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1.4. Evapotranspiraţia 
 
 Evapotranspiraţia este un proces complex de transformare a apei în vapori 
printr-o serie de procese fizice (evaporare în cazul fazei lichide şi sublimare în cazul 
zăpezii şi gheţii) şi biologice (transpiraţie).  

Transformarea apei în vapori se produce la suprafaţa terenului, în teren (la 
adâncimi reduse) şi în învelişul vegetal (natural sau cultivat). 

În zonele de câmpie cu climat arid cea mai mare parte a apei ajunsă sub 
formă de precipitaţii la suprafaţa solului revine în atmosferă sub formă de vapori. 
Şansa ca apa din precipitaţii să ajungă în acvifere este favorizată de panta redusă a 
suprafeţei topografice, permeabilitatea mare a formaţiunilor acoperitoare, 
temperatura redusă a aerului (deasupra celei de îngheţ!). 
  
 
1.4.1. Evaporarea 
 
 Evaporarea poate afecta toate formele de apă lichidă: 

• apa meteorică din atmosferă, reţinută de învelişul vegetal şi apa 
căzută pe suprafaţa terenului; 

• suprafeţele de apă liberă ale Oceanului Planetar, lacurilor şi 
cursurilor de apă; 

• apa subterană din profilul de sol, din zona vadoasă, din zona 
capilară şi chiar din acviferele freatice situate la mică adâncime. 

 Procesul de evaporare constă în “desprinderea” moleculelor  de la suprafaţa 
apei sau din terenul umed sub acţiunea radiaţiei solare şi trecerea lor în stare de 
vapori care revin în atmosferă. În toate cazurile, viteza de evaporare este influenţată 
de: puterea evaporantă a atmosferei, tipul suprafeţei evaporante şi aptitudinea 
de alimentare a  evaporării. 
 Puterea evaporantă a atmosferei se referă la starea acesteia în vecinătatea 
suprafeţei evaporante şi la capacitatea sa de a provoca evaporarea; ea poate fi 
măsurată direct pe teren cu ajutorul evaporimetrelor, reprezintă grosimea stratului 
de apă evaporat şi se exprimă în mm/zi. 
 Factorii care determină puterea evaporantă sunt: deficitul de saturaţie al 
atmosferei, temperatura aerului şi a apei, presiunea barometrică, chimismul apei, 
altitudinea etc. Numai o determinare in situ poate să ţină seama, simultan, de toţi 
aceşti factori. 
 Suprafeţele umede evaporante sunt studiate din punct de vedere al 
disponibilităţilor de apă şi al aptitudinii lor de a alimenta evaporarea. În acest sens, în 
cercetarea hidrogeologică este interesantă evaporarea la suprafaţa unui teren lipsit 
de vegetaţie, precum şi în condiţiile unor stări de umiditate diferite:  

• teren (sol) saturat cu apă; 
• teren nesaturat; 
• acvifer freatic situat la adâncime redusă. 

Dacă terenul este saturat cu apă, viteza de evaporare este egală cu cea de la 
nivelul unei suprafeţe libere de apă.  

În afară de caracteristicile fizice ale terenurilor din zona vadoasă (porozitate, 
granulaţie, grad de saturaţie), evaporarea la suprafaţa unui teren lipsit de vegetaţie 
depinde şi de adâncimea acviferului freatic. 
 Când nivelul piezometric al acviferului freatic se găseşte la adâncime 
redusă, evaporarea atinge valori maxime, determinate de puterea evaporantă a 
atmosferei, deoarece alimentarea suprafeţei evaporante se face continuu prin 
mişcarea capilară ascendentă a apei acviferului. Prin experienţe în teren se poate 
determina adâncimea de la care evaporarea devine nesemnificativă, aceasta fiind 
adâncimea critică sub care nu se mai depun săruri în profilul de sol. 
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 Când nivelul piezometric al acviferului freatic se găseşte la adâncime mare 
evaporarea este alimentată numai de apele meteorice infiltrate la adâncimi reduse.  

Terenul este saturat numai periodic, după precipitaţii abundente, iar 
evaporarea este limitată numai la umiditatea reţinută în stratul superficial de sol. 
Procesul de evaporare depinde şi de distribuţia gradientului de umiditate precum şi 
de componenta dată de difuzia masei apă-vapori.  

