήν µη συµπιεστό, δηλαδή ένα ρευστό του οποίου η 
πυκνότητα (σε σταθερή θερµοκρασία και σύσταση) παραµένει σταθερή όταν η πίεση 
µεταβάλλεται. Λέµε τότε ότι το ρευστό έχει µηδενική συµπιεστότητα: 

0=







∂
ρ∂

Tp
 

Έστω λοιπόν ένα µη συµπιεστό ρευστό, 
αυξανόµενης µε το βάθος πυκνότητας ρ=ρ(z). 
Έστω σε βάθος zo ισορροπεί µια µικρή 
ποσότητα του ρευστού, πυκνότητας ρ(zo), την 
οποία για ευκολία θα αποκαλέσουµε 
«πακέτο». Αν για κάποιο λόγο το «πακέτο» 
µετακινηθεί κατακόρυφα (και αδιαβατικά, 
δηλαδή χωρίς να ανταλλάξει θερµότητα µε το 
περιβάλλον του) από τη θέση ισορροπίας του, 
η πυκνότητά του δεν θα αλλάξει παρόλο που 
θα αλλάξει η πίεσή του βάσει της 
υδροστατικής εξίσωσης, αφού υποθέσαµε ότι 
το ρευστό µας είναι ασυµπίεστο.  

Σχήµα 2.8. ∆υνάµεις σε «πακέτο» νερού που 
φεύγει από τη θέση ισορροπίας του 
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Αν το «πακέτο» µετακινηθεί προς τα πάνω, θα βρεθεί σε πιο αραιά νερά, και η 
πυκνότητά του θα είναι µεγαλύτερη από τα νερά που το περιτριγυρίζουν (σχήµα 2.8). 
Εφαρµόζοντας την αρχή του Αρχιµήδη, θα ισχύει η (2-10), αντικαθιστώντας την 
πυκνότητα ρΣ µε την πυκνότητα του πακέτου ρο. Έτσι, η συνολική δύναµη που θα 
ασκείται στο «πακέτο» θα έχει φορά προς τα κάτω, αφού η άνωση θα έχει γίνει 
µικρότερη από το βάρος του.  
Αν αντίθετα, το «πακέτο» µετακινηθεί προς τα κάτω, θα βρεθεί σε πυκνότερα νερά, 
και η άνωση θα γίνει πιο µεγάλη από το βάρος του, µε συνέπεια η συνολική δύναµη 
να έχει φορά προς τα πάνω.  

Όταν λοιπόν 0<ρ
dz
d , δηλαδή η πυκνότητα αυξάνεται µε το βάθος (ή, µειώνεται µε το 

ύψος), αν ένα «πακέτο» νερού µετακινηθεί από τη θέση ισορροπίας τότε ο 
συνδυασµός άνωσης και βάρους θα τείνει πάντα να το επαναφέρει στην αρχική θέση 
ισορροπίας, εκεί δηλαδή όπου η πυκνότητά του ισούται µε την πυκνότητα του 
περιβάλλοντος ρευστού. Τότε λέµε ότι η ισορροπία της στήλης είναι ευσταθής.  

Αντίστοιχα, όταν 0>ρ
dz
d , αν ένα «πακέτο» ρευστού µετακινηθεί από τη θέση 

ισορροπίας τότε ο συνδυασµός άνωσης και βάρους θα τείνουν να το αποµακρύνουν 
ακόµα περισσότερο από τη θέση ισορροπίας του, οπότε η ισορροπία είναι ασταθής. 

Τέλος, όταν 0=ρ
dz
d , τότε το «πακέτο» ισορροπεί σε οποιοδήποτε βάθος στο ρευστό, 

οπότε η ισορροπία ονοµάζεται αδιάφορη (σχήµα 2.9). 

 
 
Στην ωκεανογραφία, στην πράξη δε χρησιµοποιείται η πυκνότητα ρ, αλλά η σS,T, p 
που ορίζεται ως εξής: 
 

σS, T, p≡ ρS, T, p – 1000 
 
O λόγος είναι ότι η πυκνότητα στη θάλασσα κυµαίνεται ουσιαστικά στο τέταρτο 
σηµαντικό ψηφίο, δηλαδή από 1020 kg m-3 µέχρι 1030 kg m-3, οπότε για συντοµία 

Σχήµα 2.9 Κριτήριο στατικής ισορροπίας σε µη συµπιεστό ρευστό.
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χρησιµοποιείται αντί π.χ. για ρS, T, p = 1027.3 kg m-3, το ισοδύναµο µέγεθος σS, T, p = 
27.3 kg m-3. 
 
