IL DIAGRAMMA TERMODINAMICO

IL SONDAGGIO TERMODINAMICO

Il diagramma termodinamico è un potente strumento di analisi a disposizione dei meteorologi per un esame "tridimensionale" della troposfera, intendendo con ciò la possibilità di conoscere, con una precisione soddisfacente, l'andamento dei principali parametri atmosferici al variare della quota. L'abitudine di consultare questi grafici con particolare attenzione non dovrebbe però essere propria solo dei professionisti della meteorologia, ma anche rientrare nelle abitudini di alcune particolari categorie di utenti, per i quali risulta di fondamentale importanza la conoscenza del grado di instabilità dell'aria, della quota della base delle possibili nubi, nonché il loro più probabile sviluppo verticale. A queste informazioni si va poi ad aggiungere tutta un'altra serie di dati, dalla direzione ed intensità dei venti in quota, alla percentuale di umidità presente nell'aria, alla possibile presenza di inversioni termiche al suolo o in quota, fino al valore stesso della quota della tropopausa, che segna il limite di massima altezza della troposfera.

Esamineremo quali sono i passi che portano alla realizzazione di un diagramma termodinamico ed in che modo questo debba poi essere letto. Numerose sono le possibilità di reperire su Internet, direttamente in forma grafica, i sondaggi termodinamici delle località italiane ed estere, partendo, ad esempio, da siti meteorologici (ad es. http://www.orso.net/uma.htm). È raccomandabile confrontare tutte le informazioni derivante da fonti "non ufficiali" con quelle disponibili presso i centri di assistenza al volo dell'ENAV o dell'Aeronautica Militare; la precauzione è d'obbligo, stante la possibilità che i dati presenti sulla rete non siano aggiornati od accurati. 

I meteorologi, dunque, osservano la temperatura, la pressione, l'umidità ed il campo dei venti in quota attraverso una serie di osservazioni periodiche (dette RAOB ed eseguite da due a quattro volte al giorno), realizzate attraverso i cosiddetti radiosondaggi: alcuni sensori, trasportati fino in alta quota da un pallone, inviano, durante la loro ascesa, un flusso di dati praticamente continuo verso la stazione ricevente, fino a quando il pallone stesso non scoppia ad un'altezza approssimativamente pari a quella della superficie isobarica 10 hPa. I dati così trasmessi vengono riportati all'interno di un messaggio alfanumerico, detto TEMP, nella cui prima parte devono figurare almeno le condizioni registrate a determinati livelli barici standard, con l'eventuale aggiunta, in una seconda parte, di altri valori, riferiti ad una serie di livelli intermedi, ritenuti significativi.

Entro poche ore dal lancio della radiosonda, i dati RAOB vengono codificati e risultano pronti per la trasmissione all'interno del circuito internazionale aeronautico. Il riporto in forma grafica del TEMP, da parte dell'utente finale, permetterà poi proprio la costruzione del sondaggio o diagramma termodinamico.

La storia dei primi sondaggi atmosferici risale addirittura ad una fase precedente alla fine del XIX secolo, quando le informazioni venivano ottenute tramite apparecchi registratori, detti meteorografi, che, inviati "in quota" per mezzo di speciali sonde ancorate al suolo, provvedevano al riporto automatico, su di un singolo foglio, dei valori di due o più parametri meteorologici, come temperatura, pressione e umidità. Il sistema presentava, però, alcuni inconvenienti:

· l'altezza media raggiungibile era di soli circa 10.000 ft (3.048 m), anche se alcuni voli furono in grado di raggiungere quote quasi doppie; 

· i dati non potevano essere valutati sino al termine dell'osservazione, quando la strumentazione veniva riportata a terra; 

· le sonde potevano essere utilizzate solo in buone condizioni atmosferiche e se i venti non erano né troppo deboli né troppo forti; 

· vi era il pericolo di una ricaduta al suolo della strumentazione e la possibilità di provocare seri danni alle persone o alle proprietà. 

Dal 1925 al 1937, i dati in quota furono invece ottenuti istallando i meteorografi direttamente sugli aerei, in osservazioni chiamate APOBS. Anche se gli aerei continuarono a venire utilizzati per questo scopo fino al 1943, il loro uso venne, comunque, drasticamente ridotto dopo l'introduzione delle radiosonde, avvenuto nel 1937. Anche le osservazioni con gli aerei presentavano, infatti, alcuni inconvenienti:

· l'altezza media raggiungibile era approssimativamente di 17.000 ft (5182 m), con un massimo di circa 20.000 ft (6096 m); 

· anche ora i dati non potevano essere valutati se non al termine dell'osservazione, dopo l'atterraggio dell'aereo; 

· le osservazioni non potevano essere eseguite in condizioni estreme (temporali o altri fenomeni violenti). 

Il primo lancio di una radiosonda propriamente detta risale però al Gennaio 1930, quando un meteorologo russo, Pavel A. Molchanov, eseguì un completo sondaggio atmosferico in una località chiamata Pavlosk. A partire dal 1936 le radiosonde vennero adottate dallo U.S. Weather Bureau e, per la fine dello stesso anno, un network di parecchie stazioni era già in grado di effettuare osservazioni di routine sul territorio americano. La radiosonda andò, quindi, rapidamente a sostituire l'utilizzo "meteorologico" degli aerei, che, tuttavia, non scomparve totalmente, risultando ancora oggi un mezzo insostituibile per l'osservazione diretta e ravvicinata di alcuni fenomeni di particolare interesse: si pensi, ad esempio, ai voli di ricognizione dei cicloni tropicali, eseguiti a cura del servizio meteorologico americano, con aerei appositamente equipaggiati.

