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1 Intr oduzione
Questibrevi appuntirappresentanoil secondomodulodi un corsodi Meteorolo-
gia Computazionaletenutopressol'Uni versit�adi Udinedapersonaledell'OSMER
(ARPA FVG). Il moduloprecedente�epropedeuticoaquestoequindiverr�adataper
scontatala familiarit�adello studenteconle grandezzefondamentalidellameteoro-
logia e con il bilancioenergeticoTerra–Sole(moduloI). L'ultimo capitolo(sesto)
nonfar�a partedel programmadi quest'annoe vieneinclusosolopercompletezza.
Lo scopodi questiappunti�equellodi renderefamiliari i processitermodinamiciche
avvengononellatroposfera,conparticolareriguardoai moti convettivi (sollevamen-
to adiabatico)e al concettod'instabilit�a atmosferica,chesonoalla basedella for-
mazionedei temporali.L'approfondimentodi questiconcettiverr�a fattoattraverso
l'analisi dei “dati in quota”,ovverodellemisureeffettuatetramiteradiosondaggio.

2 Grandezzetermodinamiche

2.1 Le grandezzetermodinamicheusateper descrivere l'aria

Elenchiamoalcunegrandezzefondamentalieconvenzioniusatein questiappunti:
p= pressionetotaledell'aria in hPa(=1mb= 100N/m2 = 1

1013:25 atm= 760
1013:25 mmHg).

e= pressioneparzialedelvapord'acquain hPa.
T = temperaturadell'aria in gradiCelsius(= T + 273.15,in Kelvin).
Rd = 286.99J/(kg�K) = costantedel gasariasecca
Rv = Rd/0.62198= 461.4J/(kg�K) = costantedel vapord'acqua.
Si consideral'aria comeunamisceladi vapord'acqua(identi�candole sueproprie-
t�a col pedicev) e di un gasperfetto(chiamatoaria seccae identi�cato dal pedice
d, chestaperdry), la cui pressioneparziale�e pd = p� e. L'aria secca�e composta
all'incirca dal 78%di Azoto (N2), dal 21%di ossigeno(O2) e dallo0.9%di Argon
(Ar). �E proprio la costanzadel rapportovolumetricotra questigascheci permette
di de�nire un'unicacostanteRd perla miscela“aria secca”.
Invecela concentrazionedi vaporacqueo�e variabile tra 0 e 4%. Nonostanteil va-
pord'acquasiaun gas“raro” nell'atmosfera�epropriola suapresenza(e quelladei
suoipassaggidi stato)agovernarei processi�sici studiatiin meteorologia.
L'equazionedelgasperfetto�e: pV = nRT, doven �e il numerodi moli eR �e la co-
stanteuniversaledeigas, 8.31J/(molK). In generesi preferisceusarela costanteR
tipicadi ognigas,ottenutadividendoR perla massadi unamoledi quelgas.Cos��
facendosi ottienecometerzavariabiledi statola densit�a, r , misuratain [kg/m3],
invecedel volume,cio�e: p = r RT. Perl'aria seccaeperil vapord'acquadiventa:

r d =
p� e
Rd � T

; r v =
e

Rv � T
[kg=m3] (1)

Mentreduedelletrevariabili di statop, T er sonosuf�cienti perdescrivereungas
perfettocomel'aria secca,perdescriverela miscelaconcui si rappresental'atmo-
sfera�e necessariointrodurreunaterzavariabile,chetengacontodi quantovapor



ARPA FVG settoreOSMER Considerazionisul pro�lo verticaledell'atmosfera 3

d'acqua�epresentenell'aria. Perquanti�carequestorapportola grandezzapi�u utile
�e il rapportodi mescolanzaq (mixing ratio),misuratoin [g/kg] e cos�� de�nito:

q = 1000�
r v

r d
= 1000�

Rd

Rv
�

e
p� e

�= 621:98�
e

p� e
[g=kg] (2)

Si usail coef�ciente moltiplicativo 1000percomodit�a, in quantola percentualedi
vaporacqueoin atmosferavariatrasoli 1 e20grammiperogni chilo di ariasecca.
Unagrandezzasimileal rapportodi mescolanza�e l'umidit �aspeci�ca,chesi ottiene
dividendoperla densit�a totale,r = r d + r v, invececheperquelladell'aria secca:

qsp =
r v

r d + r v
=

q
1+ q

�=
0:622e

p� 0:378e
�= 0:622�

e
p

[kg=kg] (3)

I passaggidi statodell'acquasononormalmenterappresentatisul diagramma
di statoe–T (vedi �gura 1), in cui la curva del vaporsaturo esat(T) divide la fase
gassosa(alla suadestra)daquellaliquida (a sinistra).La pressionedi vaporsaturo
rappresentala massimaquantit�adi vapord'acquachel'aria pu�o contenerealla tem-
peraturaT, senzaquindi averecondensazione.
In realt�a l'atmosfera�e un “laboratorio” molto complessoe sonopossibilipressioni
di vaporee superiorialla pressionedi vaporsaturoesat �no adun massimodi 1.02
volte. Si dice in tal casochec' �e unasupersaturazionedel 2%. Questofenomeno
nonverr�aconsideratoin questibrevi appunti.
Un fenomenoperqualcheversoanalogo�e invecequellodell'acquasovraffusa(su-
percooledwater)in cui l'acquarimanenellafaseliquida invecechein quellasolida
(ghiaccio)anchea temperatureinferiori al puntotriplo (0oC). Questo�e in realt�aun
fenomenomolto diffuso, cometestimoniatodalla presenzadi nubi (gocciolinedi
acqualiquida del diametrominoredi 0.1mm) anchea temperaturemolto inferiori
allo zerotermico.Infatti il “ghiacciamentospontaneo”avvienesolosottoi -40oC.

Una sempliceapprossimazionedella pressionedi vaporsaturorispettoall'ac-
qualiquida �edatadallaseguenteformula:

esat (T) = 6:1078� e
19:8�T
T+ 273 (4)

doveT vieneespressain oC edesat in hPa.
Unaformulamolto pi�u complessa,mapi�u precisa�equelladi Buck (1981):

el iq
sat (T) = 1023:832241� 5:02808�logT� 1:3816�10� 7�10(11:334� 0:0303998�T)+ 8:1328�10� 2�10(3:49149� 1302:8844

T ) � 2949:076
T

(5)
La pressionedi vaporsaturorispettoall'acqua congelata (ghiaccio)�e abbastanza
diversa,esi pu�o approssimareconla seguenteformula:

eice
sat (T) = 10[3:56654� log10(T) � 0:0032098�T � 2484:956

T + 2:0702294] (6)

La massimadifferenzatra le duecurve si ha intornoai -15oC, ove il vaporsaturo
rispettoal ghiaccio�e inferioredi quellorispettoall'acqualiquidadi circa0.26hPa.
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Nonostantequestadifferenzapossasembrareirrisoria, �e proprio la diversit�a della
pressionedi vaporsaturosul ghiaccioa permetteremolti dei fenomenimeteorolo-
gici pi�u importanti,comela neve. La saturazionesul ghiaccioinferiore a quella
sull'acqualiquida permetteal vaporedi noncondensaresottolo zerotermicosulle
gocciolinedi acquasovraffusa,perch́e nonancorasaturo,mainvecedi depositarsi
(processoinversoalla sublimazione)nonappenaincontradei cristalli di ghiaccio,
rispettoai quali �egi�asaturo.Seinfatti il vaporediventassesaturosull'acqualiquida
sarebbegi�asupersaturodel 17%sulghiaccio.
Un simile meccanismo�e previsto nellaformazionedellaprecipitazionesecondolo
schema“freddo” di Wegener, Bergerone Findeisen(oppostoalla teoriadellacoa-
lescenzadelle goccedi nubeper formarela gocciadi pioggia),secondoil quale
le particelled'acquasovraffusadovrebberoevaporare,perch́e nonsature,mentreil
vaporedovrebbedepositarsisulghiaccio,che,precipitando,si sciogliein pioggia.

Usandola pressionedi vapor saturosi pu�o de�nire ancheil rapportodi me-
scolanzasaturo,cherappresentail massimorapportodi mescolanzaraggiungibile
dall'aria alla temperaturaT eallapressionep �ssate:

qsat (T; p) = 621:98�
esat (T)

p� esat (T)
[g=kg] (7)

Da notarechesesi �ssa la pressionetotalep (es. a 1000hPa), ovveronell'ipotesi
chesi rimangaalla stessaquotae cheil campobaricosinotticonon cambi,allora
la curvaesat (T) descriveesattamentel'andamentodel massimorapportodi mesco-
lanzaqsat(T; p), per cui possiamofarci un'idea numericadella massimaquantit�a
d'acquachel'aria pu�o conteneresottoforma di vapore.Si vedein tal casochea
0oC ci stannoal massimo4g/kg, a 20oC cene stanno15g/kg e in�ne a 30oC si
arrivaquasia 30g/kg.

Un'altra variabilecomunementemoltousataperrappresentareil contenutod'a-
cquanell'aria �e l'umidit �a relativaespressain percentuale:

rh = 100�
q

qsat (T; p)
= 100�

e[p� esat (T)]
[p� e]esat (T)

�= 100�
e

esat (T)
[%] (8)

Di solitoquestagrandezza�ela pi�u usata,in quantola pi�u facilmentemisurabile,esi-
stendomolti strumentisensibiliproprioalla umidit�a relativa piuttostochea quella
assoluta.Inoltre anchel'uomo �e pi�u sensibilea quantaacquamancaper raggiun-
gerela saturazione(senzazionedi afa) chenonal valoreassolutodi acquapresente
nell'aria.

In�ne l'ultima grandezzautilizzatapervalutarela quantit�adi vaporacqueo�e la
temperatura di rugiada Td (dew–point) che �e quella temperaturaalla qualel'aria
diventerebbesaturaalla suadatapressioneparzialee, cio�e tale che: e = esat(Td).
Viceversasi pu�o de�nire Td comequellatemperaturaallaqualebisognaraffreddare
l'aria, mantenendocostantesiala pressionep cheil contenutod'acquaq, pergiun-
gereallacondensazione.Il signi�cato delsuonome�elegatoal fattochequandouna
super�cie,comeunafoglia o meglio unospecchiodistesosulsuolo,si raffreddaper
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radiazionedurantela notte�no alla temperaturadi rugiadadell'ariacircostante(pi�u
calda)allora il vaporepresentenell'aria condensasuquellasuper�cie sottoforma
di goccedi rugiada.Sepoi la temperaturadi rugiada�e inferioreallo zerotermicosi
formala brina.
Molto usatain meteorologia�eanchela differenzatraT � Td (dew–pointdepressure)
cheindica“in gradi” quantosiamolontanidallasaturazione.

Riportiamoora dei gra�ci cheillustranocon esempiconcretiquantodescritto
�nora soloconle formule.
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Figura 1: La curva continua indica la pressionedi vapor saturo esat (T). Una
particella con valori iniziali T=26.5oC, Td=16.7oC e p=988.6hPa (che dan-
no q=12.2g/kg e rh=55%), viene sollevata lungo un'adiabatica secca (linea
tratteggiata) �no alla saturazione(T = TLCL).

Nella �gura 1 �e possibilevederela curva del vaporsaturodell'acquatra 0 e 27oC,
con un puntocherappresental'aria alle ore 12UTC del 28 giugno1998a 263m
sopraCampoformido(UD), ovveroa357m sul livello delmare.Si notapurecome
la temperaturadi rugiadacorrispondentesiasemplicementedatadall'intersezione
tra la pressionedi vaporsaturoesat e l'attualepressioneparzialeedell'aria.
Sullo stessodiagramma�e ancheriportatoil processoadiabaticosecco(chedescri-
veremopi�u avanti) cheportail puntoiniziale a raggiungerela saturazione.

Nella �gura 2 vieneriportatala serietemporaledi alcunemisureal suolo,fatte
duranteunanotted'inverno.La quantit�ad'acquacontenutanell'aria �erappresentata
tramitel'umidit �a relativa, il rapportodi mescolanzae la temperaturadi rugiada.
�E interessantenotarecomel'umidit �a relativa passidal 50 al 100%conunavaria-
zionedi contenutod'acquaassolutodi circa1g/kg,acausadel fortecalodi tempe-
raturaT.
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Figura2: Serietemporaledei dati rilevati ogni 5 minuti dalla stazionedi Gradisca
(GO) durantela nottetra 2 e 3 dicembre 2002. La curva pi �u in alto �e l'umidit �a
relativa(conscalaa sinistra), quellasottostante�e la temperatura (secondascalaa
destra), mentre la pi �u bassa�e la temperatura di rugiada. Rappresentatoconi pal-
lini �e in�ne il rapportodi mescolanza(primascalaa destra), chehaunandamento
simile alla temperatura di rugiada, in quantola pressionedell'aria non cambia
signi�cativamente. I sensorisonopostiall'altezzadi 1.8m dal suolo.

L'andamentosimile di Td e q si pu�o spiegarein baseal fattoche,in primaappros-
simazione,possiamotrascuraree rispettoa p, cio�e q �= 0:622e

p , ma sappiamoche

e= esat (Td) �= 6� e
Td
14 �= 6[1+ Td

14 + O(T2
d )], fermandocial primoordinedellosvilup-

po in serieq �= 0:6
p (6+ 3

7Td) e,nell'approssimazionedi p costante,si hacheq µ Td.
Se,oltre a considerarecostantep, aggiungiamol'ipotesi cheil rapportodi mesco-
lanzanon cambi(ad es. nonci sonoavvezionid'umidit �a e c' �e unabassaventila-
zione)sappiamocheTd tender�a a rimanerecostantee possiamoconcludereche,se
la temperaturaminimaprevistaperla nottesar�a inferiorealla temperaturadi rugia-
da misuratala sera,allora l'aria raggiunger�a la saturazionee potrebbeformarsi il
fenomenodellanebbia.

