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Prefazione

“Fondamenti Meteorologici della Climatologia” è un e-book educativo, redatto in un linguag-
gio chiaro e accessibile, con enfasi su spiegazioni basate sui principi fisici fondamentali piut-
tosto che sulla matematica avanzata. Il materiale deriva, essenzialmente, dai post già pubbli-
cati nella sezione Download del DEA, riorganizzati per eliminare ridondanze e ampliati dove
necessario per migliorare chiarezza e coerenza.

L’importanza del lavoro deriva dal fatto che la maggior parte dei testi di meteorologia attuali
è pensata per specialisti, mentre le comunicazioni dei meteorologi sui media tendono a concen-
trarsi su argomenti isolati senza fornire un quadro concettuale più ampio. L’e-book, disponibile
gratuitamente nella sezione Download del Dipartimento di Energia e Ambiente (DEA) del CI-
SM, intende colmare questa lacuna informativa offrendo un’introduzione completa e facilmente
accessibile ai fondamenti della meteorologia più rilevanti per il cambiamento climatico.

Il progetto è motivato dal contesto globale attuale, nel quale la transizione verso un sistema
energetico sostenibile è rallentata considerevolmente, mentre la frequenza dei disastri meteoro-
logici continua ad aumentare. È quindi fondamentale che anche i non specialisti comprendano
i meccanismi di base che determinano i fenomeni meteorologici che li coinvolgono.

Per quanto riguarda i contenuti:

• Il primo capitolo illustra il bilancio energetico della Terra che, negli ultimi anni, mostra
un accumulo di energia nel Sistema Climatico Terrestre legato strettamente al cambia-
mento climatico. Come risulta dal testo, il legame è tale che, secondo molti ricercatori,
l’accumulo di energia andrebbe utilizzato come riferimento nella valutazione del cam-
biamento climatico stesso al posto del più tradizionale aumento della temperatura media
globale.

• Il secondo capitolo esamina la struttura verticale dell’atmosfera, il comportamento ter-
modinamico dell’aria umida e le conseguenze meteorologiche sulla formazione delle nubi
e sulle principali tipologie di precipitazione.

• Il terzo capitolo si occupa dei venti e del loro contributo al trasporto di energia distin-
guendo tra venti locali, venti sinottici (ovvero su larga scala) e circolazione atmosferica
generale. In tale contesto esamina l’influenza delle correnti a getto, delle onde di Ros-
sby che le destabilizzano e le conseguenze climatiche dei blocchi della corrente a getto
polare. Alla fine del capitolo viene illustrato un argomento di grande attualità: il vortice
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polare stratosferico e la sua destabilizzazione che, ormai, la maggior parte dei meteoro-
logici identifica come responsabile primo delle, sempre più frequenti, ondate improvvise
di aria artica che nella stagione invernale arrivano alle latitudini intermedie.

• Il quarto capitolo vuole essere una guida per i non specialisti che vogliono capire le pre-
visioni del tempo ed, infatti, illustra nell’ordine: cicloni e anticicloni semipermanenti,
masse d’aria, fronti meteorologici, cicloni extratropicali (o delle medie latitudini) e ci-
cloni tropicali. A conclusione del capitolo viene affrontato l’argomento delle previsioni
del tempo a lungo termine collegandolo al monitoraggio di eventi periodici forzanti che,
in passato, hanno generato effetti stagionali ben definiti. Sono evidenti le possibili ap-
plicazioni di questo approccio abbinato all’impiego sempre più diffuso dell’intelligenza
artificiale.

• Il quinto capitolo, come enunciato dal titolo, si occupa di temporali, fulmini e grandi-
ne, ovvero di fenomeni atmosferici sempre più frequenti e, ormai, caratterizzati da una
particolare violenza anche in Friuli Venezia Giulia. Nel testo, infatti, vengono richiamati
gli eventi in Regione del 24 e 25 luglio 2023 con le grandinate senza precedenti che, nei
centri abitati, hanno danneggiato gravemente auto, isolamenti esterni “a cappotto”, in-
fissi, tetti e pannelli fotovoltaici mentre, nelle campagne hanno distrutto completamente
le coltivazioni.

• Il sesto capitolo, in realtà, è una Appendice nella quale i lettori più interessati possono
trovare alcuni richiami storici e le spiegazioni qualitative che riguardano l’azione delle
forze apparenti (centrifuga e di Coriolis) in meteorologia. D’altra parte, in molti post
pubblicati in rete, analoghe considerazioni qualitative sulle forze apparenti sono impre-
cise se non del tutto sbagliate. Pertanto, alle considerazioni qualitative (condivise da chi
scrive), sono stati aggiunti considerazioni a carattere quantitativo (confinate in paragrafi
segnati con asterisco in quanto non strettamente necessari alla comprensione del testo)
che consentano, a chi lo desidera, di maturare un’opinione propria su quanto pubblicato
in rete utilizzando guide concettuali affidabili basate sulla Fisica.

Udine, febbraio 2026

Gianni Comini
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Capitolo 1

Tutto comincia con il Sole

1.1 Bilancio energetico della Terra
Nel bilancio energetico della Terra, riportato nella Figura 1.1, i valori dei flussi, si riferiscono
alle medie decennali nel periodo 2000-2009. La radiazione solare sia entrante sia riflessa e la ra-
diazione infrarossa uscente ai limiti dell’atmosfera sono state valutate nell’ambito delle misure
satellitari effettuate dalla NASA nel corso del Programma CERES - Clouds and Earth Radiant
Energy System. Invece, in corrispondenza alla superficie della Terra, le radiazioni infrarosse
entranti ed uscenti, ed i trasporti convettivi di calore sensibile (associati alla risalita di masse
d’aria riscaldata) e di calore latente (associati alla evapotraspirazione, cioè alla evaporazione
dagli specchi d’acqua e dal suolo nudo, ed alla traspirazione dalle piante) sono stati valutati
utilizzando sensori locali e tecniche simili a quelle descritte al Paragrafo 1.2.

(Come si può notare, nella Figura 1.1 i flussi sono espressi in watt per metro quadrato [W/m2]
e, avendo una sola cifra dopo la virgola, sono “significativi” al decimo di watt per metro
quadrato).

Nel post “Gas Serra e Cambiamento Climatico” il bilancio di cui alla Figura 1.1 era stato
utilizzato per illustrare come la “radiazione di ritorno” (340,3 W/m2), dovuta alla presenza dei
gas serra nell’atmosfera, fosse responsabile della sproporzione tra il flusso totale emesso dalla
superficie terrestre (398,2 W/m2) e la frazione di flusso emesso (40,1 W/m2) che, senza essere
mai intercettata, riesce a uscire verso lo spazio attraverso la così detta “finestra atmosferica”.

La radiazione di ritorno può essere spiegata pensando all’atmosfera come ad una serie di stra-
ti omogenei sovrapposti che, a causa della presenza dei gas serra, sono in grado di assorbire
le radiazioni, per poi riemetterle in tutte le direzioni nell’infrarosso. Di conseguenza, il flus-
so radiativo emesso verso l’alto dalla superficie terrestre che non passa attraverso la finestra
atmosferica, viene intercettato lungo il percorso e parzialmente assorbito da uno degli strati
superiori.

Lo strato interessato dall’assorbimento si riscalda e riemette flusso radiante in tutte le dire-
zioni compresa, evidentemente, quella verso il basso. Quindi, il flusso radiante emesso dalla
superficie terrestre che non passa attraverso la finestra atmosferica, subisce una serie di assorbi-
menti e riemissioni prima di poter uscire verso lo spazio e, in questo modo, viene reindirizzano
in buona parte verso il basso.
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1. TUTTO COMINCIA CON IL SOLE

Figura 1.1: Bilancio energetico della Terra con evidenziati i flussi di energia radiativi (ai limiti del-
l’atmosfera, al suolo ed all’interno dell’atmosfera) ed i trasporti di calore sensibile e latente dal suolo
all’atmosfera [NASA].

Il risultato finale è, la radiazione di ritorno che, come si può intuire, aumenta al crescere della
concentrazione atmosferica dei gas serra nei diversi strati. Per compensare tale radiazione la su-
perficie terreste deve emettere un flusso radiativo che cresce con la concentrazione atmosferica
dei gas serra e, per farlo, deve aumentare la sua temperatura.

(Peraltro, in assenza di gas serra la vita sulla Terra non sarebbe stata possibile in quanto la
temperatura media terrestre sarebbe stata pari a circa -18°C. Di conseguenza, appare ragione-
vole considerare “naturale” l’effetto serra che si aveva durante il periodo preindustriale 1850
-1900, e misurare da quel livello l’aumento della temperatura media globale planetaria.)

In questo paragrafo ci si occupa, essenzialmente, del flusso netto assorbito dal Sistema Cli-
matico Terrestre, ovvero dello “sbilanciamento” tra la radiazione solare entrante e la radiazione
infrarossa uscente dal sistema al limite dell’atmosfera (TOA - Top of the Atmosphere). Dalla
Figura 1.1 si può desumere che tale sbilanciamento era pari a 0,6 ± 0,1 W/m2 nel decennio 2000
- 2009. Da allora, i flussi di energia hanno subito variazioni, sia pure non molto rilevanti, ma i
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valori numerici della Figura 1.1 restano storicamente validi e, di conseguenza, possono essere
ancora utilizzati per spiegare le metodologie impiegate nella redazione dei bilanci energetici
della Terra.

1.1.1 Capire il bilancio

Per capire il bilancio energetico generale della Terra conviene considerare separatamente quel
che succede al limite dell’atmosfera (TOA - Top of the Atmosphere), in corrispondenza alla
superficie terrestre e dentro l’atmosfera intesa come massa d’aria che sta nel mezzo. In armonia
con questa esigenza, nella letteratura si usa istituire tre bilanci parziali che, per quanto già
osservato, in questo studio sono “significativi” al decimo di watt per metro quadrato.

Bilancio al limite dell’atmosfera

Come si è detto, il bilancio al limite dell’atmosfera confronta la radiazione solare che entra nel
Sistema Climatico della Terra con la radiazione infrarossa che esce dal sistema stesso. Nella
parte a sinistra della Figura 1.1 si vede che:

• la radiazione solare in arrivo è pari a 340,4 W/m2;

• la radiazione riflessa da nubi, particelle e gas atmosferici è pari a 77,0 W/m2 e

• la radiazione riflessa dalla superficie terrestre è pari a 22,9 W/m2.

Di conseguenza (77,0 + 22,9 =) 99,9 W/m2, pari al 30% circa dell’energia solare in arrivo,
sono riflessi verso lo spazio e non giocano più alcun ruolo nel sistema climatico. I restanti
(340,4 - 99,9 =) 240,5 W/m2, pari al 70% circa dell’energia solare in arrivo, entrano nel sistema
climatico sotto forma di:

• radiazione assorbita da gas e particelle presenti nell’atmosfera, pari a 77,1 W/m2 e

• radiazione assorbita dalla superficie terrestre, pari a 163,3 W/m2.

Nella parte a destra della Figura 1.1 si vede che vanno verso lo spazio:

• la radiazione emessa da gas e particelle presenti nell’atmosfera, pari a 169,9 W/m2;

• la radiazione emessa dalle nubi, pari a 29,9 W/m2 e

• la radiazione, pari a 40,1 W/m2, emessa dalla superficie terrestre nella "finestra" atmosfe-
rica (ovvero la radiazione terrestre che va verso lo spazio senza subire alcun assorbimento
da parte di nubi, particelle o gas atmosferici).