Le radiosonde

La radiosonda è una piccola "scatola leggera" di sensori a perdere (il tutto ha circa le dimensioni di una scatola da scarpe; vedere Figura 1), che viene sospesa ad un pallone, parzialmente riempito con idrogeno o, preferibilmente, elio, ritenuto più sicuro anche in fase di manipolazione a terra; completa la dotazione un piccolo paracadute di materiale biodegradabile. I sensori vengono utilizzati per misurare diversi parametri meteorologici e sono accoppiati con un trasmettitore radio alimentato a batteria, che permette l'invio dei dati ad una stazione ricevente di terra. Durante l'ascesa del pallone, avvengono regolari campionamenti di temperatura ambiente, umidità relativa e pressione atmosferica; tracciando la posizione della radiosonda, vengono inoltre ottenuti i valori di direzione ed intensità dei venti in quota.

Anche se il progresso tecnologico offre sempre soluzioni diverse, soprattutto per quanto riguarda la biodegradabilità dei materiali, la strumentazione di base per una radiosonda deve comunque comprendere un sensore termico (trattasi generalmente di un componente metallico, che subisce variazioni della propria resistenza elettrica con la temperatura esterna), uno per l'umidità (un film chimico, funzionante sul medesimo principio di quello termico), un barometro aneroide ed un sistema di controllo ad esso collegato, in grado di fungere da interruttore per attivare le misure di temperatura ed umidità ad intervalli costanti di pressione. Per conoscere nel dettaglio le caratteristiche e le prestazioni delle più moderne radiosonde, può essere utile una visita al sito Internet della Vaisala (http://www.vaisala.com/), la società finlandese leader nella costruzione di strumentazione meteorologica, i cui apparati trovano largo impiego anche nel nostro Servizio Meteorologico.

L'insieme pallone-paracadute-radiosonda (Figura 2) ascende ad una velocità che dipende dalle condizioni atmosferiche, dalla quantità di gas e dalle dimensioni del pallone, mentre la quota utile raggiungibile varia non solo a seconda dell'altezza di scoppio del pallone, ma anche in base all'esistenza o meno di possibili avarie o interferenze (di origine atmosferica o di altro tipo), che potrebbero impedire una corretta ricezione dei dati trasmessi a terra. Quando il pallone esplode, avendo raggiunto la sua altezza di scoppio, il paracadute frena la discesa della radiosonda, minimizzando i pericoli per persone o installazioni al suolo. Secondo dati del servizio meteorologico statunitense, un pallone di 600 grammi può raggiungere un'altezza media di poco superiore ai 90.000 ft (27432 m), mentre quelli di 1200 grammi possono superare i 100.000 ft (30480 m). 

Nel nostro paese, i lanci delle radiosonde avvengono principalmente a cura dell'Aeronautica Militare, anche in aeroporti, come Milano Linate, dove il servizio meteorologico è, invece, totalmente a carico dell'Ente Nazionale di Assistenza al Volo. A questi si devono poi aggiungere altre località dove il sondaggio avviene grazie ad utenti terzi, siano esse società di gestione aeroportuale, servizi meteorologici regionali oppure enti di studio o ricerca; un elenco delle attuali stazioni di radiosondaggio è riportato nella tabella di Figura 3. 

Concludiamo con alcune considerazioni. E' ovvio che le radiosonde, durante la loro salita in quota, tendono ad allontanarsi dalla verticale della stazione di lancio e questo debordare sarà tanto più ampio quanto più intensi saranno i venti in quota; vediamo ora alcune implicazioni di tipo eminentemente "pratico". 

In Italia vengono eseguiti da due a quattro lanci giornalieri per ogni stazione, il che si traduce in una ventina abbondante di queste "scatole" liberamente a spasso per i nostri cieli. L'utenza aeronautica viene portata a conoscenza delle località e degli orari di lancio sia tramite segnalazione sull'AIP sia tramite NOTAM; in frequenza, inoltre, i controllori provvedono a segnalare il rilascio imminente di un pallone sonda, nel caso si tratti di stazione all'interno di un sedime aeroportuale. Per quanto più strettamente attiene agli utenti VDS (a parte una raccomandazione di carattere generale, sull'opportunità di "frequentare" comunque NOTAM ed AIP), la bassa quota tenuta dai velivoli ULM rende già di per sé assai scarsa la possibilità di un "incontro ravvicinato" con uno di questi palloni, lontano dalla stazione di lancio. 

E nel caso del ritrovamento di una di queste "scatole volanti"? Già la semplice constatazione che, molto raramente, si ha notizia di persone o cose rimaste "interessate" dal ritorno a terra di una radiosonda, è sufficiente a dimostrare quanto ricca di zone scarsamente abitate sia la nostra penisola (anche se consideriamo che molte sonde potrebbero andare disperse in mare o all'estero, dovremmo pur sempre ammettere che qualcuna di quelle straniere potrebbe benissimo atterrare sul nostro suolo). Ciascuna sonda riporta comunque le istruzioni su come comportarsi nel caso di un ritrovamento ed a quale autorità debba, eventualmente, essere riconsegnato l'intero dispositivo.