Al terminedi questaprimapartededicataallegrandezzemeteorologicheutiliz-
zateperdescrivereil contenutod'acquanell'aria riportiamopercompletezzala de-
�nizione di temperatura virtuale. Quandoconsidereremol'instabilit �a atmosferica
diventer�a importantevalutarela spintadi Archimededi un volumed'aria “diversa”
rispettoall'ambientein cui �e immerso,ovvero la suagalleggiabilit �a (buoyancy).
Perfar questosi studiala differenzatra le densit�a mediedei duemezzi,chiamate
rispettivamenter p (dovep staper“parcel”) e r e (cheindica“environment”).
Nel casodi ariaseccala differenzadi densit�acorrispondeesattamentealladifferen-
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zadell'inversodelle temperature(se,per ipotesi,le pressionisonouguali),poich́e
la costantedel gas �e in entrambii casi Rd. Se invecel'ambientee la particella
contengonodel vapord'acquaallorale cosesi complicano.Sappiamochepertale
miscelar = r d + r v = r d(1+ q) equindipossiamoscrivere:

p= pd + e= r dRdT + r vRvT = r dRd

�
1+ q

Rv

Rd

�
T =

r
(1+ q)

Rd

�
1+ q

Rv

Rd

�
T = r RdTv

(9)

dove abbiamode�nito la temperaturavirtualeTv = T �
1+ qRv

Rd
1+ q

�= T � (1+ 0:6q), che
ci permettedi trattarel'aria “umida” sempreutilizzandola costantedell'aria secca.
Ovviamentein questeformuleil rapportodi mescolanzaqvaespressocomenumero
puroenonin g/kg. Seaquestopuntoconsideriamosial'ambientechela particella
studiatafattedi ariaumida(condiversi rapportidi mescolanza),allora la spintadi
Archimedesar�adatadalladifferenzatra le loro temperaturevirtuali .
Consideriamoin�ne il casopi�u complessoin cui nella particellasi raggiungala
saturazionee partedel vaporecominci a condensare.Chiamiamor l la densit�a
dell'acqualiquida nel volumeoccupatodallaparticellae ql = r l=r d il rapportodi
mescolanzadel liquido condensato.
Perquestaparticellavale la leggedei gasperfetti p = r RT, ma non conosciamo
R. Sappiamoper�o cher = r d + r v + r l = r d(1+ q+ ql ) = r d(1+ q0), dove q0
�e il rapportodi mescolanzainiziale, prima che cominci la saturazione.Con un
ragionamentoanalogoaprimapossiamoscrivere:

p = pd + e= r dRd(1+ q
Rv

Rd
)T = r d(1+ q0)RT (10)

dacui si ricavaR= Rd
1+ q Rv

Rd
1+ q0

. Quindipossiamoanchein questocasousarelacostan-
tedell'aria seccaseinvecedellatemperatura“normale”utilizziamola temperatura

virtualedi nube(cloud–virtual)de�nita comeTvc = T
1+ q Rv

Rd
1+ q0

.
Comevedremopi�u avanti nel casoin cui la particellasiasatura(quindi si formi il
condensato)mentrel'ambientenonlo sia,la spintadi Archimedesar�a fornitadalla
differenzatra la temperaturavirtualedi nubedellaparticellamenola temperatura
virtualedell'ambiente.
In�ne nel casoin cui la particellasiasaturamasi faccial'ipotesi chetutto il con-
densatofuoriescadalla particella (adesempiosottoformadi precipitazione)allora
valeancorala formula9, ovverosi pu�o usarela temperaturavirtuale.
Perconcluderequestadisgressionesulle temperaturevirtuali, chesonosolo degli
arti�zi matematiciper tenercontodellediversedensit�a, si fa notarechela tempe-
raturavirtuale �e sempremaggioredellatemperaturanormale,e questo�e dovuto al
fatto chela densit�a del vapore�e inferiore a quelladell'aria secca.Invecela tem-
peraturavirtualedi nubepu�o essereancheminoredi quellanormale,in particolare
quandomoltodelvapore�ediventatoacqualiquida,chehaunadensit�a (rispettoalla
particella)maggioredell'aria secca.
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2.2 Esempidi calcolodellegrandezzetermodinamiche

Supponiamooradi conoscerepressione,temperaturae umidit�a relativadi un volu-
me d'aria e di voler calcolareil rapportodi mescolanzae la suatemperaturadi
rugiadaTd.
Conoscendola temperaturapossiamocalcolarela pressionedi vaporsaturoesat (T)
e quindi calcolarela pressioneparzialedel vaporee invertendola de�nizione del-
l'umidit �a relativa (eq. 8). Una volta trovatae possiamocalcolareil rapportodi
mescolanzaq dallasuade�nizione 2.
La caratteristicadellatemperaturadi rugiada�echee= esat(Td).
PercalcolareTd nonci restacheinvertirela formuladellapressionedi vaporsaturo.
Sevolessimoinvertirel'equazione4 otterremmo:

Td =
273� ln(e=6:1078)

19:8� ln(e=6:1078)
(11)

Seinvecevolessimousarel'equazionepi�u precisa5 allorale cosesi complichereb-
beronotevolmente.In casicomequestola soluzionepi�u semplice�e quelladi fare
un algoritmoiterativo, checalcoli Td perapprossimazionisuccessive.
Di seguito riportiamounapiccolaroutinepercalcolarein modoiterativo la tempe-
raturadi rugiada. Tale routine �e statascritta in linguaggioPYTHON, cometutto
il programmaSOUND ANALYS.PY, fattodall'autoreperanalizzarei radiosondag-
gi, dacui �e tratta. Il linguaggioPYTHON �e un linguaggioadalto livello simile al
PERL,ed�edi comprensioneimmediata,unavoltachiaritala sintassiel'importanza
dell'identazioneperde�nire i diversiblocchidi codice.

def IterTd(T, p, mix r) :
# temperature in deg C! Mix r in g/kg.
# method: Esat(Td) = e, start from T and
# decrease temperature to fit a given mixing ratio

Td = T
e = (mix r * p) / (621.98 + mix r)
es = Esat(Td)
while es > e :

if (es - e) > 0.01 :
Td = Td - (es - e) / 2.0

else :
Td = Td - 0.0005

es = Esat(Td)
#print Td, (es - e)

return(Td) # in C deg

In questasempliceroutinevieneinvocatala routine(o meglio la funzione)Esat() ,
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chenonfaaltrocheimplementarebanalmentel'equazione5. L'algoritmo mostrato
partedal valoredi temperaturae cominciaa decrementarla�nch é la pressionedi
vaporsaturodi questatemperaturanon diventaminoredella pressioneparzialee
dell'aria. Peraumentarel'ef �cienza di calcolo,aparit�adi precisione,il decremento
adogni stepvienecalcolatoin unaprimafasecomeun mezzodelladifferenzatra
le duepressioni,mentrequandosi �e vicini al valoregiustolo stepvienediminuito
a0.005oC, cherappresentaquindi la precisionedi calcolo.
Facciamoun esempioconcreto. Se la temperatura�e di 20.0oC, la pressione�e
1013.0hPael'umidit �arelativa �e67.3%allorala pressioneparzialedelvaporerisul-
taesseree= 16:018hPa. Il rapportodi mescolanzavaleq = 9:993g/kg.
Applicandola formula approssimata11 otteniamoTd = 13:973770oC, mentreu-
sandola funzioneIterTd() appenadescrittaotteniamoTd = 13:817737oC.
La differenzapu�o nonsembrarecos�� grande,tuttavia seapplichiamola formulaac-
curata5 per ricalcolaree partendodai valori di Td troviamo cheil primo metodo
ci d�a un errorerelativo percentualedi 1.025%,mentreil secondosolodel 0.002%.
Tali errori vannovalutatinel contestodi quellochesi stafacendo:sebisognacal-
colareTd solo in un puntosi pu�o usarela formula11,seinvecestiamofacendoun
processoiterativo in cui i valori di Td vengonocalcolatiripetutamentee quindi gli
errori vengonovia via adampli�carsi, alloraunasoluzionepi�u precisacomequella
appenaesposta�epreferibile.
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Figura 3: I 21 punti calcolati da IterTd() lungo la pressionedi vapor saturo
esat per ottenere la temperatura di rugiada Td di un punto con pressionepari a
p=1013hPae rapportodi mescolanzaq=10g/kg. Le scalesonologaritmiche.

Nella �gura 3 vengonomostratii 21 punti calcolatida IterTd() nel precedente
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esempio.Danotarechequestaroutineutilizzaancheil datoinizialedi temperatura,
chenon�estrettamentenecessario,maaiutaascegliereil miglior puntoiniziale,che
altrimentidovrebbevenir settatoadun valoresuf�cientementealto,aumentandoil
numerodi iterazioninecessarie.

3 I processiadiabatici

3.1 Adiabatica secca

Nel capitoloprecedenteabbiamorichiamatole variabili e le equazionifondamen-
tali perdescriverelo statotermodinamicodi un volumed'aria. In questocapitolo
approfondiremogli strumentimatematicipi�u utili perdescriverei processiadiaba-
tici acui talevolumed'aria pu�o veniresottoposto.
Supponiamodi prendereunaparticellad'aria e di sollevarla in modoadiabatico,
ovvero tale chenon abbiascambidi calorecon l'ambienteesterno.In tal casoil
primoprincipio della termodinamicaci diceche:

0 =
dQ
dt

=
dU
dt

+ p�
dV
dt

=
dH
dt

� V �
dp
dt

(12)

dove Q �e il calorescambiato,V il volumed'aria, U �e l'energia interna(cheper
un gasidealedipendesolo da T) e H(p;T) �e l'entalpia dell'aria, de�nita come
H = U + p�V. Scrivendola leggedeigasperfetticomepV = mRT, otteniamoche:

dH(p;T)
dt

=
dT
dt

�
¶H
¶T

�
�
�
�
p= const

+
dp
dt

�
¶H
¶p

�
�
�
�
T= const

=
dT
dt

�Cp +
dp
dt

�
¶[U(T) + mRT]

¶p

�
�
�
�
T= const

= Cp �
dT
dt

(13)

Passandoallegrandezzespeci�che(cio�ediviseperla massatotalemdellaparticella
d'aria) possiamoscriverel'ultima equazionecomedh

dt = cp � dT
dt , dovecp �e il calore

speci�co(energia necessariaperaumentaredi 1 grado1 kg di gas)a pressioneco-
stantedellaparticellad'aria (C invece�e la capacit�a termica).
Se facciamol'ipotesi che la particellasia compostasolo da aria seccapossia-
mo utilizzare il calore speci�co dell'aria seccacpd, che secondoil teoremadi
equipartizionedell'energia �epari a:

cpd =
7
2

� Rd
�= 1004 J=(kg� K) (14)

perch́e l'aria secca�eapprossimataconunamolecolabiatomica.
Introducendonell'equazione12 questaapprossimazionedell'entalpiaspeci�ca e
ricordandochenellanostraipotesim=V = r = r d, otteniamol'equazionechede-
scrive l'adiabaticasecca:

cpd �
dT
dt

=
1
r d

�
dp
dt

=
RdT

p
�
dp
dt

(15)
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chehacomesoluzionel'equazionedi Poisson:

T2 = T1 �
�

p2

p1

� Rd
cpd �= T1 �

�
p2

p1

� 2
7

(16)

Questaequazionedescrive comecambiala temperaturainternadel volumed'aria
seccasollevata(o abbassata)adiabaticamente.
Con l'equazione16 possiamoanchede�nire la temperatura potenzialeQ comela
temperaturaT2 ottenutaquandoprendiamoariferimentosemprela stessapressione
p2, sceltaperdefault pari a1000:0hPa.
Percome�e statacostruitala temperaturapotenzialeQ(p;T) = T(1000=p)Rd=cpd �e
uninvariantedelprocessoadiabaticosecco,ovverovieneconservataadogniquota.
L'aria che si solleva cambier�a la suatemperaturaT con la pressionesecondola
formuladi Poisson.Comecambiaconl'altitudine?
Sefacciamol'ipotesi chela pressionedellaparticellavari conl'altitudine seguendo
l'approssimazioneidrostatica(cosain generalenonvera)alloravalela formula:

dp
dz

= � gr (17)

dove r �e la densit�a totaledellaparticella,chenellanostraapprossimazionedi aria
seccapossiamosostituirecon p

RdT . Questacondizione,assiemeall'equazionedel-
l'adiabaticastessa,(15), ci permettedi calcolareil tassodi raffreddamentocon la
quotadell'adiabaticasecca(dry lapserate):

Gd = �
dT
dz

�
�
�
dry

=
g

cpd

�= 9:76 oC=km (18)

Nel casoin cui siatutto l'ambiente(enonsolounpiccolovolume)adisporsilungo
un'adiabaticasecca(e questo,comevedremo,�e un “punto d'equilibrio” a cui ten-
donoi bassistratidell'atmosferaquandovengonorimescolati)allorala condizione
idrostatica�e di solito rispettataequindi anchela temperaturavariadi circa1 grado
ogni100m di quota.
Inoltre,nelcasoin cui valgal'approssimazioneidrostaticaalmenoin unostrato,con
un procedimentoanalogosi pu�o derivarela formula ipsometricaper l'aria secca.
Infatti, usandole 15 e17,si ha:

dp
p

= � g
dz

Rd T
(19)

cheintegratain un intervallo hacomesoluzione:

ln
p2

p1
= �

g
Rd T

� (z2 � z1) (20)

in cui T �e la temperaturamediadellostratocompresotraz1 ez2.
Daquestaequazionesi vedecome,conl'approssimazionedi temperaturacostante,
l'altezza z varierebbeproporzionalmenteall'oppostodel logaritmonaturaledella
pressione.Questo�e il motivo per cui nei diagrammitermodinamicisi usacos��
spesso� ln(p=1000) sull'ordinatainvecedi � p.
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3.2 Adiabatica umida

Nel paragrafoprecedenteabbiamocalcolatol'equazionechedescrive il processo
adiabaticoper l'aria secca.Nel casoin cui ci fosseanchedel vaporacqueo,non–
saturo,si pu�o comunquetrovareun'equazioneanaliticachedescriva taleprocesso,
in cui q0 vieneconservato (la massatotaledi vaporenon cambiaperch́e non c' �e
condensazione).Perunamisceladi ariaseccae vaporela variazionedi entalpia�e:

dH(p;T)
dt

=
dT
dt

�
¶H
¶T

�
�
�
�
p= const

+
dp
dt

�
¶H
¶p

�
�
�
�
T= const

= Cp �
dT
dt

+
dp
dt

�
¶[U(T) + mpRpT]

¶p

�
�
�
�
T

= (Cpd + Cpv) �
dT
dt

+
dp
dt

�
¶[U(T) + mp

md
mp

(Rd + Rvq0)T]

¶p

�
�
�
�
T

= (md � cpd + mv � cpv) �
dT
dt

= md � (cpd + q0 � cpv) �
dT
dt

(21)

doveabbiamousatol'equivalenzaRp = (Rd + q0Rv)r d=r p, derivatain modoanalo-
go all'equazione9, e la propriet�a dellacapacit�a termicaCp di esserela sommadei
singoli componenti.In questomodoabbiamointrodottoancheil calorespeci�co a
pressionecostantedelvapord'acquacpv, pari a:

cpv = 4 � Rv �= 1846 J=(kg� K) (22)

perch́e la molecolaH2O �e triatomica.

Il termine
�
V � dp

dt

�
dell'equazione12 del primo principio della termodinamica

diventaperla nostramiscela(vedieq.9):

V =
mp

r p
= mp �

RdTv

p
= [md(1+ q0)] �

Rd

p
� T

1+ Rv
Rd

q0

1+ q0
= md (Rd + Rvq0) �

T
p

(23)

E in�ne l'equazionechedescrive l'adiabatica“umida” (moist) �e:

(cpd + q0 � cpv) �
dlnT

dt
= (Rd + Rv � q0) �

dln p
dt

(24)

Anchequestaequazionehaunasoluzioneesatta,simileaquelladi Poisson,macon
un esponentechecontieneil rapportodi mescolanza:

T2 = T1 �
�

p2

p1

� Rd + Rvq0

cpd + cpv � q0 �= T1 �
�

p2

p1

�
2
7

�
1+ Rv

Rd
q0

1+ 8
7 � Rv

Rd
q0 (25)

Questasoluzionesarebbeesattamentequelladi Poissonsesi approssimasse87
�= 1.

