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1- Nascita e sviluppo detla meteorologia

|
l
}
i

1.1 Meteorologia nell'antichit

1! termine meteorologia derive dal greco meteora, che sta a significare fenomeni elevati ossia che awengono al di
sopra della superficie terrestre.

11 primo lavoro significativo incrente la meteorologia fu un trattato di Anstotele sulla meteorologia dell atmoafem,
mentre dal punto di vista previsionistico il primato spetta a Teofrasto di Ereso.

Aristotele, nato a Stagira (Macedonia) nel 384 A.C. ¢ morto a Calcide nel 322 A.C. oltre che uno dei P ilustd
flosofi d=l'antichitd fu anche un grande scienziato. _

Fece parte dell'Accademia di Platone alla cui dottring in parte aderi, ed anche se nello studic della fisica egli non fu
onguwle come nel settore dzlla filosofia, ebbe perd i merito di porre l'osservazione alla base delle proprie con31dcrmom

Nel 335A.C. Aristotele fondo ad Atene una sua scuoly, "Il Liceo" che, per labitudine dei suoi componenti di
passaggiare mentre dibattevano i vari argomenti, fu chiarmata "peripatetica®,

1 traltato intitolato "Meteorologia” appartiene a questo perodo, In considerazione della importanza storica di questa

opera stritieng utile fornire una breve descrizione delle parti principali del contenuto:

-Libro Primo : Qggetto ed estensione della Meteorologia. Principi generali. Le cometa.
Sulla formazione delle nubi e detla nebbia. Sula tugiada ed il gelo. Su piogpia, neve e

grandine e loro relazione col gelo. Grandine. Venti.

-Libro Secondo ; Mare e salinitd. Venti e piovosita.

Classificazione dei venti. Influenza del sols sui venti.
-Libro Terzo : Temporali, turbini dj vento, uragani, arcobateni,
-Libro Quarto : Teorta dei quattro elerenti # della trasformazione delfa materia. -

Teofrasto di Ereso (372-278 A.C), successore di Aristotele nella direzione della scuola "peripatetica”, fu autore di
molte opete originali nel settore della meteorologia, in particolare egli serisse "Sui sepni del tempo” e” Sui vents",

Nelia prima opera si trovano elencate molte osservazioni e regole empiriche riguardanti 1a pioggia, il vento ¢ le
pertwrbaziony, il bel tempo ¢ la previsione a lunga scadenza : ecco qualche esempio: "Ad un inverno piovoso segue una
primavera secce, ad un invemo secco una primavera piovosa” ; "Ad una stagione nevosa segue un raccolto
abbondante”, ‘

Nel trattato intitolato *Sui venti”, Teofrasto descrive i movimenti deli'aria e vari fenomeni associati , conie ad
esempio il movimento delle nubi e la condensazione del vapore quando laria ¢ forzata a salire fungo il fianco di una

montagna.



A conferma che la previsione del tempo & stata un'aspirazione ed un bisogno dell'uomo fin dalle etd piit remote, si
tiporta il seguente passo del Vangelo di 8. Luca (Cap XI1,54):

... alloccaso una nuvola voi subito dite: vuol fare temporale! E cosi succede ..."

Cio significa che fin da allora tramite Tosservazione del quotidiano verificarsi di determinati fenomeni (per es.
plogge} in refazione a certe cause (per es. comparsa delle nubi ad occidente) c'era gia, nells gente il desiderio di prevedere
1 diverst fenomeni meteorolegici. In realtd non & che questi popoli gia sapessero il perch della commparsa delle nubi ad
occidente (movimento delle perturbazioni e delle nubi da Ovest verso Est) ,piuttosto dalla frase del Vangelo emerge la
saggezza popolare derivante da una attenta osservazione del quotidiano, che ancora oggi rispecchia fadelmente il

verificarst ed il susseguirsi di certe altemanze meteorologiclie.

1.2 L.a meteorologia come scienza: prime metodologie

. Lo sviluppo sistematico della meteorologia si & avuto solo nel corso dellultimo secolo, agendo come elemento
propulsore la necessith di prevedere il tempo, in particolare i fenoment intensi. Vediamo quali sono state Ie tappe

principali di questo cammino.
Primo perfodo 1860.1920

Un uragano di estremia wo!enz.a mvestiva il 14 novembre 1854 la ﬂotta francese e que}.la inglese nel Mar Nero
causando gravi danni e la perdita della nave Henry IV. _ o _

Urbain Jean Joseph Le Verrier, direttore dell'Osservatorio Ast.ronbmico di Parigi esepui, per invito del ministro della
guerra maresciallo Vaillant, uno studio aceurato di questo evento , conclndendo clié sarebbe stato possibile segnalanie in
tempo larivo ai porti det Mar Nero se avesse funzionato un servizio meteorologico, poco tempo dopo la proposta fu
acéolta ¢ rapidarnente attuata dal governo. Nasceva cosi it Servizio Meteorologico Francese,

In Italia un appassionato studioso e promotore di iniziative meteorologiche fi Padre Sacchi. ]

Sotto 1l suo patrocinio fir attuato un piano molto limitato di organizzazione meteorologica, comprendendo le stazioni
di Bologna, Ferrara, Urbino ed Ancona.

1120 giugno 1835 venne istituita la cormispondenza sistematica telegrafica delle osservazioni meteorologichg.

Un ufficio centrale meteorologico fi istituito presso il museo di Fisica e Scienze Maturali a Firenze il ! aprile 1866.

Nel maggio 1879 veniva istituito I Regio Ufficio Centrale di Meteorologia nell' antico convento del Collegio
Romarno.

I questo periodo si procede soprattutto attraverso metodi empiici per ottenere un'analisi quantitativa.



Schema del Primo Periodo

L'invenzione del telegrafo pennise di comusicare velocemente i dati raccolt in superficie dai vad punti di
osservazione permettendo di tracciare le prime carte sinottiche del tempo, sulle qualt venivano riportate le misurazioni
effettuate sinmtaneamente (l'aggettivo "sinottico” sta appunto per "sincrono”, ossia allo stesso tempo). Queste carte

permisero di fare una prima previsione sui centri di pressione passando atiraverso tre stadi intermadi

Classificazione delle configurazioni bariche
Con Tausilio dei dati riportati sulle carte, tramite interpolazione st tracciavano Linee unenti punti di ugual pressione

(isobare). Venivano cosi a visualizzarsi determinate configurazioni di pressione (aree di alta e bassa pressione).

Aovimento precedente
Aftravelso mappe precedenti I'ultima stilata, si aveva un'idea de! movimento delle configurazioni, precedente al

momento della previsione.

Regole empiriche _
Trarite lo studio del movimento precedente , con Fausilio di regole empinche, era possibile delineare Yevoluzions dei
campi individuando la possibile posizione futura delle configurazioni di pressione. In questo modo fii possibile

effettuare le prime previsioni metsorologiche.

Sccondo Periodo : 1920 - 1950

St assiste ad un consolidamento della teoria ¢ ad nn'applicazione del primi metodi basati su concett fisici.

Intomo al 1920 nel nostro passe veniva impiegato uno strumento (l'analizzatore di Vercelli) che permetteva l'analisi
di Fourier delle serie temporali della pressione atmosferica nonclié 1a estrapolazione e la previsione del carnpo barico. Le
scoperte principali di questo periodo sono prevalentemente dmrute.alla scuola norvegese di Bergen, in particolare al
gruppo di scienziati capeggiati dal Bjerknes che, studiando it campo termico sulle carte sinottiche, rilevarone variazioni
repentite ci temperatura che individuavano superfici di discontinuita termica nellatmosfera. Queste superfici furono
nominate "fronti” : la scuola di Bergen formuld una teoria secondo la quale i cicloni possono interpretarsi come
fenomeni derivanti da onde generate su tali superfici di discontinuiit, '

Dall'analist frontale (inclinazione dei fronti, fenomeni di occlusione, fase matura nella evoluzione ciclonica, nubi ¢
precipitazioni associate) si ha il primo modello fisico tridimensionale di zona perturbata da cui deriva un nuove metodo
di analisi e previsione,

Si pud osservare come, rispetto 2l primo periodo, carafterizzato soprattutic da osservazioni ed analitt empiriche, nel
successivo si svilippa la téoria su basi pitl fisiche (ad esempio, applicazione delle teorie ondose dei front, studio dei

fenomeni inerenti alla termodinamica dellatmosfera), sia pure con applicazioni esclusivamente qualitative.



Terzo Periodo : dal 1950 ad oggl

Con Yavvento della prima radiosonda (minuscolo sistema agganciato ad un pallone libero, costituito da serisori per le
misure meteorologiche e da una piccola trasmittente per linvio dei dati a terra ) e del primo modello di telescrivente si
ebbe un ulteriore sviluppo dell'analisi atmosfernca. _ |

La radiosonda permise la raccolta dei prirni dati in quota di vento, temperatum, pressione, umidita, densith, dando un
notevole impulso all analisi verticale dell'atmosfera.

A sua volta la telescrivente consenti ad ogni stazione meteorologica di ricevere ed inviare in teinpo reale i belletting
meteorologici, fendendo possibilé una visione d'insieme ¢ dettagliata degli eventi atmosferici. -

Accanto alle i;rmdvazic;ni tecnologiche, una notevole spinta alla arialisi quantitativa dai campi di pressione e
temnperatura in quota fu data dal principio di conservazione della vorticita assotuta che segnd un altio passo avanti nella
teoria. Asrivando ai giorni nostri lo sviluppo ¢ stimolato dalla disponibilitd di super calcolator elettronici per la |
elaborazione rapida dei modelli di atmosfera, e di satelliti meteorologici omogenei sultintero globo tetrestre. Si é inoltre
consolidata laspirazione dell'umanita 2 comprendcv i fenomeni del cha { proprieta statistiche deH‘ahuosfera su lunghi
periedi) ¢ delle sue fluttuazioni.

Su questi tre argomenti si ritiene utile dare nel seguito qualche ulteriore informazione intioduttiva.

1.3 Elaborator elsttronici di grand: prestaziont e modelli di atmosfera

La capacita di queste macchine di poter gestire linee di dati ad alta velocita ha reso possibile la raccolta centralizzata,
in pochissimo tempo, di tma mole gigantesca di osservazioni meteorologiche provenienti dallintero globa ¢ relative ad
un‘ora determinata. Cid ha consentito di descrivere lo “stato iniziale" dell'atmosfera in rn:_micra obiettiva ¢ di
memorizzarlo nella macchina per i caleoli successivi.

Aftraverso programmi di elaborazione detti di "analisi automatica”, vengono identificati tipo e origine degh
innumerevoli messaggt meteorologici che circolano seconde cadenze e formati comvenuti intem azionaimente su una rete
mondiale di telecomunicazioni per la meteorologia. 1 messaggi vengono decodificati Idall'eiaboratore, i dati sono
convertitt in forma standard e ne viene verificata la coerenza con le altre informazioni dispo:ﬁbi.li sta nello spazio che nel
tempo. | |

Dopo questa prima fase Yelaboratore deriva attraverso procedimenti obiettivi d'interpolazione ¢ di perequazione le
distribuziont continue di vart elementi ( velocitd del vento, pressione, temnperatura, umidita, etc. ) presentando su
appropriate unita di uscita i camnpi in forma grafica. Una volta che si disponga di uno stato iniziale dell'atmosfera ad un
tempo determinato si tiatta di compiere i passo pilt ambizioso : integrare numericarnente un sistema di equ'a;zioni che
esprirnano in forma matematica le leggi fisiche che regolano il comportamento di un gas come l'aria. Occorre tener
presente a questo proposito che si dispone di una valida piattaforrna teorica per la descrizione del movimento di un
fluido in generale ed in particolare. La teoria si basa sui principi classici della conservazione deﬁ'cncfgia, della quantiti di
moto ¢ della massa. In particolare se é nota la distribuzione delle sorgentt di calore, l'espressiotie matematica dei principi

menzionati fornisce un sisterna completo delle sei incognite temperatura, pressione, campo di velocita e densita.



La forma di queste equazioni ¢ tale che Ia loro soluzione pud essere determinata nel futuro sotto certe condizioni e
per intervalli di tempo successivi, a partire dalla distribuzione di partenza delle incognite considerate in tutti 1 punti dello
spazo,

Una pnma difficoltd nella quale ci si imbatte nell'affrontare questo problema ¢ incrente alla fisica del sisterna
atmosferico.

L'esperienza ¢i insegna che l'atmosfera in movimento si trova sempre molto vicina ad uno stato di equilibrio
dinamico: in tennini pitt precisi, Ia forza orizzontale di pressione che agisce sulla particella elementare é quasi
esattamente in equilibrio con la forza di Corlolis (una forza epparente dovuta alla rotazione terrestre e pari a Fg=-
2QAV essendo Q la velocith angolare defla terra e V Ia velocith relativa della particella), mentre la forza verticale di
galleggiamento ¢ quasi equilibrata dalla cosiddetta forza gravitazionale virtuale (la risultante della forza centrifuga e della
gravita pura). Da una situazione di questo tipo risulta che le accelerazioni (cioé le derivate temporali della velocita) sono.
piccole differenze tra termini individualmente grandi. Un errore dell' 1% nella valutazione di questi termint di luogo ad
un errore det 10% nelle valutaziont dsll'aceelerazione.

Visono poi ostacoli di carattere squisitamente matematico.

In particolare la difficolth ¢ quella della soluzione di un problema di contomo e valore iniziale per uh sistema
simultaneo di sei equazioni alle derivate parziali, non lineari, in un dominio tridimensionale. Poiché non si disponc di

etodi generali analitici per ottenere la soluzione, si deve ricomrere all'integrazione numerica, riducendo le cquazioni
differenziali in equazioni incrementali. Quando si procede all'integrazione numerica, la diminuzione degli incrementt -
finiti di spazio e di tempo non garantisce che la soluzione dellequazione alle differenze coincida con quella
dellequazione differenziale corrispondente. Affinché questo si verifichi & necessario che lineremento di tempo per il
quale si effettua la previsione elementare sia inferiore al tempo necessario per un'onda o impulso ad attraversare Ja _
distanza tra due punti contigut della griglia nello spazio {criterio di Courant-Friedrich-Lewy). Ne deriva che quando si
opera con le equazioni generali dell'idrodinamica, che deserivono anche il comportatnento di ende molto veloci come
quelle acustiche e di gravita, se si sceglie una griglia con punti spaziati di 150 Km lintegrazione temporale deve essere
effettuata per passi di cirea dieci minuti e per giungere ad una previsione di 24 ore si richiedono ben 144 successive
piccole previsioni di 10 mil_mti ciascuna. Tenendo presente che ogni calcolo va pot iterato per ogni pnnto dello spazio
{per una rappresentazione emisferica delle grandezze meteorologiche sono necessan 105 punti), ¢i si ;o formare
unidea della mole di calcoli necessaria.

Al fenomeno appena descritto deli' "instabiliti lineare” si sggiunge quello della "instabilits non linsare” che pud
comparire durante lintegrazione numerica nella forma di un improvviso aumento di energia nelle piccole hunghezze
d'onda.

Anche questa difficolta € stata recenternente superata utilizzando particolari schemi alle differenze finite per it caleolo

o oo Ou : - :
dei tennini non lineari (sono i termini del tipo u 5- ) nelle equazioni del moto . Una volta superate l2 difficolta generali
X

di caratters fisico - matematico, il successo della simulazione numerica della circolazione generale dell'atmosfera riposa

su una valida schematizzazions degli effetti non adiabatici. |
Owvimente non sarebbe estremamente significativo condurre una spetimentazione con le equazioni prive dei

fattori non adiabatici poiché ¢ propric il riscaldamento differenziato deltatmosfera la causa pilt importante che pilota

tuthi 1 moviment] dell'aria. 1 processi di riscaldamento dei quali si dovra tener conte sono essenzialmente tre:



- trasferimente radiativo,
- nilascio di calore latente determinato dalla condensazione ds| vapor d'acqua per effetto di moti verticali 2 scale

diverse;

- trasporto turbelento di calore sensibile (interazions oceani-atmosfera).

1.4 L'osservazione dell'atmosfera dallo spazio: i satelli meteorologici

Lo straordinario Dprogresso delle tecniche di rilevamento della radiazione elettromagnetica, specialmente
nell mfrarosso e nelle microonde, sta rendendo sempre pit competitivi i mezzi di osservazione metecrologica dallo
spazio rispetto ai mezzi convenzionali. In particolare mentre da un lato si cerca di sostituire Je attuali reti terrestri di
osservazione con sistemi di satelliti ad orblta polare (per esplorare tutta la superﬁc1e temestre) e geostazionaria (per
sorvegliare con. continuitd determinate parti della superficie terrestre), dallaltro si cerca di oftenere nuove misure
realizzabili soltante dalio spazio.

. Laripresa di immagini costituisce la missione piu tradizionale per un satellite meteorologico; gl attuali radiometri
pennettone di ottenere dai satelliti polar i Immagini con una risoluzione di circa un chﬂometro nella banda dsl visibile ed
in quella infrarossa e di circa venticinque chilometri nel campo_dclle rmcroonde Ilimpiego pill inimediato delle
mmagini é cosuuuto dallidentificazione delle proprieta delle masse d'aria con I'analisi dei sisterni nuvolosi, individuati
mediante 1a loro rifletiivita {nel visibile), la temperatura (nell infrarosso) e le dimensioni delle gocce dacqua { nelle
nncroonde che quindi inetiono in evidenza le aree di precipitazione). )

Ci si sforza poi di estramre parametri meteorclogicl quantitativi attraverso l'analisi numerica delle | unmagm.l effettuata
mediante elaboratori elettronici. I prodotti di questa analisi possono essere le temperature della superﬁcl.. terrestre
(specialmente quella del mare, da cui dipende il flusso di calore e vapore acqueo, dalla superficie terrestre
nell'atmosfera), la copertura nuvolosa, il ficonoscimento automatico di tipi di superﬁme ed il bilancio radiativo delia
superficie ferrestre. Particolare importanza assume limpiego delle immagini quando queste sono disponibili molto
frequentemente ( per es. ogni mezz'ora) su di una stessa area (come dai satelliti geostazionari , capaci oggigionio di
nsoluzioni di un chilometro nel visibile e di ofto chilonetri ncll'mfraro:,so) L'animazione cmcmatograﬁca di tali
Inunagini permette di sorvegliare 1 fenoment ciclogenetici e lo sviluppo dei fenoment convettivi.

Inoltre, mediante tecniche di correlazione applicate con 1nezzi elettronici e ottici, & possibile misurare gli spostamenti
delle nubi, dai quali pud essere dedotto il vento, elemente di primaria importanza nella previsione del teinpo effettuata
con modell: nurneriei.

Oltre alle unmagini che vengeno fiprese in bande della rediaziorte elettromagnetica nelle quali l'atmosfera &
trasparente { "finestre” ), 1 satelliti metecrologici riescono a fornire informazioni su]la struttura tridimensionale
dell'atinosfera stessa utilizzando bande dj assorbimento, Nelle bande di intenso assorbimento atmosferico la radiazione
emessa dal suolo e dagli strati pi bassi dellatmosfera viene schermata ed il satellite osserve soltanto la radiazione _
emessa dagli strati pits alti ( rudiazione che dipende sia dalla temperatura sia dal contenuto di gas assorbente). Via via
che la banda scelta presenta assorbunento meno intenso, linfonnazione derivera da strati sem pre pill bassi finche, in
finestra, I'nformazione giungera dalla superficie terrestre. In questo modo misurando la radiazione in diverse bande d:
assotbimento si effettua una specie di “stratigrafia” dellatmosfera. Se si opera in bande in oui il gas assorbente ha

composizione nota e stabile (asudride carbonica nellinfrarosso, ossigeno nelle imicrooude), si ottiene la distribuzione



verticale di tali gas nell’ atmosfera. Tali misure, che sono di gran lunga le pili importanti per la previsione qj!:el tcmpo,.
almeno alle medie latitudini, vengono attualmente effettuate dai satelliti polari e le precisioni oftenibili si ::;Wicinano
sempre pill a quelle dei sondaggi convenzionali con pallone (1-2 gradi ¢entigradi di scarto quadratico medioz_), tenendo
ben presente oltre tutto che il numero di sondagg da satelfite pud essere fino a cinque volte maggiore di qilello delle
stazioni di radiosondaggio (circa otiocento) e disiribuito omogeneaments su tutta la superficie terrestre. 3

Come 51 vede i satelliti stanno gradualmente risolvendo molti dei probleri dai quali siamo partiti, sopratuitto grazie
al progredire della tecnologia dei sensori e dei sistemi spaziali e dei metodi di elaborazione dei dati. !

1.5 Losthdio del clima : flnttuazioni climatiche

Dall'esame di parecchi elementi diversi, diretti ed indiretti, si ¢ potuto formare un quadro indicativo di quello chs &
stato il clima della Terra neght ultimi decenni, nei secoli, nei millenni ¢ nelle epoche geologiche. Durante gli ultimi due
milioni di anni vi sono state alternanze tra periodi di clima glaciale ed intervalli meno freddi (interglaciali) con cadenza
delle epoche glaciali di circa centomila anni. Sulla base di questi elementt risultz che il clima & soggetto a vanazioni che
hanno scale temporali diverse, evidenziando inoltye che ln tendenza evolutiva del clima a lungo termine & completamente
mascherata da fluttuazioni di periodo relativamente breve risultando quindi impercettibite.

Quah sono le cause fisiche delle fluttuazioni climatiche ?

Una prima ipotesi & che esse possano prodursi nell'ambito dello stesso sistema climatico senza lintervento di fattord
esterni. Esistono infatti moltt meccanismi che possono dar luogo ad ura variabilith interna del sistema. Cid deriva dalle
interazioni di carattere non lineare (denominate di "feedback") che si verificano tra le varie parti del complesso, le quali
presentano tempi di reazione molto diverst.

Un tipico meccanismo di questo genere, che lega insieme il manto nevoso, la riflessione dellenergia radiante del Sole |
¢ la temperatura dell'aria, potrebbe essere il seguente : 51 supponga che si verificht una piceota ditninuzione della
ternperatura, tale da favorire 'estensione del manto nevoso sulla Terra, l'sumentata riflessione di radiazione solare da
parte del manto nevoso fidurrebbe ulteriormente la temperatura ostacolando cosi ancor piti il riscaldamento della
superficie terrestre da parte del Sole.

Altrt influssi sul clima potrebbero derivare da varazioni della quantita di materiale particolato nellalta atmosfera
dovuto all'attivita vuleanica, o ad increinento nel contenuto di anidride carbonica nell'ania come sisultato di incendi di
combustibile fossile. Un esempio del possibili effetti che le eruziont vulcaniche potrebbero avere sulle fluttuazioni
climatiche si ebbe nel 1816, l'anno seguente alleruzione del vulesno Tambora nell'arcipelago indonesiano. Llestate di
quellanno & ricordata come la pitl fredda registrata nei duecento anni precedznti, in varie zone dell’Europa occidentale, in
Inghilterra ¢ negli Stati Uniti.

La cansa di questanonialia pare risieda proprio nell'enorme quantiti di polver riversate nell'alta atmosfera
dalteruzione vulcanica, aumentando notevolmente la riflettivita dell'atmosfera nei confronti della radiazione solase
incidente. A tal proposito va ricordato che di recente due ricercator delf NCAR di Boulder in Colorado hanno osservato
come le variazioni nella quantitd di materiale particolato nellfalfa atmosfera stano un indicatore mighiore nispetto al
numero di macchie solari per deterininare le fluttuazioni di temperattira,

Un altro intervogativo che affascina l'iomo della strada ¢ it seguente:

Possono e attivith dell'uomo sulla Terra essere la causa di variazion: attuali o future del climma ?



Che ot clima subisca leffetto delle zone wrbane &, per esempio, una realth dimostrata: "lisola di calore” in
corrispondenza delle citth ¢ un fatto ben documentato che interessa aree dell'ordine dej mille chilometri quadrati, Queste
influenze perd sono a carattere squisitamente locals e s presume non abbiano rlevanza sul chima penerale della Terra. Il
problema invece ¢ un altro: l'aumento neil'uso di combustibili fossili, dalla fine del secolo scorso ai nostri giorni, ha
determinato un aumento dell’ anidride carbonica (COy) atmosferica nella misura del 10% ed & tate che s¢ nel corso di
uno o due secoli tutte le riserve disponibili di combustibile venissero consumate, la concentrazione di CO; in atmosfera
aumenterebbe in maniera notevole. St presume che questo potrebbe dar luogo ad un aumento significativo della
temperatura della Terra con conseguenze apprezzabili sngli altr elementi de! clima.

Ulteriont effetti dell'attivitd umana sul clima sono rappresentati dallaumentato uso di CFC (cloro - fluoro - carbun )
che sone i principali responsabili dell' assottigliamento dello strato di ozono stratosferico che i protegge dalla radiazione
solate ultravioletta. Allo stato attuale delle conoscenze, comunque, tutte queste considerazion stanno attendendo 1a
prova det fatti, visto che fino ad oggi non si sono manifestate sostanziali variazioni climatiche se non a scala locale
{(dimensioni di una citt).

E' possibile azzardare qualche previsione circa I'evoluzione futura del clima terrestre?

Sebbene negli ultimi anni si siano fatti molti progressi verso lo sviluppo di una teoria quantitativa del clima, sia
aftraverso studi sperimentali e di osservazione, sia attraverso modelli matematici, Ia scienza non é ancera in grado di dare
una risposta affidabile. Qualche indicazione pud essere dedotta con metodi statistici tenendo conto delle possibili
implicaziont future dell'sttivith umana. Le fluttuazioni dal chima nel passato sembrano suggerire che il riscaldamento
interglaciale degli ultimi ottomile anni dovrebbe essere sostituito da un regime di raffreddammento. L'avvio di questa
svolta potrebbe essere ancora lontano qualche centinaio di anni, oppure addnittura gia in corso: la gradualitd del
fenomeno sarebbe tale da rendere la variazione impereettibile per periodi dell'ordine di anni. Va tenuto presente in ogni
caso che la precedente affermazione potrebbe risultare non valida se, com'® stato git ricordato dovesse prevalere,
unitamente ad altrt effett], lincremento di anidrde carbonica nellatmosfera. Se questa scconda ipotesi si avverasse, st
avrebbero notevoli riduzioni dei ghiacei sulle regioni artiche, con importanti consepguenze per if clima di tutto il plobo.

In conclusione sembra necessario fare ogni sforzo per progredire nella schematizzazione ¢ nella rappresentazions di
tutt: t fattor e di tutti i possibili meccanismi di interazione tra le varie parti del sistema, con particolare riferimento agli
scambi atmosfera - oceano. Questi studi vanno integrati con misure 8 scala mondiale di parecchi element, tra cui:

- Radiazione solare (soprattutto nel visibile e nell'ultravioletto)

- Contenuto medio di CO,, ossidi di azoto, aerosol troposferici ece.

- Potere riflettente della superficis terrestre, specie della neve ¢ del ghiaccio.

Con queste misure sara possibile confortare le ipotesi ¢ gl schemi teorici con dati sperimentali osservati,



2 - L'atmosfera ¢ la sua descrlzione matematica - Equazioni fondamentali della meteorologis

2.1 L'atmosfera

Prima di addentrarci nella matematica del! problema infroductamo per un momento Toggetto del nostro studio,
L'atmosfera & un invelucro gassoso che circonda la Terra, ¢ soggetto alla sua forza di gravith e la SEEUE nel suoi
movimenti di rotazione e niveluzione. Data la premessa sorge spontanea la dormanda;

Come mal per effetto della gravitd l'atmosfere non é tutta schiacciata sulla superficie terrestre?

La nisposta misiede nella natura gassosa dell'atmosfera. 1 gas infatti, per natura, tendono ad occupare tutto lo spazio a
loro disposizione esercitando in ogni punto di esso ia medesima pressione. Ogni squilibrio  di pressione che vicne a
crearsi genera immediatamente una forza diretta dalla pressione magglore 2 quella minore tendente a ristabilire
Tequilibrio eriginario. Cid ¢i fornisce lo strumento per rispondere alla domanda che ¢i siamo posti; a caunsa della gravita
infatti 'atmosfera ¢ disposta non uniformements attomo alla superficie terrestre ma con densita, e oviiamente pressione,
decrescenti dal basso verso Yalto. Esiste quindi una differenza di pressione tra la base ¢ la sommita dell'stmosfera che
geners una forza uguale ¢ contraria alla gravitd facendo si che questa eviti di far collassare atmosfera in uno straterello
adiacente alla superficie terrestre.

In assenza di alwe forze latmosfera rimarrebbe in equilibrio, ossie in condizioni barotropiche, msultando
praticamente statica. In realtd it differente riscaldamento della supeificie terrestre, provoca gradienti orizzontali di
temperatura e di conseguienza le superfici di ugual pressione e di ugual densiti tenderanno ad inclinarsi tmituamente
generando e cosiddetie condizioni barocline.

Relativamente alla composizione chitnica I'atmosfera risulta composta da Azoto ( 78% ), Gssigene (2196 ), e per I
195 da altri gas, tra i quali l'anidride carbonica, linsteme di questi gas definisce i componenti principali deliatmosfera,
che perd non hanno alenna rilevanza a livello di "tempo” meteorologico. Meteorologicamenta parlando infatti, un molo
fondamentalz & rivestito dai componenti variabili € precisamente :

- Vapor d'acqua : Presente nei pritni Kin di altezza, prodotto per evaporazione da superfici liquide. E' fondamentale
in quanto nei cambiamenti di stato immagazzina e rilascia calore, rappresentando quindi una fonte di energia, che nai
casl pill intensi pud dar lnogo a fenomeni come temporali ¢ cicloni. Inolire per la sua capacity di assorbimento della
radiazione nfrarossa trattienc il calore emesso dalla superficie terestre; & per questo che depo una notte con ciclo
nuvoloso si hanno temperature maggiori rispetto ad una notte di cielo limpido.

- Pulviscolo atmosferleo | Anch'esso presente essenzialmente nei bassi strati, viene prodotto per erosione delia
superficie terrestre, anche se la percentuale maggiore di esso & dovuta al sale che si libera dalla superficie marina in
seguito ad onde e spruzzi. E' importante perché svolge il ruolo di nucleo di aggregazione del vapore dugante il processo
di formazione delle nubi e delle nebbie,

- Ozono: Sitrova tra 1 25 ed i 70 Kin di altezza in piceolissime percentuali. Cid nondimeno riveste un' importanza
enomne in quanto fa da scudo alla radiazione ultravioletta, dannosa alluomo e alls piante. Si forma fotochimicamente
per scomposizione di ossigeno molecolare, dovuta allassorbimento di radiazione UV, e ticomposizione di ogni atomo
litero con un'altra molecols di ossigeno. Ha un tempe di vita molto breve in quanto, sempre a causa della radiazione
U.V,, si ridecompane in ossigeno molecolare pitl w ossigeno monoatomico, e quindi 4 sua esistenza é legato al bilancio

tra produzione e distruzione delie proprie molacole.



La quantitd di ozono ¢ variabile con la Jatitudine e nel corso dell'anno, ma é accertato che nuelei di massima
concentrazione sono presenti alla quota di 25 Km in comispondenza delle grandi depressioni, nientre basse
concentrazioni sono associate alle zone di alta pressione. Questo fatto mette in luce un legame tra la slta e lo bassa
atmosfera che potra forse rivestire notevole importanza quando se ne sepra di pitt e che comunque dimostra come anche
la conoscenza dei fenomeni in alta atmosfera pud essere utile par cornprendere cosa succede nei "centri dat tempo”
anche se apparentemente non sembrerebbe possibile, -

A questo punto € lecito porsi la seguente domanda :

Come possiamo descrivere t moviment dell'atmosfera e le grandezze che ne prendono parte ¢

2.2 Equazioni fondamentali della meteorologia

Prima di definire le equazioni rinfreschiamo m po' di concetti di fisica generzale e precisamente 1 moto di una

pariicella in un fluido rotante.

o
¥ | fig1)
Consideriamo una particella P di massa unitaria immersa in un fliido animato di moto rotatorio ¢ dotata di velocita

U. Ogni punto del fluido si muoverd quindi sispetto ad un osservatore estemo con una velocita
|Vi=lQAR{=QRseno 21

Ora per definizione un sisterna ruotante ¢ un sisterna non inesziale, quindi bisognera definire le leggi del moto
fispetto ad un sistema inerziale per poter parlare in termini assoluti.

Rispetio ad un sistemna inerziale la velocita del punto P viene ad essere:

V=V, +V, 2.2)
dove a sta per assolato, r per relativo e Vg ¢ la velocitd con cui si muove it sistema non inerziale rispetto a quelle
mnerziale. Nel nostro ceso V,, € data dalla 2.1). Sostituendo questa espressione nella 2.2} ed esprirnende [a velocitd come

derivata rispetto al tempo, otteniamo:

dR dR
T
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La 2.3) mi dice come associare la variazione lagrangiana di un vettore R qualunque nel riferimento inerziale a quella

nel riferimento non inerziale. Essendo stata ricavata in modo generale, nulla ct vieta di applicarla ad un qualsiasi altro

veftore:
7 b
dVa _J oVt | QA Ve 2.4) .
dt |, dat |,

che sostituendo a secondo membro lespressions per v, diventa:
dVa dVr
——t = +20AVr + QAN Ve 2.5)

dat J, dt |,

Il termine a primo membro ¢ laccelerazione assoluta, misurata nel riferimento assoluto, che dovrl tener conto di tutte -
le forze che agiscono sulla particella. It 1° termine a 11° membro ¢ Faceelerazione della particella misurata nel sistema
non inerziale (inisurabile giomatinente, in un qualsiast rifetimento), mentre gli ultimi due termini sono caratieristici della

non inerzialita del sistema e definiscono rispettivamente:

20AV: Taceelerazione di Coriolis (Forza deviante per unita di massa).
L'effetlo ¢ quello di deviare la particella a destra delia sua traicttoria
di moto nalfemisfero boreale e a sinistra in quello australe (fig.. 2 )
La componente verticale si trascura in quanto il peso apparente

della particella ha variazioni per ordini di grandezza molto piceoli.
QAQAVY Accelerazione centrifuga

Per completare 1a 2.5) dobbiamo quindi esplicitare il terniine a I° membro:
AdVe
—l=g+ L + L 26)

[ i ] g p

dove g: forza di gravita; Fp : forze di pressione; F, :Forza di attrito

Le forze di pressione sono le pitt importanti in atmosf: era, Heaviamole.

z

iy



1

A
_ A /
emistero nord emisfero sud
) Q) 4]

Fig. 2. - Effetto della semplice rotazione del piano orizzontale attorno alla

verticale sul moto di una particella di aria:

8) Nellemisfero Nord: mentre la particella muove in direzione
AB Il piano ruota in senso antiorario, L osservatore solidale al
piano vedrd 1a trajettoria deviare verso C (Posiz, [ e 1] primae
dopo la rotazione).

b) Nellemisfero Sud: Essendo oraria la rotazione del puzno.1os
servatore solidale ad esso vedr Il moto AB (posizione 1) proce-

.. dere secondo AC (posiz, 1),

LR N
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‘Le componenti lungo le tre direzioni saranno date rispettivamente dalla differenza tra le pressioni esistenti sulle facce

opposte del cubetto in figura, hungo la direzione voluta, e moltiphicata per la sezione intevessata :

Fr=(p1-p2) &y6z; Ky = (pa-p4)Sx87; Fr = (ps - ps)8x8y 2.T) | ’
j

Supponendo di avere a che fare con incrementi infinitesimi si pud sviluppare p in serie di Taylor rispetto al fentro O
]
(considerando per semplicit 1a sola componente x): i

op 8% 2 Op Bx 2
= - = +0O((8x ) = po—- ——+ O(8x 3
PL=pe ox 2 (%) p=p ox 2 (©x%)

perianto sostitzendo nella prima delle 2.7) si ottiene

Ix= w—é—igﬁxﬁyﬁz = _192 ed analogamente per le altre
Ox _ P ox
oy 0

0 10
Iz =-~~—Eax5y52:—~¢£ 2.8)
dz p 0z _
=>da cui deriva :
1
TF=—=Vp 2.9)
P
La forza di pravita é presto definita: g= (034 0 +gk); g;_’-——'GI\J:’R2 2.10)

Infine abbiamo Iatirito, Per ricavamne l'espressione considereremo il scguente esempio: supporremo di avere degli

strati d'aria estesi fino alla quota z, che la superficie terrestre sia perfettamente liscia (eliminando k= rugosita che

potrebbero creare frbolenza negli strat) e che il campo di mioto sia sole orizzontale:

Y=ui +yj 2.1
Inoltre considercremo una lastra al tivello z, in moto sotto 'azione di una forza costante F parallela allo strato . In tali
condiziont Ia lastra, pur sotto Tazione di una forza, tendera a mueversi con velocitd V costante. Cid é dovuto all'azione

esercitata daghi strati sottostanti la lastra, azione che si manifesta attraverso la forza di attrito. Fisicamente avremo la

situazione in figura:

F

V2 ey

fig. 4)

Nello strato z, per effetto del rallentamento che ogni strato genera su quelio immediatamente sovrastants, si avra un

gradiente di veloeita verticale e Ia forza d'attrito , uguale ed opposta alla forza motrice F, sari data da:

12



'E:].I.SX 212}
z

dove p : coefliciente di viscositd dinamica; S : area dello strato. Per Paria p= 1.7 x 10710 m1 41
Nel caso generale, che si verifica nelia realtd, potremo ricavare la forza d'attrito con lo stesso ragionamento fatto per

ricavare le forze di pressione ¢ considerando il limite delta 2.12) su distanze infinitesimali:

fu
Tx =18 — - 2.13)
; oz .

Prendiamo in esamz il solito cubetto di volurue infinitesimo $x8y&z

z

e

4
X

.h'r' - =
4

fig. 5)

Pet le componsnti dell' attrito bisopna ragionare perd in modo leggermente diverso rispetto al caso del gradiente di
pressione, ed un pochino pit accorto, infatt per ogni componente possiamo avere tre contribuli e precisamente due di
shear { se pensiamo all' esempio precedente possiamo avere variazione lingo 1a verticale sia di Uche di V'), ed uno di

compressione - allungamento. Pertanto converrd introdurre la notazione Tij iendendo con i la direzone della

componente ¢ con j la direzione che fornisce il contributo; in questa notazione la 1y ricavata dall'ssempio si scrive:

Ou :
Ta = — 2.14)
oz
A questo punto possiamo considerare il cubetto e ricavare i conttibuto Tyy come differenza tra le facce 3 € 4 dej
cudetto:; '
o Oty 8z Ot 8z 18, 10[ pu]_ otu
T e T Ty P — 6x8y =~ —— o = e
oz 2 oz 2 p Oz podzl Bz oz
2.15)
: 2
s . u;
che scritta in forma compatta diventa : Ty = Lt 0 2'
P OX;

3
. L L
Consideranda che 1 = E:LT;J' oftenjamo=> Ty = LVE u
j=t P P

Ripetendo fl medesimo ragionamento per gli altri contributi otteriamo:



L
=By 2.16)
p
A questo punto abbinmo tutt gli elenient per aserivere in forma conclusiva Tequazione 2.5):
1 * , dv
-=~Vp-g +nVIV :[ dtr:} +2QnV, 217)
P r

" . . oy
dove abbianio considerato g = g + QA L2 AR, definita come gravith effettivi, accorgimento reso possibile dal

fatto che sia la grawvita che la forza centrifuga sono dipendent dalla posizione.

2.3) Differenziazione totale : formulazione lagrangiana ed euleriana

L'equazione del moto 2.17) penrnette di ficavare il differenzials totale della velocits, ovvero la («'ariazjone di velocita ¢t
una particella d'aria, misnrata in un riferimento solidale con essa. Questo modo di procedere é il cosiddetto metodo
lagrangiano. Si pud ben capire come questa formnulazione non sia molto pratica, soprattutto in meteorologia dove le
grandezze sono misurate nella maggior parte dai casi da punti fissi al suolo { staziond meteorologiche). E' necessario
poter esprimere quindi ta vartazione locele espressa dalla (2,17}, ossia considerare un punto di vista euleriano, Dall
analisi sappiamo che la derivata totale € esprimibile attraverso il formalismo del differenziale totale e quindi

51:§1+‘,V‘_. = gl:——vV"—le—ZZQA\'-—g* 2.18)

dt ot ot P

che dscritta per coniponent: diventa:

T AU e Vo s W m g _ 2.19)

con f=20send

Sentto in questo modo il sisterna miette subite in mostra l'aspette che 1o caratterizza, la sua non - lincarith. Essa € data
dal termine v V ¥ e fa in modo che il sisterna (2.19) nen abbia soluzione unica Vt. In altre parole, date 12 condiziont
iniziali, non ¢ possibile integrare le (2.19) ¢ troviare un’ unica soluzione definita per ogni istanite.

Per risolvere questo problema l'unica soluzione ¢ lintegrazions numerica per passi suecessivi utiizzando metodi
opportury, dei quali parlereimo pit diffusaments in seguito. Per il momento focalizzeremo la nostra attenzione su due
cose:

- Effettuare un' analisi di scala sui termini delle {2.19) per valutarne T'ordine di grandezza

- Chiudere il sistema (2.19) che per il mnomento presenta 3 eqiiazioni in § incognite 1,v,w,p,p

231 - Analisi di scala

L'analisi dimensionale o di scala ¢ uno strumento applicativo molto potente ¢ semplice allo stesso tenipo che ¢
censente di semplificure le equazion del moto. ’

1T sisteinna 2.19) infatti é un sistema di validita generale, ed ha perfanto al sno interno gl effetti di tutte le scale di moto
presenti in fluidodinanica. L'analisi di scala ¢i permette di semplificacdo selezionando una scala speeifica, cosi da

studiare uta sola delle possibili seale di moto permesse.
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Per ottenere questo risultato quello che si fa in pratica ¢ di sostituire alle grandezze presenti nelle equazioni i valori
medi comunemente osservati alla scala che si vuole studiare.
Trattando questo cosso prevalentemente di meteorologia sinottica assumeremo come valor delle prandezze in fioco i

valor cérattcristici di questa'scala paria :

U => m.mfs é-E => mn.lhn--lf.'f*"‘N!m3
\ : Ax 105m
W o=>16%m/s
: R - loogmb=10N;m3
I => 10°m Az 15*m
T=L_g% f=> 107
- u ' Ip =>'1Kg!m3

" In tal modo ciascun termine nelle 2.19) saré caratterizzato da un diverso ordine di grandezza ;

. 2 . .
s _J .H.:m"‘ 1dp i‘.’i=10‘3 fu=>fy=10"3 _
G L Cpdx. Ax
dw WU 7 1dp Ap
¥ o Mage? 102 o B2y, => 10
dt L b dz £

A questo punto possiamo fare diverse osservazioni:

a) Le accelerazioni orizzontali sono di un' ordine di grandezza inferiore rispetto alle forze in gioco, pertanto in prima
approssimazione potranno essete trascurate.

b) L'accelerazione verticale & praticamente nulla rispetto alle forze presenti nella 3" eugzione del moto, dando lﬁogo
al cosiddetto bilanciamento idrostatico tra campo di pressione e campo gravitazionale.

L'analisi di scala ¢t mostre quindi, a scala sinotiica, un'atmosfera sostanzialmente in equilibrio.

Quindi, a meno .di errori del 27 ordine, le (2.19) possono riscriversi nel modo saguente :

1dp

1%

P ox%

Ao

p oy

1‘32."

b2z £ 2200

A questo punto lo studente curioso potrebbe chiedersi : Esistono altre scale di moto ? Cosa accade al sisterna se
cambiarmoi valor di scala ? _
Effettivamente esistono altre scale di moto, non solo ma & possibile classificarle oltre che in funzione dei valori

caratteristici di scala anche in funzione di un parametro fondamentale, # n° di Rossby :

Ro==

Tale termine esprime il rapporto ira accelerazione (forza inerziale U/ L) ¢ forza di Coriolis (fU}; laddove Rg< 1 i
termine inerziale & pidt piccolo rispetto alla forza deviante ed al giadiente di pressione e i'atmosfera ¢ nella situazione

descritta inaternaticamente dalle (2.20), ¢ prende i} niome di bilanciamento geostrofico.



Le scale caratterizzate da R 3> 1 invece, sono quelle piil piccole e contraddistinte da tempi caratteristici pitl brevi.

Da un punto di vista generale le scale di moto possono essere suddivise secondo la tabella 1 :

Scala di moto Ra A4 T4

Microscala - Imt $eC - min

Onde di gravith 102 R1 km min - ora

Mesoscala 102-10 R25- 10 Km ora

Piccola sinottica 1 A4100 Km ora - giomo

Sinottica 10-1 R2100 - 1000 km glomi

Planetaria AUR > 1000 Km giorn - settimane
(tab.1)

A4 e T/4 sono, per definiziong, la lunghezza ed il tempo di scala e fappresentano Yosdine di grandezza spazio -
termnporale per il quale si producono variazioni significative delle grandezze meteorologiche per la scala considerata.
Tanto per fare qualche esempio la scala sinottica é quella in corrispondenza della quale viaggiano la maggior parte dalle
perturbazioni, franne quelle piil intense che originano nella piccola sinottica, e dove nascono i cicloni extratropicali. Le
scale pitt grandi, denominate anche climatologiche, danno ospitalitd alle onde planetarie, che racchiudono 1'intero globo
terrestre, mentre sull'altro Jato della medaghia non vanno trascurate le piccole scale (per intenderci al di sotto dei 2 Km),
in corrispondenza delle quali possono aver origine fenomeni a volte intensissimi come i tomadoes e le trombe d'an'é.

Una menzione a parte, infine, per Ia mesoscala dove si manifestano tutt ghi effetti locali, dovuti ad esempio alle
montagne, at Jaghi o al mare (brezze di mare) e anche fenomeni temporaleschi innescati da intensa convezione.

Per ¢id che riguarda la seconda domanda in parte abbiamo gia risposto se si guarda la tabella e si pensa a quanto
appena detto, Infatt considerare valor di scala diversi pud voler dire considerare fenomeni anche fisicamente diversi,
tanto per portare un esempic un sistema convettivo temporalesco sicuramente non soddisfera lé terza delle 2.20) visto
che Ie accelerazioni verticali in una situazione del genere sono tuttaltro che trascurabili ed il sistema nel suo complesso &
ben lungi dall'essere idiostatico.

Risulta quindi indispensabile per descrivere un fenomeno fisico, il saperlo valutare in modo oculato anche e
soprattutto come ordine di grandezza, per non incorrere poi in non desiderati errori di valutazione.

Sperando di aver soddisfatto le curiosita dello ;smdente torniameo alle 2.20).

Le prime due equazioni di esso esprimono il cosiddetto vento geostrofico, che come vediemo é una buona
approssimazione del vento reale laddove le isobare siano regolari e non presentino forte curvatura mentre Ia terza
equazione, ¢ invece I' equazione dellidiostatica ed esprime l'equilibrio tra il campo di pressione e quello di densita

(ternperatura),
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2.3.2 - Vento geostrofico
Considereremo per semplicitd un moto rettilineo e stazionario, cosicché e uniche forze agenti saranno il gradiente &

prcssu)ne (P} e la forza deviante (D) Sotto queste ipotesi la situazione ﬁsma ¢ quella di ﬁgé rappresentabile

matemancmnente attraversa le condmom
Ve@00)  um—nb

poy-

970 : 4

980 .
v
Qg0 )

1000
1010~ -

i
fig.6)

Questo fa si che il moto spontanco, che sarebbe nel senso del gradiente di pressione (lunge I), v'enga influenzato

dalla forza di Coriolis (D) fino a dispersi parallelo alle isobare (62.7)

b fig. 7)

Nei bassi strati 1a cosa st complica in quanto oltre alla forza deviante si somma I'attrito e la situazione diventa quella

difig. 8:
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fig. 8)
L'attrito ¢ fondamentalz in quanto non agisce solo da freno ma causa anche una deviazione del vento, di nn angolo «

tispetto alla direzzone del veto geostrofico, dipendente dalla natwra del terreno, dalla stabilitd dell'aria e dalla latitudine
{Tab.2):



Tipo di Latitudine 20° Latitudine 45° Latiudine 70° - {'

| superficie !

Insta Stab. Inst, Stab. Inst. ]

Stab, b. |

Mare 25° 40° 15° 3ge 1g° 235° I

Terreno 35° 50° 25 40° 20° 350 ;

planepgiants
Terreno 45° 60° 35° 50° 3ge 45°
{molto |
accidentato

(tab.2)

In altre parole se i moti dell'aria fossero stazionari ¢ senza attrito ¢i troveremmo sempre nella situazione di fig.6 col
fsultato che non cof sarebbe mal un livellamento dei campi barici, con la conseguents altemanza del fempo
meteorologico. Fortunatamente la non completa stazionarietd dei moti nella libera atmosfera e la presenza dell'attrito nei
bassi stratt (1000 - 1500 mt.} favoriscono if kivellamento barico e l'alternanza continua di situazioni meteorolopicamente
diverse. Per rendersi conto di cid basta osservare una carta al suolo e notare come i gradienti di pressione pil intensi si
abbiano sugh oceani e sulle distese polari dove Yatirito & molto basso, mentre si affievoliscono grandemente
nellatiraversare regioni continental. |

Per avere una stima del Vg st pud usare una semplice carta mcteorqilogica, raffigurante le linee di livello di una data
supetficie isobarica, avendo l'accortezza di utlizzare 12 2 20) in una forma leggermente diversa. Consideriamo infatti

queste equazioni nella loro forma incrementale :

fu= _14p
p Ay
_1lap
fv= o Ax
LAp
L 221
5 p Az . )
Sostituendo p neavato dalla terza delle 2.21) all'intemo delle altre due equazioni si ottiene ;
u= Az
fAy
v=_BAZ 2.22)
fAy

In questo modo, ricavando dalla carta meteorologica —2—-2— e -i—? ¢ considerando per e g i valor noti, il calcolo dal
Y X

Vg pud diventare un utile esercizio didattico (es. n°5). 1 valori cosi ottenuti risultano una buona approsimazione del |
vento reale per I'atmosfera al di sopra dall strato d'attrito, mentre lo sovrastimano all'interno di tale strato, per i motivi

anzidetti. Tenendo presenti gli ordini di grandezza che ¢i hanno consentito di arrivare @ queste conclusioni andiamo a

calcolare i n® di Rossby :
U 10 -1
RO =P 0
. 107 10
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che € proprio rappresentativo, come del resto ¢i si aspettava, della scala sinottica. Quindi, ogni qualvolta Ry << 1
Yapprossimazione geostrofica € 1ina buona stima del vento reale.

Un concetto infitnamente legato al vento geostrofico ed altrettanto imporstante & quc]l;) di vento termico. Cid risulta
evidente se si considera che in presenza di un gradiente orizzontale di terperatura deve aversi uno shear vericale del

vento geostrofico, come illustrato in §g.9, tenuto conto che stiamo ipotizzando Fatmosfera idrostatica e del legaine tra

vento geostrofico e gradiente di pressione.

»x
fig. 9)
In termini matematici possiamo considerare I'equazione idrostatica esplicitando la densita p attraverso Fequazione di
stato dei gas perfetti: :
: Bz -__'__.a_i?. = __5_}7_131 - ' 2.23)
e P E

Dalla figura risulta 6z > &2y, pertanto per la 2.23) sard Tz > Ty. Le equazioni che forniscono la variazione del
vento geostrofico con la quota possonio ricavarsi facilmente se considenamo un sistema di riferimento isobarico, nel

quale risulta

=ﬁ1[a_¢]
floy o
_Ho
Ve -——}—(ax] 2.24)
P : _

Differenziando le 1.24) rispetto a p otteniamo ;

Qug _ _R{OT

dinp £l oy >

dve RfaT

He |2z 25

Jinp f{ﬂx)P 229)
dvg R '

= —E = ka{VT 2.2
anp =RV, 6)

% __Rr

dove si & usata la condizione X = —
dp P

- La 2.26) prende il nome di equazione del vento termico, che come si vede altyo non & se non uno shear verticale del

vento geostrofico,
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Vettortalmente parlando possiamo ficavarto facendo materialments la differenza tra i venti geostrofici presenti a due
livelli isobaried diversi; dalle 2.23) risulta ;

ur :"-%-%(4)1*%)

(¢~ o) 227)

N
fox
Dalle quali ¢ immediato osservare che il vento termico & proporzionale aflo spessore esistente tra le due superfici
1sobariche considerate (e quindi al loro AT) (vedere esercizi 8 ¢ 9),
11 vento termico, olire a stabilire importanti relazioni tra campo del venlo e temperatura, € anche un interessante
strumento diggnostico in quanto permette di rilevare fe avvezioni di temperatura.

L'espressione in forma vettoriale della 2.27)

Vi :-f:kf\ V(d: — o) 2.28)

ci dice incltre che il vento termico ¢ un vento che spira paralielo alle isoterme in modo tale da lasciace sempre alla sua
destra l'ania calda.

Invirth di queste considerazioni é immediato ricavare che una rotazione antioraria (oraria) d=l vento geostrofico con
ta quota prelude ad un'avvezions fredda (calda) nello strato considerato (Gig. 10 ed esercizio 10). Un modo estramarments
semplice ed efficace per valutare il vento termico € rappresentato dalla carta delle topografie relative (fig.11a - 1!1b), un
tipo di carta meteorologica che mostra lo spessore tra due superfic isobariche quelsiasi.

In figura & mostrata la carta delle topografie tra I superfici isobariche 1000mb e 700 mb; in base aghi spessor &
possibile individuare le miasse di aria relativamente pitl fredde e pity calde, ed f vento termico, parallelo alle lince di
1sospessore {rappresentative delle isoterine). . |

Un'utile ed istruttiva applicazione di quast concetii & stata fatta per lincidente di Chemobyl, per ricavare una stima
del movimento nei bassi strati della nube radioattiva, utilizzando proprio il vento termico e le carte delle isallobare.

In particolare, conoscendo il campo del vento ad 700 mb (fig.11a} ed il vento termico tra le superfic] 700mb ¢
1000mb (fig.11b}, si pud ricavare la rotazione del vents con la queta nello strato suddetto e stabilire cosi in mado
attendibile la trajettoria seguita dalle emissiont radioattive nello strato prossimo al suolo.

| risultat oftenuti, seppur qualitativi, mostrano perd un accordo con le traiettorie sperimentali tale da ritencre questi

concetti dei validi strumenti a livello diagnostico e pratico,

Vziz,;)

Y] .

Vgiz)
o fig.10)

24



WIND AT 700 hPae 26 4 86 0 GMT + 24 H

o‘ - “"‘-—-."....-:\\\‘ } / /M . \)f\ (
“Naya, ..|\)’t ) A
. WMy, tt] 20

srmnu.«h,_..:m

1eretditte g i ,7’/
e Lrsnrtl .Z////
»' rf/ Ly
//”lﬂ///)/
f / /;

/, 174] //ﬁf&'
i ’, ”",f ”m}';m / 1

\
28] W
11 HISHIN
T m...'\'\'\m:m::n‘m“‘“
’!"h\\\\\\_ f.’f”””l

7 PR

o P T2y At

ﬁu—srft} fl{}n\\\\ j”;?-uu"_:‘\\

~, ‘\\‘.f/llllfiil\!&‘?-“\ul 3
A NIy
-‘\\i”'/ sre 22 LT _
AN N //H/gé{f /;, h -/
ANS=rn N/, ..