3



1. TUTTO COMINCIA CON IL SOLE

Il totale delle radiazioni infrarosse in uscita dal Sistema Climatico Terrestre è quindi pari a
(169,9 + 29,9 + 40,1 =) 239,9 W/m2 ed è inferiore al totale della radiazione solare entrante nel
sistema stesso (pari a 240,5 W/m2). Il risultato si accorda con le ricerche più recenti secondo le
quali una frazione del flusso solare in arrivo, qui stimata in (240,5 - 239,9 =) 0,6 W/m2, viene
accumulata dal pianeta Terra sotto forma di energia interna. Tale accumulo, ripartito tra oceano
(soprattutto), terreno, atmosfera e criosfera (ovvero insieme dei ghiacci), è responsabile, degli
aumenti di temperatura media che si riscontrano nell’oceano e in prossimità della superficie
terrestre (suolo e atmosfera), oltre che della progressiva fusione dei ghiacci.

Bilancio in corrispondenza della superficie terrestre

Come si vede nella parte in basso della Figura 1.1, dalla superficie terrestre partono:

• la radiazione emessa nell’infrarosso dalla superficie stessa, pari a 398,2 W/m2;

• il flusso convettivo sensibile (cioè misurabile sotto forma di aumento di temperatura) pari
a 18,4 W/m2, associato alla risalita di masse d’aria riscaldata dalla superficie;

• il flusso convettivo latente (ovvero “nascosto” perché non misurabile sotto forma di au-
mento di temperatura) pari a 86,4 W/m2, associato alla evapotraspirazione dalla superficie
terrestre.

In totale, quindi, lasciano la superficie terrestre (398,2 + 18,4 + 86,4 =) 503,0 W/m2.

Ancora dalla Figura 1.1 nel suo complesso si vede che arrivano alla superficie terrestre

• la già menzionata radiazione solare assorbita, pari a 163,3 W/m2;

• la radiazione di ritorno, pari a 340,3 W/m2.

In totale, quindi, arrivano alla superficie terrestre (163,3 + 340,3 =) 503,6 W/m2. La differenza
tra arrivi e partenze è pari a (503,6 - 503,0 =) 0,6 W/m2 e, come si è detto, viene accumulata
dal pianeta Terra sotto forma di energia interna.

Bilancio dell’atmosfera

Dalla Figura 1.1, si vede che arrivano all’atmosfera:

• la già menzionata radiazione solare assorbita, pari a 77,1 W/m2;

• la parte di radiazione emessa dalla superficie terrestre che viene assorbita dall’atmosfera,
pari a 358,2 W/m2;

• i flussi convettivi latente, pari a 86,4 W/m2, e sensibile, pari a 18,4 W/m2, provenienti
dalla superficie terrestre.
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In totale, quindi, arrivano all’atmosfera (77,1 + 358,2 + 86,4 + 18,4 =) 540,1 W/m2.

Ancora dalla Figura 1.1 si vede che dall’atmosfera escono:

• la già menzionata radiazione di ritorno verso la superficie terrestre, pari a 340,3 W/m2;

• le radiazioni infrarosse emesse dall’atmosfera, pari a 169,9 W/m2;

• le radiazioni infrarosse emesse dalle nubi, pari a 29,9 W/m2;

In totale, quindi, escono dall’atmosfera (340,3 + 169,9 + 29,9 =) 540,1 W/m2 che bilanciano
gli arrivi (sia pure entro il decimo di watt per metro quadrato).

1.1.2 Accuratezza dei bilanci parziali

Non tutti i valori dei flussi riportati nella Figura 1.1 sono ugualmente accurati e, attualmente
(2023), il bilancio ai limiti dell’atmosfera (TOA) è il più affidabile dei bilanci parziali. Infatti,
le misure satellitari basate su tecniche ottiche (CERES) vengono utilizzate come “standard” per
stimare lo sbilanciamento tra flussi entranti e uscenti dal Sistema Climatico Terrestre.

Il bilancio in corrispondenza della superficie terrestre è meno accurato di quello ai limiti
dell’atmosfera, ma ha il vantaggio di basarsi su sempre più numerosi e sofisticati sensori locali e,
di conseguenza, è destinato ad acquistare in accuratezza. (Peraltro, come ben documentato nel
Paragrafo 1.1.1, già ora la sua accuratezza è sufficiente a garantire un confronto soddisfacente
tra gli sbilanciamenti valutati ai limiti dell’atmosfera e in superficie).

Ai fini di questo studio, invece, il bilancio relativo all’atmosfera è il meno “utilizzabile” per
la semplice ragione che lo sbilanciamento tra flussi entranti ed uscenti è molto piccolo, del-
l’ordine dei centesimi di watt per metro quadrato. Infatti, come si vedrà nel Paragrafo 1.2, tale
sbilanciamento viene rilevato misurando direttamente gli accumuli e non facendo la differenza
tra i flussi entranti ed uscenti dall’atmosfera che sono significativi solo al decimo di watt per
metro quadrato.

1.2 Lo sbilanciamento
Come si è osservato più volte, la differenza positiva tra flussi energetici entranti e uscenti al
limite dell’atmosfera si traduce in una fornitura continua di energia alla Terra, che il Sistema
Climatico Terrestre ripartisce tra oceano, suolo, atmosfera e criosfera. In questo modo, lo sbi-
lanciamento tra i flussi energetici entranti e uscenti al limite dell’atmosfera diventa il motore
del riscaldamento globale. La ripartizione dello sbilanciamento, invece, controlla gli aumenti
di temperatura che si riscontrano nell’oceano, in prossimità della superficie terrestre e nell’at-
mosfera, oltre a regolare la fornitura di calore alla criosfera e, quindi, la progressiva fusione dei
ghiacci.

Nel Paragrafo 1.1.1, lo sbilanciamento “assoluto” del Sistema Climatico Terrestre è stato va-
lutato come differenza tra flusso solare entrante e flusso infrarosso uscente ai limiti dell’atmo-
sfera. Tuttavia lo sbilanciamento assoluto può anche essere valutato sommando direttamente gli
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sbilanciamenti parziali, ovvero gli incrementi annuali di energia interna dell’oceano, del suolo,
dell’atmosfera e della criosfera.

In realtà, negli ultimi anni, la valutazione diretta degli incrementi ha raggiunto un grado di
accuratezza confrontabile con quello del bilancio ai limiti dell’atmosfera. Infatti, l’accordo tra
i risultati delle misure satellitari di radiazione e quelli locali degli incrementi di energia interna
è già sufficiente a confermare la correttezza di entrambe le procedure di valutazione (poiché è
molto improbabile che due procedure sbagliate conducano agli stessi risultati).

Inoltre, come si è già osservato, le valutazioni dirette degli incrementi annuali dell’energia
interna di oceano, suolo, criosfera e atmosfera sono destinate a diventare sempre più accurate
in un futuro non lontano, grazie all’impiego di sempre più numerosi e sofisticati sensori locali.

In più, vi sono ben note ragioni metrologiche che, soprattutto nel caso di differenze piccole,
consigliano il ricorso alle valutazioni dirette piuttosto che alle valutazioni per differenza. Si
pensi, ad esempio, alla stima di una “tara” con procedura diretta oppure come differenza tra
“peso lordo” e “peso netto” in grammi, utilizzando una bilancia accurata all’1%. Se con una
misura per differenza si ottenesse:

1100 ± 11 � 1000 ± 10 = 100 ± 21 g

si avrebbe un risultato accurato al 21%. Se invece si valutasse direttamente la tara si otterrebbe:
100 ± 1 g, ovvero un risultato accurato all’1%.

Nel quadro di questo studio, un ultimo vantaggio è che le valutazioni dirette degli incrementi
forniscono già la ripartizione dell’aumento totale di energia di energia tra gli accumuli parziali
dell’oceano, del suolo, dell’atmosfera e della criosfera.

1.2.1 Accumulo globale e ripartizione degli aumenti di energia

Come si è già osservato, l’accumulo di energia nel Sistema Climatico Terrestre è legato stret-
tamente al riscaldamento planetario al punto che, secondo molti ricercatori, andrebbe utilizzato
come riferimento nella valutazione del cambiamento climatico al posto del più tradizionale
aumento della temperatura media globale.

Il vantaggio principale, sottolineato dall’IPCC nel recente rapporto “Climate Change 2021 -
The Physical Science Basis”, è quello di consentire una più facile identificazione delle tendenze
pluriennali. Infatti, il semplice confronto tra i due parametri riportato nella Figura 1.2, dimostra
che le oscillazioni casuali della temperatura media globale (in alto) hanno ampiezza molto
maggiore delle oscillazioni omologhe dell’energia interna accumulata (in basso).

(Nel confronto, i gradi Celsius, utilizzati nella nella figura in alto, sono un’unità di misura
familiare, ma altrettanto non si può dire degli zettajoule [ZJ], utilizzati nella figura in basso. Per
i non specialisti, è allora opportuno dire che il prefisso Z sta per 1021 e, ad esempio, 1 ZJ/anno
= 1021 J/anno = 277.778 TWh/anno, ovvero 1 zettajoule all’anno corrisponde a oltre 1,5 volte
il consumo mondiale annuale di energia primaria, che è pari a circa 179.000 TWh/anno.)

Nella recentissima (2023) analisi “ufficiale” del bilancio energetico terrestre: “Il calore ac-
cumulato nel sistema climatico dal 1960 al 2020: dove va l’energia?”, apparso nella rivista
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Fig. 3.5. Components of a horizontal-axis wind turbine 

Figura 1.2: Confronto tra gli andamenti temporali nel periodo 1960 - 2020 dell’anomalia della tempe-
ratura media globale in alto [NASA - GISS], e dell’energia accumulata complessivamente dal Sistema
Climatico Terrestre in basso, suddivisa nei componenti oceano superiore (0-300 m) e (0-700 m), oceano
medio (700-2000 m) e oceano Profondo (maggiore di 2000 m), Suolo, Criosfera ed Atmosfera [German
Climate Computation Centre - DKRZ].
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Figura 1.3: Lo sbilanciamento tra radiazione solare entrante e radiazione infrarossa uscente è misurato
ai limiti dell’atmosfera, mentre la ripartizione percentuale degli accumuli è ricavate dalle misure locali.
I dati in grassetto si riferiscono all’intero periodo 1970-2020, mentre i dati entro parentesi si riferiscono
all’intervallo 2006-2020 [German Climate Computation Centre - DKRZ].

“Earth Systems Science Data” edita dalla “Copernicus Publications”, un gruppo multidiscipli-
nare di ricercatori provenienti da oltre 60 istituti scientifici internazionali ha tratto una serie di
importantissime indicazioni riassunte nel seguito.

La prima e più importante, implicita nella Figura 1.2, è che fino ai primi anni ’70 del secolo
scorso, il clima è stato sostanzialmente stabile. La temperatura media globale non è aumentata
in maniera significativa e lo sbilanciamento tra radiazione solare entrante e radiazione infrarossa
uscente è stato prossimo a zero. Di conseguenza, nei primi 10 anni di osservazione non si è
rilevata alcuna tendenza all’accumulo di energia nel sistema climatico.