Evaporarea în teren încetează atunci când se atinge umiditatea higroscopică 
este în echilibru cu cea a atmosferei şi nu poate fi eliminată prin evaporare. 

Evaporarea la suprafaţa unui acvifer freatic poate fi determinată prin 
măsurători de regim în foraje. Rata evaporării scade o dată cu creşterea adâncimii 
nivelului piezometric, respectiv a grosimii zonei vadoase (Fig.1.11).  

Evoluţia ratei evaporării pe adâncime şi în timp depinde de litologia zonei 
vadoase şi de condiţiile climatice. Pentru o perioadă îndelungată de 132 zile se 
remarcă, la o zonă de aerare de peste 5 m grosime, o descărcare totală a 
acviferului de 10mm, ceea ce reprezintă o viteză medie de evaporare de 
0,08mm/zi. În cazul zonelor mlăştinoase, adâncimea de evaporare a apei freatice 
nu depăşeşte 4m datorită efectului protector al terenului saturat. 

În zonele aride din Rusia s-au efectuat cercetări lizimetrice, stabilindu-se 
dependenţa evaporării apelor freatice de: compoziţia litologică şi grosimea zonei 
de aerare, tipul învelişului vegetal şi adâncimea nivelului apei freatice (Ganiev, 
1979). Cercetările au vizat trei tipuri de terenuri (nisipuri, prafuri nisipoase şi 
argile prăfoase) şi au condus la următoarele concluzii importante (Fig.1.12): 

Fig.1.11. Raporturile dintre alimentarea prin infiltraţii şi descărcarea 
prin evaporare a unui acvifer freatic în funcţie de grosimea zonei 
vadoase (după Ground-Water Studies, 1972) 
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• evaporarea creşte proporţional cu reducerea granulaţiei (datorită fenomenului 

de capilaritate); 
• influenţa litologiei asupra evapotranspiraţiei scade proporţional cu creşterea 

grosimii zonei de aerare; 
• la grosimi reduse ale zonei de aerare (<1,5m) evaporarea apei este intensă şi 

foarte intensă (500-700mm/an) depăşind valoarea precipitaţiei anuale. 

 
 
1.4.2. Transpiraţia 
 
 Transpiraţia este procesul fiziologic de transformare a apei subterane (în 
principal din profilul de sol) în vapori (prin intermediul vegetaţiei) care revin în 
atmosferă. Ea este influenţată atât de factori fizici (puterea evaporantă a atmosferei, 
factorii meteorologici, umiditatea terenului) cât şi de cei fiziologici (specia vegetală, 
vârsta sau stadiul de vegetaţie, dezvoltarea sistemului radicular şi a frunzelor, 
adâncimea de înrădăcinare). 
 Plantele, prin rădăcinile lor, pot absorbi apa din sol până la adâncimi de 0,30-
1,50m, în cazul culturilor, dar se poate ajunge şi până la 10m în cazul arborilor. 
Cercetările au arătat că sistemele radiculare se pot dezvolta până la limita superioară 
a zonei capilare generată de acviferul freatic. Unele sisteme radiculare pot atinge o 
lungime totală de 100m şi chiar 1000m, contribuind astfel la o creştere importantă a 
cantităţii de apă transpirată. 
 Cantitativ, efectul transpiraţiei poate fi exprimat în două moduri: 
� coloană de apă (mm) pe un anumit interval de timp, valoare ce poate fi 

transformată în debit, corespunzător suprafeţei de teren acoperite de vegetaţie; 
în climatul temperat, cantitatea de apă „transpirată” variază între 400 şi 
1200mm/an. 

� coeficientul de transpiraţie, definit ca raport între greutatea apei absorbite, 
tranzitate şi evaporate de plantă şi greutatea de ţesut uscat format (excluzând 
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Fig.1.12. Dependenţa evaporării apelor freatice de compoziţia litologică şi grosimea 
zonei de aerare (după Ganiev, K.,1979) 
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rădăcinile!) în perioada respectivă; acest parametru variază între 250 şi 1000 la 
plantele cultivate şi 80-1200 pentru arbori. 

 Valorile foarte ridicate ale celor doi parametri se datorează faptului că 
plantele reţin mai puţin de 1% din apa absorbită pentru formarea ţesuturilor. 
Vegetaţia sustrage procesului de infiltrare o cantitate enormă de apă care este 
redată apoi circuitului general al apei.  