Figura 1 Una moderna radiosonda

Figura 2

Il "treno" pallone-paracadute-radiosonda
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Figura 3

Stazioni italiane di radiosondaggio

· Brindisi Casale 

· Bologna S.Pietro Capofiume 

· Cagliari Elmas 

· Cuneo Levaldigi (di prossima attivazione) 

· Milano Linate 

· Roma Pratica di Mare 

· Trapani Birgi 

· Udine Campoformido 

ALTRE IMMAGINI NON CITATE NEL TESTO

Una moderna stazione per il lancio delle radiosonde
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Una delle prime stazioni di radiosondaggio
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MESSAGGIO TEMP E DIAGRAMMA SKEW T - LOG P

Riprendiamo ora la nostra analisi del sondaggio termodinamico dal momento in cui la radiosonda, che è già stata lanciata in quota, ha iniziato a trasmettere verso terra i propri dati e la stazione ricevente sta procedendo alla compilazione del relativo bollettino. Come è già stato anticipato, ciò che risulterà al termine della procedura sarà un messaggio di tipo alfanumerico, detto TEMP, che conterrà, cifrati secondo un particolare codice, tutti i valori di pressione, temperatura, umidità, direzione ed intensità del vento caratteristici delle diverse quote isobariche. Purtroppo, tali riporti non hanno esattamente ciò che si potrebbe definire un aspetto "amichevole", presentandosi difatti come la sequela di numeri scarsamente intelligibile che si vede in Figura 1.

Una delle possibilità per rendere il tutto più accessibile può essere, a questo punto, quella di tabellare questi dati così come fatto in Figura 2. Non è certamente questo il luogo per analizzare nel dettaglio le modalità di questo passaggio, dato che esso risulta prerogativa esclusiva del personale meteorologo professionista e non certo compito della maggior parte dei normali utenti (siano essi aeronautici oppure no), i quali, tra l'altro, avrebbero anche difficoltà a reperire i dati TEMP "grezzi"; senza contare che, al giorno d'oggi, i moderni uffici meteorologi dispongono di sistemi per la compilazione automatica del sondaggio in forma grafica a partire dalla ricezione dei dati RAOB. Per chi ne fosse comunque interessato, il consiglio è quello di rivolgersi ai manuali ufficiali del WMO (l'Organizzazione Meteorologica Mondiale) -OMM, nella fattispecie la pubblicazione WMO N.306, "Manual on codes - Volume I", oppure a consultare uno dei numerosi siti Internet dedicati all'argomento. 

Senza ombra di dubbio, e come già accennato poco sopra, il sistema migliore per utilizzare dati RAOB è però quello di riportare le misure effettuate dalla sonda in forma grafica, usando come riferimento particolari diagrammi, detti appunto termodinamici proprio perché consentono la rappresentazione visiva delle trasformazioni adiabatiche subite dalle masse d'aria in movimento attraverso l'atmosfera. Essi forniscono così un'immagine istantanea della temperatura, dell'umidità e dei venti atmosferici al di sopra di un punto particolare della superficie terrestre dal livello del suolo fino a circa il livello della tropopausa (diciamo una quindicina di chilometri scarsi alle nostre latitudini), venendo quindi incontro alle necessità della maggior parte degli utenti, siano essi meteorologi oppure no. 

Il più noto di questi diagrammi, e quello utilizzato dai nostri Servizi Meteorologici, è conosciuto come nomogramma di Herlofson o skew T - log P (letteralmente " temperatura obliqua - logaritmo della pressione") ed è caratterizzato dal possedere l'asse delle ordinate inclinato di 45° rispetto a quello delle ascisse; questo accorgimento si è reso necessario per ottenere un diagramma ove le aree risultano esattamente proporzionali alle energie. L'asse orizzontale del diagramma riporta le temperature in gradi °C utilizzando una scala lineare, mentre sull'asse verticale vengono segnate, in forma logaritmica, le pressioni atmosferiche in ectoPascal o millibar in atmosfera standard, ovvero sia con la superficie isobarica 1000 hPa appena al di sopra del livello del suolo per le stazioni di terra, la 700 hPa a circa 3 km di altezza e la 500 hPa a 5500 metri di quota. 

Osserviamo ora il disegno di Figura 3, che altro non è se non proprio il riporto su un diagramma termodinamico di Herlofson dei dati TEMP delle figure precedenti. La linea continua rappresenta l'andamento della temperatura (in termine tecnico la sua curva di stato)¸ costruito riportando i dati della colonna T di Figura 2 ed utilizzando quale riferimento la griglia di linee rosse inclinate dal basso a sinistra verso l'alto a destra. Il punto in cui la curva di stato presenta una netta variazione del suo andamento decrescente con l'altezza, assumendo invece una tendenza all'aumento o al rimanere costante, può essere assunto come indice della presenza del limite della tropopausa a quella quota. Quando invece tali variazioni avvengono in uno o più punti situati a quote molto più prossime al suolo, essi definiscono la presenza di un'inversione, ovvero sia di una fascia di troposfera dove l'aria umida, venendo costretta a permanere nei bassi strati, rende ad esempio possibile la formazione di nebbie.

La linea tratteggiata rappresenta, invece, la curva delle temperature di rugiada, una misura diretta della presenza di umidità nell'atmosfera: l'aria è più secca quando la linea tratteggiata è distante dalla continua, mentre l'umidità aumenta all'avvicinarsi delle curve. Quando le due linee si sovrappongono, l'aria è satura e l'umidità relativa al 100%; in quota ciò potrebbe essere assunto quale indice della presenza di nubi, mentre in prossimità del suolo potrebbe implicare la presenza di pioggia o neve, a patto che la regione di aria satura sia sufficientemente spessa e prossima al terreno. Nel diagramma di Figura 3 appare quindi esservi uno consistente strato di nubi, con uno spessore che va dal suolo fino ad una quota di circa 3,5 km.