Da questofatto si capiscecomele differenzetra i due processiadiabaticisiano
minime. Anchein questocasosi pu�o de�nire un invariantedel processo,analogo
alla Qq(p;T;q0) de�nita da Paluch(1979,appendiceA), cheper�o dipendeanche
dal rapportodi mescolanza.
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3.3 Adiabatica satura

Consideriamoora il casodi un processoadiabaticocon vaporeallo statodi satu-
razione.Sesi ipotizzacheil condensatovengaimmediatamenteestrattodallapar-
ticella (adesempiosottoformadi precipitazione)il processocheandiamoadescri-
verenon �epi�u reversibileeperquestosi parladi pseudo–adiabaticasatura.
Poich́e il condensatonon rimanenel volumeoccupatodalla particellaallora non
c' �e caloreassorbito(Cpl = 0) dall'acqualiquida, n�e, tantomeno,calorelatentedi
congelamentodovutoaduneventualeghiacciamentodel condensato.
Il rapportodi mescolanza�esempresaturo,quindi: q = qsat(p;T) (vedieq.7).
Calcoliamola variazionedi entalpiatotale,considerandocheoracambiaanchela
massadi vaporemv:

dH(p;T;mv)
dt

=
dT
dt

�
¶H
¶T

�
�
�
�
p;mv

+
dp
dt

�
¶H
¶p

�
�
�
�
T;mv

+
dmv

dt
�

¶H
¶mv

�
�
�
�
p;T

= Cp �
dT
dt

+
dp
dt

�
¶[U(T) + mpRpT + Hl ]

¶p

�
�
�
�
T;mv

+
dmv

dt
�

¶H
¶mv

�
�
�
�
p;T

= (Cpd + Cpv) �
dT
dt

+
dp
dt

�
¶[U(T) + mp

md
mp

(Rd + Rv
mv
md

)T]

¶p

�
�
�
�
T;mv

+
dmv

dt
� Lc

= (md � cpd + mv � cpv) �
dT
dt

+
d(md � qsat)

dt
� Lc

= md �
�
(cpd + qsat � cpv) �

dT
dt

+ Lc �
dqsat

dt

�
(26)

dove abbiamotrascurato¶Hl
¶ p jT;mv

, perch́e �e molto piccolo,e abbiamointrodottoil
calore latentedi condensazioneLc(T), pari a circa 586cal/g �= 2454800J/kg a
20oC, mameglio approssimatoda(vediGill, 1982,pag.607):

Lc(T) = 2500800� 2:3� 103 � T (27)

oveT �eespressain gradiCelsiuseLc in J/kg.
Peril secondoterminedel primo principio dellatermodinamica,scrittonellasolita
forma dH

dt = V � dp
dt , vale ancoral'equazione23 unavolta sostituitala costanteq0

conla variabileq = qsat (p;T). In conclusionel'equazionechedescrive il processo
pseudo–adiabaticosaturo(wetpseudo–adiabat)�e:

(cpd + q� cpv) �
dlnT

dt
+

Lc(T)
T

�
dq
dt

= (Rd + Rvq) �
dln p

dt
(28)

Rossby(1932)hatrovatochel'in variantedi questoprocesso�e la temperatura equi-
valentepotenzialeQe(p;T;q), approssimatadaBolton (1980)nelseguentemodo:

TLCL(T;e) �=
2840

3:5� ln(T) � ln(e) � 4:805
+ 55 (29)



ARPA FVG settoreOSMER Considerazionisulpro�lo verticaledell'atmosfera 14

Qe(p;T;q) �= T �
�

1000
p

� 0:2854(1� 0:28q)

� e
q(1+ 0:81q)

�
3376
TLCL

� 2:54
�

(30)

doveT �eespressain Kelvin, p in hPaeq in kg/kg.
Danotarechela temperaturapotenzialeequivalentevieneconservataanchedurante
l'adiabaticasecca,per cui �e un invariantedi tutto il processoadiabaticocheparte
dai bassistratinonsaturo,arriva al puntodi saturazione(Lifting CondensationLe-
vel, LCL) eproseguepoi conunapseudo-adiabaticasatura.
Anchein questocaso�e possibilede�nire un tassodi raffreddamentocon la quota
(moistlapserate),cheper�o varialeggermenteconl'altitudine: Gw �= 5oC=km vici-
no al suoloeGw �= 8oC=km acirca5000m di altitudine(perapprofondimentivedi
RichiardoneeGiusti,2001).

In�ne riportiamopercompletezzala descrizionedi un processoadiabaticosa-
turo reversibile, ovvero in cui il condensatorimaneall'interno dellaparticellache
si stasollevando(adesempiosottoformadi piccolissimegoccedi nube).In questo
casoc' �e l'ulteriore complicazionechea temperaturenegative il condensatocomin-
cia a trasformarsiin ghiaccio,manon tutto, poich́e sappiamoche�no a -40oC le
fasiliquidae solidapossonocoesistere.
�E quindi necessarioparametrizzarein qualchemodo la percentualedi condensa-
to cheghiacciae chelibera il calorelatentedi solidi�cazione Ls(T), pari circa a
79.7cal/g�= 333700J/kga0oC, mameglio approssimatoda(vediGill, 1982):

Ls(T) = 338200+ 2:3� 103 � T � 3:6(T + 35)2 (31)

doveT �e in CelsiuseLs in J/kg.
Una volta impostala ripartizionetra vaporeq, acquacondensataql e ghiaccioqi
(vedi adesempioManzatoe Morgan,2003)l'equazionechedescrive taleprocesso
diventa:

(cpd + qcpv + ql cpl + qicpi)
dT
dt

+ Lc �
dq
dt

� Ls �
dqi

dt
= (Rd + Rvq) �

dln p
dt

(32)

doveil calorelatentedi solidi�cazionehail segnooppostoaquellodi condensazio-
neperch́e la quantit�a di ghiaccioaumentamentrequelladi vaporecala. Entrambi
quindisonocalori rilasciati,cheaumentanola temperaturainternadell'aria. Questo
aumentodi temperaturacorrispondeadun aumentodellagalleggiabilit�a dellapar-
ticella, cheper�o vienecontrastatodal trattenimentoal suointernodel condensato,
chehaunadensit�amoltosuperioreaquelladelvapore.
L'equazione32va risoltanumericamente.

3.4 Esempidi calcolodei processiadiabatici

Supponiamodi avereunaparticellaal suolo,di cui conosciamopressione,tempera-
turaerapportodi mescolanza,edi volerlasollevareadiabaticamente�no allaquota
dei 200hPa.
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Finch́e la particellanon diventasaturadobbiamoapplicarel'adiabaticasecca,per
cui la formulapi�u precisa�e la 25. Raggiuntoil puntodi saturazione(LCL) bisogna
applicarel'adiabaticasatura,chepu�o essereunapseudo–adiabaticao un'adiaba-
ticareversibile.Inoltre la pseudo–adiabaticapu�o venir fattamantenendocostantela
Qe(p;T;q) di Bolton oppure,pi�u precisamente,risolvendonumericamentel'equa-
zione28.
Vediamoconunesempiole differenzechesi trovanonei diversimodi.

def MoistAdiabat(T0, p0, q0) :
# temperature in deg C! Mix r in g/kg.
# calcola un'adiabatica umida conservando la ThetaMoist

deltaT = 0.001 # differenza per essere in condensazione
deltap = 1 # incremento grossolano di livello in hPa

# corrisponde a una variazione di 1C a 900hPa

Td0 = IterTd(T0, p0, q0) # in Celsius
Tk0 = T0 + Kel # in Kelvin
qk0 = q0/1000.0 # in kg/kg
Theta0 = ThetaMoist(Tk0, p0, q0) # in Kelvin
print "La temperatura potenziale costante e' %f K" %Theta0

if (Td0 < (T0 - deltaT)) :

p = p0 # hPa
T = T0 # C
Td = Td0 # C
esp = (Ra + Rv * qk0) / (Cp a + Cp v * qk0) # Moist adiabat
#esp = 0.2854 # Dry adiabat
while ((T - Td) > deltaT) :

p = p - deltap
T = Theta0 * math.pow(p / 1000.0, esp) - Kel # in C
Td = IterTd(T, p, q0) # in C
if ((T-Td) < 1) :

deltap = (T-Td) # incremento fine di p

print "Raggiunto LCL a p = %f hPa e T = %f C" %(p, T)
return(p, T)

La funzioneprecedenteserve a sollevare lungo un'adiabaticaumida la particella
passatainizialmentespeci�candola temperatura,pressionee il rapportodi mesco-
lanza.Perinciso,sesi scommentala riga esp = 0.2854 si effettuaun'adiabatica
secca,mantenendocostantela temperaturapotenzialeQ invecechela Qq.
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La funzioneinvocataThetaMoist() non fa altro checalcolareQq usandola for-
mula25 con p2 = 1000hPa.
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Figura 4: La temperatura T e la temperatura di rugiada Td calcolate da
MoistAdiabat(T0=20, p0=1013, q0=10) per l'adiabatica umidaQq = 292:07K.
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Figura5: La Qe calcolatalungoi punti trovati daMoistAdiabat(20, 1013, 10)
per implementare un'adiabaticasecca(a sinistra) o umida(a destra). Si vedeche
la variazionedi Qe (comunquepiccola)nell'adiabaticaumida�ecirca2/3di quella
nell'adiabaticasecca.

Nella �gura 4 si vedecomevarianola temperaturae la temperaturadi rugiadacon
la pressionesalendolungoun'adiabaticaumida�no al Lifting CondensationLevel.
Talepuntovieneraggiuntoa924.1hPaalla temperaturaTlcl = 12.42oC.
Nella �gura 5 si notacomel'adiabaticaumidasia pi�u precisadi quellasecca,in
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quantola temperaturaequivalentepotenziale(chedovrebbeesserecostante)varia
molto meno.Da notarechel'andamento“non lineare”dei punti calcolati �e princi-
palmentedovutoadapprossimazionifattenel calcolodi Td.
Passiamooraal processoadiabaticosaturo.

def PseudoMoist(T0, p0, q0) :
# Ad. satura risolvendo l'eq. derivata dal Primo Principio
deltap = 10 # incremento grossolano di livello in hPa

# corrisponde a una variazione di circa 1C a 900hPa

qk0 = q0/1000.0 # initial mix ratio in kg/kg
q = qk0
p1 = p0
T1 = T0 + Kel # in Kelvin
print ``ThetaE iniziale = %f K'' %(ThetaE(T0, p0, T0)[0])

while (p1 > 200) : # lift up to 200 hPa

p2 = p1 - deltap
T2 = T1 * math.pow(p2 / p1, 0.2854) - 2 # init = dry ad.-2
delta = 10
a = T1
b = T2

while math.fabs(delta) > 0.01 : # precisione equazione

T2 = (a + b) / 2.0 # the new temperature to find
mix1 = Mix(T1-Kel, p1)/1000.0 # vapour: rho wat/rho air
mix cond1 = qk0 - mix1 # all condensed load in kg/kg
mix2 = Mix(T2-Kel, p2)/1000.0 # vapour: rho wat/rho air
mix cond2 = qk0 - mix2 # all condensed load
mix cond new = mix2 - mix1 # new condensed in the step
mix12 = (mix1 + mix2)/2.0 # mean water vapour

# heat retained by dry air and water vapour
h cp = (Cp a + Cp v * mix12) * (math.log(T2) - math.log(T1))
# heat relased by condensation of vapour in liquid
Ent cond = mix cond new * (L evap(T2)/(T2*1.0) +

L evap(T1)/(T1*1.0)) / 2.0
# ENTHALPY: (Sum delta T*Cp*q + Sum Lat Heat*q)
H = h cp + Ent cond # specific henthalpy
# EXPANSION: (Vol*dp/dt = (Ra+q*Rv)*T*delta ln p)
Ex = (Ra + mix12 * Rv) * (math.log(p2) - math.log(p1))
delta = H - Ex # must be close to 0
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if delta < 0 :
b = T2

else :
a = T2

# fine loop per calcolare T2

#print p, T-Kel
p1 = p2
T1 = T2
# fine loop principale

print "Raggiunti i 200 hPa a T = %f C" %(T2-Kel)
print ``ThetaE finale = %f K'' %(ThetaE(T2-Kel, p2, T2-Kel)[0])
return(p2, T2)

La funzioneinvocataMix(Td, p) restituisceil rapportodi mescolanzaq calco-
lato usandola formula 2, unavolta ricavato e = esat (Td). L'altra funzioneusata,
ThetaE(T, p, Td) , nonfa altro checalcolareQe implementandol'equazione30,
unavoltadedottoq da p eTd (chenell'adiabaticasatura�esempreugualeaT).
La funzionePseudoMoist() effettuaunapseudo–adiabaticasaturatra l'LCL e i
200hPa,risolvendonumericamenteadogni steptraduelivelli relativamentevicini
(10hPa) l'equazione28. Un algoritmoun po' pi�u semplicesi ottienemantenendo
costantela temperaturaequivalentepotenzialedi Bolton,cio�etrovandoadognistep
la nuovatemperaturaT checonservaQe(p;T;q), unavolta impostoq = qsat (p;T).
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Figura 6: Comevaria la temperatura T con p durante un'adiabaticaumida �-
no all'LCL e poi com'�e calcolatada PseudoMoist(12.4, 924, 10) lungo una
pseudo–adiabaticasatura, fatta risolvendol'equazione28 o mantenendocostante
Qe = 320:65K (i punti si sovrappongono),o in�ne applicandoun processosaturo
reversibile (a destra). p vienerappresentataconunascalatipo � log(p=1000).
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Nella �gura 6 possiamonotarecomei due processipseudo–adiabaticidiano un
pro�lo T–p coincidente,mentreseapplichiamol'adiabaticareversibiledescrittain
ManzatoeMorgan(2003)troviamounpro�lo pi�ucaldo(-68.9oC invecedi -72.4oC
a200hPa),acausadel rilasciodel calorelatentedi ghiacciamento.
Danotarele pendenzeleggermentediversetrail sollevamentonon–saturo(�no l'L-
CL) e quellosaturo(sopra),associateai duediversilapserateGd e Gm.
Seipotizziamochevalgal'approssimazioneidrostaticaduranteil sollevamentoal-
lora possiamousarel'equazioneipsometrica20 tra il suoloe i 200hPa. Appros-
simandola temperaturamediacon T = � 26oC troviamo che l'altezza raggiunta
dallaparticellaa 200hPa sar�a circaz= � RdT

g � ln p
p0

�= � 287
9:8 (� 26+ 273) ln 200

1013
�=

11735m. Il lapseratemediorisultaquindiessereG= (20+ 72)=11:735�= 7:8oC/km.
Il rapportodi mescolanzadurantel'adiabaticasaturasi �e ridotto da 10g/kg �no a
q = 622 e

p� e
�= 0:01g/kg, poich́e e = esat (Td) si �e ridotta da 14.6hPa all'LCL a

0.003hPaallaquotadi 200hPa. Alla pressionedi 200hPa la densit�adell'aria secca
si �e ridottadal valoreal suolodi r 0 = p

RdT
�= 1013�100

287(20+ 273)
�= 1:205kg/m3 a quellodi

r = 200�100
287(273� 72)

�= 0:35kg/m3.
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Figura7: Un puntoinizialmentea p = 1013hPa e T = 20oC vienesollevato �no
al suoLCL in modoseccoe poi, lungounapseudo-adiabaticasatura, vienesolle-
vato �no a 100hPa, dove il rapportodi mescolanza�e trascurabile, e in�ne viene
abbassatoa 1000hPa per trovare la suatemperatura equivalentepotenziale.