Invece, negli ultimi 50 anni la concentrazione di gas serra nell’atmosfera è aumentata con-
siderevolmente e, con essa, sono aumentate sia la temperatura media globale, sia l’accumulo
di energia nel sistema climatico. Le stime quantitative degli aumenti, rilevate da DKRZ, sono
riassunte nell’infografica di Figura 1.3 e da esse si ha che:

• l’aumento totale di energia interna nel Sistema Climatico Terrestre è stato di 381 ± 61 ZJ
nel periodo 1971 - 2020;

• tale, aumento, ripartito su tutta la superficie della Terra (5,1 · 1014 m2) equivale ad uno
sbilanciamento di 0,49 ± 0,1 W/m2;
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• nel periodo 2006 - 2020 lo sbilanciamento è aumentato considerevolmente passando a
0,76 ± 0,2 W/m2 ed indicando così una intensificazione del cambiamento climatico in
atto.

Per quanto riguarda la ripartizione percentuale degli accumuli di energia, la stessa infografica
di Figura 1.3 ci informa che nel periodo 1971-2020 gli assorbimenti relativi sono stati:

• oceano 89%, a sua volta suddiviso per il 55% nei primi 700 metri di profondità, per il
27% tra i 700 e i 2000 metri e per il 7% al di sotto dei 2000 metri;

• suolo 6%;

• criosfera 4% e

• atmosfera 1%.

Nel periodo 2006-2020 la ripartizione percentuale degli accumuli di energia totale è marginal-
mente cambiata e gli assorbimenti relativi sono stati:

• oceano 89%, a sua volta suddiviso per il 52% nei primi 700 metri di profondità, per il
30% tra i 700 e i 2000 metri e per l’8% al di sotto dei 2000 metri (la discrepanza tra
totale, pari a 89, e somma degli addendi, pari a 90, è dovuta agli arrotondamenti);

• suolo 5%;

• criosfera 4% e

• atmosfera 2%.

Si può quindi dire che l’oceano ha continuato ad assorbire la frazione maggiore dell’eccesso di
energia entrante, incrementando però il riscaldamento alle profondità medie. Inoltre l’atmosfera
si è riscaldata considerevolmente aumentando in proporzione il quantitativo di vapore acqueo
(e quindi di calore latente) in essa contenuto.

1.2.2 Conseguenze degli accumuli di energia

Innanzi tutto, va chiarito che ogni “conseguenza” dovrebbe essere illustrata nel contesto di
una trattazione indipendente e molto più estesa di quella riportata nel seguito. Infatti, per ra-
gioni di spazio e semplicità, qui è solo possibile accennare in estrema sintesi ad alcuni punti
particolarmente significativi.

• L’oceano è la componente più importante del Sistema Climatico Terrestre in quanto
ricopre il 70% della superficie e accumula il 90% circa dell’energia in eccesso.
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• Accumulando energia, l’acqua dell’oceano si riscalda e si espande, tanto è vero che circa
la metà dell’aumento del livello del mare verificatosi negli ultimi 25 anni è attribuibile
all’aumento di temperatura.

• Gli aumenti di temperatura nell’oceano sono diversi nelle diverse aree e ciò favorisce
i cambiamenti nella distribuzione delle concentrazioni saline, interferendo con le cor-
renti termoaline (cioè dovute all’azione combinata delle variazioni di densità con la
temperatura e la concentrazione).

• Le eventuali variazioni future delle correnti oceaniche potrebbero avere conseguenze
catastrofiche non facilmente prevedibili al momento.

• L’aumento di temperatura superficiale dell’oceano e del suolo riscalda l’aria nella prima
troposfera e intensifica l’evaporazione, dai mari e dal suolo nudo, e la traspirazione delle
piante.

• A questo punto, si può dire che l’intera superficie del Pianeta contribuisce in maniera
significativa agli aumenti di temperatura e umidità dell’aria.

• Le variazioni della densità dell’aria legate agli aumenti di temperatura e umidità pro-
vocano cambiamenti nel regime dei venti e aumentano la frequenza delle precipitazioni
anomale.

• Gli aumenti di temperatura del terreno in profondità nelle zone fredde, portano allo scon-
gelamento del permafrost con conseguenze geologiche importanti quali frane e smotta-
menti.

• Nella criosfera il ghiaccio assorbe energia sotto forma di calore latente scongelandosi e,
di conseguenza, i cambiamenti associati all’aumento della temperatura media globale del
Pianeta causano la riduzione dei ghiacciai, la diminuzione delle banchise e la perdita di
grandi masse di ghiaccio nelle calotte polari artica e antartica.

1.3 I gas serra
Come si vede nella Figura 1.4 in alto, sia le radiazioni solari (corte e comprese in gran par-
te nei campi dell’ultravioletto e del visibile), sia le radiazioni emesse dalla superficie terrestre
(lunghe e interamente comprese nel campo dell’infrarosso) sono parzialmente assorbite durante
l’attraversamento dell’atmosfera. Più precisamente, la figura in alto riporta in linea continua i
poteri emissivi monocromatici adimensionali (ovvero divisi per i rispettivi valori massimi) delle
radiazioni provenienti dal Sole (a sinistra), e di quelle provenienti dalla superficie terrestre (a
destra). A causa dell’assorbimento atmosferico, descritto in dettaglio dalla Figura 1.4 al centro,
la radiazione solare in arrivo sulla superficie terrestre (area colorata in arancione) risulta infe-
riore a quella emessa dal Sole, mentre la radiazione emessa dalla superficie terrestre che passa
attraverso la finestra atmosferica senza subire alcun assorbimento (area colorata in azzurro) è
molto inferiore a quella totale emessa dalla superficie terrestre.
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Figura 1.4: Radiazioni che attraversano l’atmosfera. In alto a linea continua: radiazioni provenienti dal
Sole (a sinistra) e dalla superficie terrestre (a destra); evidenziate dalle aree sottostanti colorate: radia-
zioni solari in arrivo sulla superficie terrestre (arancione) e radiazioni “terrestri” che lasciano l’atmosfera
senza subire alcun assorbimento (azzurro). Al centro: percentuali di assorbimento delle radiazioni in
funzione della lunghezza d’onda. In basso: contributi percentuali all’assorbimento ascrivibili ai gas
atmosferici e alla dispersione di Rayleigh [Wikipedia].

Le Figura 1.4 in basso completa le due precedenti mostrando le componenti dell’assorbimen-
to atmosferico. A sinistra si vede che le radiazioni solari più corte sono assorbite in gran parte
dall’ozono, mentre quelle solari più lunghe sono assorbite, ma in piccola parte, dal vapore d’ac-
qua e dall’anidride carbonica. In aggiunta, ma non rappresentate nella figura, le particelle scure
in sospensione (fuliggine) possono assorbire le radiazioni solari, mentre le particelle chiare in
sospensione (polveri e goccioline) possono disperdere le radiazioni stesse. In tale contesto,
appaiono particolarmente importanti le dispersioni isotrope causate dalle particelle più piccole
(D < 0,1 µ m) che, avendo dimensioni confrontabili con quelle delle radiazioni ultraviolet-
te, possono rimandare verso lo spazio buona parte delle radiazioni più corte in arrivo, dando
origine a quella che viene definita dispersione di Rayleigh.

(L’assorbimento implica la successiva riemissione isotropa nell’infrarosso in quanto le parti-
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celle diventano, a loro volta, sorgenti di radiazione che si trovano ad una temperatura prossima a
quella della superficie terrestre. Per contro la dispersione, in inglese “scattering” ovvero “spar-
pagliamento”, implica solo deviazioni in direzioni diverse e, a differenza dell’assorbimento,
non altera lo spettro di frequenze della radiazione solare deviata.)

A questo punto, appare naturale definire “gas serra” i gas atmosferici che, come evidenziato
nella parte destra della Figura 1.4 in basso, presentano bande di assorbimento nell’infrarosso.
Come si può vedere, nell’attraversamento dell’atmosfera le radiazioni infrarosse sono assorbite
in gran parte dal vapore acqueo che, per questo motivo, può essere considerato il principale gas
serra e in buona parte dall’anidride carbonica. Seguono, in ordine di importanza, il metano,
il protossido di azoto, l’ozono (che ha bande di assorbimento anche nell’infrarosso) e i gas
fluorurati (che non sono evidenziati nella figura).

1.3.1 Emissioni antropiche di gas serra

La comunità scientifica è d’accordo nell’attribuire la responsabilità maggiore del cambiamento
climatico alle emissioni di gas serra collegate alle attività umane e, in coerenza, le statistiche
“ufficiali” come quella della Figura 1.5 riportano le emissioni dei principali gas serra di origine
antropica ripartite per fonti. In tali statistiche le emissioni dei gas diversi dall’anidride carboni-
ca [CO2] sono moltiplicate per il loro potenziale di riscaldamento globale GWP (Global War-
ming Potential) in modo da ottenere i rispettivi potenziali “equivalenti” in anidride carbonica
[CO2 eq].

(Il GWP esprime il contributo all’effetto serra, in uno specifico intervallo di tempo, delle
molecole di un gas climalterante rapportato all’effetto della CO2, il cui potenziale di riferimento
è pari a 1. In genere, e nel seguito, i valori del GWP sono calcolati per un intervallo di tempo
di 100 anni.)

Ciò premesso si trova che il GWP in 100 anni è pari a 21 per il metano [CH4] e 310 per il
protossido di azoto [NO2] ovvero, in un periodo di 100 anni una molecola di metano ha un
effetto climalterante in atmosfera pari a quello di 21 molecole di anidride carbonica, mentre
una molecola di protossido di azoto ha un effetto pari a quello di 310 molecole di anidride
carbonica.

(Le emissioni di metano sono associate alla fermentazione anaerobica di sostanze organiche
come, ad esempio, le deiezioni degli animali negli allevamenti e i residui vegetali nelle risaie
coperte d’acqua, ma provengono anche dalle attività di estrazione e trasporto del gas naturale.
Il protossido di azoto, invece, è liberato nell’atmosfera dai fertilizzanti agricoli azotati.)

Va osservato anche che emissioni antropiche molto ridotte di gas con GWP molto elevati
possono dare contributi importanti al cambiamento climatico. Questo potrebbe essere il caso,
ad esempio, delle emissioni di gas fluorurati [F] i cui potenziali di riscaldamento globale so-
no molto alti. Fortunatamente, le loro emissioni sono limitate drasticamente dalle misure di
contenimento entrate in vigore recentemente.

(In Europa vige, anche se in attesa di modifiche, il Regolamento UE 517/2014 recepito in
Italia dal DPR 146/2018, che ha istituito l’obbligo di registrare gli interventi di installazio-
ne, riparazione, manutenzione, controllo delle perdite e smantellamento, delle apparecchiature
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Figure S.1 

  Note: CO2 eq with GWPs from IPCC AR4 

Decrease of more than 3.7% in global emissions in 2020 due to 
COVID-19 pandemic recession 
In 2020, the year in which the world economy and society was fully affected by the COVID-19 
pandemic, the global total of Gross Domestic Product (GDP) showed a 2.8% decline. Similarly, the 
standard Fast-Track estimate of global total GHG emissions in 2020 (‘FT2020’) declined by -3.7% (±1.5%) 
to 49.8 GtCO2 eq (and likely a somewhat larger real decline, see below). In 2020, global GHG 
emissions mostly consisted of CO2 (about 72%, excluding land-use change), other significant shares 
are from methane (CH4), nitrous oxide (N2O) and fluorinated gases (F-gases) with 19%, 6% and 
2.7%, respectively.  
 
