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1 Intr oduzione

Questibrevi appuntirappresentand secondamodulodi un corsodi Meteorolo-
gia Computazionaléenutopressd'Uni versitadi UdinedapersonalalellOSMER
(ARPA FVG). Il moduloprecedente propedeutic@ questce quindiverradataper
scontatda familiarita dello studenteconle grandezzéondamentaldellameteoro-
logia e conil bilancioenegetico Terra—Solgmodulol). L'ultimo capitolo(sesto)
nonfara partedel programmali quest'annce vieneinclusosolopercompletezza.
Lo scopadi questiappuntie quellodi rendergamiliarii processtermodinamictche
avvengonmellatroposferaconparticolareiguardoai moti corvettivi (sollevamen-
to adiabatico)e al concettod'instabilita atmosfericache sonoalla basedellafor-
mazionedei temporali. L'approfondimentadi questiconcettiverra fatto attrazerso
I'analisi dei“dati in quota”,ovverodelle misureeffettuatetramiteradiosondaggio.

2 Grandezzetermodinamiche

2.1 Le grandezzetermodinamiche usateper descrivere l'aria

Elenchiamalcunegrandezzéondamentale cornvenzioniusatein questiappunti:
p = pressioneotaledell'ariain hPa(=1mb= 100N/m? = g5 atm= 750 mmHg).
e = pressiongarzialedel vapord'acquain hPa.

T =temperaturaell'ariain gradiCelsius(=T + 273.15,in Kelvin).

Ry = 286.99J/(kg K) = costantalel gasariasecca

R, = Ry/0.62198= 461.4J/(kg K) = costantedel vapord'acqua.

Si considerd'aria comeunamisceladi vapord'acqua(identi candole sueproprie-
ta col pedicev) e di un gasperfetto(chiamatoaria seccae identi cato dal pedice
d, chestaperdry), la cui pressiongarzialee pg = p e L'aria seccae composta
all'incirca dal 78%di Azoto (N), dal 21%di ossigendO») e dallo 0.9%di Argon
(Ar). E propriola costanzalel rapportovolumetricotra questigascheci permette
di de nire un'unicacostantery perla miscela‘aria secca”.

Invecela concentrazionei vaporacquece variabile tra 0 e 4%. Nonostantel va-
pord'acquasiaungas‘raro” nell'atmosferae propriola suapresenzde quelladei
suoipassaggdi stato)a governare processisici studiatiin meteorologia.
L'equazionedel gasperfettoe: pvV = nR T, doven eil numerodi moli e R ela co-
stanteuniversaledeigas 8.31J/(molK). In generesi preferiscausarea costanteR
tipicadi ognigas,ottenutadividendoR perla massali unamoledi quelgas.Cos
facendosi ottienecometerzavariabiledi statola densif, r, misuratain [kg/m?],
invecedel volume,cioe: p= r RT. Perl'aria seccee peril vapord'acquadiventa:

_ b € _ € —3

= — ry= kg= 1
Ry T "R T [kg=n] @

Mentreduedelletre variabili di statop, T er sonosufcienti perdescrvereungas

perfettocomel'aria seccaperdescrverela miscelaconcui si rappresentéatmo-
sferae necessariantrodurreunaterzavariabile,chetengacontodi quantovapor

Mg
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d'acquae presentaell'aria. Perquanti carequestarapportola grandezzaiu utile
eil rapportodi mescolanza (mixing ratio), misuratoin [g/kg] e cos de nito:
v Ry e e
= 1000 — = 1000 — —— = 62198 —— =k 2
q > R D o e @
Si usail coefciente moltiplicativo 1000percomodif, in quantola percentualeli
vaporacquedn atmosferavariatrasoli 1 e 20 grammiperognichilo di ariasecca.
Unagrandezzaimile al rapportodi mescolanza I'umiditaspeci ca,chesi ottiene
dividendoperla densitaitotale,r = r 4+ r, invececheperquelladell'aria secca:
q 0:622e

ry e
= -9 = 0622 5 [kg=k
“ rrr, T Ivq p 037se ooy Lesd Q)

| passaggdi statodell'acquasononormalmentaappresentatsul diagramma
di statoe-T (vedi gura 1), in cui la curva del vaporsatuio esz(T) divide la fase
gassoséalla suadestra)daquellaliquida (a sinistra).La pressionali vaporsaturo
rappresentéa massimajuantitdi vapord'acquachel'aria puo contenerallatem-
peratural , senzaquindi averecondensazione.
In realta I'atmosferae un “laboratorio” molto complessa sonopossibilipressioni
di vaporee superiorialla pressionali vaporsaturoesz no adun massimadi 1.02
volte. Sidicein tal casochec'e unasupesaturazionedel 2%. Questofenomeno
nonverra consideraton questibrevi appunti.
Un fenomenaer qualcheversoanalogoe invecequellodell'acquasovraffusa(su-
percooledvater)in cuil'acquarimanenellafaseliquidainvecechein quellasolida
(ghiaccio)ancheatemperaturénferiori al puntotriplo (0°C). Questce in realaun
fenomenomolto diffuso, cometestimoniatodalla presenzali nubi (gocciolinedi
acqualiquida del diametrominoredi 0.1mm) anchea temperaturenolto inferiori
allo zerotermico. Infatti il “ghiacciamentspontaneoavvienesolosottoi -40°C.

Unasempliceapprossimaziondella pressionali vaporsaturorispettoall'ac-
gualiquida e datadallaseguenteformula:

198 T
3

esa(T) = 6:1078 eT+27 4)

doveT vieneespressin °C edesg in hPa.
Unaformulamolto piu complessamapiu precisae quelladi Buck (1981):

. . . 13028844,
(T) = 1073832241 5:02808l0gT 1:381610 7 1011334 003039%6T)+ 8132810 2 1349149 FEFEE) - 2042076

)
La pressiondali vaporsaturorispettoall'acqua congelata (ghiaccio)e abbastanza
diversa.e si puo approssimareonla seguenteformula:

ekd

eg:‘(-l-) — 1(J3:5665410g;0(T) 0:0032098T 2481986 1. 2:0702293 (6)

La massimadifferenzatra le duecurwve si haintornoai -15°C, ove il vaporsaturo
rispettoal ghiaccioe inferioredi quellorispettoall'acqualiquida di circa0.26hPa.
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Nonostantequestadifferenzapossasembrararrisoria, e proprio la diversita della
pressionali vaporsaturosul ghiaccioa permetteremolti dei fenomenimeteorolo-
gici piu importanti,comela neve. La saturazionesul ghiaccioinferiore a quella
sull'acqualiquida permetteal vaporedi noncondensarsottolo zerotermicosulle
gocciolinedi acquasovraffusa,percte nonancorasaturo,mainvecedi depositarsi
(processanversoalla sublimazionenon appenancontradei cristalli di ghiaccio,
rispettoai qualie giasaturo.Seinfattiil vaporediventassesaturosull'acqualiquida
sarebbeia supersaturalel 17%sul ghiaccio.
Un simile meccanisme previsto nellaformazionedellaprecipitazioneseconddo
schemdfreddo” di Wegener Bergerone Findeisenoppostoalla teoriadellacoa-
lescenzaelle goccedi nubeper formarela gocciadi pioggia), secondal quale
le particelled'acquasovraffusadovrebbercevaporare percte nonsature mentreil
vaporedovrebbedepositarssul ghiaccio,che,precipitandosi sciogliein pioggia.
Usandola pressionedi vapor saturosi puo de nire ancheil rapportodi me-
scolanzasaturo,cherappresentd massimarapportodi mescolanzaaggiungibile
dall'ariaallatemperaturd e allapressiong ssate:

S — /o1 esa(T)
Osa(T; p) = 62198 7{) (™)

Danotarechesesi ssa la pressiondotale p (es. a 1000hPa), ovvero nell'ipotesi
chesi rimangaalla stessajuotae cheil campobaricosinotticonon cambi,allora
la curvaesz (T) descrve esattamentBandamentadel massimaapportodi mesco-
lanzaqs«(T; p), percui possiamdarci un'idea numericadella massimaquantia
d'acquachel'aria puo conteneresottoformadi vapore. Si vedein tal casochea
0°C ci stannoal massimo4 g/kg, a 20°C ce ne stannol5g/kg e in ne a 30°C si
arrivaquasia 30g/kg.

Un'altra variabilecomunementenolto usatgperrappresentarg contenutal'a-
cquanell'aria e l'umidita relativaespressa percentuale:

[9=kd] (7)

q  _ . ep ea(Tl_ e
62T P dea™ - % aam

Di solitoquestagrandezza la piu usatajn quantda piu facilmentemisurabile esi-
stendomolti strumentisensibiliproprio alla umidita relativa piuttostochea quella
assoluta.lnoltre anchel'uomo e piu sensibilea quantaacquamancaper raggiun-
gerela saturazionésenzazioneli afa) chenonal valoreassolutadi acquapresente
nell'aria.

In ne l'ultima grandezzautilizzatapervalutarela quantiedi vaporacquece la
tempeatura di rugiada Ty (denv—point) che e quellatemperaturalla qualel'aria
diventerebbesaturaalla suadatapressiongarzialee, cioe tale che: e= egz(Ty).
Viceversasi puo de nire Ty comequellatemperaturalla qualebisognaraffreddare
I'aria, mantenendecostantesiala pressionep cheil contenutal'acquag, pergiun-
gereallacondensaziondl signi cato delsuonomee legatoal fattochequandauna
super cie,comeunafoglia o meglio unospecchialistesasul suolo,siraffreddaper

rh= 100

[%]  (8)
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radiazionaedurantda notte no allatemperaturali rugiadadell'aria circostantepiu
calda)allorail vaporepresentenell’aria condensau quellasuper cie sottoforma
di goccedi rugiada.Sepoi latemperaturali rugiadae inferioreallo zerotermicosi
formala brina.
Molto usatan meteorologia anchdadifferenzaraT Ty (dew—pointdepressure)
cheindica“in gradi” quantosiamolontanidallasaturazione.

Riportiamooradei gra ci cheillustranocon esempiconcretiquantodescritto
nora soloconle formule.

The saturated vapour pressure and the dry adiabatic process
35 T T T T T

30 | 1

25 - 1

P(T.e) T
—H]

Water vapour pressure [hPa]
N
o
T

10 1

Tcl Td T
5 Il Il Il Il Il

0 5 10 15 20 25 30
Temperature [C]

Figural: La curvacontinuaindica la pressionedi vapor satuio esz(T). Una
particella con valori iniziali T=26.5°C, T4=16.7°C e p=988.6hPa (che dan-
no g=12.2g/kg e rh=55%), viene sollevata lungo un'adiabatica secca (linea
tratteggiata) no alla saturazione(T = T.c).

Nella gura 1 e possibilevederda curva del vaporsaturodell'acquatra0 e 27°C,
conun puntocherappresentédiaria alle ore 12UTC del 28 giugno1998a 263m
sopraCampoformiddqUD), ovveroa 357m sullivello del mare.Si notapurecome
la temperaturali rugiadacorrispondentesia semplicementelatadall'intersezione
trala pressioneali vaporsaturoes € l'attuale pressiongarzialee dell'aria.

Sullo stessaliagrammee ancheriportatoil processadiabaticasecco(chedescri-
veremopiu avanti) cheportail puntoiniziale araggiungerda saturazione.

Nella gura 2 vieneriportatala serietemporaledi alcunemisureal suolo,fatte
duranteunanotted'inverno.La quantiid'acquacontenutanell'aria e rappresentata
tramitel'umiditarelativa, il rapportodi mescolanza& la temperaturali rugiada.

E interessant@otarecomel'umidit a relativa passidal 50 al 100%conunavaria-
zionedi contenutad'acquaassolutai circal g/kg, a causadel forte calodi tempe-
raturaT.
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Figura2: Serietempoale deidati rilevati ogni 5 minuti dalla stazionedi Gradisca
(GO) durantela nottetra 2 e 3 dicembe 2002. La curvapiu in alto e 'umidita

relativa(conscalaa sinistra), quellasottostantes la tempeatura (secondascalaa

destr), mente la piu bassae la tempeatura di rugiada. Rappesentataoni pal-

lini ein ne il rapportodi mescolanz@primascalaa desti), chehaunandamento
simile alla tempeatura di rugiada, in quantola pressionedell’aria non cambia
signi cativamente | sensorisonopostiall'altezzadi 1.8m dal suolo.

L'andamentcsimile di Ty e g si puo spiegarein baseal fattoche,in primaappros-

simazione possiamatrascuraree rispettoa p, cioe q = &52‘*, ma sappiamache

e= esz(Tg) = 6 e%’t = 6[1+ %ﬁ O(sz)], fermandocil primo ordinedello svilup-
poin serieq = %3(6+ %’Td) e, nell'approssimaziondi p costantesi hachequ Tq.
Se,oltre a considerareostantep, aggiungiamd'ipotesi cheil rapportodi mesco-
lanzanon cambi(ad es. nonci sonoavvezionid'umidita e c'e unabassaventila-
zione)sappiamahe Ty tendea a rimanerecostantee possiamaoncludereche,se
la temperaturaninimaprevistaperla nottesam inferiore allatemperaturali rugia-
damisuratala sera,alloral'aria raggiungea la saturaziones potrebbeformarsiil
fenomenalellanebbia

Al terminedi questgprimapartededicataalle grandezzeneteorologicheutiliz-
zateperdescrvereil contenutad'acquanell'ariariportiamopercompletezzda de-
nizione di tempeatura virtuale. Quandoconsidereremdinstabilita atmosferica
diventeaimportantevalutarela spintadi Archimededi un volumed'aria “diversa”
rispettoall'ambientein cui e immerso,ovvero la suagalleggiabilita (buoyangy).
Perfar questosi studiala differenzatra le densia mediedei due mezzi,chiamate
rispettvamente , (dove p staper“parcel”) er ¢ (cheindica“environment”).
Nel casaodi ariaseccda differenzadi densiaicorrispondessattamentalla differen-
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zadell'inversodelletemperaturdse, peripotesi,le pressionisonouguali), poiché
la costantedel gase in entrambii casiRy. Seinvecel'ambientee la particella
contengonalel vapord'acquaallorale cosesi complicano.Sappiamahepertale
miscelar = rq+ ry = rq(1l+ g) equindipossiamascrivere:

R
P= pate=raRT+IWRT=raRy 1+ o T-(1+q)

Ry 1+ CI% T=rRyTy
9)

dove abbiamode nito la temperaturairtuale T, = T P;figd =T (1+ 0:6q), che
ci permettali trattarel'aria “umida” sempreutilizzandola costantedell'aria secca.
Ovwviamentan questdormuleil rapportadi mescolanzg vaespresscomenumero
puroenonin g/kg. Sea questopuntoconsideriameial'ambientechela particella
studiatafattedi ariaumida(condiversirapportidi mescolanzaallorala spintadi
Archimedesama datadalladifferenzetrale loro temperatureirtuali .
Consideriaman ne il casopiu complessadn cui nella particellasi raggiungala
saturazionee parte del vaporecominci a condensare.Chiamiamor | la densia
dell'acqualiquida nel volumeoccupatadalla particellae g, = r=r 4 il rapportodi
mescolanzael liquido condensato.