Freatofitele prezintă un interes hidrogeologic special prin cantitatea de apă 
absorbită, fie din zona capilară a acviferului freatic, fie direct din zona saturată. Ele 
cresc de regulă în regiuni aride şi semi-aride, dar pot fi găsite şi în regiunile 
temperate.  

În partea sudică a Statelor Unite ale Americii freatofitele consumă anual circa 
30 miliarde m3 de apă freatică. Aici s-a realizat un experiment de teren (Davis. S. şi 
DeWiest, R.,1966) care a avut ca obiectiv determinarea cantitativă a descărcării unui 
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Fig.1.13. Oscilaţiile zilnice ale nivelului apei freatice într-un foraj de 
observaţie, determinate de transpiraţia freatofitelor (dupã Davis, S. şi 
DeWiest,R.,1966) 
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Fig.1.14.Raporturile dintre precipitaţie ( X ), evapotranspiraţie reală 

( rE ) şi evapotranspiraţie potenţială ( pE ) 

 

acvifer freatic prin fenomenul de transpiraţie al freatofitelor, plecându-se de la faptul 
că în timpul nopţii fenomenul încetează iar nivelul freatic se restabileşte (Fig.1.13). 

 Prin însumarea vitezei de restabilire a nivelului freatic (
1

v ): 
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cu tendinţa stabilă de reducere a rezervei de apă a acviferului (

2
v ): 
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se obţine grosimea stratului de apă ( v ) consumat prin transpiraţie: 
 

orammvvv /2,27,05,1
21

=+=+=                            (1.14) 
 
 
1.4.3. Evapotranspiraţia reală şi potenţială 
  
 Transformarea apei în vapori care revin în atmosferă prin procesul de 
evapotranspiraţie (evaporare şi transpiraţie) este influenţată în mod determinant de 
cantitatea de apă disponibilă, motiv pentru care au fost definiţi doi parametri: 
•  evapotranspiraţia reală ( rE ), care se produce în condiţiile umidităţii naturale; 

•  evapotranspiraţia potenţială ( pE ), reprezentând cantitatea de apă susceptibilă 

de a fi evaporată şi transpirată în condiţiile unor rezerve de apă suficiente pentru 
a compensa pierderile maximale. 

 Considerând precipitaţiile ( X ) ca rezervă de apă existentă, în funcţie de 
raporturile dintre X , rE şi pE , se disting două situaţii (Fig.1.14): 
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• pEX >  şi în consecinţă pr EE =  (excedent de umiditate); 

• pEX <  şi în consecinţă pr EE < (deficit de umiditate). 

 
Delimitarea în timp a perioadelor cu deficit şi excedent de umiditate este 

foarte importantă deoarece în cazul deficitului se produce o epuizare a rezervei de 
umiditate din zona de aerare (care poate fi urmată de o descărcare prin evaporare 
a apelor freatice). Dacă precipitaţiile cresc (X>Ep) are loc refacerea rezervei de 
umiditate din zona de aerare urmată de alimentarea acviferelor. 

În cadrul metodelor directe de determinare a evapotranspiraţiei reale, un loc 
important îl ocupă lizimetrele. Prin determinări succesive în timp ale profilului de 
umiditate şi poziţiei nivelului freatic se poate calcula, prin metoda bilanţului, volumul 
de apă transformat în vapori prin evapotranspiraţie. 

Evapotranspiraţia reală ( rE ) şi potenţială ( pE ) pot fi evaluate şi cu ajutorul 

formulelor empirice. Aceste formule necesită numai date climatice, care se găsesc 
cu uşurinţă în anuarele meteorologice, dar caracterul lor empiric şi gradul de 
simplificare a fenomenului pot introduce erori semnificative. 