La �gura 7 �e simile alla precedente,macomeprocessosaturousasolo la pseudo-
adiabaticamantenendocostanteQe.
La particellainiziale vienesollevata�no all'LCL e poi vieneabbassataal livello
iniziale mantenendolasempresatura.Cos�� facendosi trova la suatemperatura di
bulbo bagnato(wet bulb), Tw (in questocasopari a 16.08oC), che �e quella tem-
peraturaa cui l'aria si raffreddase viene fatta evaporarein lei tutta l'acqua che
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pu�o contenere,ovverosevieneportataallasaturazionesenzacambiarela pressione
esterna(comeavvienenellopsicrometro). Taletemperatura�ede�nita dallarelazio-
ne: Tw = T � [qsat (Tw; p) � q] � Lc=cp. L'importanzadi Tw �e dovutaal fatto che �e
unabuonastimadellatemperaturacheraggiunger�a l'aria attraversatadallapioggia
(originedel downdraft di un temporale)1.
Se,invece,dall'LCL la particellavienesollevatain modosaturo�nch é il rapporto
di mescolanzadiventatrascurabile(adesempio�no 100hPa, dove q = 10� 5 g/kg)
e poi abbassataalla quotastandarddi 1000hPa in modoadiabatico–ovviamente
secco–si trova la temperaturadell'aria unavolta chetutto il calorelatentedi con-
densazionedel vapore�e statousatoper aumentarela temperaturadell'aria secca,
ovverosi trovala suaQe. Infatti a100hPala particellaharaggiuntounatemperatu-
rapariaT = � 109:8oC, conunatemperaturapotenzialeQ = 320:9 �= 320:6 = Qe.
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Figura 8: Le diverse temperature associateallo stato (p=900hPa, T=15oC,
q=8g/kg). Alla stessapressione:bulbo bagnatoTw, rugiada Td, equivalenteTe.
Alla quotastandard di 1000hPa: potenzialeQ, equivalentepotenzialeQe, equi-
valentepotenzialesatura Qes, equivalentepotenzialedi rugiada Qed, potenziale
di bulbo bagnatoQw, potenzialedi bulbo bagnatosaturo Qws, potenzialedi bulbo
bagnatodi rugiadaQwd.

Dalla �gura 8 possiamovederecomequestapropriet�a dellaQe si possaapplicare

1Secondoalcuni l'importanzadi Tw �e dovutaal fattoche�e la temperaturaalla qualesi raffredda
unabottigliadi birraatemperaturaambientalesevieneavvoltain unostracciobagnato,secondoaltri
invece�e importanteperch́e �e la temperaturaacui tendela nostrapellequandousciamodalmare.. .



ARPA FVG settoreOSMER Considerazionisulpro�lo verticaledell'atmosfera 21

per comprendereil signi�cato di altre duetemperatureequivalenti potenziali. Se
infatti partiamocon unapseudo–adiabaticasaturadal punto (p, T) �nch é il rap-
portodi mescolanzadiventatrascurabilee poi scendiamoconun'adiabaticasecca
�no a1000hPaotteniamola temperatura equivalentepotenzialesatura: Qes. Cosa
signi�ca partiredallatemperaturaT conunaadiabaticasatura?
Signi�ca cambiareil suorapportodi mescolanzain quello saturoa questecondi-
zioni, ovveroq� = qsat (p;T). Quindi,analiticamente,la Qessi ricavadallaformula
di Bolton 30nel seguentemodo:Qes= Qe(p;T;q� ), e dipendesoloda p eT.
Seinvecepartiamodal punto(p, Td) con un processopseudo–adiabaticosaturoe
poi scendiamoa1000hPain modoseccootteniamoquellachevienechiamatatem-
peratura equivalentepotenzialedi rugiada: Qed. PartiresaturidaTd signi�ca che
il q0di quelpunto�e saturo,ovverocheq0= esat (Td)=[p� esat(Td)] = q, perde�ni-
zionedi Td. ComputazionalmentequindiQed = Qe(p;Td;q).
La �gura 8 mostraquindiun legameunivocotraT eQes, traTw eQe e traTd eQed.
Seinvecedi sollevare queipunti lungounapseudo–adiabatica,li avessimoabbas-
sati a 1000hPa con lo stessoprocessoavremmotrovato le tre corrispondentitem-
peraturepotenzialidi bulbobagnato(Qw, Qws, Qwd).
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Figura9: Comevaria la temperatura equivalentepotenzialecon p durante3 adia-
batiche sature: risolvendol'equazione28 o mantenendocostanteQe = 320:65K
(linea tratteggiata),o in�ne applicandounprocessosaturo reversibile.

Se in�ne torniamoad analizzarei tre diversi processisaturiespostiin �gura 6 e
studiamoil pro�lo di Qe (chesi conserva solonellapseudo–adiabatica),mostrato
in �gura 9, possiamocapiremeglio le differenzetra questiprocessi.Si pu�o infatti
vederela piccola(-0.11oC) variazionedi Qe cheavvieneduranteil sollevamento
adiabaticoeffettuatodalla funzionePseudoMoist() rispettoal grande(5.45oC a
200hPa)aumentodi Qe delprocessoreversibileconcongelamentodelcondensato.
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4 Il pro�lo verticale dell'atmosfera

4.1 Composizionedella tr oposfera

Nel capitoloprecedenteabbiamoapprofonditoi processiadiabaticiapplicatiaduna
particella,chevienetipicamentesollevatadai bassistrati�no in altaquota.
In seguito vedremosia comequestiprocessipossanoessereusatiper descrivere,
in prima approssimazione,la formazionedi un temporale,sia comedescrivano
abbastanzabeneinteri stratidellatroposfera.

L'atmosfera�esolitamentesuddivisain 4 strati,separatida3 zonedi discontinui-
t�a chiamate“pause”. Eccounasempliceschematizzazionecheseguel'atmosfera
tipo:

tr oposfera: trail suoloecirca11km di altitudinedovetroviamolo straterellochia-
matotropopausa, chehaunatemperaturadi circa-55oC,unadensit�adell'aria
di circa0.3kg/m3 edunapressionedi circa230hPa.

stratosfera: tra la tropopausae circa50km di altitudine,dove c' �e la stratopausa,
conunatemperaturadi circa+3oC, unadensit�a di circa10� 3 kg/m3 ed una
pressionedi circa0.8hPa.

mesosfera: tra la stratopausae circa 85km di altitudine,dove c' �e la mesopausa,
conunatemperaturadi circa-93oC,unadensit�adell'ariapraticamentetrascu-
rabileedunapressionedi circamezzoPascal.

termosfera: sopragli 85km di altitudine, �no circa 600km dal suolo, dove la
temperaturasale�no a1500oC.

Poich́e la granpartedei fenomenimeteosonodeterminatida quantoaccadenella
troposfera,�eproprioquestolo stratochevienestudiatodi pi�u in meteorologia.
Anchela troposferasi pu�o schematicamentesuddividerein 3 parti contigue:

Super�cial Layer: �e il primo straterelloa partiredalla super�cie terrestree si e-
stende�no all'altezzaL �= 100m,dettascaladi Monin–Obukov (1954).In es-
sola turbolenza�e dominatadaeffetti meccanicidovuti all'attrito tra il �usso
d'aria e la rugosit�adellasuper�cieterrestre.

Planetary Boundary Layer: (abbreviato in PBL) �e lo stratosovrastantein cui la
turbolenza�edominatadaimoticonvettivi. �E de�nito comela zonadell'atmo-
sfera�no a dovesi estendeil forte in�usso dellasuper�cie terrestree quindi
risentemoltodelciclo diurnodi variazionedellatemperaturasuper�ciale.Fi-
no allacimadel PBL l'aria cambiaconscaletemporalie spazialiabbastanza
ridotte: le scaletipiche si misuranoin ore e in chilometri, e possonoridur-
si drasticamentein presenzadi fenomeniquali il passaggiodi un temporale.
L'altezzadelPBL �emoltovariabile,conestremitra0.5km e4km eunvalore
medio(soprala pianuradel Friuli VeneziaGiulia) di circa1.8km.
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FreeAtmosphere: �e la partedi troposferasovrastanteil PBL, ed �e caratterizzata
dascarsapresenzadi turbolenzae�usso quasilaminare, acausadi unastrati-
�cazione termicanormalmente“stabile”, checontrastai moti convettivi. A
causadi ci�o le variazionisia temporalichespazialihannoscalemolto mag-
giori chenel PBL, tipicamentedecinedi ore e centinaiadi chilometri, che
possonoridursi nel casodi passaggiodi fronti o, ovviamente,di temporali(il
cui toppu�o estendersida4km di altitudine�no alla tropopausa).
Nella zonadi separazionedal PBL di solito si formaunostratodi inversione
(temperaturachesalecon l'altezza), chedi giorno tendead alzarsia causa
dell'ingresso(entrainment)di ariadalla liberaatmosferanel PBL. In questo
stratod'inversionenon�erarochel'accumulodi umidit�aporti allasaturazione
equindi alla formazionedi unanubestratiforme(dettain gergo “tappo”).

A suavolta il PBL si pu�o distinguerein Convective Mixing Layer (dettoanche
CBL) e in Stable Boundary Layer. Il primo descrive il PBL quando�e “ben ri-
mescolato”dai moti convettivi innescatia causadel forte riscaldamentodella su-
per�cie. Un esempiodi questimoti sonole termiche,chepossonoanchegenerare
i “cumuli di bel tempo” (fair weathercumulus),o i vortici (rolls) attraversocui
tutta l'aria del CBL vienemescolata�no a raggiungereun pro�lo quasiadiabatico
(generalmentesecco�no all'eventualeinversione,dovediventasaturo).
Inveceil secondodescriveil PBL quandononci sonoi moti convettivi, tipicamente
di notte,quandoil forte raffreddamentoradiativo delsuolocreaspessoun'inversio-
nebassa,che,frenandoi moti verticali,stabilizzal'aria.
L'importanzadei moti convettivi (convelocit�a verticali dell'ordine dei cm/s)rela-
tivamenteal “ventomedioorizzontale”(dell'ordine delle decinedi m/s) �e dovuta
proprioal fattochei primi governanoil sollevamentodell'umidit �a e quindi il suo
passaggiodi stato,mentreil secondogovernala suadiffusionee avvezione(tra-
sportoorizzontale).

In�ne ci sarebbedafareunadiscussionesull'andamentoverticaledei venti.
Persemplicit�a ci limitiamo a dire chenello stratosuper�cialela teoriadellasimi-
larit�a di Monin–Obukov prevedeuna legge logaritmica, dettadi “Von Kármán e
Prandtl”:V(z) = V�

k ln z
z0

, conla costantedi Kármánk �= 0:38,la “velocit�ad'attrito”

(o di shear)V� =
p

t � =r �= 0:1� 3m/s(ovet �e lo stresssuper�ciale,parialla forza
applicataperunit�a di super�cie),e z0 �e la rugosit�a super�ciale(variabiletra 0.001
e2m). Ad esempio,sesappiamocheun anemometropostoa10m di altezzasopra
un campod'erbasegnaun ventodi 10m/se ipotizziamochelo stratosuper�ciale
si estenda�no a 100m, chevelocit�a prevedela leggedi Kármán–Prandtla quella
quota?Perl'erba bassaz0 �= 2� 10� 2 m, quindi ricaviamoV� = V(10) � k(ln 10

z0
) � 1 �=

0:6m/s.Dacui si deduceV(100) = 0:6
k ln 100

z0
�= 13m/s.

Invecesoprail PBL, nella libera atmosfera,il ventoorizzontaleseguel'anda-
mentogeostro�co, con il gradientedi pressionechevieneequilibratoesattamente
dalla forza di Coriolis: ug = ¶p

¶x
1

r � f (x paralleloalle isobaree u componentex del
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vento; f = 10� 4 alle nostrelatitudini), a menochenonci siaunaforte circolazio-
neciclonica(o anticiclonica),nel qualcasobisognatenercontoanchedel termine
dovutoalla forzacentrifuga:V = Vg � V2

f �r , conr curvaturaciclonica.
In�ne nel PBL, tra lo stratosuper�cialee la libera atmosfera,la forza di Co-

riolis e del gradientedi pressionesonocomparabilicon la forza d'attrito super�-
ciale. Il ventoseguegeneralmenteun andamentointermedio,cheparteda quel-
lo logaritmicoa bassaquotae raggiungeil ventogeostro�coal top del PBL. Ta-
le andamentoviene chiamatoa spirale di Eckman. Introducendoil parametro

g=
q

r f
2A

�=
q

1:16�10� 4

2�10
�= 0:0024,con A parametrolegatoalla viscosit�a del �uido

(cheper�o variamolto conz e la stabilit�a), si ottienechele componentiorizzontali
del ventosonoapprossimateda: u = ug(1� e� gzcosgz) e v = uge� gzsingz. Queste
formulesonovalide�nch é gz � p, ovveroconun PBL di circa1300m (limite va-
riabileconA er ).
Facciamounesempio:supponiamochein liberaatmosferail ventosiaproveniente
daovesta 40m/s,cheventoprevedeEkmana100m? L'assedellex �e gi�aparallelo
al ventogeostro�coug = 40. Inserendoz= 100e usandoil g approssimatoprima
si trova u �= 9:5m/se v �= 12:1, quindi un ventoda sudsud–ovestcon intensit�a di
circa12m/s.Un andamentosimile �emolto frequentesoprala nostraregione.
Quindi nel ventoalla Ekmancambianon solo la velocit�a, ma anchela direzione
che,salendoconla quota,gira in sensoorario(veering).
�E curiosonotarecomela forzad'attrito (drag)associataalla forzadi Coriolis inte-
ressianchele super�ci marine,riuscendoaorientarela correntesuper�cialea45o a
destrarispettoal ventochesof�a sullasuper�cie(onde),mentrela colonnad'acqua
sottostantehaun “trasportomedio” (dettodi Ekman)ortogonaleal vento!

4.2 Diagrammi termodinamici

Prima di affrontare– �nalmente – l'analisi dei dati in quota(ovvero dei radio-
sondaggi)dobbiamoavvalerci di adeguati strumentiper disegnarein modo utile
le variabili di stato(p, T e q) cherappresentanol'aria ad ogni quota. A comin-
ciaredai lavori pionieristici di Hertz, cheproposel' emagramnel 1884,numerosi
sonostati i diagrammitermodinamiciproposti:Neuhoff (1900),Tephigram(Shaw,
1922),Stüve(1927),Aerogram(Refsdal,1935),Pastagram(Bellamy, 1945),skew–
T (Herlofson,1947),Theta–Plot(Morgan,1992).. .
Noi descriviamodi seguito solo gli ultimi due,essendolo skew–T probabilmente
il pi�u diffusoe il Theta–Plotquellocheriteniamopi�u utile per le valutazionisulla
stabilit�achefaremoin seguito.
Abbiamogi�avistocomenell'approssimazioneipsometricasiautile sostituirep con
il suologaritmo,che,in primaapprossimazione,varia linearmentecon la quotaz.
Nell'ordinataquindi i nostridiagrammitermodinamiciriporterannoln p0=p con p0
convenientementealta(es.1020hPa).
L'ascissa�e ancorala temperatura,manello skew–T (Herlofson,1947)l'angolo tra
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ascissae ordinatavieneaumentatodi altri 45o. Questosigni�ca che le isoterme
nonsonopi�u lineeverticali,masonoinclinatedi 45o versodestra(dal bassoverso
l'alto). In pratica,percomodit�a, l'asseorizzontalevienesempredisegnatoin modo
classico(ortogonale),manonrappresentala “veraascissa”del diagramma,ovvero
nonrappresentala temperatura.
Comesappiamoi processiadiabaticisonomolto importantiperdescriverele pro-
priet�a di una colonnad'atmosfera,per cui risulta utile disegnarli sul diagramma
termodinamico.Nello skew–T le adiabatichesecche(isoQ, ovvero isoentropiche
per l'aria secca)risultanoesseredelle linee curve, cheapprossimanonegli strati
bassidelleretteinclinatedi 45o versosinistra.Ci�o signi�ca cheformanounangolo
di circa 90o con le isoterme.In�ne le curve a temperaturaequivalentepotenziale
costante(isoQe), cherapprensentanoi processipseudo–adiabaticisaturi,sonodelle
lineecurve chepartonoabbastanzaverticali e in quotapieganoversosinistra,per
diventareasintoticheconi processisecchiquandoq diventatrascurabile.
Grazieall'aggiuntadi 45o le diversependenzetra adiabaticheseccee saturesono
moltopi�u accentuatechenonin ungra�co di tipo “cartesiano”comequellodi �gura
7. Inoltresi riescea “compattare”il sondaggioin unospaziopi�u ristretto.