LY wwt e i . /,I,f!.--‘-., __,,::-- \__,_,,/"

\::~ . ,_4%:}// 22 LIS s ==

NSIINY2cra 1 A I 2*-‘*

\1 “”; "l? NI%;;HI.C‘- ‘ .,.\\ VY
A \t?-J, AT /{ ’,,f ,}‘)li\\:-il.s:’;,pl ;’
‘\‘}\""V/..f//f /I{ A e /
‘\,L*-- -c«..-z/{ (XA S

“‘—-—P" ’f'l"“" ,//“j.(

- e el
f///nnin-"';f’,', PR
W/// ///,,,",..,,/

-
J!"-;/ |
""W//’/’/’/’/ YR wawsdt? "?1!/,
//"/:.-ﬁ-""‘*,/,_. :_/...."r tulL ¢
Tl . i :

g‘% 51& #2002

max[HoA Teeson

RELATNETOPOGRAPHY 700- IOOOMB 26 4 86 @ GHMT + 24 H




2.3.3 - Vento di gradiente

In regioni di forte curvatura, dove il vento geostrofico pud lasciare a desiderare come stima del vento reale, pud -
essere il realistico considerare il vento i gradiente. A tale scopo introduciamo un nuovo sistema riferimento, le
.. coordinate naturali, definito dalle direzion, z, t n rispetivamente asse verticale, asse tangente alla traiettoria ¢d asse
nommale ad essa (fig.12), che soddisfano e seguenti convenzioni :

Z >0 verso l'alto; >0 alla sinistra della direzione del moto, i>0 lungo la direzions del mota,
dt

P /i

ﬁg.n) fig.13)

In questo sistema di coordinate Ia velocita pud essere scritta nel modo seguente ;
dvy _cl\ft v dt

g dt dt dt )
Tenendo presente Ja fig. 13 i1 11° teriine a 11° membro pud essere riscritto come :
dE_01d5 o gi=B gempay =>4tn 230)

dt  ds dt dy ds R
e qnindi risullera : dt = n}:
d R
codve o dv V2
daeni=> ~m et 2.31
dt dt R )
Cosi facendo l'equazione del moto sul piano orizzontale viene ad essere espressa in funzione delle nuove coordinate :
dy 1dp
lingot: ——=——-2%
dt p s
2 ' -
lungo s -\i~+ﬂe’=-l@ 233
R pOs

1] camnblamento rispetto al sistema (2.20) sta nel fatto che ora abbiamo 1a forza centrifuga (VZ/R) . Per i moti hungo le
isobare si ha (8p/0s) = cost. e quindi V=cost , ottenuta dalla seconda delle {2.32) dal bilanctamento delle tre forze in

gioco (centrifuga, di Coriolis, gradiente ).
Pet far ¢id dovremo risolvere l'equazione di secondo grado

2
Yo+l 233)

che ha come soluzione :

fR . IfPR* R ép
. ‘_l T o | 2.34)

A questo punto bisognerd discutere i diversi casi ricavabili dalla 2.34) imponendo come condizione che le V stano

reali e non negative.
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non ammette soluzioni fisiche; infatti s pure il radicando fosse positivo sarebbe comungue minore di fR72

a) ?—E<0
én

ho ma sola soluzione permessa, la radice positiva,pari &
22
2 Y'4 opon

che cormsponde ella figura (14.2) e definisce una circolazions ciclonica regolare.

v
i C
Ce
fig.14a)
bR O
b2 5o
én
Esiste una sola soluzione, 1a radice positiva ;
y-_ R IR? Rép
2 4 p on
che stavolta perb definisee una circolazions ciclonica anomala (fig. 14b}:
e \
-_-‘
L‘_, / C,
¥
fip.14b)
b2) P g
on
In questo caso sono ammesse entrambe le sohuzionis
\
(——-—-—‘-"‘-__.-—-—_t,
C Ce
ferg? ¢ o J'v
fr f*R* R dp
V= Sy 2= 7K .
2 4 pén Bg.14c)
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'
I

i\
» C, T i
|
t
v fig.14d) i
Tali soluzioni descrivono rispeftivarnente un' anticiclonica anomala ed un' anticiclonica regolare (fig. 14 ¢-d).
Le cosiddatte circolazioni anomale, non sono molto facili da ottenere, in quanto non appena si manifesta un’
accelerazione dovuta al gradiente di pressione, 1a forza di_Coriélis tende & produrre un nommale equilibrio di gradiznte.
Che cosa abbiamo oftenuto di diverso rispetio al vento geostrofico ?

In coordinate naturali il vento geostrofico assume la forma ;

1o
et 4 2.35
Ve pf on )
che sostituita nelle 2,33) permette di stabilire un legame tra i due tipi di vento :
; :
%+ V- £V =0 1.36)
{v \Y v
>V —+f|=fVy = Y 23
[ R ] & v R 2

Anglizzando la 2.37) si osserva che per R > 0 (flusso ciclonico) il vento geostrofico sovrastima il vento di gradiente,

mentre lo sottostima per R < 0 (flusso anticicloneo). _ _
E' interessante osservare che per R—» @0 (isobare rettilines) Vg —» 'V, ed inoltre it termine di scostamento &

proprio R, e quindi fintanto che Ro<% t V é un'ottima approssimazione del vento reale, come per altro avevamo gia
ricavato per altra via {esercizio 6). '

Inoltre luso del vento di gradiente comparta il dover conoscere il raggio di curvatura delle traiettorie ¢ quindi Fuso di -
coordinate cilindriche, che richiedono una male di caleoli non md.iﬂ'crente;' d'altro canto il vantaggio che si ricava da
questa rappresentazione ¢ comungue piccolo a scala sinottica e quindi si préferisce adoperare .il vento geostrofico

allinterno delle equazioni del moto, piuttosto che 1 vento di gradiente.

2.4 - Chiusiira del sisterna 2.20) : Principi di conservazione della massa € dzl calore

Finora abbiamo lavorato esclusivamente sulle tre componenti del moto, tralasciando il sistema nella sua totalita, che
invece presenta ¢ingue incogrite (u,v,w,p,p). Pertanto i} prossimo passo sard la cosiddetta chiusura del sistemna, fare in
modo ciog che abbia un pari numero di equazioni € di incogmite. A tal proposito introdurremo altri due principi di -
conservézione, quello della massa e quello del calore che ¢i forniranno le due equazioni di cui abbiamo bisogno.

2.4.1 - Principio di conservazione della ruassa

Consideriamo un cubetto (fig.15) e la relazmone esistente tra fluido entrante e fluido uscente attraverso una sezione

normale all'asse x (facce 1 € 2):

25



prudydz—prusdydz = % dv - 2.38)
La 2.38) esprime Ja vaniazione di massa allinterno del cubetto in termini del bilancio tra fluido entrante e fluido

uscentes.
z

r Y

X

T
]
1

f?;___.

y fig.15)

Sviluppando il I° membro in Serie di Taylor rispetto al centro del cubetto possiamo riscrivere la 2.38) nel modo
seguente :

PrusBydz— pyugydz = [[pouo - 215;"_ (pu)SXJ - [Pouo + % % (pu)BXJ]By&

=> pyuBydz— pruzSydz = — % (pu)dv 2.39)
Facendo lo stesso ragionamento per le altre due facce del cubetio otteniamo ;

op 1dp op

—dV=-V(pv}dV =>—-—=-Vv <= T =_pVv-vVp 240
p (pv) T =P p 240)

Utilizzeremo ora Ia 11 delle 2.40) per effettuate alcune considerazioni fisiche; innanzitutto it risultato ottenuto mostra
che la variazione di densita in un punto nello spazio ¢ data da due effetti ;

8) Avvezione di densita : Trasporto di aria con densiti diversa (aria pili 0 meno calda/fredda) nel punto di
osservazione, operato dal campo del vento. Se ad es. avessimo-dell'aria relativamente pitl fredda in arvo sulla nostra
verticale tale termine sarebbe negativo (v Vp < 0) ¢ la tendenza sarebbe quindi ad un aumento di densita.

b) Divergenza di velocita : Il concetto di divergenza & intimamente legato a quello di densita, basti pensare all'effetto
divergente di una comnpressione (aumento locale di densita) in un fluido : in un caso del genere 1l fluido tendera ad
allontanarsi (a divergere) dal punto in cui si sta avendo la compressione proprio per compensare questo effetto e
nistabilire la situazione di partenza. Pertanto se nel nostro cubetto tenderd ad affluire aria pilt velocemente di quanta ne
esca (convergenza, V'v < 0), il risultato sarh di produrre un aumento locale di densita (—pVv >0) e viceversa.

Una formulazione ancor pill efficace della 2.40) ¢ quella in coordinate isobariche xy.p:

(ﬁ‘i) +(@) 22 g 2.41)
o), \ov )t o

d
dove © = -d—? => analogo della velocita verticale in coordinate cartesiane.
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La 2.41) ha due vantaggi rispatto alte 2.49) :
a) E’ un'equazione diagnostica {non contiene derivate temporali)
b) Permette di ottenere una stima dei moti verticali dopo aver stabilito una relazions tre w e

Tale relazione pud essere ricavata esplicitando Ia relazione che definisce ¢ :

V'
=>ponendo v, = Vy + V' con u << | otteniamo :
8
%
=>{ = 512 + V'Vp—pgw 2.43)

1l termine V Vp & nullo per definizione di vento geostrofico, essendo questi parallelo alle isobare.
L'analisi di scala dei termini della 2.43) tostra ;
-(;—E ~10mblg;, V'Vps Im/s * 0,00 mb/Km =1 mb/g; pgw =100 mbig
1
che in prima approssimazione permette di scrivere
@ = NEW 2.44)

In linea di principio quindi, accoppiando la 2.42) ¢ la 2.44) sarebbe possibite ricavare le comrent verticali tsolvendo il

sistena;
[;-L @_) .
ox oy 0 Sp
€ = —pPgwW 2.45)

Abbiamo volutamente softolineato in linea di principio perché nella realts questo procedimento non viene mai
seguito in quanto non ¢ sicuramente uno dei risultati pitt brillanti ai quali si pud giungere, per il fatto che ¢ basato su!
calcolo deﬂa divergenza orizzontale del vento. A scala sinottica infatti questo termine & piccolissimio, feoricamente nullo,
visto che il vento orizzontale tends ad essere geostrafico ¢ quindi solenoidale (¥ v=0). Questo significa che gli unici
contributi alla divergenza possono derivare solo da perturbazion agcos‘troﬁche, nel qual caso perd anche un errore del -
10% nella valutazione di u o v pud provocare errori ben pitt gravi sulla divergenza, ed in ultima analisi su w.

Esistono comunque altri metodi per stimare w, fortunatamente, sui quali tomererno non appena avremo completato

il sistemna (2.20) introducendo il Principio di conservazione del calore.

2.4.2 - Principio di conservazions del calore

Per lultima equazione ¢i serviremo della conservazione del calore scrtta in terming del 1° pritipic della

termodinamica ;

dQ =c dT + pdo 2.46)

Introducendo l'entalpia H otteniamo :
d at

H: —9— = cp .__‘«-a.(_i..g
dr dt dt

=> E = —I—— EE ~r EE dove abbiamo utilizzato la legge di stato dei gas perfetti: T = L
dt  pRdt piR dt PR |
=> H“—i(E*p—“(l.)—(-i-g-—&)—?mc-l—12 => H;:_‘E_‘L_(EE.__.___CPP EIE 2.47)
pR dt  p’R dt pR dt p?R dt
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Se ora sostituiamo a f1° membro Fequazione di continuita nelta forma 2.40) otteniamo :

H= ov dp + 2Py +~1—(cv fl—Ei- CppVv)
pR dt  pR PR dt

> PRI cppo :
dt cv PR

La 2.48) rappresenta la variazione lagrangiana di pressione esprimibile come somma di dus termini, un tetmine

2.48)

entalpico, che rappresenta gl scostamenti dalle condizioni di adiabaticita (H=0), ed uno di divergenza.

A questo punto con 1a 2:48) abbiamo completato Iz equazioni forrdamentali che cercavamo ed abbiarmo ottenuto :

@:—vVum—I»ﬁ@stv—cw

ot p ox

@2—\'V¥’*}—-a—p—fu

ot p oy

E‘J}:‘i~—“-—\-'Vw—-!Lwafnlrf:l_l-—g

ot p oz

@:—v‘("p~p\7v

ol

—52=LVVPﬂERpVV - ReHt -2.49)
al Cv Cy

Queste sisteina teoricamante permetterebbe, conosciuto il valore iniziale delle variabili, di ricavare quello ad un
istante successivo, fomnendo i valon locali delle grandezze fisiche ad ogni istante voluto. Posto cosi il problema sembra
di una faciliti estrema, in realtd non ¢ affatto vero, e cid soprattutto 2 causa dei termini del tipo ¥ Vu; (=1,2,3) a ik
membro nelle equazioni del inoto, che costituiscono 1a parte non » lineare del sistema. Teli termini sono estremamente
criticl, basti pensare che se non vi fossero Is equazioni potrebbero essere risolte analiticamente ad ogni istante vohuto. La
soluzione defte 2.49) pertanto viene ottenuta ricorrendo a strumenti come le tecniche dintegrazione numerica, delle quali
parleremo pii avanti, e che consistono nel discretizzare le equazioni suddette passando agli incrementi, ed integrando
per intervalli temporali necessanaments brevi.

Per ora ¢t firniteremo a ripercorrere 1a storia di queste equazioni vedendo come i Richardson tentd di tisolverle net
1922.
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3 - Approssimaztone quasi - statica .

[ prirmo téntaﬁvo di risolvere le equazioni prognostiche 2,49) venne compiuto da L.F. Richardson, che ne defini le
basi teoriche nel libro "Weather Prediction by Numerical Processes” del 1922,

L'idea di Richardson fu quelfa di considerare le equazioni nella loro forma incrementale, discretizzando le variabili su
di un grigliato spazio temporale di modo che conoscendo i valori di esse su ciascun punto del grigliato ad un istante dato
51 sarebbero potuti ottenere quelli ad un istante successivo, e cosi via per n step temporahi.

Per giungere all'integrazione delle 2.49) Richardson si trové pero ad affrontare due problem :

8) Conoscere la w, non misurabile sperimentalmente

b) Stabilire un legame tra p e p, legame inesistente nelle 2.49), dove queste due grandezze sono definite da due
equazioni diverse, slegate tra loro, conssntendo cbsi ad ognuna di esse di variare indipendentemente dall'altra. Questo _
come sappiamo non € possibile in quanto sia p che p sono grandezze termodinamiche di stato infimamente legate tra
loro. |

Per nisolvere questo problema sarebbe sufficiente Yequazione idrostatica, cosi facendo perd elimineremmeo l'unica
equazione dalla quale poter ricevare Ja velocitd verticale. Bisogna quindi operme m altro modoe, partendo perd sempre

dall'idrostatica :

——=-pg chederivata rispetto al tempo fomisce -z?—( ap) g( ) =D ——( (’)‘p) g(éﬁ
oz ot oz ot
Sostituendo a H® membro l'equazione di continuith oiteriiamo :

d o 5}
—“(gg)gih (Vi P)+g§E(pW) 3.1)
che integrata lungo la verticale a partire da un livello generico 2, {ino alla sommita dell'atmosfera formisee :
a

5 =8 (j(pvh )+ [ (3 (%) |+ 8 (o)., 32)

7

dove abbiamo fatto le seguenti ipotesi:

op - :
= =0 wi =0

La 3.2) prende il nome di equazione delle tendanze. i

1 primi due termind a 11° membro di essa rappresentano rispettivamente i contributi i divergenza e temperatura alle
variazioni locali di pressione; il terzo € invece la cosiddetta variazione di massa dal basso, ovvero se ad un certo Livello
dellatmosfera le ;orrenﬁ sono ascendenti (w > 0) fa pressione a que} livello tende ad aumentare in quanto ¢’ un afflusso
d'aria nella colonna d'aria ad esso sovrastante.

Uguagliando a 3.2) con l'ultima delle 2.49) ¢ semplificando 1 termint simili s1 ottiene :

oo |, ]

N CPLgI(V(p\h)dz) L pVsh—vu Vp+ o 3.3)

che integrata lungo la verticals ¢i fornisce # risultato cercato -

w{2)=w(z, ) + J'f(p,vb,p)_dz 3.4)

Zy
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A questo punto possiamo riscrivere il sistema 2.49) senza i problemi inizialmente presenti ;

@zﬁv.Vuﬂlgirfvhcw
ot p OX
iiv—-*-—vVv—l@— fu
ot p oy
@zw—vav-Eﬂva + Rpt
ot v Cv

10
P:—“—P

gz

F4

w(z)= w(zo)-l-jf(p,\-'h,p)dz 3.5)

2,

Questo sisterna prende il nome di sisterna di approssimazione quasi - statica, fu realizzato da Richardson nel 1922 e
deseritto uel suo libro. Suppenendo di volerlo risolvere su tutto il globo dovremmo porre le scguenti condizioni al
contomo

DY E(Ly,z) =0 => Equazione della superficie terrestra

2) v VI = 0 => Condizionz di parallelismo vento -superficic terrestre

Esplicitando 1a 1) z=h (x,y ) e sostituendo nella 2) si ottiena :

vV(z-h(x,¥))=0 => w=vVh che esprime il nesso tra la presenza di 1n gradiente topografico €
l'esistenza di una corrente verticale. ' .

Richardson, avendo tutto ¢id come punto di partenza tentd una previsions, risolvendo lo equazioni 3.4)
manualmente; si racconta che ui ed altri scienziati, fisici e matematici, abbiano lavorato ininterrottamente per giomi e
giomi cffettvando caleoli su calcol. _

I metodo seguito fu quello di integrare le equazioni col metodo delle differenze finite, riassumibile in quattro passi:

a) Definizione di un grigliato neli'area di interesse, con punti equispaziati lungo le direzioni definite (gencralmente
coincidentl con ghi assi cartesiani). In corrispondenza di ogni punto ¢ possibile determinare ad ogni istante i valori delle
variabili in gioeo o tramite misurazione diretta o per interpolazioni dei campi esistenti.

b) Le derivate vengono approssimmate in ogni punto facendo la differenza tra i valor delie variabili nei punti
circostanti in modo che sia : '

Op Pr-p1 19543 fig. 16a)

oy 2d

Analogo ragionamento per le derivate temporali.

¢) Tutte le derivate vengono risolte attraverso le differenze finite. La potenza di questo metodo sta nel fatto che
pennette di ridte un sistema di equazioni differenziali in uno algebrico, per il quale é sempre possibile trovare una
soluzione. '

d} Ottenuito il valore al tempo t+ At & possibile ripeters la procednra per ottenere i valor al tempo t + 24t e cosi via.

Purtroppo il risultato oftenuto non fu tra i pit lusinghien, 1 valon di pressione previst risultarono di un ordine di
grandezza pit grandi di quelli effettivamente misurab.,

All'epoca si pensd che il fallimento fosse dovuto alta scarsita dei da#i iniziali, specialmente a causa defla mancanza di

sondaggi in quota. Una risposta pitt cliara al problema venne invece dopo la II# guerra mondiale, soprattutto prazie
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all'avvento dei primi computers che svolgevano in tempi molto piti rapidi tutto il tedioso lavoro d1 calcolo. §i cempresc
allora che il metodo seguito da Richardson era stato inadeguato anche per altri due motivi : ' |

a) Scarsa precisione nel calcolo dei tenmind a II° membro delle eqauzioni orizzontali del moto. Infatti per mot sy
traiettoria curvilinea i suddetti termini si bilanciano quasi e quindi ¢ necessario valutarli con accuratezza per ewtare efrort

sensibili su 2 e év_ ' ;
at ot

b} Instabilita numerica. .

Questo problema fu quello che causo gh error pitr grandi. Le equazioni meteorclogiche infatti non n'solvor:io solo i
moti lenti (a scela sinottica, ¢he interessavano Richardson), ma una grande varieta di essi, dalle onde veloci (acusticlie) a
quelle estremarnente lente (onde di Rossby). Per far si che le soluzioni ottenute risolvendo i1 sistema 3.4) col metodo
delle differenze finite fossero stabili Richardson avrebbe dovuto svolgere lintegrazione usando intervalli di temipo pib
corti di quelli effettivamente usati 1 quali non gli hanno consentito di filtrare i moti indesiderati.

Per comprendere pii) da vicino questo fenotmeno risolviamo la generale equazione dellz onde :

aﬁq) N az¢
Nl PSYNE Sl & 3.6
ot? ? ox* )
Per far ¢id andiamo a diseretizzare la 3.6) sul grighato in figura :

rl

y L AJENC

£l Lk Dix

7 <
-.{ A
ro-F m o] '

La 3.6) seritta in forma differenziale col nietodo delle differanze finite risulta :
_@__?_ = ¢‘m+1,r + ¢m—1,r ""2¢m'r

3122 4&2 . > ¢m,r+1¢‘m,r—1 *"2¢m.r :?g ¢m+l,r'|;¢’m"l.f —2¢'mJ
' p] 7

?_2_(?_= ¢m,r+1¢m,r“1‘“2¢’m,r 4t ‘4};

axt 41?

=> Om,r#1 = £{Qm,r; dm+1,r;Om—1,¢5 bm,e-1) 3.7

In particolare quind; it valore delle grandezze considerate sarh al pnnto m ed al tempo r+1, funzione dei valon nei
punti A, B, C e D e ricavabile in modo algebrico, una volta stabiliti gh incretnenti di griglia Eer,

Il problema sorge proprio qui, infatti se consideriamo la retta rappresentativa del moto sul grighato esso ha equazione

= §x+t° dando origine ad un cono degli eventi ampio 2§, dove & ¢ Ia massima velocith ammessa dal grigliato.
1 T : :

Nella realtd, essendo la velocitd dell'onda pari a ¥, il cono risulta ampio 2ty E' quindi immediato realizzare che la
condizione da imporre per far si che lequazione 3.7) dia una soluzione effettivamente rappresentativa della 3.6) deve

as82re ]

Sxy 38)
2 .

ossia Ja velociti con cut si muove if fenomene che vogliamo studiare deve essere rinore di quella massima ammessa

dal grigliato, per evitare problemi di instabilitd numerica,
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In particolare tale condizione implica che la distanza di grigtia non deve essere inferiore a quetla che un'onda con
velocita y pud attraversare in uno step temporale. Se cosi fosse anche piccoli errori di osservazione o di arrotondamento
verrebbero amplificeti durente Ia soluzione iterativa defle 3.5) fino a mascherare Ia soluzione reale. La 3.8) € nota come
condizione di Courant - Friedrich - Lewy. )

La soluzione di questi problemi si é avata qualche decennio dopo, intorno agli anni 'S0, quando lintroduzione della
vorticits e del conseguents teorema ad essa legato risolsero it problema della compensazione dei tennini nellequazions
del moto,

Per ¢ib che riguarda linstabilith numerica, sempre in quel periodo Chamey dimostrd {1943) che per risolvere le
equazioni generali 3.5) con valori di d e At ragionevoli (prechusi dal criterio CFL quando si hanno onde veloci) era
sufficiente usare in modo appropriato le condizioni di geostroficita e di idrostaticitd. In questo modo vennero gettate le

basi dell'approssimazione quasi geostrofica.
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4 - Approssimazionc quasi - geostrofica
4.1 - Introduzione

Uno degli scopi fondamentali della meteorotogia sinottica consiste nella valutazione dei mofi verticali, importanti non
solo per essere la causa di nubi e precipitazioni ma anche per il legame che presentano con i profili verticeli di
convergenza e divergenza, associati con i processi di ciclogenesi,

Sappiamo dalla teoria che Yequazione di continuitd, a causa dellidrostaticita dell'atmosfera a scala sinottica, no.n
permetts di valutare accuaratamente il compo verticale del moto. Inoltre sarebbe opporfuno poter misurare guesta

quantitda mettendola in relazione con la tendenza superficiale di pressione [ -;3?{] ¢ le equazioni del moto, in modo da
. _ P .
|

completare i processi che governano il comportarnento dei disturbi sinottici.

La grandezza che introdurremo, la vorticitd, rappresenta una proprigtd fondamentale dei fluidi, la loro rotazione. La
pratica quotidiana mostra come sia 1 cicloni che ghi anticicloni si muovano e prendano origine proprio dal moto
ondulatorio delle cotrenti acree. La nascita e Pesaurimento di questi sistemi sono meolto ben mppr..sentate dalle variazioni
di vorticita nel fluido. '

In un sisterna quasi - geostroﬁco le variaziont di vorticitd superficiale sono legate direftamente a quelle della
pressione superficiale e sono ricavabili attraverso le avvezion: di temperatura e vorticita ai kvelli superiosi.

It questo capitolo, dopo aver introdotto 1a vorticity, ne evidenzieremo gli aspett pratici, lepandola alle caratteristiche

principali che possono osservarsi sulle carte del teinpo e at moti verticeli,

4.2 - Vorticita e circolazione
In termini rotatori S0N0 due le grandezze che contraddistinguono un fluido : la circolazione e la vorticits. La

circolazione € una misura macroscopica della rotazione ed é definita come :

C= ff\ dl=§vds  (5g.17) 41)

fig.1T)
Essendo sia vg che ds funzione del tempo sara pits utile valutare la vartazione temporale della circolazione :
dv d(ds)
- if Sds §» Vs ( *-j(asds+§vsdv 4.2)

H 11° termine a 11° membro & mullo in quanto integrale ciclico di un differenziale esatto, il I° termine ¢ invece

Yaccelerazione lungo la curva. Pertanto affinché abbia luoge una circolazione, ovvero se ne evolva una é necessario che
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le accelerazioni che si producono nei moti delle correnti aeree siano causati da forze non conservative. In questo modo
Yintegrale ciclico a 11” membro della 4.2) sard sicuramente diverso da zero.
Tra le forzs presenti quella che senzaltro ha i suddetti requisiti ¢ il gradiente di pressione; supponendo per sernphrnta

che essa sia lunica forza presente otten'emrno

dcC 1 dps _ '
il e —5E dp 43)

Tale integrale pud essere nullo solo s¢ l'atmosfera ¢ in equilibrio, ossia se & barotropica (superfici isobariche ed
isosteriche pamﬂele), menfre sara sicuramente diverse da zero in condiziori barocline, laddove cioé le suparfici
isobariche ed isosteriche sintersecanio dando luogo a lince chiuse che prendono i ome di solenoidi isobarici - isosterici
(Bg 18a ).

Pertanto in virth del ragionamento anzidetto, la causa prita della formazione di una circolazione & Yesistenza di uno
stato baroclino dell'atmosfera. In particolare ¢ possibile ricavare (ma lo laséeremo &l lettore come ricerca) i teoreina di
Bjerknes sulla circolazione, in base at quale la variazione lagrangiana nel tempo della circolazione atmosferica, valutata
lungo una curva chiusa ¢ numericamente uguale alla quantita di solenoidi unitari compresi nella porzione di atiosfera
del.ihxitata da dafta curva.

L'altra grandezza che definiremo ¢ la vorticita, che caratterizza una rotazione dal punto di vista microscopicc ed é

matematicamente espsimibile nel modo seguente ;

i@ S T o o
rot v ('5}"' 5) i( ) (5x c’iy) 4.4)

Ogni componente descrive la rotazione di una parficella d'aria in un piano ortognale a quelio individuato dal versore
della compdnente. Tra le tre la pils importante & 1 terza, che esprime la rotazione attomo ad un asse verticale ed & lepata
allp sviluppo dei cicloni e degli anticicloni, legame espresso dalla teoria quasi - geostrofica.

Da un punto di vista matematico si pud facilmente ricavare :

$vadi |
&= lm ¥ 45
A0 A

dalla quale si ha una conferma diretta del fatto fisico che la differenza tra circolazione e vorticita nellidentificare una
rotazione ¢ solo nel punte di vista dspetto al quale la si considera.

Ii significato fisico della vorticitd pud essere oltremodo cliarito osservando la figura 18b. Per convenzione
nellEmisfero Nord considereremo la vorticita positiva per rotaziont antiorarie (cicloniche) e negativa per rotanom orana
(anticicloniche}.

In generale un fuido pusd sperimentare linsorgere della vorticita in due modi, e precisamente in un moto su traiettoria
cumlmea 0 durante un moto rettlineo in prescniza di uno shear nel campo del vento oppure attraverso una
combinazione delle due cause.

Un modo particolarmente efficace, da questo punto di vista, per esprimere la vorticitd ¢ attraverso le coordinate
naturali ;

“TTam 'R o

In base alle convenzioni adottate constdereremo R > 0 per curvatura ciclonica ed n > § alla sinistra del moto {es. n®

15).
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Fig. 18> . Atmosfera baroclina tra su-
perfici di ugual densita e quelle di
ugual pressione sono fra loro inclinate.
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Fig. 480 . voricita ciclonica a);

anticiclonica b).
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Dopo questa descrizione degli aspetti salienti della rotazione di un fluido e della sua vorticity trasferiamoct sulla
superficie terrestre. Su di essa ¢’ un elemento che complica un po' le cose, la rotazione terrestre. in realts perd, come
vedremo immediatamente, questa ¢ solo una complicazione apparente in quanto s puo facilmente risolvere
introducendo il concetto di vorticith assoluta.

Infatti a causa della rotazione terrestre, la verticale locale avri 1n moto rotatorio aftormo al Polo Nord con velogita
angolare sempre pitt bassa man mano che ci si avvicina all'equatore. In fommle possiamo scrivere ;

f=2Q0senp 4.7

¢ : latitudine dellosservatore; f; paramiatro di Coriolis o vorticiti planetania

In questo modo Ia vorticita assohuta di una particella in moto nell'atmosfera terrestre, valutata cioé mispetto alle stelle
fisse viene ad essere ;

Ea=E+f 4.8)

Per comprendere appieno la potenzialitd di questa nuove grandezza, constderiamo un esempio, molte semplice ma
non per questo meno significativo.

Consideriamo una particella d'adda in moto adiabatico; in un caso del genere essa si muoxem s11 una superficle

caratterizzata da 9 = cost. ¢ per Ia quale potremo scrivere :
c / '-
pacp /O 4.9)

che esprime la dipendenza della densita dalla sola pressione lungo una superficie isentropica ( 9= ©ost.), per cu
ncordzmdo 1a4.3)si othenﬂ :

=_§_d_11 = m(c+ 20seng)=0 4.10)

A questo punto ricordando la relazione tra circolazione ¢ vorticiti si ricava :
A€+ =cost. 411)

Supponendo che la superficie su cui si muove Ia particella sia racchiusa tra le superfici Soe So+ d8 ¢, separate
dalla distanza dp, e sapendo che M= ( Adp / ) = cost. (per la conservazione della massa) possiamo scrivere *

cost. 88

A="""=¢o 4.12)
Sp Sp

dato che 8§ =cost.

Sostituendo 1a 4.12) nella 4. 11) e facendo il limite per &p —> Qottentamo :

(¢+f)gp~~cost- 4.13)

che esprimne la conservazione della vorticita potenzizle in un moto adiabatico senza attrito, in particolare perun ﬂmdo

incompressibile & possibile scrivere :
(g+1)
dz

Questa relazione influenza in modo determinante i moti & grande scala come pud essere dimostrato considerando un

= cost, 414

flusso zonale W => E sopra una catena montuosa di una massa d'aria con vorticita relativa intziale nulla.

Sopra la catena montuosa il restringimento delle isoentropiche, particolarmente sensibile negli strati inferiori della
colonna, causa una diminuzione del 8z. Avendo a che fare con un flusso zonale f= 0 ¢ quindi per la 4.14 deve aversi
una dimimuzione di £ (E< 0). In questo modo la massa d'arta inizierd a rmotare in senso anticiclonico (oraric),



portandosi pii1 a Sud, cosi, a valle della catena comispondentemente ad wi aumento del 8§z, che tendera a ripcgrtarsi alle
condizioni iniziali, avremo una diminuzione di f (fa massa d'aria ¢ pitt a Sud) ¢ quindi & dovra aurnent_:i:e fino a

diventare positiva (ciclonica). In altre parole si genera la situazione descritta in fig. 19:

F'

ko

fig19)

caratterizzata da una depressione sottovento ed una serie di piceole oscillazioni.

Questo fenomeno ¢ una delle concause prevalenti nella formazione delle depressioni sottovento e del rinvigorimento
degli anticicloni in preseuza di catene montuose, fenomeni facilmente verificabili nella quotidiana evoluzione dello stato
del tempao. .

Depo questa breve digressione, peraltro utile, per proporre allo studente if legame tra formulazioni matematiche
appar.,ntemcnte fredde ed astratte ¢ la pratica quotidiana, ed incoraggiarlo a ricercare sempre qucsto tipo di lepame,

vediamo dal punto di vista matematico a cosa ha portato I'ntroduzione della vorticita.

4.3 - Equazone della vorteita

-Consideriamo le equazioni per le componenti del moto, scritte in forna esplicita, e deriviamo la componente u -

tspetto ad y e la v rispetto ad x ;

0| éu Ju 3} ou 1 &p
e Y — Ve W — = v = =
oyt ot ox oz p Ox
Oxi Ot ox ay oz p oy

Se sottraiamo membro & membro la 1 equazione dalla 2" otteriamo

LY ou av) (owow awon)_1(ddp fpop
dt(gif){(“f)[axf@ij{ax oz WBZJ—[)Q[ ] 419

tenendo conto dellinvarianza di frispettoad x, v, ze .

La 4.16) esprime la variazione lagrangiana di vorticith in funzione di tre effetti dominanti ; divergenza del vento,
termine dei tubi di vortice, termine solznoidale.

Vediamo in dettaglio cosa esprime ciascuno di essi :

a) Il termine della divergenza ¢ la variazione di vorticita assoluta sono legati tra lore da un concetto analogo & quello
che lega variazioni di velocitk angolare € momento dinerzia in regime di conservazione del momento della quantita di
moto. Nel caso in qucsbone deve essere conservata la circolazione; tenendo presente che questa va valutata lungo una-

linea chiusa, un autmento di divergenza tenderd a far aumentare la superficie racchiusa da detta linea e quindi, per
conservare C, & dovra diminuire (vedi 4.4).
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b) I tenmine det tubi di vorice non esprime altro che un trasferimento di vorticita da un piano ad un altro;

considariamo ad esempio la seguents figura

fig. 20)

In questo esempio siamo con una condizione iniziale di vorticita anticiclonica sul piano xz prodotta dallo shear d=lla
componente u lungo 2. A causa dell'asimmetria di w lungo v, questa rotazione tendech a trasferirsi lungo yz, mantenendo
sempre carattere anticiclonico.

<) Per quel che riguarda invece il termine dei solenoidi, questi é un termine barocline, dovuto ai gradienti terruici ¢
barici ¢ rappreseuta Yequivalente microscopico del 11° membro della 42).

Per dimostrarlo applichiamo ad esso il teorema di Stokes -

—adp =~ 4¢aVp-di=—|| Va(aVpl-kdo 4.1
f-adp =~ foavy JJ vA(avp) 7
dove & ¢ I'area orizzontale delimitata dallz curva 1. Manipolando opportunamente la 4,17) otteniamo ;
—¢dodp = — -kdo 418
:{ocp jJU(VaAVp) d 18)

A questo punto, osservando clie il termine dei solenoidi nella 4. 16} non ¢ eltro che ;

o o &
- w—g—p—-—-m—ﬂg :~—k-(VCL/\Vp) 419

ox oy oy ox -

Abbiamo cosi ottenuto, come si vede confrontando 1l sisultato col 1I° membro della 4.18), proprio quell che
volevamo dimostrare, ossia clie tra tenmine solenoidale della 4.16} e quelio delia 4.5) ¢'¢ fo stesso legame che esiste tra
circolazione e vorticita, In questo modo valgono per la vorticitd tutte le considerazioni fatte a suo tempo per la
circolazions, relativamente agli effatti di questo termine.

Volendo considerare il punto di vista euleriano, dobbiamo aggiungere ai termini a 1> membro sopra discussi anche

l'avvezione di vorticita: — v V(é + f), termine non lincare che esprime il trasporto di vorticita operato dal campo del

vento e st discute in modo analogo agli altri tarmini avvettivi £la incontrati,

oG+ | - Owov owou, 170pdp Opop
a YV ayaz)*f)?{axay 6yax]

420
Andiamo ora a vedere da vicino il reale contributo di ciascuno di questi termini, effettuando Fanalisi di scala della

4.20}, tenendo presente 1 valori di scala assunti come riferimento per la scala sinottica ;

: 2
*a—z-;‘—=>-[-J—s==f10'ws."2 . wggz>—\KU—=::10_“s_2
ot 12 oz LH
£ = U105 owon _ WU L 1g-lig2
L ox Oz LH
, 2 . 2
ug§=>‘[_j_~:s]0_—los*2 é ?u-—.{- oV =>I_j__z10‘los"2
o 12 ox oy 12
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Osserviamo perd un'incongruenza dovirta alla stima troppo rozza della divergenza. Infatti i fisultati ottenuti mostrano
che il termine di divergenza & Funico che ha un ordine di grendezza pill elevato rispetto agli altri; cio significa che se Ie
cos¢ fossero realmente queste Fequazione 4.20) non potrebbe essere soddisfatta. In realtd Ja netura ha regolato le cose in
modo tale che la divergenza lungo x e quella lungo y tendono a compcnsarsi,ﬂfaccndo si che risulti :

g—‘fﬂuﬁ <1095 che moltiplicato per { => f| ?El--lriay- 1071042
ox Oy ox Oy

coerentemente con gli altn ordini di grandezza.

A questo punto mantenendo i soli termini di ordine 10710 Possiamo scrivere |

dp _ Aom av
(at")(_éi f)f f(&* 6y) 421)
3] 3]
dove —— = Rl S Ve

La 420 afferma che a scala sinottica, in prima approssunaz:one Ia variazione lagrangiana di vorticith assolnta é
interamente dovuta ad effetti di divergenza. Tale assunfo cade di validita in prossimith dei fronti atrnosferici, in
comispondenza dei quali L pud arrivare a 104 - 103 m, causando un increinento anche degli altl termini, che rientrano in

£10¢0 e vanno pertanto considerati.

Un modo pit semplice e pratico di scrivcre 1a4.20)siha utih'zzando Ie coordinate x, v, p

=il -0 B - [%%‘)’-%%]
422)

per la quale valgono le stesse considerazioni della 4.16); la sola differenza ¢ nella scomparsa del termine dei
solenoidi.

La prima cosa che possiamo fare con la 4. 22) ¢ di ricavare un'approsimazione molto utile per scopi pratici, la

cosiddetta approssimazione del livello medio. Considedamo Tequazione di continuita espressa nel sistema x, v, p

o
=>Vh Vh = — =— che integrata tra due livell p, € p, fornisce :
. 61) 1 1]

(m—pc)~Vh A\ =—-(m1—ma) 423)

ponendo p,= 0, p,= 1000 mb ¢ & = ¢ ottenjamo :

Vy ¥y = p™ +— 1078570 => esisteranno dei Lvelli in corrispondenza dei quali la divergenza deve essere

negativa, per far si che 1a media sia di un ordine di grandezza i meno, ma ¢id vuo! dire che dovr anche esserci un

livello in comispondenza del quale essa si annulli. Sperimentalmente questo livello coineide con buona approssimazione

col livello isobarico 500mb.
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Pertanto in cormispondenza di esso s1avid —=0¢1a 4.22), tenendo conto dell'analisi di scala, poted scriversi come

"a*(i**f) =—=Vj Vh(§+f)| 424)
ot S500mb

A questo punto si pud utilizzare un concetto familiare, g discusso ed analizzato in modo approfondito, quello di

500mb

vento geostrofico. In altre parole quello che si fa in pratica ¢ approssimare #f termine Vi che compare nel termine
avvettivo, col vento geostrofico, 1potesi lecita ed attendibile almeno at I° ordinz, e la vorticita relativa con i suo valore
geostrofico,
A questo punto 1a 4.24) pud riscriversi :
v‘l[@) :_[gg oe41) o0z0(5+1)
ot gy Ox ox Oy

) => che in forma compatta si riduce a:
500mb

5(0mb
] I | (o )| 4.25)
ot 500mb 500mb

dove J sta ad indicare i) determinants Jacobiano,

La 4.25) &€ nota col nomne di equazione di Von Neumann e consente di prevedere le vatiazioni locali dellalteza dle
livello 1sobarico 500mb, note le condizioni iniziali ad un tempo 1, (é, f, Z) , In modo iterativo, utilizzando il cosiddatto
metodo della "Relaxation” per Iinversione del laplaciano (es.17). | .

Rimanendo in tema di eserciz, per quel che riguarda la vorticita si consigliano anche il punto b) dallesercizio n°14,
relativo alia vorticita geostrofica, ed il n°16), inerente ai calcolo pratico della vorticits geostrofica su mappa
meteorologica. :

Dopo _quesfa utile parentesi, ripartiamo dalla 4.22), dopo aver fatto perd le seguenti considerazioni :

a) Trascuriamo 1 terraini meno significativi (come emerge dail'analisi di scala)

t) Introduciameo la vorticiti geostrofica

¢} Sostituiamo, nel termine avvettivo, if vento real2 col vento geostrofico

d) Facciamo la cosiddetta approssimazione del piano BB che consiste nel sostituire fyal posto dife Pp= (SE) al
Y /e,

. df
posto di —; f, deriva dell'aver sviluppato in sere f intomo ad una latitudine §o intermedia, in particolars si osserva

che per moti aventi scala latitudinale << del raggio terrestre £ coincide con f, ad eccezione dei termini di derivazione

df df
{(~—) che vengono quindi approssimaticon B =) ~— | .
dy dy ¢
Applicando queste ipotesi alla 4.22) ottenjamo :
O ¢ . O
2LV V(g 4 £) 4 £ 22 4.26)
ot op

nota col nome di approssimazione quasi - gsostrofica.
Quest'equazione € molfo importante in quanto, comparendo il vento geostrofico, filtra le onde acustiche e di gravita,
dato che non penmette di considerare moti che viaggiano a velocitd superiore a quella geostrofica. Inoltre aver imposto

T'equilibno geostrofico sul campo del vento fa si che la vorticith e la temperatura siano legate tra loro atiraverso il

Lo



geopotenziale. Infathi 1a 4.26) non ha che due incogrite (és N ), ¢ 10 snellisce molto il problerna da un punto di vista

matematico, pur senza ridurlo fisicamente.

Abbiamo visto quindi il passo avanti compiuto dalla teoria dall'epoca del fallimento di Richardson e come of si sia
resi conto dellimportanza di trovare alire equazioni "filtranti", da accoppiare all'equazione idrostatica, che da 5ola non
era sufficiente.

A questo punto tutto & pronto per definire il sistema di equazioni quasi - geostrofico, che come vedramo presenta

notevoli vantaggi prognostici rispetto al sistema di equazioni tradizionale.

4.3 - Sisterna di equazioni quesi - geostrofico

Per ottenete le equazioni che descrivono un sisterna quasi - geostrofico bisogna ricavare un'altra equazione da
abbinare alla 4.26) in modo da ottenere un sisterna 2 x 2 risolubile senza troppe difficolta.

A tale scopo verra utilizzato {1 I° principio della Termodinarmnica, scritto perd in termini & 2, eliminando ciod T
scrvendosi della condizione di idi osfaﬁcité.

Partiremo dalla temperatura potenziale riseritta servendosi della legge dei gas perfetti :

E}:
0 = E‘ﬁ[%—) _ _ ' : 4.27)

R
facendo 1 logaritmo naturale della 4.27) si ottiene :
R
In6=lIne - (m—ljlnp_ + cost, 4.28)
Cp

La 4.28) cosi com'é perd mi dice ancora poco; per armivare ad una formulazione pits utile ed immediata si introduce il
sistema di coordinate x,v,p e si va a derivare in modo lagrangianola 4.28) rispetto a t.

Cosi facendo, dopo aver svolto 1 calcoli si ottiene :

Of Lg22) w0 _ O g2 =29
at[ gap)” [ 611)+ ay( gap) L a4

dove sono state utilizzate le seguenti posizioni :

dIng 1d d '
b) ——d—t~— d? (Equazione termodinamica dell'energia seritta in forma entropica;, —C—i-?- esprime il contributo
Cp

dei termini diabatici, dato che per un'atmosfera adiabatica 0 —cost. )
Oz . . .
QU =—g 5‘; (Equazione dellidrostatica)

o 08
do=- 6— 5; { Pararnetro di stabilit statica; per atmosfera stabile &> 0)

A questo punto Ja 4.29) pud ulteriormente semplificarsi introducendo al posto del vento orizzontale il suo valore

geostrofico ed ipotizando che gli scambi diabatici di calore siano piccoli rispetto ai termini a [° membro :

%[“%J =-V, V, ( %J + 00 - 4.30)

GL



Fisicamente —% € la temperatira della superficie isobarica, visto che per un‘atmosfera idrostatica vale la seguente

relazione : — -g-(P- = —. Pertanto il termine a I° membro esprime la variazione locale di temperatura sit una superficie
P P
1sobarica.

[ 1° termine a II° membro quindi non sara altro che lavvezione di temperatura operata dal vento geostrofico, sempre
su un2 supetficie isobarica. I’ ultimo tetrnine infine esprime le vartazioni di temmperatura adiabatiche dovute ai moti
verticali della massa d'aria in un ambiente stabile. Facciamo osservare che lg 4, 30) ha solo apparentemente tre incognite
((1),0,(0 ), in quanto si pud dimostrare che Gpud essere espressa in funzions di b,

A questo punto quindi la 4.24) e Ia 4.30) definiscono il sistema due per due dal quale parfiremo per ricavare le
equazioni del sistema quasi - geostrofico.

4.4 - Equazione delle tendenye

Defininrmo una nuova varabile, Ia tendenza del geopotenziale :

o
Y SO 43D
£ e
In questo modo la 4.24) e la 4.30) possiame esprimerle in termini di % nel modo seguente
% v, vi 2o 43)
at op
i
Vig=—f, Vg V(mvsz)uﬁ Qﬁ 433)
fo op
dove si € utilizzata la definizione di vorticita geostrofica
1
= y?
Es £ ¢

z
Se ora moltiplichiamo la 4.32) per fo /CS ¢ la differenziamo rispetto a p, sommando il rsultato otteruto alta 4.33),

ofleniamo |

2 a2 z .
vl O p=ta VoV Lvigig]s 00 v, v s
a z fo G ap a-p

dove si € ipotizzato G costante: in realta questa assunzione non serpre € verificata in senso stretio nella troposfera,

mediamente perd possiamo prenderia per buona.
A questo punto vediamo di comprendere bene il significato fisico di clascun termine presente nella 4.34), che € Ia

prima equazione del moto cercata e che va sotto il nome di equazione delie tendenze ed € tra laltro un'equazione
' . - O
prognostica nel geopotenziale ( 7y = —5?— .

2) 1l prmo termine a I° membro non ¢ altro che un termine proporzionale a ~~7,. Per dimostrare questo basta

supporre una ¥ di tipo ondulatorio (sinusoidale o cosinusoidale in x ed y) ed andare a sviluppare il V. Discorso
2

analego vale per il termine g—} » ¢he supponendo l'altezza di scala dei moti sinottici a media latitudine pan ad H (altczza
p

discala della troposfera) pub esplicitarsi come -

L2
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2
d? | |
_7C_= - , fisultando cosi anch’esso proporzionale a —7 . t
> % X 1
1]

I due termini a II° membro sono invece i due forzanti, relativi Hspettivamente allavvezione di vorticith gudstroﬁca €

di temperatura, con la differenza che quest'ultima viene differenziata lungo p. Vediamo di discuter)i un pochmo pill in
dettaglio,
!
b) Consideriamo il termine che esprime l'avvezione di vorticita e separiamolo nelle sue due parti costituenti per

poterio meglio interpretate fisicamente

Tali termind sono Vg V(}w Vzlb) e Vg ~5y— che rappresentano rispettivarmente Favvezione di vorticith relativa e
[+]

planetaria. .
Per disturbi zonali occidentali (W -> E ) questi due effetti tendono ad opporsi dando Iwogo a fenomeni dnem

Consideriamo come esernpio un disturbo a 500 mb

fig21)

Regionel.‘ ‘?S Vés >0;\5 ‘2‘—';;‘ {0

Regione 1} : Vg VE, < 0; Vg o >0
Oy

C1d vuol dire che mentre lavvezione di vorticita relativa tenderebbe & spostate Fonda verso Est, l'avverione di
voriicita planetaria tenderebbe a trascinarla indietro {contro corrente) facendole assumere moto retrogrado.

In realta per ke scale alle quali ¢i troviamo Ly = 10° Km prevale I'avvezione di vorticith relativa e quindi onda va
verso Est facendo si che con avvezione positiva {negative) si abbia una diminuzione (aumento) del geopotenziale, Le
onde caratterizzate da lunghezze di scala superiori (1 >10") tenderebbero ad essere retrograde anche se poi nella
pratica 1a maggior perte di esse sono pit o meno stazionaric a causa degli effetti topografici ¢ dei contrast termici
presenti in superficie.

¢) L'ultimo {ermine € il meno banale di tutti da studiare, Vediamo se riusciamo ad illustrarlo con un esempio ;

_~ pclﬁlﬂ}.‘
h oy
== h p=30nt
x x +p=1000nb '
A B fig.22)

ud



In figura abbiamo considerato il geopotenziale relativo a tre livelli isobarici : 10mb, 560mb ¢ 1000mb, ipotizzando per
semplicita che T'unico a variare il proprio geopotenziale sia il 500mb, ponendo come condizion: al contomno ;
%(10mb) =0 ¢ x(1000mb) =0. '

Dalla figura risulta che in corrispondenza del punto B si-ha —;-[Vg V[g—g)] < © e quindi ricordando che il pritno
P

membro va coms —y, il risultato che si otfiene & una tendenza positiva, il geopotenziale ciod tendera ad pumentare sulla
verticale det punto B. Come regola generale potremmo dire che un'avvezione calda decrescente con la quofa o 1ma
fredda crescente con essa causano un aumento di geopotenziale, viceversa umavvezione fredda decrescenteo una calda
cicscente oon la quota ne causano una diminuzione. '

Questo effetto ¢ responsabile nella pratica quotidiana dell'instaurarsi di una configurazine ciclonica classica, nella
quale Je avvezioni calda e fredda ﬁresehti fispettivamente nells vicinanze della cresta ¢ del cavo deltonda & 500mb sono
molto marcate nei bassi sﬁatj, con Ia tendenza & diminuire lungo la verticale, avendo come effetto quelo di intensifieare
Ancor pitll i processo. Tale processo ¢ fondamentale in quanto in assenza di fenoment diabatici ¢ il solo in grado di

permetieze Mntensificazione di un sistsma sinottico a media latitudine attraverso processi barochni,

4.5 - Equazione delle omeea

Per ricavare Iequazione delle tendenze non ¢ stato fatto altro che accoppiare le equazioni 432)- 4.33) eliminando ¢,
Ora faremo esattamente la stessa cosa eliminando perd ) stavolta, derivando la 4.32) fispetto a p, facendo 1 laplaciano
della 4.33) e sottraendo infine la prima dalla seconda; alla fing di tutti i conti si ottiené : |

(vz + &7 —%Jx =—f,V, -v[i V26 + fJ + 0y -""-(-\’S ~v9-} 435)
S & fo G dp op

La 4.35) a differenza della 4.34) ¢ un'equazione diagnostica che permette di determinare il campo di velocits verticale
in termini di ¢, ndto ] prioﬁ 0 micavato a partire dslla 4.34), La particolaritd di questa equazione e ¢id che ne £ uno
strumento utile a livello pratico & il fatto di non dipendere da misure di vento orizzontale, difetfo che aveva reso
inadeguata l'equazione di continuitd ai fin della valutazione delle correnti vertivali

Come perla 4.34) anche per Ia 4.35) andremo a fare uno studio termine per terune 8l fine di comprendere appieno il
significato fisico di clascuno di ess; -

&) [t termine & I° membro, analogamente a quanto gia fatto peril corrispondente della 4.34), & proporzionale a —, ¢

precisamente :
2 2 2
[V2+f° -—aTme —(kz +12)—-1~[ fuﬂ] @
a Bp G4 Po

- B) B I° termine & 11 miembro & lanalogo fisico delffultimo termine della 4.34), con la differenza che esprime la
variazione con la quota delavvezione di vorticitd assoluta. Per comprendeme it significato fisico esaminiamo un caso

tipico nella formazione di zone cicloniche ed anticicloniche :

L



fig. 22)

La situazione iHlustrata in figura ¢ caratteristica del processo suddstto; in particolare la formazione di aree cicloniche
ed anticicloniche & associata rispettivamente ad une zona di convergenza ¢ di\;ergenza In quota (tra i 300 ed i 500mb).

Considerando l'onda della figura come caso tipico di disturbo ad alta quota, la zona convergenza ¢ sempre
posizionata ad Est del cavo d'onda ed in posizione intermedia tra questi ed il successivo picco, mentre 1a zona di
divergenza € in posizione opposta, ad Ovest del cavo, e leggenmente in basso, pit vicino al ca{ro ﬁspetto alla zona (Ui
convergenza. Queste condizioni sone quasi scmpre di entita tale da dar luogo al suolo ad uralta ed una bassa pressione
(lince trattepgiafe in figura).

Applicando il termine che sttamo studiando alla situazione in gura, risulta che Pavvezione di vorticits posotiva ha un
massino sopra la zona di bassa, viceversa quella di vorticitd negativa ha un massimo nef pressi della zona di alta; dato
che al suclo (1000mb), al centro delle rispettive zone difficilments avremo grandi valor di avvezione di vorticita, la

situazione che si genera é la seguente

o >0 sulla verticale di A
2 [y V(g4 £ e vericle
ap . <0 sulla verticale di B

avendo supposto di considerare un'onda tipica della scala sinottica (L& 10? Km) per la quale £g > .

Pertanto l'effetto del gradiente verticale di av_vezione di vorticita ¢ in generélg quello dj avere ® >0 (subsidenza)
sopra le zone di alta pressione ¢ © < 0 (moto ascendente) sopra is zone di bassa pres.siﬁne Se ci riﬂettiamo un éttz'mo
questo campo di velocua verticale & proptio que]lo richiesto per far si che la tendenza del gcopotenzlalc sia queHa
effettivamente osserv ata in corrispondenza delle zone di alta ¢ bassa prcsszone Infatti se ricordiamo la 4 34}, Favvezione
di vorticta positiva su B dava luogo ad una diminuzione di %, e quindi ad ad un minore spessore tra 1 livelli 500 -
1000mb. A tale scopo é perd necessario un raffreddamento dellatmosfera che accompagni Ja diminuzione di spessore ¢
dato che nel centro di bassa non ¢i sone avvezioni motlto forti, l'unico modo per Iatfrcddare Vatmosfera ¢ ath’aver:.o :]
raflteddamento adiabatico causato da moto ascendente (0 < 0 <> w > 0).

Cosi facendo il moto verticale mantiene un campo di temperature idiostatico in presenza di ayvezione di vorticita;
senza di esso i cambi di vorticita a S00mb potrebbero non ﬁmangre geostrofici o quellt di temperatura tra i livelli 500 e
1000mb non essere pitt idiostatici. |

c) L'ultimo tennin-é esprime lavvezione di spessore (temperatura). In ealtd per visualizzarlo meglio possiamo

considerars ;

2 4r (__f:d_)‘ -V h?ﬁl
v [\5 VL ap]]ﬂ: \SV[ BpJ 4.36)

Questt fa si che siatmo i presenza d avvezione calda (fredda), effetto sul campo di velocita verticale ¢ quello di
generare moti ascendenti (discendenti). Pertanto applicando queste considerazioni alla figura precedente avremo moto
ascendente ad Est del centro di bassa ¢ moto discendente ad Ovest di esso, associati rispeftivamente al fronte caldo e a

quello freddo dells perturbazione.

o
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fig.23)

Possiamo dimostrare che tale campo di velocitd verticale come nel caso prccedente era indispensabile per mantenere
idrostatiche le verjaziont di spessore e tcmpcranua, in questo caso & ufile & mantenere geostrofici i cambiamenti di
vorticitd in quota, L'avvezione calda al di softo del picco a 500mb gmem un aumeno dello spessore 500 - 1000mb
tendendo ad innalzare il geopotenziale del livello 500mb. In virth dell'ipotesi di geostroficitd cid deve produrre un
aumento & vorticith anticiclonica (€5 < 0}, che non potendo venire tramite avvezione, dovia essere fornito da un
aumento di divergenza in quota, che in base alla 4.97) da hiogo alfa diminuzione ulteriore di £; che volevamo. La
continuita d1 massa richizde perd la presenza di un moto ascendente per compensare Yaumento di dncrgenza, che é
proprie quello che abbiamo ottenuto dalla 4. 36). :

Abbtamo quindi visto Vimportanza del sistema quasi - geostrofico ﬁe]]a sua totalitd. Tale modello risulta valido per i
sistemu a scala sinottica i quali soddisfano abbastanza da vicino alle ipotesi di geostroficita ed idrostaticita ed ¢ anche non
troppo comphcato visto che ¢ definto da due equaziont.