Evapotranspiraţia reală anuală (Era) poate fi evaluată cu formula Turc 
(Castany, G.,1972), în funcţie de temperatură şi precipitaţii: 
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în care  
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X - precipitaţia anuală [mm]; 

mT  - temperatura medie anuală a atmosferei care se calculează ca o medie 

ponderată cu precipitaţiile lunare ( iX ; i=1,..12): 
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 Pentru estimarea 
evapotranspiraţiei potenţiale 

lunare ( plE ) s-au propus formule 

empirice care iau în considerare 
numai deficitul de saturaţie cu 
vapori de apă din aer ( d ; ec.:1.20). 
Astfel, formula Ivanov, care poate 
da erori de 10 % are forma: 
 

dE pl ⋅= 4,18 [mm/lună]        (1.17) 

 
în care       

d  - valoarea medie lunară a 
deficitului de saturaţie exprimat în 
mm. 

Tabelul 1.7. Perioadele şi valorile 
precipitaţiilor eficace la staţia Târgovişte. 

Anul Luna Pef[mm] Pef/P[%] 
 I-IV 198  

1954 X-XII 166  
  364 51 
 I-IV 227  

1955 X-XII 9  
  236 32 
 I-IV 289  

1956 X-XII 104  
  393 57 
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 Cu formula Ivanov s-a calculat evapotranspiraţia potenţială lunară pentru 
staţia Târgovişte în perioada 1954-1956.  Prin suprapunerea curbei medii 
(calculată cu ajutorul mediilor mobile) a evapotranspiraţiei potenţiale cu cea a 
precipitaţiilor (Fig.1.15) au rezultat perioadele şi valorile precipitaţiilor eficace la 
staţia Târgovişte (Tabelul 1.7). 

 
 
 
1.5. Umiditatea aerului 
 
 Cantitatea de vapori de apă din aerul atmosferic este rezultatul fenomenului 
de evaporare a apei prin procese fizice şi biologice. Umiditatea aerului atmosferic 
este variabilă în timp şi spaţiu şi contribuie semnificativ la alimentarea apelor 
subterane prin infiltrare. Fenomenul nu trebuie limitat numai la atmosfera terestră ci 
trebuie extins şi la atmosfera subterană, respectiv la conţinutul în vapori de apă din 
zona de aerare. 

Umiditatea aerului se exprimă în diferite forme: 
• umiditatea absolută ( aU ), care reprezintă cantitatea de vapori de apă existentă 

la un moment dat în atmosferă şi se măsoară cu ajutorul psihrometrelor, 
aparate care au două termometre cu mercur identice, unul umed (învelit cu un 
tifon saturat cu apă) şi celălalt uscat: 

 
( ) asa pttcUU

21
−−=                                                (1.18) 

în care 

sU - umiditatea de saturaţie; 

c - coeficient; 

1
t - temperatura în grade Celsius a termometrului uscat; 

2
t - temperatura în grade Celsius a termometrului umed; 

ap - presiunea atmosferică. 

 

20 

40 

60 

80 

100 

120 

140 

160 

180 

200 

1954 1955 1956 

P
re

ci
pi

ta
ţie

/E
va

po
tr

an
sp

ira
ţie

 [m
m

/lu
nă

] Precipitaţii Evapotranspiraţie 

Fig.1.15. Curba medie a precipitaţiilor (           ) şi a evapotranspiraţiei (           )      
potenţiale lunare la staţia Târgovişte. 



 26 

• umiditatea de saturaţie ( sU ), care reprezintă cantitatea maximă de vapori de 

apă ce poate fi reţinută de atmosferă la o temperatură dată; această noţiune este 
legată de punctul de rouă (de condensare), care desemnează temperatura la 
care aerul este complet saturat şi sub care se produce în mod normal 
condensarea (Tabelul 1.8  şi Fig.1.16);  

 
• umiditatea relativă ( rU ), 

este  exprimată prin raportul :  
 

100⋅=
s

a
r

U

U
U  [%]       (1.19) 

 
şi se măsoară cu ajutorul 
higrometrelor sau 
higrografelor, prevăzute cu fire 
de păr a căror lungime variază cu 
umiditatea; 
• deficitul de umiditate (d) 

 

as UUd −=         (1.20) 

 
• masă a vaporilor de apă conţinuţi într-un m3 de aer, adică: g/m3; 
• tensiune a vaporilor de apă, care reprezintă fracţiunea din presiunea 
atmosferică datorată exclusiv vaporilor de apă, adică mm.col.Hg. 
 Umiditatea absolută a aerului are o mare variabilitate pe verticală, 
reducându-se la jumătate la o înălţime de 1,5- 2 km şi la un sfert la o înălţime de 3-4 
km, iar în timpul verii, umiditatea relativă are valori mici în vecinătatea solului şi 
creşte proporţional cu înălţimea până la 2 – 3 km. 
 