The Fast-Track estimates of total GHG emissions in 2020 for the top-5 countries and the European 
Union showed that all declined, except for those in China, which saw an increase of 1.5%. The five 
others saw declining GHG emissions in 2020: United States -8.5%, European Union (EU-27) -8.4%, 
India -3.9%, Russian Federation-4.9%, and Japan -6.3%.  
 
The more than 3.7% decrease in global GHG emissions in 2020 was mainly due to a 5.1% decrease 
in global CO2 emissions from fossil-fuel combustion and industrial non-combustion processes 
(excluding those from land-use change), which in turn was mainly due to a 5.9% decline in CO2 
emissions from fossil fuel combustion. The latter estimate is very close to the IEA estimate of 5.8% 
decline published in April 2021 and the estimate of 5.6% decline estimated by the Global Carbon 
Budget in December 2021 for the emissions from fossil-fuel combustion. 
 

Figura 1.5: Emissioni antropiche annuali dei principali gas serra ripartite per fonti ed espresse in miliardi
di tonnellate di anidride carbonica equivalente [PBL - Netherlands Environmental Assessment Agency].

tecnologiche contenenti gas F. Le più diffuse tra queste apparecchiature sono i frigoriferi e le
pompe di calore, e quindi, restrizioni ed obblighi imposti dal Regolamento e dal DPR prima
citati vanno ad impattare sulla vita di tutti i giorni.)

Com’era da aspettarsi, la maggior parte delle emissioni di anidride carbonica proviene dal-
l’uso dei combustibili fossili a scopi energetici. Tuttavia, nella Figura 1.5, si vede che un ruolo
importante è rivestito anche dalle emissioni, contraddistinte dall’acronimo LULUFC (Land Use
Land Use Change and Forestry), collegate alla gestione del territorio ed ai cambiamenti di de-
stinazione d’uso dei terreni agricoli e delle foreste. Senza entrare in troppi dettagli tecnici si può
osservare, a titolo di esempio, che il prosciugamento delle torbiere per far posto a coltivazio-
ni, l’abbattimento delle foreste o l’aratura delle praterie generano emissioni perché liberano gli
stock di carbonio presenti nel terreno. All’opposto, azioni come l’imboschimento o la conver-
sione delle terre arabili in pascoli possono proteggere gli stock di carbonio presenti nel terreno
o, addirittura, determinare il sequestro nel terreno di nuovo carbonio catturato dall’atmosfera.

Nei casi più frequenti, le emissioni collegate al cambiamento di destinazione d’uso dei terreni
sono associate, essenzialmente, al rilascio di anidride carbonica durante i processi aerobici di
decomposizione dell’humus per opera dei batteri del suolo. Le conseguenze del cambiamento
di destinazione d’uso sono particolarmente devastanti quando si procede al taglio di boschi
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per fare posto a coltivazioni stagionali, e quando aree agricole (o peggio boschive) vengono
urbanizzate.

Il LULUFC, tuttavia, tiene conto anche delle emissioni di anidride carbonica durante gli in-
cendi boschivi. A questo proposito può essere interessante notare che il picco chiaramente
visibile nella curva del LULUFC nel 1997 è stato provocato dall’incendio delle foreste in Indo-
nesia mentre il picco del 2019 è associato agli incendi in Amazzonia, nell’Artico e in Australia.
(Interessante è anche la diminuzione delle emissioni antropiche complessive nel 2020 associata
al COVID che, purtroppo, è stato più che compensata dalla ripresa delle emissioni negli anni
successivi).

1.3.2 Ozono e vapore acqueo

L’ozono e il vapore acqueo sono gas serra di origine naturale, in quanto l’ozono [O3] si forma
nella stratosfera per l’azione dei raggi solari ultravioletti sull’ossigeno molecolare [O2], mentre
il vapore si forma durante il ciclo idrologico dell’acqua. Poiché la Figura 1.5 non si occupa di
ozono e vapore acqueo, appare opportuno spiegare tali assenze andando al di là della giustifi-
cazione riduttiva che “le emissioni antropiche sono le uniche su cui è possibile intervenire per
mitigare il cambiamento climatico”.

In effetti, per quel che riguarda l’ozono, si può affermare con tranquillità che i benefici offerti
da questo gas nella schermatura dalle radiazioni solari ultraviolette sono certamente superiori,
qualitativamente e quantitativamente, all’impatto negativo sul cambiamento climatico esercitato
dalla sua modesta azione di assorbimento delle radiazioni infrarosse.

Per quel che riguarda il vapor d’acqua, invece, il discorso è necessariamente più articolato
dal momento che il vapor d’acqua è il più importante dei gas serra (al punto che, secondo studi
recenti, è responsabile per 2/3 dell’aumento della temperatura media globale rispetto all’epoca
preindustriale). Infatti, l’assenza del vapor d’acqua dalle statistiche del tipo riportato nella
Figura 1.5 è stata spesso interpretata in modo strumentale dai “negazionisti” del cambiamento
climatico che hanno accusato i climatologi di ignorare la principale forzante climatica naturali
per concentrarsi sulla (secondo loro) falsa necessità di ridurre i consumi dei combustibili fossili.
In realtà, come si cercherà di dimostrare nel seguito, il vapore d’acqua presente nell’atmosfera
non è la causa ma una conseguenza del cambiamento climatico.

In primo luogo va osservato che il comportamento del vapor d’acqua è diverso da quello
degli altri gas serra in quanto può condensare a temperature prossime a quelle dell’ambiente
e, in aggiunta, può essere contenuto nell’aria solo in quantità limitate, sia pur crescenti con la
temperatura. Più precisamente, la Termodinamica stabilisce che la massa di vapor acqueo che
può essere contenuta in una massa unitaria di aria secca aumenta del 7% circa per ogni grado
Celsius di aumento della temperatura. (Infatti, a causa del cambiamento climatico in corso,
la quantità massima di vapore contenibile nell’unità di massa di aria sta aumentando di una
percentuale compresa tra l’1 e il 2% per decennio).

La spiegazione sta nel fatto che la pressione parziale del vapore nell’aria può arrivare, al più,
alla pressione di saturazione che, a sua volta, è una funzione crescente della temperatura. Perciò,
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quando la temperatura di una massa d’aria umida diminuisce, diminuisce anche la pressione di
saturazione e, con essa, la quantità massima di vapore che può essere contenuta in quell’aria,
costringendo la quantità eccedente a condensare.

Per questo motivo, ad esempio, l’aria fredda ai Poli contiene pochissimo vapore a differenza
dell’aria calda all’Equatore che, generalmente, è molto ricca di umidità. Tuttavia, quando l’aria
calda e umida all’Equatore viene trasportata dalle correnti convettive a quote alte e fredde, dà
origine a grandi sistemi di nubi ed a precipitazioni molto intense che, nei secoli, hanno favorito
la formazione delle grandi foreste equatoriali.

Da un altro punto di vista si può osservare che il vapor d’acqua viene immesso in quantità
crescenti nell’atmosfera durante i processi di evaporazione sempre più intensi che hanno luogo
al di sopra di mari sempre più caldi a causa del cambiamento climatico. In ottemperanza al
limite termodinamico, però, se quest’aria umida viene trasportata in aree fredde dà origine a
precipitazioni tanto più intense quanto maggiore è la quantità di vapore in essa contenuto.

A causa di questi continui processi di evaporazione-condensazione, i tempi medi di residenza
del vapore acqueo in atmosfera non superano le due settimane. Per contro, i gas serra inconden-
sabili hanno tempi di residenza dell’ordine di anni e, una volta immessi nell’atmosfera, sono
rimossi a fatica ed esercitano un impatto sul cambiamento climatico che non dipende ne’ dalla
temperatura ne’ dalla quota alla quale si trovano.

Tutto ciò ha spinto i climatologi ad affermare che la sempre più grande quantità vapore d’ac-
qua presente nell’atmosfera non è la causa ma una conseguenza del cambiamento climatico. Il
ragionamento alla base di tale affermazione è semplice: i gas serra incondensabili innescano un
aumento della temperatura, e tale aumento intensifica i processi di evaporazione immettendo
nell’aria più vapore acqueo che, essendo un gas serra molto potente, amplifica ulteriormente
l’aumento di temperatura che ci sarebbe stato anche in sua assenza. Siamo, quindi, in pre-
senza di quello che, in teoria dei sistemi, viene definito un processo a feedback (in italiano
“retroazione”) positivo schematizzabile come nella Figura 1.6.

In conclusione, a causa del feedback positivo, la presenza del vapor d’acqua nell’atmosfera
aumenta considerevolmente l’incremento di temperatura che ci sarebbe stato in presenza dei
soli gas serra incondensabili. Peraltro in assenza di vapore, e quindi di acqua, la vita sulla
Terra non sarebbe stata possibile e, in assenza dei gas serra incondensabili che hanno innescato
il cambiamento climatico, il nostro sarebbe ancora un Pianeta inabitabile alla temperatura di
equilibrio di -18°C.

1.4 Nubi e aerosol
Un esame anche sommario del bilancio energetico della Terra riportato nella Figura 1.1, mostra
che il sistema climatico del nostro Pianeta non è condizionato soltanto dalla concentrazione di
gas climalteranti, ma dipende anche da un insieme complesso di influenze tra le quali spiccano
quelle esercitate da nubi ed aerosol atmosferici. Capire queste influenze è quindi di vitale
importanza per prevedere l’evoluzione del clima e mettere in atto misure efficaci di mitigazione
e adattamento.
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Figura 1.6: Un esempio di retroazione positiva: le emissioni di anidride carbonica equivalente innescano
il riscaldamento globale che il vapore d’acqua presente nell’atmosfera amplifica causando, a sua volta, un
aumento dell’evaporazione e, quindi, della concentrazione di vapore nell’atmosfera [PBL - Netherlands
Environmental Assessment Agency].

Evidentemente, spetta ai climatologi formulare previsioni quantitative accurate sull’evoluzio-
ne del clima ma, ad esempio, interessa tutti noi scoprire se, in futuro, nubi e aerosol contri-
buiranno a mitigare o ad aggravare il riscaldamento globale indotto dai gas serra (ovvero se
innescheranno processi a “feedback” negativo o positivo). A queste domande si cercherà di
rispondere nel seguito di questa sezione restando, tuttavia, nei limiti propri di una trattazione
non specialistica.

1.4.1 Tipi di nubi

È esperienza comune che le nubi interferiscano non solo con la radiazione solare in entrata ma
anche con le radiazioni infrarosse in uscita, dal momento che, ad esempio, sia le temperature
massime estive sia le temperature minime invernali vengono raggiunte quando il cielo è sereno.
Generalizzando, si può dire che le nubi sono in grado di esercitare sia un effetto raffreddante
(feedback negativo), riflettendo parte della radiazione solare in arrivo, sia un effetto riscaldante
(feedback positivo), assorbendo parte della radiazione infrarossa proveniente dalla superficie
terrestre.