Non sclo 1na come abbiamo gia detto Yipotesi di idrostaticith filtra la propagazione delle onde acustiche 'lungo ia
verticale, mentre quella geostrofica fa si che 1a propagazione di onde che viaggiano con V > Vg.(l 00m/s) non sia di fatto
presente nelle equazioni, eli.minando quindi le onde veloci (come quelle ecustiche orizzontali e quelle di gravita), che
sono quelle che pol generano 1 danni maggiort sull'sitendibilits di una previsione, come 11 tentative di Rxclmdson In
dinostrato.

T4



PARTE I

Elementi di meteorologla dinamion

hr



Li £QUAZIONT FONDAMENTALI DiSLIA METEOROLOGIA

), 'atmosfera segue la térfﬁ*ﬁ;i*sﬂdiﬁofé1diir6fahioné"intorno.
al suo asse come. un involuc1u gaasoso che la circonda. Le
equazioni del moto che si scrlveranno per una masaa -@taria
nell 'atmosfera dovranno dunque tenere conto del fattio che la
atmosfera & un sistema ruotante, quindi non inerziale.
Consideriamo una massghﬁﬁaria_unitaria, clod con m = 1.
Esvendos _ 5::_:;§2; ;:??'  if"_Tﬁ _: o :
quandao scriveremo;a.intendérémo'éhché lﬁ fﬁ?iﬁ specifica per
unita' di massa.’ . _{_ . : T e e e
Dalla meccanieca sappigms'bheiu'
&, s X 4 a,-.: | _
dove Ou= accelerazione riapetto al aiatema inerziale (assoluto),
. = accelerazione rispetto al aistema non inerziale (relatli~
vo), &z = accelerazione del sistema non inerziale rispetto a
quello inerziale, Da notare che Rx assume forﬁe differenti a
seconda del riferimento non inerkiale; per una terna cartesia—
na %, y, % ruotante intorno -all'asse z, ﬁbbiamo:
_ - b
(1) & = R R(FLxR) 42 %%

dove - & la velocita' engolare della terra, ® & il vettore

che individua la massa di cul ai:vuole misurare 1'accelerazioiw,
ﬁi_ & la velocita' delln masse misurata rispetto al sistema
ruotante. ' '

La (1) diventa quindi:

.'-QH |



(2) Do =y, *ﬁx(ﬂfih_zjix'ﬁ
Passiamo ora oll'analisi del termine Ov,; in esso dovra'
comparire un terminé"déﬁuto all'accelerazione di gravita', uxno
dovato alle forze di préssione sulla massa d'eria, ed un termis
dovuto alle Torze ﬁi_éttfito che si esercitano tra uno strato
qtaria e ltaltro. Eseminiamoli separatamente.

A) Dalla legge di_grévitazipne universale sl ha:

-—
_ - LAka Lédy ¢
F = -C:———jz;l n

nel nostro caso abbiamo: m, = nmassa della terra = N, m, =
.. magsa d'aria = 1, Scriviamo quihdi:

B) Forze di pressione: Congideriamo l'elemento di volume

Sxﬁnéz {mmerso in un campo di pressione P. 3iano R, ep, 1o
pregsioni che agiscono sulle fucce 1 e 2, Sia P, la pressiohe

sul punto centrale O . ' 4

at
-

4

La forza totale agente sull'elemento di volume nella direzione

dell'asse x e' data da:
 padyde - Pady3®

$viluppando ora p, € P, in serie di Taylor fermandosi al

Lermine di primo grado si hat



Ricordando che 5\J= ;',,easendo _m;“.l‘ 1‘espressione prs

‘-"'C‘[-"-

cedente diventa: o
proq9e - }"25‘3_ o T AR

dlle altre facce dell'elemento di

volume,' la forza totale dovutq al campo di preasioni sara'x

Bstendendo 11 msulmto'"

2. ’D _ 4 :

C) Forze di atirito : Immaglnlamo l'atmorfera suduivisa in

stratli liberi di scorrere 1‘uno sull altro, sieno essi soggettl
zo0lo o correnti Orlzzonidll, 1a velocita' avra' dunque le sole
compornentis - _ '
o= wd **"j |

A scopo esempllilcatlvo immaginlamo di stare nella seguente
situazione: considerlamo degli stratz d'aria estendent151
fino ad una certa quota =z ,'ed immaglniamo che 1a superfic1e
iterrestre sia pertettan. “te 11501u (vogl;amo cosi' eliminare .}
Llefietto della rug031t1' del terreno ‘che porterebbe un con=-

Tributo vorticoso al moto degll strati d& notare che questa



aprrossimazione non e sempre tvalida )}, Supponiamo inoltre

¢che lo strato sia racchiuse alla quota 2z , da una placca
—

orizzontale che agisce con una forza costante ¥, parallela

allo strato, come mostrato in figu¥a. o
_2 — ———

—»
e ——

%

[T ()

—

O
In queste condizioni essa da' luogo ad un moto uniferme

dello strato superiore con velocita! 7 . Perche! c¢lo! sia
posizibile, la forza motrice ‘ﬁ deve essere equilibrata da una
forza ﬁ% detta di attrito, che agisce orizzontalmentes;. ha
direzione opposta &l moto ed ilmpedisce ad ogni strato inferiomw
di avere lé stessa velocita' dello stratoc superiore; essa &
proporzionale all'area della placca 3 , alla:ﬁ'ed inversa-

inente proporzionale alla z , Potremec serivere:
y
.—..-,LLS—-—-
¥ =, =

dove )Le' i1 coefficiente di wviscosital! dinamica, Ogni strato
fluldeo quindi esercitera' sullo strato sottosiante la stesea
forra, poiche' il moto e! uniforme. Andando al limite possia~-

mo verivere per unital' di urea:
o A5
SR vy
/‘— per l'aria vale : AT x A0 WL s;u.J
el casb'piui generale di un moto non stazionario, possimm
calcolare la risultante della forza di attrito, considerando m
elemento BXgﬁél_di volume centrato in X, ¥,5 Z4%

&




La risultante sara'; moltlplicando per e -5
jax[cgex' 3_2‘) ( '

?Zi‘r S\; 933:&' '

5

per unita' di massas s '- ,
(4) F . = 2 3—%'3“
" T

Tenendo éonto dellé 2 3 4 e dell'accelerazione di gravita'

il sccondo principio della dinamlca si puo' BcriVGrez,

(5) - ig“} " §+-§- %—E— :_ j:’ . _; _ﬂ_x'lr-:-_i?. x(..ﬁ.x ®)

L a (%) puo!' anche ea@ére sbfitﬁa--1 I
P .
A'\J‘ V l_gz_xfu-* .4---—-———-—-
(5) Ak - s’ ‘? % ? o2
dove j qui rappresenta la risultante tra l'accelerazione di gra

vita! e quellsa centripeta. _ _

¥t facile intuire che questa equazione noa e' suffic ente
per woter risolvere il problema da - noi preso in considerazione«
definire il moto di una m&SSa d'aria. L'equazione (6) e' fun—
zione delle ecingue variablll u, Vs w g', P, &bblamo quindi un

sistema in ecingue varlabili e tre equa21oni, le tre equazioni



6

Hueiarl in cul si oscoupone da (6), non riselvibile in maniera
univeca, Prima ui cercare altre relazioni che leghino queste w

riabili, conviene approfondire altr aspetti dell'eguazione

a1 woto,
Dalia {(6) abbiamo |
9&& s A e tFU —e w +-i-¥k
de = § ox §
Ak F 2y
1
dw:__.._:t_?_P__-pelA—'g,"’-”Fg_
At € ow §
-
ricordiamo che 1l prodotto vettorinle -2QXxVU si oitiene
calcolando il determinante "~
T 1 « '

w S W

Fa'
PN
dove L, | K sono i versori degli assi X,y,z.

_ ((JlJLCAﬁ?l JLS;4?>

abbiame posto inoltre:

N —t

iy

?_.ﬁ-m(f:e '\_)-l;-_-,

sistema (7) nella forma euleriana
Sappiamo dalla meccanica razionale che esistono due

del moto di un

(o)

11

tipi di rappresentuzioni per ita descrizione
sistema continuo: quella lagrangiana o"degli osservatord mobi—
« Nella

1i" , quella euleriana o " degli osservatori fissi"

rappresentazione lagrangiana, usata nel sistema {(7), abbiamo
Intto uso della derivata totwle di'una grandezza; in quella
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oY _dv_ 2.

a b S L _
i1 termine O Ve chiamato termine di avvezione. Da notare
come in metenrOIOgia'siaiﬁfgfkriﬁilé"la“dérivaﬁa locale_a'quema'
totale, in quanto i valdfi?é?ile;érandegze di iﬁferessé meteon»
Yoprico vengono :iolitzfmente__- r'az_:'.l._'?ul.‘q.ti' mediante .o.sserva‘tori Tissi.
futroducendo guesta rLLp'bi‘_é":é'én‘:l:.:éizi'_'_o.ﬁé il lnoétr'o_.sj."s‘tema assume

Jor e

uipiendiame il sistema eapresuvo nella forma lagrangiana:

dw _ -—i»-@-f- +;1>'— ew « 3£y
de  §oe T 5

alnr__.._'j_;’c)b__"'” 4
(2) a T f% §““ ¢y
d A2 e -g +dF,

dv - g oe. 0 F

Voplimao eftettuare delle approssimazioni basandoci sulla

couid etta "anulisi di seala“, .




Analisd di scala

L'analisi di scala e' un metodo sistematico molto usato per
paragonare 1'ordine (i grandeaza dei vari termini che appaiono
nelle equuzioni del moto, Questa iecnica fu introdotta da J.
Chinrney nel 1948 nello studio della dinamica meteﬁrologica a
grande scala. Vengono assegnate alle variabili fisiche i va-
lﬁri caratteristicl sc¢puenti:

L = scala orizzontale caratteristica(cireca 1/4 delln
lunghezza d'onda della perturbazione).

D = secala verticale caratteristica.

H = altexza di scala dell'atmosfera (di solito la
troposiera)

; V,W = velocitu' curatteristiche orizzontali e verw
ticuli,
L/V = periodo caratteristico.
dlassuwmono come segue L'ordine di grandezza delle derivate:

D ~ Pw oy

b s v e, .
O x Px T T

2
B VN, Pw N oV
D& b 7/ 2t L/v L

acsumende che in un gquaric di lunghezza d'onda (= L), la vari-

azlone di V sia come mostrata in figura.

Vm .
T N

Vogliamo applicare l'analici di smcala per un sistema df moto

di masse d'aria frequente alle nostre latitudini: il ciclone

oxtra tropicale,
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Hsulla base dell'esperienza sl possono assumere i seguenti va-
lori delle grandezze meteorologiche che caratterizzano il sud-

detto tipo 41 sistena:

- -1
= /fOZ wi e

Veloclta' verticale . _ W
Velocita' orizzontale U = A0 ua et
Tunghezza caratteristica L = 46; U

Variazione orizzontale della -1 '
ri . . _ 4°3u.u4 _ Aowb

pressione : bpfax = T iotun | Hdooo Eue
Variazione verticale della éﬂl 1000 wb
pressione A AOY L

7]
Altezza di scala : H = AT W

-—L‘ -
Parametri di Coriolis e , T e,é= Ao 7w

-3

Densita' media dell'aria. g = A kg ou

SJostituendo e sviluppando 1 caleoll, trascurande l'atirito,

sl has

per l'equaz. 41 moto orizzontalet

- -3 )
40T s =40 AT - 40

per l'equaz, verticale:

A67F Al ¥4T 40

Possiamo osservare che e' lecito trascurare il termine ew,

ma non quelle fv, essendo quest'ultimo confrontabvils con le

forze di pressione,

Una prima approssimazione: il vento geostrofico

Alla luce di quanto de¢ Lto precedentemente, possiamo scerivers

le equazioni nel piano orizzontale nel modo seguente:

5¥
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dove abbiamo trascurato le accelelazioni orizzontali e il ter-
mina ew. Abbiamo olienuto un sistema a due equazionl in due
incognite, guindi risolvibile in modo finito, che mette in re-
lazione diretta 1la forza di pressione e guella di Coriolis.
Come conseguenza di cio' abbjiamo la possibilita' di ragoiunger
una situazioge di regime del moto dell'aria, in-cui la Torza
del gradiente di pressione e la forza deviante equilibrandosi
stabilizzano il movimento dell'aria che non mostra variazioni
nel tempo quando misurato da unh punto fisso. Da sottolineare
che il nostro e' un sistema ideale in cui non vie! éttfito, il
campo di pressione stazionario e 1'aria ha velocita' costante,
une volta raggiunto l'equilibrio; inoltre il moto g1 svolge

e latitudine costante,

Dal sistema precedente abbiamo:

C e e - A28
il ¢ v,ff.'ag,
(9) e qr?,_?%_%c_

che definiscono le componenti del vento geostrofices; dal
sistema (9) risulta che il vento geoutrofico e' diretto lungo
le isobare, Puo' essevre interessante notare che per altezze
maggiori di un chilometro, alle yuali l'attrito diventa trascu-
rabile, il vento geostrofico costituisce una buona approssima-
zione del vento effettivo. 1n generale il vento geostrofico

approssima il vento reale al 10% in guanto dall'analisi di
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scala si vede che il termine piu' elevato che si trascura,
1'accelerazione orizzontale, e' di un ordine di grandezza mino-

re a quella del vento geosirofico.

Thameiro di Rosghy

Albbiamo visto 1a validita' dell'approssimazione geostrofica -
nel :easo di un ciclone extratropicale, ci si pud chiedere se
sia valida o meno per aliri sistemi., E' opportuno introdurre

il lumero di Rossby, definito come:

acceleraziene—-srizzontale V2 /L v

R = —===—por7o-37 Goriolis Sl -l

dove maggiore & Ry minore & la bonta'! delltapprossimazione
geostrofica.h

S3 pud costruire il seguente grafico, ricordando che: L e!
1/4 della lunghezza d'onda della perturbazione e 1 (tempo

caratieristico} e!' uguale a 1/4 del periodo T,

Ao 4 ok J~Pﬁ 4p> A?R .L[w.{) L
Aot 7 ~ | //// - (TR
e 402-.’:;._._./ . e
v
N

As o1

ora | ..

Q devEME MEL0SCALL. ]
At ¥ {(10% = 10t /4/77
/ wINAT N ATAN ¢ ST NN
ACS {4 i;f
g;orno -

aWDE 7 ///
P s L-fff LA

&

I.\

5 ¢
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per ulteriore conferma della giustezza dell'approssimazione
fatta con il vento geostrofico, possiamo vedere se otteniamo
1le stesne conclusioni utilizzando considerazioni diverse.

Sappiamo che, per unz massa unitaria, si ha, per 1l'energia:

T= ’{(Uu-{-\! -lrW)

Per i1 lavoro, definito come _dT/ﬁt abbiamo la seguente eppres—

sione: .
B I LS AL
£ d & Cde ot

Introducendo 1le espressioni delle accelerazioni date dal siste-

ma scritto in Forma compléta si. ottiene:

“ZALI—— (" ;ap “"‘f""”'“"“"r':"'

’ap) _ q_riu _*'“"é‘F‘j +

40%Q}+N%FE*W3
T termini a secondo membro rappresentano il iavoro deila:fbhza
ai pressione,della gravita' e dell'attrito, Le componentii della
forza deviante si elidono . e era da aspettafsi, poiché esshn=—
do tale forza perpendicolare alla velocita','non da' contributo
al lavoro,., Se avessimo male eseguito le semplificazionl dei

termini contenenti e ed f , per esemplo trascurando eu nellisa



terza equazione e conservando ew nella prima,

dui spuri di energia,

13

avremmo dei resi

Possiamo tracciare i1 seguente quadro che ga &1i ordini

di grandezza per alcune caratteristiche perfurbazioni meteo-~

rologiche:

Tramba
w AD wa *;ezi
-1
P AT wa e
L.  Aoo wa
PRI
AP/A)( _.L_f_)_
A0 wAn
AP)A; ‘
3
b A0
AD eelt
-1 — 4
Q. AC s
-5
Atg wa

€7

Perturbazione %iclqnel
extratropicale Teplcale
SN ———————
=5 -4 -1
AO LA S A wa. e
’ |
down gt So ke
£
40¢ we AO v
. -3
A0 N W Lo’ 46" N s
0% ua A% s
/ﬂ)l bhﬁ%
A0% v
4C§lMA
-n ~A —he . -
AD Gl AO  §ec
A gl
PR AO
-2 ~3
ATES ARg
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BQUAZIONE DELL ' IDROSYTATICA

£' un'equazione molto importante che esprime l'assunzione che
1'atmosfera .sia in equilibrio statico con la forza di pressione
netta che bilancia esattomente la forza di aravita.

24 consideri und colonna d'aria verticale con un'area

di base unitaria, come in figura.

‘P*dl’
P 1
- 1 r
/' 1 T
Tl vpee

‘§ia dz  1l'altez~a ¢ ? 1a donsité,ggiﬂ& la forza peso;
le pressioni che agiscono sulla fuccio inferiore e superiore

rispettivamente . p e p+dp. Uguagliando le forze, si ottiene:

- = O
p-(pedp) geA2
dove le forze dirette verso il basso hanno segho negativo,

Semplificando:
_.d?uagde=0

eguazione dell'idrostatica.

E' interessante notare come questa equazione si ottenga
dalla terza equazione del moto, attraverso considerazioni di

ordini di grandezza.

Infatti 1l'analisi di scala da' come risultato:

dw ., W et
d+ "/U
[4 -L
Coalh,
.i?& -~ Ay ) Aooo uab 40 S, " AO
P o2 b AO A0 ua
L%dimm - A0 SN}
- 5 -
2 W o~ AT AD = A0



1a terza equazione del moto:

‘C_iy\}i__ --{*-_.9..1 R -+
P f"ba— (g’
Jdiventa dungue:
i 2
0= =% 5

63

15
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LVENTO  TERMICO

Figsiamo ora ll'atienzione sulle equazioni che descrivono

il moto nel piapo orizzontiule:

aw _ 4 % +dv
(10) at £ ox

AU __ff___?f..gu

olx ¥ 9?

yricordando che: e & — 4 :gfl_
d rf a—
{
Vi t5F e
con sempllce gostituzione possiamo.scrivere:
/{é"‘_-"_:-—"lr + U
?ol% J
chi
(11) Far e ey e

Poniamo come ipotesi che du/dt non subisca variazioni al
variare della gquota., Considerando un livello inferiore z e

uno superiore 23 possiamo scrivere:

L« 8 a‘

(12)
vy - Vo T 3 Vo
Queste ultime espressioni legano 11 campo del vento a
due livelli diversi; nell'ipotesi considerata si pud dungue
dire che la variazione del vento orizzontale con la gquota &
uguale alla variazione con 1la quota del vento geostroflco; essa

prende il nome di vento termico.
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Cerchiamo di trovare le componenti di gquesto vento. Possia-~
me intuire che dipenderannb dalla forza di Coriolis, dalla
forza di gravita'! e dalla quota. Premettiamo qualche consider=zio-—
ne: pensiamo di trovarci in un piance x, z con p costante.
Possiamo scrivere che: (<t hog 33)9
P
2& dx = —’5_2“ dz

9%
Dall'equazione dell'idrostatica sappiamo che: fl_f’ _--gj'-' ’
tit d A
quindil sostituendo: o
?__P dx = dz :f_ gf— =
_Y} 5 2x
? X £

Abbiamo c¢osl trovato un'espressione alternativa della

forza di pressione; scriviamo allora il sistema {10) come:

. A da o F 92 ooy
E ol F ox
(13) o
:{—é_-"::-—ﬂ-?:"—*—“#u
g At £ 23

Helle ipotesi di accelerazione orizzontale che non varia

con a quota, ponendo gr : 2,72 si hag

o= — 3 "9_2:_ -&-C"Ll"uo)

? Dx -
(14)
R ACL I (PR LY
£ 2y
posto: V,~Ve = Ve  J iy -Uo 7 Ur
Otteniamo le componenti del vento termico:
g Dy
v T TE 2x
(15) 22
Ty = _F. ger

11 vento negli strati alti dell'atmosfera pud pensarsi
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come la somma del vento geostrofice al suolo e del vento termi-
.CO. . _.
Vediawo ora il perbh¢ del termine "vento termico". Ab-
Liumo dall'eguazione déll'idrostatica- N

gde ;dr

Lalltequazione de1 gaﬁ perfattl si ha- #/% -gT , da cuis
dp

0[1_ - -Rri=
| ﬁ« o P
Integrandoc su uﬁb‘stf&tb di spessore finite ed indicando
con T un opportuno valere medio delly temperatura per lo stra-—
to, otteniamo: 'iabfﬁf- : )
- - £
a—a: :—-P-T'.Qa..\

9 (3*)._%.-“_"** L

La 2 che entra nellﬁ deifinicione del vento termico e! una
prandezza proporzionale alla temperatura, Lc linee di upurle
zp ., ciod le lince di egual spessore Ira due superfici iso-
bariche p, e p, Vengono & coicidere con le isoterme della tem-
peratura me¢ia dello strato compreso tra Dy € Dge Vediamone
gualche conseguenzas |
in forma vettoriale la - (15) pub essere scrltta'

oo ;kxvef

dove X & il versnre dell‘*asse z. Essa dice ¢che il vento ter-

mico & diretio par11lelamente alle isote. me (linee di ugual ZT)

con l'aria calda a degtra della corrente. con l'aluto dells
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figura vediamo inoltr: che se il vento geostrofico teride a

colda. . T+0U‘ ruotare in senso antiorario

Yo © - con 1'a11:ezza, 41 verso di v
':_. N S T.E, I'_s'!:abllsce 1a. posizione delle
Ulﬂ\uﬂ" IR "ma.sse 4! aria calda. ¢ fredda,

feduls T _‘5 dT ' Nel caso raffigurato si

vede anche che in questo cqso vi & avvezione Fredda(vedere

T

“Egsercizi® per 1! awezmne a3 temperatura) dovuta al vento
geostrofico, Viceversa, quando il vento geostroflco tende a

ruotare in senso orur:Lo vi e avvezione c.afcla .- come & fa.cile

verificare,

cr
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VENTO CICLOSTKOFICC ¥ JVENTO DI GRADISNTE

Ricordiamo le equazioni de1'motb:(l0)= _

El_‘_‘*: _APP L far
d":" '_ S' ox

(16) o '
dv __L22 _ta
& f @(4, o

In forma vettoriale pin dqmpatta,'il sistema (16) si pup seri-

verel

clﬁ;'{ .“* . U SN
any - ae = FNrET T Er

. S .
dove VY, & 1a componente orizzontale del vento, k & il versore

—_— —t
dell'asse 2z e V. p & la componente orizzontale di TP .

Ci proponiamo ora éi serivere:. la (17) per un sistema &1
riferimento solidale con la particella d'aria, Supponiamo che
esco compla unu tralettoria curvilinea,

— - " =

Si ha sllora \&;IQQIt dove t 3 11 versore orientato

parallelamente allo diregione del flusso in ognil punto.

Quindi _ —_
AV: T dwn v, &

(18) de at
Esaminiamo il secondo termine del secondo membro con lo
ausilio della Tiguras: S
~
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dove R & il rageio di curvatura della traiettaria punto per

. -~ .
punto, ds & lo spostamento infinitesimo, n & 1l wversore
normale alla trajettoria: esso si prende » O se & diretto alla

sinistra della corrente. Possiamo innanzituito scrivere:

—p . ~3 J‘!\: -4
dT _deds. Ly, . Infatti, ot - 4 dem ;
d€ “asde R cls s 49
dt =dy DET angoli infinitesimi e Q_ch_: de
Sostituendo: - —
At .
ds R

31 pone R»0 quando il centro di curvatura €& nel verso di

n  positive. La (18) diventa:

(19) S ta TR
Introducendo la (19) nelia (17), otteniamo per componenti:
AV, A=k
de - p s
20) Vo Ep

AT

A) Venito ciclostrofico

Se si pud trascurare il termine sz allora si ha:
A 4 B¢
" T TT
Risolvendo per V_ otteniamo la velocitd del vento ciclostrofico,

2
che deve essere reale e non negativa:

(21) v, - (-&2° )"/z.

11 vento cieclostrofico pud esséxe dunque sia cicleonico .

che anticiclonico c¢. .e mostrato in figura.

I

L
.

P
fu

i
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-
Yy pe
B f f& 'B [ 4 —
Vo
? .o ; R7O | 2’5’;'c>", R<o
Gm om

Dove P & la forza di pressione, fc la forza centrifuga.
Se ad esempiv si prende-un ‘tipico tornado, la cul velocie-
th tangenziale & circa 30 mysec a una distanza di 300 m si
ha che il rapporto tra l'accelerazione centripeta e la forza
VWR
A T analogo al numero di Robsby, &

circa 107, Il termine fV2 % dunque trascurabile,

di Coriolis

B) Vento di grediente

Se invece il termine di Coriolis non & trascurabile, la

soluzione della seconda delle (20) &3
Va
f,g f - 2p )
(22) Vz = P Do

chiazmato vento di gradiente. Tenendo conto che le soluzioni

fisiche possibili sono quelle per cul V2 & reale e non ne-
gativo, & facile convincersi che le soluzioni ﬁella (22) si

possono ricondurre a quattro situazioni:

@ )
P(O Intorno a una :
‘O pagsa pressione

R0
LESSO 11:1 verso faf’ o N .
lorari -~ 7 . S nesiuna soluzione
Din . : reale
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%ﬁao due Soliuiung o secouda

. Do . Mte,n:w e lla (z22)
R<O iuterue u.z_lwal\m
9 in verso b

. om
ks ad v
b o inaw_s.w
L' interessante in conclusione wvedere in che rapporto

stanno il vento geostrofico e il vento di gradiente. Poiché

il vento geosirofico & dato da:

— — 4 v——*F
Y, = ¥ * 55 Va
__ 3 1%
In coordinate intrinseche:
L ‘op
\ LI
e £# P

Allora si pud scrivere la (20) comes

2
Eiq +Q¥VE '¢fvg =°

R
\..{}.. - A+ —!:-
Va R

per R 7(),‘% ?Y2 e i1 vento geostrofico & una sovrastima del

vento, mentre per R <0 ne & una sottostima.

44
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BQUAZIONL DI CONTIRUITA'

S41 consideri un volume 3)(535} fisso nelle spazlic come mostrato

in Tigura: n

2
1
[+/ i
i
I
¥ o2 Lol __
i 5
< ¥

Cerchiamo un'espressioge analitica per la conservazione della
masse. Calcoiiamq i1l flusso di massa entrante nella faccia 1.~
Lssa sara’ ﬁutté'quella, con velocita' dx/dt, compresa
nell'elemento di velume dxéwﬁa , ¢i10é, per uniid di tempo

i
e di area:

S—" dx&ﬂ_ﬁ = ‘S’u-.-
ot 5‘3 o
Analogamente per la faccin 2, sviluppando in serie si avra:
7 gx
gu. + ,5;-(5"*) 3
I1 flusso risultante per unita di,tempo attraverso le facce

perpendicolari all'asse X, sari:

- 9 _
pu 5952 = [ gn (53 [Bg5e -
= /;?_)E‘SD-) CS?CS:IEE

Eatendendo il risultate alle altre facce si ottiene la risul-

tante del flussc di massa per uniti di tempo attraverso
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1'c¢lemento di volume EXSUJB :

S OENC TN ?’(w 5x543a

DY D

?

ividemlo pez‘gioncﬁr si ottiene la risultante per unitid di
volume, ciodé la variaziene della densita locale G)? .
Qtteniamo cosi l'eguuzione di continuitat:

o —
(73>

che pud csoere anche serittin comes

D5 = - T IRRVIR)
'—‘;:_"—-.. <\2 {y’]}‘)_fv + f
ot
-+ -
dove V.U & la divergenzu del vento, Ovvero:
(23) A 2
f de

F3
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STISTINMA D1 APPROSSIMAZIONE QUASI STATICA

ivevamo seritto, (7), le equazioni del moto e avevamo.sotto-
lineato la non risolvibilith del sistema per moncanza 4i due
egquazioni in modo da avere un sistema di cinque equazioni e
cingue incognite. Pre poter arrivare alla soluzione del nostro
problema, ricordiamo il primo principio della termodinamica
nella forma JQ = GpaT-wdp,

Sapendo inosltre che si ha l'espressione:

dp
N LSRN - S SV
(24) Ho= 52 % ae At
. od
se dall'equazione di stato:- = Po‘i-’?—"r ydT: P;P“*“"dx !
ed o = 4 y Segue che: '

cepAdr P AR At
¥ = X ¢ de £* dk f dt
Introducendo l'equazione di continuitd la (24) diventa:

Adp o = = R

- —_ oV 4 — PH
At vl B o
supendo che Cp =Cv ¥ v’

Facendone la derivata locale:

@ = — Rl
(25) S= T - o

= - — P Ve wr 4 —
Cw Cwy
Possiamo ora scrivere il nostro sistema in forma comple—
ta,introducende queste due nuove equazionk trovate; da notare

che non intervengono maove variabili, quelle in gioco sono

senpre u,O'f\qu pfg .
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9 - 1 wWed
hd =—-«r.‘Ou--'—“'—“'*g':"e - x
4 "%-’c 3;’3x £
o > >
2 — --‘U'.'VU-—-‘—;B—E'—'i"-‘\- 1——4.—:,3'
? gf %-bg equazioni del moto
—ly
ow _ —r . Tw - A2 eu- .qr
5 5 ) e J
Y - = >y
b . - AV R o :
“ DL A ? o equa;ione di continuita
< @fé F - r\r —V)q: - —Z%-PV- f-—-g’“‘ l1¢ principio della

termodlnamlca.

I1 sistema ora scfif%o; conosciuto l'andamento dei cam-—
pi iniziali delle grandezze in gloco, permette di determina-
re 1 campl per ogni istaﬁte successivo, Infatti al primo mem-
bro i ogni 9quazione'appﬁre la derivata locale che ci permet-
te di ottenere la variazionellocale prevista; per guesto moti-
vo prendonc il nome di.eqﬁazioni prognostiche, Nel sistema
appaiono termini non linéari, di 2¢ grado quaLiE;.fﬂa s ece,
Esgi complicano notevolmente il protlema di trovare soluzioni
dell'equazioni del sisteme, si preferisce percid, per ltappli-
cazione, 1l'uso di metodi ai integrazione numerica, piuvttosto
che metodi aralitici, Conoscéndo cioé i secondi membri delle
equazioni ad un determinato istunte, per 6tfenere la variaziae
prevista &p si moltipiica'il secondo membro per lo step di
tempo At . In formule:

) p .. bOPp Bvar ~ Pe

fin = = Termini noti all'istante +
DE F. At _ . :

1y Pocae = Pe +At-(termini noti a )

In questo modo si pud prouegulre 1ndef1n:tamente.

Con il sistema di equaz:on1 d1 cui sopra ci si truva
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cubito davanti.a.due problemi fondamentalis

1) nella terza eguazione & richiesta la conoscenza della cor-
rente verticale W , che tutLdV1u non & posvlblle misurare
gperimentalmente. '

2) per la misura sperlmentaJe del vento orlzzontale alle varie
quote si utlllzzano sp901ali pallonl di culi si seguono gli
spostamenti dulla vertlcale. L'altezza cui si trova il pallom
¢ dath istunte per. istante dall'equazione 1drostatica che,
come abbiumo .wisto dall'analisi dl scala & un ‘ottima approssi-

mazione dellaﬂrealta.

sta equazione ’ per l'appunto, lega
strettamente la pressione P con la denslta f' Questo leg¢me
perd non viene rispettato dulle equaﬁione 4'9'5 del sistema
che "Fanne variuare" p e ¢ indipendentemente l'una dall'altra-
mentre nelle oss servazioni 9 e P 8sono strettamente collegate,
nelle 4 e 5 non ¢'d nessuna relazione tra di esse,

Hon & poscibile neanche, per ovviare al primo rroblema
sostituire la terza eguazione con l'equazione dell'idrostatia
pérchd non avrei pilt nescunc strumento per 41 calcolo delle w
necessaria per calcolare v‘(“—”ﬁ“ﬁ

Bt neceunarlo gquinai procedere ad alcune manipolazioni,

Derivindo ambo i membri dell'equazione idrostatica dp"“f}d}

ctteniamo: 9 ~ ?F
i W S

'51(52)' 15
2 - ¢

’3& ) Jae’

con l'eguazione di conﬁinuité diventa:



29

ipw)

%(2{_—-) TS (s W) <z 7,

dove il 1° termine del seconao membro & la componente oriz-—
zontale della divergenza e 11 ao la conponente verticale,
5e noi integriamo da un livello generico 2z fino alla

sommita dell'atmosfera, per una =z qualsiasi si avra:
ol
op A W
6 P [T (pv.) R.
(26) 5 (%} > (f i

dove (f“%wp= 0 ; se fosse 2z = 0 allora N%azo

I1 prime termine a destra della (26) rapvresenta il contribu-
to alla tendenza ddlla ﬁressione dato dalla divergenze di
massa orizzontale, & un bilancio di cid che entra e esce

silla colonna d'aris, il secondo & la variazione di massa dal
basso. L'equaziéne (26) prende il nome ai equazibne delle ten-
denze.

Ci proponiamo ora Jdi irovire un'equazione diagnostics
per la velocitia verticule W (che ciod ad ogni istunte, co-
nescendo i campi di 3 ,:? y ecc, dia il campo della w¢4.2)),
Dal 1° principio della termodindmica in forma irasformata,
introducendo l'equuzione idrostatica, si ha:

> = cp OW
9*——\7 02,{5+ng0¢,——-—-?‘7= Vz"'—'P'"'j é%f‘”

2t

introducendo la (26}): o

)

CWn -SV-—- F V‘_ :..f’ ...____P 172_ Vz1"'"—""F1q1"; p’ (fl’z.)dj'/

22 < /
integrando rispetto a =z | _ |

. 2 __
\}IQ;W(K‘L:)';}O) -l-f[-ﬁ/w'w' Mb_.jo{b

Zo
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Abliamo ora.elininuto la witlicolti vovutu al vento verticale
avendo utitequazione che permetle di vicavarlo da grundenze

i cui caapi sono conoseiuti in partenza. Il sistema diventa

allaxras
—~ ¥ 1 2er ....:t.-Fx
..QI'.VU.-—T--é-;—*'gqr‘*‘_r
—% A o :L
Har.th,-zr-ézf-.guu+ ¥ Fj
(27) _-v.%ﬂzrpmv+a¢H
p
CEY
2
S F P p)

#sso permette Ai ricavare Iu Jdensith con 1l'equazione della
jdrogtutica, risolvenio cosi il secondo problema che ¢l eravi~
mo posti allinizio.

11 sistema (29) viene chizmato pistema di approssimazione

quasi statica; fu realizvuto da T, Richardson nel 1922 a

Londri e pubblicato con il titolo: tyeather prediction by

rumerical process'.

Condiwxioni al contorno sulln sunerficie terrestre

Se si integra il sistema (27) su tutto il globo, non
si devono porre condizioni al contorno ai lati, mentre 8
necessario porre condéizioni al contorno per quanto riguarda

1a superficie terrestre.
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In penerale si pone:

1) (:TE(Y, 'j,l—):o equazione della superficie
- —
2) ~wv- VE =0

Liv 2) rende nulla la componente del vento ?? normale alla

superficie, Esplicitando la 1) e ponendo in 2), si avra:
—_— —
o Tlz-Rxy) =0

dove la 2z @& la gquota sul livello del mare, h(x,y) & la

topografia, l'altezza -topografica , del terreno.

Inoltre:
~y Toe 2£2l+‘aéj27:o
Vel 5y T x a:j
“%?_E’__v?_e:.,{_w:o
Dx '99

Ia condizione al contorne diventa dungue:
— -,
(28) WIS A

Esza d& le velecitad verticali prossime sl suolo, che , tuttavia

devono essere tali da non violare considerazioni sugli ordini

di grandezza,

FI -
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Rapporto- tra lo step di tempo e 4i snazio

Quando si integrano nunericamente le equazioni del moto
va rispettata la seguente relazione pe? le equazioni differcn

ziall lineari:
: , Ax

(29) L £ —
tra lo step di tempo A€ ¢ lo step di spazio Ax ; ¢ & 1a
massima velocita di propagazione delle onde che sono soluzio-
ni del sistema considerato. 3¢ non viene - rispettata la (29),
hanno luogo fenomeni di instabilitaé Lineare, Rich applied
la (29)al sistema a pag. 27, considerando strti vertieali di

* 3
2 Km (&=20w ), 1a (29) diventava:

(30) At £ ~—§i’-§f’;‘/“,§cc: 6 see
In questo caso ¢ = 330 m/sec, la velocitd delle onde acus—
tiche che sono zoluzioni del sistena suddetto; esso infatti
¢ molto generale e descrive tuttu la fisica dell'atmosfera.
La (30) impone che le previsioni siano fatte al massimo ogni
6sec, Usande 11 slstemt quasi gtatico, che non permette 1ia
propagazione di onde acustiche lungo la vertiecale ( a ocausa

dellteq, idrostatica che assume "p e S> in equilibrio), At £(0wme
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S1STEMA DI RIFERIMXNTO X,y,D

Come & detto nell'appendice degli esercizi, esistono carte in
cui si tracciano, invece delle linee isobariche, le linee 1so
altimetriche o topografiche. Si & accennato alla maggiore
comodith di uso di un ‘sistema di riferimeuto X,¥yPe In partico-
lare si cerca di trovare una espressione che possa sostituire
nellé equaziori trovate il gradiente di pressione.

Siano ?o e?q le tracce sul piano x,z di due superfici
isobariche, ccme in figura: -

2 b
. . e

A

_ ‘ 7 (Esd) B
Sia Y una variazione infinitesima 41 pressione e sia S%di M
? L

componenti SX;S%' .

Difterenziando:

2p Dp .. 3T
Pp e giodx e glda = T

on Iy
dove ©% & 11 gradiente topografico. Se o giace su una super-

ficie a p costante:
SF-= EZ&- x4—31i-6EJ70
=33 o2
da cul con senplici passaggi:

Sp . =M

(31) Ye -
o= D poe
Ricordando 1'equazione idrostatica . _ & s Sostituendo

=24
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nella (31) si ricava che: .
or  _ . o
(32) A 55 ¢ 5
Iin modo analogo sl ricavasz
(321) % e ALY
32! i _—

Sostituendo al gruulente

le¢ eguazioni orizzontali tel moto

du e
{33)

i 03

isobarico quello topografico,

(7) diventano:

R M

NG AF
;z:{-‘“ 39»« ¥t
4

L fu

Le equazioni del vento geostrotfico (9) nel nuovo siste-

ma di riferimento diventuno:

i g

v ~

i noti che rispetto al sistens

o
0 xw

b

j'@g/

. di riferimento precedente gquesto

ha
In

co

11 vantaggio d4i non contenere: 1a densita' ad ogni livello.

guest'espressione ¢ sparita, e per ogni gradiente topograf--
esiste un vento geostrofico indipendente dalla guota cui ci
trova.

53
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VORTICITA! ED EQUAZIONE DELLA VORTICITA® IN X,y,p.

Seriviamo in forma espliﬁiﬁé le prime due equazioni del moto
nel sistema X,y,p, trascurando le forze di attrito:

(au.- @“_L:-_ gu., . _9_& — 9&
(34) Y +u’3)_c'_ ‘*“773“:3“:‘ -+ Dp " ~Fox *%qf

o ov v ;Q)_Q:E - — Eif._ o
(34") e ¥ % Bx *"T_g_;x?* op 77 3y
de

dove W= ai 2 la velocith verticdle generalizzata. Deriviamo

ora la (34) rispetto a y e la (34') rispetto a x. Sottrasndo -

quindd alla seconda la prilma, ponehdoz_, =§—f—,§-§_ ed effettuan—
do semplici calcoli possiamo scrivere:t
) sy BT (Beg)- QDT (EE - TT5T
T ] - + * T ST T Al s
(34") é_b(gfgju-qr-??@*f) . R PR 2

dove al posto di Z s vorticita' relativa, al primo membro
@ stato sostituite 2 +§ , vorticithd assoluta, essendo f
invariante rispette al tempo.

Prima di effettusare consideraszioni sull'equazione preceden~
te & bene premettere il s_eguente calcolo che chiarisce meglio
il significato fisicodella vorticita.

31 vede facilmente che Z, = E—w{'?, r1001‘ﬁando.che

Aﬂ+ ;? = ?fi{x :?
Si puo anche scrivere, secondo lo sviluppo per una terna in-
trinseca: | L
7 - €%\
istantaneamente sari:

(35) L = k‘[(‘l'-;é—s—"" 5:_)" 2 =

g TR
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— — DV, -_— 9?
= I:'Zihhxz'23}+L&(€2<§E).¢;?xt EEL+VLaqx.§:~
- s as
- N -y .
essendo o, ., awb=-% ¢ poiché il primo e 1'utimo
R

termine si annullane, la: {35) diventa:

AR
- Yo
(36) = - B

Ve

V ' . N by =
aove ﬁf & la velocita angolare istantanea, 5. & un termine
di gradiente ("shear") e rappresenta la correzione per ottene-
re 1'effettiva velocitd angolare prodottas dalla distorsione
dovuta alle differenze della velocitd orizzontale al contorno.

Avremo guindi i due casi:

A)Y R20 ¥ &‘(0

-2 R ™

B) RecO  ,2% . 0
Den e f.

L'equazione (34'') prende il nome di equazione della vorii-

cita. prima di vedere se sia possiblle semplificarla in qual-

cuno dei suoi termini,vediamo cosa questi rappresentanc,
Lieguazione della voriieith stabilisce le cause della

variazione locale della vorticith che vengono elencate a

secondo nmeubro. Abbiumo:

aA) & Ri?@;+g] trasporto orizzontale; termine non
lineare che corrisponde al termine

di avvezione nelle equazioni del

moteo,
- — :

B) LZ;+ ?) U:°V» ' termine che produce variazioni di
vorticita, in cul la diﬁergenza oriz-
zontale diminusce la vorticitd asso-

A | ~ luta, la convefgenza la fa 7. aumenta-

re

54
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D D _ 9w

— — a—

contrituto alla vorticita dalla'ro-

tazione.dei tubi di vortice'.

Vediamo pil in dettaglio quele sia il significato delltultimo
A W g =AY

. . N N . 9(&_ i X1
termine. Consideriamo la fig. 1, abbiamo: 6;— At baba
tubo di vorticediretto
da Nord a Sud sid 2% =0
p
P
4

o

g 2

- dw

Consideriamo maggiore di zero anche 1 53;‘ (vedi fig. 2),
dove (3 w %_E . Allora si avrd che il tubo di vortice ten-
dern ad inclinarsi, l'estremitd Sud si alza rispetto alla Nord,
P TP I : d- : - M N
trasferendo gquindi vortic1t§.§%&:p;ano x,¥, sumentando quindi
la componente verticale &% . . Da notare che se il termine

Doy On \ - . s
b om—r & positiveo la vorticitd aumenterd nel piano X,y;

0g ) . v .
analogamente il termine -Er-;é;r , inclinando tubi di vortice
>

in direzione E,.-W,

analisi di scals

-1 |
-1 AC  Geco
Possiamo porre: A0 . sec £ —

g -1 .
f Js;%gnﬂJzﬂO iu1Q&Lﬁ )

3§

= /[O-ZW L

L2
. 4D wa

v
w
L o= AO% am
b
b=

——
-
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Esrminando i1 vari terinini sara:

Z “oUT D z O ~o AOﬁiﬂL-f
= —— - x - L

D x 2y

YA v/e | LE 40" = /io_ms,exfz

'§T§ f‘-‘-—“—'L_/U - oL A0

,DZ 7 T v/ _ Jz _ 40_405;%_2
- v T

A \ BlZ (W wr:-.#—ragw)w T

2
dg ;1€ -2
v EE s up o0 A0 e
H*‘a-a. ‘50 -q =2
:? Vo Va2 ¥ L ~ A wiL

r?vJ L 2w GCANCL ir :i. V A0 40 Jee

Possiamo allora ridurre 1'eguaziocne della vorticitd nella fomm:

; _2 + —{"I-?-F (a*‘ = - ?z.{?
(37) 5e (Z ;5) v, (4 <&)] £

Dovt si sono trascurtti i tubi di vortice e si & posto:
—  —

(3+§) 0T = FVV

poiché 4 & di un ordine di grandezza inferiore ad £

5
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APPROSSTMAZIONE .,DEL’ LIVELLO MED1O

Una prima appr0851mazronedel'h:(34") é quella del'*livello

on31derazlani sull'equa21one ai

medio", Premettiamo alcunp__

contirnuita: - %—§£=r€{ﬁ?:   . Sl pub dlmostrare che nel sis-—
tema di riferimento X,y,p, essa dlvlene;f
T .o 2e

dove 1'indice 2 indica 1a divergenza oriz@ontale. Integrando

tra due liveli:l di praaslnne po_e:pl ottenlamo-
(‘38) ’ :‘_52_ . UL -(-P,,*.F_oj .'.=' - (L—'J-r “'wo):

ponendo p, = 1000 mbar, p,=0, W= 0 , la (38) diventa:

2772 T yooe
se (¥, = 10 mbar/3ore. ‘Per un livello generlco si ha:
— -_— _ Da 90— —~J H = /IO-S-SQAC-—{
vV, V2 T 9x 9:} L

81 verifica ciod 11 fatto che ad un livello generico la diver-
genza & di un ordine 4i grandezza super1ore a gquella nmediata
su tutta 1'atmosfera.. Clb vuol dlre che esisteranno dei 1i-
velli di pressione in cui 31 Yia divergenza negativa, esistera
percio un livello in cui essa si annulla. Sperimentalmente si
vede che con buona approsslmazione il livello in cui si annul-

la & quello di 500 mbar;:Riéordandqlla'(37), possiamo scrivewe




39

per BEOO mb:

Go) A (e8)] =- v

Seriviamo la (39) in forma diversa. Ricordando le componen%}&
oL -
del vento geostrofico in X,Y¥,D; ug.:- E'EE; H 0@ * $ P

1a Z sara allortil

DE ¢ ¢ E - .
meTe L o 0 5. 2Gef)  ® 02 2020
A (Zf) = w*gf@*; D £ 9x @y

dove per definizione di delerminante Jacobiano g1 ha:

5 9 gy 22 2GeH
[Jwﬁngé)/_"-éif ﬁg;—"?g 2x

Ta {39) diventa allora:

(40) » OF --1/a, 2
v ok Contul oJ JZ)‘LJ?]S—DO@&L

Questa eguazione, detia Ji Von Ileumann, permetie di prevedere
1e variazioni loecali di z. Atiraverso i sepguenti passi si pro-

cede in pratica per unw previsione:

a) considerando una mappa & 500 mb calcolo J. al tempo L.

. : , .8 . 2
b) con il metodo del rilascio (vedi Lgercizit) determino é*)t

&+
o
¢) estrapolo nel tempo la z mediante la  Zar :et.4'(5;{j&

&9
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d) traccio una mappa prevista al tvmpo t,+d% e calcolo Jt 0t
otadt.
e) itero i punti.b) ¢} a).

11 tutto viene effettuato dul calcolatore data la ovvia comples—

e1td di caleolo,
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APPROSSIMAZIONE QUASI GEOSTHOFICA

Possiamo ora pelisiire per scopi applicativi di soatituixaheﬂa(s;)
al vento, il vento geostroficﬁ. la cosa & possibile ma occorre
prestare una certa attenzione,

Perche si possa formare un vortice ciclonico, sistema in
cui & presente una divergenza negativa {convergenza) della
velocita orizzontale, occorre che, non appena inizia il mo~
vimento della massa d'aria, intervenga la forza deviante di
Coriolis che porta alla formazione del vorticé. ILa divergenza'
orizzontale assume un ruolo dominante nella formazione dei vor~
tici, Se sostituissi in tutlti i termini della (37) al wento
i1 vento geostrofice, avrei: 1) vortieitdh geostrofica 2) tras-
porto geoatrofico della velocitdh, 3) vento geostrofico nella
divergenza. '

L' proprio gquest'ultimo termine ad éssere errato: la d;:
vergenza dipende propcio dalla componente non geostfbficé del
vento e la divergenza del vento geostrofico & nulla. Hon &
lecita quindi la sostituzione nelltermine della divergenza.

Per potere eliminare questa difficoltd occorre esprimere
la divergenza del vento_in funéione di altre quantitd, Per

fare cid ricordiamo l'equazione' di continuitk nel sistema

: ' e
Xy¥sD a_."i’ . ?__‘U_'F :_fc.?._——
Vove T 7%

P4
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ségue che la (37) o3 pud scrivere:

g Few
(41) £ [Lq‘i)(? Tag.v(gff?} - f?,‘;

dove ltindice g sta.per "geostrofico". La (41) prende il
nome di: "equazione della vorticith nell'approssimazione gquasi
geostrofica™; pud essere anche scritta:

29222 & 70,208) - £ 22

£ ot £ : P
Truspo;tando-lo Jacobiano a secondo membfo possiamo scrivere,
moltiplicando per f£/g:

g2 _ £ 9w - -](324)
¢ &

Compaiono in esso due incognite: l) la variazione locale della
quota rispetto al tempo; 2) 1a variazione locale della veloci-
th verticale generalizzata con la pressione,%%? y mentre lo
d uwcobiano al secondo membro 3 il termine noto., Occorre dun-
que trovare un'altra relazione perlpoter eliminare l'indeterni

nazione .Ricordiamo innanzi tutto aleuni concetti,

Temperatura potenziale

lal primo principio dellu termodinamica si hat é}Q :cpd1u4>ohi
Ter una trasformazione adiabatica Q= =0 ; CfATEO“AF e clod:
Cp ax —éﬂ =0 « Integrando:

®T &
Ef/ [F 2L 2 2] TR 97 (2]

T L Pa

& la temperatura che assumerebbe . .1 massa dlaria a
rressione p e o temperatura T ge fosse portata adiabaticamente

alle pressione standard ai 1000 mb,
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Supponendo che nell'atmosfera ogni movimento di masse dlaria
avvenga adiabaticamente, il primo principio della termodinami-
a4 si pud esprimeres .
¢ si pud esprin _ ELé} .
ai(:

Uulndl posziamo scrlvere, in x,¥,p:

o 4929 V,S-ew,?ﬁ 5

e JdE T o¢ f

Ouuerwviamoche, lavorando .a pressione costqnte e dlpendendo 29

50lo dal sistema X,¥y,p,y ¢ vera la relazicne:

(29 _ 4 9
DBEe o @
avVVero R
L o9 - Lpw
I Vor = 4
Lulli'eguavione idrostutlea;: of = -079""" ) poasiamo seriver .
.
(43) — =
0 &
palla (42) abbiamos
A __9_0_‘ _.L_:f__f[?'.‘;« +w“{?’9 =0
(44) “~ 2 o 2 v op

lticordando la {43), dividendo per -g/« otieniamo:

(45) @%(;{-‘;")f'w(‘j‘% 59"5—9"}-‘--4; 99; ~9
. % O¥

Tonendo & = stabilith verticale o statica =
JE?'Qf:
la {45) diventas S
D Dy — 293
D 'D&—)."' 9p

sostituende 4l vento i, venlo gecstrofico:

XU YT

93



44

Abbiame cosi ottenuto il seguente spistema risolvibile:
2 ; .
AL Sy _
7 20k __;g... gw - —_T(?.?-,Zn‘-;e)
26 3 9¢ |

[(_; +0‘w:-—-—-—-,](2,9P

tnesto sistenmn costiutisce 1'approssimaziun9?qnaai_gebstrofie&.
Lsse ha il vantaggio di "filtrare" le onde .rcustiche che gi =

propupanc con velocitd magpiori di 100 my/sec 6he & la max velo-

citik del venlo geostrofico,
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SCHAMI DI INUsGNAZIONS  IUMERTCA USATI IN .. -
LIELEOROTOGIA |

31 cvosiderino due grandezie A, B. Per.la Jacobiano possiwno .

Leriveres 25 BB DA Ei%__

J‘(Q‘E) T o é‘{_ Z’lrd 3 x

che con ovvi passagyri pub'essore seritto comes :
TOMB) 2 N Bfi)“rg -&96)-; ?__(’/B?_é_)__?_ B_@_ﬁ)
L. Qx L (atal _ DU P x (-:)_‘J _O‘x D% 3{7

fer poterlo caleolare dobbiio, divlo un grigliato di runti,

wlilivsnneo ad esempio i1 metodo delle differenze finite ( cfr

“ruereizi®), eseludere 4 punti i vertice 5:6,7,6, come in

T, 4 2- Y
3 Tt T -
7 Ty o

dueste poria con s& un errore di troncamento nel caleolo dello
Jdacobiano che o volte non & t{ollerabile. Per evitare cid, pos-—

slimo pensure i oealeolarlo Tueenco intervenire i sulori ol wm

ceialorne, onporbuniience rweinti. L'esyrdnnione di queste tiw

n1oducobiuno, Jucobiuwno i Arulawa, hie 1o Tormas:

Se (3L 3T

-,
3

—

25
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o ¢t

a7 . szBA‘ A ) Ry - Y= (A -A) (B —B:»)J

I . 215{*‘14( B ~Ba) - Ay (B Bg)~ Ay (Bs-Be)+hu Be*Bm)J

T G

G1i ultini due termini dello Jacobiano .di Arakawa contengono
i1 wvilore di A e I nei puntli di vertice :che danno un ulteriowe
contributeo al valore dello Jacobiuno "semplice¥. In questo modo,
inoltre si wedisa lo Jacobiéno classico con i valori del suo
intorno e, diminuendo l'errore di troncamento, si prolunga
il tempo dell'integrazione di calcolo, risolvendo 1l'instabilita
nou lineare. Si noti che in un processo di previsione come
quello descritto a pag., 39 ud ogni muova integrazione viene
aommato 1l'errore preesistente in modo non controllabile,
Vengono viportati di seguito alcuni tra i pid usati sclhe-
mi di intepruzione numerica, Si & gik ripetutamente sottoli-
rento il problema previsionisgico, cioé la risoluzione 4di una

equazione alle derivate parweiali del tipo:

O . Bu
3 Tomx T°

I dati a disposizione sono (cfr fipura): i valori della grandez-
za. U all'istante 1 e 1 -4 e per valori di coordinate i, i-1,

. 1
si vuole prevedere 11 valore al tempo 1+7 di U: Ui+ .

/( - .W-IZJALL 'tp_,u,.(‘o.mh_

Lo el 5“‘—0‘

t’ §- £ L+ &
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(11 schemi piu usotl oong: ,
" i . L.
\ F R T Wil _ U e—
1) Leap lFrog: LL‘ = Ué ~ = 5wukui*1 oo non conserva
1l'energia. ‘ |
. A
<+ L ;
.r" I "
1 |
ok ¢4 [
i
. ]
A L !
_-...—_-.-_——___..t;....-._ P

I ¢ S

P

. Lo
: Lo " . ¢ .
0} Viffusivos O RN ') A AL U'C -U*"‘)j taglia le Aie
Kl

cald e acustiche.