 
1.6. Date climatice ale teritoriului României 
 

România are un climat temperat-continental de tranziţie care este situat 
între clima temperat-oceanică a Europei de vest şi cea pronunţat continentală, cu 
evidente tente de ariditate, a stepelor ruseşti. 

Clima României poartă amprenta unui caracter continental de tip central-
european, în spaţiul său interferându-se cele două mari componente ale climei 
temperate: cea oceanică şi cea strict continentală. Poziţia geografică şi prezenţa 
lanţului muntos carpatic având o dublă flexură (în zona Maramureşului şi în zona 
Vrancei) şi o bună continuitate cu cel balcanic imprimă climei din România trei 
caracteristici specifice: 

• diferenţă medie de 2oC între temperatura din lunca Dunării şi cea din 
nordul extrem al Moldovei, determinată de reducerea intensităţii 
radiaţiei solare dinspre nord spre sud proporţional cu reducerea 
unghiului de incidenţă a razelor solare cu suprafaţa geoidului; 

Tabelul 1.8 Valorile umidităţii de saturaţie şi temperatura punctului de rouă. 

Temperatura de rouă[oC] 0 5 10 15 20 25 30 

sU     [g/cm3] 4,80 5,36 9,40 12,70 17,50 22,80 30,80 

sU     [mmcolH2O] 4,56 6,60 9,52 13,20 16,90 22,30 31,40 

sU     [mb] 6,17 8,96 12,60 20,60 22,80 30,20 42,50 
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• etajarea climatică pe trepte de relief, pornind de la climatul de câmpie, 
de podiş şi deal, ajungând până la cel al munţilor foarte înalţi, într-o 
dispunere spaţială cvasi-concentrică în raport cu arcul central carpatic; 

• diferenţe climatice semnificative între teritoriile situate de o parte şi de 
alta a lanţului muntos carpatic datorate rolului de baraj pe care acesta 
îl joacă pentru masele de aer în mişcare, indiferent de direcţia din care 
vin. 

 
 

1.6.1. Tipurile de climă 
 
Particularităţile geomorfologice conduc la diferenţierea climatului României pe 

zone geografice:  
• climatul temperat-continental de tranziţie cu nuanţe oceanice în 

câmpia şi dealurile situate la nord de râul Bega, în Munţii Apuseni şi 
depresiunea colinară a Transilvaniei; 

• climatul temperat-continental de tranziţie cu influenţe sub-
mediteraneene în câmpia şi dealurile vestice situate la sud de râul 
Bega, în Munţii Banatului, în Podişul Mehedinţi şi parţial în Câmpia 
Olteniei; 

• climatul temperat-continental de tranziţie cu influenţe baltice în 
Podişul Suceava şi versantul estic al grupei de nord a munţilor Carpaţi 
Orientali; 

• climatul temperat-continental de tranziţie cu nuanţe de ariditate în 
Câmpia Jijiei, în Podişul Bârladului, în Bărăgan şi în Dobrogea 
continentală (cu excepţia litoralului); 

• climatul temperat-continental de tranziţie cu influenţe evidente ale 
interferenţei circulaţiei atmosferice cuprinde o arie central-sudică a 
României, pornind din Subcarpaţi şi Podişul Getic până în câmpia şi 
lunca Dunării, arie delimitată la est de râul Mostiştea şi la vest de râul 
Jiu; 

• climatul temperat-continental de tranziţie cu influenţe pontice, numit şi 
climatul litoral, este prezent în zona litorală a Mării Negre, cu o lăţime 
cuprinsă între minimum 15 km şi maximum 30 km, precum şi în Delta 
Dunării. 

Principalele caracteristici prin care se diferenţiază tipurile de climat din 
România sunt temperatura şi precipitaţiile. 

 
 

1.6.2. Temperatura 
 
Temperatura medie multianuală în România este de 11oC în lunca Dunării şi 

de 8,5oC în Podişul Moldovei. 
În planul treptelor de relief, temperatura este distribuită astfel: 

• între 9oC şi 11oC la câmpie; 
• între 8oC şi 10oC în podişurile şi dealurile joase; 
• între 6oC şi 8oC în dealurile înalte şi munţii joşi; 
• între 0oC şi 6oC în munţii cu înălţimi medii; 
• între -2oC şi 0oC în munţii înalţi, la altitudini mai mari de 2000m. 