Συχνά, για πρακτικούς λόγους, χρησιµοποιούµε το µέγεθος σt, που ορίζεται σαν η 
πυκνότητα που αντιστοιχεί σε in situ θερµοκρασία και αλατότητα, και ατµοσφαιρική 
πίεση. 
 

σt ≡ ρS, T, 0 – 1000 
 
 

2.6 Στατική συµπιεστών ρευστών.  
Στην πραγµατικότητα, κανένα ρευστό δεν είναι πλήρως µη 
συµπιεστό. Γενικά, µια από τις βασικές διαφορές αερίων 
και υγρών είναι ότι τα αέρια είναι συµπιεστά και τα υγρά 
ασυµπίεστα – παρ’ όλ’ αυτά, τα υγρά παρουσιάζουν µια 
µικρή συµπιεστότητα. Για παράδειγµα, η συµπιεστότητα 
του νερού είναι τόσο µικρή που στη θάλασσα αρχίζει να 
είναι σηµαντική όταν οι µεταβολές της πυκνότητας είναι 
της τάξης των 500 dbar, δηλαδή αντιστοιχούν σε 500 µέτρα 
κατακόρυφων µετακινήσεων. 
Έστω µια ποσότητα νερού που ανεβαίνει σε µικρότερο 
βάθος. Εάν το ρευστό είναι συµπιεστό, η ποσότητα θα 
διασταλεί (και θα πέσει λίγο η θερµοκρασία του), αφού θα 
βρεθεί σε µικρότερη πίεση. Εφ’ όσον λοιπόν η ίδια µάζα 

ρευστού διαστελλόµενη θα καταλάβει µεγαλύτερο όγκο, και άρα θα µειωθεί και η 
πυκνότητά της. 
Ακόµα και εάν dρ/dz < 0 στο εσωτερικό του ρευστού, το εάν η ποσότητα θα είναι 
βαρύτερη ή ελαφρύτερη από το περιβάλλον της στη νέα της θέση θα εξαρτηθεί από 
το ρυθµό αδιαβατικής µεταβολής της πυκνότητας µε την πίεση. Ο χαρακτηρισµός 
αδιαβατική για µια θερµοδυναµική διεργασία υποδηλώνει την µη ανταλλαγή 
θερµότητας του συστήµατος µε το περιβάλλον του.  
Ο ρυθµός αδιαβατικής µεταβολής της θερµοκρασίας Γ (και άρα και της πυκνότητας) 
µε την πίεση εξάγεται από την καταστατική εξίσωση του κάθε ρευστού. Η µεταβολή 
λοιπόν της θερµοκρασίας ενός ρευστού που αλλάζει το βάθος του κατά dz θα είναι: 

dzdT aΓ−=                                            (2-11) 
, όπου  

T
c
ga

p
a =Γ                                            (2-12). 

Στη (2-12), µε α συµβολίζεται ο συντελεστής θερµικής διαστολής και µε cp η ειδική 
θερµότητα σε σταθερή πίεση. 
Αν η µεταβολή της θερµοκρασίας (και συνεπακόλουθα τη πυκνότητας) µε το βάθος 
στο περιβάλλον είναι µεγαλύτερη του ρυθµού αδιαβατικής µεταβολής Γa, τοτε η 
ισορροπία είναι ασταθής (σχήµα 2.11): 

 

 
Σχήµα 2.10. Ποσότητα 
συµπιεστού υγρού που 
ανέρχεται στη στήλη 
υγρού. Ανεβαίνοντας, το 
υγρό διαστέλλεται και 
άρα µειώνεται η 
πυκνότητά του. 
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Για τη διευκόλυνση των αναλύσεων και υπολογισµών χωρίς να απαιτείται κάθε φορά 
να λαµβάνεται υπόψη ο ρυθµός αδιαβατικής µεταβολής της θερµοκρασίας µε την 
πίεση, οι φυσικοί της ατµόσφαιρας και του ωκεανού χρησιµοποιούν την έννοια της 
δυναµικής θερµοκρασίας.  
Η δυναµική θερµοκρασία, είναι η θερµοκρασία που θα αποκτήσει µια ποσότητα 
ρευστού που βρίσκεται σε πίεση p, αν ανέλθει ή κατέλθει αδιαβατικά σε µια άλλη 
πίεση αναφοράς pr. Η εισαγωγή της έννοιας της δυναµικής θερµοκρασίας είναι πολύ 
σηµαντική για την ωκεανογραφία, γιατί όπως θα δείξουµε παρακάτω, η δυναµική 
θερµοκρασία είναι ένα µέγεθος διατηρητικό και µπορεί να χρησιµοποιηθεί σαν 
ενδεικτικό της προέλευσης µιάς υδάτινης µάζας. Αναγωγή της θερµοκρασίας σε 
κάποια πίεση αναφοράς επιτρέπει την εύκολη πραγµατοποίηση συγκρίσεων των 
υδρογραφικών χαρακτηριστικών µαζών από διαφορετικά βάθη. 