Ifreqguenze delle onhdc

2 ' \
lax— Wendrofl: o P & A e )t - 20
3 Ly = U -A ;z;-;‘;(UH. Ui "‘22 o U,H,' AR

£+ O O | AT _ _
4) Implicito: L}{ = Lﬂ;h_h?;*EF Ui ea lf-d ¥ molto stabie
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i puo! prenderce un intervalle di dntegrazione maggiore,
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FRORTI, SUPERFIUI PLHONPALT E FORL.ULA DI LARGUILES

Immaginiamo di avere due masse .4'aria di caratteristicimo
Ffisiche .diverse: una "calda" e I'alira "fredda". Quando queste
due masse d'aria vengono in contaito, tendono per un certo tem-
po & rimanere distinte; in realth esiste unostrato ui'transi—
vione di cpesnore molto siinore delle dimensioni lineari della
magsn d'aria, guindi trascurobile; lo cbnmideriamo come una
guneriicic di repur.izione.

Yossiamo visualizzure questo lenoneno immagindndo due
Tiguidi non misceibili posti inun recipiénte sotto l'azione
del campo gravituzionale, A causa di questo il liquido pil
wenso sl porterds pitt in basso ed esisterd una superficie di
serarﬁzione parallela~alla superficie terrestre,

Le due masse d'aria'calda" e "fredda", caratterizzate
div valorl diversi di p e T, aICnusa dell'effetto della rota—
¢icne terrestire, possono avere la superficie di sepuarazione

inclinta, la cul incliwzione é definity dal valore di «

{ctfr. figura)

dz2 | e
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Congider.iamo uni: situnsione inizinle con l'aria strati-
ficuta orizzontuluente. In Tigure abbiame indicato con r la
t{riceia della superficie di contatto tra le cue masse dlaria,

Sulla superficie di discontinuiti i avri

P e

dp = <lp’
Lseguendd i dlffE‘I E'I‘l"l:lll tot'all delle pressioni si ha:
dx
(46) d]:’ rax N ?E

’ap _?_Eol.%
(47) dp' = dx 53

Sottraendo quindi la (47) dalla (46) otteniamos

eI _g_f") d 2p _faP’ _
dx (_’5;_# ox/ &(’ba CF °

Seriviamo ora la {mo come:
(48) tg ol =dz/dx

otteniamo, introducendo 1a (48}

(49) g = - 2F/x PP Dx
ke - 'E’P'/’aa

liicordundo 1'equiarione cell'idrostotica

“Op "
_ = - semue s .
_ DL g% OP/B;: ~gP/ax
(50) 43::4 = ,
, g(s-2')
posasiano, c%}siderando l'espressione del ventc geostrofice
4 p '
Ng 5 e P serivere:
3 E§ (G:JE. =
= vy pf
la 50 ;nonendo_fjjwuhventa. '
(1) Tyee Sarbowigd o F S ("’a' 1)
a(e-g
Dall’eguazione di stuto per i pas peri‘ettlr sRTda cui
%:FMTMR- di conse;: enza: ‘f]: ay cops P
" 4 f RT
o S g
Allora — saro upuale a;
£-8 Ry
4 ""*1— . T '
(52) — R L . |
TLM\ . r TM -rl_T
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Per la # possiamo scrivere, sostituendo la 52 nella 51:

Ny - art
43tx = @ -tf**fi“ FORMULA DI MARGULES

La formula di hdrgules ¢i di un veriterio per poter valutare

4l valore de11'1n011n321one della superflcle frontale. Questo

‘dipende dal ranpporto tra le diffsren e dgllg_qomponentl del
vento geostrofico parallele al fronte e le différeﬁze delle
tenperature delle masse d'aria a ccntatto.-

Dall'inclinazione p0551amo determlnare la mobilits del
moto della massa. Per poter capire il perché di quanto afferma-
to passiamo in rassegna.alcuni.dfi'possiblli_ﬂfronti".

Fronti culdi

Osservando la figura a fianco

si vede come 1 aria calda, avan-
zando, sp1ng1 quella fredda anti—
'stante, eseendo per6 quéat'ultima
piﬁipesanté'obbliga quella calda

a salire lungo 1n superficie fron-

tale,

Lo scorrimento ascendente dell'aria, con conseguente ap-
bassamento della temperatura, provoca la condensazione ad una
certa quotadel vapor d! acqua, quindi la formazione di sistemi
nuvolosiy o

Dal tipo i sistema nuvoloso possiamo dire qualche cosa
sul grado di umiditd e sulla stabilithd dell'aria. Se essa §
poco umida le nubi saranﬁo scarse e le preciﬁitazioni possono
muncare; se ¢ molto umida e stabile avremo nubl stratiformi
¢ precipitazione a caféftéfe continuo, se inStabile, nubi
cwuliformi o siratilormi con precipitazioni intermittenii o

. rovesel,
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La pressione con L'avanzare del fronte diminuisce con
continuity (aria enlda meno densa, che avanza) e dopo il pas-—
degrlo del fronte continuw a diminuire. ™y

Fronti freddi -

In guesto caso l'arin
fredda si incunea sotto 1'i-
ria coldn antistante., aria

calda in prossimitd del fron-—

te viene sollevata violentemeri-

te verso l'alto; abbiamo uwue tipi di comportamento del fenonee
no & seconds che l'aria sia o non sia stubile: nel primo easo
2bbiamo un® nuvolositd spes:sa che di luoge a pioggila o a neve,
nel secondo ¢ prerente uni nuvolosith cumuliforme a Fforte svi-
luppo verticale che porta in genere, a violenti rovesci di piog-
¢lu, neve o grandine con temporuli, La pressione diminuisce

pilt o meno irreﬁolnrmente.fino al pussageio del fronte, precen-
tindo poi un aumento wmolto veloce accompagnato & una diminu-
zione della temperatura, di un aumento delle visibilitd e da

un rinforzo delvento,

Fronti stauzionari

Da notare da quunto & stato detto fino ad ora che un fw n-
te avanza se i venti nella massa postfrontale sono diretti
verso il fronte stesso. Vevono essere disposti quindi in modo

da intersecare le isobure, (efr. figura) Aot

Questo ¢ infutti il solo caso \xmhh__________,,ﬂ#”f’ oLt

proysibile per avere, diretti “Mahhhﬁﬁhﬁﬁﬁ____*__*-'ﬂ;##,ff’/ff
/

come richiesto, 1 venti deter— A -

minati dal campo barico,

—
Se 1 venti sono paralle— ap 1
- - - o /’\
1i o quasi al Ironte, le masse Aoty

dltaria si muoveranno 1'una lungo 1'ultra senza chz una riesea

-/or
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nd duvadere decisamente lu regione occupata dall'alira, Un
tiyo di fronte come guello descritto prende il nome di fronte
Stazionirlo.

Fronti occlusi

Quando un fronte freddo e un fronte caldo si sovrappon-
gono, ha luogo la formazione i un fronte occluso, Data la
maniera con cui 5i produce, l'occlusione viene definita da tre
nasae d'aria diverse: éue il queste adiacenti ed entrambe fred—
de sono o contutto con 1lit superficie terrestre, l'altra calda
wpallegeia® al @l sopra. Le cur rasce fredde sond quelle che,
in wccordo con quanto gih dettvo, prima che il fronte freddo
rugeiunga quello caldo avanzano riwpettivamente dietro al
primo e davanti al secondo, L'aria calda ¢ quélla che prima
ern compresa tru i <ue fronti. Possono presentarai due tipi
di occlusioni o .seconda che, delle due masse fredde presenti,
gquella posteriore abbia una temperatura maggiore o minore del-
1taltra. Nel primo caso ci chiamn ccclusione a carattere di
¥ronte caldo (occlumione calda), nel secondo caso occlusione

a4 ecaratteredi fronte iredde ( occlusione fredda). (efr, fig.)
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INTROULSTORE
Héllo atudio futto winoli, le equuzioni della metereo-

, moti ru laren scala. I moti consi-

lo;in nono ntute uunlicsie
dercsti,in realth, uono delle mndie, snche ce ¢ difficile preci-
sure in modo esutto il precesno di medis effettuato. S5i pud di-
r¢ comnque che i tratin di redie su distanze orizzontali di
2004300 km, su altewuze i ciren 1 ks, su tempi di circa 1 ora.
In questo modo vengono cuindi trascurati 1 motl su piccola sca-
lu. E' proprio di aquesti moti mu piccola scenla, che vogliamo
occuparci trattando dellu turbolenzu, al fine di chiarire l'aspet-
tn fisico e di darne unan r'orrulasione matematica-"ragibnevole“
e utile ai fini aprlicativi.

: Sapﬁiamo sperigentyaluente che ponendc a contatto masse
di aria (o @i ocualsiani nltro Fag), con caratteristiche fisiche
Jifrferenti (ad eseupio diverau temperatura o umidith o veloci-
th) depe un Lewmpo pifl 0 gens lungo, sioavrd mescolamento delle
muge dltamriz e progranalivo 1ivellawsento delle carntteriatiche
finiche. Il mescolumenta nvvitne per effetto dei moti su nicco-
1a scula. Pali wori sopo ni due tipir moti molecolari e moti
iurbolenti.

I woti molecolsiri nono noti dn tempo e il loro ntudio,
pur basato su nodelli @« lto uenntiei, ha portato ad introdurre
aleuni coefficenti di visconita e di conduzione, che poi sono
risultati espere delle comtuntd tipiche del gas in esame. In
realt: i moui molecoliri non anrebbero sasolutamente sufficienti
a produrre un mescolamnento coal rapido come quello osservato
aperimentalnent... Angl eanl DPOBAONO essere trascurati in tutti
i problemi 1relativi ulla 1urbolenza. Infutti lo scambio prodot-
to dui moti turbolenti & 4 o 6 ordini di grendezza maggiore

rigpetio & nquello muly ~olure,

LOF



56

Per quanto rimurds i noti turbolenti si é cercate day-
prima di stulisrli  in moda snaloro a nuanto si era fatto con
i moti wolecolori. Si & vislo ban mresto pero che non era pos-—
gibile determinare delle conianid ansloghe #1 coefficienti di
seambio moulecolare, na che 1 coefficienti di scumbio turbolento
mostravano grosse variazioni anche in relazione alla scala del
fenomeno considerata. ‘luesnto ¢ dultro—de abbastanze reagionevo-
le, ne si tiene contd che nello studio del moto turbolento =i
£, riferimente i vortici, ciod n delle entit) pivttosto dif-
Ficili da valutare fisicuwente nelle loro egatte caratteristiche.
i qui la necessith di ricorrere,ber uno studio accurato, a
concetti e gtrumenti statiasticl e matematiei molto evoluti.
Concludiamo aquentu breve introduzione ricordando che
1o studio delln diffusione turbolenta nell'atmosfera € indispen-—
sabile in moltisnimi probleni, sorratiutio la diffusione di
calore, vapore.o di aualainni altra sostunza come ad esemnio

eli dinnquirenti.
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I. FPORMULAZLIONE WATERATICA

Indiancanido con A un* delle componenti della veldeitd ,
ovvero la temperatura o il contenuto di vapore di una certa mas-
gn d'aria, posniamo dire ch: in generale vale una relazione del
tipos dA / dt = B _(1)'
dove B contiene termini diversi e rappreseﬁfé-in un certo genso
le ‘"sorgenti™ di A. Ad eseuwrio se A é la vélbcith, B rappresenta
ls forza, se A é la tempsrutura, B pud essere la radiazione, etc.
D:to che come accemnnato, nol applichiamo quéste eqﬁaziOni al
moln medio, ottenuto mediando sullo spazio o sul tempo o su
entrambi, indicando con uni: burra una qualsiagi di queste medie,
pogsiamo acTivere: i?ﬁ?‘7“553= B (2) ﬂ“_

4

che sviluppata dato che A ¢ runzione di X,¥sz € t, ci da:

Dk 2 = (3) -
Wf—-ﬂ%}%«iﬂ.’b—;’iitwgg_ 8 _ (3) .
nello che ci interessa & vodere ne questa'rglazione dipende

solo dai valori medi del moto considerato o se in essa entrano
anche le comnonenti del moto turbolento. A questo svopo
traaformiamo 21a (3) usundo lL'egquazione &i continuiti che scri-

viamo nella f'ormat

O v - .

Sviluppiamo i1l secondo termine &d 'otteniamo:

D5, 06m), sy, o — o - (5)
St tox toy tor =0 |

Notiamo che anche questa equozionc si riferisce a valori medi

siu della densitd, sia delle componenti.déila veloeitd e quinai
pogsiamo mettere la solits barrs su tutti i t¢ vmini. Moltipli-

cando la (5) per A e 1la (3) ner ? e sommando otteniamo:

(6)

QH_, s, Digva), swa) _ ghé-
ot °ox 9y 9=z

709

[V B
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Questa equazione gi chiama ﬂpesso"momentum equ&tion“’

poiché centiene le Lomponentl delumomentwmmer unita 4i volume

g}-’«i "IIISW‘ o .
Introduciamo ora il loto turbolento)zInfatti perché

la (6) sia ut11e dovremo "prlmerla i term:nl delle grandez-

ze medie, cioé d1 quell che p0551am0 nlsurare 1n pratlca.“'
D'altronde le grdndezze medle sono 1egate ai valorl “1qtantane1"

o turbolenti dalle rela21on1

dove u' v" ‘“A‘féono 1e grandezve

w'= u - G_

vi= ¥ -'E’ :(%j- del” moto turbolento, definito prom
w'= W - W prio come la differenza tra 11 moto
A'= A - A ':"reale“ e quello medlo.'

| Lé- dlfferenze tra moto medlo e moto

vtotale" ("reaie“) sono Cds uttrlbulrsl pzoprio alla diffusiOne
turbolenta. ) L

Per semp]iflcurcglu trattazione, si fanno in genere

alcune ipotenit - ; _
a) consideriamo trancﬁrabj]i le variazioni délla densith ri-
apetto a quelle della ve1001th '

b) asgumiamno come valor medio del. moto turbolento lo zero

c) agssumiamo che i prodotti delle grandezze medle e turbolente
gsiano trascurabili eulla media .

Notiamo che le tre 1poresi sono abbaatanza raglonevoli
dal munto di vista flslco,_ln quanto 1a prlma é comprovata da
numerose misure e le altre due 1mp11can0 ‘che il moto medio va-
ria molto 1entamente ¢ questo questo nel_"rangeﬂ considerati

é abbastanza'“vero“- o

uostltuendo allord nella (6) ai valurl di u,v,w,A le
eapressioni corrlupondenti uate dalle (7), ¢ tenendo conto

delle ipotesi fatte ottenldmo.
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~ ;- Qi) , 26R) ’D{W}J (8)
S dt 2 X 9)' 0z
Pividendo per § e ponendo Fx.-guﬂ f-} svﬂ ,:5,,,4 (8bis)

i ha 5_9_:3__31_[44.9_;_ ] (9)

Quello che ¢ subito evidente, é che A & influenzato non
gsoltanto aagli eftetti ael valor medio b, ma anche dagli effet-
ti dei moti vorticosi E;F,P; . |

' Queste particolari grandezze di cul cercheremo ora di
cupire il significato "fisico", sl Chlali&ano: *filusso turbolente™.
gosi F. ¢ 11 flusso turbolento della grandezza A nelis Glrezio-
ne x e analogamente 6 ea E .

1 riusso turbolento - o vorticoso - medio al A in una

direzione & aerinlio coww L'ammontiare ul wsA trasportato &ai:
vortiel ver:so quella direzione, in un secondo, attraverso una
guperficie perpendicolare alla direzione data ed unitaria.

(m rappresenta la massa, duto che A la definiamo come una gfan-
deznatspecifica”, ciod per unith di massa)

Cosl ud esempio, il flusno verticule di umidith ¢ la

mnesa di vapor d'acqua trasyortata dail vorticil attraverso unt! -
aren orizzontale unitaria nell'uniti di tempe. Se consideriame
T'unitd di volume (cind unn mnasa uguale a g ) la gquantita
d1i vapore contenuta sarh e, dove q € 1'umiditd specifica.
T1 volume @i aria trusvortata verticalmente dai vertici at-
traversoe un cm?é w'x1l. T1 flusso verticale medie del vapor
d'acqua é 7?:75, cioé proprie f, se A = q. Infatti poste

= E + q' e tenute conto che g' ha valor medie uguale a zers,
11 flusse verticale ¢ E =:§:;757. In modo analego 1l flusso di

qualsiasi quantitid A in ogui direziones é dato da eapressioni

dalla formm,gw'ﬂ'; 3v*a': gu'A'.(Queste a1 chiamane "cempenenti
di Reynolds del flusse)
Vediamo pilt in dv .tuglie il significato del flu uso

turbelente. Censideriam. 11 parallslepipedo di fig. 1, con

S11
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diwensioni dx, 4y, dz. be 11 flusso verticale attraverso la ba-

sm ¢ maggiore di quello attraverso la sommité (010é se JF é~<0)

la concentrazione medla ai L"" ' ”"'infTErda'
nel volume cresce. Analogamente : cA | 4
se dfp>0 A diviene mlnore. Qulndl e "?L"; ______ 7 e
41 flueso turbolento dl.una gran- . s ' .

- ,-" A dy

dezza pud cambiare, se non ¢ uni- l
forme, la concentrazione dl tale 1}-0,5{_1_ ;’

grandezza. Peggiame calco]are questo camblamente. Attraverse
1z base si ha un fiusso pari a E:ixd/ . Attraverso la sommith
i1 flusso é dato invece da {F r'olF;)alx dy. . Il guadagno. netto

sara allora di:

-d/ J.xd,);= - th. a[x_olz, da

. - . Infiné il guadagno
per unitd di massa si trova dJV1dendo per f ; Alla fine abbia-
me : .GLH_ ..i......._.:__ - (10)
. ' S ‘92 y
Questo ci giusiifica la (9), dove vediamo proprio che
A yud caembiare per effetto nia di B, sia di un gradiente di

flusso verticaease. Possiaomae serivere la (9) nella forma:
_G’:E_._ =E"__ _i_JWF (11)
AT § -

Quindi se il flusso turbolento converge in un volume, la

concentrazione di A cresce e, v1ceversa. | | _ -

L'ugo dells’ (ll) comporta che 11 flusso txrbolento
vengs mesgo in relaz:onz con le pr:nc:pali varlabili ovvero
venga espresgs in funzione d1 x,v, Z; e t. In realta il pre-
blema é molto conples;o.e_non si e_truvata-flngra nessuna re-
lazione semplice tra-il,fiﬁséo e 1e_cdqf&ihdt¢, '

La pin semnl:i..c'e_j e_‘qorriune. .i__po_'te_::si.,l_ consiste nel porre
il tlusso turbolento di A hropqrzioﬁa1e él gfadieﬁte ik e
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serivere quindi: ,,,fi_,-—,&l Qﬂ ‘ = --/a, '?M 5:%&@(12)

QQj/uxqu,/u2 noqp i cosl wetti “*oeftlcentl di scambio-
turbolenio. ' ' _
Le (1) ol poqsono HlﬂﬁtlflCare 1n modo empirlco, te-

nendo conto el fatto che pnnendo 1n contatto due masse di arla,

9i hu unu evaluzione 1811u< tuazlone a) alla_altuu ione b) del-

la fig. 2. Juindi il vapore

rye eusere Lras ort:ato da. . . L le ermen
deve eusiIc 185 . lumida | secea | | TE€€ te
L E S “umida
gsinintra verso deustra, LIOE - g
il ilusso d2l vaporu deve eq— N
a) .. . b)

sore nells diresione dcl PI‘uL‘ll-—
--fig.-2

ente., In railti gquesto arpomvnto .

¢ vilido salp so i hus OOHWIPVleOHE dulla quantlth considera-

tu, ciod nel cuso dellin fly. 2 se nan 8l ha né condensazlone,

nd evaporazione., -

7 e
e ol bre nutlv (1a) f1ono 1mplioitn dlvurae ipotesi li-
miluftive cha ¢erehe e no u1 LVld enziare uponendo un metodo per

prrivere alle eopres:ioni ui Fx, Fy, ;: .

befiniamo comz flu.”o dl r (considero solo il flusso
varticale) la guanlbi Lo d1 A trusporbata per unitid di tempo at-

traveT3o una rewione unttirin, cioé

o 2 '
i) o
be sl metto dd uni: certa quota z = coat, avremo un
£laun0 Ak veTs0 uns Jupvfiac1c Asé poata n nquesta quota,
duvnto & msse d'arin oho silendo o SCbndendo la attraversanc,
ag e

S 1o omanau ohe sule qnn 1} quclla che scende & m, ol avrd

df = Em«ﬂ H Empﬂo (H) Y dove R ed Ho sono i velori di A



al_c quote da cui"prove. wono"le masse . (ed'ecco una prima ipo-

teoi molto limitativa: le masse @'s rla provenendo dalle rispet:

tive quote con conccntra21on1 H ed H ’ non si mescolano con :

1taria circostente fino a ¢he non arrivano alla quota %) j "4 ’
Notiamo che la sezione attraverso cu1 studiamo il flus-

s0 Qeve cgsgere‘grande" rispetto alle dimensloni delle masse.

Quindi dalla (13) e (14) si avra:

"

—_ —_— siamo passati dagli
}; - 2 g B, &zmiuﬁn (15) integrali alle somma-
At A S, torie

Facciamo ora lvipotesi (ed & la secondal) che A sia

funzione contlnuas. derivithile della quota. In questo caso
T 28\ =
Ap= g = (5;)(?'39)
A f- 28 =
Hg'_.—_ﬂz +(‘,‘)—2'-}(2é.-.2 )

aontituendo aueste espresnioni nella (15) e supponendo (terza

(16} .

ipotesi) che il-numero delle masse che salgono gin uguale a

quello delle muane che weendono per cui = m= =m, , 81 ottiene

. (28 = my Tzt S myl2,-Z)  (17)
F’; — (’Dz )"‘ At ﬂ.S;

Possiamo conglobare in una unica somma sla le masse
uscendenti che guelle discendenti ed ottenere ( ponendo Z-2z,=£;
7= 4,) . ,\_,__(Dn | Zm b ()
Dr Jz AtfAsy
Passiamo alla notuzione differenziaie e chiamando

l'espresvione i'gl; 4" col nome di Mz ofteniamo proprio la
terza delle (12) cioe Fp = _,,/ut(oﬂ )__.,
2

Medionte la posimione (1¥) possiu .o riscrivere la (9)

votto la forma che viene normalmente usata in molte appiicazioni

. If.--'_s:-"g»ﬂ_;-‘. ..
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Dto che normu1m¢npg.1_grddlcnt1 Vnrtlcqll sono assai

pit rroanli di omelld orid"oniﬁli. se /u,;/u,,/u‘ sono dello stes-
so orpdine di gramluw.a (a queufo & vero tranne casi partlcola—

ri, come quando gi tratta coum moto medlo la circolaz1one gene—

raule e colne turbolenza i c:cloni),'solo la parte in z va consi-

evata o ovensano | 4f =FedZlm3l) 0

Touso di questa equuzione: Jl Juontra con dlverse dlfflcolté

soprattuttio nl deve tener cunto che/i, ‘non & necessarlamente

1o stesso per diverse grandezze A.

Per concludere questu parte mostrldmo come la (20)
ninterpreti” bene 1} fatto fisico che la turbolenza livella
i wvulori di -4, ciod riduce i massimi e aumenta i minimd .
Infatti aifferenziando ottenimmo: o

L-—__—,—B-:-ﬁg__l_-ti@._ﬁ! (21)

4t § o9& f 9z 0 .
In ofni punto in cui 7 hu un massimo, rlnultﬂ.f3n/9ﬂ=0 e quindi
i1 acceondo Lurwine uvella (?1} wvale vero. lLato che’Dﬂ/bs &

negubive ai punti di massimo, l'azione della turbolenza produ-—
ce un df nemsativo ciod A ‘decresce nei punti di massimo.
L'inverso nei punti di minimo. Cosi lu descrizicne matematica

corrisponde a quella fisicu del processo.



I1. LYATTHL & - IL YENTO

Consideriamy Feguazicne {20) dove ora poniamo al posto
di 1, 1e .componenti delilx vetanith del vente. In questeo caso,
dsto che B & la grandezzs che produce canbiamenti in A sengza
alcuna turbaolenza, B sarhk 1u sonma delle Torze {nella direzio-
ns X e E & la componciile 1o veloeitd lungo l'asse x).

Tonzndo allora A = u, & {7w0Y diventa:

T -{3? S T N A 2_(,4,5;1{1_}(22)
e t o e ox 0E
In questa g quagions phbiden traecurnto liwtirito molecolare.

Trultime termine, Lroif. - s t%n tuvholenze, descrive le forze
di smttrito "vorticoso! & cinruoleants?. In questo caso i1 coef-
ficente Qi scarbio B il cosflicante di viscositd turboelen-

ta. In modo anwlogo oo otienisme:

‘ ..é_{j.._ ey O T a4 FT A ( ™ 2V ) 23)
At f A el Ul (
I1 wvelore diJ}ﬁ non & ionoucarismante lo ateans nelle due rela-

R

viomi, ma niosmapponn che do sia nei primd 1000 metri ciren. In
A to primo slra ko Gelt imnafera (detto"strato di attritoh)
4oy terwind wodeatro o e (22Y e Jdelln {23) sono dello stes-
ca prdine di prandewnw, Cios 1o Forsy di wttrito & dello stes-~
o ordine di grandewie dedin foran 43 Conriolis e del gradiente
di vressione, Al di =opre iedlo Ggiruto di attrite, il termine
dowato alla turbolenze & di a@lmeno un ordine di grondezza mino-
re depgli altri due. Nelly euavione rigu.rdante la terza compo-
nente della velocitd, cioe ';, il termine di attritolé probabil-
mente sempreminore dells Toraa di pravith, per cul ltequazione
rimine, in pralica, 1'emian..ne delltidrostatica. Dato che la
velocita del vento cresce con la nsiota ( e quindl i termini

o e VF @ crascono anchessi con 1a quotea), gli ultimi
S5 Ve 5%
Lerndni delln (22) o uella {23) wono negutivi e quindi i'atuo-fe-

e & rollentats in toon0 11 'attrito.
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S1 yud culeolars onc 1'sttrito,se non ci fossero nuovi
aprarti di energin, condurrebbe 1'atmoafera all'equilibrio in
un tesmpo di ~ 2 metfimime. B' mquesto 11 motivo rer cui si tra-
scurs 1'atirito turbolenio per e previsioni sulle 24 ore. B
duto che Y'energiln dissipnts per attriio deve esnsere bilancia-
ta, in tewpi lunghi, dalls rTudisgzione solare, cid vuol dire che
1a radiazione solare non potrebbe accelerare ltatmosfera dalla
quiéte ] suo moto attuale in wmemno di due cettimane. Questa &
1a rarsine per cui possiamn lLrascurisre nelle previsioni su 24
gre anche la radiaulone solare.

Chismiamo orn le auantith f%éé%e f%zlﬁ'rdspettivgmente

o
e € ?’ ed introducipme 11 vettore "stress" di cui & e Y

7
pono leo componentl arizzontnli. Questo vettore ha le diﬁensio-
ni di forza ver unith 3 cuterficie (le stesse di una pressio-
ne). Ya notato perd che 1o vressione agisce normalmente all'area
cenkre lo stress ha 1l siymitficulo d1 una forzs tangenziale.
In particolire f; e 27 vgiscong sn un'area orizzeﬂyale.
. 4 Quindi il vettore T= v 7 +I 2’;
ci dh 1o forza che il wento eser-
3 cita sull'area unitaria orizzon-
tule. In particolare & la forza
con éui i1 vento "spinge" il ter-

reno (o la superficie del mare,

nprovocando 1le correnti).

Lo atress, al suolo, agisce lungo
1a direzione del vento, & uropormionnle #1 quadrato della velo-
cith del vento, dipende dulln rrositd del terreno. |

Per capire cose 1o stress sila rrodotto dalla turbolenza

5i pud ragionarc in questo wodo: 1'effetto della turbolenza @

SE
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di Lrasmortare i1 wsomesn o wmedio,che normslmente & maggiore in
alta, verao il baono, © quindi & 1n turbolenza che produce la
erinta orimgzontule sui terranu. Hicordando ches

Fz = - fhg 24 ¢ chs abbiamo definito 2 =/u, 55.
e2;=/&,%%§ , vediamo cie 1o stess non & altro che flusso verso
i1 basso dei momenti medi in direzione ¥ ed ¥y rispettivamente

{bagta sostituire &4 con u o

<
i

ricardare che la velocitd cre-

»

sce con la gucta). Qucnto i'iusso ¢ prodotto dalla turbolenza,

35
. L m-dlo
dato che il moto verviculevivioly

w0 &1 terreno & piceolo.

Vediamo ora cous wiria il vento con la gquota. Anzi
tutto combiniamo le enuszioni (22) e (23) in una unica equa-
zione vettorianle, molitiplic-ndo la prima per T,la seconda per
3" e sommando:

: —t -, —
. M&:fvﬁ"f—- Avip p L2z (24)
At J f @ 2 .
dove 1'indice 2 wvunl dire twmpliceaente che consideriamo le
rrime due componenti {x =1 3) del vento e del V.

81 pud fore uns atime dollo stress partendo dalla (84),
dove tuttil gli altri “wev.ini nono dello stesso ordine di gran-
dezga, e vedere come 1o vtyesy nel priml dieci metri wvaris di
meno del 10%. Dato che 'uenta variazione & piccola rispetto a
quella di eltri parameiri, =i connidera lo stress coastante entro
i primi dieci metri. Juesto nrimo strato si chiama "surface
boundary layer". b

Vediamo come varia il vento nel s.b.l.. Possiamo scri-

vere
—

7= py %—E* (25)

Dato che'r ha d119z1ung contante nel s.b.1l. e dato che M
-
uno scalave, la (25) imprlica che la direzione di QV/Pz, cioé

dello "shear" del vento, ¢« la =mtessa del vento. Quindi nel

O e
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a.b.1. il vento non ruot. con l'altezwva.

La variazione (del modulo) della ve1001té del vento,
dipends. dadda variazione dz./xrcon l'altezza. Generalmente in
atmoafera neutra, sl pone S .

/ﬁ.z =2 {2 ¢ 2, dove a COStéﬁté' (-26') g
o Z quota
Z, lunghezza d'attrito

no

Zg & la cosl detta lunghuzza d'attrito, che dlpende dalle Tu-
gosith del terreno, e va inserita nella (26) per tenere conto
del fatto che anche & quota z = O non si ha mai turbolenze nul-
1a. Normalmente z, vale da 1/30 a 1/10 degli_élémenti_di Tugo-
sith.(varia pil o meno dal ¢m al metro). Dalia (26), inserita
nella(25), otteniamo - . '

) V = _'?:_ in. _z_é_za_ (@)
che ci da la variaz1one del vento con la quota, nel "surface
boundary layer", in condizione di atmosfera neutra. Questa
formula, dove a = 0.4(/&5_ (sperimentale), é-limitata cone
utilitd datochd non sempre l'atmosfera é'neutra. PEr.tenere con-

to delle stabilith, si usa spesso la formula

V= a.fr_lt,ﬂ)[( 2+ . )"f_ i]._  (28)

dove B tende a 1 in atmosfera neutra e vale 0,80 per le in-

veraioni e 1.25 per grossi gradienti tefmici. In realti anche’
la (28) & troppo complicata per alcuni sviluppi teorlei e spes-
s0 8i approssima 1'andamento del vento con un profilo esponen-
.4, a T o
Vi = % : . (29)
i 21 ’ T ) .
dove si assume che a non vari con l'alteszza (entro certi apes-—

ziale del tipo:

sori), me si fa spesso varisre con la otabilita.
Accenniamo ora all'and.. :ento del_vento nel “nlanetary

boundary layer", cioé nello strato dove la superfici. della

A7
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terra ha un effetts ap. wzzabilesul woto dell'aria. Questo
atrato, detto pure strato di attrito, ha uno spessore che di=
pende dalltintennith cdel vento geostrofico e dalla rugosihth
(roughness) del terreno, ma in genere arriva a 80041000 metri.
La descrizione matematica npilt nota & basata su una soluzione
delle (22) e (23) con le sepuenti ipotesi:
1. Me § sono costanti con 1'altezza
2- non ¢i sone accelerarioni
3~ 11 wvento geostrofico & costante con la quota, o al pih,
¢ una funzione lineare della quota.

La distribuzione risultante & la spirale di Ekman,
indieata nella figurs versuente dove (a) mostra 1l'andamento del-
1'intensith e (b) dell'angoln col vento geostrofico in funzio-'

ne dell'alfezza.

. A
i (&) i““J}

Ie caratteristichs dells spirale di Ekman sone:

(v)

1- I1 vetloye differenza Vi= V - ?k, ducresce in modo espo-

. nenziale con l'altezza; .

2- L'angolo tra V' oa qualsiasi alfezza e ﬁz alla superficie
& proporzionale all'altezza

3- L'angolo tra la linea che unisce la punta dei vettori ?‘e
ﬁﬁ & 452 a tutte le alteaze

4- L'angolo tra le isobare (o il vento geostrofico) e il vento
alla superficie & £ 45°

Come conseguenza,cl sono dei livelli, come quelle indicato

dal punto B, dove il ventn reale supera il vento geostrbfico.

Nel punto A il wvento & 1. » la prima volta parallelo al Vg.
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I1 rivelle cerrisponderte al vunto A si chiama livello del'
"vento di gradiente" o del "vento geastroficoe". Qui il vente
reale supera Vg solo del 2+4%.

Anche se esiste una gpirale o qualcosa di simile, &
chiaroc che nella realtii le cose sono piu complesse. Ad esempio

non possone esserci livelli dove VozVg.

SY
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QJ hwisura dells evanorauiane.

La turbotensa non irrlnenza direttamente l'evaporazio-~
na ., Comunaue, una volta c¢hs 1’scoua & evaporata, la turbolenza
pud trasportare via il vaucr d'acouz. In questo mode & possi-
bile 1'evaporazione di una migeiore quantitd di acqua. Percid
pift turbolenzs vuol dire pil evaperaziona.

' Ta situasmions pil ssamplice € anche la piu importante:
quella Ji uns grande distevu di acqua orizzontale. 1In quésto
easo ii Flugse dl wrla umiuu e verticale, verso L’alto quanao
L'upidita specifica meulu diwinuisce con L’altezza, e verse
1] basso nel cuso contrarrio. Ura, 11 vapore non si racéoglie
immediatamente gonrs la superficie aell’scqua, subito dopo la
evuporazione .Fiuttesto esuu continuera e muoversi versc l'alte.
T'awmoentare della evanaracinone, auindi, determinn andhe il flus~
3o verao 1'alto dell’aria ucida, almene per piccole ‘diatanze
aonrs la nuperficie. P entra in gicco 1a turbolenzy.

Tar 18 (12) 41 flumne verticale dg

e

£ o= _/«Li, __‘Lg : (30)

i ora /Ua a1 ehisma ditfasivith turhalenta. B rappresenta
Aig 1a evapararione, sia 11 Tlusso. vertinale 31 miscela aria-
~yappre. Dra, 1e osssrvazi-ni vieine al suelo, indicanc che
la diffusniviti turbolenta hn 1o stesso valore della viscosi-
th turbolenta. Le vrims ai oad determinars dalla (25). nuegta

relazione contiene lo ntrens, che si trova w-diante la (27),

gn minsure 4i vento, sia masusends z = 0.6 cis, sia eliminsando
%, Lra due relawioni di questo tipo, #nprimendeolo in termini

del venta oi due 1ivelli. Yegsuendo 1la s=oondn lternativa, la
{30) si pud scriverar

E ,___._.__g_g;F_f-"i—,;‘ a, ) &, - ) {31)
— _ [?m. (24/21)‘]1

Qui w, €3 W, Bono Te velselsh del vente ai due livelli,
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e.dT @ 62 sono le umidii’t upecifiche agli ﬂteési livelli. ILa
Jifriceltd econ la (31) & che aasa richiede una precisicne ec-
canniva nelle wmisure di nmiditd. Si nono usate Eapreanioni pin
semolici del tipo E = cf Eh - El) El , Aove ¢ & una coéfaﬁte
¢ nin 1l vento, sia 1'umiditi vengono misurate nd un livello .
fimn. ES & 1tnnidith speeificn di saturagione, e si.pub as—
surere che sis nota. Si & uvuto un certo successo nella deter-
minoeione empirica d41la costanty ¢, ma si devono usare valo-
ri diversi per sgoni diversi. La determinazione teorica di ¢
i seomtra con la wmunvqlo cononcenuEn del primd strato di pochi
HINY

Ltevaporazions wi rmd misurare anche determinando di-

—

reltimente 11 Flusso di “Reynolds' Jella miscela gcrvv'.
11 metodo ¢ stato poea un:kd peraht richiede misure di umidi-
ti troppo fremquenti.

Altri melodi di sianra dnllin avaporazione ﬁdn coinvol~
~onn la teorin delln tuvholenga, {aleuni si basano su misure
dirette, altre su considernrinni energatiche)

h) Broprieta  lelln & vaporasione

Taa (30) uwnntra ehe 1o evian razione & proporzionale wl
prwtiente 41 umidita, Hasio & pare wvroporzionale alla diftusi-
vith wviseousn, che erinas - - 11 wonto, come sl pud vedere
zsaminando le (26) e (27), el ideatificando la viscositd tur-
bolenta con la diftuusivith turiiolenta, si ottiene infines

E—_ g’(? — 2‘,) A 24
. tn Epfk O
. _

(32}

1a (32) wostra che 1'evapniazione & mroporzinnale al gradiente
verticale di aaiditd ¢ nl vsntc, ad una determinata quotn.
“mmntitativewente la (32) samwivvaluta 1'evaporazione datochi
trsacurse 1o strato liwite TecolnTe .

Altre proprieth iella evapoarizione sl poanonn desceri-

SEZ3
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verrn  usando 1 (23) o o 0l rosto 31 A

A =4 2 u P9
d t 5 o2/ (33)

Mot naempio noaninna reng:re ad un flusso di aria che nassa

g una superficie di acans nella direzione delle x, con velo-

cith u. In questo caso ai ha olg/dt = ::95-'/9)( « IPeqazio-

ni 51 ud allora risolverae aamunendo bBeT WU, ed U una variazio-
un.enyonunziule gon L'nltessin, ¢ che T'aria debba rimtinere sa-
tuarn in cima, Risultn dudla distribuzione di H cosl caleola-

tn; f = _/LLi'g%

£ limite di B, allnre, nrindo 5=P0 rapnregenta 1l'evaporazio-

ni .
Tra Te alt®s oocame, i vwda vhe 1l'evanorazione non 2
sempljcumenie proporzionats al fetch del vento sul lago o sul
wire, datochid la moaes d0oedie wmovendosi sull'acqua, diventa
senmpre pid salurda € mad anindi "soasorcbire sempre meno acqua.,
Sutlon euloaln o W ain oesvoraionale al feteh elevato ad H/9,
duente el induee a non frarre concliusinonl sulla E per grossi
spreehl d'vegua, partendn o owiaune oz piccole quantitd. (se
i1 feteh nresce %12 volie & eresce snlo di 256)
N.B. Per Tetch al intende 1'area mn cui soffia 11 vento e si
dice nn tetch di un- cbrmw 1ungheﬁxu ner intendere che 11 ven-
to soffia sul mare (o su orni @lnre superficie) per quella

certa Junghezaua.
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IV.  CONDUZTLAT “URBOLENTA DI CALORE .
a) Relazione tra il flusso di calore edri}jgrédiente.ﬁij"
temperatura | e “ _-._I.
Dato che le variazieni ai temperatufﬁ'sbﬁo piﬁ.prbnun-
cinte in senso verticale, i i1 flusso di calore & piu pronun-—
ciatoe in tale difezionp Benché molto 1mportante nello strafo
di atirite il calore pud arrivare molto piu in alto. Phr sem-
pllflc vredefiniame (in mods poeco ortodnqwo) 11 calore per unl—
th di massa h = + ¢ 9 . nto che ‘B & conbervatlva allora

il Tlugso verticale & dato da: (vedi (12))
He —~ € 99
P)'L.ZQE

i Up /*! 31 chiamz condutlivita turbolenta;'Elimiﬁando“1a
temperatura potenzisle madiunte I'BQJdZIQHG dl Poiason uaandu

Ja legge dei gns e la legpe delltidrostatica ai hu'

H = -cepty 2 1y | | (34)
dowaJa = gradiente adiubatico secco e y = gradiente reale.
La ( 3t ) stabilisce che i1 flusno di calore verso l'alto oi
ha con gradiente superadiabutico e verso il basso con situa-
zione gtabile. Se 1taria ™ satura i) pasto di Y= va il gfadi—
enle di Aaria unida, premes:so chellfevnporazione neli'aria av-
viene guando quests 9l muove verao il banso. In un-temporale
qmuesto & sbbastanza vero, sicché il calore vlene traaporuato
verso 11 basso quando il gradiente & tra secco ed umldo.-

b) Flusso di calore nel.boundary layer B |

In genere le muggiori femti o 1 mng&idri aééorbimanti
di calore si hinno slln sunerficie. Di giorne la.maggiof ﬁarte
della radinzinne solare viane assorbita dallsublo_e deve enso-
e trasportata in alro dai vovtiei. Di futta, i vortici in ge—

nere sono controllati dai nroce.si di riscalduemsnto e dalla

A5
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con2puente instabilita  Tale turbolenza & clasaificata come
convezione per contrapnorla a quella meccanica, che puo essere
nradotta del vento che soffin su uns superficie rugosa in atmo-
aforit stubile o mentra. Per molti scopi, non & indispensabile
distinguere tra i due tipi di turbolenza. Comangue sembra ora
chiaro che la convezione producevortici di periodo maggiore
rispatto alla turbolenza meccanica. Di gilorno, la funzione di
tut%i i tipi di vortici & di trasportare celore dalla ﬁuﬁerfi-
cie verso 1'alto. Invece, di notte, la turbolenza trasporta -
calore verso il basso, Haturalmente questo secondo processo &
molto memo efficiente, dato che 1a turbolenza viene ostacolata
dnlla stratitficazione stabile notturna. Se la notte é‘ventosa,
la turbolenza meccanica trasporti: calore verso il basad, ma, se
1'aria & calma e non c'® turbolenza meccanica, & difficile ve-
dere come la turbolenza possa semplicemente svilupparsi. Il
flusso verticale durante le notti calme & interamente dovuto

al "rovesciamenﬁo"di grosse masse d'aria prodotto dopo che &
diventato gprande lo sheur verticale del vento, cosl questo "ro-
veﬁciamento“ potrebhe spiegare 1'improvviso riscaldamento in
alto durante le notti culme,

Dato che il calore traspartato verso ltalte di giormo
non ol accumila subito sopra 1a éhperficie, ma diffonde werso
livelli pih a&lti, il flusso verticule Al calore si pud consi.
derare coantante nel s.b.l.. Se poniamo /&,uguale sia per la
conduzione termica,sia ner quella di vapore, & possibile scri-

vere.

— —

H = Cln @-CD, (35)
Le L 9-73f

istente di condensazione. Fer ottenere la {35) non si sono

dove L & i1 calore

futte particolari ipotesi sulla distribuzione verticale d4i M,
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La (33) permette di trov ro o veloeits del flusso di calore
¢d cvep razione misurando Trumidith e In tesmeratura alla su-
pariicie c¢d a un‘'eltre solo tivello. He la superficie & 1'oce-
zno, la temperatura S sufficiente @ determinare 1'umidithi, e
muindi basta unn aoli: wisura di temyperaturar la differenza tra
T . Es e 9 - 9, & trascurablile al suolo. Ia veloeita del flus-
co di calore o dell'ewvapnrazione & importante per alcune misu-
re di evaporazione.

Ta misura direttu del Flusuo Ai calore & pil difficile.
Un metodo consiste nello atimare il"flusso di calore d&i Reynolds"
sostituendo ad A' la quentith cpf)'nella equazione (8 bis).

Cogl, 1l flusso vefticale ui calore, viene pogto uguale a:

H == g 47w (36)
dnta che le Qariuzioni turbo lente della pressione. sano relHtila-
vamante piecole, T* ai rud nontibuire g ©1' nella (36)T Cosi i
riaultati ottenuti con la ( 36) suranno sempre pif picecoli del
flugso di calore determinato con altri metodi.
I1 flusse di ealore ni rud determinuare anche in altrd
modi s 1)} da congiderazioni energetiche
2) applicando diretizmente li (34) e assumendo che ju,
per la conduzione del ¢calore & la stessa della
vigeosita turbolenta. Ls viscositd turbolenta, 4'al-
tronde, si pﬁb stimare dn due osservazionl di vento
e dalle (25) e (26). '

b) Veriazioni diurne della temperatura i diverse altezze
Y mettiamo cé& ul posto di 4 nella (20), otteniamo:
c,f,_d,j_:é—_,_ <y 0 29 (37)
4t ¢ 0 1D, |

Qui B indica tutte le sorgenti (positive @ negative) come ra-

diazione o culore agriunto o rimoaso da condensazione ed eva-

AEY
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no cro.ione .

Nella atmosfera, direttanmente sopra la superficie, il
traapnrhto }di calare dnto dalla radiazione & piccolo rispetio
al trasporto dovuto ella tnrbolenza {eccetto le regioni pola-
ri 8 notti cliare e C: .1me). Se non c'é evaporazione o conden-

snzione la (37) rappresenta una equ321one dlfferenziale in®:

49 — ¢ 2
At == ¢ Dg/"—z (38)

Se possiamo trascurare 1'udvezione, a9/ dt diventa 2D/t .
Allora, se M, non & funzione né delltaltezza né del tempo la
(38) & la classica equazione della conduzione di calore con ®
sontituito a T. Sotto queste condizioni, la (38) facilmente
porta alle variazinsni diurne della temperatura & diverse altez— =
za ddfa 11 varinzione vielino al auolo.
Se 1n variazione di temperatura & sinusoidale, gl svi-
luppe un ritardo nel macaimo della temperatura che é.propor21oQ
nule alltaltezza. Huanto pliv grande é,ﬂq , ¢iod il mescolamento,
tuato pit piceolo & il yiturdo. La anpiezza della variazione
diurna di taumperatura decresce enponenzialmente con 1l'altezza.
Quunto piu & grande }5 , tunto pilt & piecola la diminuzione.
Se 11 trasporto turbolento di crlore fosse 1l'unico trasporto,
1a voriasgione diurna sopra un km.siarebbe molto pic-ola. Ogni
varianzione diurna ogservata dovrebbe essere dovuta ad un as-
sorbimento diretto dells ruliazione o ad errori di misura.
La teoria si pud cstehdere in diverse direzioni senza
molte difficoltas
1) Ia variazione 4i temperatura 2] suoclo non deve esseTe neces-—
garinmente sinusoidale. Una variazione qualungue pud seumpre
cusere trattata mediante analisi armonica.

2) 11 coefficente di HC:MDJOJ#T pud essere una funzione linea-
re deli'altezza. Allor: Ta variaziosne verticale dell'anda-~

mento di P, & qualitativamente simile a guell. deancritta.
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;i sono perd differ.n. suntitutive. Fer esempio, la va-
riazione verticule vieue in guesto casno desritia da una

rnzione di Begsel., 5i sono ottenute socluzioni anche per
"l

Mz:&ﬁ -
11 coefficente di scambio pud essere una funzione siIAUS0L -

dale con periodo di 24 ore. iJuesto tipo di variazione & ab-
bastanza realinstica dato che My ha un minimo di notte ed
un massimo di giorno. Le fluttuazioni di temperatura alle
diverse altezze iono pih sinusoidali, ma distorte. Per esem-
pio il magaimo in ulto wi ha subito dopoe il masrimo al swo--
lo, € 11 winimo si hu wolito teano dopo 1l minimo al guolo.
Purtroppa il problemst non si opud risolvere in modo pill ac-
curato, ponendo Mg ot funzione del gradiente. In tal cA-
go la (38) diventersbbs non lineare e finora non si sono
trovute goluzioni merindiche. B'altronde & certumente sba-
gliata 1'ipotesi che non cil sono varinzioni negli scambi
sdvettivi, sopratintto in certl Tuoghl come coste marine

e regioni montane.

ot



78

PARTE I

Elementi di mcteorologia dinamica

Esercizi e couplementi
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« CALCOLO DELLE VELOCITA' VERTICALI

Ricordiamo 1'espresslone della divergenza orizzontale:
Pl Pu | D
s U 2 —
Vz-  x 2 4
. -
Supponiamo d1 conoscere n differenti quote Vzrlf ; attraver~
so l'equazjone di continuith calcoleremo la corrente vertica-

le media,

Vista 1l'equazione di continuiti nel sistema Xy¥y2:

i olf' A
—c e Vv =0
_ § e
: |
poiché per un fluido incompressibile gﬁg"o s+ 81 ha:
w au_ o
5y - - (857

Integrando rispetto a 2 dal suolo ( z=0) otteniamo-

JA;H/= - a“ J/Qa

dove si & introdotto il vilore medio della divergenza, Si ha

ancorsa:

(1) w(a)-w(ea)_ —(,3“‘ 9")(& o)

51 suppone, se il moto & orizzontule, W (D)f-‘ O.

Ad esempio si abbiano i seguenti valori per 1a :
2 (W]
g ., ~1

o 1.0 xAQ ” e
3000 0.2 "
SS.'DO [ p) Iy
ﬂOOO "‘"o.L\ A1) !
A&EOCO ~O, 9 s ‘

734
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hnplicando Ya (1) avremo allora: < ., |
ing xASoo XAo et ue sA42 v w el

‘ w(,u:oo) = -~
W (22)-w(R4]) ¥ ('g‘ﬁ “'r‘a“g) (31-34)
C)‘a /'31_“‘!"24

Otteniamo procedendo in questo modo tutti i valori di w(z).

Queale sard l'andamento qualitativo delle correnti verticali,
alla luce dei risulteti otteruti? Si chiede al lettore di

divegnare le linee di corrente su di uan grafico del tipo 2,z :

=9
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.CARTE METEOROLOGICHE

Le carte meteorologiche correntemente usate aonb dl due
tipi: le carte al suolo e le carte in quota. Una carta meteo—
rologica in genere rappresenta il campo scalare della tenpera-
tura e della pressiéne ed il canipo vettoriule del vento. Bi-
sogna notare tuttavia la differenza fondamentale tra una carta
cosiddetta "al suolo" ed una'in quota',

La carta al suolo riporta 1 valorl della preasione e dé-
1la temperatura al livello del mare e vi si possono tracciare
delle imobare, unendo i punti di ugale pressione. La carta in
quofa 2 la rappresentazione del campo delle temperatura e del
vento ad una certa pressione. Esistono infatti carte cosiddet-
te "a 700 mb", a "a 500 mb", ecc, intendendo ciod che si man-
tiene costante la p invece della = come accadeva con la carta
4l suolo, la carta psreid riporia, Jdltre ai valorl gla detti,
anche 11 valore della quoia della superficie lsobarica rispet~
te cul & traociata, Unendo i punti 41 uguale quota z si otten-
£ono dellellinee isoaltimetriche. o topografiche, E' ovvia
1'utilith &1 questa raprresentazione quando si usa un sistema
di riferimento x,y,p invece di %,y,Z.

I valori della T e p e direzione del vento (. da nota—
re che queste sono solo alcune delle grandezze meteorologiche
‘ripoxtate sulla carta) vengono registrati o da stazioni meteo

rologiche, carte al suolo, o da pallonl sonda, carte in quota.

Tracciamento 4i carte

Per facilitare 11 traceiamento manuale delle isobare o

733
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delle isoaltimetriche & necessario usare aleuni accorgimenti :
a) unendo i punti di vguale pressione { per esempic 1000mb

in una carta al suolo) bisogna non fare capitare alltinterno
dell'lsobara contemporancamente valori di pressione maggiore

e minore (per esempio 1004 e 996 mb). Lo desso dicasi per carte
in quota, dove al postn della pressione vi sono i valori delh
quota. _ '

L) prestare attenzione a che due linec non si inerocino,

¢) abbiano la coniigurazione pil regolare possibile,

E*' consigliato tracciare le isobare o le isonltimetriche parido
da quelle pilt vicine od una zona Ai perturbazione in quanto _
si sa che queste sono sicurumente linee chiuse, mentre non 2
dettho che-lo silano, date le dimensioni limitate del territorim
coperto dalla carta, quelle pil esterne,

Hota.

I valori della pressione sonu riporiati in alto a destra deldkp
gingole stazioni e &l numero che vi'si legge bisogna premet—
tere la cifra 10 se il nuwmero non supera il valore di 30440,
ultrimentl bisognn far nrecedere i1l numero dallua cifra 9, T
valord sono Tiportati in mb., Altri dati per ogni stazilone sono:
temperatura e temperatura di rugiada, in basso da sinistra a
destra in °C, il vento, di cui & data la dirzione di provenien-
za e l'intensith attraveruo delle barrette poste pérpendicolah
men'te all'astina che determina la direzione d¢l vento: ogni
mezza barretta rappresenia 5 nodi, la barretta intera 10 nodi,
la banderuocla 50 nodi. Sulle carte in quota le z vengono €S pPis-
se in m/100.
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* , CALCOLO DEL VENDO GLOSTROFICO E LETODO DELLE ' .0 . -
DIFTERENZE TFINIYE

Abbiamo due possikili espresnioni da cui ricavare le COmponen-—

up e vg del vento geostrofico:

? A o lE)e
- ...--—5'" (_—'—" nJ = i ————

“8 f& ‘ox 3  ?x
(2) | wg. A 2P (21) ~

q° §2 'B?

—

Da notare che il sistema (2) & da usarsi in un sistema di ri-
ferimento x,y,z, ricavando 11 valore del gradiente dalle carte
al éuolo; mentre le (2') sono comode per una rappresentazione
Xy3¥sDy qQuindil con carte in gquota,

Per svolgere l'esercizio, tracciamo, seguendo la pro-
cedura descritta, delle iuobare o delle iscaltimetriche, I1
nostro scopo & quello di obtenere a%traverso la risoluzione
dei sistemi (2) e (2'), le componenti Gel vento geostrofico
nl suclo ela 500mb .,

I Guc sistomi da riselvere contengono equazioni alle de-
rivate parziali, Le calcoleremo con il metodo deitto "'delle

differenze finitev,

lietodo delle differenze finite

31 consideri un riferimento curtesiuno X,¥ su cui indi-
viduiamo i punti 1,:,3,4. Sia r la distanca in moGulo di eciug-

44
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o dei guittiro yunti vall'oviydrne; se defindino una funniow
P{x,y), ¢ifferenvinbile continua ¢ derivebile fine all 'ordine

gi ¢dice differensi ncea centrota di I rispetio ad x 1a

1,
nrnprossinasione:
(?p ~ _&)_ﬂﬂb)
\ 9 X )X -G "‘L
el difiererza cenirdin di 1 riupetto ad x la: S g
Op) BB
(’Dz J Xz "7;’_“"‘"_

rer gbabilive quule delile due esprescioni consenta una nagio-
Te anprossimuzione, svilupndiwmno in gerie é¢i Taylor lu P nei

punti 1 e 3:

' 'E)p) Jl.“,/,_?:f +i'£i/§if) o
{3) ’]f)(") < #(U\ + F‘}'( D> k::':: "ZT {\gx"‘ xTe 3} La_"ll x=e

| L " _Jiz ?_ii 43{93e -
(4) f’(‘-‘) "%J{cwh'ﬂ(@";)x;c 2[‘( X xze 30| Pulfe.s

it (3) si otliene:

. : 2 YD
ple)-pte) 1 Dp E (o + (
L (3 B G T (5

da cui trascurando i tevmini di ordine superiore al primo:

plap-be) o [ 20
——_—-Ji_ﬂ__‘ .9k )x:a

{e (3) e du (4) si ottiene invece:

. - 3 | |
T(‘) ) PG‘} = 1 J.?.i (g-a), + o = 2 ...'3',.3 ;——-i..) ] .
—— = - DX Ixs,, alt X 2 xro :

92 e |

-
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tiotiamo dunqhe chie, wiilisvando llapprossimazione alle diffe—
renze centrate, si trascurono sovio termini di ordine superjore
1l secondo, mentre-nelle difverenze non centrate si trascurar
tutti 1 termini ¢i grado superiore al primo. Utilizzereno per
1'egercizio 11 metodo delle differenze centrate.