Perquestaparticellavale la legge dei gasperfetti p = r RT, manon conosciamo
R. Sappiamapero cher = rq+ry+r;=rg(l+q+q) = rg(l+ do), dove qo
e il rapportodi mescolanzaniziale, prima che cominci la saturazione.Con un
ragionament@nalogoa primapossiamacrivere:

Ry
P= pg+e=rqgRy(1+ q@)T = rqg(1+ qo)RT (10)

Rv
dacuisiricavaR= Rd 1+q . Quindipossiam@nchdn questacasousarda costan-

te dell'aria seccaseinvecedellatemperaturdnormale” utélvlzmamolatempeatura
virtuale di nube(cloud-virtual)de nita comeT,¢= Tl;ﬂ.

Comevedremaopiu avanti nel casoin cuila partlceIIaS|asatura(qumd| si formi il
condensatojnentrel'ambientenonlo sia,la spintadi Archimedesaia fornita dalla
differenzatra la temperaturavirtuale di nubedella particellamenola temperatura
virtualedell'ambiente.

In ne nel casoin cui la particellasia saturamasi faccial'ipotesi chetutto il con-
densatduoriescadalla particella (adesempicsottoformadi precipitazionepllora
valeancoraa formula9, ovverosi puo usarela temperaturairtuale.
Perconcluderequestadisgressioneulle temperaturevirtuali, che sonosolo degli
arti zi matematicipertenercontodelle diversedensig, si fa notarechela tempe-
raturavirtuale e sempremaggioredellatemperaturanormale,e questoe dovuto al
fatto chela densiti del vaporee inferiore a quelladell'aria secca.lnvecela tem-
peraturavirtuale di nubepuo essereancheminoredi quellanormale,in particolare
guandamolto del vaporee diventatoacqudiquida, chehaunadensit (rispettoalla
particella)ymaggioredell'aria secca.
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2.2 Esempidi calcolodelle grandezzetermodinamiche

Supponiamaradi conoscergressionetemperatura umiditarelativa di un volu-

me d'aria e di voler calcolareil rapportodi mescolanza la suatemperaturai

rugiadaTy.

Conoscendta temperaturgpossiamaalcolarda pressionali vaporsaturoesz (T)

e quindi calcolarela pressiongoarzialedel vaporee invertendola de nizione del-
'umidita relatva (eq. 8). Una volta trovatae possiamocalcolareil rapportodi

mescolanzg dallasuade nizione 2.

La caratteristicalellatemperaturali rugiadae chee = egz(Ty).

PercalcolareTy nonci restacheinvertirela formuladellapressionali vaporsaturo.
Sevolessimanvertirel'equazione4 otterremmo:

273 In(e=6:1078
Td =

"~ 198 In(e=6:1079 (11)

Seinvecevolessimausard'equazionepiu precisab allorale cosesi complichereb-
beronoterolmente.In casicomequestola soluzionepiu semplicee quelladi fare
un algoritmoiterativo, checalcoli Ty perapprossimaziorsuccessie.

Di sqyuito riportiamounapiccolaroutineper calcolarein modoiterativo la tempe-
raturadi rugiada. Tale routine e statascrittain linguaggioPYTHON, cometutto
il programmaSoUND_ANALYS.PY, fattodall'autoreperanalizzare radiosondag-
gi, dacui etratta. Il linguaggioPYTHON e un linguaggioad alto livello simile al
PERL,ededi comprension@nmediatapnavolta chiaritala sintasse l'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, stat from T and
# decrease temperature to fit a given mixing ratio

Td =T
e = (mx _r * p) / (621.98 + mix_r)
es = Esat(Td)
while es > e :
if (es - e > 0.01
Td =Td - (es - e) / 20
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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chenonfaaltro cheimplementardanalmentéequazione5. L'algoritmo mostrato
partedal valoredi temperatura cominciaa decrementarlanch € la pressionedi
vapor saturodi questatemperaturanon diventaminore della pressiongparzialee
dell'aria. Peraumentardef cienza di calcolo,aparitadi precisionejl decremento
ad ogni stepvienecalcolatoin unaprimafasecomeun mezzodelladifferenzatra
le duepressionimentrequandasi e vicini al valoregiustolo stepvienediminuito
a0.005°C, cherappresentguindila precisionedi calcolo.

Facciamoun esempioconcreto. Se la temperaturae di 20.0°C, la pressionee
1013.0hPael'umiditarelatvae 67.3%allorala pressiongarzialedel vaporerisul-
taesseree= 16:018hPa. Il rapportodi mescolanzaaleq= 9:993g/kg.
Applicandola formula approssimatd 1 otteniamoTy = 13:973770C, mentreu-
sandda funzionelterTd()  appenalescrittaotteniamoly = 13:817737C.

La differenzapuo nonsembrareos grandetuttavia seapplichiamda formulaac-
curata5 perricalcolaree partendodai valori di Ty troviamo cheil primo metodo
ci daunerrorerelativo percentualali 1.025%,mentreil secondcsolodel 0.002%.
Tali errori vannovalutatinel contestadi quello chesi stafacendo:sebisognacal-
colareTy soloin un puntosi puo usarela formula1l, seinvecestiamofacendaun
processaterativo in cuii valori di Ty vengonocalcolatiripetutamente quindi gli
errorivengonovia via adampli carsi, alloraunasoluzionepiu precisacomequella
appenasposta preferibile.

Iterative approximation of dew-point temperature
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Figura3: | 21 punti calcolati da IterTd()  lungo la pressionedi vapor satuio
€sg per ottenee la tempeatura di rugiada Ty di un punto con pressionepari a
p=1013hPae rapportodi mescolanza=10g/kg. Le scalesonologaritmiche

Nella gura 3 vengonomostratii 21 punti calcolatidalterTd()  nel precedente
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esempioDanotarechequestaoutineutilizzaanchel datoiniziale di temperatura,
chenone strettament@ecessarianaaiutaa scagliereil miglior puntoiniziale,che
altrimentidovrebbevenir settatoad un valoresuf cientementealto, aumentandd
numerodi iterazioninecessarie.

3 | processiadiabatici

3.1 Adiabatica secca

Nel capitoloprecedent@bbiamorichiamatole variabili e le equazionifondamen-
tali perdescrverelo statotermodinamicadi un volumed'aria. In questocapitolo
approfondiremali strumentimatematicipiu utili perdescrverei processadiaba-
tici a cui talevolumed'aria puo veniresottoposto.

Supponiamadi prendereuna particellad'aria e di sollevarlain modo adiabatico,
ovverotale chenon abbiascambidi calorecon 'ambienteesterno.In tal casoil
primo principio dellatermodinamicaci diceche:

0= dQ:d_U+ dv _ dH Vv dp

at dt P At ar dt

dove Q e il calorescambiatoyV il volumed'aria, U e I'energia interna(che per
un gasidealedipendesolodaT) e H(p; T) e I'entalpia dell'aria, de nita come
H = U+ p V. Scrivendola leggedeigasperfetticomepV = mRT, otteniamache:

(12)

dH(p:T) _ dT TH ,4p TH
dt dt 9T p=cong dt ip T=cong
AT L dp UM R dT
dt dt p T=cons dt
Passandalle grandezzespeci che(cioe diviseperla massdotalemdellaparticella
d'aria) possiamascriverel'ultima equazione:omed—{‘ = Cp %—I, dovec, eil calore

speci co (enegia necessariperaumentareali 1 gradol kg di gas)a pressioneco-

stantedellaparticellad'aria (C invecee la capacit termicg).

Se facciamol'ipotesi che la particellasia compostasolo da aria seccapossia-
mo utilizzare il calore speci co dell'aria seccacpq, che secondoil teoremadi

equipartizionalell'enegia e paria:

Cpd = ; Rg = 1004 J=(kg K) (14)

percle l'aria seccae approssimataonunamolecolabiatomica.
Introducendonell'equazionel2 questaapprossimazionéell'entalpiaspeci ca e
ricordandochenella nostraipotesim=V = r = r g, otteniamal'equazionechede-
scrive I'adiabaticasecca:

dT 1 dp_ R4T dp
Cd Gt T rg dt | p  at (15)
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chehacomesoluziond'equazionedi Poisson:
& :
=T P2t L L (16)
P1 P1

Questaequazionadescrve comecambiala temperaturanternadel volumed'aria
seccasollevata(o abbassategdiabaticamente.
Conl'equazionel6 possiamaanchede nire la tempeatura potenzialeQ comela
temperaturdy ottenutagquandoprendiama riferimentosemprda stessgressione
p2, sceltaperdefault paria 10000 hPa.
Percomee statacostruitala temperaturaotenzialeQ(p; T) = T(1000=p)Rd=rd
uninvariantedel process@diabaticaseccopvverovieneconserataad ogniquota.
L'aria che si solleva cambiea la suatemperatural con la pressionesecondda
formuladi PoissonComecambiaconl'altitudine?
Sefacciamd'ipotesi chela pressionalellaparticellavari conl'altitudine seguendo
I'approssimazionédrostatica(cosain generalenonvera)alloravalela formula:

dp _
dover eladensittotaledellaparticella,chenellanostraapprossimaziondi aria
seccgpossiamasostituirecon %. Questacondizione assiemall'equazionedel-
I'adiabaticastessa(15), ci permettedi calcolareil tassodi raffreddamentaonla

guotadell'adiabaticaseccadry lapserate):

dT g
= — = _==976°=k 1
Gy dz ary~ Che 9:76 "C=km (18)

Nel casoin cui siatutto I'ambiente(e nonsoloun piccolovolume)adisporsilungo
un'adiabaticaseccale questo,comevedremo.e un “punto d'equilibrio” a cui ten-
donoi bassistratidell'atmosferaquandovengonaimescolati)allorala condizione
idrostaticae di solito rispettatee quindianchda temperaturaariadi circal grado
ogni 100m di quota.

Inoltre, nelcasain cuivalgal'approssimazionérostaticaalmenaoin unostrato,con
un procedimentanalogosi puo derivare la formulaipsometricaper I'aria secca.
Infatti, usandde 15e 17, si ha:

dp dz
b = 19
0 9R,T (19)
cheintegratain unintervallo hacomesoluzione:
P2 g
In—== —— (zn z 20
o1 RaT (22 z) (20)

in cui T elatemperaturanediadello stratocompresdraz; € z.
Daquestaequazionesi vedecome,conl'approssimaziongi temperaturaostante,
I'altezza z varierebbeproporzionalmentall'oppostodel logaritmo naturaledella
pressione. Questoe il motivo per cui nei diagrammitermodinamicisi usacos
spesso In(p=1000 sull'ordinatainvecedi p.
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3.2 Adiabatica umida

Nel paragrafoprecedent@abbiamocalcolatol'equazioneche descrve il processo
adiabaticoperl'aria secca.Nel casoin cui ci fosseanchedel vaporacqueonon—
saturo,si puo comungueérovareun‘equazioneanaliticachedescrvatale processo,
in cui o viene conserato (la massaotale di vaporenon cambiapercte nonc'e

condensazioneRerunamisceladi ariasecceae vaporela variazionedi entalpiae:

dH(p;T) _ dT TH . dp TH
dt dt T p= cong dt ﬂp T=cong
_ o 4T, dp AT+ mpR,T]
PGt e p T
dT d ﬂ[U(T)"'mp (Rd"'RVQO)T]
= (Cpat Cpv) P
dt dt 'ﬂp T

dT dT
= (Mg Cpa+ My Cpy) H: Mg (Cpd+ Go Cpv) (21)

dt

dove abbiamaousatadl'equivalenzaR, = (Ry+ doRy)r ¢=r p, derivatain modoanalo-
go all'equazione9, e la proprieta dellacapacia termicaCp di esserda sommadei
singoli componentiln questomodoabbiamaintrodottoancheil calorespeci co a
pressioneostantedel vapord'acquacyy, paria:

Cpv= 4 R,= 1846 J=(kg K) (22)
percte la molecolaH,0 e triatomica.
Il termine V ‘f'j—f’ dell'equazionel2 del primo principio della termodinamica
diventaperla nostramiscela(vedieq.9):

mp, RqTy Ra + + Reo _

VEr T = M1+ o)l —7 T2 == Ma(Ret R0 s 23
E in ne I'equazionechedescrve I'adiabatica“‘umida” (moist)e:
dIn dIn
(de"' Qo Cpv) —i— = (Ra+ Ry do) anp (24)

Anchequestaequazionehaunasoluzmneesattaslmlleaquelladl Poissonmacon
un esponentehecontienel rapportodi mescolanza:

Ry
Rg+ RGo 2 1+ g%
- 8 Ry
T=Th % Cpd ™ Cpv G0 = % T T R (25)
1 1

Questasoluzionesarebbesattamentquelladi Poissorsesi approssimassé = 1.
Da questofatto si capiscecomele differenzetra i due processiadiabaticisiano
minime. Anchein questocasosi puo de nire uninvariantedel processoanalogo
alla Qq(p; T; do) de nita da Paluch(1979,appendice?), che pero dipendeanche
dalrapportodi mescolanza.
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3.3 Adiabatica satura

Consideriamaorail casodi un processadiabaticocon vaporeallo statodi satu-
razione.Sesi ipotizzacheil condensatwengaimmediatamentestrattodalla par
ticella (adesempicsottoformadi precipitazione)l processaheandiamoadescri-
verenone piu reversibilee perquestosi parladi pseudo—adiabaticaatura.

Poicte il condensatmon rimanenel volume occupatodalla particellaallora non
c'e caloreassorbitaCp| = 0) dall'acqualiquida, ne, tantomeno,calorelatentedi
congelamentadovuto ad un eventualeghiacciamentalel condensato.