),,( rppTθ=θ                                                      (2-14) 
Η εισαγωγή της δυναµικής θερµοκρασίας επιτρέπει και τον αντίστοιχο ορισµό της 
δυναµικής πυκνότητας: 

1000),,(),,( −θρ=θσ=σθ rr pSpS                                  (2-15) 
 
Συνήθως στην ωκεανογραφία χρησιµοποιούµε σαν πίεση αναφοράς αυτήν της 

z z

T T
Γa

ΓaΕυσταθής
ισορροπία:

Ασταθής
ισορροπία:

 
Σχήµα 2.2 Ευσταθής και ασταθής ισορροπία σε συµπιεστό ρευστό. Όταν η ποσότητα του ρευστού 
ανέρχεται, η θερµοκρασία του θα µειωθεί ανάλογα µε το ρυθµό αδιαβατικής µεταβολής της 
πυκνότητας µε την πίεση (Γα), συµβολιζόµενο από τη διακεκοµµένη γραµµή. Αν η θερµοκρασία 
του περιβάλλοντος ρευστού (συνεχής γραµµή) µειώνεται µε τη µείωση του βάθους πιο αργά από 
Γα, το ρευστό θα βρεθεί σε θερµότερα (άρα ελαφρύτερα) νερά, και η συνισταµένη δύναµη που θα 
ασκηθεί πάνω του θα τείνει να το επαναφέρει στη θέση ισορροπίας (ευσταθής ισορροπία). Στην 
αντίθετη περίπτωση, έχουµε ασταθή ισορροπία. 

z

T

Γa

z

θ

Μετατροπή Τ σε θ

 
Σχήµα 2.3 Μετατροπή προφίλ θερµοκρασίας in-situ σε δυναµική θερµοκρασία. Παρατηρούµε την 
ύπαρξη τριών στρωµάτων, ενός ασθενώς ευσταθούς ισορροπίας, ενός ισχυρά ευσταθούς ισορροπίας, 
και ενός αδιάφορης ισορροπίας (από πάνω προς τα κάτω). 
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επιφάνειας της θάλασσας. Μετατροπή των κατακόρυφων κατανοµών θερµοκρασίας 
σε δυναµική θερµοκρασία, καταργεί την ανάγκη σύγκρισης της κλίσης dT/dz µε την 
κλίση της αδιαβατικής µεταβολής Γa, επιτρέποντας την ταύτιση του κατακορύφως 
οµογενούς προφίλ µε την αδιάφορη στατική ισορροπία (σχήµα 2.12): 
  
Έτσι, η εισαγωγή της έννοιας της δυναµικής πυκνότητας, επιτρέπει την επέκταση του 
κριτηρίου ευστάθειας της θαλάσσιας (ή ατµοσφαιρικής) στήλης που εµφανίζεται στο 
σχήµα 2.9, σε συµπιεστά ρευστά, µε την απλή αντικατάσταση της in-situ πυκνότητα ρ 
ή σt, S, p από την δυναµική πυκνότητα σθ, S, pr (σχήµα 2.13). 

Άσκηση 2.1. 
Έστω ότι σχεδιάζετε να ποντίσετε ένα ρευµατογράφο για να µετρήσετε ρεύµατα σε 
µεγάλο βάθος. Ο ρευµατογράφος είναι κυλινδρικός, ύψους ενός µέτρου και διαµέτρου 
20 cm, η δε µάζα του είναι 25 kg. Για την αναγκαία άνωση, έχετε στη διάθεσή σας ένα 
σφαιρικό πλωτήρα µάζας 10 kg και διαµέτρου µισού µέτρου. Το σχοινί που θα 
χρησιµοποιήσουµε ζυγίζει συνολικά 5 kg. Ποιά είναι η ελάχιστη µάζα της απαιτούµενης 
αγκύρωσης ώστε να µην επιπλέει το αγκυροβόλιο; 
 