Svelgimenlo esercizio: (1975—?6)

sulle due carte, tfacciate le dsobare e le isoaltimetriche, so-
vrappeniame un grigliato, del tipo in fig, 1. Per ora consi-
deriamo solo la carta al suolo, Si faceiu attenzione a S0VIip~
porre esattamente il punto J =5 , I = 1 del grigliato al
runto di coordinate geografiche 50° Lat 11 e 10° E,

In ogmi puﬁ? individuato dal grigliato & possibile ot
tenere le informazioni che ¢i servono del campo di pressioni e,
per una carta in gquota l'altezzi delle superficie is obarica
{per em. 500 mb).Fatto cid si riportano i valori della pressio—
ne in una tabella del tinpo ai Tip.4.

d & 1a distunzacira un punto e 1'altro, fissata per l'eser-

3

cizio in 200x10° cm . ug e Vg sono le componenti del vento
ceostrofico ottenuti dzi valori riportati sulle car-:te,

Un esercizio- che si potrebbe svolgere sulle carte in quota &
guello del calcolo dello "shear" del venlo su tre livells,

per esempio 700, 600, 500 mb secondo il seguente schema:

Lasianean A .
%&uMM R Xoad oy on, g. e
de dv B BT, r .a
L '\"“__L_L_*‘V hg—énm_ﬁ';h_ngw- ' LL/Z //2
foo .
koo
20 R

/3%
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Realizzazione di un 1. rolo per il calcolo del vento geostrofico

Ricordando le equazioni del vento geostrofico in x,y,p,
ponendoci in un riferimento che abbia l'asse y coincidente con

. - .
1la velocitdk v del vento, si ha:

a Pz
- o .
¥

Il nostro scopo & quello di costruire un regolo che ci permetta
di wvalutare la velocith del vento geostrofico in funzione dai

k? e di una elaborazione di dw» 3 infatti non potremo conosem-
re dz/dx ma solo le differenze Tinite 'aeféxa ..Axg viene
posto Axo= 3-K§« che ¢i garenilsecéd un buon campionamento délla
perturbazione extratlropliceale 1n cul lunghezza caratteristics
¢ L ~ 10 m. Vediemo ¢i valutere &p & partire donlla caxnta
delle 1solinee, dove alblamo Az, fisso {stabilito al momen-
to del digegno) e b# variubile; (cfr figura), mentre noi abbie
amo deciso i ﬁnntenere fisuo 5R:Z53; potremo quindi assumnerm
in prima approssimazione che fra du; isolinee l'andamento

della fopografin sin lincare e guindil gcrivere:
FAL P

X

LAY |
1{_\_\2‘ = .{_3;(3

, )
dove AXo & Axo calcolato nella scala della carta come

distanza tra due isolinee,
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I}iseg_neremo. coui sul regzoln i Tuncione di \f € X, una fa-
miglia di curve f’UgJ utilivoasdo 1o (5) e la (6), dimodo
y

che ponendosi alla latitudine 7 &alla quale si vuole co-
noscere Nj_ e muoverndesl verticalmente fino all'erdinata ‘b):
troveremo un punte per il quile dovrebbe passare la curva

v _cercata; se cosi nou fosse sirebbe facile estrapolare .

queslo valore dnlle v vieine,

s

S )5
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CALCOLO DELLA VORTICITA' E OPERATORE DI LAPLACE
IH DITFTERENZLE TINITE.

Ricordiamo 1'espressione della vorticith relativa geostrofica:
Z . 2"_‘3_3.'“23:: G via
2-.'3’3 9u}, g
Per ricavare la %;$,é neeesuario risolvere dunque un'equazione
alde derivate seconde, Il netodo impiegato & ancora quello delle
differenze finite. Per ogni punto in cui si voglia calcolare

la 4; si avra la seguente situazione:

i

xﬂ

Ovviamente sard: ¥

9%) 24‘30
J0x e

&) S
Dx/c i A

dove A & la distanza tra 0 e 1. ba cui
N A4 - ¥a 2o - 23

(92&} s 4 Bty ~2

-—

'a)‘lo VAN éz

'ai%-) - .?.L-f't);;‘-ztz'o
(.?‘To H A2
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‘Seriveremo dunque:

93

24""%1“"23 "'2."{ ‘Lrt“.La

*U?‘g-_: — —

A‘l

“Ljesqfcizip viene svolto per i puinti 6,7;10,1% del grigliato

in'£ig.5 pag. 16, con /A = 300 Hn.

I valori cono:

a(s) s $€3°
“a(40) s S55S

% &

2 (3) z Su2§
2(_@) = 56?S

;ﬁ?mjc:: (é)
P (%)

_ CPVLNJ(D [ o) |

.2[').) = 4068
.2[&;) = 430

5€28

2—(44):5495:
z (JS): §E8038

-9 a8
A7 2 2,38 x A0 Hhr ¢ V'3
. F
22 - p 23 x40
Y;"E(_ - -5 < (10‘,0

W
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\ IUVERSIONE DI UH L&PL&CIAHO l UN HETODO DI

n probloma eonaiote ¢ trovare una aoluti o’fd una equaziaae-'
del tipo U2k .. notok volendo trovare la ‘ z. che 1a- sod- |
'disfa. Eflun problema che si preaonta molto speaao 1n meteo— o
Illa varticith. _? 
si Vuole risalire al Vqlore della z. parte do-da una situaziar_f

rologia. quando per-- empio. noto il camp;

del tipo nostrato 1n figu,a,.) co {f»

BN R 1 S FOR I T
. "5 234 Sl Y

Hoi punti interni dol retionlo é noto 11 vnlore di ‘74& e
Ci ai propone di detezminare la z nei punti 1ntern1. che |
aoddisfi 19 date oondiuioni al contorﬂo.m31;fnrh yso di un
metodo detto di 'Re]axation! o a rilaséto.ﬂcostituito esuen- .
zialuonto dn un PPooeaan ite:ativo convergente.;'f%lf'

' Poiché lu 'Rolaxatiou' b un metodo itorativo. bisognipi-




assegnando .ad_ ogni punto una coora
i:

primo vguess' con ,Zg o chordando quan
. '] r L
tolo precedente si ha: N |
'Z c Lt h' . c
(1) &%V E Fee T S B

dove EW‘“é il reuiduo (“rerldudlﬂ) chgﬂw
renza tra il "guesb" inigiale e la soluzione“ver&_
in ogni punto ridurre i1 residuo & zero';

4 : .-
11 valore Emwnﬁefin1to ad

v"-:‘f,-f' [ N '_1‘___'2
hglmﬁa'%;“&xu oy T

PR RIS A - g : ) :
come ai pub vgrif;cqre uoutltuendo 3x~»§1n_(7). 1asciando

I TR P

invariati i valori negll d]tli punti Apﬁlicando 15;(7 ﬂin

tuttl £l nltri{punti interni, avremot un nuovq campo di

F3 OB A Y-

Applicando. nuovanente la (?) ‘dopo’ Hn numero V%,di cic;i

si otterrd 1‘az eramento dei résidui e quindi'lafconoscenza

della situa21gne internd; RS X

51 notl*comunque che quqnéo 5 sta
i‘,
"guesr" in un dato punfo i nuovi valori éono usati per mo—-

to rovato un nuovo

diflcare i resldul nel puntl v1c1ni.

T
Y

bilprocedé-'n questo

L R -




modo: partendo dal punto

(2,

a

1} e andando fino alfﬁﬁpto

( M~1, 1) passando poi alla rigu successiva e 1avorahﬁd'dal

punto 1, 2 al punto NM-1,2 come in figura,

146

2.0

8 NUMCRICAL pnt_mcﬁciu; ‘

] = - -
. I, ol
() « > .
Il — @ -—_— L] m——— L]
1zl I(M,EJ
[{AY] ](M‘IJ
] - & s .
L)
e e —— "

Fig. 8.10  Arcangement of giid fon suecessive telaration, Arraws show ord. rufprosress:on '-.
through the gt The residagl 3 Lse s s compuled nsing old- ;ucsm M me

points indwated st -

( Da “J.
146}
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HHolton, An introduction to Dynamic_mefbdfp;dqu_pug
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AVVEZIOKE DI TNIY ERATURA

3

54 suppone che l1a tenperatura mlsur'\.ma da un pallone che si

muove con il vento gin T, al punto A ¥ 1200 al 'tempo t,

Se il pallone. sl muove al punto X 48X, ¥, +dy, 2z +dz dopo un

‘tempo Cat allova il cambiamento di temperatura regiatrato

aT si oprime ix;--'éefie di Taylor: -

T = ('ae) s

Dividendo per St e andand

(o (35 (5P

o nl limite (E){— - o otteniamo:
dy 2T Ay, 27 4t

—

At 8“& cii:’ o dt

Ak Bt ~o '?3.*-' i
r . T ’aT
AT 0T O L " uJ -
Frad T (u\ § ?31&’
L )
ciod _9._? = Ei_.]: - '\7. T_;T
2k ot

11 termine(-\/ UT & 1t uv.ve"ionle di temperatura.

Quando 11 vento viene

da una regione pil Iredda a una

pit ca.lda i1 termine di avvericne & negativo ‘(a.wezione

fredda) e contribuisce nega
temperatura.
Diamo un esempio pev

al campo barico:

tivemente nl cumbiamento loca.le a

cstendere il concetto ai avvezione

1a superficie Al pressione decresce d3i 3“*5/.30\0». nella dirve-—




o | M T s e
v ceie s Dl e el e . e er T i eyl e e l,'d%a;:f‘i w0 ;.‘ 3y %ﬁul-,.; [

99

zione Eat. Unl hnroa ohn naviga verso Elt a 10 Km/ora misu-
ra una oaduta dai prtsstone ai l nb/3 oro. Qusl'i 11 cambia- °
nento dolln prosaionn #ull'isola victno cut 11 battcllo sta
'passmlo? A D TR S el |

s1a¥ oriontato vrrso Est: allorn  _'7 |

o 3‘5'31 o
'if A '@'S (Aow-u. -:QL')_ -ms b

6 aew Tl ea Ao

1
3n. 0vq < A8 6/‘-"&-
Solll'dorlﬁlfi fdf‘l‘"dlzuna vﬁrinbll;:‘yiiio'ilidra'la varias
bile ¥ oansorvattvu seguendo 41 moto ed 11 oambiamento locale

Y inxeranento dovuto a11'avvesiono. '
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Richiamiamo 1a definizione ai diagramma termodinﬂmicoidi

EE

Berlofson. In esso 1'erea ® proporziona}e,nl lavofo ® allah E
energia. Nella figura 6 & rdpprosentatorpérég_di questo di&—a,
gramma: le linee orizzontxli BONO i%fbare lefiaoterme son li-:
nee traaveraali, ‘vl sono inoltre le adiabatiche secche(lungo

. . le quali 5 costah?e 1a temperaturd{potenziglb e che ragpresen—"
tano come varia la temperatura in'?un21one della pressione 11
un processo adiabatico dell'atmosfera) e le adiabatlche satu-*
re che rappresehtano vandsgnento. della~¢emperatura quanﬁo

= 3

l 'aria é Baturﬂ-. : '_ LR w i ": AT Theem us 2_' E

Tt ;‘-.-- e

. Un primeo esercizio ‘gvolto & qudllo di. segnare i dati di un ﬁ |
sondaggio di un pallone sonda, segnando in funzione della pres—
sione, 1 valori della T ¢ della temperatursa ad rugiada, ottcrnp
do cosl le due spezzate.come in fig?ra Te

Stabilith dell'tatmosfera

Vogliamo trovare un'equazione che permetta di preVe-ﬁ_
dere 11 moto Verticale di una massa d'aria secondo 1e suo
caratteriﬂtiche ai temperatura. 51 immagini una particella'-
d'aria con densith ? e pressione P ’ 1mmersa nell'aria
ambiente di densith ¢ ¢ pressione P . Poiché l'ambienue
8 suppostu in oquilibrio idrostatico sardt. '

: 2p
O = —-3 - oy

A
S




A0

Fig. o

R LR
P R JPRL T R iR r e R ot

Fi
-

H
5]
2
z
*
P
2
A
T

ey " -

ey

(LI L] o] Ve
19 ¢ 71} OerOtins FwisGLAHLY W LT AL

e

pInIA 130 MIZV¥AE 5D

e 4 i e e e ¢

......'... \\ ,/. r\

-e— .rl..\.l&f1 Ly

\ .
L
rA RN
-ﬂ,lN

i

‘0_,

.
LR LR
. R
o

¢ -

i

£

L]

§ 55 8 8§

[

Lain
.....1-
3
rars
T4
ek
i
"0‘
H
H
i
ame
4
H
"o
H
"E
.W
¥
e
i
W\E
.
H
*
- bl
“i

LU U LTI L B

DT RTT SR T 1)

gt

AN DAL R BT R oo



Ldoni

Lo P L T N N R ST VUL P L N “ 7

L F W A o Loy ] W : S " Lo - 5

D YT e L. T - : \ HM.mO Jﬂa,.. -\ \ o
PP ~,

\Au..t..u..,\l.llu AR RV Ao \.\.i ..J.. B ,.. l\tl. \ AN h# e .3
:x -/ ) et .P/.;oo TR Yo SCRNAS _ -
e N et N A i S L x. b N

'./ R P A b - (/...M/\ « m ..u\Lr\ EX T fr...m.._
rs /.A \\ i NN - B k lllcuclll.lu rﬂl«f.l‘.ﬁul-.lu(l .‘l ...Il.l.r-' ) .(e!.ﬂ ". E

{ - ........\ h B .. \ P A L N P Ry, M i g ey
B W AN ST\ VAR g L o S R \ f\ \0/./ J_.HJ«:‘ N IELLE .-

e |cum|..1-f = e A e N T X T \ﬂ N X‘.u E .« <>.\ .(7/ ﬂ/\‘\fn “
o - ' ’ e ) g et W e R A TS L : IR N ./... -
- ....i.qzihi...{:i\ N N N ol N S N B .\.f e ._...,.., \.Y.ﬂ. AN, " i
. . . : T T INTT R T ITRNG R A !..J.. " . .
s u/ N K e SRR AN TN S S Sl /;l NFTI, .m _ o
s \okrlr..l . o Ny e i , S . L _ Ry L
- . - : T O .,f : . ST 1|. B L
h - PN SO e e e = l.l st — tl.\ SRR T
e — -\. Ir \1!1.!?.:.||I\ - B a0 T ! . .o ' R - ..._ ,.... .|....,lfl.1|.!. Tl e
o « e 7 LN,
- ,I.t..., o -~ ) o . i - : oL Gl
N ) ..!/ll _ \fm_r.ﬁ e \.-.ui .Ii\: — r).ﬂm_ilnluail rn!k- Irlt!l ....hn - . q“... H -
v age eele it .._,._.“.... ﬂl \.. S ,...n-..._ﬁ......r - .J e .t....u.lr.l = L ) - AR
/ _‘. X .... o o Lo oo P - Mv 8 ..Uﬁsnu.m =2

—— \

§ cak
N .._....f\ Lo .m\.. I..,ll,{h../ Calt Q.N... ¥

Loy B ; .
= 2NN - o e e e = l‘lll...h.ull.r..l JE— |1a..... 1|.._|l..1...h|
. i - o . - .
! i R S e e .-t.r
T I\K.ﬂ.vln...l.. ‘\“il...lul.q |.J.| T B e . & - .|f.rI!| _\ I
SR SN, WU SHLr R ST ekt .
e ..\ 'y Rl s . . 1|ll.l1||I1V{i T r‘.f , ) N
— e ————— - T . :
- - - .
’ B - . A 7 ;
b . '
) - a f' L —_ - - ,\\_ b — AL - !.\ ......r!. i
" \.. w - e R - - — - \.‘ - — e 3
. oI T ] - I, -
. L L - . p . y . . .
i ) . w\ ..
; L o T - “
. 5 H L b e — e N - N
e N T T TrT AT AT e T . . ¥
s o Mg R e S RO - e T T UL BN
T N ST : : AP N N g e v B e e ~—p T
s ot Tt . . r.p.!.. - g .._..f.. - -«x:.,,.l....:ll-.1.,{n s T v o v I\..t . \.....r.l..\l.wy L||.___”.w. - 11.%..\...,.:. z Se——-3F =l T
- r..ur;.l.r.- P L TRl M Tl - T Rt S S T A I
. [ e IR E = h St s 3 . T =T ) ~ X ) T B .
oo e e T e e T T S I S S - = L v e e — .
L R I e e B T T TN C TR TR R
T i oI o T T LTL T . e e T U R
Pl - !-/c‘.. - - N o . ld ~ - R - - - - R I TRREE o - —— .- & . A LT - - i .
. DA . ! . - - . P . i
. . - s e J.. - e e = 1..$h1(/w. M L% LI H{r— . ..( a... ..1\”‘ 1|¢M.NI..I‘.|1|..1|4I1I VT ST L
- m—— [ A = - B s — . ettt ol
SNy ox ,./::3& S ere e SN A e e : ARARSas Al Ming T
T, S, N . e — - - — - o S T . o
N T e e VT e - R e e
By e e LIt Rt A - J:!../,. - - [, - - - qln N e e OV ST e e ke -
.. T . - . /z qi\ . e e REET ol Tl W ﬂ.| - - - JMtn T LT h) e .ihuu{....l..ul..l,..n.l.r.lﬁwl. N
e -l A o P J - -, e o = = s ¥ T ~
R T TGl ot SR P o S, G -+ 5505 ~ — i

A oA (..l PIE SR LRI t...-.lnilo l.ru!l.l...il

. Coe PRS- : e : R N A LI - -~ e S e
. .h.r;nl..n.l../ B I........,u mm...‘l--)!n“!\mir -r.i - - ...)I..l.1 1I\1./1..-...,... e \.,....11 o et e w P iy ST

- o [ R SR . ...|-Irl||.l. ll..iu{lnwl. r———

- - ~ o Ng— ap— - 1. [ /lll! #Il1|-|.1ll.r A — .-ﬂ.. nII..J.-..J..l.-r-.s..l.t - - —— .\ P |.ﬂ|ll||l;ll|__ ———— =
L A e . -’ ..u.l.'.flb.ll . e g e e e — v Syl e s At I.

PR R, WA S oTie— N v g e ¢ ...,..(J. R lL.T.lllllH A A T e e e T : lf/..r.rf.... q.ré - v B i
e A e e EPERS ; .-.Iw: |:|u~|.-i |LPI|- PR s, Tmino ¥ A, A U . W PN e Pl .ﬁ.u...,/ < :
B e S S _1im¢ﬁ e ,wa+¢#ifitiJT+ : :
et e Tty S i, s 1/4?'-.. \............I...I-/:I-!lul ad/ﬂ\ e : - s L|nﬂl(|.|.1 = g - 3 fum— JU\..
- By . 7SS e -;.ﬁ|.!..r fa.ldh..laili.f.axl 3 e v e e P gt Py A

r )

P S T * X e T e e —
e . SR Hr. ;ﬂ\ar{/.r. q.oar.ll.w.ﬁlﬂa.ﬂ.wa|1 P ey .

w‘_l.” rhni.ﬂ e Aol = S T i ..,.J‘..,

un ) - ” vy S py i
et x | S oY — g e e — —— IL:ﬁI ——
by By e IR T T

B Sl iy S S ..
o~ s s h e E S
-t <3 sy L R BT

ey

10._|t w.o I.]fl..rnli].llli.lll =
Jli !ln_.. e nlnlJl e o . o~ -2 3 ; - - > e ..‘.._
= r ¥ > 4+ 2 0 >

i



: L T
o i T B et e o : TN L L T L et Al i 7 .
8 CEC R YI

.

is

403

La particella non in equilibrio idrostatico sard soggetta ad
accelerazionl e si avrd: ,
5i2} G{u’ - | of )
de- T de ¢ P |
!
Poniamo p=p . Eliminando ii gradiente d1 pressione si ha:
Jdw gl FfY
a4t £’
Ricordando 1'equazione di stato

dw . glT-T)

Z!Ep ’R/c,, -
" ma poiché 9 T IOW) ; |
. (8 dw A’ (3 -9.)

Fyal - v H
ad un livello generico. Se la particellsa si trova inizialmente -
al livello z=0 spostandola adiabaticamente aL Sea s Der 1o

ambiente la temperatura potenziale al 1ivello superiore sari:

49, ¢
O, = D

° da
‘mentre per la particelila;
l !
U &
'88'2: - /\.ja
Allora la {8) diventa:
., 2
(9) Alor e '
: 5 At
¢ d
dove N = 5 33 . aAnt

1'equazione ha una soluzione generale del tipo dazhAe
Quindi se AN > © 1a particella oscilla intorno alla posi-
zione d'equilibrio con periodo U= Ay . N @ detta
frequenza di Brunt-Vaisalla, Se N=0 la particella sard in

A
equilibrio indifferente; gse N ¢colo spostamento cresce esponen—

755




tempe, Arriviamc dunque o definiregil.pﬁfﬁﬁefro

zinlmwente col

di stwbilitd stiatica &
[
oA

PEE- 4]
¢

l.f; ‘) RS Gy ot d A

' / .
| LG

Provimmo witaltra Lorsi per 67 s

sapendo cho y
._ ('( Py 0 9.
AT s PR
derivando rispetio o 2 B
} .r::).[) _ 2 .f_ ‘gfh t — .

5557 Pr

introducendo 1'equicione dell'iuaroplatica

1lequazione ded gaun

| 9P podr g ST

L0 TaT T LT T ha
.rE‘) JD'.‘: Cfa r "[.' . o CPT

Poichié per ura traslormc.doue adinhatica
4 T

= C ()\I—l- 4 (ti’: aari: Ll
O F Of ara Cr’ - dz
La (10) diventa:

r\g.} (,i’l l'd';“ _

[y
(1) J-S¥ o L T e
5 % A o2 R
L LT

—_——— ek
oy

aAar ) .. ) R
dove Hdz-— a}z , ¢radicunte adinbatico secco e

gradiente dell'arin, Ia {(12) surdy




Xt . - — e —— -
&y
A0S
- 1 A "" ‘. £ ; . R 99 - -:.r- ‘(:\
G" l T = d - ) L
: * +1 '?.’ 43 (a 2' j X H ;
LR ; & ; -
F] L4 L
= iLoted K o
¢ i e
gard ancora: SRR LA T
Yo 7% Kok Lo
ya=y | ueedan
-l .r'_' l.__.‘;_u. " __:'_"_;". .‘i
a’d < 5’ Mto._L,—.-.Q.»_ T
Notiamo anche che se sl ha: oo
PP de Z 2'/ & X?km " .«I
e : .
allora Bi dice che l'uria @ eondizdonatamente stabile.
P qurcizio- .
e - Posso dei’lnire- SR S
- 3 a9l
i e .
SR U I H S £

SL o attraverso 31 caleolo eiiettuato sui valori:del sondagglo, ri
cavando il gradlentelgé? con i valori ‘81 D ottenuti
attraverso le adiabétiche secche, assumendo come valore dii%
i1 valore a4 uin A2 medio per 1o utrato considerato, il culco-
10 .1 (T diventa banale. L

A, -

i .

S5 L
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'_11tezza di mescolamenta..

Sia dato un uondaggio V?rtlcﬂle'-sia T ~1a tenptratura della
; nnasa d'aria. ying & che altezia essa si alzerh ? Traccianﬂo
e 1'ad1abatica ccrriapondcnte alla'.emperatura T ._11 punto

. dncui Y ‘_mmdagriol incontra la line'
o f‘.1*a1tenza"d1 i

adnbatica. a:‘u'bjn#jéntﬂ

 co1amento.

el

' : '*;Acgya precipitnbile

' _3. m gﬂmaegna moteoro] Ogl(‘cl iac:lmente rica.va.bilt dai da‘ti
Ldol sondngfio. niamone 1a definizion

ui consideri una colonna’ d'aria di’ seﬁione 3 __dixaltez—
S = A; tra le. pressioni p e Do 18 msa-"a'amim conve
nuta surhs ﬁ S Ai- dove AT la densith medin dell'&.ria..
s Lu nnlsa d'acqua preaente nell& oolonna*aarh ; -

do‘. 1 d 1uumidith upecifica definita cone:' 'i‘ P( |
: J -q 0"

-.JII volune oooupato da questa massa’ aarh dato d
. o o - p‘- :




AoT

dove bisogni tenere conto che 4 & espressa in gr/Kg e p in mb,
Definiamo acqua precipitabile, P. V., il volume dtacqua di una
colonna d'aria espressa in Cm.

Calcolo

Dopo aver riportato i dati di un sondaggio su di un diagramma
di Herloffson si deve calcolare 1'integrale dell 'umiditi
’speoifica sullfintervalle di pressione copsiderato. Applican-
_dotla definjizione di interrale nell'intervallo tra 1000 e S®

- her
mb, zi potrd averc:

sco 4 + 9, + Yt 1
f qol# ~ 1992 W09 o406 ¢ ji‘_’i__jz‘i:i_—*fo+ -i-?—-m?ﬁs‘ofs
2

Acoo

.

Le q(p,T} sono facilmente ricavalili dal diagramma trovando
1 linea trattegelnts viola che passa per il punto di coordi-
nate (p,Td) assegsnato, in corvisponitenza delln quale si ' legge

11 valore dell'umidita specificn.

59
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ggggghggl;p;;ggcio termoradistivo de;;'atmogfﬁraw; :

l) ~ La radiazione ? il pi. importaniz fattore meteorologico, in quantJ
fornisce 1'energia per i moti atmosferici ed ¥ prationmentt l'unioo merzo
di scamhio energetico fra ta terra e¢ il reeto dell'univeruo. Nh riaasu-
miam. le princ1pa11 1eggi she c¢i intcresseano. . -
| I1 traaterimpgtc di calore nell'atmoefara pub avveniro in 4 zo-
di: ) 1l oonduziono taruiaa ben note, come nei metalli; b) 1: ooavenzio-;[
ne, per trasporto materiala, come nej fluidi rieoaldati dsl basao, in ae—ﬁ
giun.a alla tenuiaaima propagazione ;er conduzion? moleocolare; o) il tra
spor.o sotto £ orma di calcre latente di evaporazions (oirca 580 calor;e
‘sott-atte slla euporricio terrestre jer ogni gr di aoqus ovaporata) ebe _
si r«+nde dieponibile per lt'aria quanco il vapore oondensa e tornn 10 :ubi'ﬁ
d) 11 radiaaione ternicu. ghe non ri.hiede aupporti nateriali. datu '; gq§~
tica dalla radiaaione +lettromagneti.:a nell'intervallo di lunghsszs a ~nda;

da C,2 a 100 (l'interwllo 0,36 # 0,76 M @ luminoeo . o taniuuo pene..'
ralmente dietintd) : s

'La prima rad;az one da con:lderare & quella 1n erriio dal enie
(unica sorgente primaria 41 encrgia). che ¥ l'atmoefera terreetre rif_ette,
d1ff3nde, aesorve e traam: tte alla SIPEPflCiB d&la terra° esea hs 1ntensith
, pari a K=200 28 oa].orie per cm? perpendicolare e per minuto .tn corri-

. wgponienza alla dietanza midia del sole che & D = 150 10 Km"l intenaith

varia ai ¥ 3,5% al paeeartdall'afello al perielio.

Il valore di & ,*detta costante solare™,. pud attualmente e.pere
misurato mediante i satcl itil artificiali; precedentemﬂnte sra atato reter
mins o0 con motodo indiretto basato sul seguente prinoipio. Coae: aarh
glic precisato pi& avant!: 1'atmosfera nelle giornate limplde e earen* in
assenzA DI PERTURBAZIOHI 3 MOTI D4INSIEME delle maese d'arin, pub eeccre

considerata etratificata, clod& omogenea in eenao orizzontalﬁ'in tali condi:




Zioni consldeﬂamo uno straterelle di altezza dz; una radiazione di 1un-
ghezza d‘onda ‘A e di intensitd ‘Il che lo attraversi vertlcalmente Bl—
bisce, per "effetto della diffusione e dell'assorbimento, una variaz1one
di intensith pari a dI; = -6y P l.l dz , dove p : 1a
densith e @3 1l “coeffeiciente di estinzions" (lsgge di Beer).Se loa
& l'intenei%h al limite ouperiors dsll'atmosfera- che indiohiamo oon.EoG
l'intensité residua al livgllo @ sard '

: Zoo
- _
o0y p 4¥ - 6. o 42
- — bor, H¥ LS
I-fl‘“ gy € ~ Io’l € J&‘ o
5e conoacessimo l'andamento d4di Q: ¢ ¢ - con ltaltezza

potremmo determinare H e quindi dalla misura I12~*' risalire.alla JoA
¢ cosl,ripstendo la misurz per un numero sufficiente di 1unghezzé Gd'on

,da, al valors integrals R dell‘'energia in arrivo. .-

A

81 preferisce evitare di fare ipotesi su . 63;' e 'P*"e sfrut

tare il cammino del sole nel cielo durante la giornata, Bupponendo nulla

-

la curvatura terrestrs e rettilinei i raggi solari. In tal: mbdo ee lo

straterello dz & attraversato con angolo 8 dalla verticale}: il prece@en-
-H age 8

te ragionamento porta a: 1& = IOa e che pud acriver51 _ s
lcg I1a‘— log IOR -~ H gec @, la guele nel piano (Hsecg, log I) 't “una ret
ta che taglia l'ordinatq appun_-_-"
G 5 . ]
2151 o nel valore log IGA_-IR aac;a#r

v -

L ! &g 11

LI ¥

se si pud anzi ripprtare dlretta;

&&Iiuubga“”ch mente sec f. .

3e gi conoace l'andamento di p

I

con 1ltaltezza e si pud. supporre $
costante il 00“fficiente di eatin

— — = -

zione (supposizione asaai precaq
ria}, 81 pud adopsrars lo stesso
netodo facendo misure contemporanee da altezze diversé, riportando in a501s
ge anziché sec @ (che ora & costante), valori proporzionaii ad ii c{
o "~ JF z

Zs




—

v 9)
dove z& sono le altitudini delle stazicni di misura.

Liinsolazione che cade complessivamnente sulla terra interessa_

una sezione di area 7T-R2 son R = 6.370 Em raggio medio della terra.
. Per la legge ai SyafapuBoliamann, (ricevata dalla 1egge ai
Planclk I’”. =0y [2,5 (e ¥T 4 )J per injc.egraz.‘..oz_le)l_ de_'t:'ba_ _Ts

la temperatura del sole e R, = 695.560 Km 11 suo ragglo, 1l'uguaglianza "
. ? S
fra le totale energia emessa al min : LT R, 6~ T;“ ~,-equel
le ricevuta eulla efera & distenza della terra D, oiod 4_7r132k':L por 5{4&
ta al valore Ty = (R D%\- R _)/" = §' 750 K . Ia etessa

legge per la terra supposta lrradiante e ricevente dnme un corpd'nbro pév‘

mattedi ricavarne la temperatura (fittizia) media Ty dall'uguaglianza fra
¢nergia ricevuta ‘TT' Q-z oS ed encesa 4 117 Rz o~ 7_1..

risulterebbe ]TB = 278 °R =

rita @ tutte le lunghezze d'onda, diversa dall'™albedo™ astronomicajﬂe 1 5
swolo intervallo del vieibile che & valutata del 40%), Quindi la: tamperat'"

b= T; della terra come corpo 1rragglante nel suo 1n31eme deve essere talei

che 4 T RS o T" =TR%B65 K MMB{:Q_ 25‘001(--23(:%% i

temperatmra che =i riscontra in media a-

btera che 8i comporta come una mecchina termieca fra le temperature T' ,T“é

1A qudle produce lavoro secondo la legge di Carnott e ubbidisce al $egond
principio ddia termodinamica. A titolo di curiositd, se la térrakfoésﬁ'sé
zu atmosfera e quindi anche genza mari, ghiarciail e vegetazione, 1t albedo'“

sarebbe circa la stessa e quindi la temperetura media circa ~ 23 °C.,

"'.‘“

Come 81 & detto 1'intensith di emissione & massima per una lunghez.f

3 d'onda Ay d2ta dalle legge dello spostamento di Wien.-~

T - ;L’wa = Lol = 2880 ( /u)




/]4‘2‘ . f\ d&:tk1o)

Por llenissione solars si ha sperimentalmente P ::bo,47i;¢_ﬁ_,
ooxrisponderebbe una temperatura di circe 6.100 9K, un poco eupericre

quella di 5 790 °F sopra detta. Per la tsrra, alla media delle superficie
Ty = 288, °K ui h& Jlﬁwaa 'fcto Ve nell'infrarosso, La legge di
Playek o molto asimmetrioca, per cul l'snergia complesiiva per _JL_«; ;Lang
:éktgmgmail*gpﬁ&%“tqtale, al cc;nsidera percld anghe 'EA 2.4’ ii#e_s_dig’nﬂ,
per la quale vale la legge T'.2d s coat = 4100 (°K,/ﬂt _ )I?hﬂﬁ’

per la .Jup(.rfiuie terrestre dg ,?_ = 4&/4

trova fre 6,8 e circa 100 M _ 0y 7
2 pl estende fra 0,3 e 2,2/p\ '; percid nell'intervallo fra 1e due radia—

» mentre guella solare ha -

zioni, ciod fra 2,2 e 6, 8 /M ,si

trove appena il 5% del loro insleme, L

I | I . y fale intervallo percid div1de effet -
tivamente lo spettro chs interesaa :
A 1'atmosfera in due partis qng}la del
le onde corte, di tipo.soiﬁre e'quel -
Bl la delle onde lunghe di tipo ﬂ;err-_
o stre. Ia figura accanto chiariscs
f%;u bene questi fatti; le A 8010 in
) scala logaritmica, le 1ntensité in

ordinata in unitd convenzionali in

L . scela 1ineare.L'area'delle tre cur-

LS
—

.
ey [

N i} . -
2?.1 15 407 o fOD/P‘ ve & proporzionale rispsttivamente

glla costante solare K " Cdi-

visa per 4 (eiod lenergia che riceverebbe in media 1 cm2 Al superficie- ter—
réatre al minuto in assenza di atmosfera, data da K ! m R /I.'L TT!Q?);




A4

{c‘(.;,r:.11)
G

”ﬁllemissioje adi 1 cm2 di coppo nero a + 30 °C e a -~ 10°C, al mlnuto, la

urims ourca & eperimentale, o meglio misuraia al suolo e poi varlgta Pro=-

K~ H

porwionaluente per ottenere le altre ssguono la lsggo ai

|
'Flakuﬁc.- SR

2} « Equilivrio del suolo . Consideriamo il caso ideale di una suaerf101e

karyestre o izzontale indefinita, cosicché :1 confine fra terra e atmosfe
T 8la un pLano senza spessore e senza nassa, ciod capac= solo ai egsere
utraversato senza trattenere calore; chiami:mo positive le quanti*é che
portane calore al primo strato sottilissimo s0ito tale confine.
11 fattore principale dello scambio termico & 1la radia21one 45)
somma a&lgebrica della radiazione incidente cel sole e dell’atmosfera (posi
Liva) e della radiaziohe di temperatura useente (negativa), miaurata in

-2 -1 =1 -1

cal. ¢m min = langley. min = ly. min -

I1 secondo fattore & il flusso di calore B all! interno della ter—
1&, pesitivo qunado sale verso la superficic come nelle notti fredde.

Il terzo fattore & lo scamio di eculore con 1'aria Boprastante L,
pesitivo, quando l'aria cede calore 21 suolo; tale scambio piﬁ che per condu
zione moleocolare (quasi sempre trascurabilc) avviene per il trasnorto mate
rianle (diffusione turbolenta, convemzione); -

Infine ci & l'effetto dell'evaporazione v, anch'seeo in

-1

cal cm_2 min ', legato &l fatto che 1 g 4di acqia evaporata trasaorta con

(di 1i-

di rublimagzione dlretta dal ghiu0010° nor

ge come caloro latente, circa 600

a 0 °C) se si stratta

cal, cul si aggiungono 80 cal/

quetazione,

walmente V& negativo, salvo i caei di brina o rugiada.
Alla euperficlie confine aria—suolo si ka dunque l'equazione fonda-—
mentale S4B+4L4V= 0 ; possismo aggiungere gl 1° membro-_un termine Q

dovuto ell'eventusle advezione dib

aria piu calda o pit fredda, pid umida o
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pit secca, dalle regioni circostanti; un termine N anchfeeso evéntuale'nel ca
ca30 di precipitazioni liquide o solide a temperatura diversa dal euolo (a
parte le mcdifioa;ioni da esse indotte nello stato del suolo), nuovi fatto-
ri dovuti alla“eventude presenzu di vegetsezilone; infine se eiamo au unae di-
siemﬁ.liduida, 11 fattore B del swolo solido & sostituito da altro W.

In un bilancio complessivo annuc il termine 1 tende a zero, poichd
1] flusso Ji oalore dal centro della terra 2 del tutto trasourabile (dallo
ordine delle 50 r.:::xl.cm-2 all'anne rispetto alle 260 000 inviate 1n media
dal sole), percid tutta 1° energia netta S ricevuta dal suolo uiene 3pesa,
entrd un ciclo climatico, per evaporazione V e in parte mincre rer immissio
ne nell'olmosfera di calore sensibile L; ¢id mostra la btrétta relagione
fva bilancio termico .e bilancio idrico. Occorre inoltre tener presente la
diversite fra equilibrio del bilancio radiativo della terra come pianeta e
tilanci locali o di settore o di stazione, come anche la non forte prevalen
28 dell effetto di immagazzinamento di energia durante il giorno a favore

de]la notte e durante la estate a favore dell'inverno.

3) - Analisi del termine <5 « Per chiarezza, chiamiamo "radiazione uecente

cffettiva“ la perdita di energia dovuta alla legge di Stefan~Boltzmann e
"radl&Zlonu uscente nstta™ un bilancio radiativo negativo, cio® un wvalore
negativo di 5 . Abbiamo wisto che 1a O interessa due regibﬁi dello
spettro pen individuabili, la parte delle onde corte & preqente solo duran
.ue i1 giorno ed & costituita dalla parte I della radiazione solzre diretta
- {*insolazione") che non & diffusa per dispersione o assorbita dall'atmoafe
ra o riflessa dalle nubi, e dalla parte non diretta H che arrive dal cielo,
dovuta alla diffustione dell's 'mosfera nel suo insieme e costituc-te la "I
ce del giorno". L'ineieme delle onde corte I + H 8 chLamata "raé.azione glo

bate"; di esso una parte R & riflesss dalla SuperflciL terrestre e la aua
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entith dipsnde dalla natura del suolo. Il rapporto nﬁ%ﬂﬁ 3 dafinito *albg,
do" (pexr chiazezza: mentre la vegohia albedo aatronomioa el rireriva alla
0138 pa:tc viaibile, 1l'albedo riguarda l'intervallo dell'energia molare, cio
de cirea 0,3 a e¢irea 3 M, diversa dalla riflessione integrale su tuttd
Lo spettro fino a 100‘p~ ta gquale come valere medio su tntta la terra vale
cowe si & viato 11 35¢)

F:aalamo 1'attena10ne sull’albedo, importanre non tanto nei bllan
el medl ai q&ali sano ‘interessate tutte le lunghezze d'onda, quanto nﬁi ‘eon
portamenti locali della superficie terrestre. A parte la diatinziona fra_
riflessione regolare eu auperficl speculari a diffuaione in tutte 1e direzio
ni da parte delle superfici rugose naturali, & utils tenar presenti, coma: |
indlcatiV1 degli ordini di grandezza, mlcune albedo in % ' : '

neve fresca 75-95, vecchia 40-70; ghiacciai terso 30~46, sporco 20930
frangenti e sabbia bianca 30-60; suoclo sabbioso 15~40,su010 coltlvato 7—10
prati 8 campi 12-30, ‘boechi. 5-20; area intensamente fabbricata 15-25. mare
3-10; distesa di nubi dense 60-30, '

1 ; L'albado del suolo dipende c¢ltre che dalla eua natura, dal auo
gradp A1 uvmidithd (diminuisce 2l crescere dell’ umldlté fino a dimezzarel) e
della 1unghezza d'onda nelle analisi a zone 4di gpettro (in genare ha un - mas '
sinc nel rosso e dlminuibce gia nell‘infrarosso che verso. 1 ultravioletto,
salvo 1s neve che mantiene wna riflessione elevatissima per i raggi ultra-—
v:oletbl mentre diviene perfettamente "neran 1noltrandosi nell' infrarosso

ii}.l"e .1 3/‘4 ).I

Lau parte non riflessa I+HeR della radiagzione globale é aseorbita
dalla superficie terreetre, con madality e fino ad una profondité che dipen
djonoe dalla natura e dalla struttura del swolo: su polvere finiasima 1la luce
51 dimezza nei prlml 15,f“ s nella sabbia fine si riduce ad un nllleeimo

nello spessore ai 1 mm, in terreni costituiti da granl di 4-6 mm ei riauce
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al 0% dopo.cirea 8 mm in medis. Cid non interessa il bllancio termiuo

wa' ha importanza per la blologia del suolo, poichd la vite dei batteri e
dallae alghe e la germinazione dei semi possono richieders 1a etimolazio_
ag della 1uce. ‘Inoltre nei terrenj graiulosi, al crescere della diatanza ¢
14 superficie oresce la percentuale delle maggiori . ‘lunghezzs d'onda: la
iuee rossa predomine endro la terra perchi & riflesea pil fortemante delle
4Zzurrd nelle molte occasioni in oui vi & riflessione sulle partioslle dd
#nalo (abbiemo detto che 1'albedo ceregce dal violetto al roeeo}. Per c0m_
plctdrﬂ i1 ragiouamento notiamo che questo comportamento ‘Gelle lube eniro;
il auolo non ha alcuna relazione con quello in seno all'atmosfera, aove 81
hanao i °due effetti fra loro coerenti dellt azzurro del cielo e ﬁel virag—'
glo varso il roaeo della luce d4i una sorgente guardata attraverso un groa
ao_gtrato (gq egempio il s0le, apecie all'orizzonte, e gli oggetti oltre :
- un lungo ‘tunnel con traffico): le molecole e le particelle in aoapenalone
che ;abbieno dimeneioni piccole rispetto alla lunghezza 4t onda (piu esattam
menie che siano presenti in buon numero in volumi dell'ordine di ;13

dlifondono 1a luce incidente Bsecondo la legge di Tord Rauleigh, cioé con

”‘ inienalta inversamente proporzionata alla quarta potenza ai X - . quiﬁdl

pit il Vvioletto che il rosso con uns combinazione che per la lnce solare &
vista come azZzurro} conseguentemente, poichd 1t assorbimento é piocolo e pitl
umlioEEe rasmettono per trasparenza nelila direzione di incddenza coﬁd%wm
ten51f§T66ﬁﬁI§mentare ciod arancione-rosso,

Couwnlementi sull‘energia raggiante dell'atmosferg w flno & 0 29/M

la rediazione & agsorbita dall! O2 nella stratosfera che ej converte in

plccola parte in O H

lazione all'atmosfera attraversata) al suolo ed o responeabiiéugifSQifijl
€l importanti effetti biologici: disattivazione ded virue, formazione ai -

vitamina D, scottature e abbronzature da esposizione al eole, atimolazione
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del cancrl della pelle. Tutte e 4 < 04 rappreeentane il 7% dslla
1aaiaziona solare al limitl dell'atmosferas, che si riducs mediunjnta 31
% al Livello del mare; :

L N

da Qed & 0,7 clron energla chiamata luce, ohe giuocos un ruclo fondamerne
teln nel procesyl hiologicl: fotpsintesi e fotomorfogenesi nells plante,
vinlone négli animali e nell'uome, effetti di fotoperiodiemo mla nells
riante che nelle vita animele. In questa regione deXXo spettro 1l princi
pale effetto dell'atmosfsra & la despersione causats dalle molsoole gaamﬁj
Boge dell'aria, secondo la legge di Rayleigh, per cul la lace b1u~di Oy {/lf

3 dispersa 9 volte pil delle rossa di- 0,7. Con édelo sereno m f“”

luce blu contenuta nelle radiazione che arriva al suo : 5 all'BE%w

41 quelle contenuts ai limiti dell'atmosfere; in questa regioﬁé dello-

spettro la dispersione operata dall'atmosfera & molto pid 1mportants ae;lrr
J‘assorhlmento dovuto alls stessa- nella regione dell'infrarosso 1 aasor\_i
biwento dlviene molto pil importante dells dispersione s molti costltuen
vi muaferici assorbono fortemente, specie 1§ vapor acques; pud notar-;
si che d# conseguenze la presenza del vapor acqueo incrsments il rappor—-'
co tre radlazione visibile e Padiazione infrarossa. ' :uff
apt Poich? l'energia dellas radiazione solare diretta va spesso ni~
qurafé.con gtrume,ti sensibili all‘inters regione fra 0,4 e 3/A1
?aranometrl), al biologi necessitae conoscere quale frazione di tale ea
rergia & ricevuta nello spettro wisibile: tale frazione & spesso valutata
nel 45% che sale al 50% se si considera la radiazione globale (diretta
niu diffusa). Questi rapporti non dipendono sensibilmente dall'eleva21oné
d21 sole sull'orizzonte, perché la frazione visibile, approssimandosi al-
1lorizzente cresce nells componente dovuta alla radiazione diretta (i1

rapporto fra le due ha un minimo per elevaz. solare di 40; pari al 10% -
~v ¢ielo limpido e 25% teorvido). L o
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[ Gonsideriamo ora la parte delle grandi lunghezze d'onda dellg

Tigura di Pag.{® presenti nej termine 5, Ta1e parte ha due componenti
di segno OProsto, di ouj 1a Prima & l'irraggiamento della Superfieis ter

regtre,

irraggiaggiamento garebbe &~ T i per unicorpo’non“nerb llemiHsL
ne per una data'lunghezza d'onda & minore, data gg E1'Ca daLA&_CJ.44WLc
% 1'emissione del corpo nero Per quella Py ; la Ea & 11 coef

Mo, cloé dai 3 g4 100 o r la ferra & braticamente W corpo nerq con.
diffusivity 1-1%1' minore dej 5% in tutta 1g gamma , Comprese Je Piante
€ gli alberi ncll'intsrvallo da 3 a 25/~t {salvo Tars eccezionj quali
le fog;iefﬁél\limone, ad €sempio, cho moetrano ung puntg isg;ata del 17%
2 10" Ac Je, come gj & detto 80pra, compregg %8 neve opg Perfetto

Corpo’ nero aon riflessione RO superiore alje 0,5%. In bPratica dungye lo
irraggiamenio terrestre & gatq da 6“’7&“' dove - Tpg T

quantity e gro8s80 modo ip costituzione Cromatica, quindi nop distinguibile
Con uno strumentg i misurg Slobale, ¢ pereid l'energia Proveniente daj

Suolo, ag esempio, misurata_da un aereo, risulta con nolta esattezzg pari

a G~ 73& + Permettendo upa enatta misupg della temperaty

744
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.. 7a Qi irraggiemento W Ta. ’

I1 secondo termine dells radiazione lunga & dato dall'irraggia
mento atmosferico'verso il basso detto "bontroradiazione" G, dovuto prinw-
cipalmente al vapor acqueo e all'anidride carbonica, 4i cui 3i tratterdy
qul sotio. Rlassumendo, il bilancio radiativo del suolo 2 dato
dnll’aquazione 5 = I+ H + Cr — G- 7‘—5 - R
(cal. bm_2°. ﬁinm1 Y
e quantith 5, in un dato ietante o come media di un intervallo di tem
po, & detta "radiazione netta del suola",

4 - La radi&zione notturna. Una considerazione particolare merita il bi-

lancio radistivo durante la notte, quande 1 termini relativi alle onde
corte I, H, R eono nulli ed il bilancio termico del suolo, ealvo casi
Iecuezionali @ negativo; la quentitd - S= 6\3Th C}

& detta "radiazione notturna"; tale radiazione 3 legata, 4n quantith e
composizione epettrale, ella temperatura del suolo T'n. iq&orm& semplioej
'secondo le leggi dell'emissione del corpo nero, ed alla controradiazione
dell'a@mosfera G—_che & pil complessa e che qui consideriamo oon qual~
che éattaglio. _ _ ,

B La - G viene in massima parte dal vapor acgueo, dall'anidrl
e carbonice e in piccola misura dall! ezZone, con i relativi epettri ai ew
nissione (uguall ai rigpettivi spettri 4i asorbimento). Lo spettro di as~
sorbimento del vapor d'acqua mostra un primo meassimo intorno 2, 7/»&
un_necondo massimo largo ed intenso intorno 6, 3/M_ ed un aseorblmento
01escente da 12/u in poi fino ad una grande opaciti raggiunta &gia eui
HO./M ; Vi sono pertanto due "finestre", la prima stretta ma con traspa i
renzsa totale intorno ai 4/M, y 18 seconde larga da 8 a 12'/u Con ASe
sorbimento picecole ma non nullo (uno spessore di aria unida contenente va

bore corrispondente a 0,1 mm 4i acqua liquida, detta "acqua precipitablle“-

ATEIT i

e
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wssorbe 1l 10% dell'energia in ta2le banda) e riveete la masgioréﬂimﬁor_
tenza perché neilla zona di massima emissione dei corpi nﬂ;iﬁéilégtempe_
rature terrestri. P, - |
Lo spetiro del 002 Tintorno
208y 443, 14,9 g3 deta la proporzione assal etabile ael co nall‘&ria
(fra 30 e 40 partl per milions in volume), 11 suo contributo alla oontro~ :

mostra poche bande, ma ben iofinita“

rediazione: & quasi costante me gappresenta non pih di 1/6 dal totale.

: Ogni strato atmosferico & coinvolto nella controradiazione, in
relezione opratutto al contenuto di vapor acqueo ed alla temperatura,
toltavia in genere 11 coniributo dei primi strati & fortemgnte predomi -
nante. Secondo un computo, in un'atmosfera normale con 14 mh di_acqua
precipitabile, il primo stulo &1 100 contribuisce per 11‘73%'a1ié?65ntr¢
radiazione che raggiunge il suolo, ed il 90% del contributo viene dai
primi 600 m di atmosfera. Cid suggerisce di calcolare la G- median

te i da%i delle stazionl meteorologiche al suolo (in capanninn) quando non

mouo noti i dati in aria libvera.

Data la sua imporianzi, rendiamosi conto di come poeea farei i1

cowpute del contributo degli strati atmosferiei supponendo una stratifici -

ziong orizzontale e considerands tne sola sostanza emittente - zesorbénie, .
il vapor d'acqua (quindi tutti gli altri,costituenti l‘atmoefera'éiaﬁo ot

Yicamente ¢rnesistenti). Ricordiamo che lo spessore ottico di uno atrato

dz'" con densiti ¢ della sostanza otticamente attive 3 dato da .

¢¢§g [ dz » Lo spessore oltico in un'atmosfera in cui emette-aesorbe ﬂﬂfb

il wvapor acqueo, detto, q= .PU;/’jbm ITtumidita epecifnca, eesendo
F~ 1la densitd del vapore e Pea quella dell'aria umida, e ri-

cordando che la variazione di pressionefé d/f): - %P& Cl.?!

pud dungue essere espresso da: QAL = '9_‘" q. °Lf9 ,e in-

tegrando dalla pressione al suolo ai limiti“dell'atmosfera

9i ha lo spessore totale 1 o
AL oo =3E¥‘ ﬁ‘ 4{3

X3

coa=
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' C4d premesso, aiutandoci con le figure, consideriamo’ un"

c‘zw:'h:h 9‘“?‘{9 .y
§// Rl

2
ciwrffz;\}uﬂ-dtf-t{ﬁ =aon 40 AP =
o . .

o ) | /4R :QTWM;&dé; - i&&ao
o T (w8 e Brdp

cilindretto elementare retto compreso fra i piani orizzontali di altezza

ottica JA & MM ¢ i €580 emette alla lunghezza dtonda A verti
calmente verso il basso, con intensity d 1 = Kﬁ.l;}iu K
essendo Il l'intensitd di emissione monocromwatica di un'uguale su
rerficie orizzontale di corpn pero alla stessa temperatura.e k:_ i1
coefficiente di emissione {quindi anche di assorbimento) monoeromatico

ai unolSPééque o¥tico unitario. L'intensity g3 emissione di un cilindret

to inclinato dell'angolo @ sard allora ¢ ]26 =Ky I: du -1 B
! .

Tale ‘'radiazione attraversando un dit! con inclinazione B %as

L . . - c Y .

orbita secondo la legge (di Beer) : é(kLIl.e)__ﬁ Kﬂaﬁilﬁ,ﬁ46)5u4 alr 9,
i integrando rispetto ag ' do A= 4 ol imlzg ' 8i

e l'intensitd con eui 1la radiazione del cilindretto arriva al suolo:
=l U are B ¥ ~Ry 4l gee®

d'IR,LB.O = CLJQ_Q 4 = K,QIA e . CLU. a%e B .

Tutti i cilindretti Obligui viseti dall'elemento d 4 di suolo
et
0tto l'angolo B » appartenenti ag un anello circolare fra A gd,it+dl(
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come mostrato nella flgura di destra, contrlbulacono'usualu&ntt;

vo dovu‘bo all'a.nello d. :
- ~H;4&4&;9

Integrando priua 1-apetto a@, cloé B

¢ pomi risps‘bto a ' ;
dove Fu - TIA

cromntioo dal oorpo nsro [

misura dirstta di

',"On & ancora abltualu
Introduoando 11 valore {ricavate o mia_u;‘_gtd)_-di_ O
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nendo la temperatura Ty si ha la “radiazione uscente effettiva" di un
COrpo nero alla stesea ftemperatura dell'aria -5g, = G“ 71 . 53‘)
diversa dalla“radiaziona terrestre effettiva™, piod del suolo HBB’ ‘che
di notte di molito & pild freddo. In pratica ei hanno dei srafiai che'.
permattono di ebﬁputarc direttamente ~S; misurando Ty -ed &, e poi di

—

' pasgere @ w- Sy -con una correzione lineare del tipo . z. - ..

"

-SpT~5 ~ 4§, dove S = T.-Ts S ¥ la

differenze di temperatura fra aria e zuolo. Per computare il coefficien

ta % Bi nota che = (7.~ SJL' T, L 4 713 J

Ad esempio per Tp _ gog (valido per l'intervallo da-0°C.a 169C) ei ha
A= 46~ 281% = O vof in éé.l--a’enfzf-'.i miﬁ'1

R

E"lntereasanue sopratutto per gll studl di mlcroolimatologia,
la con31dera21one della distribuzione angolare della radiazlone uscent@

effettiva, dallo zenith all'orizzonte. tssa dlpende sopratutto dalvapor

acqueo, 1n relazione al con

oy trlbuto alla (} dei wvari
{O_U ———— .
;, ' ‘“wqu - streti di aria, ma mostra
. B
- 80 o \ﬂ ' un andamento ‘come in figura:
'éo . \\ - ¢iod la radiazione uscente .-
L0 \ ! ‘effettiva éfgf& forte a po-
o '_r \ chl gradi dalltorizzonte.
20 \ Per tale causa il grafico

_ - permette di conirdlare,ad
oith 300 60 L 90°

esempio, come si modifica
il bilancio radiativo quan-—

¢ do il suolc intorno al punto
di omservazione anzich® orizzontale & una coneca,o un rendio di varia incli
nazione,o una strada tra fabbrlcatl alti. |

¢
;




- Le.considerazione che precedono si adattano anche al caso di
cielo parzialmente o totalmente coperto da nubi, ma ldntity della Con=-
troradiazione globale G- 81 modifica sensibilmente in Gipendenza del
grado. di ocopertura e dell'altezza delle nubi; la relazione fra la contro
fadiaéione oon ¢ielo nuveloso (;m € quella con.cielo 88reno GF-

& del tl_ipo‘ G’n 6 (4 +h Mt ) dove

N M. & la nuvolosity (frazione di cielo coperto) ed h % un coefficcien~
te dipendente dall'altezza dello strato nuvoloso (piccoloe per 1 cirri,
dellordine g1 0,25 per le nubi basse),

1o 0°C (gelate).’