L’effetto raffreddante aumenta con la copertura nuvolosa, ovvero con la percentuale di su-
perficie sovrastata dalle nubi, e con la reflettanza, o “albedo” delle nubi stesse. A sua volta,
l’albedo aumenta al crescere del numero di goccioline d’acqua incontrate nel loro percorso dai
raggi solari, ovvero con il prodotto della densità di goccioline presenti nelle nubi per lo spessore
delle nubi stesse.
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Figura 1.7: Principali tipi di nubi, raggruppati per altezza e forma, identificati dai nomi latini e dalle
sigle internazionali a due lettere [Wikipedia].

L’effetto riscaldante aumenta con la differenza tra i flussi infrarossi in arrivo e in partenza dalle
nubi. Infatti, le nubi assorbono parte della radiazione infrarossa proveniente dalla superficie
terrestre e la irradiano di nuovo in tutte le direzioni (ovvero, complessivamente, in parti uguali
verso lo spazio libero in alto e verso la superficie terrestre in basso). In una situazione di
questo tipo, però, le nubi si trovano a temperatura minore della superficie terrestre e ricevono un
flusso radiativo maggiore (perché proveniente da una sorgente a temperatura più alta) di quello
che poi riemettono a temperatura più bassa. Infatti, è la differenza positiva tra i due flussi ad
esercitare l’effetto riscaldante sull’atmosfera e, quindi, si capisce perché l’effetto riscaldante
cresca all’aumentare dell’altezza delle nubi in quanto, con l’altezza, diminuisce la temperatura
delle nubi.

Come illustrato anche nella Figura 1.7, con l’esclusione dei cumolonembi e dei nembostrati
che hanno un forte sviluppo verticale, le nubi rientrano in una delle tre categorie sottocitate:

• nubi alte come i cirri, i cirrostrati e i cirrocumuli;

• nubi medie come gli altocumuli e gli altostrati e

• nubi basse come i cumuli, gli stratocumuli e gli strati.
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(In questa classificazione, i cumulonembi, associati ai temporali, e i nembostrati, associati alle
precipitazioni sotto forma di pioggia o neve, rientrerebbero in una quarta categoria, che non
interessa questo studio).

Dalla stessa Figura 1.7, si vede che le nubi basse sono caratterizzate da spessori considerevoli
e, quindi, riflettono una frazione significativa della radiazione solare in arrivo. Inoltre, stazio-
nando ad altezze limitate, si trovano a temperature prossime a quelle della superficie terrestre
e, di conseguenza, non esercitano sull’atmosfera un effetto riscaldante significativo. Comples-
sivamente, la riflessione di gran parte dell’energia solare e l’effetto riscaldante ridotto fanno sì
che le nubi basse agiscano come moderatrici del clima (feedback negativo).

Per contro, dalla Figura 1.7 si vede che le nubi alte sono caratterizzate da spessori ridotti e,
quindi, lasciano passare la maggior parte della radiazione solare in arrivo. Inoltre, stazionando
a grandi altezze si trovano a temperature molto inferiori a quella della superficie terrestre e, di
conseguenza, esercitano sull’atmosfera un effetto riscaldante significativo. Complessivamente,
la trasparenza all’energia solare e l’effetto riscaldante significativo fanno sì che le nubi alte
contribuiscano al riscaldamento ambientale (feedback positivo).

Per completezza, si può dire anche che le nubi medie hanno un comportamento neutro (feed-
back trascurabile) ovvero, come era da aspettarsi, intermedio tra quelli delle nubi basse e delle
nubi alte.

Attualmente (2024), prevalgono le nubi basse e quindi, complessivamente, il sistema delle
nubi contribuisce a moderare l’aumento della temperatura media globale. D’altra parte, tra i
climatologi vi è consenso sul fatto che le nubi siano, a loro volta, condizionate dal riscaldamento
ambientale, al punto da invertire il contributo al clima e far sì che, in futuro, il sistema delle
nubi anziché moderare finirà per accentuare il riscaldamento ambientale. Per giustificare questa
inversione di tendenza collegata all’aumento della temperatura media globale, nella letteratura
vengono citati due processi che saranno discussi nel seguito.

1.4.2 Il futuro delle nubi

I climatologi si aspettano che, in futuro, il sistema delle nubi contribuirà, complessivamente, ad
accentuare il riscaldamento ambientale, a causa di tre processi legati all’aumento della tempe-
ratura media globale. Il primo di questi, universalmente accettato, è l’aumento di quota della
tropopausa (la zona che segna il confine tra troposfera e stratosfera) con la conseguente dilata-
zione della troposfera che, a sua volta, farà salire di quota le nubi. Il secondo, più controverso, è
il diradamento delle nubi basse, mentre il terzo, ritenuto abbastanza probabile, è la diminuzione
del numero di goccioline mediamente contenute, per unità di volume, nelle nubi con la con-
seguente diminuzione della riflettenza delle nubi stesse. I primi due processi saranno discussi
in questo paragrafo mentre il terzo, legato all’interazione tra nubi ed aerosol, sarà discusso nel
paragrafo successivo.
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Aumento di quota della tropopausa

Per spiegare questo effetto, conviene partire dalla constatazione che, nella tropopausa si ha una
inversione termica che blocca ogni possibilità di ulteriore risalita delle nubi. Tale inversione
è il risultato della diminuzione della temperatura con la quota nella troposfera, a causa del
graduale ridursi della pressione atmosferica, e del contemporaneo aumento di temperatura con
la quota nella stratosfera, a causa del riscaldamento dovuto all’assorbimento delle radiazioni
solari ultraviolette da parte dell’ozono.

Decenni di osservazioni, tradizionali e satellitari, hanno consentito di definire una atmosfera
standard rappresentativa dei valori medi annuali di temperatura, pressione, densità e viscosità
dell’aria misurati alle diverse quote alla latitudine di 45° nord. In tale atmosfera, l’altezza della
tropopausa è assunta convenzionalmente pari alla quota in cui la pressione è pari a 200 hPa (=
200 mb), circa 1/5 della pressione atmosferica al suolo.

(Non è inutile ricordare che la pressione atmosferica misura la forza esercitata dall’aria per
unità di superficie e il suo valore medio annuale, a 45° nord e a livello del mare, è pari a 1013,25
mb = 1013,25 hPa = 101.325 Pa, ovvero 101.325 newton per metro quadrato o, se vogliamo,
10332,275 chilogrammi forza per metro quadrato. Ciò significa che la massa di aria contenuta
in una colonna di atmosfera avente una sezione di 1 metro quadrato supera le 10 tonnellate
mentre la massa d’aria che sovrasta la tropopausa supera le 10/5 = 2 tonnellate).

Nell’atmosfera reale, la diminuzione di pressione con la quota è già più rapida quando l’aria
è fredda e più lenta quando l’aria è calda e meno densa. Infatti, l’altezza della troposfera di-
minuisce con la latitudine dall’equatore (dove l’aria è molto calda) ai poli (dove l’aria è molto
fredda) e, alle latitudini intermedie varia considerevolmente con le stagioni (nel nostro emisfe-
ro aumenta d’estate e diminuisce in inverno). Pertanto, il futuro riscaldamento dell’atmosfera,
dovuto all’effetto serra, causerà una dilatazione della troposfera che, a sua volta, farà salire di
quota le nubi fino ai limiti della tropopausa. Pertanto si avrà un aumento nella percentuale di nu-
bi alte e ciò farà sì che, complessivamente, l’effetto esercitato dalle nubi passerà da raffreddante
a riscaldante come illustrato nella Figura 1.8.

Diradamento delle nubi basse

Negli ultimi anni le osservazioni satellitari, interpretate con metodologie statistiche, hanno di-
mostrato che l’aumento della temperatura media globale è associato anche ad una riduzione
della copertura nuvolosa bassa (particolarmente accentuata nell’oceano subtropicale). La spie-
gazione fornita per giustificare questo diradamento si basa sulla constatazione che, all’aumen-
tare della temperatura, l’aria può contenere più vapore senza arrivare alla saturazione e, quindi,
senza arrivare alla formazione di goccioline e nubi.

Si tratta di una spiegazione non del tutto convincente e, ad esempio, l’IPCC non la riporta
nella sua analisi sui futuri contributi delle nubi al riscaldamento ambientale. D’altra parte,
la tendenza al diradamento delle tubi basse all’aumentare della temperatura media globale è
certa, come è certo che le nubi basse riflettano una frazione significativa della radiazione solare
in arrivo. Pertanto, ci si deve aspettare un effetto riscaldante dal diradamento della copertura
nuvolosa bassa, qualunque sia la causa della riduzione nella copertura nuvolosa.
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Figura 1.8: L’attuale prevalenza di nubi basse (a sinistra) ha un effetto raffreddante, mentre la futura
prevalenza di nubi alte (a destra) avrà un effetto riscaldante [ESA - Agenzia Spaziale Europea].

Diminuzione delle goccioline nelle nubi

Come si vedrà meglio nel paragrafo che segue, il numero di goccioline mediamente contenute
per unità di volume nelle nubi, dipende dalla concentrazione di aerosol nell’atmosfera ovvero
dal numero, per unità di volume, delle particelle in sospensione nell’atmosfera. Infatti, sono tali
particelle che, agendo da nuclei di condensazione, consentono la formazione delle goccioline
nelle nubi. Poiché, la riflettenza di una nube diminuisce al diminuire del numero di goccioline
incontrate dai raggi solari nell’attraversare la nube stessa, si può affermare che la riflettenza
delle nubi diminuirebbe al diminuire della concentrazione di aerosol nell’atmosfera, ovvero
diminuirebbe al ridursi dell’inquinamento atmosferico (che è l’obiettivo ecologico a cui si dovrà
necessariamente tendere in futuro).

1.4.3 Aerosol atmosferici

Con il nome di “aerosol atmosferici” si intendono gli insiemi di piccole particelle, solide o
liquide, in sospensione nell’atmosfera. Le dimensioni delle particelle variano tra quelle di una
molecola di DNA (qualche nanometro), fino a quelle di un capello umano (qualche millesimo
di millimetro). Le dimensioni sono molto importanti perché condizionano il tempo in cui le
particelle possono rimanere in sospensione e, come è ben noto, le goccioline/particelle più
piccole restano in sospensione più a lungo.

Esistono aerosol di origine naturale e aerosol di origine antropica. Gli aerosol di origine
naturale comprendono, ad esempio, i pollini, le polveri minerali, gli spray marini e le ceneri
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Figura 1.9: Effetti indiretti e diretto degli aerosol sul clima. A sinistra effetto indiretto attuale, al centro
effetto diretto attuale e futuro e a destra effetto indiretto futuro [ESA - Agenzia Spaziale Europea].

vulcaniche, mentre gli aerosol di origine antropica comprendono, ad esempio, le polveri pro-
dotte dal traffico (usura di freni, pneumatici ed asfalto), i particolati prodotti dalle combustioni
e quelli derivanti da attività industriali (con, in prima linea, la metallurgia e la produzione di
cemento).

Come schematizzato nella Figura 1.9, gli aerosol esercitano effetti importanti sul clima sia
direttamente, riflettendo parzialmente la radiazione solare entrante, sia indirettamente agendo
come nuclei di condensazione durante il processo di formazione delle nubi. Va subito precisato
che gli effetti indiretti sono i più importanti in quanto all’aumentare della concentrazione di
aerosol nell’atmosfera cresce il numero di goccioline contenute per unità di volume nelle nubi
e con esso cresce la riflettenza della nubi stesse.