Il rapportodi mescolanza sempresaturo,quindi: q= gsa(p; T) (vedieq.7).
Calcoliamola variazionedi entalpiatotale,considerand@he ora cambiaanchela
massali vaporem:

dH(p;T;m,) _ dT TH ,dp TH , dm, TH

gt dt 9T .0 dt Tpyn dt Am o

dT dp TMU(T) + mpRpT + Hi] dmv TH
= Cp _ v -

at T dt Tp Tm dt  Tmy 1
N LI TU(T) + Myt (Ra+ Ry T] Lam
= (pd pv) dt dt 'ﬂp T;m, dt c

dT d
= (Mg Cpg+ My Cpy) —— % Lc
dT d

= mg (Cpd+ Usa Cpv) H-FLC gia (26)

dove abbiamotrascuratol -t j-|- m,» Percte e molto piccolo, e abbiamointrodottoil

calore latentedi condensa2|ond>_c(T) pari a circa 586cal/g = 2454800J/kg a
20°C, mameglio approssimatala(vediGill, 1982,pag.607):

Lo(T) = 2500800 2:3 10° T (27)

ove T eespressin gradiCelsiuse L¢ in J/kg.

Peril secondderminedel primo principio dellatermodinamicascrittonellasolita
forma =+ dH =V ?n , vale ancoral'equazione23 unavolta sostituitala costanteqg

conla varlablleq gsa(p; T). In conclusiond'equazionechedescrveil processo
pseudo—adiabaticgaturo(wet pseudo—adiaba#):

dInT Lc(T) dq dinp
Tdt T dt

Rossby(1932)hatrovatochel'in variantedi questgporocesse la tempeatura equi-
valentepotenzialeQe(p; T; ), approssimatdaBolton (1980)nel seguentemodo:

(Cpd* 0 Cpv) = (Ry+ R0) (28)

2840
ToeL(T:€) = ¥ 2
(T = 35 @) (e 4805 >° (29)
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0:2854(1 0:28q) _ .
1000 eq(1+0.81q) %75 2:54 (30)

Qe(p;T;q) =T

dove T eespressan Kelvin, pin hPae qin kg/kg.
Danotarechelatemperaturpotenzialeequivalentevieneconserataanchedurante
I'adiabaticaseccaper cui e un invariantedi tutto il processadiabaticocheparte
dai bassistratinonsaturo,arriva al puntodi saturazionéLifting Condensatior.e-
vel, LCL) e prosguepoi conunapseudo-adiabaticsatura.
Anchein questocasoe possibilede nire un tassodi raffreddamentaon la quota
(moistlapserate),chepe varialeggermenteon|'altitudine: G, = 5°C=km vici-
noal suoloe G, = 8°C=km acirca5000m di altitudine (perapprofondimentvedi
Richiardonee Giusti, 2001).

In ne riportiamopercompletezzda descrizionedi un processadiabaticosa-
turo reversibile, ovveroin cui il condensateimaneall'interno della particellache
si stasollevando(ad esempicsottoformadi piccolissimegoccedi nube).In questo
casoc'e l'ulteriore complicazionecheatemperatur@egative il condensatecomin-
cia a trasformarsin ghiaccio,manontutto, poiché sappiamache no a-40°C le
fasiliquida e solidapossonaoesistere.

E quindi necessarigparametrizzarén qualchemodo la percentualali condensa-
to cheghiacciae cheliberail calorelatentedi solidi cazione L¢(T), pari circaa
79.7cal/g= 333700J/kga0°C, mameglio approssimataa (vediGill, 1982):

L(T) = 338200+ 2:3 10° T 3:6(T + 35)? (31)

doveT ein Celsiuse Lgin J/kg.

Unavolta impostala ripartizionetra vaporeq, acquacondensata; e ghiacciog
(vediadesempiaManzatoe Morgan,2003)I'equazionechedescrve tale processo
diventa:

(Cpd+ dCpv+ QiCp + QiCpi)z—I + L % Ls % = d:j#)
doveil calorelatentedi solidi cazionehail segnooppostcaquellodi condensazio-
ne percle la quantita di ghiaccioaumentanentrequelladi vaporecala. Entrambi
guindisonocaloririlasciati,cheaumentanda temperaturanternadell'aria. Questo
aumentadi temperaturaorrispondead un aumentadellagalleggiabilita della par
ticella, chepem vienecontrastatalal trattenimentaal suointernodel condensato,
chehaunadensiamolto superiorea quelladel vapore.

L'equazione32 varisoltanumericamente.

(Ra+ RO) (32)

3.4 Esempidi calcolodei processiadiabatici

Supponiamali avereunaparticellaal suolo,di cui conosciamgressionetempera-
turae rapportodi mescolanzeae di volerlasollevareadiabaticamentao allaquota
dei200hPa.
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Finche la particellanon diventasaturadobbiamoapplicarel'adiabaticaseccaper

cui laformulapiu precisae la 25. Raggiuntal puntodi saturaziongéLCL) bisogna
applicarel'adiabaticasatura,che puo esserauna pseudo—adiabatica un'adiaba-
ticareversibile.Inoltre la pseudo—adiabatiqauo venir fattamantenendgostantda

Qe(p; T; g) di Bolton oppure,piu precisamenteijsolvendonumericamentéequa-

zione28.

Vediamoconun esempide differenzechesi trovanonei diversimodi.

def MoistAdiabat(TO, 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(TO, p0, qO0) # in Celsius
Tk0O = TO + Kel # in Kelvin
gk0 = q0/1000.0 # in kglkg

Theta0 = ThetaMoist(TkO, p0, qO0) # in Kelvin
print  "La temperatura  potenziale  costante e %f K" %Theta0

if (Td0 < (TO - deltaT))

p = p0 # hPa

T=T0#C

Td = Td0 # C

esp = (Ra + Rv * gk0) / (Cp_.a + Cpv * gk0) # Moist adiabat
#esp = 0.2854 # Dry adiabat

while (T - Td) > deltaT)

p =p - deltap

T = Theta0O * math.pow(p / 1000.0, esp) - Kel # in C
Td = IterTd(T, p, g0) #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 funzioneprecedentesene a sollevare lungo un‘adiabaticaumidala particella
passatanizialmentespeci candola temperaturapressionee il rapportodi mesco-
lanza.Perinciso, sesi scommentda rigaesp = 0.2854 si effettuaun‘adiabatica
seccamantenendaostantda temperaturgpotenzialeQ invecechela Q.
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La funzioneinvocataThetaMoist() ~ nonfa altro che calcolareQq usandda for-
mula25conp2 = 1000hR.

How changes T and Td during a non-saturated adiabatic lifting

920

Ticl

p [hPa]
960 940
| |

980
1

1000
1

T T T T T
12 14 16 18 20

TIK]

Figura 4: La tempeatura T e la tempeatura di rugiada Ty calcolate da
MoistAdiabat(T0=20, p0=1013, g0=10) perl'adiabaticaumidaQq = 29207K.

How changes Theta_e during dry and moist adiabatic liftings
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Figura5: La Qe calcolatalungoi puntitrovati da MoistAdiabat(20, 1013, 10)
per implementag un‘adiabaticasecca(a sinistra) o umida(a desta). Sivedeche
la variazionedi Qe (comunqueiccola)nell'adiabaticaumidae circa 2/3 di quella
nell'adiabaticasecca.

Nella gura 4 si vedecomevarianola temperatura la temperaturali rugiadacon
la pressionesalenddungoun'adiabaticaumida no al Lifting Condensatiohevel.
Tale puntovieneraggiuntoa 924.1hPaallatemperaturdlcl =12.42°C.

Nella gura 5 si notacomel'adiabaticaumidasia piu precisadi quellasecca,n
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guantola temperaturaquialentepotenziale(che dovrebbeesserecostantevaria
molto meno.Da notarechel'andamentd‘non lineare” dei punti calcolatie princi-
palmentedovuto ad approssimaziorfiattenel calcolodi Tg.

Passiammraal process@diabaticasaturo.

def PseudoMoist(TO, p0, Qo)
# 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

gk0 = q0/1000.0 # initial mix ratio in kg/kg
q = qk0
pl = po
T1 = TO + Kel # in Kelvin
print  “ThetaE iniziale = %f K" %(ThetaE(TO, p0, TO)[0])
while  (p1 > 200) : # It  up to 200 hPa
p2 = pl - deltap
T2 = T1 * math.pow(p2 [/ pl, 0.2854) - 2 # init = dry ad.-2
delta = 10
a=T1
b =T2
while  math.fabs(delta) > 0.01 : # precisione  equazione
T2 =(@ +b) / 20 # the new temperature to find

mix1 = Mix(T1-Kel,  p1)/1000.0  # vapour.  rho _wat/rho _air
mix _condl = gk0 - mix1 # all condensed load in kg/kg
mix2 = Mix(T2-Kel,  p2)/1000.0  # vapour:  rho _wat/rho _air
mix _cond2 = gk0 - mix2 # all condensed load

mix _cond _new = mix2 - mixl # new condensed in the step
mix12 = (mixl + mix2)/2.0 # mean water vapour

# heat retained by dry air and water vapour

hecp = (Cpa + Cpv * mixl2) * (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 = hocp + Ent_cond # specific  henthalpy
# EXPANSION: (Vol*dp/dt = (Ra+g*Rv)*T*delta  _In _p)
Ex = (Ra + mix12 * Rv) * (math.log(p2) - math.log(pl))

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
pl = p2
Tl = 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 mescolanzay calco-
lato usandola formula 2, unavolta ricavato e = es4(Tg). L'altra funzioneusata,
Thetag(T, p, Td), nonfaaltrochecalcolareQe implementanddequazione30,
unavoltadedottoqg dap e Ty (chenell'adiabaticasaturae sempreugualea T).

La funzionePseudoMoist()  effettuaunapseudo—adiabaticsaturatra I'LCL e i
200hPa, risolvendonumericamentad ogni steptra duelivelli relatvamentevicini
(10hPa) I'equazione28. Un algoritmoun po' piu semplicesi ottienemantenendo
costantda temperatur@&quivalentepotenzialali Bolton, cioe trovandoadognistep
la nuovatemperaturd checonsera Qe(p;T;Q), unavoltaimpostoq= Qqsz(p;T).

Adiabatic lifting of a parcel
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Figura6: Comevaria la tempeatura T con p durante un‘adiabaticaumida -
no all'LCL e poi com'e calcolatada PseudoMoist(12.4, 924, 10) lungouna
pseudo—adiabaticaatura, fatta risolvendol'equazione28 o mantenendaostante
Qe = 320:65K (i puntisi sovrappongono)g in ne applicandoun processaatuio
reversibile (a dest@). p vienerappresentataconunascalatipo log(p=1000.
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Nella gura 6 possiamonotarecomei due processipseudo—adiabatiaiano un
pro lo T—p coincidentementreseapplichiamd'adiabaticareversibiledescrittain
Manzatoe Morgan(2003)troviamounpro lo piucaldo(-68.9°C invecedi -72.4°C
a200hPa), a causadelrilasciodel calorelatentedi ghiacciamento.

Danotarele pendenzéeggermentaliversetrail sollevamentanon—saturd no I'L-
CL) e quellosaturo(sopra) associatai duediversilapserate Gy e Gy.
Seipotizziamochevalgal'approssimazionedrostaticaduranteil sollevamentoal-
lora possiamausarel'equazioneipsometrica20 tra il suoloe i 200hPa. Appros-
simandola temperaturanediaconT = 26°C troviamo che l'altezzaraggiunta
dallaparticellaa 200hPa sam circaz = % InB = £8( 26+ 273 In L=
11735m. Il lapseratemediorisultaquindiesser&= (20+ 72)=11:735= 7:8°C/km.
Il rapportodi mescolanzalurantel'adiabaticasaturasi e ridotto da 10g/kg no a
g= 622|O—ee = 0:01g/kg, poiché e = esz(Ty) si e ridotta da 14.6hPa all'LCL a
0.003hPaallaquotadi 200hPa. Alla pressionali 200hPala densiadell'aria secca
si eridottadal valoreal suolodir o = by = 55035400= = 1:205kg/m® aquellodi

28720+ 273
- 200100 _ -
M= zna73 77 = 0-35kg/nT.

Adiabatic lifting of a parcel and some variable definitions
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Figura7: Un puntoinizialmentea p = 1013hPae T = 20°C vienesollevato no
al suoLCL in modoseccoe poi, lungouna pseudo-adiabaticaatura, vienesolle-
vato no a 100hPa, doveil rapportodi mescolanza trascurbile, e in ne viene
abbassat@ 1000hPa per trovare la suatempeatura equivalentgotenziale

La gura 7 e simile alla precedentema comeprocesssaturousasolo la pseudo-
adiabaticamantenendaostantee.

La particellainiziale vienesollevata no all'LCL e poi vieneabbassatal livello
iniziale mantenendolaempresatura. Cos facendosi trova la suatempeatura di
bulbo bagnato (wet bulb), Ty, (in questocasopari a 16.08°C), che e quellatem-
peraturaa cui l'aria si raffreddase viene fatta evaporarein lei tutta l'acquache
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puo conteneregvverosevieneportataalla saturazionsenzacambiarda pressione
esterngcomeavvienenello psicometn). Taletemperatura de nita dallarelazio-

ne:Tw=T [Gsa(Tw;p) 0] Lc=cp. L'importanzadi Ty e dovutaal fatto chee

unabuonastimadellatemperatur&heraggiungea l'aria attraversatadallapioggia
(originedel downdaft di untemporale).

Se,invece,dall'LCL la particellavienesollevatain modosaturo nch éil rapporto
di mescolanzaliventatrascurabilgad esempiono 100hPa, dove q= 10 °g/kg)

e poi abbassatalla quotastandarddi 1000hPa in modo adiabatico-ovviamente
secco-si trova la temperaturalell'aria unavolta chetutto il calorelatentedi con-

densazionalel vaporee statousatoper aumentarda temperaturalell'aria secca,
ovverositrovala suaQe. Infattia 100hPala particellaharaggiuntounatemperatu-
rapariaT = 1098°C, conunatemperaturgotenzialeQ = 3209 = 3206 = Qe.

Adiabatic lifting of a parcel and some variable definitions
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Figura 8: Le diverse tempeature associateallo stato (p=900hPa, T=15°C,
g=8g/kg). Alla stessapressione:bulbo bagnatoT,,, rugiada Ty, equivalenteTe.
Alla quotastandad di 1000hPa: potenzialeQ, equivalentepotenzialeQe, equi-
valentepotenzialesatua Qes, €quivalentepotenzialedi rugiada Qeq, potenziale
di bulbo bagnatoQ,, potenzialedi bulbo bagnatosatuio Qys, potenzialedi bulbo
bagnatodi rugiada Q.

Dalla gura 8 possiamovederecomequestaproprietr della Qe si possaapplicare

1Secondalcunilimportanzadi T,y e dovutaal fattochee la temperaturalla qualesi raffredda
unabottigliadi birraatemperaturambientalesevieneavvoltain unostracciobagnatosecondaltri
invecee importantepercte e la temperatura cui tendela nostrapelle quandousciamadal mare...
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per comprenderd signi cato di altre duetemperatureequivalenti potenziali. Se
infatti partiamocon unapseudo—adiabaticsaturadal punto(p, T) nché il rap-
porto di mescolanzaliventatrascurabilee poi scendiamaon un'adiabaticasecca
no a1000hPaotteniamada tempeatura equivalentgotenzialesatura: Qes Cosa
signi ca partiredallatemperaturd conunaadiabaticesatura?