Un modo €dpressivo, storicamente introdotto dg studiosi itaiig
ni, per mettere in evie

TV:-SL denza la radiazione effet

1 — : ERC
SJJ tiva uscente e la sys V-
_3‘

3

riazione &on 1'altezza oyl

+DQ l'orizzonte ni ﬁa definen—

i ! do la “"temperaturs virtuale

- i 3 + St

o A’sz/,/,/’ b6 del cielo 7}_ + la tenm
1;:::::::::::;+8.3

L i /////r/// A

i

peratura cied che dovrebbe

agsumere UR corpo nero ri.
¢oprente tutto 11 cielo (op
bure la coragng s3feriesn all'altezza angolare considerats ) affinchd 1a radia

Zione uscente effettiva rimangals stessa,. Ney Cas0 globale di tutto i1 Clew

lo dovrd essere o~ 7:_h = r~ ¢ la figura riporta un

esempioc d4 distribuzione angolare della temperatura vistuale del cielo,
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5 - Analisi del tBImlne B — I1 meccaniemo principale della pr0pagazionsﬂ

del calore nel suolo 2 la conduzione moleocolare. Per fiesare le’ va'_,_
ratteriatlche principali supponiamo che lo strato di suole intsres-_
gato sla omogsneo, isotropo e comn temperatura variabile eolo con la
profOnditb e oonsideriamone un cilindro verticale ai sezlons unitaria
avente per limite superiore la superficie terrestre. Atiraverso la se
S zione AB alla profonditd 2 si he un

- - fluseo di calors B (nell'unitd di tempo)
ah B preoporzionale al gradisnte vertiomle di
s temperatura (’D '9/33 dove la temperatu~
" RER . Co
ra EP ¢ Tunzions di Z'¢ del tsmpo -t
‘ E, (ricordiamo che abbiamo definito positi- -
'1[’ )

_ vo 11 flus=so B quando sale verso la sy
perficie, clod quando &V cresce con la profonditd, ciod con Z); per-
tanto B = w-},rbé}‘ Pad « Il coefficiente A & detto cosf-

ficiente di conduttivitd "calorimetrica" del suolo, uguale al calore” '
"B (2) che passa nell'unitd di tempo ettraverso la sezione unitaria AB

quando si ha un gradiente di 1°C per uniti di lunghezza.

Pocihé non si he flusso, o dispersione, orizzontale di calore,_il
calore acquisito nell'uniti di tempo da cilindro di sezione unitaria A B
ed’ altezza dz (quindi volume dz) 2 uguale alls differenza dei flussi at-—

traverso la facce:B (2+dz) ~ B (2) :%: d2 "-‘—'% (:2_ (-b—:;) c\i";

Lo stesso calore acquisito dal volume compreso pud essere espresse dal

prodotto del calore specifico C per la magsa data da jD dE- . per

l'ineremento di temperatura (154%7//tb t' : eguagliando le due sspres

sioni si ha ( q'9_>:__c VG

OF; SE
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La gquantita C.P % detta "capaciti termica volumetricA; posto poi &
“Eap
tivits "termometrioca" sl ricava (Df% 7o (Q, ]

o

che ha le caratteristiche d4i coefficiente di condui

Se pud . pupporsi costante il valore di & (cioé coetanti con le
profondith ed il tempo A e C @ y cosa non vera ad esemplo gquando il
guolo pur omogened ha un centenuto variabile di umidith), la precedente '

equazione pud scriversi (Dé; 24} &
oL

foerma particoclare déll'equ321one generale della conduzione termice di =
Fourier., = " : L T T,

Facendo l'ipotemi che la variazione primaria della temperatura -

sia alla superficie terrestre z = o e che ivi sia einuaoidéle pure di,;:

amplezza Ao gradi oentigradi intorne alla media ﬁ% " e periodo T, olod
2‘T -
rS‘(O b) ’s‘ + ‘q T £ y & sfruttando mate

maticamentz 1la conseguenza fisicamente ovvia che a grande profondita la . .

variazione periodica si annulla, si ha come noto la soluziones

%(z,b)-":%*?[f%"fzdg 'aw'”\[ (&~ E‘F}

Se la var1321one fosse, in modo pih conforme alla realtd periodica ma non

smnu501dale, la soluzione gi esPrlmerebbe in serie di Fourier con armoniche

T T
di period@ Ty ) Er ) L

La soluzione mette in evidenza guanto segue:

a) L'ampiezza dell'oscillazione termica diminuisce esponenzialmen
-2, T
te: A = A~ 2 Eyng ; 11 periocdo si propaga senza alte
% 0 : =
rarsi; la fase invece ritarda con un tempo di ritardazione dato da

]7%“ 2T
T e Var cioe semplicemente proporzianale al
la profondita Z.

7RG
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b) Il decremento dell'ampiezza e il tempo di ritardazione dipen-
dono dal periodo dell'oscillaziocne impostc in superficie: precisamente la

riduzione di ampieszza Az / A ealla profonditd 2z @& proporzionale a
4
U%? ‘e quindl le onde corte si smorzano prima¥ Ad .esempio un uguale

sworzamento delle onde termiche diurna ed annua {supposte sinusoidali) si
ha,{é pfofonditanché.per ltannuale & 165 = 19,1 volte pilt grande che
per la divrna. Analoga relagione si ha per i tempi di ritardazione, propor

zionali a UT~

¢) I1 deoremento dell'empiezza e il tempo di ritardazione dipen-
dono delle caratterlstiche del suolo sintetizzate dal coefficiente di con-

duttlvitd termometrica a = ?é%- o Pre01samente, la stema rlduzione'

di anmpiezza sl ha a profondith proporzionali a U&; ’ 01oé

Zas Eg:_- = Jal N \/EL e analogamente tz bg -.UN, .M

Ovv1amente nella realua le proprietd termiche del suolo, ciod la
capacita volumetrlca Q.P la conduttivitd calorimetrica A ';f”
quindi anche la ‘2, non sono costanti e vaiano in maniera cphplessa con la
profonditd e eon il tempo, sopratutto in relazione all 'umidltd presente ed
all:aria;oc?iﬁsg; cid complica assai la +trattazione teorica, che pud egse~
re eslesa a qualche ipotesi semplice. Qualche cifra rende conto di.cib:: -
per i;bpmponenti minerali del suolo la capacith termica varia peoco aftorno
al valore ¢=0,19 cal/g. grado e la conduttivita calorimetrica varia (di
pilt) attorno al valore A = 10 cal/ewm .sec. grado, mentre per
ltacgqua tall quantitd valgono C=4 L A =43¢ {0“3 e per

4 -5 : .
Ltavia C ~ M 3-10 o A5 (nelle rispettive unita),

percid le variazioni percentuali di queste componenti del suolo apportano



na

' 4 \Dw, 26)

forti ‘drlaZLonl nelle proprietd termiche del suole, La figura dé,

scopo indicativo, gli endamenti o110 3)
di C_?'iyl ;o # al varia- ‘01 o
re 4e¢l contenuto in acqua Tiquli 2
de {percentuale in peso) di un
campione di terra ergillosa £i- 6] A é; * ;f'”
ne. 47 o#
2 0.5

T T ID3
D 1¢ 18X 30

La conogecenzadelle proprietd termiche del terrqno permette di

dedurre la propegazione verso il hasso delle oacilla21oni di temperatura,_
ma viceversa possono anche essere dedotte dalla misura sparimentale degli'
endamenti di temperatura alla superficie e a varie profondith, Per vhlutgi
re quali siano le profonditi pil opportune alle quali porre i’geoteﬁmomea
tri, possiamo dare ad a il valore medio di 10° 103 cm?/ gec e deduciamo

la profondité alla quale l'oscillazione fermica diurna si riduce ad 1/40
di quella in su rflcie. z 7 ' :
- Gl 1D
D - ey R 01 =1¢, D= M
ﬂ-é/,qvl__q_. u-‘r-o4 cE= T 903, =1 523 38,2

A tale profonditd i massimi e minimi arrivano con un ritardo dato &

..%__ ‘_z_. l o . . 3 - L‘ m
b=\ o =134 46610 s =% M sirce.,

ciod ritardano in ragione di cirea 1h ogni 5 cm di discesa. Per 1'oscile
lazione annua 8l ha rispettivamente z = 7,30 m e b¥;4@§si 145 circa

ciod un ritardo in ragione di circa 18 giorni ogni metro.

Lo strato del suolo, a partire dalla superficie, ché & interes-~
salo alle oscillazioni termiche diurna o annuale & detto "strato attivo"

del suclo: la temperatura al suc limite inferiore rimane dunque costante

A5y
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e di 11 cresce verso le regioni centrali della terra secondo un gradien'
te geotermico di cireca 3 €¢°/ 100 m nelle strato rocecioso (come si & glé

2
detto, questo comporta un flusso di cirea 5O calf cm. anng},

>

i1 flusso B= ;lfbﬁ- dalla cui considerazione eravamo -
partiti, & qetgrmipato dungve dalle proprietd termiche e dallg distribn
rmione della temperatura nel sucle; essc pertanto ¥ computato msdiante 4
valori misurati dirsttamente oppure dedottl partendo da semplioi osgerva
zlonl meteorologioke (vi sono formule empiriche al riguardo).

Per quanto riguarda il bilancio termico della supsrfiois terre
sure, 11 solo valore da considerare & quello di B pexr 2=0; i 0880, . nella "
marcia annuele, risulta positivo( ciod verso la superficie) per 7 me ol I"
da aettembre a marzo con un totale dell'ordine di 1. 800 cal/cm (mna me~
dia dell’ordine di 20 cal. cm / giorno nel periodo culminante) e negati-
Vo neli resbantl 5 megi per un totale dello stesso ordine (una differenza;_
di alcune d901ne di cal /cm & dovuta al giuvoco delltacqua), Circa la
nedia diurna, esaa & fortemente variabile secondo l'epoca delltannc e 1eﬁ
condizioni meteorologiche, rageiungendo nell'ora del massimo flusso valo
ri delltordine dq,O 2 cal/ cm2 min e complessivamente nel giorno molte de.

2
cine d1 cal/cm in un senso e nell‘altro.

. Pochi cenni per la propagazione del ealore nel mari,'cioé per

il termine W che sostituisce B in questo caso (pagdl). La differenza 2

dovuta pit al fatto che 1la propagazione e dovuta al rimescolamento turbo-.
lento in luogo della conduzione molescolare{che esaminerem¢ nel caso del-.
l'aria nel prossimo paragrafo)}, che non alla diversith delle condizioni -
di agsorblmento ed emissione delllenergia raggiante. Infatti l'acqua CYT
sorbe intensamente la radiazioni infrarosse ed emette con un coefficienté
di emissivita & pari a 0,96; cicd rraticamente,come nel suolo ‘80lo un

scttile sitrato superfieiale & interessato a questo scambio,




Peraltro diversa ‘2 1a situesnione per quanto riguarda ls radia¢1on~ ouLis' b

-

¢iot solare, che penetra asgai pil profondamente specie nel violetuq Lt'uL¢

iravioletto. A causa del rimsscolamento tudbolento gli strati intexes“
ulle ogcillasionl ‘termiche diurna e annua nel mare sono molﬁo piﬁhpft*&
che nells terra dsll'ordine rigpeltivamente di 15-20 m per la diurﬂ& g’
200-300 m per llannue. Di consepuenze ll'ompleczza delle oecillaaionl rerMLu
ohe viene fortemente limitats snohe nel primo strato auper‘fiaiale,l‘_;ual iy _
& wolto in relazione alle profondith marina: in gieno oceano Lto @éil}az;RE

ne diurna & di parecchi deciwl 4i grado e guella annua di pochl

tre nei baclini di limitate cregsore la diurns pud essere di pEreCuﬂl'"'

e ltannua delle gtesso ordine di guella su terrafermao Altro fa¢+ore};tﬁn"

durione delle cscillazloni termiche & 1z maggliore capacltd . tur&¢ﬁd o'

acqea rigpetto alla terra {cirea quintupls quella di masse L, e iiﬁﬁ

guella di volume CjJ Yo OQuanto a2l flusso termico W, in parte pef LuGQLJf;;
maggiore , capacitid e pil ancora per il rinsscolamento termico, le&° 1'*“‘“15

distese dlacque sono in grado di accunulars cslore 20-30 volte Ui p L cer'
Ja terra: ad esenmnplo nel Mzr Baliico i1 flusso totale annuo pos*%j&c-f”dﬁ-

S P

anche 11 negativo) & stato sisurato pari a ciresa 52.000 calfbm o

6— Analisi del termine I. Io scambio di cazlore gensibile fra aris e anper

ficie féffegtre avviene con un meccanismo pilt complesgo della'»onnﬁ,low
ne molecolare operante nel suolo: questa in realtd sia ha anchp r¢JJfari;
(dove wadrebbe profonditd 41 propagazione non superiore a tre volte quu]le
del suolo) ma viene mascherata, salve casl molto rari di raffreddeuwenti
nothurni con totale assenza di vento e di brezze, dal Eenomeno della tug
bolenza che pud trasportare gli effetti dell‘oécillazione termica diurna
del suolo fine a gquote di 1-2 e talvolta pilt Em.
~ Nell'atmosfera pertanto la turbolenza giuoca un rucle del butto
preponderante, € conviene consgsiderarla brevemente nella suafrelté figlea,

oltre che in relazione al problema del termine L.

<7£5?£? . | _ : f51;¥Af{% fff£;;
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lLo ;tuﬁio del moto dell'atnculcra nostra che, innanzitutio, vi
& atteccato alle pareti aolide (terreno, wurl, ece) uno strato dtaris del
lo spueggore di deolmi o pochi millimetrli che aderisce con grande tenacie
al molido ed & ohlamato "strate limite". Le leggl del}a diffueione turbo-
lente non sono velide entrc tale etrate di transisione frs la parete soli
da e l‘ariﬁ'libera, che inwecs & governato solo dalle leggi della fismion
ﬁblebolare; in esso 11 calors & frasporitato solo per conduzione ed il va-
| pore solo per diffusione molecolare, comwe atiraverso uno strato dl sbzrra
mento.

ALl dileopra dello azirzte limlte, salvo 1 rari casi sopra ricoxda
ti, lo stabilirsi del motlo Zurbolento in luocgo d4di quello'laminaye_ﬁipazia_'
dal Tatto che guando la velocitz di unae corrente supera un certo valow:
crltico le viscosith del fiuido non & piu sufficiente.a smorzare Quslis
perturbazioni del campo di velocitis che gempre si producopo per la non

uniformitha del flusso e per le rugoeitz delile pareti (tale limite & esyr

LTEE
. . o . _ _ Q\; ‘
80 da un valore critico del “numero di Reynoldg® F{Q._ izr. dove
f & una dimensione tiplica, ad egemplo della rigosita, Y la veloeitdh, .
la viscositd cinematica data dal coefficiente di viscositd diviso la Geraiti

per ltaria il valore critico & circa 2.,000).
I1 moto turbolento si manifesta con una variazione ad ogni istan

te e luogo della direzione e velocitd del vento (raffiche, convezione ecc.)

Siano 4 \ UU W~ (quest‘ult}maﬂ%n verticale) 1 valori istantanei del
le componenti del vento e siano At ‘bﬁ ‘ E; i loro valori medi Calcolg
ti in un intervallo di tempo lungo rispetto alle fluttuazioni turbolente,di
nedo che 1E_componen$i di queste fluttuazioni siano M =M —-iI |
wle =V~ N wls oWt - S funzioni dello spazio e del tempo e aven
ti media zero {Z = ﬁ:l = ﬁ;l =0 -in queilt*intervallo. .

S& suppone anche il moto d'insieme ,~prpmtiaus 1{ﬁ3¢bwwﬂ40 ?Q{,Lmi
S " - b ~— ]
Hono costenti nel tempo o Lﬂ»{ﬂﬁw fnﬁJLL Al J: 14~
’ / -
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Lo stu&io approfondlto del mets turbolento parts appﬁnto’dall'e—
Y _ )
qume delle 8ue componentl 4& V") al } uno studio di primo

)prOLOLD inveoa, 61 quale gui oi limitiamo, pud condursi piﬁ ssmplicemen

te al modo eegusnte;

La pid pid importanie consegcuenza della turbolenza atmosferica
3 1o scambio: verticale sd orizzontale di aria, con un rimﬁaoolamsnto che
produce il traeporto di quentith fisiche quali 1la quantitd di moto, il ca

love, 11 vapore acqueo, i polluenti atmoslerici.

Per rioavars 1e relazlond piu cardtt91¢stiche riguardanti la tur
Lolenza consideriame appunto 1l trasporto verticale di una gsnsrica gran-
dezza 41 cul indiohiamo con q la guanbtlta contenuta nslla maes& d*aria Lr;
taria, che gia distribuita omogeneamente sul piani orizzontali. Sia Cl
1l flusso di tale grandezza atiraverso 1l'unith di superficie orizzontale
51 1ivello ¥ nelltunita di tempo (aa notare che la quantith di essa’ Cb
tenuta nelltunitd 4i volume @ L0 ggsendo P 1a danuith clta\ll’:.a.mc,u
Consideriamo una superficie 8 ubbastun,m grande perchd attraverso eesa pus
sl nel due sensi ad ogni unitd di temxzo un grande numero N di "particell
aturia, ogni particella esgendo caretierizzata da un valore proprio dells
ne Sie gy 11 valors di g per i particella di maasa'mi,'di modo chc

r{ q ¢ i1 suo. trasporto della grandezwva in esame; allora 11 trasporto com

pieaslvo attraverso 8 nell'units di tempo sara mj Qi con 1ltayverten—
za 4i dare ad ogni m qi il. segno + o —~ a seconda c£s la particella i sima
salga o acendaj il flusso sara Q= gé:%—fb_ i - -._ :J_ :

Ora supponiamo che non vi sia vento verticale' cid sigulflca che

1e maase dtaria che atlraversano Kl 81 compensano (:E 4“{ ::o)

Se la 4 fosge contante con ltaltezza, non vi éarebbe neppure tra-

sporto vertlcale della grandezza, se invece la q & funzione dell'altezza,

L5
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tale trdsporto non @.nullo (anche se la situazione fossa et321onar1a,
clod q () costante nel tempo nell'intero strato coneiderato) Noi sup-
poniamo dungue che la q ela funzione continua e derivabile di & e del g
tempo b. Supponiamo anche che la a slia una proprleta invariante della . .
particella d'aria nel auo movimento dovuto aslla turbolenza, notando che
fra tutte le- ipoteﬂi fatte nella presente trattezione queeta é la pit de-
uole,poiche presuppone 1'aasenaa 4l scambi e traecinamenti fra le parti-
colle dtaria in rimesoolamento turbolento. Ma in tal caso 11 contenuto 9y
della generica particella m, sard caratteristico del’ 11ve110 z dal guale
la particella proviene, ed 11 trasportoc complessivo attraverso la superfi-
cie g 8i calcolerd computando tuiti 1 contributi. In- una eemplifica210ne
di c;léolo, accettabile in prims approsaimazione, poeéiamo supporre che le
parthclle asoendenti mi? e discendenti m, i} Provengono tutte da due livel-
1i medi, rwspettivamente glle quote z -1 e z+l, che & lecito considerare
equldistanti dalla 8; la 1 & chiamata "luighezza ai rimesoolamento“.P01chE
non sia ha trasporto oomple331vo i aria attravereo e, sarh R "

Z Mip = 3 My .__'-{ S M. quanto alla grandezza :Ln esame, confonden-
do nelltintervallo z—@’-4 z+f la curva q(z) oon la sua tangente al livel-

. ‘ :
le E’ si pgﬁ.come 4 9;0 sqrivero qz p = ?g dﬁg‘g ?3+e - ﬁf (Dg {
o o o Pertanto iy trasporto netto ettraverso’ 8
(eccesso del traspo to ascendente sul dlscendente) é"- B o
(?{Z’“\\)(% quEJ ( Z"‘l)("la‘““jf)*—-: g}me‘-‘

e i1l flusso (per unita ai superflcie e ai tempo) & L

S ’m“’b
q <~ Em 03

Notiame che posgeilamo consider&re me pr0porzionale ad se

percibd EZ““* é una grandezza legata golo alla vivacité della turbolen

I .
Z: oosi gome 1la f che pub ritenersi legata alle velocité vertlcale turbolen
ta W‘ delle singole Particelleu Ne deduciamo che = g f me ’

__._-—-—..__‘___
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3 une misura della turbolenza, essa & chiamata "ooeffioiente di aoambio
* turbolento® ed ha le dimensioni g,cm.1,sec.1 Pertanto perveniamo alla
relazione del £lussos Q= - ﬂf;)q s valida entro 1e 1poteai 80=

pra dette, ohiaramante 80 ematlche mE accettabili 1n prima approseimazio
ne (ealvo foraa quella della oonssrvazlione totale della 1ndiv1dualith
della partioallc 1n motO) |

B! faoile renderai conto che in aaeenza aeeoluta di turbolenza
lo eoambio Barebbe puramente molecoleye ma earebbe retto da un'aquazione
dsl tutto eimile, perb ‘eon un cosffiolente di ecambio’ oha "‘ium dellicy
dine 41 10" -3 volie pid plooolo dei valorl ohe normalmynte A ell'atmoefe o
ra. ‘Quando si oonaideri la turbolenza in s, in 1uogo di A ei adoiera A,A5ff
che 8i ochiama "ooeffioiente dl turbolenza' o anche."viaooaith“vorticoea"= '

P Y la deneith dell'aria. o '

e g -
La relazione Q =-A “}—- '_ _ vale nel oaeo ataziona
rio; nel caeo 1nveoa di variazione della q (z) nel tempo pub eoriverai

PR

puzché 8i conaideri la eituazione igtantanca e purohé, piﬁ opportunamenta,'}

‘51 scriva Qi - < A) DTAE‘) | (infatti nel oaec:m.délla. q (__Z)

E!'LEI.Z:LOIIE!.I‘ia i1 fluaao Q garchbbe ugaale e tutte 1e quote).

- Se'la g (z) non d stazionaria e ei vuol rappreaentare 11 procea

80 nel tempo. nel oaao generale, occorre rendere pit completa la relaziou
nr ore rioavata. All'uopo considerlamo cosn avviene nel tempo dt entro un «i
cilindretto vertioale rra 1 1ivelll 2 e 2+ dz di aezione unitaria [} volu— .
me dz: il flueao attravereo la base inferiore & Q ; attraverao la baee su
periore & J :
S szl: | eulz Q? 34-5,3 A& jje qz(m d*

.Se la densithy
delltaria @ costants con la quota entro il cilindretto, non 8l ha il flug

80 attravereo le facce laterali e quindi 1a differenza dei due fluesi ora’ -

*  geritti moltiplicata per dt rappresenta il guadagno entro 11 oilindretto

LIRS " s ommni
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- ——— T————— L/t ot

- nel tampueoolo dt: ma tale guadagno produce un incremento nella grandaz-

-. messa d’aria), ?(q d,b da .

_stante oon l*altezza gl ottiens 1'espreseione generals

¥
KA

za, la oul quantita aaeoluta pacea da §>? d& (easendo-Pié

?
Egua.gliand.o 1e due egpressioni si ha --*—( 2)42. tu'- dftéi"}

Jl-E

semplificando e euppenen&o ohe A‘Bia oo

ohe permette di determir ‘1ento della q nello epazio o) ﬂal -

tempo,'se sono date le oondizioni ail limiti (si noterd 1'uguaglianza for

male oon la prOpagazione nel euolo vista nel paragrafo preoedente)}j

"" ’Faooiamo ora une prima applicazione delle oose detts alla-nnal;;
el del terminel., quantitd di calore che l'unitd di superfioie dol suolol )
aoquieta nell‘unité di tempo dell'arie per effetto dells . turbolenza (aenm,,;
za la quale sarebbe pratiocamente nullo). Queeta quan*ité, a parte il BE= .
gno, . si identifioa con 11 flusso di calore all'interno dsll'atmosfera nei ;ﬁ
euol primi stzsti data la eua piccola capaciti termica. Poeaiamo anzi p&r
tali strati e per tale loro Plccola incidenza termica oonsiderare par eaal f
il caso stazionario, in cul i1 fluseo di calore é costante con la quota. ;5
Per applicare 1’equazione generale dello gcambio turbolento, dobbiamo con—i;
siderare una grandezza 9 che eia legata allo acambio. di oalore, ma che
eia anche invariante nei moti verticali delle particelle d'aria; tale grani@
dezza non & 1a temperatura delltaria T, mentre serve bene 1a temperatura ';E
potenziale 9 (temperatura che 1a mases meeume portata adiabaticamente al—;}
la preesione standard di 1,008 mb) in quanto i moti’ vertioall turbolenti -
eono con buona approseimazione adiabatici. Dato che vala 11 caso staziona-
rio 'rbq =0 ' y wpossiamo considerare 1'equazions del flusso! Q ﬁéﬂf

aY | - 2

ee 1o scambfo di calore 2<L {per le convenzioni di segno fatte) tale flusso



| _ ,{57 ?«434)

' 'di ca.lore della auperficie Z=0 porterebbe un aumento 4i 9 (ssattamen‘be a

1000 mb, ‘e oon buona approssimazione ad altre pressionl, poiohé comunque

ol suolo la preseione pud cons:.clerar 1 cogtante) parli a- E_L__f-f per 11 '
£

: cubo di ‘v'olume unita.rio' polch& invece § non varia, cib aignifioa che
™ f]_uaao aig 3 appunto _c"_"___} ; dungue ponando in quaato oaso

qz G si ha. Q C f e quindil lfequazione del fluaso ai'aori_.'va:

L . A o onendo @9
9 It -
Y ’5 ’

vartiaale della tamperatura. povanzlale, 51 ha = Lw+d Cpp 3/9 ...

e,

Conoscendo il valore delle quentitd s seccondo mem‘bro, poiché C P P .i
no nete, A pud valutersi pari s 10~4 £e cm ~1 seo” ~1 e XB N g, misura.—

bile, gl ricava L. .

S el S

C.'ome 'moto, det‘bo f' 11 gradlente adiabatico ai temperatura pa,ri'.._' "

a 10/100 m, fra ()’9 ed 11 gradiente effettivo di tempera.tura. J’T cmm" .
elazione ! ¥ . V. - i . ¢ yer astwosfera adiabatica. cioé in P

re lar.la. Xe__);__’— X 'f? . '

equilibrio indifferente, gi ha é’é e quind1 L=0;_ per a.tmosfsra

auperadiahaticax > (instablie) & I <0 cio® 11 etole cede calore

all'a.ria come ayviens nelle ore di maggiore tnsolazione- péf atmoafera _
stablle XT.{ M © 3 130 otod 11 suole assorbe calore dalltaria..
RNella realté datofassorbimento radiatlvo dell'aria ed altrs influenze 11

gradiente termicdo cui corrisponde L=0 non & quello a.dia.ba.tico ma ‘uno mino )

re, di modo che nel bilanclo annuo L ka un valore negativo.

T7- Analisl del termine V - 1In genergle 11 'bermine' V_, cioé.i-o a:::ambid di

calore fra superficie terrestre ed aria gottoforma di energie latente

. . !
: ) R . t o, Ty
2 a4t bt ’ ot ' o . o B I N w8 T T Py R

’Dz, = 3’6  gradisnts’

e
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Bstratto dalle "Lezioni del corse di
meceanica e termodinamica dell'atmosfera
tenute dal ¥Prof. G. Fea e raccolte da

G. Capodicasa, A. Genovese, E. Rossi (A.A.

1g72-73)".
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lI. LEZIONE.

Vapor d'acqua nell'atmosfera.Pressiona di vapore satu-
ro e sue andamento. Formula di Clapeyron(iivé'II prinrc
cipio della termodinamica. Umidith assolutat Rapperto

di mescolanza. Tsoigrometriche. Equazione di stato per

aria umida., Temperatura virtuale e suo significatod

Nello studio della statica dell'atmosfera’ abbiamo consi-
derate 11 caso generale dell'almosfera a composiéioné variabi-
lg,clod con peso molecclare variabile e abkiamo per questo
motivo intradotto i concetti di “altezza di sealate di tempe-
ratura molecolare {T..) a cul corrisponde un supposto pesoc mo-
jecolare costante (M) ‘ ‘
prendende in considerazione 11atmosfera e in partiocclare la
tropoqfera possianme considerare 1l -caso purticéiare dl una 1w
atmopfera Bempre & compesizione costanmez”unlénia¥8etﬁain
a composizliome costante dove si trovi inm quantita magglori
o minori il vapor d'acqua,unico elementc.variabilaﬁﬁioé.prenr
diamo im considerazione l'aria wntda come costituita da un
miscnglie di aria secca {nella sua nota composizione di azoto
argom'ete che supponiamo costanﬁe) che interviene per circa

il ﬁme-ggxe di vapor dlacqua che intervienc per la restante

percentuale.
Ricordando ches .
*
_ O RE g3 gy 3 Continte dad gask Jun
() %= My 28,46 °k"‘3 M&m
Y iy Tou e " :
ZJ ql = = = 4 COM&L.
( v M yT; = LG ,k.tﬁ' &v Alj‘/)r‘"‘

L3) by - Ra . A€ O(ol?; L Ara no
- Ry M, 28,96 ' - mw@c
g vl M‘m:.ac. wﬂi"‘""




s ARt e T

Preclsiamo i1 significats di.alcuni.simboli::ff;
p—prseeione dell'aria umida, miscuglio di aria sécqa:e vapore
p_pressions parziale dell'aria secca ST
espreselone parzials del vapor dracqua Fa
Ricordiamo la leggs ai Dalton : un miscuglio di gae(che non
agiscono chimicamente tra loro)esercita una preesione ohe é

la eomma delle preseionl che ciascun £a3 esercztsrsbbu Be oc-

cupasse da solo tutto i1 volume del miscugliod g

Per la legge di Dalton 81 ha { p=pre

si suole 1ndicarav con e la pressione effettiva parziqla del

vapor d'acqua ai una miscela &l aria umida non eatura;si'in-i f"

dioa invece con B la pressioné effettiva parziale del vapor f; f

d'acqua di una. miecela di aria satura; ovv1amente n?é funzione

soltanto della temperatura sarh E=E{T) ed inoltre: edE(m)ldow _'

ve il Begno dL_uguaglianza vils per l'aria satura.:_m e
Ta E(T) & del.iipbf E~E, ekr(ttqdovs B, 3 1la preesions dﬂ va;.i
pore satura alla teﬁperatura ai riferimento T, ;qusstq relazio- '
ne. & soltanto approssimata ,ma o eufficente per quanto oi ri—
Euarda. ' S

Prima di 1noltrarci nello studio dell‘apporto del vdpof';
dlacqua nell'atmosfera definiamo alcune grandezzelisbig:qmebf

triche fondamentaliz

UMIDITAY SPECIFICAx (o CONTENUTO DI VAPORE)

Una delle grandezze fondamentall della termodlnamica dslld
atmosfera & il ngontenuto di vapore" o ¥ ummdlt& apecifica“
definita come 11 yapporto fra la massa di vapore(m )contnnuta
in una certa mgssa di aria qecca(m Je la massa totale (m) del

miscuglios Siltratta quindi @i una grandezza admmensionals,
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la indichiamo con q!(ricordando, che s suole mettera l'apics

per indicars che 1tunita di misura usata & kg/kg;nﬁn'ai metts

1'agpics se 1'unitdé di misura adoperata © gr/kg) Si hai

H [TY 1AL
) gle L e
. gt WAy
Possiamo scrivers 1tequazione dei gas perfetti pér 1iéfiéfh§c;f

ca e per il vapor dtacquas

L’ [s) Ve wa®aT (() evewaReT

Bicavando da queste m, e m €. sostituﬁndole nellé"@)éiLha§%7f
: e AR

v
) o __LA:: WA 5 ‘R\"T
i (.L' ) q = BRIV = Y a4 Wiy ?AV eV

2vT Sl Co
femplificando © moltiplicando numeratore e dehominatdras per

_RAT qi.ha: ) . Da . R AT I
. ) v A e e -, -

. (_ r Vo — 5 i —————— D ————mee = h e
C ?-) 4 Pat c..-i-’-';' B Aat %e. (p-&)*h:&.._._._I_p.-(fl-hJe :

ed eesendo D=0,622, 1-p=0, 378: 81 ottiene:

(¥} q'= b - (4 pe 06%1 g-ozrL2 L -

Poiohd in realth e & molto piccolo ricpeito a p 81 puo';in-?ﬁ

prima appraasimazione,trascupare 31 2° termine del dgnpminaé

tore della(?)da cui segue:

(¢) 9 H-D-F- 0621‘%‘

Quando 1l'aria & gatura(si usano le lettere maiuscﬁle) quasta

i

grandezza gi scrivas )
(T = ~ b
() Q'=b p- (A-DJE(T) P |
r kg di

Queste grandezza(q' eQ') espresse in kg di vapors pe

aria che entranc nei calcoli dove si usanc a¢_unita MKS non

eono pratiche.

Pl a4

BT L P .
e T eman,
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. per cul: Q=10;

. U . et T ot ' - .
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In pratica ai usano egprasse in grammi di vapore per chilo-rn
grammii di aria; 81 ha(usando le notazicni senza apice)s

- ()
e : ~ 40t p £
9= 40° B ; e R

Per avere un'ldea pratica dell'ordine di grandezza dell'umir
dita specifica facciamo un esemplos ' '

8i abbla aria saturava 1000 mb e & 0°C;sari E(T):E(O“) _6 lmb
3 WMAVM
0,622. 57 o 3,6 Tom .

Applioando la ‘formula nom approssimata sl avrebbe:

~ 10°. . 6.4 .43 o fremmi di vapore
Q_-‘IO 0622 &1 ‘o = 3 é Kilegrammwo d'axia

Polchd la pressione di vapore saturo E{(T) cresce eaponenzial—

mente con la temperatura e si raddoppia all'incirca ogni.dient _
ci gradi’ alla pressione di 1000 nb il contenuto dai vapore sa-— -
rd 3,6 + 3,62 Tgrikg a +10°, sard ligr/kg a 20°C e oiroa s ?L
30gr/kg a +30°C; da questi calcoli si pud'! vedere che 11 i

contenuto;di vaﬁore(o unidith specifica) & semprs mbita pic-

~oolo, oiod al massimo puo' essere 1l 2:3%, notiamo ohe il 3%

vuol dire (30g:/kg}avere nebbla (aria satura,oon tamparaturn -
di oltre +30°C}il ohe % eoccezionale o quasi anche all'equa-
tore;Il contenuto medio di wvapore & dell'ordine del gfammo
per kg di aria,ciod & dellio stesso ordine di grandezza del—:
l'argbn(ohe &~1%) squesto fatto mostra come una'quantité.co— :
6i' piccola,da sembrare quantitativamente trasourabiléWdi
vapor d'acqua produsa degli effetti imponenti: nei procesai

che intervengono nelltatmesfera

DO i e
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UMIDITA® RELATIVA.

- Altra grandezza jgrometrica & Ll'umidita relatlva deflnlta
come il rapporto tra la massa effettiva del vapore contenuto
neil'aria e la massa di vapore saturo che vi potrebbe easere
contenuta alla stessa temperatura'Saré ciods

LAV o b, A Vagans
.__._.—-—-—-:.'

ot i e alokives o W = v M“LAVMW

Tenendo conto della{c)51 ha:

G,U [N_‘,,bcg-ﬁww

v = = — . -
[/10] W ow = ._...._———-: o w1 vV (1) l“j‘" ,..,l.d w xA©

RvT

TEMPERATURA DI RUGIADA.

Iﬁz@ﬂci permette di definire la temperatura di rugiada(che
indichiamo con T )'e 1a temperatura alla quale ocoorTe raf-
fredaré 1taria & pressione costante perchd diventi aatura.
palla  discende che la pressione di vapore effettiva(e)_
wguaglia le pressione di vapore saturo alla temperatufa ai
rugiadss oiodil! umidith relativa & 1 ciod massima quando
e=E(T)=E(T4).

RARPORTO DI MESCOLANZAL _
Altra grandezza jsoigrometrica & il wrgpporto di mescolanza®
definito come la massa di viipore per unith di massa d aria

seccajsi indica con ¥Vssari:

' .
(M) X= ":‘;= bﬁ = o,ezz—r%z

confrontande la (Mcon 1a Uﬂsi vede cone i1 rapporte di mesco-

lanza si confonde numericamente con 1'umiditd specificaﬁ'

V224
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UMIDITA® ASSOLUTA.!

51 indica con &. Altra grandezza igoigromelbrica,poco usata in
neteorologia e 1lumidita assoluta definita come la massa di

vapore conbenmta nellfunith di volume d'aria.Si has

eV
o oMy o Bl E = By
Ty Vv £, T

Quindi 1vaniditd assoluta coincide praticamente con la den—a

sith del vaporeJL'unith 1y misura nel sistema MKS: kg/m .

—— e e v 1 81 e A e

PRESSIONE DI VAPOR SATURG E SUO ANDAMENTQ

Abblamo visto (pag. ) che 1'andamento della pressione di va-
pore saturo riqpetto'alla temperatura & del tipo esponenziale
ed esiste la segyente relazione spprossimata: E=E,e ke (TT0)
supponiamo di essere £ una certe btempe¥atura amblente T(nei—
1ltesemplo di figura T= 250C) con wna pressione efféttiva di
yapore e (17mb) la preaelone del vapore saturo alla temperabw

s @iy B(P) (33mb); se raffrediamo. la massa considerata,ciod
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facciamo scendere la T si arrlva ad un certo punto in cui la
pressione di saturdzlone uguaglia gquella anmbientes quest@ pun-
to corrisponde alla temperatura Tg (in figura +14°C che ab-
biamo definito come wgemperatura di rugiada", ),
Uno dei sistemi per misurare la pressione di vapord ambiente
& proprio quello desceritto: si raffredda l'aria fino a che si
raggiunga 1viniziocodi saturazione e si misura la temperatura
del momento che éla By (1o strumento adoperato & 1'igrometra:
a condensazione).'
Riprendendo la (49),che esprime 1%umiditd relativi,possiamo
scrivere (vedl figura):

| EOA) e (-t ke (AT

u: —F — o = e
eir) £ct) £, eh—bLT—To]

da culs

D e e g b= e (T
Fdiy]

guindi in prima approgssimazione abbiamo che:il logaritmo
naturale delh'umﬁdité reletiva @ proporzionale alla differen=
za fra la temperatura di rugiada e la tenperatura ambiente

di una massa d'aria J

Inp pratica u ¢l (ciod U4<100Q per ‘eui Tye T poiché ll'aria

% non eatura o satura. Fenomeni di sovrassaturazione sone
eccezionalit nei bassi strati non esiste la sovrassaturazione

che invece negli alti strati dell'atmosfera talvolie & pre-

sente.!

Abbiamo visto che L'aria si puo' considerare un gae perfetio
(almeno nelle condizioni di temperatura e pressio. cue inter

vengono in meteorologla), possiamo scrivere 1'equazione di
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stato dei gas perfettl , si ha:

e P
f = = P gv: £= —E_T:-
A RaT Ry T

Po pe@ R
ARG SECCA Vetors &

(dove ricordiamo che ‘::p.ue ed = Whgt W)

Spiviamo l'equazione di stato dei gas perfetti per l'aria

umida, cio& per il miscuglio di aria secca e di vapore; si

has

(FV = (Pﬂ-fe.Jv-_- (_W{}R@ -+ Ly RUJT

81 ha:

=l

: '
mettendo in evidenza RA e ricordando chei:

qﬂ(: (P. +¢JV = ((UIARRQ + leR.v)T + Ra (w--wv -+ Mv-gf)T: N

_‘ =w'P~n[4—?——— - ]T kaa[«f %,A)]T:.

- mgn[m}(%_A) T = wRa [4+3'q') T

! 1 = 1 - = O I t::. ]
?) = —ad T 0611 '1.. |6 Lq_q ‘%

b

. 81 & posto

(se il contenuto di vapore si vuole esprimere in gr/kg si
~3

da a © 11 valore di 0b:do)

L'equazione di stato .dei. gas perfetti per ltaria umlda &

quindis

(12) FVI‘ME“ [/! +§’q')‘l‘
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Posgiamo pensare di fare tutte le operazioni relative &lld....i
aria con vapore applicando la {42Jdove: interviene i1l fattore
(1A-5q) maggiore dell! unita; ma in prafica si preferisce c o
giderare l'aria come fosse secca ma sostituende: alla tempe~
ratura T una nuova temperatura che tiene conto del fattore
(1+6£{); questa nuova temperatura prende 1l nome di MTEMPG+
RATURA VIRTUAILE" ed % definita dalla relazione:

(4 Ty = ({HSq)T

la temperatura virtuale & 2a {emperatura che deve assumerc
una mapsa dfaria secca perch abbla la gtessa densita d&i
una dats massa dtaria umiday

Abblamo visto che il fattore (1+%9) & positivo e maggio“e
dell'unita per cul EVPT, possiamo serivere,caloolandolsn
facilmetite,la correzione da agginngere a T per avere Tv;

aards (ricordando ohe g=Qu}

-"-'TV"T = S"T = S-Q wt

AT, sarh messimo gquando l'aria & satura; lo indichiamo ATv:,

e~orezione per la temperatura virtuale di saturazione,e ozv -

QTVS = Tyg -T —o@RT = 6'40 '300-Q o D2R

‘‘Ricordiamo che

- E :_i.-:- " :Q'“
;b SgTe 47

-0
]
>
s lim

Segue ancoras

ATv = AT+ &

ety L.
e i
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1SOIGROMETRICHE.,!

Nel diagramme di’ Stuve 1e linee rosse 1eggermJnte 1nclinate

a sinistre rappreaentano i punti di ugual contenuto di vapo-
re saturo, olod @< D%’uﬂ' sono le isoigrometriche.

Ricordiamo che 1l contenuto di vapore per aria satura,Q,
funzione soltanto della temperatura. e della presaione, quindi
se s} dimezza 1a pressione p (per esempio da 1000 a 500mb)

a1 deve dimezzare ancheé E{T),per dimezatre E(T) la T deve
scendere di 10 gradl(ricordiamo che 1'andaménto della pressiow.
ne di vapore saturo, esponenzialmente, & tale ‘che 81 raddop-

pia per un aumento di diecl gradl di temperatura).

\ ; ISMQRoMEtQMHG J'
. Eﬁd

e tADC o Yo . kO

Pertanto la isoigrometrica passante per 1000mb e +20°C pas-—
gera per 500mb alla temperatura +10°G' 1e altre igsoigrome-
triche saranno parallele a questa e vanno inflttend081 espo—
nengzialmente verso destra.! Infatii poiché E cresce egponen-—
zialmente con la temperaturid, a pressione costante deve es~

gsere il contenuto di vapore & Crescere esponenzialmente con

la temperatura,

EREE Dk 2
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Concludendo 21 puo! operarc con 11gria unida come ee l'aria
fosse secoa immaginando la ‘temperatura uh po! piut alta di
un Bl che & proporzionale al contenuto di vapored

' Esemplos sl abbig una massa d'aria satura contenente 10gr

di:vapore per kg dlaria ; la correzione sarh 0;2-10e2 gradiis

fzgigogna agglungere due gradi alla temperatura per avere la
f.-?:f temperatura virtuale; ciod l'aria satura el compofta come
\ fosge secca,pa piu' calda di due gradi,'.
Questo fatto avviene pérché 1e densitd dell'aria umida & piu!
bassa della densita delltaria secca & psritd di preasiona. to-
. tple e di temperatura perché una parte delle molecole del-
11arig eono sostituite da molecole d'acqua che peeano mena;

(L'eris pesa clrca 29 mentre 11acqua pesa 1B8).

Py
Infattl ls densitd dell'aria secca ot € ° BT
' 2 ¥ _owr . P

e 1o densitd dell'aria umida &3 P= L= 55

se ponismo fef, © bspg sarh Ty = T clod Tvd 1la temperatura
ohe deve avere ura massa d'aria secca perch® acquisti la den~
pith _gelltaria umidal
Ltintroduzione della temperatura virtuale rende comodi e fa-
~eill i calcoli degli spessori degli strati dell'atmosfera,in-
fatti la tabella degli spessorl degli strati in funzlone dez.
gli strati considerati (4000/400 Q0ofgoo....)e della temperatura
dell'arlia secca possono essere utilizzati anche per llaria
umiida purchd 8i introduca la TV al posto della T; © méglio

si agglunga la correzione AT, 2

JoL
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Fissata un punto del diagrammna di St&ve ,éioé data una tem—
peratura € una presislone, I lqu“YOMGLilCa paé ante per 11

punto dice subito qualté 1u quuanbith di VdeIG cuc in quel-
le condizivnl di p © ¢ suturerebbe llauria. ae 31 vuol saperc
anche lo sialo l”LomLtIlCU offebivo di quclla puxtlcella di

aria bisognu dire anche u che Juﬂltq qaale puluentuale di Q

e alo L
4 veramente pxtbenLe SRR \\\\\\\\\\\\ o %rfé
S o8 weiiia,

oy . .- i

! '\. | "‘5 Sl \ o,
L Q\f)‘ -!.o* \ 'I"L)\ 'I \\ ‘| \\ t |.lpl \ 1
L as 1 J ?

Guardando aLtentumentv sul d;awxamma a1l stuve si vede che o
pressapoco 4 q50mb esistono und fila orLzzontale di pallini
aumerati 0,1 4 0,2 » 0,5 5, 1y 29 35 4y 5S¢

Egsl indicano pec lo sbtrato 1000/900 la correzione Alvs ga ap-
portare alla bemperatura per avere la Tys % evidente-che se€
si vuole 1lg 'f, bisogna conoscere 1! umldlta relativa wu e appor-
tare al ATyhwla correzione per 1vwniditd prlma di sommarlo & T.
Lo stesco vale anche per Hgli strali aupurtorl. IL'andamento
dei pallini ATy & purallelo all‘'undamento delle jsoigrometbri—.

che, accantg,un pd o destra, alla lSOlﬁlOmetrICﬂ Q= S5er/ke
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abbiamo il pallino 1, infatti ATvs £0,2+020,2 5=1 e questa
relazione vale per tutte le quote.Sul diagfa@ma la serie del
pallini, & dispodta pil volte per comodita & vari livelli,ma
da quanto detto, & chiaro che bastava segnafii una sola volta
cid per far presente che 1l calcolo degli strati si pud fare
anche per gli spessori a cul non corrisponde la serie dei pal-
1ini.: o |

: . E! importante notare che il.vapore .contba m?}ﬁ&mf%&f;%ligggégth
perature; alle basse conta poco, ma non & 11 caso d1 trascu-
rarlo. Quando si parla di spessore di strati, di densita del-
1'aria,etc., anche sc non 61 gaplicita quando si dice fempe—
retura ci si riferisce semprc alla temperatura virtuale,!
Se vogliamo vedere la spiuta di Archimede di una eerta massa
d'arie c¢i =i deve rlfcrirc alla temperatura virtuals della
mansa in csame e alla tewperatura virtuzle dell'ambiente par—'
chd quello che ountan & ku differenza delle due Tye non delle-
T gemplicemente.,! |
Quando ebbiamo trattato " gii apesnori *"#enzo tener eonto del
vapore si & visto quale ctletio ha anche una piccola varia-
zione di temperutura sugli spessori; ora si aggiunge la neces-
gitd di non dover trascuriire la ﬁfesenza del vapgre che at-

traverao la AT, influisce notevolmente su tutti 1 caleolis
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10 T, TI® PRINCIPIC DELLA TRMODINAMICA,

11 primo principio dclla termodinamica & il principio della
cohscrvazione dell'encrgia applicato alla termodinamica,
Stubilito su basi Sp&rimentuli (Joule) l‘equivélenza tra ca~
lore ed cnergla coeme risuliu ¢cvidente sulla base dei cicli,
siccome quundo le tqusformuzioni non sono cicliche non sem-
pre ad uana certu quaptiltd di calore fornito corrisponde una
certa guantiti di lavoro ottenuto, allora & stato introdotto
i1 coneetlio di energia interna per szlvare il principio 4i
connervazione dell'energla. Nelle trasformazioni apefte si
dice che quella parlbe di energia che non compare come lavoro

gull'esterno L rimasta all'internc ad ipprementare 1! "Iner-

gia interna" del sistema,. Si has &7
(k) . Q= oL+ d

Ricordimamo la relazione per pasiare de Joule a grande calo-

rie (4) e viceversu;

tﬂz L4186, €4 :&EE: ; a = q0902389 ot

11 secondo principio della termodinamica pud esBere esprea-
g0 in vari modij un wmodo & dire che:"i sistemi isolatl evol-
vono nel senso nel guale ltentropia aumenka o al piu resta
cogtante".' (Resta costante per trasformazioni reveréﬁbili,
aumenlia per trasformazioni irreversibili,) In termini moleco-
jari si dice che "il sistema tende 2 evolvere verso lo stato

piu probabile™.

n modo meno raffinato il seconde principio si pud esprimere

coal':
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Ciod: se si effettua une trasformazione ciclica tra due sor-

gentl (una calda A e una fredda B) il lavoro ottenuto (Zf)

sta al calore assorbiio dalla sorgente calda (R.) come il sal- .

to di temperatura trd le due sorgenti (T ) sta alla tempera—
tura della sorgente calda (7;), 0id vale per trasformazioni
reversibili (nella formula scritta vale il segno di uguagliian-
za). Se invece lu trasformazione ¢ irreversibile il rapporto

tra il lavoro ottenuto ( b4 Yy e il calore assorblte dslla soxr-

gente calda ( Qa) & inferiore al rapporto tra il salto di tem~

peratura (Tn-To ) e la iLemperatura della sorgente calda
(neila formule vele il segno di disuguaglianza),' Quanto det-
to vale sla per cicli finiti che per cicli infiniteslmi,!
Ad esemplo consideriamo un ciclo reversibile (di un gas per-—
fetto) costituito da due isoterme raccordate da due adiabati-
ohe; sie A la sorgente oalda ¢
.bl
) pi di calore devono avvenire
goltanto con le due {sole) sor-
genti, non con ltamblente per
cul sono necessarile le adiaba-

tiche; alle sorgente calda vie-—

ne scambiato il caloie Qaalla

temperatura T,; alle sorgente

fredda viene scambiato il calo-~

‘re Q alle temperatira T,; & evidente che Q, b positive (calo-

re fornito dalla sorgente al sistema),e Q é negativa (calo—

/81

B la sorgente fredda; gll scam= '
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re sottratto dalla sorgente fredda,o pozzo, al sistema.)

Pogsiamo considerare, oltre al caso del ciclo finite, il caso -
del ciclo con isoterme finite ed adiabatiche infinitesime e

viceversa 1l caso del ciclo con isoterme infinitesime.ed adia-
batiche finite,’

Nel caso del ciclo finito, s¢ & reversibile;'si.ha:

Qo . Tn |

Qg4 Ta

f

Nel caso del ciclo con_isoterme infinitesime ed adiabatiche

finite si ha:

Qe . B
R S Ta

Nel caso del ciclo con isoterme finite ed adiabatiche infi-
nitesime* gi*hat ~ - 7+ _
| Qo ) ATn.

i

Qn . dTA

Infine nel caso dl un ciclo tultto infinitésimo sl he i

8L _ Al

Q+a &o\T
Gli infinitesimi ai denominatdri sono trascurabilil rispetto
ai termini finiti per cui si ha: -.

(46) ot _ 4r
oo ! ( & LT I
Vediamo ora 1'andamento della pressione di vapore saturo con
la temperatura (vedi dlagramma) ' 
I1 vapore d'acqua si comporta come un gas perfetto fino al
limite della saturazione, ciod nel iratto di curva dove O-Lt(T)
ciod nel tratto di vapore non satueo, 1= curva B un'iperbole

equilatera ¢ il vapore si comporta guindi con la legge dei
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gas perfetti (eVswyRT ).
Arrivati al punio di saturazione £u35572711 volume speci-
fico del vapore satura (Vi ) e la sua pressione & = E¢cr)

sono ancora esprimibili mediante ltequazione dei gas perfetti.
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Se oltrepassiamo quesio punto la pressione rimane costante
Ett)seost ;3 in questo tratto blsogna fornire al sistema
la quantitid di calore f--le(dove Le & il calore latente di
evaporizazione) ciod bisogna sottrarre il calore, che si 1li-
bera per la condensazione, al vapore; in tutto questo tratto
dove la pressione & castante e la temperatura & costante si
¢ in presenza di una misela composta da vapor sature e liqui-
do.0id avviene fino a che tutto il vapore & condensato,ciod:
fino al punto Vy (volume specifico del liquido); essendo il
ligquido praticamente incomprensibile, per avere ulteriori
diminuzioni anche piccole di volume sono necessarie pressioni

altissime (la curva diventa praticamente vertidale).
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Per svere un'idea dell'ordine di grandezza tra il volume del
liguido e quelle del vapore facciamo un esemp10° calcollamo

i1 volume gspecifico del vapor saturo a zero gradi:

_ Ry 46128 126000 | L0n WY
Vs g 610(Z,) éte | %

Quindi un kg di vapore saturc a 0°C ha un volume 4i éOOmPpéri
a 200,000 lilrijun kg d'acqua a 0°C ha un volume_di un litro;
il rapporto tra 11 vélame del vupore e guello dell'acqua &
200,000} Anche se congideriamo 1l volume a +10°C la pressione
di vapore E(*)raddoppia e il Vyg < 400 w-s/lr-%, ' |
Pertante si pud sempre trascurare;' anche a +30°C il volume
del vapored Nel diagramas di pag, 1l'andamento della curva
nel tratto del liguido non solo &, come si 3 gié.vieto.pra—
ticamEnte verticale, ma coilncide praticamente cgn.l'asse '
delle ordinete, o
Gonslderiamo ora un ciclo:infiniteaimo,.caﬁﬁ in figura.re-

latlva &l vupore saturod

. AAB@uT%JAﬂ"
QtSQnLt,fc“.c." S St

[ALVF-R ]

cede b_..