Ovviamente sia l’effetto diretto sia quello indiretto contribuiscono a moderare l’aumento del-
la temperatura media globale. Infatti, fino agli anni ’70 del secolo scorso ci si chiedeva se la
temperatura media globale fosse destinata a diminuire a causa dell’aumento della concentrazio-
ne di aerosol legata all’inquinamento, o a crescere a causa dell’aumento nella concentrazione
atmosferica di gas serra.

L’aumento, continuo della temperatura media globale negli ultimi 50 anni ha dissipato i dubbi
di questo tipo. Per contro sono sorti dubbi sul possibile andamento della concentrazione di
aerosol nell’atmosfera e, quindi, sull’importanza del loro effetto raffreddante. È vero che un
aumento della concentrazione di inquinanti contribuirebbe a moderare il riscaldamento globale,

21



1. TUTTO COMINCIA CON IL SOLE

ma è vero anche che un tale effetto benefico sarebbe pagato a caro prezzo con i danni che
l’inquinamento atmosferico crescente provocherebbe alla salute umana.

Di conseguenza, è ragionevole pensare che la situazione schematizzata a sinistra della Figu-
ra 1.9 riguardi il passato e che, in futuro, si tenda a realizzare la situazione schematizzata a
destra della Figura 1.9. In tale situazione si ridurrebbe l’effetto diretto di riflessione da parte
degli aerosol, ma si ridurrebbe ancor più l’effetto di indiretto di riflessione da parte delle nubi.
Ciò avrebbe enormi vantaggi per la salute ma accentuerebbe il riscaldamento globale al quale,
comunque, si potrebbe, auspicabilmente, far fronte riducendo le emissioni di gas serra.
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Capitolo 2

L’atmosfera e l’aria umida

2.1 Struttura verticale dell’atmosfera

La troposfera, è la parte più bassa dell’atmosfera ed è anche il luogo dove viviamo e, allo stesso
tempo, è il luogo dove si forma il “tempo” attraverso un insieme complicato di interazioni che
coinvolgono temperatura, pressione atmosferica, umidità, nubi, venti e precipitazioni. (Il nome
troposfera deriva dal greco “tropos”, ovvero cambiamento, e sottolinea il fatto che è lo strato
“sferico” di atmosfera dove avviene la maggior parte dei cambiamenti meteorologici).

Pertanto, al fine di comprendere la meteorologia, conviene partire proprio dalla troposfera
adottando, fin dall’inizio, una prospettiva “spaziale” poiché, dalla nostra prospettiva terrestre, è
difficile persino capire dove finisce l’atmosfera e inizia lo spazio.

Quando si guarda la Terra dallo spazio (come l’astronauta che ha scattato la foto del cielo al

Figura 2.1: Tramonto sull’Oceano Indiano fotografato dalla Stazione Spaziale Internazionale il 25
maggio 2010. [SSI-2010].
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2. L’ATMOSFERA E L’ARIA UMIDA12 CHAPTER 1

them), but — as we have seen — these same molecules have 
weight. In fact, air is surprisingly heavy. The weight of all the 
air around the earth is a staggering 5600 trillion tons, or 
about 5.136 ! 1018 kg. The weight of the air molecules acts 
as a force upon the earth. The amount of force exerted over 
an area of surface is called atmospheric pressure or, simply, air
pressure.* The pressure at any level in the atmosphere may 
be measured in terms of the total mass of air above any point. 
As we climb in elevation, fewer air molecules are above us; 
hence, atmospheric pressure always decreases with increasing 
height. Like air density, air pressure decreases rapidly at fi rst, 
then more slowly at higher levels, as illustrated in Fig. 1.9.

!  Figure 1.10 also illustrates how rapidly air pressure de-
creases with height. Near sea level, atmospheric pressure is 
usually close to 1000 mb. Normally, just above sea level, at-
mospheric pressure decreases by about 10 mb for every 100 
meters (m) increase in elevation — about 1 inch of mercury 
for every 1000 feet (ft) of rise. At higher levels, air pressure 
decreases much more slowly with height. With a sea-level 
pressure near 1000 mb, we can see in Fig. 1.10 that, at an al-
titude of only 5.5 km (3.5 mi), the air pressure is about 500 
mb, or half of the sea-level pressure. This situation means 
that, if you were at a mere 5.5 km (about 18,000 ft) above the 
earth’s surface, you would be above one-half of all the mole-
cules in the atmosphere.

At an elevation approaching the summit of Mt. Everest 
(about 9 km, or 29,000 ft — the highest mountain peak on 

earth), the air pressure would be about 300 mb. The summit 
is above nearly 70 percent of all the air molecules in the at-
mosphere. At an altitude approaching 50 km, the air pressure 
is about 1 mb, which means that 99.9 percent of all the air 
molecules are below this level. Yet the atmosphere extends 
upwards for many hundreds of kilometers, gradually becom-
ing thinner and thinner until it ultimately merges with outer 
space. (Up to now, we have concentrated on the earth’s atmo-
sphere. For a brief look at the atmospheres of the other plan-
ets, read the Focus section on pp. 14–15.)

LAYERS OF THE ATMOSPHERE We have seen that both air 
pressure and density decrease with height above the 
earth — rapidly at fi rst, then more slowly. Air temperature, 
however, has a more complicated vertical profi le.*

Look closely at !  Fig. 1.11 and notice that air temperature 
normally decreases from the earth’s surface up to an altitude 
of about 11 km, which is nearly 36,000 ft, or 7 mi. This de-
crease in air temperature with increasing height is due pri-
marily to the fact (investigated further in Chapter 2) that 
sunlight warms the earth’s surface, and the surface, in turn, 
warms the air above it. The rate at which the air temperature 
decreases with height is called the temperature lapse rate. 
The average (or standard) lapse rate in this region of the lower 
atmosphere is about 6.5°C for every 1000 m or about 3.6°F 
for every 1000 ft rise in elevation. Keep in mind that these 
values are only averages. On some days, the air becomes 
colder more quickly as we move upward. This would increase 
or steepen the lapse rate. On other days, the air temperature 
would decrease more slowly with height, and the lapse rate 
would be less. Occasionally, the air temperature may actually 
increase with height, producing a condition known as a tem-
perature inversion. So the lapse rate fl uctuates, varying from 
day to day and season to season.

The region of the atmosphere from the surface up to 
about 11 km contains all of the weather we are familiar with 
on earth. Also, this region is kept well stirred by rising and 
descending air currents. Here, it is common for air molecules 
to circulate through a depth of more than 10 km in just a few 
days. This region of circulating air extending upward from 
the earth’s surface to where the air stops becoming colder 
with height is called the troposphere — from the Greek tro-
pein, meaning to turn or change.

Notice in Fig. 1.11 that just above 11 km the air tempera-
ture normally stops decreasing with height. Here, the lapse 
rate is zero. This region, where, on average, the air tempera-
ture remains constant with height, is referred to as an isother-
mal (equal temperature) zone.† The bottom of this zone 
marks the top of the troposphere and the beginning of an-
other layer, the stratosphere. The boundary separating the 

*Because air pressure is measured with an instrument called a barometer, atmo-
spheric pressure is often referred to as barometric pressure.

*Air temperature is the degree of hotness or coldness of the air and, as we will see 
in Chapter 2, it is also a measure of the average speed of the air molecules.

†In many instances, the isothermal layer is not present, and the air temperature 
begins to increase with increasing height.

! F I G U R E  1.1 0  Atmospheric pressure decreases rapidly with 
height. Climbing to an altitude of only 5.5 km, where the pressure is 
500 mb, would put you above one-half of the atmosphere’s molecules.

The Earth and Its Atmosphere 13

troposphere from the stratosphere is called the tropopause. 
The height of the tropopause varies. It is normally found at 
higher elevations over equatorial regions, and it decreases in 
elevation as we travel poleward. Generally, the tropopause is 
higher in summer and lower in winter at all latitudes. In 
some regions, the tropopause “breaks” and is diffi cult to lo-
cate and, here, scientists have observed tropospheric air mix-
ing with stratospheric air and vice versa. These breaks also 
mark the position of jet streams — high winds that meander 
in a narrow channel, like an old river, often at speeds exceed-
ing 100 knots.*

From Fig. 1.11 we can see that, in the stratosphere, the air 
temperature begins to increase with height, producing a tem-
perature inversion. The inversion region, along with the lower 
isothermal layer, tends to keep the vertical currents of the 
troposphere from spreading into the stratosphere. The inver-
sion also tends to reduce the amount of vertical motion in the 
stratosphere itself; hence, it is a stratifi ed layer.

Even though the air temperature is increasing with height, 
the air at an altitude of 30 km is extremely cold, averaging less 
than !46°C. At this level above polar latitudes, air tempera-
tures can change dramatically from one week to the next, as 
a sudden warming can raise the temperature in one week by 
more than 50°C. Such a rapid warming, although not well 
understood, is probably due to sinking air associated with 
circulation changes that occur in late winter or early spring as 
well as with the poleward displacement of strong jet stream 
winds in the lower stratosphere. (The instrument that mea-
sures the vertical profi le of air temperature in the atmosphere 

*A knot is a nautical mile per hour. One knot is equal to 1.15 miles per hour (mi/
hr), or 1.9 kilometers per hour (km/hr).

! F I G U R E  1.1 1  Layers of the atmosphere as 
related to the average profi le of air temperature above 
the earth’s surface. The heavy line illustrates how the 
average temperature varies in each layer.

WEATHER WATCH

If you are fl ying in a jet aircraft at 30,000 feet above the earth, the 
air temperature outside your window would typically be about 
!60°F. Due to the fact that air temperature normally decreases 
with increasing height, the air temperature outside your window 
may be more than 110°F colder than the air at the surface directly 
below you.

Figura 2.2: Andamenti con la quota della pressione a sinistra e della temperatura a destra nell’atmosfera
standard [C. D. Ahrens e R. Henson].

tramonto riportata nella Figura 2.1), l’atmosfera si rivela formata da tre strati sferici sovrapposti
che, a partire dalla superficie terrestre (in nero nell’immagine) sono nell’ordine: la troposfera
(arancio), la stratosfera (rosa e bianco) e la mesosfera (blu chiaro che svanisce gradualmente
nel buio dello spazio).

Nelle applicazioni pratiche, tuttavia, l’approccio adottato è stato di tipo pragmatico ed ha
condotto a definire una atmosfera standard, rappresentativa dei valori medi annuali di tem-
peratura, pressione, densità e viscosità dell’aria. Tali valori sono stati misurati ripetutamente
alle diverse quote, alla latitudine di 45°, durante decenni di osservazioni tradizionali e satelli-
tari. Tra le grandezze fisiche, quelle di maggior interesse meteorologico e aeronautico sono,
indubbiamente, la pressione e la temperatura i cui andamenti sono riportati nella Figura 2.2.

(Non è inutile ricordare che la pressione atmosferica misura la forza esercitata dall’aria per
unità di superficie e il suo valore medio annuale, a 45° nord e a livello del mare, è pari a 1013,25
mb = 1013,25 hPa = 101.325 Pa, ovvero 101.325 newton per metro quadrato o, se vogliamo,
10332,275 chilogrammi forza per metro quadrato. Ciò significa che la massa di aria contenuta
in una colonna di atmosfera avente una sezione di 1 metro quadrato supera le 10 tonnellate.
Pertanto è giustificato pensare che sulla Terra l’aria non manca anche se, purtroppo, è sempre
più ricca di gas serra e di sostanze inquinanti.)