Signi ca cambiareill suorapportodi mescolanzan quello saturoa questecondi-
zioni,ovveroq = Qgsa(p; T). Quindi,analiticamentea Qessi ricavadallaformula
di Bolton 30 nel seguentemodo: Qes= Qe(p; T;q ), edipendesolodapeT.
Seinvecepartiamodal punto(p, Tq) conun process@seudo—adiabaticsaturoe
poi scendiama@ 1000hPain modoseccootteniamoquellachevienechiamataem-
peratura equivalentgootenzialedi rugiada Qeg. Partire saturida Ty signi ca che
il g°di quelpuntoe saturo,ovverocheq®= esz(Tg)[p esa(Ty)] = q, perde ni-
zionedi Tq. Computazionalmentguindi Qeg = Qe(p; Ty; Q).

La gura 8 mostraquindiunlegameunivocotraT e Qeg tra Ty € Qe etraTy € Qeg.
Seinvecedi sollevare queipunti lungo unapseudo—adiabatic#, avessimoabbas-
sati a 1000hPa conlo stessgrocessavremmotrovato le tre corrispondenttem-
perature potenzialidi bulbo bagnato(Qw, Qws, Qwd)-

How changes Theta_e during 3 different adiabatic liftings
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Figura9: Comevaria la tempeatura equivalenteotenzialecon p durante3 adia-
batiche sature: risolvendol'equazione28 o mantenend@ostanteQe = 32065K
(lineatratteggiata), 0 in ne applicandoun processcatuio reversibile.

Sein ne torniamoad analizzare tre diversi processisaturiespostiin gura 6 e
studiamoail pro lo di Qe (chesi consera solo nella pseudo—adiabaticayostrato
in gura 9, possiamacapiremeglio le differenzetra questiprocessi.Si puo infatti
vederela piccola(-0.11°C) variazionedi Qe cheavvieneduranteil sollevamento
adiabaticoeffettuatodalla funzionePseudoMoist()  rispettoal grande(5.45°C a
200hPa) aumentdi Qe del processaeversibileconcongelamentadel condensato.
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4 1l prolo verticale dell'atmosfera

4.1 Composizionedella troposfera

Nel capitoloprecedentabbiamaapprofondita processadiabaticiapplicatiaduna
particella,chevienetipicamentesollevatadai bassistrati no in altaquota.
In seguito vedremosia comequestiprocessipossanceesserausati per descrvere,
in prima approssimazionda formazionedi un temporale,sia come descrvano
abbastanzheneinteri stratidellatroposfera.

L'atmosferae solitamentesuddvisain 4 strati,separatda3 zonedi discontinui-
ta chiamate‘pause”. Eccounasempliceschematizzazionehe seguel'atmosfera
tipo:

troposfera: trail suoloecircallkm di altitudinedovetroviamolo straterellachia-
matotropopausachehaunatemperaturdai circa-55°C, unadensitidell'aria
di circa0.3kg/m? edunapressionali circa230hPa.

stratosfera: trala tropopausae circa50km di altitudine,dove c'e la stratopausa,
conunatemperaturali circa+3°C, unadensia di circa10 3kg/m® eduna
pressiondali circa0.8hPa.

mesosfera: tra la stratopausa circa 85km di altitudine,dove c'e la mesopausa,
conunatemperaturdai circa-93°C, unadensiadell'aria praticamentérascu-
rabileedunapressionali circamezzoPascal.

termosfera: sopragli 85km di altitudine, no circa 600km dal suolo, dove la
temperaturaale no a1500°C.

Poicte la gran partedei fenomenimeteosonodeterminatida quantoaccadenella
troposferag proprioquestdo stratochevienestudiatodi piu in meteorologia.
Anchela troposferasi puo schematicamentuddviderein 3 parti contigue:

Super cial Layer: eil primo straterelloa partiredalla super cie terrestree si e-
stendeno all'altezzal. = 100m, dettascaladi Monin—Olukov (1954).1n es-
sola turbolenzae dominatadaeffetti meccanicidovuti all'attrito trail usso
d'ariaelarugosiadellasuper cieterrestre.

Planetary Boundary Layer: (abbreviatoin PBL) e lo stratosovrastanten cui la
turbolenzae dominatadai moti corvettivi. E de nito comela zonadell'atmo-
sfera no adove si estendal forte in usso dellasuper cie terrestree quindi
risentemoltodelciclo diurnodi variazionedellatemperaturauper ciale. Fi-
no allacimadel PBL I'aria cambiaconscaletemporalie spazialiabbastanza
ridotte: le scaletipiche si misuranoin ore e in chilometri, e possonaidur-
si drasticamentén presenzali fenomeniqualiil passaggiai untemporale.
L'altezzadel PBL e moltovariabile,conestremitra0.5km e 4km eunvalore
medio(soprala pianuradel Friuli VeneziaGiulia) di circal.8km.
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FreeAtmosphere: e la partedi troposferasovrastantal PBL, ed e caratterizzata
dascarsgresenzali turbolenzae usso quasilaminare, acausali unastrati-
cazione termicanormalmente'stabile”, checontrasta moti corvettivi. A
causadi cio le variazionisiatemporalichespazialihannoscalemolto mag-
giori chenel PBL, tipicamentedecinedi ore e centinaiadi chilometri, che
possonaidursinel casodi passaggidali fronti o, ovviamentedi temporali(il
cui top puo estendersila4 km di altitudine no allatropopausa).
Nellazonadi separaziondal PBL di solito si formaunostratodi inversione
(temperaturahe salecon l'altezza), chedi giorno tendead alzarsia causa
dell'ingresso(entrainmentyi ariadallaliberaatmosferanel PBL. In questo
stratod'inversionenonerarochel'accumulodi umiditaporti allasaturazione
e quindi allaformazionedi unanubestratiforme(dettain geigo “tappo”).

A suavolta il PBL si puo distinguerein Convective Mixing Layer (dettoanche
CBL) ein Stable Boundary Layer. |l primo descrve il PBL quandoe “ben ri-
mescolato’dai moti corvettivi innescatia causadel forte riscaldamentalella su-
per cie. Un esempiadi questimoti sonole termiche,chepossonanchegenerare
i “cumuli di bel tempo” (fair weathercumulus),o i vortici (rolls) attrazersocui
tuttal'aria del CBL vienemescolatano araggiungerain pro lo quasiadiabatico
(generalmentseccono all'eventualanversionedove diventasaturo).

Inveceil secondalescrieil PBL quandanonci sonoi moti corvettivi, tipicamente
di notte,quandal forte raffreddamentaadiatvo del suolocreaspessain’inversio-
nebassache,frenanda moti verticali, stabilizzal'aria.

L'importanzadei moti corvettivi (con velocita verticali dell'ordine dei cm/s)rela-
tivamenteal “ventomedioorizzontale”(dell'ordine delle decinedi m/s) e dovuta
proprio al fattochei primi governanaill sollevamentodell'umidita e quindiil suo
passaggidli stato,mentreil secondogovernala suadiffusionee avvezione(tra-
sportoorizzontale).

In ne ci sarebbalafareunadiscussioneull'andamentwerticaledei venti.
Persemplicita ci limitiamo a dire chenello stratosuper cialela teoriadella simi-
larita di Monin—Olukov prevedeunalegge logaritmica, dettadi “Von Karmane
Prandtl”:V(2) = ¥ In %, conla costantaedi Karmank = 0:38,la “velocitad'attrito”

(odishear) = t =r = 0:1 3mi/s(ovet elo stresssuper ciale,pariallaforza
applicataperunita di super cie), e Zy e la rugosita super ciale (variabiletra 0.001
e2m). Ad esempiosesappiamaheun anemometrgpostoa 10m di altezzasopra
un campod'erbasegnaun ventodi 10m/s e ipotizziamochelo stratosuper ciale
si estendano a 100m, chevelocita prevedela leggedi Karman—Prandth quella
quota?Perl'erbabassay = 2 10 ?m, quindiricaviamoV = V(10) k(In3Y) '=
0:6m/s. Dacui si deduce/ (100 = 32In 120 = 13m/s.

Invecesoprail PBL, nellaliberaatmosferajl ventoorizzontaleseguel'anda-
mentogeosto co, conil gradientedi pressionecheviene equilibratoesattamente

dallaforzadi Coriolis: ug = %’rif (x paralleloalle isobaree u componente del
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vento; f = 10 # alle nostrelatitudini), a menochenonci siaunaforte circolazio-
ne ciclonica(o anticiclonica),nel qual casobisognatenercontoanchedel termine
dovuto allaforzacentrifuga:Vv = Vg \f’—zr conr cunvaturaciclonica.

In ne nel PBL, tralo stratosuper ciale e la libera atmosferala forzadi Co-
riolis e del gradientedi pressionesonocomparabilicon la forza d'attrito super -
ciale. Il ventoseague generalment@in andamentantermedio,che parteda quel-
lo logaritmicoa bassaguotae raggiungeil ventogeostro coal top del PBL. Ta-
le aadimerawiene chiamatoa spirale di Eckman Introducendoil parametro

g= k= 118107 - 0:0024,con A parametrdegatoalla viscosia del uido

(cheper variamolto conz e la stabilita), si ottienechele componentorizzontali
delventosonoapprossimatda: u= ug(1l e %cosgp) ev= uge #singz. Queste
formulesonovalide nchégz p, ovwveroconun PBL di circa1300m (limite va-
riabileconAer).

Facciamaoun esempiosupponiamahein liberaatmosferal ventosiaproveniente
daovesta40m/s,cheventoprevedeEkmana 100m? L'assedelle x e giaparallelo
al ventogeostro coug = 40. Inserendaz= 100 e usanddl gapprossimatg@rima
sitrovau= 9:5m/sev= 121, quindi un ventoda sud sud—westcon intensita di
circal2m/s.Un andamentaimile e molto frequentesoprala nostraregione.
Quindi nel ventoalla Ekmancambianon solo la velocita, ma anchela direzione
che,salendaconla quota,girain sensoorario (veering.

E curiosonotarecomela forzad'attrito (drag)associatalla forzadi Coriolis inte-
ressianchde super ci marine riuscendaorientarda correntesuper cialea45° a
destrarispettoal ventochesofa sullasuper cie (onde),mentrela colonnad'acqua
sottostantdaun “trasportomedio” (dettodi Ekman)ortogonaleal vento!

4.2 Diagrammi termodinamici

Primadi affrontare— nalmente — I'analisi dei dati in quota(ovvero dei radio-

sondaggi)dobbiamoavvalerci di adeguati strumentiper disegnarein modo utile

le variabili di stato(p, T e q) cherappresentanbaria ad ogni quota. A comin-

ciaredai lavori pionieristicidi Hertz, che proposd’ emaram nel 1884, numerosi
sonostatii diagrammitermodinamiciproposti:Neuhof (1900), Tephigram(Shaw,

1922),Stiive (1927),Aerogram(Refsdal 1935),PastagraniBellamy, 1945),skew—

T (Herlofson,1947), Theta—Plo{Morgan,1992)...

Noi descrviamodi seguito solo gli ultimi due,essenddo skew—T probabilmente
il piu diffusoeil Theta—Plotquello cheriteniamopiu utile perle valutazionisulla
stabilitachefaremoin seguito.

Abbiamogiavisto comenell'approssimaziongpsometricasiautile sostituirep con

il suologaritmo,che,in primaapprossimazione/arialinearmenteconla quotaz.

Nell'ordinataquindii nostridiagrammitermodinamicriporteranndn ppo=p con po

convenientementalta(es.1020hPa).

L'ascissae ancoraa temperaturamanello skew—T (Herlofson,1947)l'angolo tra
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ascissee ordinataviene aumentatai altri 45°. Questosigni ca chele isoterme
nonsonopiu lineeverticali, masonoinclinatedi 45° versodestra(dal bassoverso
l'alto). In pratica,percomodif, 'asseorizzontalevienesempredisegnatoin modo
classico(ortogonale) manonrappresentéa “veraascissa'lel diagrammagvvero
nonrappresentta temperatura.
Comesappiama processiadiabaticisonomolto importantiper descrverele pro-
prieta di una colonnad'atmosfera,per cui risulta utile disegnarli sul diagramma
termodinamico.Nello skew—T le adiabaticheseccheg(isoQ, ovveroisoentopiche
per l'aria secca)risultanoesseredelle linee curve, che approssimanmegli strati
bassidelleretteinclinatedi 45° versosinistra.Cio signi ca cheformanoun angolo
di circa9(° conle isoterme.In ne le cure a temperatur@&quialentepotenziale
costantgisoQe), cherapprensentanigprocesspseudo—adiabatisaturi,sonodelle
linee curve chepartonoabbastanzaerticali e in quotapieganoversosinistra,per
diventareasintoticheconi processsecchiquandaog diventatrascurabile.
Grazieall'aggiuntadi 45° le diversependenzdra adiabaticheseccee saturesono
moltopiu accentuatehenonin ungra co di tipo “cartesiano’comequellodi gura
7. Inoltre si riescea “compattare’il sondaggian unospaziopiu ristretto.
Nell'esempiodi gura 10 possiamovedereil sondaggiceffettuatodall'Aero-
nauticaMilitare il giorno28 giugno1998,dallastazionedi Udine—Campoformido
(codiceWMO 16044),alleore12UTC (14 locali). La curva spessa destraindica
le misuredi temperatura pressionementrela quantia di vaporee dedottadalla
cunvaasinistra,chemostrala temperaturali rugiada.La distanzaorizzontalerale
duecurve da subitoun'ideadell'umidita presenteadognilivello.
| primi 100m (lo stratosuper ciale)hannoun lapseratedi circa25°C/km, addirit-
tura superiorea quello adiabaticosecco,per cui possiamaparlaredi strati cazio-
ne superdiabatica causatadal forte riscaldamentsuper ciale. Poi, no acirca
931hPa(752m, calcolatiusandd'approssimazionérostaticaraognicoppiadi li-
velli), la strati cazionee moltovicinaadun'adiabaticaseccapoichelatemperatura
potenzialeestaquasicostant§Q = 300.6K), cos comeil rapportodi mescolanza
(q= 1237g/kg). Possiamadenti care questostratocomeil Corvective Boundary
Layerbenrimescolato.
Da 931 a circa 881hPa (1229m) ci si scostadallo strato adiabaticoseccoper
ché il rapportodi mescolanzaala no circa10g/kg. Segueun breve strato(me-
no di 100m) isotermo(T = 17:4°C), che puo esseredenti cato conil top del
PlanetaryBoundaryLayer L'umidita relatva massimaviene misurataa 899hPa
(1057m), ma essend@ari a 75% risulta che non abbiamopresenzali nubein
cima al PBL e questofavoriscel'ulteriore riscaldamentgomeridiano. Salendo
ancoraabbiamouno stratoche no circa 740hPa (2700m) segue un andamento
vagamentsimile all'adiabaticasaturamaconun lapserateleggermentenaggiore
(G= 5:9°C/km, guandoa questequotee temperatures, = 4:6°C/km). Poi uno
strato no 624hPa (4083m) con un lapserate molto maggiore(G= 7:9°C/km),
e di nuovo, no 567hPa (4838m), un'adiabaticasatura(G= 6:6°C/km, quandoa
guestequotee temperaturés, = 6:7°C/km). In ne l'ultima partevisualizzataha
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28-jun-1998,12:00:00 Skew-t plot for rds16044 (28-Jun-1998,11:00:00).
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Figura 10: Diagrammaskew—T del radiosondggio effettuatoa Campoformido
(WMO 16044)il giorno 28 giugno1998alle ore 12UTC. Le isotermesonorette

inclinate a 45°, le isoQ sonole curve tratteggiate ortogonali con le isoterme le

isoQe sonole curvetratteggiate quasiverticali. Le isoigrometriche (stessay) sono
le rettepiu inclinatedelleisoterme La curvaspessa destia rappresentda tempe-
ratura, mente quellaa sinistrarappresentda tempeatura di rugiada. In ne viene
descrittoil processe-seccono I'LCL e poi satuio—chesolleva adiabaticamenté

bassistrati. Il ventoorizzontalea diversequotee rappresentataonle “barbe” a

desti, comevienefatto di defaultdal softwae ZEBRA(del'NCARdi Boulder)qui

utilizzato.
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un Ginferioreall'adiabaticasatura(G= 5:0°C/km) e arrivaa500hPa(5811m) con
T= 11.8°C,Ty= 21:4°Ceun'umiditarelativadi 45%/(q= 1:4g/kg).
Perquantoriguardai ventiabbiamaunaforte componentelasudneiprimi 1700m,
mentresoprai 2000m la component@revalentesofa daovest.