Nell'esempiodi �gura 10 possiamovedereil sondaggioeffettuatodall'Aero-
nauticaMilitare il giorno28 giugno1998,dallastazionedi Udine–Campoformido
(codiceWMO 16044),alle ore12UTC (14 locali). La curva spessaa destraindica
le misuredi temperaturae pressione,mentrela quantit�a di vapore�e dedottadalla
curvaasinistra,chemostrala temperaturadi rugiada.La distanzaorizzontaletra le
duecurved�asubitoun'ideadell'umidit �apresenteadogni livello.
I primi 100m (lo stratosuper�ciale)hannoun lapseratedi circa25oC/km,addirit-
tura superiorea quello adiabaticosecco,per cui possiamoparlaredi strati�cazio-
ne superadiabatica, causatadal forte riscaldamentosuper�ciale. Poi, �no a circa
931hPa(752m,calcolatiusandol'approssimazioneidrostaticatraognicoppiadi li-
velli), la strati�cazione�emoltovicinaadun'adiabaticasecca,poich́ela temperatura
potenzialerestaquasicostante(Q = 300:6K), cos�� comeil rapportodi mescolanza
(q = 12:37g/kg). Possiamoidenti�care questostratocomeil ConvectiveBoundary
Layerbenrimescolato.
Da 931 a circa 881hPa (1229m) ci si scostadallo stratoadiabaticoseccoper-
ché il rapportodi mescolanzacala�no circa 10g/kg. Segueun breve strato(me-
no di 100m) isotermo(T �= 17:4oC), che pu�o essereidenti�cato con il top del
PlanetaryBoundaryLayer. L'umidit �a relativa massimavienemisurataa 899hPa
(1057m), ma essendopari a 75% risulta che non abbiamopresenzadi nubein
cima al PBL e questofavorisce l'ulteriore riscaldamentopomeridiano. Salendo
ancoraabbiamouno stratoche �no circa 740hPa (2700m) segueun andamento
vagamentesimileall'adiabaticasatura,maconun lapserateleggermentemaggiore
(G= 5:9oC/km, quandoa questequotee temperatureGw �= 4:6oC/km). Poi uno
strato�no 624hPa (4083m) con un lapseratemolto maggiore(G= 7:9oC/km),
e di nuovo, �no 567hPa (4838m), un'adiabaticasatura(G= 6:6oC/km, quandoa
questequotee temperatureGw �= 6:7oC/km). In�ne l'ultima partevisualizzataha
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Figura 10: Diagrammaskew–T del radiosondaggio effettuato a Campoformido
(WMO 16044)il giorno 28 giugno1998alle ore 12UTC. Le isotermesonorette
inclinate a 45o, le isoQ sonole curve tratteggiate ortogonali con le isoterme, le
isoQe sonole curvetratteggiatequasiverticali. Le isoigrometriche(stessoq) sono
le rettepi�u inclinatedelleisoterme. La curvaspessaa destra rappresentala tempe-
ratura,mentrequellaa sinistra rappresentala temperatura di rugiada.In�ne viene
descrittoil processo–secco�no l'LCL e poi saturo–chesollevaadiabaticamentei
bassistrati. Il ventoorizzontalea diversequote�e rappresentatoconle “barbe” a
destra, comevienefattodi defaultdal softwareZEBRA(dell'NCARdi Boulder)qui
utilizzato.
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unGinferioreall'adiabaticasatura(G= 5:0oC/km)earrivaa500hPa(5811m) con
T = � 11:8oC, Td = � 21:4oC e un'umidit�a relativadi 45%(q = 1:4g/kg).
Perquantoriguardai ventiabbiamounafortecomponentedasudneiprimi 1700m,
mentresoprai 2000m la componenteprevalentesof�a daovest.

Descriviamo ora il diagrammaTheta–Plot(Morgan,1992). L'idea principale
�e quelladi renderele pseudo–adiabatichesaturedelle lineeperfettamentevertica-
li . Di conseguenzale isotermenonsonopi�u rettemasonoleggermentecurve. Le
adiabatichesecches'incurvanodi pi�u negli stratibassi,pertendereasintoticamente
a retteverticali in quota.
Inoltre, in questodiagrammail sondaggionon viene rappresentatoattraversole
misuredi T e Td, maattraversole temperatureequivalentipotenziali(dacui il no-
me).In questomodol'asseorizzontaleacquistaunsuosigni�cato “�sico” in quanto
riportala scaladelletemperatureequivalentipotenziali.

Comeabbiamovisto nel capitoloprecedente,senella formuladi Bolton, Qe =
Bolton(p;T;q) dell'equazione30, sostituiamoT con Td otteniamola temperatu-
ra equivalentepotenzialedi rugiada, Qed = Bolton(p;Td;q), che �e inferiorea Qe,
mentresesostituiamoil rapportodi mescolanzaconquellosaturoperquellatempe-
raturaotteniamola temperaturaequivalentepotenzialesatura, Qes= Bolton(p;T;qs),
che �e superiorea Qe. Quandol'aria �e saturaT = Td e q = qs per cui i tre valori
coincidono.Sonoproprioquestele tre variabili cheplottatein questodiagramma
descrivonole propriet�a termodinamichedell'atmosfera.
La Qe �e la curva chevieneplottatacentralmentee la suaintersezionecon le iso-
termefornisceil valoredella temperaturadi bulbo bagnatoTw. La Qes (curva pi�u
a destra)intersecasulleisotermela temperaturadell'aria a quellaquota,sulleisoQ
la temperaturapotenzialeesulleisoigrometriche(le lineeunpo' pi�u inclinatedelle
isoterme)il rapportodi mescolanzasaturoqsat . Similmente,Qed (curva a sinistra)
intersecasulleisotermela temperaturadi rugiadaesulleisoigrometricheil rapporto
di mescolanzadell'aria aquellaquota.
In �gura 11 �e riportatoil Theta–Plotdello stessosondaggiomostratoprima nello
skew–T. Si pu�o subitonotarecomesiamolto sempliceseguirei processiadiabatici
saturie in particolarecomele considerazionifatteprecedentementesul lapserateG
deivari stratirispettoaquellosaturoGw sianoimmediatamentericonoscibili: basta
vedereseQesaumentao calaconla quota.
Ma il grandevantaggionell'uso di questotipo di diagramma�e nella valutazione
dell' instabilit�a potenziale, comevedremoin dettaglionei prossimicapitoli, anche
relativamenteal sondaggiodi �gura 11.
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Figura 11: Theta–Plotdel radiosondaggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il giorno 28 giugno1998alle ore 12UTC. Le isotermesonocurve incli-
natea 45o, le isoQ sonole curvetratteggiatecirca ortogonali con le isoterme, le
isoQe sonoretteverticali. La curvaa destra rappresentala Qes, quellacentrale la
Qe, mentre quella a sinistra la Qed. In�ne vienedescrittoil processo–secco�no
l'LCL epoi saturo–chesollevaadiabaticamentei bassistrati (MUP).
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4.3 Alcuni esempi

Riportiamodi seguitoalcuniradiosondaggieffettuatidall'AeronauticaMilitare del-
la basedi Campoformidodurantel'anno 2002. Tali sondaggisonostati effettuati
tramiteunaradiosondaVäis̈aläRS90. La suapeculiarit�a �equelladi avereduesen-
sori di umidit�a, funzionantialternativamente,con quello inattivo chevieneriscal-
datopereliminareeventualitraccedi ghiaccio.Le misureeffettuate,ogni secondo,
sonopressione,temperaturae umidit�a,mentrequellederivatesonotemperaturadi
rugiadaealtezzageopotenziale(applicandol'equazioneipsometrica).In�ne i venti
orizzontalivengonocalcolatitramiteun sistemadi localizzazionebasatosuGPSo
suLoran.La sondavieneagganciataadun pallonein latticeriempitodi elio chela
solleva�no circa30km, doveesplode.La sondain�ne precipitaconunparacadute.

Comeil sondaggiovisualizzatonel precedenteTheta–Plot,anchequello di �-
gura12 �e un sondaggioestivo (30 luglio), mamentreil primo eradelle12:00UTC
e quindi avevaunostratosuper�cialemolto caldo(superadiabatico),questo�e delle
06:00UTC (le 8 locali) e risenteancoradel forte raffreddamentosuper�ciale.
Infatti nei bassistrati �e presenteun'inversionecon la temperaturachecrescedai
19.8oC al suoloai 24.6oC 400m pi�u in alto.
Soprai 500m s.l. m. (chepossonoqui rappresentarel'altezza del PBL) c' �e uno
stratoadiabaticosecco,chesi estende�no alla quotadi 2076m. Segueun anda-
mentoquasisaturo(a temperaturesottozero la saturazionesi raggiungerispetto
al ghiaccio,e quindi con umidit�a relativa sull'acqualiquida anchesensibilmente
inferioreal 100%),�no alla tropopausa,situataa12000m.

L'esempiosuccessivo (�gura 13)mostrainveceunatipica inversioneinvernale:
siamoinfatti alle ore12UTC del 23 dicembre2002. I primi 1030m di atmosfera
sonoquasicompletamentesaturatidanubi stratiformibasse.A 1132m s.l. m. co-
mincia una forte inversione(un vero e proprio “tappo”) con la temperaturache
cresceda-1.4oC �no a9.9oC, raggiuntia1263m di altitudine.Quindiparliamodi
unaumentodi temperaturadi 11.3oC in soli 131m,passandodal100%di umidit�aa
soloil 35%.Danotareanchela grandedifferenzanelladirezionedelventouscendo
dalla nube. Segue quindi uno stratoadiabaticosecco�no alla quotadi 3000m,
chepu�o essereidenti�cata comeil top del PBL. Dopounostratodi 200m isotermi
(a circa -3.5oC) parteun pro�lo termico simile all'adiabaticasatura(sebbeneil
contenutod'acquasiasempreinferioreallasaturazione)�no allatropopausa,situata
a12630m in corrispondenzadi un fortegetto(il vento�edi 180km/h).

Il sondaggiodi �gura 14presentauncasodi PBL particolarmenteesteso.Infatti
si vedecomeil 28ottobre2002tutti i primi 3300m sianoquasiperfettamenteadia-
batici secchi,conQe �= 297K. In cimaal PBL troviamola tipica inversione,conla
temperaturacheda-10.5oC salea -3.3oC, 800m pi�u in alto.

In�ne l'ultima �gura, la 15, mostraun radiosondaggiocompletamentesaturo,
dopoi primi 600m. Infatti a temperatureinferiori allo zerotermicola saturazione
si raggiungerispettoal ghiaccioenonall'acqualiquida,perquestosoprai 500hPa
le curvesi discostano,pur rimanendosempre“in nube”.
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Figura 12: Theta–Plotdel radiosondaggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il giorno30 luglio 2002alle ore06UTC.Sipu�o notareunaforte inversione
al suoloseguitadaunostratoquasiadiabaticoseccoe in�ne unpro�lo abbastanza
vicinoad un'adiabaticasatura.
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Figura 13: Theta–Plotdel radiosondaggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il 23 dicembre 2002alle ore 12UTC. Gli strati bassisonosaturi a cau-
sadell'umidit�a intrappolatadalla forte inversionea 1132m s.l. m.,seguitada uno
stratoquasiadiabaticoseccoeda unaltro isotermo.
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Figura 14: Theta–Plotdel radiosondaggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il 28 ottobre 2002 alle ore 12UTC. La costanzadella Qe e di q indica-
no come�no a 3397m s.l. m. l'atmosfera segua un'adiabaticasecca.Segueuno
stratod'inversionespessoben800m.
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Figura 15: Theta–Plotdel radiosondaggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il 16 settembre2000alle ore18UTC.Dopoi primi 600m, tutta la colonna
d'aria �esatura �no in tropopausa,situataa 12kms.l. m. (sondaggio effettuatocon
sondaRS80)



ARPA FVG settoreOSMER Considerazionisulpro�lo verticaledell'atmosfera 34

5 Instabilit �a atmosferica

5.1 Instabilit �a statica

Unostratodi atmosferavienede�nito stabileseil suolapserate�e inferioreaquello
dell'adiabaticaumida,riferito a quellaquota.Supponendocheil lapseratetra z1 e
z2 (z1 < z2) siaGpossiamodirechequellostrato�estabileseG< Gw( z1+ z2

2 ).
In questomodoci si assicuracheseunagenteesternosollevaadiabaticamentel'aria
dallaquotaz1 �no alla quotaz2, quest'ariasar�a semprepi�u freddadell'aria circo-
stante(quellaoriginaledellostratoaz2) equindi ricever�aunaspintaversoil basso,
ovveroversoil puntoiniziale. Questoconcettodi stabilit�a �e quindi mutuatodalla
meccanica.Ad esempiounostratod'inversione�e stabile,perch́e il suolapserate�e
addiritturanegativo.
Viceversalo stessostratovienede�nito instabileseil suolapseratemedio�e mag-
gioredi quellodell'adiabaticasecca,G> Gd. In questomodosel'aria a z1 venisse
sollevata�no a z2, ancheattraversoun'adiabaticasecca,sarebbesemprepi�u cal-
da dell'aria circostantepresentealla quotaz2 e quindi riceverebbeuna spintadi
Archimedeversol'alto, allontanandosidal puntoiniziale. Ad esempiouno strato
superadiabatico�e instabileperch́e la suatemperaturacalacon l'altezzadi pi�u che
nell'adiabaticasecca.
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Figura16: Lo stratodi un radiosondaggio con p1 = 925hPa e p2 = 850hPa viene
confrontatoconi processiadiabaticisecchi eumidipassantiper p1. In questocaso
il sondaggio �econdizionatamentestabile.

In�ne lo stratoviene de�nito condizionatamenteinstabile se il suo lapserate �e
intermediotra l'adiabaticaseccae umida, Gw < G< Gd. Infatti in questocaso
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il sollevamentoesternopotrebbeportarel'aria a temperaturepi�u alte o pi�u basse
dell'ambientecircostantea secondadel tassodi umidit�a dell'aria: sesi raggiunge
subitola saturazionee il sollevamentoprocedelungo un'adiabaticasaturaproba-
bilmentel'aria risulter�a pi�u caldae quindi instabile.Se,viceversa,l'aria iniziale �e
moltoseccae il sollevamentoprocedelungoun'adiabaticaseccaallorarisulter�api�u
fredda,equindi stabile.
Di solito questoconcettodi stabilit�a viene applicatoa strati abbastanzasottili,
ovverosi trattadi stabilit�aai piccoli spostamentirispettoal puntoiniziale.