O o e

y
<

e

-,

Consideriamo due isoterme: quella pih in alto a temperatura
T + dT ha il voluume specifico del vapor aaﬁﬁro un pd pil
piccolo dell'isoterma T; 1l volume specifico del liquido Ve

invece & un pd pil alto per 1'isoterma T+dT di quanto lo &
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per l'isoterma T (questa differenza dovuta alla dilatazioné'
delltacqua per 1Liaumento di Lemperatura 4T & piccoliesimo)d
Ricordiamo che nel diagramma pv (come in figura) le-aree so-
no=pr6p0rzionali allvenergia poich¢ l'integrale esteso ad un
ciclo Jﬁ pdV = L =lavoro
11 c1clo & il seguente: un chilogrammo di liquido {acqua)
alla temperdturd 7+dT; gli si fornisce & questyg temperatura
il calore Q+§Q~Le ngl obtlpne un chilogrammo 4i vapor gaturo
alle bemperatura T+dT; si raffredda di un infinitesimo e si
raggiungella temperatura @ ; 8i sottrae la quantitd di calore
=-Le alla temperatura T; sl scalda 11 ligGiédo ottenutd-di un
jnfinitepimo e.si riottiene un kg di liquido alla tempefatura
437, T1 ciclo descritto & reversibllejy non ha importanza
che 1e variagzioni di temperaiure eiano avvenuta adiébatidhe
perchd sono iafinltesime & poseonc essere qualsiasi -purohd.
formino angoli finmti con 1 tratti flnlti del ciclo Il la=-

vord del cielo & l‘area da racchiuas dal ciclo, &3
) =(U“—V&Jde S¥ = dn,(vu-v&)d

dividendo ambo i1 membri per Le, 81 ha per la(4#:
g 2L _ (vys-velde _ ar

Le Le T
dF=.variazione delda pressione di equilibrio
prageurando per i motivi visti Y&z volume del liquido ei has

Vv 4 4ar
(49) Vs dE =
% ' _ ke H“j:-;f oL L neoradno e

Questa & l'equazione di Clapeyron gui cambismenti di stato

Facendo una seconda approssimazione, esprimendo ciod il

volume specifico del vapor sature con l'equazione caratteri+d

()
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ca del gas perfetil si ha: o
. = R, T
~equazione del gus perfetli per vapore € V? av By

N -
—equazione gis perfetli per vapdre saturo E(T) Uy =i R

dividendo i due membri per W, si ha .ECT}%£i='RVT-
[ Vv
—essendo Vv = 7= + 51 ha
U . RvT
Vs E(-T)

e, sostituendo nell'equuzione di Clapeyron si haz

- Elr)le
da ocuis )
AE L £ para N CRafrigaen
{200 —— = S AT A Sty T
E R,T*
Ponendo ke = L 41 ha
RyT*
d._g.'.-tgd-r
[

che posslamo integrare solo supponendo £ =cost (il che wvuol

dire T=cost) e si otticne:

£ r o
/_d_g.:kb/dr-
E
£o To

/64— -—g—- = kt (T-'TO)

ciog

da cul

_ e (T-To
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L'equazione di Clapeyron(2¢)® una relazione approssimata che
de la varinzione della pressione del vapor saturoe in funzio—
ne della variazione di temperatura. Per le condizioni in cud
si trove il vapore nelltatmoafera le approggimazioni-fatte
sono soddisfacenti.t

La.rplazione (21) pud essere ottenuta anche per altre vie
meno elementari, in modo formalmente pill soddisfacente,

oltre che per via sperimentale (Magnuaj.

2
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permodinamica della miscela aria-vapor d'acqua,
cioé termodinamica dell'atmosfera.
11 prﬁmé principio della termodinamica (conaervazionphaell'e_
nergla) dice:
$@= du +3L
dove Q = calore scamblpto con 1l'esterno; L= lavoro complu-
gull'esterno; U = energia interna del gsistema; 4 indica che
si tratta 41 un diff;renziale eaatto; & indiéa che non si
tratta di un differenziale esatto (SG) e SL dipendono dal ti-
po di trasformazione). '
Per un sistema particellare (quale & l'atmoafera):
| U=N7T +NE
dove N = numero delle molecole; % = energia cinetica media;
T = energia potenziale media, Quindi U (energia interna)
& la somma dell'energia interna delle singole moleéole, dipende

3
!

b o0,

dai legami molecolari, & funzione della distanza fra le moleale,

Quando dallo stato liguido si passa a quello aeriforme, le dluw
tanze tra le mclecole diventano grandi, il termine b traste

rabile, 1llenergia interna & quindi solo cinetica, quindi funzio-

ne solo delle temperatura: in pratica l'aria & tale da essere
aopimilabile ad un gas perfetto per cui: AL = wcy dT
ciod Uz Uo twey dT + Sostituendo, se la trasformazions &
reversibile 2i ha:
SQ o edl « PON

essendo ot =paV |

Ma in generale & 51.7( PdU s sard ciod SL-’P*"W i1
lavoro compiuto'dai'gas per una variazione di wvolume cJU non -
corrisponde 1n génerﬁle al prodotto F:AV polché la pressione

la pressione interna del gas p, non coincide momento per mo-

e
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mento alla pressione esterna dell'amblente pA. Tale coincldemd

el ha per trasformazioni reversibili, come___-"a_i_'vedé dalla (1).

Consideriamo il lavoro di umo stantuffo ideale adiabatico:

nel caso 'di"'cbiﬁﬁ_fessibr_ie la pres-

J—

Gt et ’?’; : F gione vicind allo_sta.n*buffo qa:r_?a
. coupeinest 84 A magglore delle pressione media
T 7 : " nell'internoc \5,-"7-‘: ; nel secon-
! UL 5 N, do caso, espansione adiabaticea, .
de .cs.‘.-..u. .ﬂ-.-
asposglonss L 1a pressione vicino allo stantufo

—e

sard minore che allt'interno \;A:. p e
AL = P,;,AV_ A FAV
Nell'espressione del I principio sopra data compare 1l du-
pe V . Questo pé.rametro in meteorologia non he. significato
pratico per cul sl cerca untesgpreasione a.na_;litica del I prin-
cipio in cul non compaia.il volume. Riprendiamo 1'equazione

di stato del gas perfettl:

@) ._ pVs Wh¥T = mRT

aifferenziando ei has
(2) PG\U.*\{al{zpu.»-'Rmdr

(_3) peW = uaRa SV - Ndop:

de1la (1) st ba \e whT o gostituendo nelle (3) si ba
) peV, \.u.ﬁg..olf —fj 2—“—%—1101{:

Riprendiamo la (1) ai pag. precedente iQ '-\-_w_mCuo‘Tr{JdV e
gpostituiamo in questh 11 valore PdV da%o_ da.lia (4); sl ha:

(55 BQ X wovdle . Ba AT - MQP‘T_AP .

ge facclamo una trasformazione a p=cost (reversibile) si ha:
(6) SQ o wr Cp adT = wn Cv AT + u.»_Eﬁ AT
= o . . ~

dove Cr = -Tf—g'?“)Pcco:’r} Ras Cp_?CQ . Nglla (6) sostituiamo

- quest'ultimo valore RazGp-Cv 3 81 hat

(7) SQ&MWQM+M(Q-QXM_,W(%#Q)T@
¢ semplificando: : P

@) Q¥ u{c?ow ] (q-u)f%l
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Quest'ultima & l'espressione del 19 principio della
termodinamica per la meteorologia poiché in essa compaiono
solo quantitd direttamente nisurabili o mote: '

T = temperatura (misurabile)

pressione (misurabile)

LI}

Y

C = calore specifico & volume costamte {(noto)

ﬂl

| Cp: calore specifico a pressione costante (notd);

Esaminiamo ora le trasformazioni adiabatiche(reversibili)

ciod quelle per cui fQ=o ; 1a (8) diventa,; ricordando che

per una adisbntica & &L= -dU e per un gas perfetto Sle-wlydT
Cot = (Sp- cv)'r-—-

dividendo per C.p sl ha:

df: Eﬁ;gﬁ'r,iﬁ

e ponendo i “r P
— C.p-CU
[ =
gl hes .
| . E'Lr"{ vy # ()
poer ltaris secca Cop T Aecoo C«r Cv = E’* ""25)?‘1“:"& r
Dalill’ () seguet AT &= ©,286 ..-—-AP

(usiamo i wvalord iniziali e non guelli medl che non conosciaw-

Mo}

Bgempio: T

I

300 oK = 27 °C (%emperatura ambiente)

p = 1000 mb = livello del mare
Ap = 100 mb (da 1000 & S00 mb £ 1lKm di quota)
81 ha AT = - C,2 86 _2c° | Ao = F°c
Aooo

introducendo i valori medi N G = Q50w e Torslie =296°k

51 ha  AY: 0,28¢ ggﬁwo = £,8°C
Riprendiamo la (#%) dalla pagina precedente:

at _ g 2
T p
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Integrando tra una temperatura iniziale T, & una pressione ini-

ziale p, e i valori gemerici di T e P si hat

I L =l g

T
cioé E‘ ' .
R P ‘(Q.c?:a.q. A Porson
(1) - "% L
_ro 1)0 - )

| In unrsistema di coordinate cartesiane ortogonall dove

x=T e y = +pla (1) aiventa:

x = X 2 oppure Yy = —~ ¥

ai ha ciod una retta che passa per 1'origine e la cui inclinaj-—

zione @ipende dai valori iniziali x, e y, (ciod T, & Dol

S A )

M

Conpovolgendo 1l diag;:mmé (ﬁonendo boﬁe'valori inizdall
?QQ;T_T; e ?'s pf-Pk' gl ha 11 dlagramma di Stilve o dila-
gramma adiabatico. Si dice adlabatlco perché le trasformasioni
adiabatiche sono rette.

)

Y.

L2/

R . o
e @R cndoa, o atii

et
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per l'isoterma T (questa differenza dovuta alla dilatazioné'
delltacqua per Ltgumento di Hemperatura dTv & piccoliasimo)d
Ricordiamo che nel diagramia pv (come in figura) ls aree S0-—
nospréporzionali alltenergia poiché L'integrale esteso ad un
ciclo Jﬁ pdv = L =lavoro

11 éiclo & il seguente: un chilogrammo di liquido {acqua)
alla tempsratura T+dT; gli si fornisce a questg temperatura
i1 calore Q+5Q~Le*gLZi ottiene un chilogrammo di vapor gaturo
alla temperatura T+dT; si raffredda di un infinitesimo e 81
raggziunge la temperatura @ ; si sottrae la quantlth di calore
Q=-Le alla temperatura Tj si gealda il liguido ottenuto ai un
infinitesimo e.si riottiene un kg di ligquido alla tempefatura
7+aT,, I1 cidlo deserillo & reversibilejy mon ha importanga
che le variagioni 4l temperaiura giano avvsnute adiébatidhé
perchd asono infinltesims e possono essere qualsiasi purohd.
formino angoli finxti con i tratti finlti dsl cieclo.! I1 la=

vors del cielo & l'area dA racchiusa dal ciclo, b3

aividendo ambo i membri per Le, si ha per 1a (4¥:

s _ (Vs-Velde _ dr
(48) < = =

dF=. variazione delda pressione di equilibrio

Trascurando per i motivi visti Y£= volume del: liguido si has

4
(43) Vs gg - LdT
4 ! . SR TR TOUUET RN R S T
Questa & l'equazione di Clapeyron aui cambiamenti di stato
Fecendo una seconda approssimazione, esprimendo ciod il

volums specifico del vupor saturo con 1'equazione caratteri—ui
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3 1a temperatura che agsumerebbe una massa a4 aria umida se 1

tutto il vapore condensasse in un processo & pressione_costnp
te e il' calore 1atente @i condensazione servisse'soio'per
scaldare aria secca..

_ Notiamo che le considerazioni fatte riguardavano ung eva-—
porazione, nella definizione di temperatura ‘equivalente inter—
viene umn processo ideale, di condensazlionej pexr questo motivo
1a veriazione 4Gi temperatura nel primo caso era negatlva, nel

secondo & positiva.. si ha pertanto:. .

_ Te =T+ AT = Te25q o
Notiamo ancora che si tratta éi una temperatura puramente idea-
1e.in quanto il processo per ottenerla t fipicamente impossi~
bile; infatti a pressione costantefacehdo. condensare il va-
pore, la magsa d'aria si riscalda, per. cui si allontans dal
punto di saturazione e il processo anehe Be iniziato gi ferma. .
. Tempexa atura di bulbo_bagnato (T )

E? prgticamente 1a temperatura del termome 10 con 11 bulbo ba- ’
gnato dello peiorometro. E' 18 temperatura pill bassa alla

quale pud eszere raffreddata ltaria, Pacendo evaporare in essd
dell‘'acque fonita dall'esterno, a pressione costantes -

. .. Conslideramo il processo che avviene sul wbulbo bagnato"

dello psicrometro durante la ventilaziones arriva aria con

. temperatura T e conrumiditi specifica Qw § saras

i

. . ' . -ECTW)
* N g = .

41 calore sottratto al bulbo per evaporazione di (Qu, q )
grammi d1 acqua per Kg. 41 aria alla temperatura uw saArd:

5Qe « (R -a") i Le

J2F
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dove m & la massa d'aria interessata. IL calere somministrato
al bulbo dall'aria &: _
| 3Qp = u»QaCT*TW)
siceome la temperatura di bulbo bagnato Tw viene letta in con~
dizioni di equilibrio si ha: OQe +ORp= O . Quindiy
o Gp (T-Tw) = b wx (Qu-a’)

gostiutendo in guesta relazione i valorl dati dalla (#) si

hai C’F: ('T--TW) - Le. D’(Ew "‘f—_/ .

[

O, F2k 3 P
da cul: 4 40
Cp P  ab
0= Ew- 5 (7T-Tw) e i
éoo 0622 2h-403 dett .
' 5 o etta coBw-
da cul anoora ponendo la costante K g00 0522 9 B
tante dello gsicrometro gl ha:
formula dello
e = Ew - k(T- TW) peilorometro

b

Notat nells (#) 41 pagina precedente abbiamo usato a|l o b-% L
3 un'espressione approssimata dell'umidith speoificm, la oul

eppregsione esatia sarebbe:cf-b *w%—if » In ogni caso, con
~{4-bje )
1'uso dell'umiditd specifica 8 Pau« gl ottiene in termini
' Lty F HAV

rigorosi la pseudo temperatura di ,bulbo bagnato, che d'al-
tronde & quella ricavablle suil diagfammi termodinamici per
via grafica s che differisce di poco dalla veratemperatura

di bulbo bagnato" la quale sl ottiene con la steasa trattazio-
ne introducendo al posto dell'umiditd specifica 1 rapporti

iy b L.

e
=

A A P—E_.

d1 mescolanza, X =
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qrasformazioni_adiabatiche 44 aria satura, calcolo ap-—

prossimato. 3 umidificazione adiabatica € & pregsione

costante di a1 i1a per evaporazione.

34 & visto che per srasformazioni adiabatiche e reversibili si
ha la legge di Poisson: —_
dT‘-—*b%df’

valida per aria secca. Nel caso che l'aria fosse satura ad un

raffreddamento corrisponde

un certo calore latente di
condencsazione che tende a

riscaldare la massa 4i aria
secca, Vediamo come si.possa

arrivare ad un'espressione a-

nalitica (e & una costrulioune

grafica) simile a quella so-
prasoritta per aria secca nel aso di aria setura.

La variazione di temperatura nel oaso di una trasforma=
zione ediabatica satura la pogsiamo considerare come gomma 43
due variazioni di temperatura: ung come e ltaria fosse secca,
ciod adiabatica secca € una dovuta alla condensazione a pres-

-

sione costante, clod:

dove il primo termine deriva dalle leggi di Poisson e 11
secondo dalla definizione di, temperatura equivalente. Nella
relazione scritia 4Q & 1a quantitd di acqua che condensa &
pressione costanie, ma in effetti 3 una variazione dovuia

wlle veriazione di pressione € di temperaturaj; infatti Q.

una conddnsazione; &1 libera
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dipende dalla temperatura T e dalla pressione p secondo la

seguente relazione:

Qr L tuwe A ELCT (/‘—UL YM‘WL—M‘,)

da cui:

da cui ancora:
f
O!Q’;CQ E P |
e sostituendo questo: valore nella (/) si ha:
T olp - Le f(i-‘-:*sé.e/
6f7;4 =k ?T‘AP p Q & Y

per l'equazione di Clapeyron sl ha: -?é_éi—- = —,éé%d& e soatl-
[
tuendo aencora si ha:

le potf Lo _ s
A =i Frdo - f O R

e risolvendo e semplificando si ha:

v

: Le 5!
ATas = £ 7T + CPQ - dp

1‘1.0) P )
Ry 7L 4 adiabatica satura
confrontandole ocon l'equazione di Polsson:

To =klT 22
“ P

81 vede che gono simili e la prima tende alla seconda guando
il contenuto di vapore tende & Bero ( Qi+0). Si vede pure che
dTays tende & clT..  , ciod i'adiabatica satura che é.quan
8i verticale alle alte temperature e alle alte pressioni, si
incurva verso sinistra tendendo asintoticamente alle adiabati-

che secche quando la témperatura T tende a zero.
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fdiabatiche reversibili per aria satura come isnentro-

piche. Concetti introduttivi. Formula finale esatta.

St ricordi che la definizione esatta dell*Entropia &

d 5>

rer
inlcui 51 segno dellteguaglisnza vale per trasformazioni re-
versibili e quello che rende maggiore dS vale per trasformaw.
zioni irrGVersibili.

Questa funzione eaprime in forma analitica e quantita-
tiva i1 secondo principio della termodinamica.

I'Entronia gode della fondamentale proprietd dell’ad-
ditivith. Se 1'eniropia di un sistema termodinamice "a" & Sa
¢ 1'entropia 4i un altro sistema termodinamico"b" ¢ Sb 1l'entro-
pia del sistema costituito dall'insieme dei due Bietémi & ugu-
ale alla somma delle entropie S = Sa + Sb.,

Queta proprietd & applicabile allo studio di un alste-
ma termodinamico Formito du aria necca- + vapore + scqua liqui-
da. Attribuiamo a ciascun termine del sistema l'entropia che
gli & propria e valutiuamo lu variazions glob:ile di entropia
che compete «l niskema stesuo.

Detta S l'entropia di un sistema, dicasi.emtropia spe-
cifica e si indica con s =(S / m) 1'entropia riferita all'uni-
td di messa del sistema. '

Sia m una massa d'uria sutura-isolata, nel senso che
sia costante la somma m = ma S + ml = cost della maana
d'aria secea ma, della massa del vapore sature mvs'g della
mapaa della fase ligquida s che 1a costituiscomno; si pud
intante porre:

(m/ma) =1 +(mvs/ma) + (ml/ma) = cost

28y
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Cppure panendo (mVS/ma) = X = rapporto di mescolanza del va- -
por saturo e (ml/ma)-z 1. = rapporto di mescolanza dell’acqua
liquida, @i ha (m/ﬁa) =1+ X + L e ponendo X + L = acqua bow .
tale = B (m/m =1 +X+L=1+a .
~Se 1l nistema étermodlnamlcameute isolato, ciod non
ha scambi di calore con l'esterno, e tutti gll gcambi relati-
vi; ad espanzioni o oompres sioni dell'aria, nonché i cambiamen-
£y 41 stato dell! acqua nelle due fasi, ligquida e vapore si sup-

nongono tali da essere internl alla massa d'aria umida consi-
derata si pud scrivere:
,SQ:O cioe ol,s r% 0

per ogni trasforwaziune reversibile o irreversibile che. riguar-
di 11 sistem: nel suo complesso. |

\ Tn nature le trapformazioni sono sdanrre irreversibill,
ma & pempre possibile pensare un'esperienza idealé'qel tutto
enalogA al progesso naturale, ma costituith da ﬁna successio#
ne di statl di equilibrio: in questo modn & poasibile trovare
velazioni tra i parametri dl stato che regolano le trasforma-
zioni termodinamiche, ed attribulre in un secoﬁ% tempo, con
le dovute cautele i risultati trovati al processo naturale.

Nel caso presunte s nl fa 1'ipotesi che la massa 4d'-

aria umida subisca una trasformazione reversibile si pud seri-
vere che dette Bl ed S. le entropie relative allo stato inizia-

2
le e finsle del silstema nel suo complesso deve esaere S1 = 3

Ricordando 1la propriti additiva delltentropia, & poi:
sibile trovare 1la relazione tra paranetri di stato acrivdndo,
gommando ed eguagliando le entropie finali ed iniziall delle
tre fasl del miétema complereaivo: aria nécca—vnpore—acqua 1i-
qida.

Dal 1° principio dalla ternwdjnamica, tramite l'eqiia-—
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sion: dei gas rerfetti,per 1taria secca si ha:
és = —§~Qﬁ =m (e -(dT/T) - {ec_ -—-c Yo dp / P })
A rev T A Pa P v A A’ Pa
Pgiché a5 & un differenziale esatto (dipende soltanto dallo

stato inisiale e finale)1si ha:

= . « - - .
Sﬂ m, { cpA fn T ({ cp c, )Aln Py ) + cogt

e pésnando all'entropia specifica:
8, = ( SA / m, ) = cp; in T - ( cp —-C
Per 1'acqua liaquida uns variazione elementare del contenuto

. 1
- )A In p, + cost

di ealoTre mara .Sf?! = InJ-"cglo dT da cui:

. 4 :
s, = R myc ey a7

1. i

aggue ¥

3., = cIn T+ coat!

17 ™%
g pasgando all'gntropia specifica:
= = . t
5, Slfml cy in T + cost
Infine per l'acqua in fTase di vapore sature, che ha subito un
enmbiamento di statoe per diventare vapore si ha:

s =m_ -8, + 45 basta pengare di andare
va va 1 evap .
con una trasformazlone
reveraibile dal vapor Ba-—
81 +( A se/mvs) = ani.uro ad acqua liquida

= sy + (3,/T) (%)

m
i

ves

1a variagione i entropia dovuta all'evaporazione A Sevap

Asevapz_ Qe/ T (Lemvs)/ T :(Le/ T)mvs

da cui Ase/ mo = Le/ T da cui segue la (%)

Semmando e riferendosi a11'unitk di massa di aria secca (mazl)

ai ha: S =g + L'g, + X8 + cost
a 1 Vs

Yy W
8, +A gq
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ciod: S =8, + Lra; + X3, + X-ds, + cont
S=SA+SI[( L+X)+X-&se + coat.

kY

dove L+ X a = tutta l'acqua = costj

3,+ 8 LB+ X-Ase =8, *+8, 8% X, A 8.,

Soetituendo a cinscun termine la sua espressione in funzione

=

dei parametri di state precedentemente ricavaba e indicando
con 1'indice 1L 1lo stato finale,si ha:
| —

(cpﬂ-ln T - (cp - cv)A'ln pA) + a-cl-ln T 4+ X-(Le/T) =
- W

=(c +1In T~ {c_ -c
( P ( P

N A-ln pAl) + a-cl-ln Ty + X¢'(Le/T1)

v)
da cud @

In (/7)) = ((op -0,), / (cpA + a-cl))'ln (pA/pM) +

. - F
A7 (e wacy))( Xue (5, /T,) = X+(L,/T)
che é'l'espreueioné vercata dell'adiabatica satura.

4]
v

Cohfrontandcla oon 1'éapresuione dell'adiabatica secost

1n (T/TI)=((op - Cv) / cp)- n (p/p,) (Polsson)
appare cubito evidente la differenza che la prosenza del va-
por d'acqui gaturoe comporta.

Ma il risultato trovato & interesaante anche come

esempio di metodo, giacché con 1l'ipotesi di gra perfetto e di
' masss totale costante & stato possibile dudurre attraverso 1la
fungzione di stato entropia un risultato del tutto generale che
lega 1 parametri 41 stato in ogni processo in cui si pud imma-
ginare che il contenuto di calore di una massa di aria umida
non subisca variazioni apprezzabili per interazione con l'ambien-
te, pur permettendo alla massao d'aria in questione un'evoluzio-
ne anche importaﬁte in relaziene alla sua densité, al suo con-

tenute di vapore, ed nlla sua temperatura.
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V. . LEZIONE

Semplificazione della relazilope dell'adiabatica
gatura reversibile - o - 9!’ - Slgniflcato sinot
tico 4l 9 e 9,, — Linee di flusso per aria secca

o con fenomenl 4Ai condensazlone,

Riprendiamo l'espresslore dell'adiabatica satura; facciamo

Ricordiamo 1l significatoc del simboli:

Ts = temperatura 1lniziale

T

Par = pregsione dell'aria secca inizisle

|l

temperatura fluale

PAag = pregslone delli'aria secca finale

% contenuto di1 vapore alla temperatura T
%1 -=oontenuto di vapore alla temperatura T,
| = calore latente di evaporazione alla temperatura T
{e, = calore latehte di evaporagzione alla temperaturé. T
q = rapporto di mescolanza acqua/aria

Ce = calore specifico dell'acqua liquida

C‘f’nn D24 C’“‘Q/J/LDC.

delle esemplific.azioni: supponlamo che la pressione parzlale
delltarias gecca {’» e 1la pressione totale P siano uguali; in-
fatti a tenperature ordinarie la pressione di saturazione
del vapore d'acqua & intorno ai 20 mb e la pressione totale
1000 mb per cul la sempliflcazioixe appare plausibile. Inoltre
se facciamo l'ipotesi che almeno inidzialmente nonm'é liguido
presente {acqua solo sotto forma di vapore) si ha alee Q-4=
s A< X e poichd alla temperatur. di~ 40C X =4 462
Kg vapore/Kg aria e alla temperatura di~occ X =3 1o Kg'%t
Kg aria(x), si vede che gquesti valorl sono del tutto trascu-
rabill rispetto al valore di Cf:.,-'ofl"per cul possiamo trascu-

T
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rare il termine & C¢ . Si ottiene:

0 eI C"‘"’)’E‘*“*z:/x X

fa

Nota (%): notiamo che X decresce esponenzialmente con la tem-—

peratura e si dimezza ogni cirea 10°C,

La prima semplificazione si pud esprimere simbolicamente cosl:

X A _E __,p E {(trascurando £¢r) al denominatom)
p- .f;cr} P
ev
poiché:  Wv Bk _ Re @ _, @ _noEU] _ £NE
g - T RY T R e o p-E) P

Liequazione dell! aﬁldbutlca satura semplificata (1) ai

pagina precedente si pud esprimere, insieme all‘tespressione -
delltadiabatica secca:

_ N S CP’CV, )
adiabatica secen T= T, C-—g-l) der k= - =028
o le. Lc)
adiabatica satura . » E o> Cx| - —X‘T:
pemplificata = T=T, (-ﬁ) e
tml‘ ,_‘..:'—.-.\-4 "&‘{"‘\A{ﬁi iu-lmn- I . :- :'.:I. , ..ll :. a ..l ‘
N | SR EVR TN Eiaitiel IV P g
Y N S 58 | RN SRS DR §
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»g_ﬂ\\ \\_ \\§I G)Qﬁéil t&e;ilJ. -
PR
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Congideriamo una particellu d'aria con condizionl lnizia-
14 (%.,Pw‘b4) e supponlamo che essa conservi la sua indlvi-
dgualitd negli spostamenti cioé non si mescoli o disperda
nell'amblente circastante; facclamo compiere a quesfa partif
cella un'espansione adiabaticajessa sl porterd dal punto 1
al punto C del grafico precedente seguendo un'adiabatica sec—
ca; nel punto C infatti supponiamo che la particella diventi
satira, sia cio® X, X4 ; le sue condizioni saranno-(X,,,P‘_,tc,)
dove %@ § la temperatura cui comincia la condensazione e
1;0 la pressione corvispondente, Continulamo l'espansione e
la particella sepuird un'adiabatica satura con la condizlone
che l'acqua via via condensata venga eliminsta (supﬁoniagg |
che precipitl); questa trasformazione che & ovviamente inre-
versibile (1'espansione adiabatica secca & Invece reversiblle),
; | nella éuale gi presuppone che l'acqua condensata precipiti,
prende il nome di pseudoadlabatica; 1ln una posizione generica
di questo tratto' di trasformazione la particella avré condi-
zloril generiche (lerb )3 se da questo punto faceciamo oompie-
re alla particella una oompresslone, che non pud non essere
che adiasbatica secca, fino alla pregsione iniziale_#4 avyremo
una temperatura 451 che para svidentemente magglore di £,
e se continulamo la compressione fino alla presslone di rife-

rimento p, ( che in figura & 1000 mb) otterremo la temperati-
I

ra - T
L,
I1 processo da (1) a {C) & dato da: Te= T4 (;?-)
. - -1

-u . . = - —
. E £ j

lee. le
dln 7% F

fo

' ) E
I) processo da (C_) (p') &: T= Te (}%) e

T B LRI e L Lt 1
o s 1[5 [ (a2 e

T ke k4 fx
11 processo da (P) a (0} &: trr Tﬂf(%)bs[" ('I) 'Ee) e
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Al 1limlte, clot quandola poslzione generleca P della particella
!
b portata al limlte (pressione nulla o temperatura nulla), T[4
!
tende & 7?&9 To tende & E;PF « Dalle relazlonl sopra scritte,

trascurandoe nell'eaponenziale >(%§ che tende & zZero polché
X va a zero pil rapidameﬁz? di T ei ha:
1
: -1 ol B -3 temperatura pseudo
1 T;a Tiak . equivalente.
S Lec temperatura pseudo
Q.. = Ty (fé) o’ Te potenziale,
Fp P :

Questi wvalorl di temperatura cosi trovatl preéndono il nome di
temperatura pseudo equivalente ( 7ﬁc ) e temperatura pseudo
poten;iale(hgk }3 essl dipendono solo dalle condizloni della

magsa d'aria,

Rilprendlamo in considerazlone la temperatura eqﬁivalentef_

._Li t LE=1-¥ - '-'::T%' 2,5
To = T+ qoqz—T‘-r o(%q q

! quella temperatura ohe assumerebbe unae magsa d'eria se tut-

to il vapore contenuto condensasse & pressione costante.

Nota s ! = < = o
= o 4 —_——— T
p-({1-0)¢ p-o0,338-a
% = b %
p - e
"da cui sl vede che in prime approssimazione qrﬁi x

Definiamoora la temperatura potenziale:
k.
Pe
e ( 3 _

F° ¢ la pressione 3i riferimento; & la temperatura che assu-
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merebbe una massa dtaria portatd con un processo adiabatico =
gecco dallo stato in cui si trowva alla pressione di riferi-
mento Pge '
Notiemo che nei processi in cui non avviene condensazione
di vapore, ciod nei processi adiabatici secchi, la femperatura
potenziale V) & comservativa; essa rappresenta e caratteriz—
za tutte le particelle d'aria che stanno lungo un'adiabatica
secca. L'andamento dj 9 (temperatura botenziale)} con la guota
¢ rappresentativo per conoscere il tipo di massa d'aria: se
Ea & cositante con la Quota la massad'aria & inregquilibrio
indifferente; se 9 cresce con la guota la massa d'aria &
stabile, se $ decresce con la quota la massa d'aris & insta-~
bile
-

|

Dalla temperatura equivalente (Te) determiniamo la temperatura
potenziale corrispondente che indichiamo come temperatura

equivalente potenziale (Te

o)

‘r}Lp = Te (-%%)F;

235
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& la temperatura che assunerebbe una massa d'aria portando
con un processo adiabatico secco 1a sua temperatura equivalente

alla pressione di riferimento p,= 1000 mb.

S

Saidpl ]t
R | LA ]
.:4 .;.IJ' i I jot

.._{-_ . TP

f = temperatura iniziale della particellun( &, p, % )
T. = temperatura a1l gquale comineia 1n condensazione;
1’:.“ presnione corrispondente a Te
x% = contenuto di vapore inizinle
X = uguale contenuto di vapore saturo
-— e 2T
T T2 6% temperatursa equivalente = T+ a- q Go
The = temperatura pseudo equivalente =T e
H T temperatura cguivalente potenziale =Tg —9)
e = w4
,@P - temperatura pseudo potenziale = T _?}_J o TR

P . temperatura potenziale = T (.tf"; -

Notiamo che la pemperatura pseudo potenziale si pud scri-

vere: A1 L { L

e K — K

P \F T T T
QPST(—F Q.CP :SQ.CP

da cui si vede che Dp= quando l'esponente & nullo il che si
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verifica per X =0 cio& per aria secca.

Prendiamo l'espressione della temperatura pseudo equi-

valentet A ‘ﬁf

Cp [

_].TPQ' :To e
ax [ 23
e la sviluppiamo in serie: (6 = fxa X +1f_a'_‘2,x?-+_l_ a "‘"—"""J
2 i

fermandoci al termine di primo grado:

o % lex T

T, .'_'.“‘T(Au‘-‘**—'“———-_ )s Te —— ——%
Pe o Te G Tz

se 1'aria non & molto secca, ciog se la condensazione avviene

per T, 27 i ha : T/7 £1

e
Lec. _
The =2 Tr % = e

Nelle approsnimazioni dette (serie fino al primo orﬁine
e aria gquasi satura) la temperatura pseudo eguivalente & ugua-
le alla temperatura equivalente, ma in effetti Te.é inferio-
re, anche gé di poco, a Tpe . Analogamente ( vedi diapgramma
precedente) la temperatura equivalente potenziale pud rite-

nerai uguale(ma in effettil & inferiore) alla temperatura

pseudo potenziale:
T&P“Q[“

Fisicamente ia temperatura equivalénte ( Te) si ottiene ce-
dendo a pressione costante il calore latente di condensazione
alla massa d'aria; la temperatura pseudo equivalente fisi-
camente si ottiene cedendo ilealore latente di condensazione
alla massa dfaria a pressione variabile, ciod a pressioni deg

crescenti e poich& il calore latente varia con la temperatura

E3x
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(esso & 600 Keal/Kg.a 0°C e 540 Keal/ Kg a +40°C), ciod con

la quota; il calore totale cosl ceduto & maggiore di quello
ceduto a pressione costante; ovvero il calore latente ceduto
per condensazione graduale & maggiore di quello ceduto a pres-
sione costante.

Analogamente valutiamo lterrore che si commette nel

rit?nere Tep= 90,. L'errore & AT= 9‘0 -EP-AT dewe -AT_(%-
Da guesta relazione si deduce che l'errore cercato dipende da
EE. ed@ & tanto mageiore quanto minore & p, ciod quanto pin
si & in gquota,
Come applicazione di quanto eeposto consideriamo una masm

d'aria lunge un percorso con ostacoli orografieci:

Effettuando sondaggi lungoe il perscorso della massa &'aria
in movimento & possibile segairla nelle sue vicissitudini, de-

Terminandone le linee di flusso., Se nell'atiraversamento del

sistema orografico la massa segue un processo adiabatico secco

(cio2 in condizioni di sereno) le linee di flisso coincidono
con le linee di egual temperatura potenziale; se viceversa il
moto & accompagnato da condensazione di vapore {(adiabatico sa-
turp) le linee di flusso coincidono con le linee di egual
temperatura pséuﬁaipﬁtenziale..Si vede che in gquesto modo

8l possono seguire le masse d'aria anche per varie migliaia

di Km.
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Vi LEZIONE
Applicazione de=lle ndiabatiche d'aria satura e non
satura. Fronti e fenomeni orografici. Il cumilo nel
modello reversibile: energia di formazione, suo cal-

colo. Valutazioni pratiche: scale.

In metecorologin quando intervengono grandl masce d'arie
i processil termodinamici sono aginimilabili sempre a processi
adiabatici, suturi o non snturil.

Cdnsideriamo 53] ecswo che una “"massa d'aria" incontri
nel suo moto un sistema orogrufico.

s

s
Jﬁ._iﬂ!g??‘

Ta massa 4'aria incontrando una caten: montuosa {(vedi figura)

51 solleva, ragsiunge la somitd, e ricade a valle; parte da
condizioni iniziali p, T, 4y si solleva secondo un'adiasbatica
aecca finb a ragsiungere la condensazione che avviene a prese
gione D i & questa quota comincia la formazione delle nubi; suc-
cessivamente segue un'adiabatica satura fino sl superanento del-
1'ogtacolo orografico; ridiscende indi ripercorrendo la stes-

asa asdiabatica satura, nell'ipotesi che non ci giano siate pre-
cipitazioni, fino alla presrione p_, alla qunle quota le nubi
evaporano e continuando ancora nella discesa segue 1'adiabati-

ca seecca fino al livelle di riferimento con pressione p, dove

I3 ;
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avra riacquistato la temperatura iniziale.

NOTA: si parla di presiione di riferimento p, e non di "suolo”.
in gquanto negli strati molto vicini al suolo {circa lo spes-
aore di duecento metri pari a circa 20 mwb di rressione) la mas-
ga d'aria risente in modo sensibile delle condizioni del suolo
stegso (umiditd, irraggiamento etc.).

HOTA: da quanto detto si deduce che nel caso che non c'® pre-
cipitazione, la base delle nubi a monte e a valle del sistema
orografico {cioé sopruvento e sottovento) & allo stesso livelle;
la mapsa d'aria in nuesto caso segue una trasformazione adia~

batica (satura e secca) reversibile,

Consideriamo orua il csso in cui c¢i s=iano delle preci-

A

pitazionl: in questo caso il procesno non mud pih essere con-
siderato reversgibile. _

le condizioni inizisli{della particella enaminata) si-
ano (p, T, ql)‘ #11a fine della sulita, cioé della esvansione
edisbatice, sia s il contenuto di vapore {non ancorz conden-
sato); qui ls nube & formats da goccinline ottenute dalla con-
densazione del vapore L = q; - q2;_§upponjamo che ci sia preci-
pitazione, cioé che una parte di queste g¢ :ioline abbandonino
la massa; sia x tale parte;( ovviamente O x 1I); duranie la
digscesa il processocsard adiabatico saturo (ciod reversibile)
solo per un tratto, finché evaporano le goccioline non preci-
pitate, cioé nella figura fino alla isoigrometrica q3 a cui
corrisponde la pressione p3: questo & il nuovo livello o cuil
possono giungere le nubi sotto vento. (q3 = a4,
Successivamente la trasformszione (ciog la compressio-

ne) sara adiabatica secca fino al livello di riferimento dove

Ix = q, -(aq,-q,)x )
1 1712



4835

la temperatura non sarad 1, ma T3 = Ty + 2.5 x L. Quindi nel ca-
80 in cul ci sono precipitazioni la base delle nubi sotto ven-
to & plu altna che sopravento e alla stessa quota (livello) di
riferimento la temperatura dell'eria 2 pit zlta e ltumiditd
gpecifica (q) pid baséa sottovento che non sopravento. Questo

fenomeno (nubi pill alte, assenza di nrecipitazioni, tendenza

p.uereno, aria piu calda e relativamente secca) prende il nome

di Fohen {(dal nome di una valle svizzera dove il fernomeno & im-
nonente), ed & quento succede sottovento del caso descritto,

I1 fenomeno contrario al fohen si chiama Stau. Ciod quando a
monte della corrente si verifica lo gtan (nubi,precipitazioni

etec.} a valle si verifica il Ffohen.

Uallda variazione di temperatura tra sopravento e sottovento si

pud valutare ne e oguanto & piovuta in montagsna. Per un aumento

di 10 gredi si deduce che & piovuto una quantita di acqua di 4

grammi per kg dtaria.

Altroe fenomeno a cui puo dar luoge unas massa dtaria
che incontra un sistema orografico & una specie di PFohen, che
in idraulica prende il nome di stramazzo, e che si verificsa
guando dell'aria fredda e secca 9i accumula lentamente a ridog-
so del monti riempiendo praduslmente un bacino fino a tracimas-

Te ¢ riversarsi quindi a valle (nell'altro versante) dove sta-

gionava delltaria calda.lil fenomeno & assimilabile proprio a

uno stramezzo idraulico(vedi figura) in cui una raratia crea

un bacino che si rieuwpie

di acqua tracimando sulla

paratia precipiti a valle A valle

dove pud trovare altra ac-
qua e forma delle ondulazioni; oppure trova via libera e spazzal

via tntto.,

4/




Supproniamo di conoacere 1o stato termodinamico dell'-—
aria fredda & monte e dell’'aria calda a valle (con del sondag-
gi). Alla sommitd della barriera orografica l'aria fredﬁa sard
ovviamente pill pesante della calda allo stessk livello; 'per
questd ﬁreciﬁiterﬁ a valle seguendo'un processo di compressio-
ne adiabatico secco e di riscaldamento; questa veloce discesa
oi mrresta quando la temperatura dell'aria fredda egﬁaglirﬁ |
quella dell'arim culda preesintente; si ha (vedl figura) un
livello di equilibrioc; & questo livello la superficie di discon-
tinuith tra le due masgse d'aria @ generalmente onduletas( 1'con-
dulazione & dovuta alle oscillazioni delle corrente fredda nel-
1tintorno del livello di equilibrio ed & tanto pil marceia quan-
to maggiore & l'energia cinetica ééllﬁ masse fredda che stré—
mazza dalla montagna) .

‘EER 8e 11 livello di equilibrio si trova al livello delle nubi

medie (circa 3000 metri) si formano altocumuli tipici & "roto-

1i" in corrispondenza delle ondulazioni.
REE. Se i1 livello di equilibrio si trove alla gquota delle nubi

basse (circe 1500 metri) si formano analoghi stratocumli.

FER Se il livello di equilibrio ® in prossimitd del suolo si

formano banchi di nebbia o di strati bassi a bande alternati

a bande di serenoc
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BO® Se il livello 4i equilibrio & sotto il livello del suolo

Ttaria fredda scacnia totalmente ltaria calda e sl sostituisce

violentemente ad essa provocando un rapido cambiamento del
tempo.
YRR Se l'aria fredda, ragriunto il suolo, si incunea sette la

eanlda sollevandola e gradualmente allontanandola si ha un vero

e Proprio fronte fredde accompagnato dn tutti i fenomeni suei

tipici

Vogliamo ora studiare quanto avviene nella atmosfera

per effetto del rigcaldamento diurno. Suproniamo di conosceTre

1o atate termice dell'atmosfera mediante-un sondaggio eseguito
prima.che abbia inizio 11 riscaldaemento, eseguito cioé nelle

prime ore dell'alba e nellae notte.

Ia massa d'aris pud risultare { vedi figura &i pagiha ) sta-

bile K 1natab11c~ dlstlnguiamo due ca51 Echcmat101.

il

T ie aatna L CASO DI, KA INCTABILE | et
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Caso di aria instabile (vedl figura pagina precedente)

Notimmo che tutte le considerazioni che seguono sono del casi
limite ideali nei aquali si supvone che nella massae d'aria nen
¢i siano rimescolementi, ciod che le particelle congiderate

conservano la loro individualiti senze scambi di energia o d4di

umidith con l'ambiente.

: Durante 1'insolazione diurna il terrene si riscalda e
le particclle d'aria a contatto col terreno, scaldandosi, ten-
dono 2 salire in: quota. SiA TI 1a temperatura iniziale al su-
olo, ciod di notte (vedi fignra): durante il riscaldamento ia
tenperatura al suelo aumenta fino a TM’ tenperatura massima.

La narticella che ha teamperatura TM gale secaendo una ediabati-
ca secca fino a che raggiunge la saturazione nel punto ¢; a
quest@}livello comineia la cundensazione e guests livelle @
quindi 11 livelle della base della nube; la particella centinua
a galire seguendo una adiabatica satura; poiché 1'aria & insta-
bile, ciod 1'adiabatiea sntura & a deatra dal diagraman di sta-
to termodinmmice dell'atmosfara in esume, la particella sale
liberamente ,cesgendo in ogni mowento pilt calda dell'arbiente;
queste procesne dura fina sl punto E, livello d1 equilibrie,
dove ltadisbatica satura interseaa.la curva di stato; la parti-
cella da questo punto in su & pid fredda dell'awbiente, ma con-
tinum a salire ancora un poco per inerzia, finché tutta ia sua
eneraia cinetice non viene trasformata in energia potenziale.

Perché abbia inizio 1o _sviluppno _della nube & neceanario

a queste punte le

che la temperatura al _suolo ragsiunga T TM'
bolle 'd'aria ai soellevano continnamantfe wman mano che rayg--iun-
gono questa temperatura la quale non pud pil aumentare; essa

¢ mquindi,nelle ipotesi fabta, 1la temperaturs mas . .ima.
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In figura ¢ riportato il diagramma di Refsdall in cui
le aree sonoe pronorzionalil #11le ena2rvrzgis: ltarea verde corrispon-
da u11tenergia che deve fornire il sole perche abbia inizio
10 svilupno della nube cuaaliforu:; ltarea rossa & l'energia
di instabilith ehe ai trasforma in energia cinetica; 1l'area dlu
& l'energin di 5tahilith ngunle nlltenereia 31 instability e
deliaita i1 Jivello massian che pad ragsiungere la nube quando
tut%a 1'energia cinetica {p2ri all'area rossa) si sia trasfor-
muta in enerais potenziale (area bIu). la parte del cumule che
sl forma nella wona stibile delltatmosfera, oltre 11 Tivello
ai eaquilibrie, non si @a tende a ritorndare setto 1l
1ivelle di ecuilibric asmiuendo la ceraviteriatica Fforma rinor-

tats in Ploera,

Notiamo che 1a base della nube che si forms col proves-
30 deneribto & il alta d1 gnella che si formnerebbe per effet-
to di un gallevaunento Yinamics {anzichdé éi un Sollevimente ner
rigensldaments 297 Dbog a), Tntendiamo per sollevanmento dinanico
1a cosl dethe convesions Fovzata, indatts adn Torue meccandche
{a0llevamento frontale, solicwimanto oragrafico, convergenza

al suolo). In questo caso (#ollevamentn dinamico) la narti-
cella asegue nel suo moto forzato verso 1'alto un nprocessoe adi-
abatico gecco, che partzandn 421 una temperitnrz al suoloe inferi-
are alla wmugsiae, ineonte-rd 1n igoigrogetrica di saturazione
{a cui eorrispinde la dbase d-1Ta mba) a una quota inPerinre

~nhe e Dartlase dalln Coompe ez anssdm (come avviene nel

caso precedente del riscaldamento &al basso).

245
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Caso di arif stabile (vedi seconda fimmra di pag. )

Durante l'insolazione diurna il terreno si riscalda e
e le particelle d'aris A contatto col terreno, scaldandosi,
tendono & salire in quota. Sia TI la tewperatura iniziale al
anolo, cind di notte (vedi fipnra); durante il risc¢aldamento
1a temperntura dell'aria 41 snolo aumenta continuamente finché
aumenta il riscaldamento del terrano con 1l'insolazione. In
quénto caso ciod non si avrd una temperatura massima dipenden-
te dall’inieio dell., condensawinne, Wi uns temneratura gassi-
nt dipendente dal pigcaldamento.

Sia Tx la teaperaturi ad un certo minto del riscalda-
mentos la particella con temperatura 'I'x anle secondo un{adia—
batica secen fino a che ragriunge la saturazione nel punto ¢
(punto di incontro dulla wlinbatics seccm con 1la igrometrica
di saturazione); a questo livello comincia la condensazione e
gquesto surebhe quindd il 1ivello della base della nube; la par-
ticella a questb minto, essendo la mansa atabile, non pud pil
galire (infatti 1la adiebatics satura sia A ginistra del dia-
gramma termodinamico dell'atmosfera in esame); i cumlettl che
via via comincigno n formarsi ail diefanmoa, aagondo una reltati-
vamente netta superficie di discoptinuité che gsepara le mas:e
quveriori stubili, limpide, nrive {11 nubi e poco umide dalle
inferiori lattizinose, molto umide, quasni gature o loc:lmente
gature, enzi con molte goceoioline che danno luogo 2 una inten-
sa Toschia, a un'oatwosfare ~on acaraa vinibhilith.

Tinlbtarinre sontinuo aumento della temperatura al suo-—
lo (Tx) dopo 1l'inizio d=21la «ondanamziane (arrivo al punto ¢
delln figura), sposta verticalmente di pneo la superficie di
discontimuith senza innescaes mal 11 fenonsno delle nubi «onwit-—

tive (tipiche di wanse d'aria instabili). In questo casno (sta-
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bilita) la temperaturs al suolo aumenta pih che nell'altro cu-
so (instabilith) anche pefoh9 vicino 21 suolo non vi sono for-

t1 moti di ricahbio.

Tnerria di formagione del cumulo. Caleoli..
Conaideriamo una particella d'aria ch2 »i spoata verao
1'uito dal 1ivello di.vnndénﬂazinne {c) in suj essa si comporta
coms una holla con caratleriatiche sue proprie immeraa in un
mezso con differenti ecnratteristiche. o
. . =7 —
Su quenta particella aglsce 1a forza peso: PV = ¢'.V.g
. - : g = -— :
g la wpinta di Archimede: A = P = - ¢V g
— . .
dove: P & il peso Jd:1la pnrhicella che agisce verso il basso
— i :
P 2 41 peso della messa apoatata dalla particella che
ha 11 segin mena perché agmisce verso 1taltoy
e' & la densith della bolta {aria calda che sule)
¢ 3 1o densith dell'aria ambiehte
v 2 il voluwe della bolla
— . . .
g & Tlaenelerazione i Fsravith,

1a Torza totwle che ugisce sulla particella sardi?

- —p ——ty —y :
Fe=a+P =YVgef —g-+g') (se ¢<gla spinta
& verso l'alto)
Ia componente varticale della forza orientata versgso 1'alto sa-

ra(cambiando tutto di segno): F = Vg (g~3")
Riferendoci all'unitd di massa che si sposta gi ha:
' = Ce - . = g ety
o P/ m o= (Ve (g §'))/(V-gt) = & (3 s')/ ¢
(dove m' = manaa unitaria che gi spoata = V-g' = wvolurme che oi

aposta x densith della bolla).

Dall'equazione dei gus perfetii: p ¥ =R T3 p (l/g) =R T3
¢ = (p/R T): per l'aria si ha: 9= (p/RAT); notiamo che i1 T di

quent'ultima relazions ail Jdave intenders temperatura virtuale

iy
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per tener conto del contermto di vapere; infatti in pratica la
bolla &' di aria umidz o satura e nei nostri calcoli ei riferia-
mo per comodith ad aria secca (usando 2l posto della tempera-

tura la temperatura virtunle) inoltre supponiamo che la nress

aione della bolla e dell'suhiente coilncidano sempre durante il

processo; € supponiamoc ancora che la costante RA gsia la stessa
|

per ltaria dall'ambiente e della bolla.

Sostituendo nelltultima relazione seritia al posto della den-

sith i1 valore dedotto dulla leg-e del gas gi ha:s

T'-T

i
Ry T

Supponiamo che il lavoro fatto dalla forza si trasformi tutto

! b _ P, . . I _
_E%_ = S'_E_EFJL, = S’ Re T Re | ::Sf Tﬁ%{ T ::ﬂf

in fneremento di energin ciasticas
: 2
dv= 4L = F_-dz dove ¥V =21/2-m'v
chiamando v, velocith verticale (componente verticale della

velocith) 8l ha:

av=d( 1-m'- v2) = dL = F . dz
5 Z Z
clod: dr = d( l-v?) =dL = F -dz = g+ T'-T«dz
mt 2 m' in! T

consideriamo 1'equazione fondamentale della statica:

dp:-g.g.dz:-g.ﬂ.dz da.cui dz = - R,-T.dp
R,T g b

{(dove T & la temperatnry d+11'arin ambiente)
Sostituenio quasto valore di dz nella precedente si ha:

2, , o .
d(;.vz) =g-T - Tegz =g+ I* = T -(—EA-P°QB)

2 T T g P
. 2 m r it
ciod: d(;fvz) = - g.T' =T, B&'f-ﬂﬂ = -R, (Tt -~ T)-dp
2 ¥ & b P
‘e pomendo - dp = d (In p,) si ha:
2 P
2 :
a (1-v5) = R, (1 - 7)+d 1n B
2 P D
9 2
Integrando si ha: l-(vi_ vl) = RA- (T - D).d{1n B,) = 4
2 P

P

T
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Ponendo v, = 0 cink velocith nnlla nel vanto in cal inizia la

condensazione (¢ della Tignea ) e v, =V, () e indicando

con v (E) 1la velnci%h 1l runto di equilibrio (E delln firura)
Z

-1
si ha 1 v2 = RA (T ~ T)d(ln n,) =4
2 z »
Po
da cui: v (Ey =V 2 4

L T
R&TE.L.-&- J. v
.rggfﬂ. :

N AIENEN!

Ty

ST T A e T

BRI - T
Pagoundo dnlln relazione intnzrale sowwn reliwinma con diffiw

~ z(q\l _ 'j‘)'HA'ﬁln Do =

P
~ ¥ (' ~ T)+R,'In pa AP =AS (T - T)

e

FAN

Per calcolure vul dineramma aiod erinficamente ltenergia di in-

ran2a Ffinite ai ha: A =

i

stabilitk, cind 1'area A facciamd uns pudilivisione dalle npres-
sioni sull'ugse dolié: ordinete in modo che 1l valore £\ sia co-

RA In p +Ap =cost cioe » +4p =
p p
e in particolare scegliamo il valore di questa costante in mo-

1 °C

stante ciad: A = cost

do che per ™ - T = 1'arenln corrisnoadente 2d una sud-

divisione delle ordinute sia un'unith di energia.

Itureola infinitesima dell'energia é:
dA = R (T - 1)°d 1n p,
b

A
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la stessa espressions per variazioni finite si pud
snrivers: AA= - RA.(?I -T) AD
~ p .
avendo ponts A ln pg = - An il che & tanto pidt vero quanto
P T

nia » & vicino a ny%
Tt nrea totale surar

A=2is1da, =2 (—RA‘%B).I- (1 - 1) -

n o
S (- AP 2=l (T - 1)
P o _
Per un conteggio facile ¢ rapido deil'energia {Joule /oC kg)
g1 fa in modo che quando T' - T =1 °C 1l fattﬁre.(—ngLE)
sia 1, 10, 100, ....v.. - . " b
ciod: _ RA Ap = 1Ointero
. - |
In prhtica ;u un dingremag 11 Refsdal sulle ordinste & ripor-
tota una eradunzione ad intervalli u-uali, corrispondenti ap-
punto a 101MteTO roi1e/0C ke | '
£' ovvio che l'ordinnta di un'area quando & moltiplica-
ta per un‘ascissa: l'uscinna sard, in gradl, le sommatoria del-
lo Tarchezza 1-:1le arasle in cui la graduazione sulle ordinate
divide 1'area di instabilith (in figura la somna delle freco:t-
te. Si opera ¢ e nezne {vedi figura): la lunghezza ottenuta
EFH‘ _ dnlla somma delle frecce si misura sulle

ascigse in gradi di temperatura, si

rivorta sulle ordinate ¢ al legne

=L ;g;
lll‘l.!llll _
lc{’-.

delle
/"

Airettamente 1'energia.

LT .-_-. st e
i A= '
\.?'::“‘i N :
1 :"I=. = J‘""“i‘ ! .

R T O h

e ':'i'!"[i" T

o oL S vl

_FI‘”";E!!|=, '

P S T H

N : . .o




ma enere 1‘100 (( ame Re ff‘d'ﬂ)-
p11cthle a dlngrammi dlversl
vidares 1n seala delle ene rglp

dECTEBCPntl) si & rlspettape

_____,_._._.....---.'.- ————— ——— L e

-_— J
ity

scala delle energi'é
con intervalli 1_1{;3.1_’!1_11
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ma il n'rorwdlmnnto é anche ap-—
{come Stﬁwe) avendo curn ﬁl dl-'

in intervalli vmlablli (:m Stﬂ.ve

le condlzlonl .

. t;culﬁ 19118 mne.rgie b
eom. intervallz decresqenti

L .
si har 287_ &-je :

Esemﬁio: R, = 28'_?_ p 0() mb p'raduaz.inne-
/500

17 b "'_""'""__"""*-v ared

10' Jouls /°C g

= 10 - da cui: Ap 10 500 = 17 mb

A -=_ 10 .To'u'l-e;-./ 0'(:{ kg o
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VIX.: LEZIONE

Struttura microscoﬁica delle nubi e delle nebbie. La

presaione a1 vapnTe in presenza di #oceloline di acqua

~purz e con salato. ” -
. Le mubi ¢ le nebbie s0no costitutte da gocéidline dai-
ragéio dell'ordine di_}O}k; quando il raggio creﬂﬂe'fino a 30
arrivano al suolo senza evaparare del tutto. R

Si tratta di studiare 1l'andamento della presaione di

vapore saturo in prescnza di una guperficie convessa e cib pud
farsi cont la segente cupericnzal consideriamo ‘unsa campana di
vetro con tempe ratura interna T e in essa poniamo un recipiente
contenente acqua fusa; e nell'acqua immergiamo un tubo di pla—
stica che l'acqua non begna; indichiamo con z4 11 livello del-
l'acqua nel recipiente e con z il livello dell! vaua nel tubo-
nell'ipotesi fatte sarh 2z <z,. '
Sia r il raggio del tubo., Indi-

chiamo ¢on E, ., 1a presaione di
- 1 tu“plal-.
la pressione di vapore per 1a .“ﬁ'qid#—

superficie piana (raggio infi-

ne di vapore nel menisco conves-

so del tubo (raggio ). (il pri-
mo indice o si riferisce all'acnqua
pura). Ltequuzione fondamentale
della statica per il dialivello

fornisce la seguente relazione:

dp = - ¢-g'dz
che si pud scrivere:

dp = - _p_ +8-4%

RAT
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che per il vapore 5i scrive :
4E =~ —E—gd2

Ry T
ed essendo, come Si € supposto, l'ambiente isotermo, integran-~

do tra gli opportuni limiti si ottiene:

Lx Eor . _ ¥ (2-2e)

Eom T

dove 2-2, = -t rappresenta l'abbassamento del menisco,!
84 tratta di detciminare questo valorce di h, tenendo presente
che h raparesenta l'éltezza della colonna ligquida che fa equi-
librio alla spinta del menisco,, dovuta all'effetto della ten-
sione superficiale. |
Ricordiamo che la tensione superficiale T ¢ la forza per unita
di lunghezza perpendicolure ad un taglioc della superfic?e e pe-
rallels alla superficile slessa; o anche energia per wrditd 4i

superficie:

F &
.T“ & %

Nel caso del menisco (vedi figura di pag. precedente) la forza

gl csercita lungo il bordo di contatto del liguido col tuboj

come gid vislo.