Άσκηση 2.2. 
Έστω ότι στη χαµένη Ατλαντίδα, σε βάθος 100 µέτρων, υπάρχει µια αίθουσα µε δάπεδο 
από ένα υλικό εντελώς λείο, οριζόντιο και χωρίς πόρους, πάνω στο οποίο δεν υπάρχει 
ούτε βιοαπόθεση ούτε καθίζηση. Έστω ότι το Ε/Σ «ΘΕΤΙΣ» του ΕΛΚΕΘΕ, που µόλις 
έχει ανακαλύψει τη χαµένη Ατλαντίδα, εναποθέτει πάνω σε πλήρη επαφή µε αυτό το 
δάπεδο µιά κυλινδρική αγκύρωση από ένα τέλειο γυάλινο κύλινδρο (µε µια βάση προς 
τα κάτω), διαµέτρου ενός µέτρου, ύψους δέκα εκατοστών και µάζας δέκα κιλών. Ποιά η 
άνωση που θα ασκείται στον κύλινδρο; (δεχτείτε πυκνότητα θαλασσόνερου 1025 kg m-

3) 
 
Άσκηση 2.3. 
Ποιο είναι το µέγιστο βάρος που µπορεί να σηκώσει µια ιδανική βεντούζα διαµέτρου 5 
εκατοστών στον αέρα; Στο νερό, σε δέκα µέτρα βάθος; Σε 1000 µέτρα βάθος; 
 
Άσκηση 2.4. 
Έστω ένα ένας κύβος µάζας 100 τόνων και ακµής 10 µέτρων, βυθισµένος σε βάθος 
400 µέτρων. Αν χρησιµοποιήσουµε γερανό µε βεντούζα διαµέτρου ενός µέτρου για να 

z

0
dz

d
<

σθ 0
dz

d
=

σθ 0
dz

d
>

σθΕυσταθής
Ισορροπία

Αδιάφορη
Ισορροπία

Ασταθής
Ισορροπία

 
Σχήµα 2.4  Κριτήριο στατικής ισορροπίας σε συµπιεστό ρευστό. 
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το ανελκύσουµε, µέχρι τι βάθος θα µπορούµε να το ανασύρουµε; Αν η µάζα του κύβου 
είναι 1200 τόνοι; 
 
Άσκηση 2.5. Έστω η κατακόρυφη µεταβολή της  in situ θερµοκρασίας Τ (χοντρή 
µαύρη γραµµή). Οι διακεκοµµένες γραµµές αναπαριστούν την αδιαβατική 
θερµοβαθµίδα στη θάλασσα. Αν θεωρήσουµε ότι η αλατότητα είναι οµογενής 
κατακόρυφα, τι συνάγετε για την κατακόρυφη ευστάθεια της στήλης; ∆είξτε στον άξονα 
του βάθους σε ποια στρώµατα µπορούµε να χωρίσουµε  τη στήλη ανάλογα µε την 
ευστάθειά της. Σχεδιάστε στο διπλανό, κενό σχήµα δεξιά, πως (ποιοτικά) θα 
µεταβάλλεται η δυναµική θερµοκρασία θ µε το βάθος. 
 

z

T

Γa
z

θ  
 
Προτεινόµενη Βιβλιογραφία στο κεφάλαιο 2: 
 
Gill, A. E., 1982: Atmosphere – Ocean Dynamics. Academic Press, San Diego, 

California, U.S.A. (Το αντικείµενο αναπτύσσεται µε µαθηµατική αυστηρότητα και είναι πολύ 
πληρέστερο από τις παρούσες σηµειώσεις, ιδίως στις θερµοδυναµικές σχέσεις.) 

 
Kundu, P. K., 1990: Fluid Mechanics. Academic Press, San Diego, California, U.S.A. 

(και πάλι, το θέµα αναπτύσσεται πολύ πιο εκτεταµένα απ’ ό,τι στις παρούσες σηµειώσεις.) 
 

Και τα δύο βιβλία βρίσκονται στη βιβλιοθήκη του Πανεπιστηµίου στη Μυτιλήνη. 
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ΠΑΡΑΡΤΗΜΑ ΣΤΟ ΚΕΦΑΛΑΙΟ 2 
 

Κατακόρυφη κατανοµή θερµοκρασίας και δυναµικής θερµοκρασίας από τυπικό 
σταθµό CTD στο Βόρειο Αιγαίο (δεδοµένα ΕΛ.ΚΕ.Θ.Ε.) 