Descrviamo ora il diagrammarlheta—PlotMorgan,1992). L'idea principale

e quelladi renderde pseudo—adiabaticheaturedelle linee perfettamenteertica-
li. Di consguenzde isotermenon sonopiu rettemasonoleggermentecune. Le
adiabatichesecches'incurvanodi piu negli stratibassipertendereasintoticamente
aretteverticaliin quota.
Inoltre, in questodiagrammail sondaggionon viene rappresentatattrazersole
misuredi T e Ty, maattravzersole temperaturequialentipotenziali(dacui il no-
me). In questanodol'asseorizzontaleacquistaun suosigni cato “ sico” in quanto
riportala scaladelletemperaturequialentipotenziali.

Comeabbiamovisto nel capitoloprecedentese nellaformula di Bolton, Qe =
Bolton(p; T; q) dell'equazione30, sostituiamoT con Ty otteniamola temperatu-
ra equivalentepotenzialedi rugiada, Qeq = Bolton(p; Ty; ), chee inferiore a Qg,
mentresesostituiamdl rapportodi mescolanzaonquellosaturoperquellatempe-
raturaotteniamda temperaturaquivalentepotenzialesatura, Qes= Bolton(p; T;qs),
chee superiorea Qe. Quandol'aria e saturaT = Tq e Q= (s percui i tre valori
coincidono. Sonoproprio questde tre variabili che plottatein questodiagramma
descrvonole propriettermodinamichelell'atmosfera.

La Qe € la curva cheviene plottatacentralmentes la suaintersezionecon le iso-

termefornisceil valoredellatemperaturali bulbo bagnatoT,,. La Qes (curva piu

adestra)intersecaulleisotermela temperaturalell'aria a quellaquota,sulleisoQ

la temperaturgotenzialee sulleisoigrometrichgle lineeun po' piu inclinatedelle
isoterme)il rapportodi mescolanzaaturogsz. Similmente,Qeq (Curva a sinistra)
intersecasulleisotermda temperaturai rugiadae sulleisoigrometrichel rapporto
di mescolanzaell'aria aquellaquota.

In gura 11 e riportatoil Theta—Plotdello stesscsondaggianostratoprimanello

skew—T. Si puo subitonotarecomesiamolto sempliceseguirei processadiabatici
saturiein particolarecomele considerazioniatteprecedentementauil lapserateG

deivari stratirispettoa quellosaturoG, sianoimmediatamenteéconoscibili: basta
vedereseQesaumentap calaconla quota.

Ma il grandevantaggionell'uso di questotipo di diagrammae nella valutazione
dell'instabilita potenziale comevedremoin dettaglionei prossimicapitoli, anche
relatvamenteal sondaggiali gura 11.
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28—jun—1998,12:00:00 Theta plot (rds16044),
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Figura 11: Theta—Plotdel radiosondaggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il giorno 28 giugno 1998alle ore 12UTC. Le isotermesonocurve incli-
natea 45°, le isoQ sonole curvetratteggiate circa ortogonali con le isoterme le
isoQe sonoretteverticali. La curvaa desta rappresentda Qes, quellacentrale la
Qe, mente quellaa sinistra la Qgg. In Nne vienedescrittoil processe-seccono
I'LCL e poisatuio—chesollevaadiabaticamente bassistrati (MUP).
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4.3 Alcuni esempi

Riportiamodi seguito alcuniradiosondaggeffettuatidall’AeronauticaMilitare del-
la basedi Campoformidodurantel’anno 2002. Tali sondaggisonostati effettuati
tramiteunaradiosonda/aisala RS90. La suapeculiariae quelladi avereduesen-
sori di umidita, funzionantialternatvamente con quello inattivo che vieneriscal-
datopereliminareeventualitraccedi ghiaccio.Le misureeffettuate,ogni secondo,
sonopressionetemperatura umidita, mentrequelle derivate sonotemperaturali
rugiadae altezzageopotenzialéapplicandd'equazioneipsometrica)ln ne i venti
orizzontalivengonaocalcolatitramiteun sistemadi localizzazionebasatosu GPSo
sulLoran. La sondavieneagganciatad un pallonein lattice riempitodi elio chela
solleva no circa30km, dove esplodela sondan ne precipitaconunparacadute.

Comeil sondaggiovisualizzatonel precedent& heta—Plotanchequellodi -
gural2 e unsondaggicestio (30Iuglio), mamentreil primoeradelle12:00UTC
e quindi aveva unostratosuper cialemolto caldo(superadiabaticojjuestoe delle
06:00UTC (le 8 locali) e risenteancoradel forte raffreddamentsuper ciale.
Infatti nei bassistrati e presenteun’inversionecon la temperaturahe crescedai
19.8°C al suoloai 24.6°C 400m piu in alto.

Soprai 500m s.l. m. (chepossonoqui rappresentaréaltezzadel PBL) c'e uno

stratoadiabaticasecco,che si estendeno alla quotadi 2076m. Segueun anda-
mentoquasisaturo(a temperaturesotto zerola saturazionesi raggiungerispetto

al ghiaccio, e quindi con umidita relativa sull'acqualiquida anchesensibilmente
inferioreal 100%), no allatropopausasituataa 12000m.

L'esempiosuccessio ( gura 13) mostrainveceunatipicainversionenvernale:
siamoinfatti alle ore 12UTC del 23 dicembre2002. | primi 1030m di atmosfera
sonoquasicompletamentsaturatida nubi stratiformibasse A 1132m s.I. m. co-
mincia unaforte inversione(un vero e proprio “tappo”) con la temperaturache
crescada-1.4°C no a9.9°C, raggiuntia1263m di altitudine. Quindi parliamodi
unaumentali temperaturali 11.3°C in soli 131m, passanddal 100%di umiditaa
soloil 35%. Danotareanchda grandadifferenzanelladirezionedel ventouscendo
dalla nube. Segue quindi uno stratoadiabaticosecco no alla quotadi 3000m,
chepuo esseradenti cata comeil top del PBL. Dopounostratodi 200m isotermi
(a circa -3.5°C) parteun pro lo termico simile all'adiabaticasatura(sebbenél
contenutal'acquasiasempranferioreallasaturazioneno allatropopausasituata
a12630m in corrispondenzdi unforte getto (il ventoe di 180km/h).

Il sondaggiali gura 14 presentaincasodi PBL particolarmentestesolnfatti
si vedecomeil 28 ottobre2002tutti i primi 3300m sianoquasiperfettamentadia-
baticisecchiconQe = 297K. In cimaal PBL troviamola tipicainversioneconla
temperaturaheda-10.5°C salea-3.3°C, 800m piu in alto.

In ne l'ultima gura, la 15, mostraun radiosondaggi@ompletamentsaturo,
dopoi primi 600m. Infatti atemperaturenferiori allo zerotermicola saturazione
si raggiungeispettoal ghiaccioe nonall'acqualiquida, perquestasoprai 500hPa
le curve si discostanopur rimanendcsempre‘in nube”.
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30-jul-2002,05:00:00 Theta plot (rds16044).
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Figura 12: Theta—Plotdel radiosondggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il giorno30Iuglio 2002alle ore 06 UTC. Sipuo notare unaforte inversione
al suolosgyuita da unostrato quasiadiabaticoseccoein ne unpro lo abbastanza
vicino ad un'adiabaticasatura.
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23-dec-2002,11:00:00 Theta plot (rds16044).
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Figura 13: Theta—Plotdel radiosondggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il 23 dicembe 2002 alle ore 12UTC. Gli strati bassisonosaturi a cau-
sadell'umidita intrappolatadalla forte inversionea 1132m s.l. m., seguitada uno
strato quasiadiabaticoseccoe da un altro isotermo.
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28-oct-2002,11:00:00 Theta plot (rds16044).
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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 3397ms.l. m. l'atmosfeia segua un‘adiabaticasecca. Sgyue uno
strato d'inversionespessden800m.
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16-5ep-2000,17:00:00 Theta plot (rds16044).

-0 -85 -80 -75 ~70

184 100‘ | - %

| l N

157 : : wil

14{ | : b‘i

P | | L=

I : W

127 2091 Ey::

n{ f =

| P -13 %

01 | ~ 3

\ 1 -10 .

o 3001 i %

I -5 ‘%

8 i \ ! ; &

5| 4000 o E

: A A . Siow

61 ; X ]

500 . 410 —

600 15 N7

43 §% ' F‘ % $ 4 %

O - il B~ 20 =

31 700 - - _ R g

B e e

21 800 ) 28 = —25 J/J’J

A "1 - et

11 900 S 0 N 3o 30 %ﬁ\
11000 b= ’ i S

071%0%0 300 320 340 360 380 400 WINDS PROFILE

Equivalent Potential Temperature (K) T e
=50

EI f = JOMS

Figura 15: Theta—Plotdel radiosondggio effettuato a Campoformido(WMO
16044)il 16 settembe 2000alle ore 18UTC. Dopoi primi 600m, tuttala colonna
d'aria e satura no in tropopausasituataa 12kms.l. m. (sondaygio effettuatocon
sondaRS80)
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5 Instabilit a atmosferica

5.1 Instablilit a statica

Unostratodi atmosferavienede nito stabileseil suolapserateeinferioreaquello
dell'adiabaticaumida,riferito a quellaguota. Supponendeheil lapseratetraz; e
2 (z1 < 2) siaGpossiamadlire chequellostratoe stabilese G< GW(LZZZ).

In questanodoci si assicuraheseunagenteesterncsollevaadiabaticamentéaria

dallaquotaz; no alla quotaz, quest'ariasaa semprepiu freddadell'aria circo-

stante(quellaoriginaledello stratoa z,) e quindiricevera unaspintaversoil basso,
ovveroversoil puntoiniziale. Questoconcettodi stabilita e quindi mutuatodalla
meccanicaAd esempiaunostratod'inversionee stabile,percte il suolapseratee

addiritturanegatio.

Viceversalo stessastratovienede nito instabileseil suolapseratemedioe mag-
gioredi quellodell'adiabaticaseccaG> ;. In questomodosel'aria az; venisse
sollevata no a z, ancheattraversoun‘adiabaticasecca,sarebbesemprepiu cal-

da dell'aria circostantepresentealla quotaz, e quindi riceverebbeuna spintadi

Archimedeversol'alto, allontanandosdal puntoiniziale. Ad esempiouno strato
superadiabatice instabilepercle la suatemperaturaalacon l'altezzadi piu che
nell'adiabaticasecca.

Static stability

800
|

850
Il

STABLE

p [hPa]

900
Il

UNSTABLE

950
|

TIC]
Figural6: Lo strato di unradiosondggio con p; = 925hPa e p, = 850hPa viene

confrontatoconi processadiabaticisecdi e umidipassantper p1. In questacaso
il sondaygio e condizionatamentstabile

In ne lo stratoviene de nito condizionatamenténstabile seil suolapserate e
intermediotra I'adiabaticaseccae umida, Gy < G< &. Infatti in questocaso
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il sollevamentoesternopotrebbeportarel'aria a temperaturegoiu alte o piu basse
dell'ambientecircostantea secondalel tassodi umidita dell'aria: sesi raggiunge
subitola saturazionee il sollevamentoprocedelungo un‘adiabaticasaturaproba-
bilmentel'aria risultera piu caldae quindiinstabile. Se,viceversa/'aria iniziale e

moltosecceeil sollevamentgroceddungoun’adiabaticaseccaallorarisulterapiu

fredda,e quindistabile.

Di solito questoconcettodi stabilita viene applicatoa strati abbastanzaottili,

ovverosi trattadi stabilitaai piccoli spostamentiispettoal puntoiniziale.

5.2 Instabilit a potenziale

Molto piu utilizzatoin meteorologiail concettadi instabilita potenzialechecoin-
volge grandi spostamentdella particellainiziale. In praticaun livello bassodel
radiosondaggi@lla quotaz; viene sollevato adiabaticamentad unaquotamolto
piu altaz, e confrontatocon I'ambientecircostante:see piu caldosiamoin pre-
senzadi un sondaggigootenzialmenténstabile. Af nch é l'instabilita si realizzie
necessarigerm che un agenteesternocompiaun lavoro (non trascurabilen ter
mini enepetici) per sollevarel'aria no alla quotadove questaparticelladiventa
piu caldadell'ambiente(rappresentatalal sondaggioa quellaquota). Se questa
condizionesi puo raggiungerealloratale quotavienede nita come“Level of Free
Corvection” (LFC).