Come si vede nella Figura 2.2 a sinistra, la diminuzione della pressione con la quota nel-
l’atmosfera standard non è lineare in quanto anche la densità diminuisce con la quota e con la
densità diminuisce il numero di molecole che, per ogni metro di spessore dell’atmosfera, si ag-
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giungono alla colonna d’aria che grava sul suolo. Infatti, il 50% delle molecole dell’atmosfera
è contenuto nei primi 5,6 km, il 70% alla quota della cima dell’Everest (8,8 km circa) e oltre il
99,99% alla quota della mesopausa (85 km circa) dove, convenzionalmente, viene collocato il
confine tra l’atmosfera e lo spazio.

Comunque, l’andamento della pressione con la quota, riportato nella Figura 2.2 a sinistra, pur
non essendo lineare è molto regolare in quanto è condizionato unicamente dalla gravità attra-
verso il peso della colonna d’aria che, ad ogni quota, sovrasta il suolo. Invece l’andamento della
temperatura con la quota, riportato nella Figura 2.2 a destra, è irregolare in quanto viene condi-
zionato in maniera complessa dagli scambi termici che ripartiscono l’irraggiamento solare tra la
superficie terrestre, lo spazio e gli strati dell’atmosfera. Infatti, gli andamenti delle temperature,
diversi per ogni strato, ben si prestano all’identificazione dei diversi strati dell’atmosfera, come
esemplificato nella Figura 2.2 a destra.

2.1.1 Strati dell’atmosfera standard

In premessa, con riferimento, alle Figure 2.2, si può osservare che, nell’atmosfera standard, la
troposfera si estende dalla superficie fino ad una quota fissata di circa 12 km, alla quale la pres-
sione è dell’ordine dei 200 hPa (= 200 mb). Nell’atmosfera reale, la diminuzione di pressione
con la quota è più rapida quando l’aria è fredda e più lenta quando l’aria è calda e meno densa.
Pertanto, nella realtà, l’altezza della troposfera diminuisce con la latitudine dall’equatore (dove
l’aria è molto calda) ai poli (dove l’aria è molto fredda) mentre, alle latitudini intermedie, varia
considerevolmente con le stagioni (nel nostro emisfero, infatti, aumenta d’estate e diminuisce
in inverno).

La maggior parte del calore fornito alla troposfera proviene dalla superficie terrestre che, a
sua volta, è riscaldata dal Sole e, per questo motivo, nella troposfera la temperatura diminuisce
di circa 6,5 °C per chilometro. Anche il vapore fornito alla troposfera proviene dalla superfi-
cie terrestre attraverso processi di evaporazione diretta dagli specchi d’acqua e dal terreno, e
processi di evaporazione indiretta (ovvero di traspirazione) attraverso il fogliame delle piante.

Come vedremo, le forniture di calore, necessariamente non uniformi, determinano le dif-
ferenze di temperatura dalle quali hanno origine i venti, mentre le forniture di umidità, che
successivamente condensa nelle nubi, danno origine alle precipitazioni.

Al disopra della troposfera si trova la tropopausa che è lo strato di transizione alla stratosfera,
identificato dal minimo di temperatura al quale segue l’inversione termica tipica della strato-
sfera. (Nella stratosfera, la temperatura aumenta con la quota per la presenza dell’ozono che
assorbe le radiazioni ultraviolette e cede calore all’aria circostante). L’inversione termica agisce
come un coperchio, impedendo la convezione naturale che consentirebbe la risalita dell’aria e
dell’umidità. Infatti l’aria nella stratosfera contiene pochissima umidità ed è pressoché priva di
nubi (come si può notare dal cumolonembo schematizzato nella Figure 2.2 a destra in basso).

Nella stratosfera il massimo della temperatura viene raggiunto all’inizio della stratopausa ad
una quota di circa 50 km dove la pressione è pari a circa 1 hPa (1 mb), ovvero 1 millesimo
di atmosfera, e la densità dell’aria (dell’ordine di 0,001 kg/m3) è bassa al punto da impedire il
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Figura 2.3: Composizione dell’aria secca [Public domain].

trasporto di calore. Infatti nella mesosfera, che è lo strato successivo, la temperatura riprende a
scendere con la quota.

Come si è detto, il confine tra l’atmosfera e lo spazio viene fissato convenzionalmente alla
quota di 85 km dove la pressione è pari a circa 0,1 hPa (= 0,1 mb), ovvero 1 decimillesimo di
atmosfera, e la densità dell’aria è dell’ordine di 0,0001 kg/m3. Si tratta di una densità molto
bassa ma sufficiente a interagire con i corpi provenienti dallo spazio. Infatti, la maggior parte
delle meteore viene “bruciata” nella mesosfera senza raggiungere il suolo ma generando scie
luminose molto visibili.

Al disopra della mesosfera si trova la termosfera dove la temperatura dell’aria aumenta di
nuovo con la quota. Tale aumento è causato dall’interazione delle molecole d’aria con il “vento
solare”, cioè con le particelle energetiche provenienti dal Sole, e può far arrivare le temperature
a 1500 °C circa.

(In realtà si tratta di temperature “sui generis” in quanto valutate in base all’energia cinetica
posseduta dalle molecole d’aria. Nessun corpo proveniente dallo spazio può venir riscaldato a
1500 °C nella termosfera poiché la densità dell’aria è troppo bassa per consentire lo scambio
termico. Piuttosto l’interazione con il vento solare può ionizzare le molecole le molecole d’a-
ria generando le aurore boreali mentre, come si è detto, la maggior parte delle meteore viene
bruciata più in basso nella mesosfera).

2.1.2 Composizione dell’atmosfera

La composizione dell’aria secca è abbastanza uniforme in tutta l’atmosfera. Come si può vede-
re nella Figura 2.3, i componenti dominanti, sono l’azoto (78% circa), l’ossigeno (21% circa) e
l’argon (0.93% circa). Tuttavia anche altri gas presenti in tracce (in particolare anidride carbo-
nica, metano, ozono, protossido di azoto e gas florurati) hanno un notevole interesse climatico,
in quanto sono “gas serra”, ovvero sono in grado di assorbire le radiazioni infrarosse emesse
dalla Terra verso lo spazio.
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Si noti che nelle statistiche relative ai gas serra non compare il vapor d’acqua, pur essendo
il più importante dei gas climalteranti. Il motivo, illustrato nel capitolo precedente, è che la
presenza di vapor d’acqua nell’atmosfera è una conseguenza, e non la causa, del cambiamento
climatico. Infatti, i gas serra innescano l’aumento della temperatura, e tale aumento intensifica
i processi di evaporazione immettendo nell’aria vapore acqueo aggiuntivo che, essendo a sua
volta un gas serra, amplifica ulteriormente l’aumento di temperatura che ci sarebbe stato anche
in sua assenza. Non si tratta, quindi, di un gas serra dimenticato ma di quello che, in teoria dei
sistemi, viene definito un processo a “retroazione” positiva.

2.2 L’aria umida
Con riferimento alla composizione dell’atmosfera illustrata nella Figura 2.3, si può constatare
facilmente che, dal punto di vita termodinamico, l’aria secca è una miscela di gas a compor-
tamento ideale perché tutti i componenti si trovano a pressioni molto basse rispetto alle loro
pressioni critiche. In miscele di questo tipo, non ci sono interferenze tra le molecole dei diversi
gas e ciascun componente si comporta come se fosse il solo ad occupare l’intero volume V

trovandosi alla temperatura della miscela.

In tale situazione la pressione totale esercitata da una miscela di gas sulle pareti del volume
V che la contiene è la somma delle pressioni parziali esercitate dai singoli componenti:

p =
X

pi (2.1)

come riconosciuto dal chimico inglese John Dalton già nel 1801.

In quest’ottica la pressione parziale pi è quella esercitata dalle ni moli del componente i-simo,
mentre la pressione totale è quella esercitata dal numero totale n di moli della miscela. Di qui
la definizione di frazione di massa yi come rapporto tra numeri di moli e la coincidenza:

yi =
ni

n
=

pi

p
(2.2)

L’equazione di stato del componente i-esimo è:

pivi = RiT (2.3)

dove T = 273,15 + t è la temperatura assoluta dell’atmosfera, pi è la pressione parziale
esercitata dal componente i-simo,

vi = V/mi (2.4)

è il volume specifico, e la costante del gas

Ri = R/Mi (2.5)

è data dal rapporto tra la costante universale dei gas R e la massa molare Mi del componente in
esame.
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Anche il vapor d’acqua presente nell’atmosfera può essere considerato un gas a comporta-
mento ideale (perché si trova ad una pressione molto bassa rispetto alla sua pressione critica).
Quindi anche l’aria umida, miscela di aria secca e di vapor d’acqua, è una miscela di gas a com-
portamento ideale. D’altra parte, a differenza degli altri costituenti dell’aria umida, il vapore
d’acqua può condensare nelle condizioni di interesse meteorologico ed impiantistico alle quali
si trova nell’atmosfera. Pertanto nel seguito, per descrivere il comportamento dell’aria umida
occorre tenere conto del fatto che le variazioni di concentrazione del vapore possono essere
dovute sia agli apporti esterni sia alle condensazioni interne.

2.2.1 Umidità specifica

In Termodinamica, ci sono diversi modi per esprimere la quantità di vapore d’acqua presente
nell’atmosfera. Il più utilizzato è il riferimento alla umidità specifica x definita come rapporto
tra massa di vapore mv e massa di aria secca ma contenute nello stesso volume V di aria. In
base a tale definizione si ha:

x =
mv

ma

=
V/vv

V//va

=
va

vv

(2.6)

dove vv è il volume specifico del vapore e va è il volume specifico dell’aria secca.

D’altra parte, tenendo conto delle equazioni di stato dell’aria secca:

pava = RaT (2.7)

e del vapore

pvvv = RvT (2.8)

e sostituendole nella definizione (2.6) si ottiene la relazione:

x =
va

vv

=
RaT

pa

pV

RvT
=

Ra

Rv

pv

pa

=
Mv

Ma

pv

pa

= 0,622
pv

patm � pv

(2.9)

dalla quale si vede come l’umidità specifica aumenti con la pressione parziale del vapore pv

e, per ogni temperatura T , raggiunga il massimo per pv = ps(T ) ovvero quando la pressione
parziale del vapore uguaglia la pressione di saturazione a quella temperatura.

(L’infelice simbolo x, prescelto per indicare l’umidità specifica è, purtroppo, quello utilizzato
quasi universalmente in Italia).

2.2.2 Frazione di massa di vapore

Alternativamente, la quantità di vapore contenuta nell’atmosfera può essere espressa come fra-
zione di massa di vapore !v, ovvero come rapporto tra la massa di vapore e la massa di aria
umida:

30



2.2. L’aria umida

!v =
mv

ma + mv

=
1

ma/mv + 1
=

1

1/x + 1
=

x

1 + x
(2.10)

Poiché, tipicamente, l’umidità specifica x è dell’ordine dei 15 g di vapore per chilogrammo
di aria secca, la differenza tra i valori (adimensionali) che esprimono la frazione di massa di
vapore !v e l’umidità specifica x:

!v =
x

1 + x
⇡ x

1 + 0,015
⇡ 0,985 x

è inferiore al 2%.