Din distribuţia spaţială a temperaturii medii multianuale rezultă o temperatură 
medie multianuală pentru întregul teritoriu al României de 8oC. Amplitudinea anuală 
a temperaturilor depăşeşte 200C. 
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1.6.3. Precipitaţiile 
 
 În România, precipitaţiile cresc valoric dinspre câmpie spre munte şi 
descresc, în plan orizontal, de la vest la est.  
 Reducerea rezervei de umiditate, transportată de masele de aer aduse din 
vestul continentului, este determinată de cedarea unei mari cantităţi, sub formă de 
precipitaţii, datorită efectului munţilor Carpaţi, în zona Banatului. Aici se înregistrează 
o precipitaţie medie multianuală de 630 mm în timp ce pe litoral (în dreptul 
localităţii Sulina) aceasta este sub 360 mm. 
 Pe trepte de relief, cantităţile medii multianuale de precipitaţii se dispun astfel: 

• sub 400 mm anual în Delta Dunării, pe litoralul Mării Negre şi în sudul extrem 
al Dobrogei continentale; 

• între 400 şi 500 mm anual în restul Dobrogei, în Bărăgan, în sudul Podişului 
Moldovei şi al Câmpiei Olteniei şi în Câmpia Jijiei; 

• între 500 şi 700 mm anual în centrul şi estul Câmpiei Române, în Câmpia de 
Vest, în depresiunea colinară a Transilvaniei şi în centrul şi nordul Podişului 
Moldovei; 

• valori de 700-1000 mm se înregistrează în Subcarpaţi, zonele joase ale 
munţilor Carpaţi Occidentali precum şi în munţii Carpaţi Orientali de altitudine 
mijlocie; 

• între 1000 şi 1200 mm anual în masivele muntoase carpatice cu altitudini 
cuprinse între 1000 şi 2000m, exceptând munţii Carpaţi Occidentali unde 
înălţimea de referinţă se opreşte la 1600m; 

• valori mai mari de 1200 mm anual (ajungându-se în unii ani la 1400mm în 
masivele Retezat, Făgăraş şi Rodna) se înregistrează în toate masivele 
muntoase mai înalte de 2000 m din munţii Carpaţi Meridionali şi de 1600m 
din munţii Carpaţi Occidentali. 

 Din analiza distribuţiei spaţiale a precipitaţiilor rezultă o creştere a gradului de 
continentalitate de la vest spre est. În regiunile colinare şi muntoase, această 
zonalitate în plan orizontal este modificată de zonarea verticală care are o mare 
influenţă în formarea zonelor de umiditate pe teritoriul României. 
 Cantitatea medie multianuală de precipitaţii la nivelul întregii ţări a fost 
evaluată la 638 mm anual, ceea ce reflectă o continentalitate ridicată şi o umiditate 
relativ redusă. 
 Pe baza regimului termic şi a regimului pluviometric se evaluează 
alimentarea prin infiltrare a apelor subterane, infiltrare cuantificată prin intermediul 
modulului de infiltrare atmosferică ( aw ).  

Modulul de infiltrare atmosferică ( aw ) reprezintă cantitatea de apă infiltrată 

pe unitatea de suprafaţă şi în unitatea de timp, iar valoarea lui se exprimă în mm/an. 
 Pentru condiţii hidrogeologice favorabile formării acviferelor (adică formaţiuni 
acoperitoare nisipoase - argiloase), infiltrarea totală poate fi de 15% până la 20% din 
precipitaţie. În cazul valorilor extreme ale precipitaţiilor din România, rezultă că: 

• pentru anmmX /360
min

= , anmmw /7236020,0 =×= ; 

• pentru anmmX /1200
max

= , ./240120020,0 anmmw =×=  

Raportul de 3,3 dintre valorile extreme ale infiltraţiei evidenţiază, la scara unei 
compensări anuale în condiţii hidrogeologice favorabile, alimentarea semnificativă 
prin infiltrare a apelor subterane din România, dar şi o variaţie importantă a 
acestui proces, în funcţie de repartiţia precipitaţiilor. 
 