 

 

Σχήµα 2.5 In-situ θερµοκρασία Τ (λευκή καµπύλη) και δυναµική θερµοκρασία θ (κόκκινη καµπύλη) 
όπως καταγράφηκαν σε τυπικό σταθµό του Βορείου Αιγαίου. Παρατηρείστε τη σηµαντική απόκλιση 
των δύο καµπυλών κάτω από τα 500 dbar. Επίσης, παρατηρείστε το αντίστροφο θερµοκλινές των 
ανώτερων 150 µέτρων, δηλωτικό του κυρίαρχου ρόλου της χαµηλής αλατότητας των νερών της 
Μαύρης Θάλασσας στα επιφανειακά στρώµατα του Βόρειου Αιγαίου. 
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Κατακόρυφη κατανοµή πυκνότητας και δυναµικής πυκνότητας από τον ίδιο σταθµό 
CTD του σχήµατος (2-14) στο Βόρειο Αιγαίο (δεδοµένα ΕΛ.ΚΕ.Θ.Ε.) 

Σχήµα 2.6 In-situ πυκνότητα σt (λευκή καµπύλη) και δυναµική πυκνότηταα σθ (κόκκινη καµπύλη) 
όπως καταγράφηκαν σε τυπικό σταθµό του Βορείου Αιγαίου. Παρατηρείστε τη σηµαντική απόκλιση 
των δύο καµπυλών κάτω από τα 500 dbar. 
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3. Η θαλάσσια στάθµη 

3.1 Η µέση θαλάσσια στάθµη. 
Συνηθίζεται, από την εµπειρία µας και από την Μηχανική, να θεωρούµε ότι η 
επιφάνεια των ρευστών ορίζει το «οριζόντιο» επίπεδο, και άρα (βάσει και της αρχής 
των συγκοινωνούντων δοχείων) συνηθίζουµε να θεωρούµε ότι η επιφάνεια της 
θάλασσας είναι πάντα οριζόντια. Είδαµε όµως στα προηγούµενα κεφάλαια, ότι η 
ύπαρξη ρευµάτων, όπως τα βαροτροπικά γεωστροφικά ρεύµατα, ή των επιφανειακών 
κυµάτων, συντηρούνται από οριζόντιες βαθµίδες πίεσης που προκαλούνται από κλίση 
της επιφάνειας της θάλασσας, είτε σταθερή (στην περίπτωση των ρευµάτων) είτε 
µεταβαλλόµενη (στην περίπτωση των κυµάτων). Η επιφάνεια της θάλασσας, λοιπόν, 
στη γενική περίπτωση, δεν είναι «οριζόντια», ή, καλύτερα, ελλειψοειδής, αν 
θεωρήσουµε ότι ο πλανήτης µας έχει ελλειψοειδές σχήµα. Ποιες λοιπόν είναι οι 
διεργασίες που επηρεάζουν τη θαλάσσια στάθµη; 
 

3.2 Το ελλειψοειδές µοντέλο προσέγγισης του σχήµατος της Γης.  
Το σχήµα της Γης δεν είναι κυκλικό. Το γεγονός ότι η Γη περιστρέφεται γύρω από 
τον άξονά της, προσθέτει µια φυγόκεντρο ψευδοδύναµη στη δύναµη της βαρύτητας, 
η οποία δεν έχει σφαιρική συµµετρία, αλλά είναι ανάλογη του γεωγραφικού πλάτους. 
Κατά συνέπεια, το σχήµα της Γης είναι πεπλατυσµένο στους πόλους, και 
προσεγγίζεται από ένα ελλειψοειδές σώµα εκ περιστροφής, δηλαδή ένα σώµα που θα 
προέκυπτε από την περιστροφή µιας έλλειψης. Τα γεωµετρικά χαρακτηριστικά του 
ελλειψοειδούς µοντέλου βάσει του οποίου προσεγγίζεται το σχήµα της Γης, είναι οι 
µικρή και µεγάλη ακτίνα της έλλειψης (ακτίνα της Γης στον Ισηµερινό και στους 
Πόλους αντίστοιχα) και τον συντελεστή πλάτυνσης, που υποδεικνύει πόσο απέχει το 
µοντέλο του ελλειψοειδούς αναφοράς από µια σφαιρική Γη. Ο συντελεστής 
πλάτυνσης είναι περίπου 1/300. Ο  πίνακας που ακολουθεί (αντιγραµµένος από την 
ιστοσελίδα http://en.wikipedia.org/wiki/Figure_of_the_Earth) αναφέρει τα διάφορα 
ελλειψοειδή αναφοράς που χρησιµοποιήθηκαν στο παρελθόν: 
 

Ονοµασία 
ελλειψοειδούς 
αναφοράς 

Ισηµερινή 
ακτίνα (m) 

Πολική ακτίνα 
(m) 