5.2 Instabilit �a potenziale

Molto pi�u utilizzatoin meteorologia�e il concettodi instabilit�apotenziale, checoin-
volge grandi spostamentidella particellainiziale. In praticaun livello bassodel
radiosondaggioalla quotaz1 vienesollevato adiabaticamentead unaquotamolto
pi�u alta z2 e confrontatocon l'ambientecircostante:se �e pi�u caldosiamoin pre-
senzadi un sondaggiopotenzialmenteinstabile. Af�nch é l'instabilit �a si realizzi �e
necessarioper�o cheun agenteesternocompiaun lavoro (non trascurabilein ter-
mini energetici) per sollevarel'aria �no alla quotadove questaparticelladiventa
pi�u caldadell'ambiente(rappresentatodal sondaggioa quella quota). Se questa
condizionesi pu�o raggiungerealloratalequotavienede�nita come“Level of Free
Convection” (LFC).
In praticainteressasaperesei bassistrati,unavolta sollevati adiabaticamente�no
a quotecompresetra 2 e 6km riesconoa diventarepi�u caldi (o pi�u precisamente
menodensi) dell'aria circostante.Sequestoaccade�e probabileche la particella
alloragalleggi �no a quotemolto alteo addirittura�no alla tropopausa,sollevando
dell'aria ad alta energia in alta quotae convertendotutto il calorelatentedi con-
densazionedel vaporein energia cinetica. Questo�e il meccanismoalla basedella
formazionedei temporali.
Seritorniamoalla �gura 11eosserviamoil sollevamentoadiabaticodellaparticella
indicatacon“MUP” (Most UnstableParcel,nel sensoche�e quellaconla massima
Qe), vediamoche,dopol'LCL, il raffreddamentolungol'adiabaticasatura�emolto
lentoe quindi si raggiungerapidamenteil punto(LFC) dove l'aria sollevatainter-
secala Qesdelsondaggio,ovverodovediventapi�u caldadell'ambientecircostante.
Daqui in poi nonservepi�u fornireenergia allaparticellapersollevarla,masar�a lei
acompierelavorosull'aria circostante.
�E possibilecapireapriori sel'LFC esiste?
Guardandoil Theta–Plote ricordandoche l'adiabaticasatura�e sempreuna linea
verticalecheintersecal'assedelleascisseal valoredi Qe dellaparticellaprescelta
(perch�e Qe si conserva durantetutto il sollevamentopseudo–adiabatico)si capisce
comel'LFC esisteseesoloseil massimovaloredi Qe neibassistrati �esuperioreal
minimovaloredi Qesneimedistrati.DanotarecheQesaunacertaquota�efunzione
solodellatemperaturaenondell'umidit �a,perch́eqsat = f (p;T).
Circa 20 anni fa Morgane Tuttle (1982)de�nirono un indice d'instabilit�a, chia-
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matoMaximumBuoyancy, che�e proprio la differenzatra la massimaQe nei primi
250hPamenola minimaQesnei “secondi”250hPa.
Con l'uso di questagrandezza�e possibilede�nire un sondaggiocomepotenzial-
menteinstabileseesolose:

MaxBuo= Max(Qej low) � Min(Qesj mid) > 0 [K] (33)

Tornandoalla �gura 11 il segmentoorizzontalea circa 560hPa di altitudinerap-
presentapropriola MaxBuopari, in questocaso,acirca10.3K: questosondaggio�e
quindiunesempiodi sondaggiopotenzialmenteinstabile,edinfatti pocheoredopo
la suamisurazionesullapianuradelFriuli VeneziaGiulia ci furonodei forti episodi
convettivi.
In generale,quindi, un sondaggio�e potenzialmenteinstabileseha dei bassistrati
conaltaQe, ovverocaldi eumidi (es.T = 25oC eq = 12g/kg,cio�eQe �= 335K),e
degli stratimedio–altifreddi(es.T = � 15oC a500hPa,cio�eQes= 326K).
�E importantenotarechea 500hPa un calo di temperaturadi x gradi corrisponde
ad un calo di Qes di circa2x gradi e quindi piccolevariazionidi T(500) possono
portarea grandivariazionidi instabilit�a potenziale.Perquestomotivo d'estate�e
cos�� frequentecheadogni passaggiodi frontefreddo,cheraffreddi primain quota
e solosuccessivamentenei bassistrati (adesempioperch́e “bloccato” dalleAlpi),
sianoassociatitemporalinellaPianuraPadana.
Bisognaaquestopuntoricordare,per�o, comel'instabilit �apotenzialenonsiagaran-
zia dasoladello sviluppodi temporali. Infatti �e semprenecessariocheun agente
esternosollevi l'aria caldae umida�no al suoLFC, fornendol'energia necessaria.
Di solito questo“agente”pu�o essereun forte ventochespingel'aria versole mon-
tagne(sollevamentoorogra�co), o unaconvergenzaal suolo,o un fronte freddoo
lineadi groppochefa scorrerel'aria caldasopradi sé,o in�ne unazonabaroclina
in cui, permotivi dinamici, �epresenteunafortevelocit�averticaleversol'alto.

5.3 Valutazionenumerica dell'instabilit �a potenziale

A parteil – relativamenterecente– indice d'instabilit�a chiamatoMaximum Buo-
yancy, numerosisonostatigli indici propostilo scorsosecolopervalutarel'insta-
bilit �adi un radiosondaggio.Qui nepresenteremosoloalcuni.
Tra i pi�u semplici,macomunquebasatosul sollevamentoadiabaticodi unaparti-
cella iniziale (“Lifted ParcelTheory”) vi �e il Lifted Index (Galway, 1956)de�nito
comela differenzadi temperaturatra la particellasollevataa 500hPa e l'ambiente
alla stessaquota:

LI = Te@500� Tp@500 [K] (34)

dove il simbolo “e@500” indica “ambientea 500hPa” mentre“ p@500” indica
“particellasollevataa 500hPa”. Un valorenegativo indicachela particellagalleg-
gia e quindi il sondaggio�e potenzialmenteinstabile. Nella de�nizione originale
del Lifted Index la particellainiziale usata�e quellaconle caratteristichemediedei
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primi 500m di atmosfera.Noi suggeriamo,invece,l'uso della MUP, sceltacome
quellostratoalto 30hPa con la massimaQe medianei primi 250hPa di atmosfera
comepropostoda H. Brookse C. Doswell III (comunicazionepersonale,NSSL,
NormanOk). Ricordiamoanchechequestoindice �e solounaleggeramodi�ca di
quello originariamentepropostoda Showalter (1953), che usava comeparticella
iniziale l'aria misurataal livello di 850hPa.

Un indiceancorpi�u semplice,perch́e nonfa usodellaLifted ParcelTheoryma
solo di alcuni livelli standard(mandatorylevels) del radiosondaggio,�e il K Index
(George,1960):

KI = T@850� T@500+ Td@850� (T@700� Td@700) [K] (35)

con ovvio signi�cato dei simboli. Empiricamentesi vedeche un valore di KI
superiorea25oC �eassociatoa fenomeniconvettivi.

Passandoinvecea degli indici pi�u complicati,perch́e integrati lungoil solleva-
mentoadiabatico,troviamo la stimadell'energia necessariaper sollevarela MUP
�no al suoLFC, checercadi valutarequantosiadif�cile “realizzare”l'instabilit �a
potenziale.Seguendola nomenclaturadatadaColby(1984)si de�nisceConvective
Inhibition, abbreviato in CIN, la quantit�a:

CIN =
� zLFC

z0

g�
r e � r p

r p
� dz [J=kg] (36)

dove il termineB = g� r e� r p
r p

�e la forzadi Archimedeperunit�adi massa,ovverola
buoyancyapplicataalla particella,chesi ottienepartendodall'equazionedel moto
verticaledellaparticella,che,trascurandol'attrito, si scrive:

dw
dt

= �
1
r p

�
dp
dz

� g = B; [m=s] (37)

e applicandol'ipotesi idrostaticaall'ambiente: dp
dz = � g � r e. Se, comedi solito

avviene,la densit�adellaparticella�emaggioredi quelladell'ambiente�no all'LFC,
alloraB �e negativa,cos�� comelo �e il CIN, a signi�care chebisognafornire energia
allaparticella.Il CIN si misurain Jouleperchilogrammod'aria.
Percalcolarele densit�adell'ambienteedellaparticellabisognaricorrereallede�ni-
zioni di temperaturavirtuale. Sesia l'ambientechela particellacontengonovapo-
re, allora la differenzadelle densit�a diventaunadifferenzatra le temperaturevir-
tuali: B = g� Tvp� Tve

Tve
, comegi�a spiegatoalla �ne del paragrafo2.1. L'uso di queste

temperatureinvecedi quellenormali �e statofortementecaldeggiatoda Doswell e
Rasmussen(1994).

Viceversa,seesistel'LFC, sopradi essosar�a la particellaadesserepi�u legge-
ra dell'ambiente.Seguendola nomenclaturadatada Moncrieff e Green(1972)si
de�nisceConvectiveAvailablePotentialEnergy, abbreviato in CAPE,la quantit�a:

CAPE=
� zEL

zLFC

g�
r e � r p

r p
� dz [J=kg] (38)
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dove zEL �e l' Equilibrium Level, ovvero il livello, raggiuntoduranteil sollevamen-
to adiabatico,dove la particellaritornaad esserepi�u pesantedell'aria circostante.
NormalmentenellanostraregionezEL variatra2.5km e la tropopausa(tipicamente
situataa11.5km). Ovviamentesi hacheCAPE� 0.
Nella nostraregione,tra aprile e settembreinclusi, circa il 65% dei radiosondag-
gi ha un LFC, ovvero sonopotenzialmenteinstabili. Il loro CAPE ha un valore
chepu�o variaretra zeroe 3000J/kg,magi�a convalori di pochecentinaiadi Joule
perchilogrammo�e facilechesi sviluppinodei temporali,anchesesolo il 36%dei
sondaggiinstabili �eassociatoa fenomenitemporaleschi,comevedremomeglio nel
prossimocapitolo.
Peravereun'ideapi�u intuitivadi CAPEe CIN diciamochepossonoessererappre-
sentatinelloskew–Tdall'arearacchiusatrail pro�lo di temperaturaeil sollevamen-
to adiabatico(soprae sottol'LFC rispettivamente).Sudiversisondaggiquest'area
�e sempreproporzionaleal valorenumericodel CAPEo del CIN, mentrecos�� non
accadesulTheta–Plot.Questo,al giornod'oggi, non�eungranproblema,in quanto
CAPE e CIN non vengonopi�u valutati gra�camente,ma attraversoprogrammial
calcolatore,chemagariimplementanoanchela correzionevirtuale.
Va ancheaggiuntochenel calcolodel CAPE �e possibileconsiderarecomeadia-
baticasaturaun processoreversibile,trattenendonellaparticellail condensato.In
tal casoil CAPE diminuiscea causadell'aumentodi densit�a della particella(per
la qualesi usaquestavolta la temperaturavirtuale di nube). Seper�o l'algoritmo
implementaancheunafasedi ghiacciamento,il calorelatentedi fusioneriscalda
l'aria e permettedi recuperarein altaquotal'energia persapi�u in basso.Il valore
di CAPE�nale pu�o esseresia inferiore(nellamaggioranzadei casi)chesuperiore
(in casiparticolari,conalti rapportidi mescolanzainiziali) a quellocalcolatocon
la temperaturavirtuale.PerapprofondimentivediManzatoeMorgan(2003).

�E interessantenotarecomeil CAPEpossaesserepensatoin termini di energia
cinetica– perunit�adi massa– raggiuntadall'aria dentrol'updraft, che�e la corrente
ascendentedel cumulonembo.Infatti bastaricordareche:

CAPE=
� zEL

zLFC

B� dz=
� zEL

zLFC

dw
dt

� dz=
� zEL

zLFC

w� dw =
1
2

� w2 (39)

conw componenteverticaledel vento,ovveroupdraftmassimo.
Seconvertiamotutta l'energia del CAPEin energia cinetica�e molto probabileche
si sovrastimi l'updraft reale. Ad esempioun CAPE di 2000J/kg portaa velocit�a
verticali di 63m/s,chesonoinverosimili.
Noi suggeriamoinvecedi convertire in energia cineticasolo il CAPE integrato�-
no ai livelli intermedi,adesempio�nch é la temperaturadellaparticellachestiamo
sollevandononabbiaraggiuntounatemperaturapari a -15oC.
Il valore cos�� calcolatorimanecomunquela massimavelocit�a teoricamenterag-
giungibiledentrol'updraft.

Questisonoi principali– manoni soli! – indici d'instabilit�atermodinamici. Vi
sonopoi quelli dedottidal campodei ventiedin�ne quelli misti.
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Perquellocheriguardai venti riportiamosolo le de�nizioni dei dueprincipali in-
dici. Se rappresentiamoi venti unendoi vertici dei vettori misurati alle diverse
altitudini otteniamounacurvachiamataodogramma.
Si de�niscequindishearla lunghezzadell'odogrammadivisaperl'altezza�no alla
qualeabbiamorappresentatoi venti. In terminimatematici:

S= �

zN
z0






 ¶~W

¶z






 � dz

zN � z0

�=
å N

1 k~Wn � ~Wn� 1k
zN � z0

=
å N

1

p
(un � un� 1)2 + (vn � vn� 1)2

zN � z0
(40)

dovesi �e indicatocon~Wn il ventoorizzontalemisuratoal livello n. Di solitozN arri-
va�no in tropopausa,madiversistudirecentiusanolo shearde�nito neiprimi 6km
o anchesolonei primi 1000m. Comeabbiamovisto nel ventodi Ekman,unarota-
zioneorariasalendoconla quota(veering),�e abbastanzacomunenel PBL. Questo
nonvaconfusoconil veeringbaroclino, chevieneassociato– nell'emisferonord–
adavvezionicalde, echedi solito favorisceil sollevamento(lifting) dell'aria.
Uno shearalto di solito favorisce i temporali,ma valori troppo alti (superioria
20� 10� 3s� 1) possonoinibire la formazionedei temporalipi�u “grandi” (supercelle)
espezzarel'updraft in pi�u parti, favorendocos�� i sistemitipo multicella.
Viceversala rotazioneantiorariasalendocon la quota(backing)�e indice di avve-
zionefredda,chedi solito �eassociataall'abbassamentoverticale(sinking).
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Figura 17: Odografo dei primi 3km del sondaggio fatto sopra Udine il 28 giu-
gno1998alle 12UTC. La curvacontinuarappresental'odogramma.Nonvengo-
no rappresentatitutti i livelli, ma solo valori medi, con a �anco l'altitudine. ~Vs
rappresentala velocit�a mediadel temporale, usatanelcalcolodell'elicit �a relativa.

Questocomportamentodiversoa secondadella rotazionevienebendescrittodal-
l'elicit �a (helicity), che�ede�nita comel'areacontenutatra l'odogrammae l'origine
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degli assicartesiani.
Pi�u usataancora�e l' elicit �a relativaal temporale(Davies–Jones,1990),che�e l'area
della �gura chesi ottienecollegandoinizio e �ne dell'odogrammacon la velocit�a
mediadel motodei temporali~Vs, chedi solito �e abbastanzalegataal ventomedio
(pesatoconla densit�adell'aria) nei primi 6km. Matematicamente:

Hsr = �
� zN

z0

~k� (~W � ~Vs) �
¶~W
¶z

� dz

Hsr �= �
N

å
1

(un � us)(vn � vn� 1) � (un � un� 1)(vn � vs) (41)

di solitosi usazN = 3000 m. Pi�u l'elicit �arelativa �egrandeepositivaepi�u dovrebbe
esserefavorito lo sviluppodei temporali.

Vi sonoin�ne gli indici misti, comeadesempiol' EnergyHelicity Index (Davies,
1993),chemescolail CAPEcon l'elicit �a relativa,per i quali si rimandaalla lette-
raturaspeci�ca,ancheperch́epi�u usatiperdiscriminarei casidi tornadi.