In praticainteressaaperesei bassistrati,unavolta sollevati adiabaticamenteno
a quotecompresdra 2 e 6 km riesconoa diventarepiu caldi (o piu precisamente
menodens) dell'aria circostante. Se questoaccadee probabilechela particella
alloragalleggi no aquotemolto alte o addirittura no allatropopausasollevando
dell'aria ad alta enegia in alta quotae corvertendotutto il calorelatentedi con-
densazionelel vaporein enegia cinetica. Questoe il meccanismalla basedella
formazionedeitemporali.

Seritorniamoalla gura 11eosserviamdl sollevamentcadiabaticadellaparticella
indicatacon“MUP” (Most UnstableParcel,nel sensachee quellaconla massima
Qe), vediamoche,dopol'LCL, il raffreddamentdungol'adiabaticasaturae molto
lento e quindi si raggiungerapidamentél punto(LFC) dove I'aria sollevatainter-
secda Qesdel sondaggiopvverodove diventapiu caldadell'ambientecircostante.
Daquiin poi nonsene piu fornire enegia alla particellapersollevarla,masar lei
acompierelavoro sull'aria circostante.

E possibilecapirea priori sel'LFC esiste?

Guardanddl Theta—Plote ricordandoche I'adiabaticasaturae sempreunalinea
verticalecheintersecd'assedelle ascisseal valoredi Q¢ della particellaprescelta
(perche Qg si consera durantetutto il sollevamentopseudo—adiabatic®) capisce
comel'LFC esistesee soloseil massimovaloredi Qe neibassistratie superioreal
minimo valoredi Qesneimedistrati. DanotarecheQesaunacertaguotae funzione
solodellatemperatura nondell'umidita, percteqsg = f(p;T).

Circa 20 anni fa Morgane Tuttle (1982) de nirono un indice d'instabilita, chia-
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matoMaximumBuoyancychee propriola differenzatra la massimaQe nei primi
250hPamenola minimaQesnei “secondi”250hPa.

Conl'uso di questagrandezzae possibilede nire un sondaggiocomepotenzial-
menteinstabilesee solose:

MaxBuo= Max(Qglow) Min(Qegmia) > O [K] (33)

Tornandoalla gura 11 il segmentoorizzontalea circa 560hPa di altitudine rap-
presentgropriola MaxBuopari,in questacasoacircal0.3K: questessondaggice
quindiun esempidi sondaggigotenzialmenténstabile,edinfatti pocheoredopo
la suamisurazionesullapianuradel Friuli VeneziaGiulia ci furonodeiforti episodi
corvettivi.

In generalequindi, un sondaggice potenzialmenténstabilese ha dei bassistrati
conaltaQe, ovverocaldi eumidi(es.T = 25°C eq= 12g/kg, cioe Qe = 335K),e
degli stratimedio—altifreddi(es.T = 15°C a500hPa, cioe Qes= 326K).

E importantenotareche a 500hPa un calo di temperaturali x gradi corrisponde
ad un calodi Qes di circa2x gradi e quindi piccolevariazionidi T (500 possono
portarea grandivariazionidi instabilita potenziale. Per questomotivo d'estatee
cos frequentechead ogni passaggiali fronte freddo,cheraffreddi primain quota
e solo successiamentenei bassistrati (ad esempigpercte “bloccato” dalle Alpi),
sianoassociattemporalinella PianuraPadana.

Bisognaa questopuntoricordare peo, comel'instabilita potenzialenonsiagaran-
zia dasoladello sviluppodi temporali. Infatti e semprenecessari@heun agente
esterncsollevi I'aria caldae umida no al suoLFC, fornendol'energia necessaria.
Di solito questd‘agente”puo esseraun forte ventochespingel'aria versole mon-
tagne(sollevamentoorogra co), o unacorvergenzaal suolo,o un fronte freddoo
lineadi groppochefascorrerd'aria caldasopradi s&,0 in ne unazonabaroclina
in cui, permotivi dinamici, e presentainaforte velocita verticaleversol‘alto.

5.3 Valutazionenumerica dell'instabilit a potenziale

A parteil — relatvamenterecente- indice d'instabilita chiamatoMaximum Buo-
yang/, numerosisonostatigli indici propostilo scorsosecoloper valutarel'insta-
bilitadi unradiosondaggioQui ne presenteremeoloalcuni.

Trai piu semplici,macomunquebasatosul sollevamentoadiabaticadi unaparti-
cellainiziale (“Lifted ParcelTheory”)vi el Lifted Index (Galway, 1956)de nito
comela differenzadi temperaturdra la particellasollevataa 500hPa e I'ambiente
alla stessajuota:

LI = Te@so0 Tp@so00 [K] (34)

dove il simbolo“e@500” indica “ambientea 500hPa” mentre® p@500” indica
“particellasollevataa 500hPa”. Un valorenegativo indicachela particellagalleg-
gia e quindi il sondaggice potenzialmentenstabile. Nella de nizione originale
del Lifted Index la particellainiziale usatae quellaconle caratteristichenediedei
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primi 500m di atmosfera.Noi suggeriamoinvece,l'uso della MUP, sceltacome
guello stratoalto 30hPa conla massimaQe medianei primi 250hPa di atmosfera
comepropostoda H. Brookse C. Doswell lll (comunicaziongersonale NSSL,
NormanOKk). Ricordiamoancheche questoindice e solo unaleggeramodi ca di
guello originariamentepropostoda Shawalter (1953), che usava come particella
iniziale I'aria misurataal livello di 850hPa.

Un indiceancorpiu semplice percle nonfa usodellaLifted ParcelTheoryma
solodi alcunilivelli standardmandatorylevels) del radiosondaggioe il K Index
(Geoge, 1960):

Kl = Tasso Tasoot Ta@sso (Te7oo Ta@700 [K] (35)

con ovvio signi cato dei simboli. Empiricamentesi vede che un valore di K
superiorea 25°C e associat@ fenomenicorvettivi.

Passandanvecea degli indici piu complicati,percte integrati lungoil solleva-
mentoadiabaticotroviamo la stimadell'enegia necessariger sollevarela MUP
no al suoLFC, checercadi valutarequantosiadif cile “realizzare”l'instabilita
potenziale Seguendda nomenclaturaatadaColby (1984)si de nisce Corvective

Inhibition, abbreriatoin CIN, la quantit:

Z
CIN= gt P g =g (36)
20 Mp

doveil termineB= g rerJ e la forzadi Archimedeperunitadi massapvverola

buoyancyapplicataalla particella,chesi ottienepartendadall'equazionedel moto
verticaledellaparticella,che,trascuranddattrito, si scrive:
dw_ 1 dp

at I’_p iz g=B; [mFs] (37)

e applicandadl'ipotesi idrostaticaall'ambiente: % = (g re. Se,comedi solito
avviene,la densitdellaparticellae maggioredi quelladell'ambiente no all'LFC,
alloraB e negativa, cos comelo eil CIN, asigni care chebisognafornire enegia
allaparticella.ll CIN si misurain Jouleperchilogrammaod'aria.
Percalcolarde densiadell'ambientee dellaparticellabisognaicorrerealle de ni-
zioni di temperaturairtuale. Sesial'ambientechela particellacontengonwapo-
re, allorala differenzadelle densit diventaunadifferenzatra le temperaturevir-
tuali: B= ¢ % comegiaspiegatoalla ne delparagrafd.1. L'uso di queste
temperaturenvecedi quelle normali e statofortementecaldeygiatoda Doswell e
Rasmusse(i1994).

Viceversa,seesistel'LFC, sopradi essosar la particellaad essereiu legge-
ra dell'ambiente. Seguendola nomenclaturalatada Moncrieff e Green(1972)si
de nisce CorvectiveAvailable Potential Eneigy, abbreviatoin CAPE, la quantit:

ZE
CAPE= g = 'P g =g (38)
4 FC rp
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dove zg, el Equilibrium Level, ovveroil livello, raggiuntoduranteil sollevamen-
to adiabaticodove la particellaritorna ad essergiu pesantedell'aria circostante.
Normalmentenellanostraregionezg variatra 2.5km e la tropopausdtipicamente
situataa 11.5km). Ovviamentesi hache CAPE 0.

Nella nostraregione, tra aprile e settembrenclusi, circail 65% dei radiosondag-
gi haun LFC, ovvero sonopotenzialmentenstabili. Il loro CAPE ha un valore
chepuo variaretra zeroe 3000J/kg, magia convalori di pochecentinaiadi Joule
perchilogrammoe facile chesi sviluppinodeitemporali,anchesesoloil 36%dei
sondagginstabili e associat@ fenomenitemporaleschicomevedremameglio nel
prossimaocapitolo.

Peravereun'ideapiu intuitivadi CAPE e CIN diciamochepossonassergappre-
sentatinelloskew—T dall'arearacchiusdrail pro lo ditemperatur&il sollevamen-
to adiabatica'soprae sottol'LFC rispettvamente) Sudiversisondagguest'area
e sempreproporzionaleal valorenumericodel CAPE o del CIN, mentrecos non
accadesul Theta—PlotQuestoal giornod'oggi, none un granproblemajn quanto
CAPE e CIN nonvengonopiu valutati gra camente,ma attraversoprogrammial
calcolatorechemagariimplementan@nchea correzionevirtuale.

Va ancheaggiuntoche nel calcolodel CAPE e possibileconsiderareeomeadia-
baticasaturaun processaeversibile,trattenendmellaparticellail condensatoln
tal casoil CAPE diminuiscea causadell'aumentodi densita della particella(per
la qualesi usaquestavolta la temperaturavirtuale di nube). Se pero l'algoritmo
implementaancheunafasedi ghiacciamentoil calorelatentedi fusioneriscalda
I'aria e permettedi recuperaren alta quotal'energia persapiu in basso.ll valore
di CAPE nale puo esseresiainferiore (nellamaggioranzalei casi)chesuperiore
(in casiparticolari,conalti rapportidi mescolanzaniziali) a quello calcolatocon
la temperaturairtuale. Perapprofondimentvedi Manzatoe Morgan(2003).

E interessant@otarecomeil CAPE possaessergensatan terminidi enegia
cinetica— perunitadi massa-raggiuntadall'aria dentrol'updraft, cheela corrente
ascendentdel cumulonembolnfatti bastaricordareche:
ZeL dw ZeL

ZE
CAPE= B dz= w2 (39)

1
4FC 4FC dt 4FC 2

conw componente&erticaledel vento,ovveroupdraftmassimo.
Secornvertiamotuttal'energia del CAPEin enegia cineticae molto probabileche
si sovrastimil'updraft reale. Ad esempioun CAPE di 2000J/kg portaa velocita
verticalidi 63m/s,chesonoinverosimili.
Noi suggeriamanvecedi corvertirein enegia cineticasoloil CAPE integrato -
no ai livelli intermedi,ad esempionch € la temperaturalellaparticellachestiamo
sollevandononabbiaraggiuntounatemperaturgaria-15°C.
Il valore cos calcolatorimane comunquela massimavelocita teoricamentaag-
giungibiledentrol'updratft.

Questisonoi principali—manoni soli! —indici d'instabilitatermodinamici Vi
sonopoi quelli dedottidal campodeiventiedin ne quelli misti.
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Perquello cheriguardai ventiriportiamosolole de nizioni dei dueprincipaliin-
dici. Serappresentiamo venti unendoi vertici dei vettori misuratialle diverse
altitudini otteniamounacurva chiamataodogramma

Side niscequindishearlalunghezzalell'odogrammalivisaperl'altezza no alla
gualeabbiamarappresentatoventi. In termini matematici:

N . P
n % 2 ANkt Wh ok~ &Y (Un Un DZF (Vo Ve 1)2

N D N D N D

dovesieindicatoconW, il ventoorizzontalemisuratoal livello n. Di solito zy arri-
va no in tropopausanadiversistudirecentiusando sheare nito neiprimi 6 km
o anchesolonei primi 1000m. Comeabbiamovisto nel ventodi Ekman,unarota-
zioneorariasalendaconla quota(veering),e abbastanzaomunenel PBL. Questo
nonvaconfusoconil veeringbaroclino, chevieneassociate- nell'emisferonord—
adavvezioncalde e chedi solito favorisceil sollevamentq(lifting) dell'aria.

Uno shearalto di solito favoriscei temporali, ma valori troppo alti (superioria
20 10 3s 1) possondnibire la formazionedeitemporalipiu “grandi” (supecelle)
e spezzardupdraft in piu parti, favorendocos i sistemitipo multicella
Viceversala rotazioneantiorariasalendocon la quota(backing)e indice di avve-
zionefredda,chedi solito e associatall'abbassamenteerticale(sinking).

(40)
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Figura1l7: Odagrafo dei primi 3km del sondaygio fatto sopra Udineil 28 giu-
gno1998alle 12UTC. La curvacontinuarappresentd'odogramma.Nonvengo-
no rappresentatitutti i livelli, ma solo valori medi,cona anco l'altitudine. Vs
rappresentda velocita mediadel tempogle, usatanel calcolodell'elicita relativa.

Questocomportamentaliversoa secondalella rotazioneviene bendescrittodal-
I'elicit a (helicity), chee de nita comel'areacontenutdral'odogrammae I'origine
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degli assicartesiani.

Piu usataancorae ' elicita relativaal tempoale (Davies—Jonesl 990),cheel'area
della gura chesi ottienecollegandoinizio e ne dell'odogrammacon la velocita
mediadel moto dei temporaliVs, chedi solito e abbastanzéegataal ventomedio
(pesataconla densitdell'aria) neiprimi 6 km. Matematicamente:

N
Hsr = . kK (W V) % dz
N
Hsr = é_(un Us)(Vn Vn 1) (Un Un 1)(Vn Ve (41)

1

di solitosiusazy = 3000 m. Piul'elicit arelatvae grandee positivae piu dovrebbe
esserdavorito lo sviluppodeitemporali.

Vi sonoin ne gli indici misti, comeadesempid’' Eneigy Helicity Index (Davies,
1993),chemescolal CAPE conl'elicit arelativa, peri quali si rimandaalla lette-
raturaspeci ca,anchepercte piu usatiperdiscriminare casidi tornadi.