Αντίστροφη 
πλάτυνση Χρήση 

Τροποποιηµένο 
Everest (Malaya)  
Revised Kertau 

6,377,304.063 6,356,103.038993 300.801699969  

Timbalai 6,377,298.56 6,356,097.55 300.801639166  
Σφαιροειδές Everest 6,377,301.243 6,356,100.228 300.801694993  
Maupertuis (1738) 6,397,300 6,363,806.283 191 Γαλλία 
Everest (1830) 6,377,276.345 6,356,075.413 300.801697979 Ινδία 
Airy (1830) 6,377,563.396 6,356,256.909 299.3249646 Βρετανία 
Bessel (1841) 6,377,397.155 6,356,078.963 299.1528128 Ευρώπη, Ιαπωνία 
Clarke (1866) 6,378,206.4 6,356,583.8 294.9786982 Β. Αµερική 
Clarke (1880) 6,378,249.145 6,356,514.870 293.465 Γαλλία, Αφρική 
Helmert (1906) 6,378,200 6,356,818.17 298.3  
Hayford (1910) 6,378,388 6,356,911.946 297 Η.Π.Α. 
∆ιεθνές (1924) 6,378,388 6,356,911.946 297 Ευρώπη 
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NAD 27 6,378,206.4 6,356,583.800 294.978698208 Β. Αµερική 
Krassovsky (1940) 6,378,245 6,356,863.019 298.3 Ρωσία 

WGS66 (1966) 6,378,145 6,356,759.769 298.25 Η.Π.Α./Υπουργείο 
Άµυνας 

Εθνικό Αυστραλιανό 
(1966) 6,378,160 6,356,774.719 298.25 Αυστραλία 

Νέο ∆ιεθνές (1967) 6,378,157.5 6,356,772.2 298.24961539  
GRS-67 (1967) 6,378,160 6,356,774.516 298.247167427  
Νοτίου Αµερικής 
(1969) 6,378,160 6,356,774.719 298.25 Ν. Αµερική 

WGS-72 (1972) 6,378,135 6,356,750.52 298.26 Η.Π.Α./Υπουργείο 
Άµυνας 

GRS-80 (1979) 6,378,137 6,356,752.3141 298.257222101  
NAD 83 6,378,137 6,356,752.3 298.257024899 Β. Αµερική 
WGS-84 (1984) 6,378,137 6,356,752.3142 298.257223563  
IERS (1989) 6,378,136 6,356,751.302 298.257  
Γενική χρήση 6,378,135 6,356,750 298.25274725275 Παγκόσµιο 

 
Το ελλειψοειδές αναφοράς είναι το σχήµα που θα είχε η Γη αν ήταν πλήρως οµογενής 
όσον αφορά την πυκνότητά της. Αντίστοιχα, αν η Γη ήταν φτιαγµένη από οµογενές 
υλικό και δεν υπήρχαν εξάρσεις στην επιφάνειά της (και φυσικά, δεν υπήρχαν ήπειροι 
και νησιά), ένας Ωκεανός µη-κινούµενος ως προς την επιφάνεια της Γης θα λάµβανε 
σχήµα ελλειψοειδούς. Ο λόγος είναι ότι η µάζα του Ωκεανού θα κατανεµόταν πάνω 
σε µια «ισοδυναµική επιφάνεια», ή µια επιφάνεια σταθερής δυναµικής ενέργειας. 
∆ηλαδή µια επιφάνεια πάνω στην οποία η ελκτική δύναµη της Γης έχει σταθερό 
µέτρο. Αυτή η επιφάνεια είναι πάντα κάθετη στο διάνυσµα της βαρυτικής έλξης και 
ταυτίζεται µε την 
επιφάνεια που στην 
καθηµερινή µας 
πρακτική ονοµάζουµε 
οριζόντιο.  
 
3.3 Το Γεωειδές.  
Στην πραγµατικότητα 
όµως, η µάζα της Γης 
δεν είναι οµογενώς 
κατανεµηµένη στην 
επιφάνεια του 
πλανήτη. Το γεγονός 
ότι υπάρχουν περιοχές 
µεγαλύτερης 
συγκέντρωσης µάζας 
(όπως οι ήπειροι και οι 
οροσειρές, τα 
θαλάσσια βουνά και τα νησιά, η µεσο-ωκεάνεια ανύψωση κλπ., βλέπε σχήµα 3.1) απ’ 
ό,τι άλλες (όπως οι πυθµένες των θαλάσσιων λεκανών), σηµαίνει ότι η ένταση του 
πεδίου βαρύτητας δεν είναι σταθερή στην επιφάνεια του ελλειψοειδούς αναφοράς, 
και ότι η ένταση είναι υψηλότερη κοντά σε περιοχές µε υψηλότερη συγκέντρωση 
µάζας. Αυτό σηµαίνει ότι στην εγγύτητα αυτών των περιοχών, οι επιφάνειες 