Le linee verdi leggermente curve, inclinate dalla destra in basso verso la sinistra in alto, sono le adiabatiche secche, che rappresentano come una massa di aria secca diminuirebbe la propria temperatura quando costretta a salire in quota o, al contrario, la aumenterebbe se spinta verso il basso. Si noti che in meteorologia, l'aria viene considerata secca ogni qual volta la sua umidità risulta inferiore al 100%. Una particella di questa aria secca, salendo in quota e venendo così a trovarsi ad una pressione inferiore, inizia ad espandersi, obbedendo alla legge dei gas; questa espansione provoca un raffreddamento dell'aria medesima, ma la perdita di temperatura non avviene a beneficio dell'ambiente esterno, a meno di una quantità infinitesima, poiché l'aria è una cattiva conduttrice di calore. Da qui il termine adiabatico, che significa essenzialmente senza alcuno scambio di calore. L'aria secca si raffredda abbastanza rapidamente, perdendo circa 9.8°C per ogni km di quota, ovvero sia circa 1°C ogni 100 metri di salita; analogamente, l'aria secca in discesa viene riscalda dalla compressione esercitata dalla superiore pressione circostante, guadagnando 1°C ogni 100 metri di discesa. 

Le adiabatiche secche intersecano la isobara di 1000 hPa ad intervalli di 2°C ed i valori delle temperature potenziali compaiono, di 10°C in 10°C sulle curve stesse oltre che sul bordo esterno del diagramma. Per definizione, la temperatura potenziale è la temperatura che una massa d'aria secca avrebbe se venisse adiabaticamente trasportata al livello isobarico di 1000 hPa.

Le linee verdi tratteggiate e divergenti verso l'alto sono, invece, le adiabatiche umide, che mostrano il raffreddamento di una particella di aria umida in salita verso l'alto (non si da il caso di aria umida in discesa, perché ciò implicherebbe un riscaldamento che provocherebbe, a sua volta, l'immediato "asciugamento" dell'aria, portandola al di sotto della sua condizione di saturazione). L'aria viene detta satura quando possiede il 100% di umidità; anch'essa si raffredda innalzandosi nell'atmosfera, tuttavia non così rapidamente come nel caso "secco" ed il motivo è presto detto. 

Come sappiamo, per creare vapore dall'acqua è necessario riscaldarla, aggiungendovi calore; il vapore acqueo nell'atmosfera esiste proprio perché calore è stato aggiunto all'acqua, vaporizzandola. Ora, il calore è una forma di energia e, come tale, non può essere "distrutto", ma deve sempre esserne assicurata la conservazione. Non appena una particella di aria raggiunge il punto di saturazione, un ulteriore raffreddamento avrà l'effetto di produrre l'immediata condensazione del vapore, con il conseguente rilascio di quello stesso calore assorbito durante la vaporizzazione; questo calore è il cosiddetto calore latente, cioè in pratica il "calore che stava nascosto" all'interno del vapore. Così, mentre l'aria si espande, raffreddandosi, una quantità di calore viene costantemente aggiunta di pari passo con la condensazione; tuttavia, il raffreddamento per espansione è preponderante rispetto al riscaldamento provocato dal calore latente, che altro non può fare se non limitarsi a "rallentare" l'intero processo. 

Si noti come, su un diagramma Skew T, le adiabatiche sature tendano a sporgere verso l'esterno, come se l'aria, innalzandosi, si riscaldasse; si deve, tuttavia, ricordare che le isoterme sono diagonali, così che anche le adiabatiche sature risultano in un qualche modo inclinate ed il processo da esse rappresentato altro non è che un raffreddamento all'aumentare della quota, solo molto più lento che nel caso secco. Inoltre, si nota anche che in quota le adiabatiche sature tendono a seguire l'andamento di quelle secche; ciò avviene perché quando l'aria ha perso sufficiente umidità, il calore restituito dalla piccola quantità di vapore che ancora si sta condensando è talmente insignificante da non incidere più sulla velocità di raffreddamento dell'intera particella, che quindi prende a comportarsi come una massa di aria "secca".

Sul nomogramma di Herlofson compare anche un altro set di linee (non riportate in Figura 3) inclinate come le isoterme, cioè dal basso a sinistra verso l'alto a destra, ma, diversamente da queste, tratteggiate e non a tratto continuo: sono le rette isoigrometriche, marcate con i corrispettivi valori in grammi di umidità per kg di aria secca lungo il bordo inferiore del diagramma. 

Le frecce sulla destra mostrano la direzione di provenienza e la velocità del vento, secondo la simbologia che abbiamo già visto utilizzata sulle carte aeronautiche per l'assistenza al volo e che utilizza una combinazione di tre elementi grafici (trattino corto=5 nodi, lungo=10 nodi, triangolino=50 nodi) per rappresentare i diversi valori di velocità. Nel caso in esame, i venti sono da sud in prossimità del suolo, da sud-ovest nella bassa atmosfera, quindi prendono a ruotare in senso orario all'aumentare della quota. 

Vediamo ora quale può essere l'utilizzo di un diagramma termodinamico più prossimo alle esigenze di chi pratica un'attività di volo leggero, sia essa con o senza motore. Tralasciando infatti ogni valutazione circa altri parametri atmosferici, risulta opportuno concentrarci ora sulle problematiche di stabilità o instabilità dell'atmosfera, ovvero sia sulla valutazione dei livelli a cui può avvenire la condensazione del vapore contenuto in una massa d'aria ascendente. Ciò è reso possibile proprio grazie ai dati forniti dalle radiosonde, combinati con la conoscenza delle condizioni di temperatura ed umidità, possedute dall'aria al momento del suo innalzamento in quota.