Perfare un esempioconcretodegli indici n qui descritti, riportiamoi valori
ottenuti, peril sondaggiadi gura 11, coni tre metodidiversi perimplementare
I'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)[°C] 144 14.4| 144
LFC [m] 2932| 2080| 2608
Melting Level [m] 4402 | 4587| 4312
EquilibriumLevel[m] || 11506| 11464 | 11857
Tropopausgm] 12514| 12514| 12514
Max Buoyancy[°C] 10 10 10
LI [°C] -3.3] -39 -21
Kl [°C] 29 29 29
Max Updraft [m/s] 30 33 26
Shearl2km[10 3s 1] 4.5 4.5 4.5
Hsr 3km[ m?/s? ] 65 65 65

Da questidatisi capiscecomeil sondaggialel 28 giugno1998ore 12UTC siapo-
tenzialmentenstabile,e comebastiunapiccolaenegia persollevarel'aria caldae
umida(la particellainizialeavevaq= 124 g/kge Qe = 337:2K) al suoLFC equindi
realizzarain'enegiacineticanotevole (superiorea 1000 J/kg). Vaanchenotatoche
I'LFC ealtoquantoi picchidellenostreAlpi Giulie e cheil ventomedionei primi
3km eradasud—west(vedi odografo) favorevole quindial lifting orogra co.
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5.4 Cennisullaformazionedeitemporali

Finoraabbiamaespostainaseriedi concettiframmentaricheseuniti insiemepos-
sonofornirci un‘ideaapprossimatdi comefunzioniuntemporale.

All'inizio abbiamodi solito un pro lo termodinamicastrati cato in modo poten-
zialmentenstabile,0 quantomenoconunaMaximumBuoyang/ negativamapros-
simaallo zero. Questosigni ca chenggli stratiinferiori ci saa un volumed'aria
conunaQe relatvamentepiu altacheneggli stratisovrastantiMUP).

Sesi veri ca un innesco(sollevamentoorogra co o dovuto ad un fronte freddo,
convergenzaal suolo, strati cazione instabileanchestaticamenteecc.) allorala
MUP vienesollevatalungo un‘adiabaticaseccano al suoLCL, dove si formala
basedel temporale(di solito molto “piatta”). Sopral'lLFC la correnteascenden-
te (updraft) cominciaad aumentarda suavelocita e il raffreddamentalovuto al
sollevamentcadiabaticcsaturo(reversibilesetutto il condensateienesollevatoo
pseudo—adiabaticee le gocciolineprecipitano)fa condensarsemprepiu vapore
in gocciolinedi nube.Quandda buoyang/ nisce (EL) la nubesi arrestadmanon
tuttaalla stessajuota,percle c'e dell'inerzia) e il suotoptendequindiadallamarsi
dandooriginealla caratteristicdormaad“incudine”.

Di solitola precipitazionelle nostrelatitudini si formapiu secondal meccanismo
freddo (le goccesovraffuse si depositanairettamentesui cristalli di ghiaccio)e
quindisi generangarticelledi ghiacciochiamategraupel(fondamental@nchenei
processdi separaziondellecaricheall'origine dell'elettri cazione deitemporali).
Normalmentequandal graupelprecipita,si sciogliein pioggia,maseperqualche
motivo ricadedentrol'updraft puo esserehevengariportatoin alto,accumulando
altro liquido. In questomodosi formanoi chicchidi grandine che sonofatti a
“strati omogenei’perognunadelleascensionavvenutedentrol'updraft. Unarela-
zioneapprossimatéra la velocita dell'updrafte il diametrodel massimachiccodi
grandinechepuo esseresostenyte datadallaformuladi Weickmann(1953):

_ 4 g d rice_ . p—
Vimax= 306 7. rq 133 d (42)

doverg = 1:1 10 3g=cn?, rice = 0:9g=cm® e d e espressan cm (mentreV in
m/s). Ad esempiaun chiccodi 5cm haunavelocita terminaledi circa30m/s, che
corrisponderebbadun CAPEdi 450J/kg.

La precipitazionechecadenell'aria esternaal cumulonembgsi trovain dell'a-
ria nonsaturag quindicominciaadevaporareln questanodoassorbelal volume
d'aria cheattraversail calorelatentedi evaporaziondugualee oppostoa quellodi
condensazione&quindil'aria siraffredda no, al massimoallasuatemperaturali
bulbo bagnatadniziale.

In questomodo lI'aria dell'ambienteattraversatadalla precipitazionediventapiu
densali quellacircostantee quindi si formaunaforte correntediscendentédown-
draft) chesi presental suolocomeun piccolofrontefreddo.

Quindi il temporalee unamacdina termodinamicache trasformal'aria caldae
umidain precipitaziones usso di ariafredda.
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6 Analisi statisticadegliindici d'instabilit a

6.1 | casidi temporalein Friuli VeneziaGiulia

Riguardoall'uso dellastatisticasi rimandaa corsispeci ci.

Qui ci limitiamo a esporrda semplicetecnicautilizzata(Manzato,2003) per con-
frontare'utilit a dei diversiindici d'instabilita per la previsione a breve termine
(nowcasting)deitemporali.

Pertale lavoro sonostati utilizzati i radiosondaggeffettuati con dovizia dal-
I'Aeronautica Militare tra aprile a settembredegli anni 1995-2001. La basedi
CampoformidoWMO 16044)e trai pochisiti al mondoad effettuareun sondag-
gio ogni 6 ore e questoha permessali suddvidereil periodostudiatoin intervalli
di 6 ore, ad ognunodei quali veniva associataun radiosondaggio.Gli interval-
li cominciavano dal momentodel lancio (un‘ora prima dell'ora sinotticaa cui il
sondaggida riferimento);ad esempidl sondaggialelle12UTC venvaassociato
all'intervallo temporalechevadalle 11:00UTC alle 17:00UTC.
Durantequestiintervalli temporalie stataveri cata la presenzali temporalinella
pianuradel Friuli VeneziaGiulia tramitei dati sui fulmini forniti dal CESI/SIRF
(lorio e Ferrari,1996).

Bastaa un solo fulmine nube—suolacadutodentrola target area(vedi gura 20)
per“attivare”il caso.

Dei 5050casicomplesstamenteanalizzati, 1292 (circail 25.6%)sonorisultati at-
tivi, ovveroun sondaggiagni quattroe associat@temporali.

L'intervallo temporale05-11UTC e quello che haavuto la frequenzanferiore

Frequency of 1292 active cases per hour
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Figural8: Numeo di casiattivi peri quattro diversi periodiin cui e statodiviso
ogni giorno (ore UTC), associatiognunoad un sondagio alle ore sinottiche



ARPA FVG settoreOSMER Considerazionsul pro lo verticaledell'atmosfera 43

di casiattivi (15%), mentrel'intervallo successio, 11-17UTC, quellamaggiore
(35%),comesi puo vederenellistogrammadi gura 18.

Considerandanvecei diversigiorni studiati (1273), si trova che ben 652 (51%)
hannoavuto almenoun periodoattivo e quindi possiamalire chein Friuli Venezia
Giulia d'estatec’'e mediament&in temporaleogni duegiorni!

Frequency of 1292 active cases per month
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Figural9: Numep di casiattivi a secondadei sei mesistudiati, durantegli anni
1995-2001In ascissal giornogiuliano.

Studiandan ne la distribuzionenei diversimesiotteniamd'istogrammadi gura
19, dove si puo notarechela frequenzamassimadi temporaliavvienein giugno,
maanchen luglio e agostoe comunquemolto alta.

6.2 Metodologiastatistica

Vediamooracomesi possecollegarela distribuzionestatisticadi temporaliappena
vistaconquelladgyli indici d'instabilita dedottidai radiosondaggassociati.
Seconsideriamda distribuzionedei valori assuntida un indice d'instabilita X du-
rantei 5050 casi possiamocercaredi vederese quella associatai casi attivi e
statisticamenteliversada quellaassociatai casinon attivi. Un semplicemetodo
pervalutarecio e quellodi scagliereunvaloredi sogliaX perquell'indice e costrui-
re la tabelladi contingenza prendendacomecaso“previsto” attivo ogni casoin
cui l'indice e superiorealla soglia(proiezionedicotomica)e poi confrontandazon
I casiattivi osserati. Dalla tabellasi possonaalcolarediversiindici statisticiper
valutarela bontadellavariabilenel discriminarela presenzali temporali.

In realta la sogliaandrebbecalcolatacomemiglior separatorén un sottocampio-
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ne dei casi(capacia descrittivg e poi usatasul sottocampioneomplementare-
statisticamenténdipendente- per trovareil valorerigorosodegli indici statistici
(capacia predittiva). Persemplicita noi abbiamoinvecesceltocomesogliaquella
chefornisceil miglior skill scoe sututtoil campionepercle nonsiamotantoin-
teressatal valoreassolutodello skill, quantoal confrontotrai diversiskill score
ottenutidai diversiindici d'instabilita.

Lo skill scorepresceltoe statoquello di Hanssen—Kipers(Hanssere Kuipers,
1965,abbreviatoin KSS),chiamataa volte True Skill Score.
Facendaiferimentoalla seguentetabelladi contingenza:

X > X | Yesgps | Nogps
Yesor | act false
Nofor | mIiSS | nonact

guestoindice si de nisce comeKSS= (ad nonad¢ false misg=[(ac + mis9
(nonad + falsg]. Un altro indice statisticousatoper confrontarda bonta “predit-
tiva’ eil FalseAlarm Rate,de nito comeFAR= false=(act + false.
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Figura 20: La mappadel Friuli VeneziaGiulia coni 4 rettangoli rossi corri-
spondentialle zonein cui e suddivisala target area. Vengonomostiate anche
le posizionidelle stazionisinottiche gestitedallARPA-OSMERe la posizonedel
radiosondggio di Udine(16044).L'orogra a ein metris.l. m.

Dalla tabelladi contingenzae possiblecalcolareanchemolti altri estimatoristati-
stici, ma per il nostroscopoabbiamopreferitolimitarci a questi. Inoltre, perla



ARPA FVG settoreOSMER Considerazionsul pro lo verticaledell’atmosfera 45

sceltadellasogliaX sonostati provati numerosialori intermeditrala medianadei
valori peri casiattivi e quellaperi casinonattivi, scaegliendoquellachemassimiz-
zavasoloil KSS.

In questomodopossiamovalutarel'utilit adi ogniindice per prevederela possibi-
litachesi formi untemporalenelle seiore successie al lanciodel radiosondaggio,
usatoperdescrverel'ambienteiniziale nel qualeil temporalesi sviluppeag.

Il passosuccessio e quellodi chiedersisequestiindici possonadarequalche
informazioneanchesull'intensit del temporaleprevisto. In reala non esisteuna
de nizione di intensita di un fenomenaocornvettivo, e quindi abbiamodovuto de -
nire un parametroempirico adattoallo scopo. Dopo I'analisi di diversevariabili
meteorologich@ssociatai temporalisonostatesceltesolole seguentitre:

numl numero di fulmini: e il numerototale di fulmini cadutiin tutta la tamget
area(unionedei quattrorettangolimostratiin gura 20) durantele seiore
associatadognicaso.

rain pioggiatotale: all'interno di ognisub—aredsingolirettangoli,ognunocampio
circa1200km?) e statopreso soloperle oreconfulmini, il valoremassimali
pioggiaorariamisuratadalle stazionipresentie questiquattromassimisono
statisommatiperle seiore.

wind vento massimo: di tutti i dati di vento misurati ogni 5 minuti da tutte le
stazionie statosceltoil massimo probabilmenteassociatal dovndraftdel
temporalgcorrentediscendentelovutaall'evaporazionalellapioggia).

Questetre variabili sonostatecombinatein unasola,chiamataCALCA6h (“CAL-
culatedCorvective Activity in 6 hours”), che viene de nita comela sommadel
logaritmonaturaledi unopiu ognunadelletre variabili precedentinormalizzataal
valoremassimanisuratonel campione:

CALCABH = & In(1+ num.l)+ ¢ In(2::L;rain)+% In(1+ wind) se numl > 0 43)

0 senuml =0

Perde nizione CALCA6h = 0 senonci sonofulmini, ovveroseil casonone attivo.
Il massimastorico(CALCA6h = 1) e avvenutotrale 17 ele 23UTC del 16 settem-
bre 2000( gura 15, cheperm nondescrve “'ambiente” quantola nubestessassi
usadire cheil sondaggia contaminat9, quanda3872fulmini caddermellatamet
area/a pioggiatotalefu di 331mmeil massimowind gustraggiunse 13.4m/s.
Dai 1292casinonattivi siricavala distribuzionestatisticadi CALCA6h mostratan
gura 21. Si puo notarecomeci siaun piccodi frequenzgpervalori bassi(intorno
a0.3), sgguito daun lentocalo no acirca0.7,dove cominciala coda(con mag-
gior pendenzajlei casipiu “intensi”. In effetti i casisopra0.7 (212) sonospesso
riportatineimass—mediaomecasidi forte maltempce questae unaprovaindiretta
chequestavariabile ttizia hacomunqueaunlegameconla realtadeifatti. Studian-
do questacodadei casipiu intensisi trova unadistribuzioneorariamolto simile a
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Frequency distribution of CALCA6h for the 1292 active cases of years 1995-2001
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Figura2l: La distribuzionedi frequenzaper i valori di CALCA6h nei 1292 casi
attivi. Notare cheil minimononparte da zeio, madalla condizionedi 1 fulminee
ventobassomasempe nonnullo.

guellapertutti i casi,mostratan gura 18. Perquellocheriguardala distribuzione
nei seimesisi ottineneinvecequalcosali sostanzialmentdiversodalla gura 19.

Infatti si trovaunforte calodelnumeraodi casiin aprile,compensatdaunaumento
di quelli in settembrechehaunafrequenzadi casiforti paragonabilex giugnoe

luglio e quindi superioread agosto.

L'averde nito unavariabilecontinuain gradodi dareindicazionisull'intensitadei

fenomenitemporaleschci permettedi indagareseil valoreassuntadal nostroin-

diced'instabilita X sia correlatocon quest'ultima. La cosapiu semplicedafaree

unacorrelaziondinearetrail valoredi CALCA6h e X, cheverraindicaracomeR?

secalcolatasu tutti i casi(compresigli zeri di CALCA6h), altrimenti comeRi2 se
calcolatasolosui— piu importanti— casiattivi.

6.3 Alcuni esempi

La metodologisespostanel paragrafqrecedente stataapplicatal(Manzato,2003)
su 35 diversiindici derivati daradiosondaggiopttenendain metodooggettvo per
la loro valutazione In questebdrevi noteriportiamosolo qualcheesempiadegli in-
dici piu signi cativi. Traquesti,gli indici migliori perdiscriminarela presenzali
temporalisonostatiil Lifted Index (usand@ero comeparticellainiziale quellacon
la massimae nei primi 250hPa) e il massimaupdraft(usandgoer solol'energia
integrata no a-15°C, inveceche no all'Equilibium Level), chehaottenutorisul-
tati alquantomigliori del CAPE.
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Frequency distribution for DT500 ( 5050 cases, 1292 active cases )
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Figura22: La distribuzionedi frequenzaeril Lifted Index, calcolatousandd'a-
diabaticareversibile duranteil sollevamentol e duebarretteindicanola mediana
dei soli casiattivi (0.09°C) e quelladei soli casinon—attivi(2.57°C).