Σχήµα 3.1. Σχηµατική απεικόνιση της επίδρασης του ανάγλυφου του 
πυθµένα της θάλασσας (γραµµοσκιασµένη περιοχή) στο γεωειδές 
(συνεχής επιφάνεια θάλασσας). Επίσης απεικονίζεται το ελλειψοειδές 
αναφοράς (διακεκοµµένη καµπύλη) και τα διανύσµατα της επιτάχυνσης 
της βαρύτητας σε διάφορα σηµεία της επιφάνειας της θάλασσας.  
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σταθερής δυναµικής ενέργειας (ή ισοδυναµικές επιφάνειες) θα είναι υπερυψωµένες 
σε σχέση µε το ελλειψοειδές, ενώ σε περιοχές ελλείµατος µάζας (όπως πάνω από τις 
ωκεάνειες βαθιές λεκάνες) οι ισοδυναµικές επιφάνειες θα είναι χαµηλότερα από το 
ελλειψοειδές. Το γεωειδές αντιστοιχεί στην ισοδυναµική επιφάνεια που αντιστοιχεί 
στην επιτάχυνση της βαρύτητας στην επιφάνεια της Γης, είναι δηλαδή το σχήµα που 
θα έπαιρνε ένας ακίνητος ως προς τον πυθµένα Ωκεανός (σχήµα 3.1). Οι αποκλίσεις 
του γεωειδούς από το ελλειψοειδές φτάνουν σε µέγεθος τα ± 40 µέτρα. 

3.4 Η µέση στάθµη θάλασσας.  
Το γεωειδές δεν αντιστοιχεί στη µέση στάθµη της επιφάνειας της θάλασσας, τη 
λεγόµενη θαλάσσια τοπογραφία. Ο λόγος είναι ότι, όπως δείξαµε σε προηγούµενα 
κεφάλαια, η στάθµη της θάλασσας είναι αλληλένδετη µε τη θαλάσσια κυκλοφορία, 
και κατά συνέπεια διαµορφώνει και διαµορφώνεται από αυτήν. Έτσι, οι αποκλίσεις 
της µέσης στάθµης της θάλασσας από το γεωειδές οφείλονται στα θαλάσσια ρεύµατα 
και γενικά είναι διάφορη του µηδενός, και της τάξης του ± 1 µέτρου.  
Παραπάνω, περιγράψαµε πως η πλήρης απουσία κίνησης σε έναν Παγκόσµιο Ωκεανό 
θα αντιστοιχούσε σε ένα σχήµα της επιφάνειας της Γης που ονοµάζεται Γεωειδές. 
Είναι όµως προφανές ότι ο Ωκεανός βρίσκεται σε µια αέναη κίνηση, και ότι το 
Γεωειδές είναι µια ιδεατή επιφάνεια. Οι διάφορες θαλάσσιες κινήσεις µετακινούν 
νερό από τη µια στην άλλη περιοχή, και σαν αποτέλεσµα µεταβάλλεται και η στάθµη 
της θάλασσας. Οι κινήσεις αυτές µπορεί να προκύπτουν είτε από τη βαρυτική έλξη 
των ουρανίων σωµάτων (οπότε µιλάµε για την αστρονοµική παλίρροια), είτε για 
αλληλεπιδράσεις µε την ατµόσφαιρα, οπότε µιλάµε για την µετεωρολογική 
παλίρροια. Σε κεφάλαια που θα ακολουθήσουν, θα εξετάσουµε πως οι διάφορες 
αλληλεπιδράσεις επηρεάζουν τις αποκλίσεις της στάθµης της θάλασσας από τη µέση 
στάθµη θάλασσας. 

3.5 Γεωδυναµικό και γεωδυναµικό ύψος 
∆υναµική ενέργεια είναι η ενέργεια που είναι αποθηκευµένη σε ένα σώµα που 
βρίσκεται υπό την επίδραση κάποιας δύναµης (δηλαδή, σε κάποιο δυναµικό πεδίο). 
 