Il consiglio, ora come nelle occasioni precedenti, è quello di cercare di mettere in pratica quanto ora seguirà, che solo ad una lettura non efficacemente supportata dalla pratica potrebbe risultare complicato. Dalla rete Internet è possibile scaricare i TEMP, già riportati in forma grafica, di quasi tutte le stazioni italiane di radiosondaggio; il sito UMA Home Page (http://www.orso.net/uma), ad esempio, riporta alcuni link utili a questo scopo. Dopo aver ricavato le proprie considerazioni, si consiglia però di ricercare sempre l'avvallo di personale meteorologo qualificato; si ricordi che il solo sondaggio, così come il solo METAR o il solo TAF, non può fare meteorologia e che solo chi ha ben presente la situazione a livello sinottico è in grado di interpretare e di valutare l'attendibilità di tutte le singole informazioni disponibili.

Per trovare il livello noto come LCL (Lifting Condensation Level o Livello di Condensazione Forzata) ovvero il livello a cui raggiungerebbe la saturazione una massa d'aria che venisse innalzata da cause meccaniche (ad esempio, un ostacolo di natura orografica) si deve localizzare l'intersezione della linea isogrometrica condotta dal valore di temperatura di rugiada al suolo con l'adiabatica secca tracciata a partire dalla temperatura superficiale. Oltre tale livello, nel caso in cui la particella d'aria venisse ancora costretta a sollevarsi, il raffreddamento proseguirebbe seguendo una variazione termica per aria satura, cioè, in pratica, lungo la corrispondente adiabatica satura. Se questa adiabatica, tracciata dal punto LCL, interseca la curva di stato passando alla destra di questa, il livello identificato dall'intersezione delle due curve viene detto di libera convezione o Level of Free Convection LFC: da questo punto in poi l'atmosfera è instabile e la particella d'aria potrà proseguire spontaneamente la propria ascesa. La stessa adiabatica secca, intersecando nuovamente la curva di stato e passandone alla sinistra, marcherà il punto in cui l'atmosfera torna ad essere stabile, identificando, in pratica, il livello superiore delle nubi.

Il livello CCL (Convection Condensation Level o Livello di Condensazione Termoconvettivo) è, invece, l'altezza alla quale una particella di aria, se sufficientemente riscaldata dal basso, inizierebbe il proprio processo di condensazione, innalzandosi adiabaticamente nell'atmosfera. Nella maggior parte dei casi, il CCL rappresenta l'altezza della base dei cumuli prodotti da turbolenze di origine termica; per determinarlo, è sufficiente segnare l'intersezione della linea isogrometrica tracciata dalla temperatura di rugiada superficiale con la curva di stato della temperatura. Una volta identificato, ridiscendendo dal CCL lungo un'adiabatica secca verso l'isobara che rappresenta la pressione al suolo, si determina la corrispondente temperatura convettiva, ovvero sia la temperatura necessaria affinché un sufficiente riscaldamento solare possa innescare il processo di formazione delle nubi convettive. 

Figura 1

Esempio di messaggio TEMP
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TTBB 72120 72694 00012 11611 11966 10609 22850 06210 33700 02911
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PPBB 72120 72694 90012 18010 20025 21522 90346 24020 24522 25028

90789 25528 26527 26525 91124 26030 26030 27534 9167/ 28534 29036
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27017 20637 52964 25523 88999 77999=
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29513 982// 25019 9902/ 26020 26521=

Figura 2
Riporto in forma tabellare del TEMP di Figura 1

Sondaggio del 22 Ottobre 1996 alle ore 12 UTC

	LIVELLO
	PRESSIONE
	ALTEZZA
	TEMPERAT.
	DEW POINT
	VENTO: DIREZIONE
	VENTO: VELOCITA'

	 
	hPa
	m
	°C
	°C
	 
	kt

	SFC
	1012.0
	61
	11.6
	10.5
	180
	10

	1
	1000.0
	162
	11.2
	10.1
	185
	15

	2
	966.0
	 
	10.6
	9.7
	 
	 

	3
	920.0
	812
	9.6
	8.7
	230
	21

	4
	850.0
	1511
	6.2
	5.2
	250
	25

	5
	700.0
	3079
	-2.9
	-4.0
	260
	26

	6
	641.0
	 
	-8.1
	-10.3
	 
	 

	7
	638.0
	 
	-8.7
	-11.1
	 
	 

	8
	630.0
	 
	-10.7
	-36.7
	 
	 

	9
	615.0
	 
	-9.7
	-36.7
	 
	 

	10
	601.0
	 
	-10.1
	-29.1
	 
	 

	11
	581.0
	 
	-10.5
	-36.5
	 
	 

	12
	500.0
	5660
	-19.3
	-42.3
	290
	36

	13
	400.0
	7280
	-30.5
	-49.5
	295
	38

	14
	300.0
	9260
	-47.1
	-61.1
	305
	35

	15
	262.0
	 
	-55.1
	-67.1
	 
	 

	16
	250.0
	10440
	-56.1
	-68.1
	280
	47

	17
	232.0
	 
	-57.3
	-69.3
	 
	 

	18
	215.0
	 
	-52.7
	-65.7
	 
	 

	19
	200.0
	11860
	-54.3
	-68.3
	275
	51

	20
	150.0
	13700
	-56.1
	-70.1
	290
	34

	21
	118.0
	 
	-59.9
	-72.9
	 
	 

	22
	100.0
	16250
	-57.9
	-70.9
	290
	45

	23
	96.9
	 
	-56.9
	-70.9
	 
	 

	24
	76.1
	 
	-57.1
	-71.1
	 
	 

	25
	70.0
	18500
	-60.1
	-73.1
	310
	28

	26
	60.0
	 
	-64.7
	-76.7
	 
	 