Per fareun esempioconcretodegli indici �n qui descritti, riportiamoi valori
ottenuti,per il sondaggiodi �gura 11, con i tre metodidiversi per implementare
l'adiabaticasatura.

variable T Tv Tvc
CAPE[J/kg] 1124 1243 1220
CIN [J/kg] -46 -15 -25
LCL (cloudbase)[m] 1469 1469 1469
Tlcl (T base)[oC] 14.4 14.4 14.4
LFC [m] 2932 2080 2608
MeltingLevel [m] 4402 4587 4312
EquilibriumLevel [m] 11506 11464 11857
Tropopause[m] 12514 12514 12514
MaxBuoyancy[oC] 10 10 10
LI [oC] -3.3 -3.9 -2.1
KI [oC] 29 29 29
MaxUpdraft [m/s] 30 33 26
Shear12km[10� 3s� 1] 4.5 4.5 4.5
Hsr 3km[ m2/s2 ] 65 65 65

Daquestidati si capiscecomeil sondaggiodel28 giugno1998ore12UTC siapo-
tenzialmenteinstabile,e comebastiunapiccolaenergia persollevarel'aria caldae
umida(laparticellainizialeavevaq= 12:4g/kgeQe = 337:2K) al suoLFC equindi
realizzareun'energiacineticanotevole(superiorea1000J/kg).Vaanchenotatoche
l'LFC �e alto quantoi picchi dellenostreAlpi Giulie e cheil ventomedionei primi
3km eradasud–ovest(vediodografo),favorevole quindial lifting orogra�co.
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5.4 Cenni sulla formazionedei temporali

Finoraabbiamoespostounaseriedi concettiframmentari,cheseuniti insiemepos-
sonofornirci un'ideaapprossimatadi comefunzioniun temporale.
All'inizio abbiamodi solito un pro�lo termodinamicostrati�cato in modopoten-
zialmenteinstabile,o quantomenoconunaMaximumBuoyancy negativamapros-
simaallo zero. Questosigni�ca chenegli strati inferiori ci sar�a un volumed'aria
conunaQe relativamentepi�u altachenegli stratisovrastanti(MUP).
Sesi veri�ca un innesco(sollevamentoorogra�co o dovuto ad un fronte freddo,
convergenzaal suolo,strati�cazioneinstabileanchestaticamente,ecc.) allora la
MUP vienesollevatalungoun'adiabaticasecca�no al suoLCL, dove si forma la
basedel temporale(di solito molto “piatta”). Sopral'LFC la correnteascenden-
te (updraft)cominciaad aumentarela suavelocit�a e il raffreddamentodovuto al
sollevamentoadiabaticosaturo(reversibilesetutto il condensatovienesollevatoo
pseudo–adiabaticosele gocciolineprecipitano)fa condensaresemprepi�u vapore
in gocciolinedi nube.Quandola buoyancy �nisce (EL) la nubesi arresta(manon
tuttaallastessaquota,perch́ec' �edell'inerzia)e il suotop tendequindiadallargarsi
dandoorigineallacaratteristicaformaad“incudine”.
Di solito la precipitazioneallenostrelatitudini si formapi�u secondoil meccanismo
freddo(le goccesovraffusesi depositanodirettamentesui cristalli di ghiaccio)e
quindisi generanoparticelledi ghiacciochiamategraupel(fondamentaleanchenei
processidi separazionedellecariche,all'origine dell'elettri�cazionedei temporali).
Normalmente,quandoil graupelprecipita,si sciogliein pioggia,maseperqualche
motivo ricadedentrol'updraft pu�o esserechevengariportatoin alto,accumulando
altro liquido. In questomodosi formanoi chicchi di grandine, chesonofatti a
“strati omogenei”perognunadelleascensioniavvenutedentrol'updraft. Unarela-
zioneapprossimatatra la velocit�a dell'updrafte il diametrodel massimochiccodi
grandinechepu�o esseresostenuto�edatadallaformuladi Weickmann(1953):

Vmax=

s
4� g� d � r ice

3� 0:6� r d

�= 13:3�
p

d (42)

dove r d
�= 1:1 � 10� 3g=cm3, r ice �= 0:9g=cm3 e d �e espressain cm (mentreV in

m/s). Ad esempioun chiccodi 5cm haunavelocit�a terminaledi circa30m/s,che
corrisponderebbeadun CAPEdi 450J/kg.

La precipitazionechecadenell'aria esternaal cumulonembosi trova in dell'a-
ria nonsatura,equindicominciaadevaporare.In questomodoassorbedalvolume
d'aria cheattraversail calorelatentedi evaporazione(ugualee oppostoa quellodi
condensazione)equindi l'aria si raffredda�no, al massimo,allasuatemperaturadi
bulbobagnatoiniziale.
In questomodo l'aria dell'ambienteattraversatadalla precipitazionediventapi�u
densadi quellacircostanteequindi si formaunafortecorrentediscendente(down-
draft) chesi presentaal suolocomeunpiccolofrontefreddo.
Quindi il temporale�e una macchina termodinamicache trasformal'aria caldae
umidain precipitazionee �usso di ariafredda.
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6 Analisi statisticadegli indici d'instabilit �a

6.1 I casidi temporale in Friuli VeneziaGiulia

Riguardoall'uso dellastatisticasi rimandaacorsispeci�ci.
Qui ci limitiamo a esporrela semplicetecnicautilizzata(Manzato,2003)percon-
frontarel'utilit �a dei diversi indici d'instabilit�a per la previsione a breve termine
(nowcasting)dei temporali.

Per tale lavoro sonostati utilizzati i radiosondaggieffettuati con dovizia dal-
l'AeronauticaMilitare tra aprile a settembredegli anni 1995–2001. La basedi
Campoformido(WMO 16044)�e tra i pochisiti al mondoadeffettuareun sondag-
gio ogni 6 oree questohapermessodi suddividereil periodostudiatoin intervalli
di 6 ore, ad ognunodei quali veniva associatoun radiosondaggio.Gli interval-
li cominciavanodal momentodel lancio (un'ora prima dell'ora sinotticaa cui il
sondaggiofa riferimento);adesempioil sondaggiodelle12UTC veniva associato
all'intervallo temporalechevadalle11:00UTC alle17:00UTC.
Durantequestiintervalli temporali�e stataveri�cata la presenzadi temporalinella
pianuradel Friuli VeneziaGiulia tramite i dati sui fulmini forniti dal CESI/SIRF
(Iorio eFerrari,1996).
Bastava un solo fulmine nube–suolocadutodentrola target area(vedi �gura 20)
per“attivare” il caso.
Dei 5050casicomplessivamenteanalizzati,1292(circail 25.6%)sonorisultati at-
tivi, ovverounsondaggioogniquattro�eassociatoa temporali.

L'intervallo temporale05–11UTC �e quellochehaavuto la frequenzainferiore
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Figura18: Numero di casi attivi per i quattro diversi periodi in cui �e statodiviso
ogni giorno (oreUTC),associatiognunoadun sondaggio alle oresinottiche.
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di casiattivi (15%), mentrel'intervallo successivo, 11–17UTC, quellamaggiore
(35%),comesi pu�o vederenell'istogrammadi �gura 18.
Considerandoinvecei diversi giorni studiati (1273),si trova cheben652 (51%)
hannoavuto almenoun periodoattivo e quindi possiamodirechein Friuli Venezia
Giulia d'estatec' �emediamenteun temporaleogniduegiorni!
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Figura19: Numero di casi attivi a secondadei seimesistudiati,durantegli anni
1995–2001.In ascissail giornogiuliano.

Studiandoin�ne la distribuzionenei diversimesiotteniamol'istogrammadi �gura
19, dove si pu�o notarechela frequenzamassimadi temporaliavvienein giugno,
maanchein luglio eagosto�ecomunquemoltoalta.

6.2 Metodologiastatistica

Vediamooracomesi possacollegarela distribuzionestatisticadi temporaliappena
vistaconquelladegli indici d'instabilit�adedottidai radiosondaggiassociati.
Seconsideriamola distribuzionedei valori assuntidaun indiced'instabilit�a X du-
rante i 5050 casi possiamocercaredi vederese quella associataai casi attivi �e
statisticamentediversada quellaassociataai casinonattivi. Un semplicemetodo
pervalutareci�o �equellodi scegliereunvaloredi sogliax̃ perquell'indiceecostrui-
re la tabelladi contingenza, prendendocomecaso“previsto” attivo ogni casoin
cui l'indice �e superiorealla soglia(proiezionedicotomica)e poi confrontandocon
i casiattivi osservati. Dalla tabellasi possonocalcolarediversi indici statisticiper
valutarela bont�adellavariabilenel discriminarela presenzadi temporali.
In realt�a la sogliaandrebbecalcolatacomemiglior separatorein un sottocampio-
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ne dei casi (capacit�a descrittiva) e poi usatasul sottocampionecomplementare–
statisticamenteindipendente– per trovare il valorerigorosodegli indici statistici
(capacit�a predittiva). Persemplicit�a noi abbiamoinvecesceltocomesogliaquella
chefornisceil miglior skill score su tutto il campione,perch�e nonsiamotantoin-
teressatial valoreassolutodello skill, quantoal confrontotra i diversi skill score
ottenutidai diversiindici d'instabilit�a.
Lo skill scoreprescelto�e statoquello di Hanssen–Kuipers(Hanssene Kuipers,
1965,abbreviato in KSS),chiamatoavolte TrueSkill Score.
Facendoriferimentoallaseguentetabelladi contingenza:

X > x̃ Yesobs Noobs
Yesf or act false
Nof or miss nonact

questoindicesi de�nisce comeKSS= (act � nonact � f alse� miss)=[(act + miss) �
(nonact + f alse)]. Un altro indicestatisticousatoperconfrontarela bont�a “predit-
tiva” �e il FalseAlarm Rate,de�nito comeFAR= f alse=(act + f alse).

Figura 20: La mappadel Friuli VeneziaGiulia con i 4 rettangoli rossi corri-
spondentialle zonein cui �e suddivisala target area. Vengonomostrate anche
le posizionidelle stazionisinottiche gestitedall'ARPA–OSMERe la posizonedel
radiosondaggio di Udine(16044).L'orogra�a �e in metri s.l. m.

Dalla tabelladi contingenza�e possiblecalcolareanchemolti altri estimatoristati-
stici, ma per il nostroscopoabbiamopreferito limitarci a questi. Inoltre, per la
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sceltadellasogliax̃ sonostatiprovati numerosivalori intermeditra la medianadei
valori peri casiattivi equellaperi casinonattivi, scegliendoquellachemassimiz-
zavasoloil KSS.
In questomodopossiamovalutarel'utilit �a di ogni indiceperprevederela possibi-
lit �achesi formi un temporalenelleseioresuccessiveal lanciodel radiosondaggio,
usatoperdescriverel'ambienteinizialenelqualeil temporalesi svilupper�a.

Il passosuccessivo �e quellodi chiedersisequestiindici possonodarequalche
informazioneanchesull' intensit�a del temporaleprevisto. In realt�a non esisteuna
de�nizione di intensit�a di un fenomenoconvettivo, e quindi abbiamodovuto de�-
nire un parametroempiricoadattoallo scopo. Dopo l'analisi di diversevariabili
meteorologicheassociateai temporalisonostatesceltesolole seguentitre:

numl numero di fulmini: �e il numerototale di fulmini caduti in tutta la target
area(unionedei quattrorettangolimostratiin �gura 20) durantele sei ore
associateadogni caso.

rain pioggia totale: all'interno di ognisub–area(singoli rettangoli,ognunoampio
circa1200km2) �estatopreso,soloperle oreconfulmini, il valoremassimodi
pioggiaorariamisuratadallestazionipresentie questiquattromassimisono
statisommatiperle seiore.

wind ventomassimo: di tutti i dati di vento misurati ogni 5 minuti da tutte le
stazioni�e statosceltoil massimo,probabilmenteassociatoal downdraftdel
temporale(correntediscendentedovutaall'evaporazionedellapioggia).

Questetre variabili sonostatecombinatein unasola,chiamataCALCA6h (“CAL-
culatedConvective Activity in 6 hours”), che vienede�nita comela sommadel
logaritmonaturaledi unopi�u ognunadelletre variabili precedenti,normalizzatoal
valoremassimomisuratonel campione:

CALCA6h =
� 1

8 �ln(1+ num l)+ 1
6 �ln(1+ rain)+ 1

3 �ln(1+ wind)
2:9 se numl > 0

0 se numl = 0
(43)

Perde�nizioneCALCA6h= 0 senonci sonofulmini, ovveroseil casonon�eattivo.
Il massimostorico(CALCA6h = 1) �eavvenutotra le 17e le 23UTC del 16settem-
bre 2000(�gura 15, cheper�o nondescrive “l'ambiente” quantola nubestessa:si
usadirecheil sondaggio�econtaminato), quando3872fulmini cadderonellatarget
area,la pioggiatotalefu di 331mme il massimowind gustraggiunsei 13.4m/s.
Dai 1292casinonattivi si ricava la distribuzionestatisticadi CALCA6h mostratain
�gura 21. Si pu�o notarecomeci siaun piccodi frequenzapervalori bassi(intorno
a 0.3), seguito daun lentocalo �no a circa0.7, dove cominciala coda(conmag-
gior pendenza)dei casipi�u “intensi”. In effetti i casisopra0.7 (212)sonospesso
riportatineimass–mediacomecasidi fortemaltempoequesta�eunaprovaindiretta
chequestavariabile�ttizia hacomunqueun legameconla realt�adei fatti. Studian-
do questacodadei casipi�u intensisi trova unadistribuzioneorariamolto simile a
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Figura21: La distribuzionedi frequenzaper i valori di CALCA6h nei 1292casi
attivi. Notare cheil minimononparteda zero, madalla condizionedi 1 fulminee
ventobasso,masemprenonnullo.

quellapertutti i casi,mostratain �gura 18. Perquellocheriguardala distribuzione
nei seimesisi ottineneinvecequalcosadi sostanzialmentediversodalla �gura 19.
Infatti si trovaunfortecalodelnumerodi casiin aprile,compensatodaunaumento
di quelli in settembre,cheha unafrequenzadi casi forti paragonabilea giugnoe
luglio e quindisuperioreadagosto.
L'averde�nito unavariabilecontinuain gradodi dareindicazionisull'intensit�adei
fenomenitemporaleschici permettedi indagareseil valoreassuntodal nostroin-
diced'instabilit�a X siacorrelatoconquest'ultima.La cosapi�u semplicedafare �e
unacorrelazionelineare tra il valoredi CALCA6h e X, cheverr�a indicaracomeR2

t
secalcolatasu tutti i casi(compresigli zeri di CALCA6h), altrimenti comeR2

i se
calcolatasolosui– pi�u importanti– casiattivi.

6.3 Alcuni esempi

La metodologiaespostanelparagrafoprecedente�estataapplicata(Manzato,2003)
su35 diversiindici derivati daradiosondaggio,ottenendoun metodooggettivo per
la loro valutazione.In questebrevi noteriportiamosoloqualcheesempiodegli in-
dici pi�u signi�cativi. Tra questi,gli indici migliori perdiscriminarela presenzadi
temporalisonostatiil Lifted Index (usandoper�o comeparticellainizialequellacon
la massimaQe nei primi 250hPa)e il massimoupdraft(usandoper�o solol'energia
integrata�no a -15oC, inveceche�no all'Equilibium Level), chehaottenutorisul-
tati alquantomigliori del CAPE.
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Figura22: La distribuzionedi frequenzaper il Lifted Index, calcolatousandol'a-
diabaticareversibileduranteil sollevamento.Le duebarretteindicanola mediana
dei soli casiattivi (0.09oC) equelladei soli casinon–attivi(2.57oC).
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Figura 23: La distribuzionedi frequenzadell'Updraft per tutti i casi, calcolata
usandoi 3 diversi processiadiabatici. Il primobin contienei casinoninstabili.