Potremo quindl scriveres

- E- = ——--—-r? - 2t v — ol
bp = fﬁ ¢ S et *
da cul:
E.. = _2_3'_ -E, = __-:._.
f& ? 2 St«}‘z

e inserendo questo valore nella relazione soprascritta si ha:

%ﬁ___ﬂ _ _jt__ 2T

A For ot (a-2) -

€oon RvT Ryl R"'T_ Je3t

gardh ¥= TLe T202 ¢ poiché la sezione € S=12? st ha: F/g:—-—-E
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2% Fo
e ponendo kK e= si ha: =2 s ked (%)
TR, Eopm 2
Pagsando dai logarilmi ail numeri: avremo:
-4
ke &

EOQ, :Eow e

Da quesla relazione si vede che kg rappresenta il raggio in .-
corrigspondensa del guale la pressione di vapore saturo delle
gocce é e-volle la pressione di vapore in supeficie piana,!

Una stima approssimata di k pper:

Ao~*
§o = 4000 kg [wm? = 40""?/“"3
Re = 4oo Joule /k?
T e o0 i - | 4 4
Tloseguaste 1 Ko ¥ 28550 s AD wd A0

L6 A0* 340740

Ta 7§ litoe feuc = 3§ 1S puotin fun & B 5ACT Newdin i

Queste relazioni hanno validiitd guendo ci si riferisce a rug-
gi dell'ordine molecovlare,

La formazione di gocce é favorita dalla presenza nell'aria di
pulviscolo: particelle che favoriscono il processo di condenr
gsazione. Quando nell'ambiente c'é. una soprassaturazione del-
1'800% gi ha perd 1'inizio di una condensazione spontanea,’
Ripetiamo &#ra l'esperienga falta per tener conto della presen-
za nel liquido di eventuall impurezze, utilizzando un' tubo
molto largo in modo dia rendere trascurabile lteffetto della
tensione superficiale dovuto alla curvatura del menisco.!

Il tubo & munlto nellteslremitd inferiove di una membrana
semipermeabile che tu pagsure il sulvente (‘CQua pura) ma now

il soluto(un sale o altre soslanze px;senti n%ll atmosfera).

e g
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Rifrrendoci ulls figura a lato, ripe-
tendo quanto detto per lu precedente
Tesperianmi Sl b

By (a2
:f."- -/gu-.é-oab_ RrT

Tl 2:[}'3Jé ix questo caso la colowr
as di liquido la cui pressione idro-
glalica fa equilibrio alla pressione

osmobici che sl zsercita sulla membre-

L. oL higes

Bp= gt (prwsrions denstibicn)
LP.Vz wg RET - Ws ¥ Tz wgRsT
: HS (bl,;r,ge,gw OQM{"IC‘—)

R T . w‘ E.S T
AP = .“‘ﬁvs ed i gliando 3' i b - v

dir quests relicaione wig RaT

_ngﬁ-=

Jdir ceul

estraendo Y 51 hu:

N‘QQT ‘{
= —E‘o = e r——
‘{' 2 v Fs %

e sostituendo gueslo vulore Ul h nella soprascritta relazione

JLN- Eseo @C}-—ao)'__ 5— L-.‘gi’sT A
‘Epoo RU’T RYT v ‘f‘ 7-
Semplificande ¢ ricordando che j:Vr 4 1w magssa della soluzio-

(1) P Eson _ _ s ®s o msfMs o _Ms
Eooo Rv wie bur_/Hv Ale

Da questa relaxione si vede che perchd la sressione di vitpore
si riduca ad ﬂ{ai yurlla deliacqua aura if-superfice piana

occorre che Uiy, c¢loé che L1 muwero delle molecole di soclulo

I55°
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REL:

sia uguale al numero di wolwvcole d'aucqua.

Se invece del bubo latrygoe ui [a 11 luto soltile 31 avrebbe un
abbassamento del menisco dovuio alla tensioae superficiale e
i“diﬁaﬁdO_ﬁ?“'ﬁ;alﬂ.PVﬁﬁﬁlﬂ“ﬁ di vapore sitluro in soluzione e
con_pﬁgéio.m niihﬁﬁ | |

(20 e =TT T a

¢ . 3 3 . 3 »
e connideriamo 1w igura e la goceia di

vaprsio 4 (supponta ferwa sa un pelo) ih

t_l ié, 3 egquiliberio coa 1'usbiente dove & posta in
a’c -m - : » . . 3
= T ucgua in superfice plans si hai
: 4 . s
kv -2
N “- ) . . i . 4 ’T 3
Nel cdrno dells goecia it volume sitris V= T;-( n
Lo ( 4 ) si j)ub seriveres
€5 po g Ry 4 tag R _ k. 4
"ebi‘ - - - - = -—-——;
Eow R,otue Ry S, .-Ji-m'* %
avendo podtio
"’C g 25
L =
RV e¢ 3“1Tr

E in questo caso (govcia cou solabto e con raguio 2) la ( 2 )

divenla:s

_,&‘ Esa .='K#_—_’;‘;-F&—i—f

oo

[

NP RT3

i

N TR
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VI LRALONE

3epuiha alerostrablnea rapls enuigione di equilibrio
pec gocecioline can aniutos; ciileolo per casi parilcola-
ri della cuevd slioeqaiiileio. _

Effello Jdelle curiche eleliriche per energla per unith
di suaperfice poragugunile @ quello dells tensione super-

Piciule. Calecto Al ceni particolarl.

ALbismo visto Ta relasione che legn la pressione dl va-
pore selle goeaioline con gututo ( nunlcehe sontanza che si
seioglie dn eanse) v i Aoalla pressiane di vapore per acqua

pura in supeclicie plari

1

Eia { Ay
Esa | e AL
() L == v T

Quesba, Taceado inhervenire 11 volume di una gocci&J 51 pud
seriverein maniera pic generale, Dall'ullima sezione del ca=

pilolo precedente:

w B A
(1) mﬁi:”rﬁ__[___s_’;.:_ks?
Eow Ry S’Q-L-;—Tr’-‘}

(doves %fdensita del liquido =2 densiti della soluzione)
introducendo un fabiore ¥ chw Lengﬁ caubo se le pariicelle

(le singole molecole) sono disscciate o no, ciod p= nur

mero degli ioni che 11 forwano quando le particelle s1 disso-.
ciano e sin oL = coelliciente dipendente dglla concentrazione,

dalla temperalbura, ctc. Lsemplos

u
N

NLQ.—A-Nm**Gf L

B, SOk —» 2HY + SO V=3

Pouniamo scrivere la massa del solnto tramite la seguente




it A Wt cimee 0 e E L L . ) BT Tt S - Y N N R
ITEIE SN O .

A T

200

s .
relazione: ws .'."rs'f'e dO'U’e% f.{ 1la dEnSIL%‘l .l SOlutO,, Té un
coefficiente di forda della particells che si scioglierd, £
é una dimensione della particellas

Introducendo nella (2) #«d l—’ ed wys _f’s'f 43 si ha..

-~ ———
- — o

Lo rg Rv '3'174} 4 fe
avéndo dppr0581mato a 4 il valorc &-n- e avendo sostituitos
Reloy = My fms

Nel caso particolare che la sostanza disciolta sia NQCQ. (co-

E ' g.:r..a’ Rs ocP'f f.n 2
N )

me del resto pilt frequentemente accade) possiamd-suppqrre che
i cristallini. siano cubici {(non un cubo lisdié, ma a.spigoli
vivi come it figura) per cul ei hal |

v 2 (e due part:.celle ’Ua. e CP. )
@ = 4 (cubo)

o = A {se supponiamo che la disso--
ciazione in acqha aia completa,anche se la soluzidne € concenr
trata) ai ha:

k. 3
1 ] |4
/&*Eswc_d'l .Z,S'o-i{-- f_):—ﬂ,‘f[é
Eovo 4 LY 4 “

poiché

=1

=5 - us

Se
ed

ne _ A€ &CE qet+16) MMMMYM
Mg B s (Na.CQ 231"35—) t-\_._,w “’{M MW

e la ({)diventaz

Esn 4 £) deve EsT O
() L‘gs,o aht-ﬂf—k"‘(?{). dove Ts “

Noliamo che 'Kq;ha le dimensisnd di A e‘l(sé adimensionale,
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Quande si forma una gocclolina su un nucleo d&i condensazione
che contenga Natt (cioé la goceia scioglie Nao.( ) si ha per
esempio.gcon L=4p (da notare che un nucleo col 11t0 d%ﬁ/u é

piuttosto grosso),&.tn/*_, be.in = (10” /A ) 1ndlcando
comn K(e)-_-k‘_ ¢ (ciot il % che tiene conto del fatiore £°)

si ha:

S B2 = (4070) - (0w ) o

Liequilibrio tra la pressione di

vapore saturec della goccliolina
di rasgglo A con soluto (Esa) e
la pressione di vapore saturo per

acqua pura in superficie pilana

( €owo ) i ha quando:

Egn = Fow o WE2s

oD
da cul:
E A A
(W) A ge koo mEE IO
=]
quindi:
. o, &
L e A deews ats KL St
L e - = R 53 [ T Tt
cio
Q:Uaoo=20/).

Dalla figura (in scala) si vede 1la dimensione di una goccloli-=
na con raggio di 20 ,fh in confronto al cristallino con la-
to ai 1 K '
Ciods la soluzione é mollo diluitad
Riportiame ora in un diagromea
(ascissa il rangn e ordivuta il

2 E5% ) la relazione (&) -

Eoﬂ
La curva che si ottiene € ottemita

I59
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come somma di due curves .
Lan '

1) iperbole eguilatcra di equazilone g =
[=F -]

) cublca‘'di equazione o BB oy 2
) 1 Eaab k—( )—E‘ ’
Notiamo che per ognl valore di A otteniamo una cubicau
la fﬁjé Somma dl una 1perb01e equilatera e di una cubica (ne-
gativa); per un dato 1-_cout. il valore che si ha al variare
di A8 somna algebrica di due termini; se si fa variare £ ai

|
un fattore 10, k(®)varia di un fattore 1000.
Consideriamo il caso in cui 4 sia uguale a uno;

f{l%w EsA "

o, tﬁf&ﬁo Jeﬂa Twswm.iu.{,mﬂm .
P P

..r". e

£ _f@rtu Snuu-.mx.. 5& &u. -e;e{a.l-l-‘-. EEEE T

SRIIY

Pl Ie soiien o fecmbacit "t

R S

R

-
-t
i
-

J T e

Notiamo che 1l rapporto rappresenta 1l'umiditd relativa
che avrebbe una massa d'aria in equilibrio con_ie goccioline

(1a massa d'aria deve avere la pressione di vapore e=E€s)

rispetto all' Eggs in quanto l'walditd relativa é: U « -

e
considerando £5 poco diverso da fomo ¢ 11 rapporto 1o possiamo

serivere, nelltintorno di. € Eow 4, DUl SLUULnte modo:

C oo e

[ N




RARCE R Rt P R L L I PP, = — SRR TR b I K Y LSSl e fl},..'—*.uﬂl-‘-ﬁ-—-l‘,‘—
‘ 20%
- - . <«
g -Es n = ES‘I. anﬂ ~ A = U‘%’ 4o
Lo Eowo Ao
Motas
:"f- nelltintorno di X=Xeo ¢ uguale a 2zero,
.2 . . . dx
T1 differenziale del logaritmo & : d o 5"_‘- = =
=
: . . . . x
passando a variazioni finite : A&wX = &X o £F
Xo > Xa
(& importunte la differenza Ax=X-Xe  ma al denomina-
tore é lo stesso porre X oppure Xo i)
| i ¥
[l
D GOCCIOUNE DI ACQUA
Bt Condimorn di equulibn@ g2 elletts Sella
5 Iensane Supetficidle, oo salh discolli 2
016 - ) - * ) datle cinchs sl e,
' . IEcceann o chifztlo dell'uimicila’ relaliva
'-_4__ £ 4 Y i lunziore del 1agg rin mcien)
' Y ' [ a
€124 I T - ".?.”'f':';"‘." — A=t _:- K' (T)-KQ =
) ‘_"‘_‘J— 3 K‘ ¢ 013 eocligienic S la lemgone SupeilSalr
. | L 114 K, » 32 - 1] Elorin di mads gl n
4 € Iengtalinu @ ldlke §  mezan & rasea my gt
-1 Kogm 7-2.50""7 corllxienic pei Ie canena culliche
a4 1 /) Q IR 1 Aurn 10 ganche glemenian|
1 ¢ i i
604] f-— |
N . i LiLl ]T° e L
; | i : | |“.-"
7 il
tadd =1 f: T
N ?.sf i !
! i i
[ AR T T : L
Gl |——r1r—1— _ : 'l H
i | A ! |
0,14 - - ! 2y l_
HH L
1
ax- M F
f',
i,
E a1 {/{ /; -doo A A
0, 1 . =k =— —kte)5
Eoo" Avo
L 4
da cui:
4

Cs‘) (A OA = Joco pAdovo kz-;’i. - Aoe k[e)'zi'

A

oLyt
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Notiamo che per Er 20 si ha u%-: 60 ¢ che la scala é
Eow
logaritmicad
Tt vero che la (Sﬁ $ una Tormale approssiwata ma in realtd va
bene in quanio in pratica si ¢ sempre piuttosto vieini ail vale
ri della pressione di vapuore dell tacque purs inosuperficke pia-
na( ciod Eud in pratica amolto vicino ad Eoco ) si pud vedere co
ne st sia vicini a questi valori, basta notare che perché la
pressione di wvapore divenga 3 volie {piu esattamente e velte)
quella di acqua pura in superficie piana, il ragele delle goc—
cioline per effetto della lensione superficizle doveva essere
10Juetri (1 / 1000 u )
Se abbiamo un anmbiente in cui l'umidita relative gla pluttosto
basna, le goccioline si metlono in equilibric con quella umidi—
ta relativa, cloé le goccloline (col soluto) acquisteranno una
certy dimensione che ¢ in cquilibrio con uZdell'ambien:te; e
l'ﬂ%léimasa (vﬁdi diagramwe di pagina precedente) avranno un
ragglo piccolo; se 1 L&Z ambiente aumenta wumenteranno di di-
wenagioney con W74 crescente, A cresce{cosl! accade alls sera
guando la foschia — cioé gocciolilne di raggio piccolo— si trag-
forma in nebbia - goccloline di rvaggio grande). Cid accade fi-
no al punto 4i massimo della curva (la curva in rosso della fi-
gura): a quel punto che segna il 1imite della reversibilith deéik
procesgo le goccioline tendono ad aumentiare di raggio rapidamen-
te, Dopp questo massimo se la gocela cresce uncora la pressione
del vapore delltambienle dccresce, la goccia formandosi libera
calore e poiché_i sigstemi teidono ud evolversi in modo da libe-
rure calore (in modo di gums=nlare 1 loro entropia) il fenomcno
é irreversibile- la tendenzu Leorica surcbbe ad A=a per fure
AVEIC 1'[1%1&.100%. Il processo in pratica viene limitabo dal-

la disponibilitd di vapore sell'uzmbicnte; in pratica non si trat-

e e . . T SR UU-F ST NI ST LU SV LTI S0 ST PRI S
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a di una gocciolina inolala c¢he pousaa preadere tutto 11 vapo-
re dc¢lllasbiente; in realth 1o goceialine ai limitano viecende-
volmente: 11 grafico rapﬁrescnta in ogni puato una condizione
4i egquilibrio, guaindi, ne, iguate le corslizionil amblente, il
raggio della gocciolinm, per Ua caso forinito, dovesse cssere
diverco (pil rrande o pid piceelo) da qaello 41 equilibrio,es~
soltenderh o porharsi wogacllo Ai cauilibrio.

I1 processo inigzia con raxsi dell'ordine acl walcaon g pol pas-
sa o ragol detl'ordine di qu.iche decing di./» .
Riparlicmo dellz tensione sunerficiale.

Supponiamo di averc un recipienl: a parete meobile con livello
costante (i1 ivelle i pud lLencre costante con qualche arti-

ficio)

ATTZETE 6

P

CITAL

Consideriamo wunit particella ed 11 racrio dlazlone delle sue for—
ze di coesione (Torze Ji Yoo der watn); o tonte molecole che si
trovano nells wetd dolia slora dc} ragrio dfazione corrispondo-
no in media tunte molecole dull'altra in modo che le forze si
equilibrino. Quando una prirticella si avvicina alla superfice

e 1la sua sferu dlazioae Tinluce per toccare 1z superfice libe-
ra, da guel momento io pol, per porture la molecold in super-
fice occorre furc lavevo per vincere le forze 4i attrazione

di Van der Woloo(Wotiamwo che & L storn d'azione ¢ non la parti-
cella che cocee fﬁuri!). Oru :llontaniamo la p..ste moblle dallu
posizione 1 alla posizionc , maintencndo 11 iivello costante

el recipientc; occorre Ture un lavero pecr poriarc in super-

63
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fiecie tubtte le molecole che stamo verso 1 parete in movimern:-
to, per tutto U0 SPEeBHOLE pari al ragsio dlazlioned
fumentando 1lu guperfice libera ¢ state cumentata 1'energia po-
tenziale del siutewa. Ricordiame che la tensione superficiale
& uguale alla forza per uaith di lunghezz8y Torza normale &l
tugllo € Langenhe xllae gupcrfice libera.

(6} T c%;_f =lorwa per wiiti di luaghezza

mia wnches

d‘é d[.tlr * w.AJ.‘
o S o - I AT

ds as 9M"ﬁ.

1z Forza eslerna Siriee 3 = TT-Q

11 lavoro esterno sari: dbed = r"C‘—-E-G'--‘a- = T d'_s_

dove "Ad8= 2 ds  =imercmeulo d¢lla superflice libera del ilqui—

do,t

ripetiamo la (%) a1 puse

de
zg¢ 4
L?‘) 0 Eon - 2T { - :
Eom RvT $o RvTRe 2

(abbiamo poslo ’C’:.;é

nells (%) debia)

Potremo quindi considcrare yuello clie succede &lla goceld di
acgua pura ma con curica cleltrica, vedendo come varia ltener—
gia di questa goccla per una data curicu ul variare della suc
perfice della gocola stessa. Notiamﬁ che & lo sltenso per 11 si—
stema che la variazione dtemergia sia dovula & forze di Van.
der Wals {tensione superficiuie) o & cariche elettriche.

Ricordiamo 1lespressione che da lL'euecrgia di un condensatore

caricos. .
' 2 )
2 { — — '
(§) &£=-2cVie— — c =7
2 2 c .

Supponiamo d4 uvere una goccia con Qi conb. {goccia per goccia)

¢ veria con la forwa della guccia;le che per unu sfera isolata

oo M
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L

nello spazio es:. C= 4ﬁ1o2 dove i,:costante dielettrica nel vuo-—-
to e nelltaria; sostituendo si haj

(3) T = f!f’. -..‘f-c?l’(...i _G."_E'-) variazione di energia per unita
- d¢ T2 cr 4s
di superfice per €ffetto della ca-
rica ¢ della goccela..

Poiché:

<. umat  dAS-emade ) dc  ulgds L2
s %
a< et dr

€ auTiton  dC = WTEgolh
La Lﬁ)diventa o 1 2 ¢
de  Lerf A e, 2
- — = - Q - lsﬂz&ziz Z 2 6'{‘1{ to

de 2

3¢ non ci fosse.lu Lensione superrficlule,. cioé supponendo cowe
cuso limile di wvere la stera soppeila soltanto alla carica Q,

1 (F) diventu:

4 2 4. L
(do) for ?__(___Eaﬁa '“)__i._ = WZQ L
Eooe Ry M fe, 2 3alt %Rnye 2
cioé:.
Q. For Lk (R) -
£ 6,00 R
dove:
(@) = - L et

31 T, RTEe
Supponiamo di avere una goceia sferica di raggio 2, per la quar
le non esiste la tensione superficiale ma esista la carica Qf
vediamo che ltcffetto della carica elelirica sulla presslone
di vapore ¢ dalo dalla (19) dove K{Q)} € una funzione della cari-

ca elettrica.
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ce meltiame insleme i due effetti vediamo che hanno segno op~
posto 3
~TLa tensione gsuperficiaite tende ad aumentare 1a_pressione di va

pore (¥)

—-Ia carica eletlrica tende a Jdimi
a gquello delle sostanze d150101te

auire la preéqione7di“?épofetdo)
no.cioé un effetio analoho
(miscugli o aOlU?lonl).

Pogsiamo scrivere Q= 2w o y

¢ —carica eletirica clementare =146.10 coulomb

dove:

w =pnumere di cariche elettriche (1,2,3 elettronm)

§o =costante Jielettrica asqoluta —8,856 1@ ‘et 1@ "
Jostituendos | S . _
) 4 L7 2 3 Y

4 A 4

L z,cm Wl §dD md
k(@j = 32- A0 40-11. ‘{60 .)00'40 - =

Se consideriamo insieme 1 duc efTetti (carica elettrica e tenr
sione superficiale) si ha (per ™ =1l=una sola car1ca elementare)

!
o Feir ke k.LQ).__ daed t.t_—k(q 7o

£ oo

per avere 1'equilibrio deil

-’L

due effetti; ciod:

v k) s.40' ~¢ -
I = - it :55-402' . - 23410
i ke o3 . da cui /;_-Ps‘o.4o
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IX LEZIONE _
La diffusione'nei processi di accreécimentp ad
evaporazione delle goccloline - generalitd - con-
duzione elettrica, di calore, diffusiva di vapore.
Caso stazionario ideale — conduzione in funzione
delle forma e della differenza di potenziale, di
temperatura, di pressione di vapore.

Impdstazione del problema per condizioni stazlonare

per una gocclolina grogsa.

Consideriamo ora i casi di non equilibrio: in particolare un
tipo di meccanismo per cul le gocce crescono o diminuiscono
ciog il vapore va 8 condensare sulla gocecla oppure qﬁestg e—
vapora: ¢ldo implica un'mdvimento di vapore pPET diffusidne
attraverso l'aria.

Consideriamo una sola gocciolina isclata in un ambinnte
infinito dove 1lu pressione di vapore dell'amblente (e) sia
maggiore di (Es,r) alla temperatura (T) dell'ambiente: in ques—
te condizioni del vapore fluird dall'ambiente verso 1a goccio—
1lina che crescerh tendendo ai valori di equilibrio fissati
dalla (e). Ma questo fenomeno di diffusione non avviene indi-

pendentemente da altri fenomeni

anzi 81 vede subito che guel wapore Lo LGS A e
q P ’ \h\ é’ 4

se va a condensare, libera il calore v\\ ffjiil
latente di condensazione, il che

significa aumento della temperatura r ffH:/;”¥q\\ e

(t') della gocciolina e quindl
aumento di (Es r) verso il valore
, .

(e); questo fatto rallenterebbe il processo se, cosl come ar-

riva il vapore dall'amblente, non sfugpisse per conduzione

Sx
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termica diffusiva 11 calore della gocclolina verso 1'ambiente '

che ha temperatura (), in modo tale che (t') risultiun pb
maggiore a1 (t). I1 processo & ralleatato ma non bloccato.-
Ci si preoccupa ora 4i studiare 1e condizion1 di equilibrio
fra il vapore che fluisce dall'ambiente verso 1a gocciolina
od il calore che flulsce da questa verso 1 ambiente. T pro— -
blema diventa piu compleaao se invece di considerare una 00— .
la gocciolina in ambiente 1nfinito, consideriamo piu goccioli-
ne in ambienté limitato; ma non tratteremo qu&sto caeo,
Ricordiamo alcuni concetti e definizioni aulla carica
elettrica: a) le cariche elettriche con 1l 1oro movimento in
un conduttore di forma qualslasi e dlmensione provocano una
corrente di una certa intensith e punto per punto nel condut—
tore, tale corrente ha una certa densith. b) La denaith di
correnxo 2 definita dalla relazione:

— d4Q e ACQ —_
I 5gae ¢ " dsae

" dove § 3 11 versore normale alle superfioi equipotenziali che
pud eeeere indicamto col versore n; occorre inoltre mettero i1
segno ~ in quanto T versore hn verso opposto al campo elettrico

it (cfr figura). Infatti j & 11

_versére che va vereo i,potenzia—

1i pid bassi, n va VerBO i po~
tenziall piu alti Noi coneide-j
.riamo soltanto 11 modulo, aarh

. i : . qulndi. -a f 

) ' :[-z" dQ.-.---

‘ _ : | deb

ciody: la deneitd d4i corvente, e 1& quantith d1 c1ricn che
nell’unitd di tempo attraversa l'unitd di superficie normalé
mente al flusso delle cariche, ¢) 11 flusso della den31th ai
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corrente, atiraverso una superficie 3 finita & definito come

segue!

W b G- [FRAS A (E

- . s . '
dove n in questo caso e i1 versore normale alla superficie S

ed 1 & 1l'intensiti di corrente, ciod 1la guantithk di carica per .
unnté di ‘tempo attraverso una sezione qualungue del conduttomr,

T1 vettore J pud anche essere scritto (legge di Ohnmi ) s
R -
jr = ¢ E
dove ¢ = conducibilitd elettrica; E = intensitd di campo eletf

trico. Al posto di E possiamo scrivere 1tascendente del poten-

ziale cambiato 41 segno:

(3) . TV 2V L E
oo

dove E & la componente del campo,elettriceo secondo la normale'
alle superfici equipotanziali.

Le relazioni mcritte riguardanti la densith e 1tintensita
di corrente non sono sempre valide nel campo elettrico, ma
valgonoe solo in casi limitati: quando la velocita media delle
cariche elettriche sottoposte al campo sia proporzionale al
campo stesso ed abbia la stessa direzione; in altre parole,:
fihché le cariche si muovono in un campo per £5se viscoBo, sé-
guono le linee di forza del campo, COS& che non avviene quando
si hanno nel campo delle correnti convettive (esempiot tubo
a raggl catodiei nel quale i1 pennello elettronico viene de-
viate dal campo delle piastrine), Un altroe esempio, opposto
a quelle citato, per cui valgono 1e formule scritte & quello
dei processo eleltrolitico in cui le cariche hanno velocith
proporzionale al campo e direzlone identica.

In modo analogo possiamo considerare una densith di cor—

469
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rente di calore:
ey F d2_ vT
_ - = -~ C

Ia densith di corrente di calore & 1a quantita di calore che
" per unitd di tempo attraversa 1'unith a4 superficie; possiamo

_ chiemarla :intensith di campo termico l'asxendente di tempera-

tura, mentre Cp & la conduttivita termica ed il segno meno "

indica che 1la densitd @i corrente di calore ha segno opposto

all'ascendente dells temperatura,

Analogamente possiamo considerare una densita di corrente

~di vapore:

' pee- d v =
(5) I('\f’):'qﬁﬁ%‘“cvva

1@ deneitd di oorrente di vapore & la guantith di vapore che

per unithd di tempo attraversa l'unita di supérficie e‘ae &

l'aacehdente della pressione di vapore che possiamo chiamare

B intenéith di oumpo barioo di wvapore e 0v & la conducibilitha
34 vapore per diffusibne.

Dalle (4) e (5) possiamo derivare i flussi, le grandezze

sono poste in forma analoga a quanto fatto L<lla (2) per il
- campo elettrico:

'_(5) ¢s(j.a):":'1"(éf&)

Tornando al campo elettrico, si abbiano due conduttori
v, (cfr figura) per cui esista un

certo campo elettrico tra i due, Fra tali conduttori si abbia

#




un mezzo debolmente conduttore {come aria con cariche elettri-
che); ci si domanda che intensith di corrente fluisca dal
primo a8l secondo conduttore attraverso 1l mezzo avente 6ondu-
cibiiith C = cost, Tale corrente & gquella che attraverasd una
gualunque superfioie chiusa 3 ohe racchiuda uno dei due elet-
trodi; per comodith la S viene posta & contatto di uno degli

elettrodi. Dobbiamo calcolare la (2):

(2) ‘lf.a‘tas doe J=CE

=
it

‘e E.rde sc [EadS
A J: s v{r ™

Tracciando la superficie S fino a farla coincidere con il con-

dyttore si ha:

A - < /G‘dS
fobn J,

ox1
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—
ricordando che il vettore induzione eletirica D & uguale alla
costante dielettrica nel vuoto moltiplicata per la costante
dielettriéa nel mezzo moltiplicata per la differenza di po-

- — :
tenziale: D =&E B e che in vicinanza della superficie E‘p=
= ?Z%:" Dm daove D'w": -6 = a‘% = densita di cg.r:j.ca Sup_e_-ri'i_-
ciale ciod quantitd di carica esistente sull'areola dS quindil

E = G quindi:
W fats .
. [l c.
(8) A:——-—_—-fc{Q:-—-——@
. B €a s Es €

dove Q & 1la carica che & sul conduttore attorno cui & posta'
1a superficie. La Q totale possiamo seriverla come capacita

del sistema fra due conduttori per la differenza d4i potenziale

e quindi
C = Q
Vo - Vi
da cul:
- <
L — V-V
(9) A e Eo ¢ (Ve-Va)

ricordando che se ho un conduttore in wvuoto con dielettrico

omogeneo & C = ¢ C, si ha :

Az (‘3.%)5 = C g'(Vf-V;)

notiamo che ¢ = conducibilith elettrica; C, = capabith del

sistema nel vuoto. Poiché la capacitd nel vuoto dipende 8010
dalla geometria del sistema chiameremo il rapporto c,/¢, coei-
ficiente di forma F, quindi:

(10) L e Fo (VamV2)

Siccome matematicamente le tre espressioni della densita sono

jdentiche (1), (4), (5), facendo un calcolo analogo per la dif-
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fusione di vapore da una superficle evaporante Verso una su-
perficie condensante avremo analoghe espressioni (come 1a (10))

con coefficiente di forma appropriati, ldentici matematicamen—
te ad Fo,_c1oé:

() Je-e TV (1) (g e ()
(tt] J(Q;)f—cavw
(s) J(v) ~-ch41 (43)' (E‘.atg.l‘js_:

Per l'aria, in COHdlZlonl normali dl temperatura e preasione,

1 valoril dei coefficienti di conducibilita sono:

Cp = 2,4 07 Fovle L onducibilith termica‘

I YR 4 .
_ 4o conducibilith per diffuaione
: —4 , 8140 273 di vapore

Gonaideriamo una gocciolina di raggio r a_tempe#@tura'mk
pressione di vapore saturo Es,r {T') posta in un mezzo inde-
finite oon temperaturn T e pressione di vapore e, Se 1ltembien-
te lo consideriamo sferico, ricérdando la capacltd di un cone
. densatore sferico nel vuoto C.=
B e, = ATR R, 11 coefficiente di

forma sara:

e

£ G . MM LT

- ——

. 4 7
In questo caso (una sola gocclo-

b |

1ina in un ambiente indefinito)

P T

11 valore di Foda introdurre nel-
le (11), (12), (13) sarh proprio
LT« Notimmo che durante il processo filsico ché asporta ca-
lore o asporta vapore dalla gocciolina, le condlzioni della .

goceiolina variano (variazione di temperatura, di massa, di

£33

e R L

o (B, m )
A = C..v—-{; (e-t-e‘!.J
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ruggio); se per esempio in una goccia sopraffusa a -20°C inp=a
troduciamo un germe di ghiaccio, la goccia 1n,parte solidifi—,;j
ca e assume di colpo la temperatura di 0°C in un ambiente che
si trova a -20°C; la gocciolina in pratica per un certo tempo
non & in condizioni di equilibrioc con 1'amb1ente. Facclamo un {;T_
altro esempio tvedi flgura) partiamo dalla goccia con un certo..'

raggio ¥ ed una pressione di vapg e o \“f;.N
' T
ey 4 '

re che & quella di saturazione; ar

1
td

riveremo gradualmente alla pressio

._;.'- Joi

ne di vaporc ambiente. _
Mitte queste considerazioni mettono in evidenza come _
istante per istante la gocciolina cresce 0O cala, si riscalda
o si raffredda, non praticamente mai in condizioni di equili—_i'
brio atatico, tuttavie noi , per studiare il fenomeno, conai-
dereremo ogni iatunte come istante di equilibrioc dinamioo,
ciod come se si fomse in regime di equilibrio (equilibrio asmi—
gtazionario dell'ambiente con la g0001olina), come ae istan— B
te per imtante il sistema fosse atregime", : '
In queste ipotesi di"regime® conduciamo lo studio per
trovare la relazione che lega le pressdoni ai vapore( della
goccia e dell'mmbiente) e le temperature (delln goccia e del—
1'ambiente) dalla quale relazione risaliremo alla "velocith
di accrescimento della gocciolina" (accrescimento 0 decremento)
posta in un certo ambiente dove cted una certa pr9551one di:;f
vapore e una certa temperatura. ' DEERRN

I1 flucso di vapore dall'ambiente alla g0001011na sarh-

: dauy Cor ¥, (¢~E' massa di vapore cha condensa -
(b)) A S

Ak nell'unita 4i tempo.
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dove E' & 1a pressione di vapore di “equilibrio della gocecioli-
na quale essa &, con il suo raggio, la sua temperatura, il
5U0 solutolla sua tensione superficiale. Il calore che nella
gocciolina si accumulerebbe per il calore latente di evapo-
rizione che si va liberando in essa in rel: zione del vapore
che fluisce dall'ambiente verso la goccioliina saris
' a2 dway '

1 - o SR - . T e - E

( 5) /L&_ (._dTS.. Le dx le. « Car - To (_ )
Questa gquantitd di calore data dalla (15) deve essefe perduto
dalla gocciolina perché la sua temperatura resta costante; sf-
ri: '

= (22) = cak (T 7)

16 = —_— - > -

(16} A4 ax g 2
Perché'la temperatura della gocciolina non vari il calore che

arriva deve essere uguale al calore che parte:
(27 l +Co o (B-E) = Cq(T-T)

Da quest'ultimn intonto notiamo 1'eliminazicne di F., clod:
il regime di egquilibrio & indipendente dalla forma del piste-
mA

La (17) & la relazione cercata che lega le due pressioni
di vapore (goccia e ambiente) e le due temperature {goccla e
ambiente) oppure si pud dire che lega le due pressioni di vap-
re alla diffrenza di temperatura tra la gocciolina e 1'ambiente.
Notiamo che 1'eguazione (17) ha due'inCOgnite (E?,T"); in
realth E' dipende dalla temperatura della gocciolina, dal rag-
gio, dnl cristallo di lato $ dieciolto in essaj; ma se noi con— .
sideriamo gocce mélto grandi(si da poter trascurare 1letretto
del raggio, ciod della tensione superficiele) e con rag;io

molto maggiore del lato del cristallo diseiolto ( sl da pdter

2¥s
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trascurare l'effetto delle sostanze disciolte) c¢i si riduce
al caso di"acqua pura in superficie piana" e quindi E' diven-

ta soltanto funzione della temperatura.

Partendo dalla relazione seguente:

53/1677
Eo oo lb)

si possono quindi trascurare il 2° e 1l 3° termine del secon—

A

= kf C‘e"'te)'f"c't“i{“ +k¢. ‘?,3

do membro:

Lue Egq (1) - k, (t-t) Eormula ai
&y woll) HEnue

Cercheremo ora l'espresgione che lega E' a (7'~ T) in moedo
che 1a& (17) si riduoa a una sola incognita. Partlamo dallle-
quazioﬁe di Clapeyron:

de . e ar
£ . R,T?

ponendo Kt = Le/RvT2 si ha, essendo df = BE' — E e dT = T' - T,

E'“E g, (T-T) —> E-€ - EL(T-T)
(=

(18) E'=£ + € ko (15T) —— £ = &[4+ ke (r-7)]

dove E' & la pressione di vapore della gocciolina (in regime)
quale essa & col suo raggio, con la sua temperatura ete., In-

troducendo nella {17} il valore di B' della (18) si ha:
Le.cffe- E[1+ tt(‘f"—r)jf- cg (T°T)

Questa equazione & a una sola incognita T = I' - T ; sempli-

ficando ed isolando 1'incognita si hg;fwﬂoké e = uw €

-
2 (p7)= w-2-ke(THT)
g l.Cv Sy
(19) Aw
T'_.T.: C’Ah‘
2. ike

EleCy
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Nota : abbiamo posto Aw=u-{ che & la differenza tra 1'umi-
dita relativa delltambiente e la saturaziome (non & un incre-
mento di umidita!}); naturalmente se noi conoscessimo le dimen-
sioni della goccia e del eristallo potremmo far intervenire
anche 1a tensione superficiale e 1teffetto del solufo che in-
vece abbiamo trascurato. lNa anche in gqueste 1imitazioni possia-
mo vedere che, date le condizioni delltambiente {(pressione di
vapore e temperatura)}, il problema amrette soluzione che si
trova risolvendo la (19}.

Una volta trovata la differenza di temperatura T' - T
potremo introdurre questo valore hella (17) e ricavare(é - Ei}
che introdotto nella (14) ci aa 1a velocith di accrescimento
della goceim, ciot la massa di cui aumenta la poccia nell'uni-
ta di ﬁempo.~Noti&mo.che le limitazioni fatte non sono cosi
lontane dalla realth come potrebbe a prima vista sembrare;
esse soho abbastanza lecites nel caso infatti di una goceia
grossa (per es. 1 mm) formatasi su di un nucleo grande {per
es. 1 + 10{}&) vediamo che le tensioni superficiali, di con

centrazione e di curvatura sono trascurabili, per cui E
H

& praticame g a I
praticamente uguale a LO oS

¥
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¢X[  LEZIONE
Considerazioni senerali sull'equilibrio delle goccioli-.

ne.

Conaideriamo {v.di Timea) 1a 2urva ahe dn per ognl migslo
J21lae goceinlina le¢ condizioni dell'umidith rels’iva con le
quali la gocciolina 2 in equilibrioc, Evidentemente si tratta
di una curva relativa ad un determinato valore di 11 lato
del nucleo di condensazione, che fissa il tipo di curva

(vedi lezione Page. ). -

Supponiamo di avere ad un certo istante una umiditd relativa
wambiente" (superiore al 100%) cowe indicato in figura.

Con questa umidith fissata, si hanno due possibill ragéi, cor—
rispondenti alle due intersezioni della curva con 1la retta
indicante 1’umidita. Tndichiamo i due Tig:si eon § e con I con-

aideriamo separatamente i dne casi.

10 caso — ragrio pil pieuolo - (in Figura raggio B)
Supponiamo che per ana qui#tlche ragione mon precisata,puna qual-

sisni perturbazione, il ragrio delln gocciolina varij aumenti
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o diminuisea di Innghezza. Se assume un ragrio un po' maggiore
di quello~che gli connete prr le coundizioni di Wil ity ambien-
te & quindi assume unim pressione di vapare prOpriaI(cioé nele
1le immediate vicinanze delia 3ua superficie) niu alta di'queiﬂ
1.4 smbiente, ¢i2® la goccilolina tende ad evaporare_fino éft¢rﬂ
nare nl ragoio che aveva nrima della annppasta perturbﬁﬁiaﬁé:”

| Annlopnmente se noalam: un rag o oua no! minore di qual-
10 che gli compete per le coundizioni di unidita ambienhéje
quindi assume uncs pressione li vapere propria pilt bassa di quel-
la dallfambiente, dalltambirnte passerhy Vapofe versn La yoc-—
ciolina, ciod la rocciolina tenderd ad ingrossarsi fino_a'tor;

nare al raggio che aveva prima della supposte perturbazione.

\' L%L_ 7 vapote dhe va Salls g,o_ao-{a: oﬁ'mla.;«li" '

gw 5!\4 91.-"“;’(-4“;5!‘!.

In figura 2, esweranio Jo crandesue d2lie sonainline & mostra-

to l*andamento del fenomeno.

Nelle figure le indicazioni dell'umiditd in ordinata sono esa-

cernte; in realtd le sopransaturazioni sono dell'ordine deil’

decimi o centeaimi di un persanto.

Concludendo comrague vizne apogtaba 1. gorclolina dalla sua
nouizione di gquilihrio essa tenderh a tornarcij quindi la cur-

va hz una parte a 2ui corrispsniono yosiztoni di equilibrio

3
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STABILE ed & quella parte che sta a sinistra del massimo, det-
ta gona dei raggi STABILI. ' .

2° caso -~ raggio plu grande - (1n figura 1 ragcio I)

uﬂ‘* ' ‘ * vapore . deva x@.m&un&fﬁm

7% SRS DT - e

41 . e S~ fag;mdu ey sl goesfiug | -
-a . ’ . . L . :
 {uschila |

PLSm

4o 1
; J:3M o e Vo /émmﬁﬂﬂma T
qf-, .~ | T o o A au-;'aw : '. ..ﬁb-l’c : II.
s . : . _ - Lt

Pacciamo le stusae conatderizioni che nel 1° oaso,_cioé sup-

poniamo che il raggio vari, aumenti o diminulaca.

Se agsume un ragsio un po' megy riore di’ quello che -ald
compefe per le condizioni di umiditd ambiente e quindl aasume
una pressione di vapore proprin minore di quells ambiente, dal-
1'ambiente fluiri vapor:s #vrnn lan goceloling cioé la goceioli-
na tendery ad ingrossarsi e ad allontanarsi uiteriorménte dal-
. 1a poaizione iniziale. N
| Analogamente ge aqaumL un ragglo un pot mlnore di qu(l-

lo che gli compete per le condizioni 41 um1d1té dell'amblente
(che supponiemo gempre costnnte) & qulndl con una pressione

di vapore proprla pin alta di quella dell'amblente, dalla goc—
ciolina fluira vapore verso 1'ambiente, ciod la g0001011na ten-
derhd ad evnporare,_il ano Taggio tenderd a dimlnuire ulterlor-
mente fino al punto corrispondente al massimo della curva a
cui corrigponde T'equ111brlo indifferente. ' |

Conclu&ando comunqup viene spoqtata 1a g0001011na dal- ‘
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la sua poaizioﬁe iniziale cnsa non tenderi a tornarci ma ad
allontanapene ulterinrmunte; n ouenta purte della curva cor;
rispondono posizioni di equitibrio instabile: 2 la parte della
curva che sta a deatra del mugsimo, detta zona dei raggi INSTA-

BIIJI []

—— [

11 punto che separa, sulla curva, 1a zona del ragsl stabili

|
da quella dei ragri instabili » un punto di equilibrio indif-

ferente e i Ltrova al massime della curva.

o —— A — ok s e ——

T atudio fatto ni riferisce aevidentemente al causi teorici,
in cui fra l'altro si consiiderano le condizioni di umidith
dell'ambiente stﬂzi.;_rnaria. '
Supponlamo ora che la condizioni ambientali slano in-
lenta variazione partendo da una umidita molto bassa (per esem—
pilo dell’ 80%) a cuj corrisponde un hen determinato ragrio del-
la gocciolina; man mano che 1'umidita cresce il raggio della
gocclolina si apaenta nel valore ohe via via gli compete;
queato proceand gi svolge Finche Trunidish dull'uﬂhiuﬁta.ntg-
giunge 11 veIore oo d:1tn rurvay fino o questo puﬁto'un ”
eventuale abbassamento dell'umidity dell'ambiente produce una
ridugzione idel raggio 4clln pouwciolinag proseguendo perd ﬁel-
1taumento dell! mnidith oltre il angsime lella curva ii prdcés-
so di accrescimento del ragzio & solo in un senso, 01oé ad un
eventuale abbassumento del1‘um1d1th non corrisponde una dimi -
nuzione del raggio della goccinlina. Anzi, una volta superato
i1 massimo, il processo di acereaimento & sempre pilu rapido
perche & sempre -nilt grande 1lu differenza fra la pressione di
vapore ambiente e quella di equilibrio per la gocciolinaj inol-
tre un'ulterinre aumento dell'umidith dell’ambiente agisce so-
10 nel senso di accelerare il processo.

Se poi, nel caso renle di anltigaime goceinline che cre-

28!
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acendo portano vin tutta l'umiditd dell'ambiente, coal agisco-
ne, accrescendosi in modo da togliere umidith nll'ambiente,
1tambiente non potendo restare a umidita costante, scende a
livelll troppo bas+i 21 wwidith e il proc=23s0 9l interrompe.

Il proceaso non si nterrompe se le condizioni dell'am—
biente sono altrimenti imnoste, come avviene per esempio quan_
do l'arla si riscalda in un processo adiabatico di sria satura
discendente in cul le pgoccioline vanno evaphrrando e tornano
jndietro nelle curva perche la pressione ambiente 1i ricondu—
ce verso i rageri npiccoli. Juando invece 1'umidith cresce ed
arriva a valori molto alti, oltre il wmassimo della curve, le
goccioline continuano a cresacere aecondo 1t'andamento del;a
curva ma il pracessn viene accelerato. .

L In noture questi processi sono molto velocl: é per.'
questo wotivo che le umidith relative sono sempre molto vicine
al IOQ%; infatti.non appen= 81 ha anche una piccola sovrassatu;
raziona, il veloéissimo processo di accrescimento delle goccio-
1ine entra in funzione mner riportare L'umidith relativa.al 100%.
Nel diagramma di pag. pi pud vedere come le sovrassalturazio-
ni che entrsno in gioco sono dell’ordine di frazioni dell' 1%;

;ai tratta ciod di govrianabtirizioni non misurabili coil miglio-

ri igrometri in uso.
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APPENDICE B

Note sull'equazione della vorticitd, sulla ciclogene

si e sui fronti.




Nella I parte delle disPense a pag. 34 era stata ricavata*
;il'equazione della vortlclth nel sistema di riferimento_ch'

&—

_5veva la pressione come coordlnata verticale. La variazioné
 ¥100&19 di- vortic1th assoluta era data,secondo la ricordaﬁa
l{_equazlone, dall'avve21mne di vorticith, dalla diVGrgenza riz -,
:'zontale, termine che. tiene conto del fatto che 1'aria,f' e
fgendo, acqulsta VOrticith negativa dovuta alla forza di;Corio
115, e da un termine che indica trasferlmento d1 vorticité a

- un piano all altro. Tuttavia 1'equazione cosi espressa non

to nel sistema x,y,

1'oquazione della vorticlth-

'32 '33 —_“'f' ZL. EE:_ +fff
+w __’V“ , fw?* (5 f)(




posso_anché serivere, poiché .ﬁ dipende solo da :j'cosicéhé'.
ar ~ ”’HE"

oloner L 9;\% dw P 2_‘1" % 9_?9,b ’ér’aﬁ)

L ultimo termine ? i1 termine "in piu® rispetto all'eoua—;fiﬂ
;zlone in x,y,p e v1ene chlamaﬁo “solen01dale"' ‘Per la dlscus—ﬁﬁ
'aione dei primi tre termlni ci 91 riferlsco, mutatis mutandls,
'( per esempio nella fig. 2a pag 36 ricordarsi che _UJ;Tf-fg‘Vm‘
e che 1'asse della coordinata p ba il suwo varao p081tivo verso;;
ix basso,'mentre l'agse 2z & dlretto verso 1' alto), all‘equa21oT;
ne 1n X,¥,Ps Per quanto riguarda il termine solen01da1e, 1n s
easo compaiono i gradientl orizzontali di den81té @ pr9531one.
Poiché la densitd e pr0p0r21onale alla temperatura, il termina
solenoidale tiene conto della variaszione orlzZOntale di”tf

tura che contribuisce ad una vera e propria creazione d ‘vor-';
| ticita, mentre gll ‘altri termini (avve21one, dlvergenza ;tubir

di vortice) indicano aoprattuttc e ridis stribu21one diJVOrti—
cith, ' DR




.rbz.ﬁw .
"Q)(: 1& ottengo dall'equazione della vbrticité. semplli




ficata per il livelle medio di 500 nb:

©Z2co0 _ . T+ £)
=V
?3.

Il termine 5T 5i ricava nel seguente modo:

i pud far vedere che l'equazione termodinamica pub assumere 1a

forma: | -
2T .2 dw
A Ll ___...-'\/-VT—J- (_Q"(‘)
@) 24 | cf, at |
- i °or , L
dove o-=i§$ P proporzionale al gradiente di temperatura_"’“

per aria secca o satura , a seconda dello stato dell! aria, e
N Ps(%%u gradiente verticale reale di temperatura._:- .
La (2) stabilisce che la variazione locale di temperatura a pri- o
mo membro & causata dall'avvez1one orizzontale di temperatura," -
delltavvezione verticale di temperatura e dal termine di_ris-.~
caldamento non~adiabatlco{ fﬁg) o :
Integrando la {2) tra 1000mdb (supposta presaione al suolo)

€ 500mb ho: Jb=

‘/:O%TJ(_@LP) / V- VT“’('&&P)ﬁ r)wd(&p)-f . d(‘g‘?}

Ac*oo icoo /"')"‘U _'
u:ilizzando l'equazione idrostatica intrgrata: %ﬂdﬂ_w —TEQQﬂg/
ottengo: . '

- —— Pgoo_ q{ { dwy oo

{;9; - —?’—ALJ . Lg( - I/”-V(Aﬁ))] +(E.-l‘)w qo %&W
divido pexr £ ed appliceo ‘7 ad entrambi 1 membrl, ottenendo _

. p.S-oO | .:
%) = — P% VA, V [ o1 Lo ] +
?é [ ) . C r) Rooo .

\Y% 4 dLU Fkbo SRR
+ —ﬁ- [T f%ova-ﬁlﬂv

/J

3 9 . E ' J“Q“ Prcos
C) (3) lﬁ [3,4?
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: dalla. formula gia rlcordata.

S R k. 2%see 93r'--"f

:!.1 campo AT vari:l. :m. modo sinusoidale in x X in y°‘

V(A&') L ‘ed ho u‘tillzzato l'espressione della '

dove A=V

| A ques‘to pmn'l:o si é in gra.do di calcolare (93"'

9&— T el

-_—

?-&

é bene mettere 1m evidenza. qua.le sia. 11 sign:.ficato fisic
dell'opera'tore 1a.p1acia.no. _ S o
' Si puo dimostrare par una funzione di tipo mnusoida.lo
nelle variabili X ¢ y che il suo laplaciano orizzontale"ﬂé
proporziona.le a.lla. lunghezva. d'onda della funz:r.one ed élll*’

va.lore della funzione s*tessan a questo fine assumn.amo ch'

AT .'":'_.. kam@g .
( E' da notare che questa 1potesi non & restrlttiva 111 quanto '
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dove l_x el ng sono le lunghezze d'onda nelle direzioni di
xey rlspettivamente. 1 laplaclhro orizzontale di JA‘T é

% A 5 - [k e Ay

" 8i vede che il valore assoluto del \ %xf' & inversamente
' proporzionale alla lunghezza d‘onda e direttamente proporzionale

al valore del;a funz;one.

ESERCIZIO

Ci proponiamé di studiare un caso di ciclogenesi stimando lo

aumento di vorticitd in un dato punto é confrontandolo con la i i

situazione reale: vogliammo in altre parole calcolare la tendenzalﬂ,a5
(Dg per avere una previsione,

’31’: 51 Ha: 938:'9 9 g 7o0 _2;_1"

Dt B e € |
Q3. ¢ Eso [~ ) +L Y
() e FR (-7 &

dove abbiamo scelto come livello pilt basse la superficie iéoba—-_ ; 
rica di §50mk E come quello pilk alto la quota di 700mb. Questa
scelta tieme conto del fatto che & 850mb, corrispondente\alla '
quota di eirca 1500m, si pud trascurare la forza di attrito

viwrtet che imvece agisce pesantemente vieino &l suolo; a 700

Ak



Esaminiamo 'termlne a term:l.ne-
"33?00 .

A

ora necessa.r;j._o calcolare la vorticité. assoluta Per' qu'esto

E § 'Ia'. 1 ipotesi goostrofj_ca 53 =§V72 iy I.a vor‘ticité'w_eno co_si




' 2 S .

ficie isobarlca. ‘Poiché \% in differenze iinlte é:?“'“~--F‘
: 2 ~ &N+Z '-PZ-E-{'Z'W‘&IE'::' S .

02 = ——

_ d _

- & necessario stimare la z in cingue punti rlspettlvamente nel
'_punto stesso (0), a Nord (N), asud(s), a Est (E), a Ovest (W)
del centro. Si assume 1noltre cJ QSbim Nelle paglne seguentl

& rlportato un modulo camplone per evidenziare la su009881one

del calecoli anche per i Passaggi seguenti. - )
" Ottenuta (‘953‘”’ . blsogna calcolare 23‘;(‘* ¢ VA;— . Come s:.

?&
2 gia visto, per il calcolo del Laplac1ano & necessarlo conoscexe

3 valorl ael ‘campo anche nell 1ntorno del punto. Nel ‘nostr
caso servono i valori dell‘tavvezione di sPessore nbll intorn_

'dol punto Italia ‘@ ‘Stiealenlino percid per: ogni puntoeN,S;E W 0

le avvezioni ai spessore dovute rispettivamente ai punti N s E
W,0 del punto Manica, col metodo gik adottato. Si prest tten

zione tuttavia al fatto che, poiché vi sono le Alpi che aglsco

no come una barriera, & necegsario porre la condlzion dhe, nei
punti che costituiscono l'in%ornguymghgtg%ﬁo 31tuat1 plu-a rl
dosso delle Alpi, non ci sia avvezione di temperatura .

Viene svolto un esempio éi calcolo.




:v*che al valore ass-luto del campo (1n questg gaso ael.campo dﬁllAVWeuoue__
dl temparatura) ' " : . L _

provocare, qui piu che altrove, un' ondulaslone del camp







immaginiamo la superficie di separazione delle due masse_di
aria inclinata rispetto alla verticale(vedremo che sulia Ter-
ra la superficie di discontinuitd non pud essere #erticale).
Chiamiamo fronte l'intersezione del Pianoe di discogptinuitd
con il piano orizzontale; mnelle carte al suolo esso sari rap—

presentato come in figura:
ERebpda

T A T T T Y e
CcALbA

Riprendiamo in'esame la figura di pag. precedente:

Abbiamo tracciato delle isobare che indicano che la preasione'; -
aumenta verso l'aria fredda: & intuibile che 1la pressione au-._? ;“
nenta quando l'aria sofrastante diventsa senpre plu pea&ﬁta. )
Poiché 1a forza del gradiente di pressiome & Biretta verso .
l'aria calda, in assenza di forza di Coriolis 1la superficie'%
di disgontinuitd tenderebbe a portarsi in posiziome verticale,.
velllatnosfera terrestre questo comunque N,mavviene e 1a si_.
tuazione, in equlllbrlo geostrofico, tende a rlmanere stabilc,
con la direziome di N parallela al fronte.

Ia situazione sopra descritta & la situazione di fronte
mtazionario; basta tuttavia una fluttuazione nel vento perché
il fronte si onduli: questo pud provocare un'aumento del_La-

placiano dell'avvezione termica che & un fattore molfﬁ impor—



azionario

1a massa d'aria calda, ed il fronte caldo 1n cu1 l'ari:
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