	27
	54.2
	 
	-60.5
	-73.5
	 
	 

	28
	50.0
	20580
	-60.1
	-73.1
	300
	21

	29
	40.0
	 
	-61.5
	-74.5
	 
	 

	30
	34.5
	 
	-57.1
	-71.1
	 
	 

	31
	30.0
	23780
	-58.1
	-71.1
	270
	17

	32
	26.7
	 
	-54.7
	-68.7
	 
	 

	33
	20.0
	26370
	-52.9
	-66.9
	255
	23

	34
	14.8
	 
	-53.7
	-67.7
	 
	 

	TROP
	232.0
	 
	-57.3
	-69.3
	270
	53


Figura 3

Il TEMP di Figura 2 riportato in un diagramma Skew T- log P
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STABILITA' ED INSTABILITA' ATMOSFERICA

I principali fenomeni atmosferici di una certa consistenza con i quali dobbiamo trattare sono in relazione a condizioni che coinvolgono i concetti di stabilità o instabilità atmosferica. Per comprendere cosa essi siano, richiamiamo brevemente alcuni concetti già espressi nei precedenti articoli pubblicati da Aviazione Sportiva e dedicati al sondaggio termodinamico.

Vi sono quattro tipi di gradienti fondamentali:

· Il gradiente teorico ICAO 

È il tasso medio con cui la temperatura varia nella troposfera ed è pari a circa 6,5°C per chilometro nei primi 11 chilometri, implicando quindi una costante diminuzione della temperatura all'aumentare della quota. Lo indicheremo con ISA (ICAO Standard Atmosphere) poiché questo è il valore che caratterizza l'atmosfera definita come standard in ambito ICAO ed utilizzata per la taratura degli altimetri. All'interno di un diagramma SkewT-logP esso viene rappresentato riportandone la corrispondente curva di stato.

· Il gradiente secco adiabatico o DALR (dall'inglese Dry Adiabatic Lapse Rate) 

È il tasso al quale una massa di aria in movimento verticale all'interno dell'atmosfera si raffredda (o si riscalda) aumentando (o diminuendo) la propria quota, almeno fino a quando non si verificano cambiamenti di fase dell'acqua contenuta al proprio interno.

· Il gradiente umido adiabatico o WALR (Wet Adiabatic Lapse Rate) 

È il tasso al quale una massa di aria in movimento verticale all'interno dell'atmosfera si raffredda (o si riscalda) aumentando (o diminuendo) la propria quota, quando l'acqua subisce una variazione di fase.

· Il gradiente ambientale o ELR (Environmental Lapse Rate) 

È il tasso a cui la temperatura viene osservata variare con la quota in un luogo particolare in un momento particolare.

Consideriamo ora una "bolla d'aria" (la chiameremo così nel proseguio, anche se, tecnicamente, si preferisce il termine particella), dotata di umidità e temperatura proprie, che, spinta da cause ad essa esterna (sia di natura termica, come un diverso riscaldamento nei bassi strati, che dinamica, come la presenza di ostacoli, ad esempio orografici), viene costretta a prende un moto di salita verso l'alto, aumentando così la propria quota; essa si comporterà diversamente in relazione al grado di instabilità della circostante atmosfera. 

Muovendosi, la massa d'aria subisce delle espansioni o delle compressioni (a seconda che il movimento sia ascendente o discendente), che vengono, con buona approssimazione, supposte avvenire in modo adiabatico (ovvero sia, senza scambio di calore con l'esterno, in quanto troppo rapide rispetto alla notevole "inerzia" atmosferica) e quindi con conseguente raffreddamento o riscaldamento dell'aria stessa. L'entità del raffreddamento o del riscaldamento esprime la cosiddetta termovariazione adiabatica, che risulta essere pari a:

· 1°C/100 m in aria secca, secondo le curve DALR del grafico SkewT-logP; 

· 0,6°C/100 m in aria satura, secondo le curve WALR del medesimo SkewT-logP. 

Supponiamo ora di considerare una bolla d'aria secca che, a causa di un irregolare riscaldamento del suolo, si trovi ad essere di 2°C più calda dell'atmosfera circostante; siamo quindi tsuolo=18°C la temperatura della bolla e Tsuolo=14°C quella atmosferica. Essendo l'aria calda più leggera di quella fredda, la bolla inizia a muoversi verso l'alto, subendo, nel contempo, una lenta espansione a spese della sua energia interna, il che si riflette in una progressiva diminuzione della temperatura. Dopo una salita di 200 metri, la bolla d'aria si trova ad una temperatura di 16°C, avendo perso 1°C per ogni centinaio di metri di ascesa, secondo quanto previsto dal gradiente per le termovariazioni adiabatiche; in pratica, dal punto di vista di un diagramma SkewT-logP, la bolla si sarà mossa lungo la curva DALR che interseca la linea isobarica della pressione al suolo nel punto corrispondente ad una temperatura di 18°C. 

Quale sarà, invece, il comportamento della circostante atmosfera? Dipende dalla suo proprio gradiente termico verticale, che nel caso ipotetico di atmosfera standard, abbiamo detto essere posto uguale a 6,5°C/1000 m nei primi 11 km di altezza, ma che nel caso reale risulta ovviamente differente, potendo quindi assumere tre diversi valori, rispetto a quello tipico di una DALR:

· se questo gradiente è uguale 1°C/100 m, allora l'atmosfera viene detta adiabatica o in equilibrio indifferente; 

· se è maggiore di 1°C/100 m, l'atmosfera viene detta superadiabatica o in equilibrio instabile; 

· se è minore di1°C/100 m, l'atmosfera risulta subadiabatica o in equilibrio stabile. 