Logaritmic frequency distribution for UpDr in T, Tv and Tvc methods

g 5050 Tv cases 5050 Tvc cases
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Figura23: La distribuzionedi frequenzadell'Updraft per tutti i casi, calcolata
usanda 3 diversi processiadiabatici. Il primo bin contiene casinoninstabili.

Nella gura 22 possiamovederea distribuzionedei valori assuntidalla differenza
di temperatura 500hPa (ovveroil Lifted index conla nostrade nizione di MUP)
in tutti i 5050 casi studiati (linea continua)e nel sottoinsiemedei soli casiattivi
(lineatratteggiata).

Invecela gura 23 mostrala distribuzione(con ordinatalogaritmica)del massimo
updraftpertutti i 5050casi,calcolatousanda tre diversiprocessadiabaticisaturi:
pseudo—adiabaticamormale” (T), con correzionevirtuale (Tv) o in ne adiabatica
reversibile(Tvc). Sinotacomel'ultimo metodoabbiapiu casipotenzialment@on
instabili (primo bin a sinistrapiu alto).
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Riportiamodi seguito unatabellariassuntva coni parametristatisticiche caratte-
rizzanoquestidueindici:

‘ LI [°C] H 5% ‘ 50% ‘ 95% ‘ discr. ‘ FAR ‘ KSS ‘ R? ‘
T all (5050) -3.05| 1.57 | 759 | 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 actve (1292) || -4.41|-0.54| 2.93 - - - 0.0159
Tvc actve (1292) || -2.98| 0.09 | 2.96 - - - 0.0187

| UpDr [m/s] | 5% | 50% | 95% | discr. | FAR | KSS | R? |
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 0O |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 actve(1292) | O | 6.98 | 29.29| - - - 0.0253

Le prime tre righe mostranai risultati ottenutisull'intero campione usandoi tre
diversiprocessiadiabaticisaturi,mentrele tre successie quelli sul sottocampione
deisolicasiattivi. Ovviamentdatabelladi contingenza gli indici statisticiderivati
si possonaalcolaresoloperil primo gruppo.

Le primetre colonnedannoun'indicazionenumericasulladistribuzionedei valori
di questiindici (nelperiododaaprileasettembre)mostranddre quantili,trai quali
la medianala quartacolonnamostrail miglior valoredi sogliaperil qualesi sono
ottenutii FAR e KSSmostratinelleduecolonnesuccessie. In ne |'ultima colonna
mostraR? nelle primetre righe e R? nelleultime tre.

Il KSS massimo(circa 0.46) si e ottenutocol metodoTvc peril LI, ovvero col
metodoT perl'updraft. Perdareun'ideaconcretadi cosasigni chi unoskill score
di 0.46,mostriamaanchdatabelladi contingenzaelativae altri estimatoristatistici
chedaessasi possonaledurre:

LI < 1.41°C 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/reaévents BIAS 1.68
ThreatScore TS 0.404
Heidke Skill Score HSS 0.376
KuipersSkill Score KSS 0.460
Kuipersstandarcderror E(KSS) 0.013
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Anchesela probabilita di prevedereil temporalee molto alta (77%) ci sonopur-
troppo molti falsi allarmi percle la previsione e “biassata’versola presenzali
temporali.Questaci facapirecheunindiced'instabilitadedottodasondaggiopre-
sodasolo,rischiadi esserduorviante. Si puo vederechel'uso simultaneadi piu
indici (ad esempiotramitereti neurali) portaad un miglioramentodella capacia
predittivadel sistema.

Gli indici di correlaziondinearedelle duetabelleprecedentsonomolto bassi.
Vediamoil comportamentaelativo ai dueindici conle due migliori correlazioni
suicasiattivi. Questisonol'altezzadell'LFC eil K Index.

Frequency distribution for LFC ( 3288 cases, 1168 active cases )

Numb. of cases
100 150 200 250 300
I I I I I

50

T T T T T
0 2000 4000 6000 8000

LFC [m]

Figura 24: La distribuzionedi frequenzadel livello di corvezionelibera calco-
lata nel metodoT: linea solida per tutti i 3288 casi potenzialmentenstabili e
tratteggiata peril sottoinsiemelei 1168casiattivi.

Frequency distribution for KI ( 5047 cases, 1291 active cases )
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Figura25: La distribuzionedi frequenzalel K index. Le barretterappresentande
medianedei casiattivi (28.4°C) e di quelli nonattivi (22.8°C).

In gura 24 possiamovederela distribuzionedi frequenzadell'altezzadell'LFC
peri sondaggpotenzialmentestabili (65%del totale),conunaprevalenzadi casi
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attivi perLFC piu bassi.

Invecein gura 25 possiamovederda distribuzionedi frequenzadel K Index, cal-
colatasu tutti i casi(trannetre missingvalues)e solo sui casiattivi. Comeci si
aspettadallaletteraturag piu frequenteaveretemporalipervalori alti del KI.
Nonostantde distribuzioni, per casiattivi e non, sianosigni cativamentediverse,
lo skill scorechesi ottienee inferioreai precedentiin particolareperl'LFC.
Invecela correlaziondineareperi casiattivi e migliore, purrimanendocomevalori
assoluticomunquebassacCio si evincedalle seguentitabelle:

| LFC[m] | 5% [50% | 95% | discr. | FAR | KSS | R* |
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 actve(1168) | 1047][2306] 3958 - - - 10.0866
Tv actve(1191) | 964 [ 2186|3839 - - - 10.0790
Tvc actve (1108) || 1007 | 2368 | 4972 | - - - 0.0576
| KI[°C] | 5% | 50% | 95% |discr. | FAR | KSS | R? |

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]

Kl haduesolerighe,percte vienecalcolatosenzaareil sollevamentcadiabatico.
Nonostantd valoredi R? = 0:08siabassogssaisultastatisticamentsigni cativo,
secondal testdi Kendall.

Empirical function between the mean CALCA6h and classes of Kl ( 1291 cases )
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Figura26: La relazioneempiricatra Kl divisoin classi(larghecirca2.1°C) el
valor mediodi CALCA6h per tutti i casi attivi appartenentia quella classe Le
barreindicano unadeviazionestandad e sonoassentsec'e uncasosolo.
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Permostrarequestacorrelazionda gura 26 mostrail K Index diviso in classie
nel centrodi ogni classevieneriportatoil puntocorrispondental valor mediodi
CALCABh, calcolatopertutti i casiattivi checadonan quellaclassel e barresopra
e sottoil puntoindicanoil valoredelladeviazionestandardleivalori di CALCA6Gh
contenutiin quellaclasses sonoassentsela classecontieneun solo punto.
Questaelazioneempiricavienequindi ttata conunacurva esponenzialetrovata
pesandd singoli punti conil numerodi elementicontenutiin ogni classe(non
visibile in gura). Ci sonosolo 15 casiattivi (corrispondentiall'l.2% dei casi
attivi) con Kl sottola sogliadei 12°C, mentrei punti convalori piu alti vengono
approssimaﬂi)enedallacurvaesponenziale% e7s7. L'ultima classgoltrei 40°C)
contienesoloduecasie perquestanonpesamolto nell'interpolazione.

Anchenel casodelle correlazionilineari, comeperlo skill score,usandocon-
temporaneamente informazionidatedapiu indici si ott{yneun risultatomigliore.
Peresempiosenoi de niamoil nuovo indiceNKI = KI= LFC otteniamagperesso
unacorrelazionepariaR? = 0:104. Il signi cato sico di questandicee quellodi
riscalard'instabilitarappresentatdal KI conl'altezzaalla qualebisognasollevare
I'aria perrealizzargaleinstabilita.

7 Conclusioni

In questeconsiderazionsul pro lo verticaledell'atmosferaci siamooccupati
di diversiaspetti:daaccennidi micro sica delle nubi, perapprossimaral meglio
i processiadiabatici, no a cennidi statisticaper confrontarel'utilit a dei diversi
indici d'instabilita. Le scaledi cui ci siamooccupativannodaquellasinottica,per
capireil ventogeostro co,allamesoscalajsataperdescrvereil PBL, o addirittura
allascalalocale,perle variazionidel surfacelayer.
Dopoduecapitoli“teorici”, necessanperdescrverei processisici allabasedella
strati cazione atmosfericaabbiamomostratoalcuni casireali e abbiamocercato
di suddviderei sondaggin strati“omogenei”’percomportamentoln ne abbiamo
introdotto la Lifted Parcel Theorye il concettod'instabilita potenziale,utile per
derivaremolti indici d'instabilita, checercandi “riassumere’le caratteristichelel
sondaggian pochi numeri
E doverosoconcluderegicordandache,perquantautili possan@ssereguestiindici,
essinonpossondsostituirsi’ al radiosondaggistessa alla suaanalisi“visiva”.
Nell'epocaattualela meteorologisstadiventandograzieall'avventodi computer
semprepiu potenti,unadisciplinasemprepiu “numerica”,basatgpesantementsul-
le previsioni eanchesullereanalisifattedaimodellinumerici.Noi crediamaancora
alla“meteorologiadiagnostica’jn cuil'analisi visivadeidatimisurati(e non lItra-
ti dalle routinedi assimilazionepossafornire prezioseindicazioni,in particolare
perla previsionea breve termineeil nowcasting.
Oltre all'analisi del radiosondaggiplottatosu diagrammaermodinamicogi pare
molto utile ancheunavisualizzaziondli tipo “altezza—tempo”comequelladi -
gura27,in cui si puo notarela compless# associatai cambiamenttemporalidel
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pro lo verticaledell'atmosfera.

Figura27: Serietempoale dei primi 7000m misurati dai radiosondaggi di Udine
(WMQO16044)dalle 00UTC del 15 giugnoalle 18UTC del 17 giugno 2002, ogni
6 ore. Il campocolorato e la Qg, le lineenere la Q, ogni 3K, la linea rossarap-
presentail CAPE (scalaa destia), mente quellacyanil CIN. Le “barbe” vedi
indicanoi ventiorizzontalia quellaquota,secondda corvenzioneiportata nella
scalaa desta. Immaginefatta col softwae del'NCAR“Zebra”.

In questa gura si puo anchevederesovrappostala serietemporaledel CAPE,
i cui valori, superioria 3000J/kg, sonotra i massimimai registrati negli ultimi

10 anni. In particolareil sondaggiodel 16 giugno alle 18UTC mostrara come
nei primi 1000m la Q. fossesuperiorea 345K, il che determiro la forte insta-
bilita potenziale. Nonostantd'attivita corvettiva fosse cominciatagia alle ore
12UTC (CALCA6h = 0:37), i temporalipiu forti si scatenaron@opole 17UTC
(CALCABh = 0:81),quandccadderal suolopiu di 300fulmini edancheunatrom-
bad'aria vennesgynalatanellazonadi Sacile(PN).

Danotareil forte calodi Qe sianeibassistrati(circal8K), comein quelliinterme-
di (circa12K), probabilmentecausatcsolo dal passaggialel temporale anchese
la contemporaneeotazione(daovesta nord) dei venti nei medi strati potrebbefar
pensaral passagiali unfronte.
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Siail dettagliodi questeosserazionitermiche siaquellodeiventi, riesconoa de-
scrivereil pro lo dell'atmosferag in particolaredel omplessdBL, in modotale
chedif cilmente un modellonumericopotraraggiungere.
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8 Appendicesul sollevamentoorogra co

Riportiamoin ne alcuneconsiderazionsul sollevamentadi arialungole mon-
tagneche,pur esulandaal contestadei moti corvettivi, sonofortementdegateai
concettidi stabilitaatmosfericaespostinei capitoli precedenti.

Abbiamovisto comel'aria strati catain modoinstabilesi possaacilimentesolle-
vare.Inveceoraci chiediamocomesiapossibilevalutarequantoe dif cile sollevare
I'aria strati catain modostabile

Sipuo de nire il lapseratedellatemperatura&quivalentepotenzialeQe € I'accele-
razionedi buoyang/ mediaassociatallo stratoH come:

Go.= 9% [kem  B=g 2*=g RH_ 2 H = 9

dz Qe Qe

dove Qe e la Qe medianellacolonnad'aria chesi estendelal suoloall'altezzaH,
presaper esempiocomequellaa cui la pressionesia calatadi 250hPa rispettoal
suolo(H = 2500m). Nella secondeequazioneabbiamointrodotto anchela fre-
quenzadi Brunt-Vaisala de nita come:N? = L %, chesi misurain [s ?]. Sia
Gq, cheB cheN sonotre modidiversidi valutarela stabilita dellastrati cazione.

QuandoN? e positivo (cioe lo stratoe stabile)si puo de nire un parametrdipico

del sollevamentoorogra co, chiamatoFroudenumbere cos de nito:

_ v __V
" NH "BHH

F [] (45)

doveV e la velocita mediadel ventoortogonalealle montagne semprenei primi
250hPa. Ovviamentese N2 < 0 l'atmosferae potenzialmentenstabilee i moti
sarannaorvettivi (verticali) piuttostochedi sollevamentoorogra co.

Perun tipico sondaggicstabile(Go, = 1 2K/km) otteniamounafrequenza
di oscillazionedella particellasollevataall'altezzaH pariaN?= 3 6 10 °s 2
(owweroN=5 8 10 3s 1) e supponendain vento medio di 20 m/s gli ordi-
ni di grandezzalel FroudenumbersonoF = 1.5 1 e quindi siamoal limite del
passaggisopra le montayne o attorno (sopraperF 1, o attornoperF < 1).
Questosi puo evincerenell'approsimazioneli Sheppard1956) secondda quale
unaparticellaspintadal ventoV controunamontagnéarasformal’energia cinetica
in potenzialedurantela salité, arrivandoa fermarsi(stagnazioneconvelocita nul-
la) proprioallaguotamassimeéHnax= V=N= F H.
PerF < 1il sollevamentanone sufciente asuperard’intera la montagnae quindi
tutto il condensatgnubeorogra ca) restasu quel versante producendain accu-
mulo di precipitazione.Si parlain tal casodi blocking. Nel casosingolareF = 1
unatrattazionerigorosanondovrebbetrascurare termininonlineari.

2In realta parte dell'enemia viene corvertita in perturbazionedel campodi pressionecome
spiegatoadesempidn Smith(1989).
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Perun sondaggidpoco stabile” (B = 0:07m/<) troviamoun'altezzamassimaag-
giungibiledi 5.7km, mentreper uno piu stabile(B = 0:15m/<) l'altezzamassima
siriducea2.7km. Conunventodimezzat@aV = 10m/sela stessatabilitaavrem-
motrovatoun Froudenumberunitarioadaltezzemolto piu bass€1.4km e 0.7km),
vistala dipendenzguadraticae quindisologli ostacolipiu bassipotrebberoenire
superati.
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