Παράδειγµα:  
Ποια είναι η δυναµική ενέργεια λόγω της γήινης έλξης που έχει ένα σώµα µάζας m2 
που βρίσκεται σε ακτίνα R από την επιφάνεια της Γης; (θεωρείστε ότι η Γη έχει µάζα 
mE και ακτίνα RE).  
• Ποια η δυναµική ενέργεια όταν R << RE; 
• Ποια η δυναµική ενέργεια όταν R >> RE; 
• ∆ιαιρώντας τη δυναµική ενέργεια ενός σώµατος µάζας m2 µε τη µάζα έχουµε το 

δυναµικό του σώµατος από το οποίο ασκείται η δύναµη 
 

 
 
Στην πράξη, οι επιφάνειες γεωδυναµικού είναι επιφάνειες στις οποίες το διάνυσµα 
της βαρυτικής έλξης είναι κάθετο και σταθερό σε µέτρο. 
Το αλφάδι ορίζει στην πραγµατικότητα την επιφάνεια γεωδυναµικού µιας περιοχής. 
 

Το πεδίο δυναµικού (δυναµικής ενέργειας ανά µονάδα µάζας) που προκύπτει 
γύρω από τη Γη προερχόµενο από τη βαρυτική έλξη της λέγεται γεωδυναµικό.
Οι επιφάνειες σταθερού δυναµικού λόγω της γήϊνης έλξης λέγονται επιφάνειες 
γεωδυναµικού, ή γεωδυναµικές επιφάνειες. 
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Άσκηση:  
Σχεδιάστε την σχέση γεωδυναµικού Φ και απόστασης από την επιφάνεια της Γης R 
σύµφωνα µε τα αποτελέσµατα της προηγούµενης άσκησης. 
Περιγράψτε τις επιφάνειες γεωδυναµικού κοντά και µακριά από την επιφάνεια της 
Γης. 
 
Άσκηση:  
Υπολογίστε το γεωδυναµικό κοντά στην επιφάνεια της Γης, σύµφωνα µε τα 
αποτελέσµατα προηγούµενης άσκησης. 
 
Γεωδυναµικό στη Θάλασσα 
∆είξαµε παραπάνω ότι το η µεταβολή του γεωδυναµικού ∆Φ κοντά στην επιφάνεια 
της Γης µπορεί να δοθεί από  
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dg ζ∆Φ                                                   (3-1) 

Στο προηγούµενο µάθηµα, δείξαµε ότι όταν έχουµε ηρεµία του νερού ισχύει η 
υδροστατική εξίσωση: 
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Άρα, η µεταβολή του γεωδυναµικού στο εσωτερικό ενός ρευστού µπορεί να δοθεί και 
από τον τύπο: 
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∆Φ                                                    (3-3) 

 
Αντικαθιστώντας την πυκνότητα από το αντίστροφό της, τον ειδικό όγκο α (όπου α = 
1/ρ), η µεταβολή του γεωδυναµικού γίνεται: 

∫−=−
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dpaΦΦ                                           (3-4) 

Όµως ο ειδικός όγκος µπορεί να γραφτεί σαν το άθροισµα του όγκου που θα είχε 
νερό θερµοκρασίας 0°C, αλατότητας 35 και in situ πίεσης (α35,0,p) και της διαφοράς δ 
από τον πραγµατικό ειδικό όγκο (αS,T,p): 

δ+= ppTS aa ,0,35,,                                               (3-5) 
Αντικαθιστώντας στην παραπάνω σχέση του γεωδυναµικού, έχουµε ότι αυτό δίνεται 
από: 

∆Φ∆ΦδΦΦ +=−−=− ∫∫ std

p

p

p

p
p dpdpa

2

1

2

1

,0,3512                    (3-6) 

 
 
 

όπου ως  ∫−≡
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pstd dpa∆Φ  ορίζεται το standard γεωδυναµικό, και ως 
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dpδ∆Φ   ορίζεται η ανωµαλία γεωδυναµικού. 
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Το γεωδυναµικό έχει µονάδες ενέργειας ανά µονάδα µάζας, δηλαδή J kg-1, που 
αντιστοιχούν σε m2 s-2.  
 
Συχνά χρησιµοποιούµε την πιο εύχρηστη και άµεσα κατανοητή ποσότητα του 
γεωδυναµικού ύψους, που ορίζεται σαν ο λόγος του γεωδυναµικού προς την 
επιτάχυνση της βαρύτητας, και µετράται µε µονάδες µήκους. 
Αντίστοιχα, µπορούµε να ορίσουµε το standard γεωδυναµικό ύψος ως 
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και την ανωµαλία γεωδυναµικού ύψους ως 
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Ερώτηση / Συζήτηση: Ποια η σχέση των παραπάνω µεταξύ τους; 
 
Ερώτηση / Συζήτηση: ποια η χρησιµότητα της ανωµαλίας γεωδυναµικού ύψους; 

 