Ma il "gradiente sconosciuto" altri non è che quella curva ELR che è stato possibile tracciare riportato i dati del TEMP nel nostro diagramma SkewT-logP. 

Tornando al caso della bolla, se, quindi, pure l'ELR è pari al valore adiabatico di 1°C/100 m, allora anche l'atmosfera perde 2°C nei primi 200 m di salita, ritrovandosi così ancora più fredda di 4°C rispetto alla bolla: t200m =16°C e T200m=12°C. Questa differenza si mantiene inalterata anche alle quote superiori ed, in teoria, in assenza di ogni intervento esterno, la bolla d'aria potrebbe continuare all'infinito il suo moto di salita, trovandosi ad essere, in ogni istante, sempre più calda, e quindi più leggera, della restante atmosfera. Atmosfera che, dunque, non interviene in alcun modo sul movimento della bolla, rimanendo completamente indifferente ai suoi spostamenti.

Se invece l'ELR è inferiore ad 1°C/100 m (supponiamolo per praticità uguale a 0,5°C/100 m), allora dopo 200 m di quota la bolla avrà sempre la sua t200m =16°C, ma l'atmosferà di troverà ad una T200m =13°C, avendo perso un solo grado centigrado. La bolla d'aria risulta quindi ancora più calda rispetto al resto dell'atmosfera, anche se la differenza di temperatura si è ridotta da 4 a 3°C. Proseguendo nell'ascesa, si arriva così ad avere t400m =14°C e T400m =12°C e, successivamente, t600m =12°C con T600m =11°C ed, infine, t800m =10°C con T800m =10°C. Dunque, dopo una salita di 800 m, la bolla d'aria e l'atmosfera ad essa circostante si trovano ad avere la stessa temperatura, avendo entrambe perso un totale di 8°C, ciascuna al proprio tasso di 1°C e 0,5°C ogni 100 metri di salita. A questo punto non vi è più alcuna ragione, almeno dal punto di vista termico, per cui la bolla debba continuare ad innalzarsi ed, in assenza di altri fenomeni, essa rimane così ferma alla quota di 800 m: l'atmosfera è dunque intervenuta stabilizzando i moti al proprio interno, opponendosi ad essi e riportando il tutto ad una condizione di equilibrio. E il caso della cosiddetta atmosfera subadiabatica, ovvero sia con gradiente termico inferiore a quello adiabatico.

Caso opposto è, infine, quello in cui l'ELR è superiore alla termovariazione adiabatica (poniamolo, per comodità, pari a 2°C/100 m); supponendo temperature di partenza sempre pari a tsuolo=18°C e Tsuolo=14°C, alle diverse quote intermedie avremo così: t200m=16°C e T200m=10°C10°C, t400m=14°C e T400m=6°C e così via, sempre aumentando il divario tra i due valori, a parità di altezza. Nei diversi momenti successivi all'innalzamento, la bolla d'aria si trova così ad essere sempre un po' più calda della circostante atmosfera, vedendosi così da essa stessa ulteriormente spinta nel suo moto verso l'alto. E' dunque la stessa atmosfera che instabilizza i moti al proprio interno ed è questo il cosiddetto caso superadiabatico, dove cioè l'ELR è maggiore alla normale termovariazione adiabatica dell'aria secca.

Oltre al caso dei movimenti di origine termica, esiste anche quello dei cosiddetti moti forzati, cioè quelli originati da causa meccaniche esterne alla natura dell'atmosfera; è questo l'esempio di una bolla d'aria che, muovendosi orizzontalmente in quota all'interno di un flusso di correnti (e quindi inizialmente alla stessa temperatura della circostante atmosfera, altrimenti saremmo in presenza anche di una componente convettiva), impatta un qualsiasi ostacolo (catena montuosa o altro), venendo così costretta a prendere un moto verticale con direzione verso l'alto o verso il basso. Pure in questo caso, tuttavia, è possibile distinguere le tre tipologie di atmosfera indifferente (la bolla d'aria si ferma solo quando viene meno la spinta meccanica che ne ha provocato il moto), stabile o subadiabatica (la bolla d'aria, una volta esaurita la causa meccanica, si viene a trovare immersa in un'atmosfera più calda se la spinta iniziale è stata verso l'alto o più fredda se verso il basso; in ogni caso, in una posizione tale da originare una componente termica in grado di riportare la bolla alla sua posizione di partenza); instabile o superadiabatica (l'atmosfera circostante agisce con una componente termica che allontana sempre di più la bolla dalla sua posizione originale)

Se riportiamo i tre casi in una grafico di temperatura in funzione dell'altezza, si vede che nel caso subadiabatico la curva di stato è meno inclinata rispetto all'asse orizzontale dell'adiabatica secca, rimanendo a destra di quest'ultima, mentre nel caso superadiabatico l'inclinazione è maggiore e la ELR si trova a sinistra della DALR (Figura 1.b)

Passiamo ora, invece, a considerare una bolla di aria che, inizialmente secca, riesce a raggiungere la condizione di saturazione prima che il suo moto possa essere impedito, assumendo così una variazione termica verticale WALR di 0,6°C/100m. Anche in questo caso, per avere un equilibrio stabile per l'aria umida è sufficiente che il gradiente atmosferico, cioè l'ELR, sia inferiore al WALR, mentre per un equilibrio instabile l'ELR dovrà essere superiore al WALR. Ed anche in questa situazione, si ritroveranno gli stessi comportamenti della bolla d'aria, già visti nel caso secco, relativamente alle due possibilità di moti termici o meccanici. Quando però l'ELR risulta maggiore del WALR si possono presentare due ulteriori possibilità, a seconda che l'ELR sia maggiore o minore della DALR, ovvero sia a seconda che la curva di stato si trovi a sinistra di entrambe le adiabatiche oppure compresa tra quella umida e quella secca. Nel primo caso, l'atmosfera si dirà assolutamente instabile, nel secondo in condizioni di equilibrio labile o di stabilità condizionata (Figure 2 e 3), cioè con un comportamento della bolla d'aria che dipende dalla sua condizione di saturazione o meno: l'atmosfera si presenta, infatti, come instabile per le masse d'aria satura, stabile per quelle secche. 