Nella �gura 22 possiamovederela distribuzionedei valori assuntidalladifferenza
di temperaturaa 500hPa(ovveroil Lifted index conla nostrade�nizione di MUP)
in tutti i 5050casistudiati (linea continua)e nel sottoinsiemedei soli casiattivi
(lineatratteggiata).
Invecela �gura 23 mostrala distribuzione(conordinatalogaritmica)del massimo
updraftpertutti i 5050casi,calcolatousandoi trediversiprocessiadiabaticisaturi:
pseudo–adiabatica“normale” (T), concorrezionevirtuale(Tv) o in�ne adiabatica
reversibile(Tvc). Si notacomel'ultimo metodoabbiapi�u casipotenzialmentenon
instabili (primobin asinistrapi�u alto).
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Riportiamodi seguito unatabellariassuntiva con i parametristatisticichecaratte-
rizzanoquestidueindici:

LI [oC] 5% 50% 95% discr. FAR KSS R2

T all (5050) -3.05 1.57 7.59 1.42 0.570 0.441 0.148
Tv all (5050) -3.45 1.42 7.57 1.40 0.579 0.432 0.142
Tvc all (5050) -2.10 1.85 7.36 1.41 0.541 0.460 0.152
T active (1292) -4.00 -0.36 3.02 - - - 0.0203
Tv active (1292) -4.41 -0.54 2.93 - - - 0.0159
Tvc active (1292) -2.98 0.09 2.96 - - - 0.0187

UpDr [m/s] 5% 50% 95% discr. FAR KSS R2

T all (5050) 0 0 27.97 0.41 0.533 0.458 0.177
Tv all (5050) 0 0 30.67 1.22 0.552 0.454 0.169
Tvc all (5050) 0 0 24.01 0.08 0.482 0.392 0.141
T active (1292) 0 14.01 33.02 - - - 0.0361
Tv active (1292) 0 15.91 35.77 - - - 0.0288
Tvc active (1292) 0 6.98 29.29 - - - 0.0253

Le prime tre righe mostranoi risultati ottenutisull'intero campione,usandoi tre
diversiprocessiadiabaticisaturi,mentrele tre successive quelli sul sottocampione
deisoli casiattivi. Ovviamentela tabelladi contingenzaegli indici statisticiderivati
si possonocalcolaresoloperil primogruppo.
Le primetre colonnedannoun'indicazionenumericasulladistribuzionedei valori
di questiindici (nelperiododaaprileasettembre),mostrandotrequantili,tra i quali
la mediana.La quartacolonnamostrail miglior valoredi sogliaperil qualesi sono
ottenutii FAR eKSSmostratinelleduecolonnesuccessive. In�ne l'ultima colonna
mostraR2

t nelleprimetre righeeR2
i nelleultime tre.

Il KSS massimo(circa 0.46) si �e ottenutocol metodoTvc per il LI, ovvero col
metodoT perl'updraft. Perdareun'ideaconcretadi cosasigni�chi unoskill score
di 0.46,mostriamoanchela tabelladi contingenzarelativaealtri estimatoristatistici
chedaessasi possonodedurre:

LI < 1.41oC Yes No
Yes act= 998 false= 1175
No miss= 294 nonact= 2583

ProbabilityOf Detection POD 0.772
Hit rate HIT 0.709

FalseAlarm Rate FAR 0.541
Biasforecast/realevents BIAS 1.68

ThreatScore TS 0.404
HeidkeSkill Score HSS 0.376
KuipersSkill Score KSS 0.460

Kuipersstandarderror E(KSS) 0.013
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Anchesela probabilit�a di prevedereil temporale�e molto alta (77%) ci sonopur-
troppo molti falsi allarmi perch́e la previsione �e “biassata”versola presenzadi
temporali.Questoci facapirecheunindiced'instabilit�adedottodasondaggio,pre-
sodasolo,rischiadi esserefuorviante.Si pu�o vederechel'uso simultaneodi pi�u
indici (ad esempiotramite reti neurali)portaad un miglioramentodella capacit�a
predittivadelsistema.

Gli indici di correlazionelinearedelleduetabelleprecedentisonomolto bassi.
Vediamoil comportamentorelativo ai dueindici con le duemigliori correlazioni
sui casiattivi. Questisonol'altezzadell'LFC e il K Index.
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Figura 24: La distribuzionedi frequenzadel livello di convezionelibera calco-
lata nel metodoT: linea solida per tutti i 3288 casi potenzialmenteinstabili e
tratteggiataper il sottoinsiemedei 1168casiattivi.
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Figura25: La distribuzionedi frequenzadel K index. Le barretterappresentanole
medianedei casiattivi (28.4oC) e di quelli nonattivi (22.8oC).

In �gura 24 possiamovederela distribuzionedi frequenzadell'altezzadell'LFC
peri sondaggipotenzialmenteinstabili (65%del totale),conunaprevalenzadi casi
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attivi perLFC pi�u bassi.
Invecein �gura 25 possiamovederela distribuzionedi frequenzadel K Index, cal-
colatasu tutti i casi (trannetre missingvalues)e solo sui casiattivi. Comeci si
aspettadallaletteratura,�epi�u frequenteaveretemporalipervalori alti del KI.
Nonostantele distribuzioni, percasiattivi e non,sianosigni�cativamentediverse,
lo skill scorechesi ottiene�e inferioreai precedenti,in particolareperl'LFC.
Invecelacorrelazionelineareperi casiattivi �emigliore,purrimanendo,comevalori
assoluti,comunquebassa.Ci�o si evincedalleseguentitabelle:

LFC [m] 5% 50% 95% discr. FAR KSS R2

T all (3288) 1131 2530 4376 2330 0.546 0.175 0.052
Tv all (3402) 1067 2413 4103 2186 0.559 0.159 0.048
Tvc all (2965) 1111 2567 6065 2379 0.539 0.154 0.040
T active (1168) 1047 2306 3958 - - - 0.0866
Tv active (1191) 964 2186 3839 - - - 0.0790
Tvc active (1108) 1007 2368 4972 - - - 0.0576

KI [oC] 5% 50% 95% discr. FAR KSS R2

all (5047) 2.93 24.44 32.85 26.34 0.566 0.365 0.111
active (1291) 17.83 28.42 34.53 - - - 0.0781

KI haduesolerighe,perch́evienecalcolatosenzafareil sollevamentoadiabatico.
Nonostanteil valoredi R2 �= 0:08siabasso,essorisultastatisticamentesigni�cativo,
secondoil testdi Kendall.
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Figura26: La relazioneempiricatra KI diviso in classi(larghecirca 2.1oC) e il
valor mediodi CALCA6h per tutti i casi attivi appartenentia quella classe. Le
barre indicano� unadeviazionestandard esonoassentisec' �eun casosolo.
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Permostrarequestacorrelazionela �gura 26 mostrail K Index diviso in classie
nel centrodi ogni classevieneriportatoil puntocorrispondenteal valor mediodi
CALCA6h, calcolatopertutti i casiattivi checadonoin quellaclasse.Le barresopra
e sottoil puntoindicanoil valoredelladeviazionestandarddei valori di CALCA6h
contenutiin quellaclasseesonoassentisela classecontieneunsolopunto.
Questarelazioneempiricavienequindi �ttata conunacurva esponenziale,trovata
pesandoi singoli punti con il numerodi elementicontenutiin ogni classe(non
visibile in �gura). Ci sonosolo 15 casi attivi (corrispondentiall'1.2% dei casi
attivi) con KI sottola sogliadei 12oC, mentrei punti convalori pi�u alti vengono
approssimatibenedallacurvaesponenziale:13:9 � e

KI
45:7 . L'ultima classe(oltrei 40oC)

contienesoloduecasieperquestononpesamoltonell'interpolazione.
Anchenel casodellecorrelazionilineari, comeper lo skill score,usandocon-

temporaneamentele informazionidatedapi�u indici si ottieneunrisultatomigliore.
Peresempio,senoi de�niamo il nuovo indiceNKI = KI=

p
LFC otteniamoperesso

unacorrelazionepari a R2
i = 0:104. Il signi�cato �sico di questoindice �e quellodi

riscalarel'instabilit �arappresentatadalKI conl'altezzaallaqualebisognasollevare
l'aria perrealizzaretaleinstabilit�a.

7 Conclusioni
In questeconsiderazionisul pro�lo verticaledell'atmosferaci siamooccupati

di diversiaspetti:daaccennidi micro�sica dellenubi, perapprossimareal meglio
i processiadiabatici,�no a cennidi statisticaper confrontarel'utilit �a dei diversi
indici d'instabilit�a. Le scaledi cui ci siamooccupativannodaquellasinottica,per
capireil ventogeostro�co,allamesoscala,usataperdescrivereil PBL,o addirittura
alla scalalocale,perle variazionidel surfacelayer.
Dopoduecapitoli “teorici”, necessariperdescriverei processi�sici alla basedella
strati�cazioneatmosferica,abbiamomostratoalcuni casi reali e abbiamocercato
di suddividerei sondaggiin strati“omogenei”percomportamento.In�ne abbiamo
introdotto la Lifted Parcel Theorye il concettod'instabilit�a potenziale,utile per
derivaremolti indici d'instabilit�a,checercanodi “riassumere”le caratteristichedel
sondaggioin pochi numeri.
�E doverosoconcluderericordandoche,perquantoutili possanoesserequestiindici,
essinonpossono“sostituirsi” al radiosondaggiostessoeallasuaanalisi“visiva”.
Nell'epocaattualela meteorologiastadiventando,grazieall'avventodi computer
semprepi�u potenti,unadisciplinasemprepi�u “numerica”,basatapesantementesul-
le previsioni eanchesullereanalisifattedaimodellinumerici.Noi crediamoancora
alla“meteorologiadiagnostica”,in cui l'analisi visivadeidatimisurati(enon�ltra-
ti dalle routinedi assimilazione)possafornire prezioseindicazioni, in particolare
perla previsionea breve terminee il nowcasting.
Oltre all'analisi del radiosondaggioplottatosudiagrammatermodinamico,ci pare
molto utile ancheunavisualizzazionedi tipo “altezza–tempo”,comequelladi �-
gura27, in cui si pu�o notarela complessit�a associataai cambiamentitemporalidel
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pro�lo verticaledell'atmosfera.

Figura27: Serietemporale dei primi 7000m misurati dai radiosondaggi di Udine
(WMO16044)dalle 00UTC del 15 giugnoalle 18UTC del 17 giugno2002,ogni
6 ore. Il campocolorato �e la Qe, le lineenere la Q, ogni 3K, la linea rossarap-
presentail CAPE(scalaa destra), mentre quella cyan il CIN. Le “barbe” verdi
indicanoi ventiorizzontalia quellaquota,secondola convenzioneriportata nella
scalaa destra. Immaginefattacol softwaredell'NCAR“Zebra”.

In questa�gura si pu�o anchevederesovrappostala serie temporaledel CAPE,
i cui valori, superioria 3000J/kg, sonotra i massimimai registrati negli ultimi
10 anni. In particolareil sondaggiodel 16 giugno alle 18UTC mostrava come
nei primi 1000m la Qe fossesuperiorea 345K, il che determin�o la forte insta-
bilit �a potenziale. Nonostantel'atti vit �a convettiva fossecominciatagi�a alle ore
12UTC (CALCA6h = 0:37), i temporalipi�u forti si scatenaronodopo le 17UTC
(CALCA6h = 0:81),quandocadderoal suolopi�u di 300fulmini edancheunatrom-
bad'aria vennesegnalatanellazonadi Sacile(PN).
Danotareil fortecalodi Qe sianeibassistrati(circa18K), comein quelli interme-
di (circa12K), probabilmentecausatosolodal passaggiodel temporale,anchese
la contemporanearotazione(daovesta nord)dei venti nei medistratipotrebbefar
pensareal passagiodi un fronte.
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Siail dettagliodi questeosservazionitermiche,siaquellodei venti, riesconoa de-
scrivereil pro�lo dell'atmosfera,e in particolaredel omplessoPBL, in modotale
chedif�cilmente unmodellonumericopotr�a raggiungere.
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8 Appendicesul sollevamentoorogra�co

Riportiamoin�ne alcuneconsiderazionisul sollevamentodi arialungole mon-
tagne,che,pur esulandodal contestodei moti convettivi, sonofortementelegateai
concettidi stabilit�aatmosfericaespostinei capitoli precedenti.
Abbiamovisto comel'aria strati�cata in modoinstabilesi possafacilimentesolle-
vare.Inveceoraci chiediamocomesiapossibilevalutarequanto�edif�cile sollevare
l'aria strati�cata in modostabile.
Si pu�o de�nire il lapseratedellatemperaturaequivalentepotenzialeQe e l'accele-
razionedi buoyancy mediaassociataallo stratoH come:

GQe =
dQe

dz
[K=m]; B = g�

DQe

Qe
= g�

GQe � H

Qe
= N2 � H [m=s2] (44)

dove Qe �e la Qe medianellacolonnad'aria chesi estendedal suoloall'altezzaH,
presaper esempiocomequellaa cui la pressionesia calatadi 250hPa rispettoal
suolo (H �= 2500m). Nella secondaequazioneabbiamointrodotto anchela fre-
quenzadi Brunt–Väis̈alä de�nita come:N2 = g

Qe
� dQe

dz , chesi misurain [s� 2]. Sia
GQe cheB cheN sonotremodidiversidi valutarela stabilit�adellastrati�cazione.
QuandoN2 �e positivo (cio�e lo strato�e stabile)si pu�o de�nire un parametrotipico
del sollevamentoorogra�co,chiamatoFroudenumberecos�� de�nito:

F =
V

N � H
=

V
p

B=H � H
[ ] (45)

doveV �e la velocit�a mediadel ventoortogonalealle montagne,semprenei primi
250hPa. OvviamenteseN2 < 0 l'atmosfera �e potenzialmenteinstabilee i moti
sarannoconvettivi (verticali)piuttostochedi sollevamentoorogra�co.

Per un tipico sondaggiostabile(GQe = 1 � 2K/km) otteniamouna frequenza
di oscillazionedellaparticellasollevataall'altezzaH pari a N2 = 3� 6� 10� 5 s� 2

(ovvero N = 5 � 8 � 10� 3 s� 1) e supponendoun vento medio di 20 m/s gli ordi-
ni di grandezzadel FroudenumbersonoF = 1:5� 1 e quindi siamoal limite del
passaggiosopra le montagneo attorno (sopraper F � 1, o attornoper F < 1).
Questosi pu�o evincerenell'approsimazionedi Sheppard(1956)secondola quale
unaparticellaspintadal ventoV controunamontagnatrasformal'energia cinetica
in potenzialedurantela salita2, arrivandoa fermarsi(stagnazioneconvelocit�anul-
la) proprioallaquotamassimaHmax �= V=N = F � H.
PerF < 1 il sollevamentonon�esuf�ciente asuperarel'intera la montagnaequindi
tutto il condensato(nubeorogra�ca) restasu quel versante,producendoun accu-
mulo di precipitazione.Si parlain tal casodi blocking. Nel casosingolareF �= 1
unatrattazionerigorosanondovrebbetrascurarei termini nonlineari.

2In realt́a partedell'energia viene convertita in perturbazionedel campodi pressione,come
spiegatoadesempioin Smith(1989).
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Perun sondaggio“pocostabile”(B = 0:07m/s2) troviamoun'altezzamassimarag-
giungibiledi 5.7km, mentreperunopi�u stabile(B = 0:15m/s2) l'altezzamassima
si riducea2.7km. ConunventodimezzatoaV = 10m/sela stessastabilit�aavrem-
motrovatounFroudenumberunitarioadaltezzemoltopi�u basse(1.4km e0.7km),
vistala dipendenzaquadratica,equindisologli ostacolipi�u bassipotrebberovenire
superati.
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