Proseguiamo ora riprendendo alcuni concetti già espressi nel precedente articolo, ovvero sia le due definizioni di CCL ed LCL, che, per maggior comodità, riportiamo nella Tabella di Figura 4, unitamente alle definizioni degli elementi caratteristici che appaiono in un diagramma SkewT-logP (Figura 5). Come sappiamo, il CCL permette anche di definire, sempre in un diagramma SkewT-logP, la temperatura necessaria affinché un sufficiente riscaldamento solare possa innescare il processo di formazione delle nubi convettive (temperatura convettiva: per localizzarla è sufficiente ridiscendere dal CCL lungo un'adiabatica secca verso l'isobara che rappresenta la pressione al suolo); ciò significa che quando una bolla d'aria riesce a raggiungere questo valore di temperatura, allora essa inizia a salire, espandendosi e raffreddandosi adiabaticamente, sino a raggiungere la quota del CCL in condizioni di saturazione. Se ora l'adiabatica satura passa a sinistra della curva di stato, l'atmosfera risulta instabile e la particella può continuare la sua ascesa, almeno fino a quando la sua WALR non ripassa a destra della ELR; le due intersezioni così definite segneranno in pratica la base (coincidente con il CCL) e la cima delle nubi convettive. Se, invece, la curva di stato coincide con l'adiabatica satura o rimane alla sua destra, allora siamo in presenza dei casi di indifferenza o di stabilità, il che implica che un'eventuale presenza di nubi non potrà essere imputata a cause termiche.

Stante l'equivalenza tra aree ed energie caratteristica dei diagrammi SkewT-logP, l'area compresa tra la traccia adiabatica della bolla e la ELR rappresenta, quando questa si trova a sinistra della prima, la cosiddetta CAPE (Convective Available Potential Energy o energia positiva; Figura 6), ovvero sia la quantità di energia potenziale convettiva disponibile nell'atmosfera: maggiore è l'energia, più instabile risulta la stessa atmosfera. Come regola generale, si può dire che un valore di CAPE pari a 1000 è un'indicazione significativa della possibilità di temporali, anche se altri sono poi i fattori che entrano in gioco. Contraria alla CAPE è la CIN (Convection Inhibition o energia negativa; Figura 7), definita ancora come l'aria tra le due curve, ma quando è l'adiabatica a trovarsi a sinistra dell'ELR; ad alti valori di CIN corrisponde, tendenzialmente, una minore possibilità di temporali.

Anche nel caso di condensazione forzata, una volta raggiunto il punto LCL, la bolla d'aria, se in grado di proseguire la propria ascesa, si troverà a seguire la corrispondente adiabatica satura. Quando la WALR, tracciata dal livello di condensazione, interseca la ELR passando alla sua destra, definisce così una quota detta livello di libera convezione (Figura 8), identificando, alla luce di quanto fin qui detto, il momento in cui l'atmosfera diviene instabile e la bolla in grado di proseguire spontaneamente la propria ascesa. La successiva intersezione tra le due curve definisce, invece, il punto in cui l'atmosfera torna ad essere stabile, segnando, in pratica, il livello superiore delle nubi.

 
Figura 1.a

Se l'ELR è maggiore della DARL, la curva di stato risulta più inclinata dell'adiabatica secca in un grafico che esprime la temperatura in funzione dell'altezza.
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Figura 1.b Stabilità ed instabilità atmosferica: caso secco
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Figura 2

Stabilità ed instabilità atmosferica: caso umido
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Figura 3 Le tre regioni di stabilità assoluta, instabilità assoluta e stabilità condizionata
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Figura 4 Definizione teorica di CCL ed LCL
	 

CCL (Convection Condensation Level o Livello di Condensazione Termoconvettivo)

È l'altezza alla quale una particella di aria, se sufficientemente riscaldata dal basso, inizia il proprio processo di condensazione, innalzandosi adiabaticamente nell'atmosfera. Nella maggior parte dei casi, il CCL rappresenta l'altezza della base dei cumuli prodotti da turbolenze di origine termica; per determinarlo, è sufficiente segnare l'intersezione della linea isogrometrica tracciata dalla temperatura di rugiada superficiale con la curva di stato della temperatura.

	 

LCL (Lifting Condensation Level o Livello di Condensazione Forzata)

È il livello a cui raggiungerebbe la saturazione una massa d'aria che venisse innalzata da cause meccaniche (ad esempio, un ostacolo di natura orografica); per trovarlo si deve localizzare l'intersezione della linea isogrometrica condotta dal valore di temperatura di rugiada al suolo con l'adiabatica secca tracciata a partire dalla temperatura superficiale. 

 


 

 

Figura 5

Definizioni caratteristiche in un diagramma SkewT-logP
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Figura 6

Definizione di CAPE in un diagramma SkewT-logP (area evidenziata)
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Figura 7

Definizione di CIN in un diagramma SkewT-logP (area evidenziata)
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Figura 8

Definizione di LFC in un diagramma SkewT-logP
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