2.2.3 Pressione di saturazione del vapore acqueo

Come si era osservato, a differenza dagli altri gas presenti nell’aria, il vapore è caratterizzato da
una pressione parziale che, ad ogni temperatura T , ha un limite superiore termodinamico dato
dalla pressione di saturazione ps(T ) a quella temperatura. Di solito, il vapore acqueo nell’aria
si trova ad una pressione parziale pv inferiore alla pressione di saturazione corrispondente alla
temperatura dell’aria stessa e, quindi, si comporta come un gas ideale. A differenza degli altri
costituenti dell’aria, però, il vapore può arrivare al limite termodinamico e condensare al variare
delle condizioni condizioni operative tipiche degli impianti di condizionamento e in diverse
situazioni di interessa meteorologico.

(a)

ps(T3)

ps(T2)

pv

L

L - V

2 1

T2

3

V

T

2
1

s

ps(T3)

3

T1 = T3 T

ps(T2)

(b)Figura 2.4: Trasformazioni del vapore d’acqua nell’aria a pressione costante 12 ed a temperatura
costante 13, rappresentate: (a) nel diagramma (T, s) e (b) nel diagramma (p,T ).

Con riferimento alla schematizzazione riportata nel diagramma (p, T ) di Figura 2.4, nei pro-
cessi a pressione totale costante ed a temperatura superiore a 0 °C, è possibile identificare due
percorsi diversi che portano alla condensazione del vapore in eccesso.
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La trasformazione 12 avviene quando si abbassa la temperatura dell’aria umida mantenendo
costante la pressione totale p. Per fissare le idee supponiamo che nel punto 1 la pressione par-
ziale del vapore sia pari a: pv1 = ps(T2). In tali ipotesi, nel punto 1 risulta: pv1 = ps(T2) <

ps(T1) = ps(T3) e quindi il vapore presente nell’aria è surriscaldato in quanto si trova a pressio-
ne inferiore a quella del vapore saturo secco alla stessa temperatura. D’altra parte, quando si ab-
bassa la temperatura dell’aria umida mantenendo costante la pressione totale p, restano costanti,
fino a che non si verificano condensazioni, anche la frazione molare di vapore: y1 = pv1/p e la
pressione parziale di vapore: pv = pv1 = y1p.

Al diminuire della temperatura T , però, diminuisce la pressione di saturazione ps(T ) fino a
che, giunti al punto 2, la pressione di saturazione ps(T2) uguaglia la pressione pv1 = ps(T2)
del vapore presente nell’aria. Ogni successivo abbassamento di temperatura implica che parte
del vapore debba condensare al fine di far diminuire y, dal momento che la pressione del va-
pore nell’aria non può superare la pressione di saturazione del vapore alla temperatura dell’aria
stessa. La temperatura T2 è detta temperatura di rugiada dell’aria, in quanto il processo di raf-
freddamento a pressione totale costante è, per molti aspetti, analogo al raffreddamento notturno
dell’aria a contatto col terreno.

La trasformazione 13 ha luogo, invece, quando si umidifica l’aria iniettando direttamente
vapore d’acqua, mentre pressione totale e temperatura restano costanti. La pressione parziale
del vapore può aumentare fino ad uguagliare la pressione di saturazione nel punto 3, ma non
può crescere ulteriormente. Di conseguenza, tutto il vapore immesso dopo il raggiungimento
della pressione di saturazione ps(T3) deve necessariamente condensare.

Come si può vedere nella Figura 2.5 in alto che riporta un diagramma (p, T ) graduato, la
pressione di saturazione cresce con la temperatura dell’aria. Ad esempio, alla temperatura di
10°C la pressione di saturazione è pari a circa 12 hPa (= 12 mb), mentre a 30°C la pressione è
pari a circa 42 hPa (= 42 mb).

2.2.4 Umidità relativa

La umidità relativa � è definita come rapporto tra la pressione parziale del vapore presente
nell’aria e la pressione di saturazione del vapore alla stessa temperatura:

� =
pv

ps

(2.11)

Quindi, dalla stessa definizione (2.11) si evince che l’umidità relativa cresce con la pressione
parziale di vapore fino a raggiungere il massimo nelle condizioni di saturazione alle quali si ha
pv = ps e, di conseguenza � = 1 = 100%.

Tenendo conto della equazione di stato del vapore (2.8), si può dedurre che l’umidità relativa
esprime anche il rapporto tra la massa di vapore contenuta in un certo volume e la massa con-
tenibile nel medesimo volume in condizioni di saturazione alla stessa temperatura e pressione.
Infatti, si ha:
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Fig. 3.5. Components of a horizontal-axis wind turbine 

Figura 2.5: Andamenti con la temperatura della pressione di saturazione (sopra) [Sensatec - modificata],
e della umidità specifica (sotto) [Public Domain].
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� =
pv

ps

=
RvT

vv

vs

RvT
=

vs

vv

=
V/vv

V/vs

=
mv

ms

(2.12)

Pertanto, in base alla (2.12), si ha che la quantità di vapore acqueo contenuta in condizioni
diverse dalla saturazione è una frazione, pari a �, della quantità di vapore massima.

Attesa la crescita della pressione di saturazione con la temperatura dell’aria, illustrata nella
Figura 2.5 in alto, dalle (2.9) e (2.10) si può facilmente dedurre come, con la temperatura,
crescano anche le quantità di vapore che possono essere contenute nell’aria. I risultati di tale
calcolo sono riportati nella Figura 2.5 in basso con riferimento alle condizioni di saturazione
(umidità relativa massima � = 100%) e a condizioni di umidità intermedia (� = 50%).

2.2.5 Entalpia specifica dell’aria umida

L’entalpia specifica dell’aria umida misura l’energia contenuta nell’unità di massa di aria nelle
diverse condizioni di temperatura e umidità relativa. Poiché nell’intervallo di temperature che
interessa la meteorologia sia l’aria secca sia il vapore possono essere considerati gas a compor-
tamento ideali, l’entalpia dell’aria umida è data dalla somma delle entalpie dell’aria secca e del
vapore in essa contenuto. Con riferimento all’unità di massa d’aria secca, la entalpia specifica
dell’aria umida può, quindi, essere espressa nella forma:

h = ha + x hv = cpat + x(r0 + cpv t) = 1,006 t + x (2501 + 1,875 t) kJ/kga (2.13)

dove si pongono uguali a zero l’entalpia dell’aria secca a 0 °C e l’entalpia dell’acqua nel punto
triplo a 0,01 °C. Inoltre, nella (2.13) cpa = 1,006 kJ/(kg K) è il calore specifico a pressione
costante dell’aria secca, cpa = 1,875 kJ/(kg K) è il calore specifico del vapore ed r0 = 2501
kJ/kg è il calore latente di vaporizzazione dell’acqua nel punto triplo.

Tale relazione garantisce un’approssimazione sufficiente nei calcoli tecnici e, infatti, viene
utilizzata nella costruzione dei diagrammi termodinamici, eventualmente scritta nella forma
equivalente:

x =
h � cpat

r0 + cpvt
=

h � 1,006t

2501 + 1,875t
(2.14)

dove (2501+1,875t) può essere considerato costante nel campo di temperature che qui interessa
nel quale si ha r0 >> cpvt.

In Termodinamica, l’entalpia specifica viene utilizzata per misurare l’energia totale che una
unità di massa può scambiare con l’esterno. In Meteorologia, quindi, l’entalpia specifica può
essere impiegata per valutare l’energia che ogni chilogrammo d’aria può cedere all’ambiente,
ad esempio durante le perturbazioni. Infatti, la (2.13) spiega chiaramente perché il cambia-
mento climatico, associato alla crescita della temperatura t e del contenuto di vapore x del-
l’aria atmosferica, abbia fatto aumentare in maniera considerevole l’energia posseduta dalle
perturbazioni.
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Figura 2.6: Diagramma psicrometrico Carrier.

2.2.6 Diagramma Carrier

Nelle analisi tecniche le trasformazioni subite dall’aria umida vengono visualizzate utilizzando
diagrammi specializzati, detti “psicrometrici”. Tra essi il diagramma Carrier, così chiamato dal
nome del fondatore dell’industria Statunitense che lo ha introdotto, è molto utilizzato (oltre ad
essere di facile comprensione come si può constatare dalla Figura 2.6). Esso utilizza come assi
ortogonali la temperatura (in ascisse) e l’umidità specifica (in ordinate), di modo che le isoterme
sono rette verticali, mentre le curve ad umidità specifica costante sono rette orizzontali.

Introducendo nella nella (2.9) i valori della pressione parziale di vapore scritta nella forma
pv = � ps(t), si ottiene:

x = 0,622
� ps(t)

p � � ps(t)
(2.15)

Fissato un valore �i dell’umidità relativa, la relazione (2.15) consente di ottenere per punti, al
variare della temperatura, la curva ad umidità relativa costante � = �i. In particolare, per � =
1 = 100%, si ottiene la curva di saturazione.

Analogamente, fissato un valore hi dell’entalpia, la (2.14) consente di tracciare la relazione
tra x e t valida per la isoentalpica h = hi. Poiché, come si è detto, il denominatore della (2.14)
è praticamente costante, la relazione tra umidità specifica e temperatura può essere conside-
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rata quasi lineare. Infatti, le isoentalpiche sul diagramma Carrier hanno un andamento quasi
rettilineo e sono pressoché parallele tra loro.

Ancora la relazione (2.9), scritta nella forma:

x = 0,622

✓
p v

RaT
� 1

◆
(2.16)

consente di tracciare sul diagramma Carrier le curve a volume specifico costante (isocore).
Infatti, fissata una serie di valori di v, la (2.16) fornisce la relazione intercorrente tra x e T per
ciascuna isocora.

2.2.7 Misure sull’aria umida

Lo stato termodinamico dell’aria umida non può essere valutato direttamente, in quanto l’unico
parametro misurabile direttamente, con buona accuratezza, è la temperatura. Per contro, non
sono possibili misure dirette dell’entalpia o dell’umidità specifica, e le misure dirette dell’umi-
dità relativa, anche se eseguite con i moderni psicrometri a semiconduttori, non danno risultati
molto affidabili. Per questa ragione, a tutt’oggi, nelle operazioni di collaudo degli impianti
di condizionamento sono utilizzate misure indirette, basate sulle considerazioni riportate nei
paragrafi successivi.

Temperatura di rugiada

Come si è già osservato, nel processo di raffreddamento dell’aria umida a pressione totale co-
stante in assenza di condensazione, resta costante anche la pressione parziale del vapore pv men-
tre diminuisce la pressione di saturazione ps facendo aumentare l’umidità relativa � = pv/ps.
In queste ipotesi, dalla (2.9) scritta nella forma:

x = 0,622
pv

p � pv

= 0,622
� ps

p � � ps

(2.17)

si ha che l’umidità specifica resta costante, fino a quando l’umidità relativa non raggiunge il
valore � = 100%. Raggiunto tale valore, il vapore contenuto nell’aria comincia a condensare e
la temperatura a cui inizia il processo di condensazione é detta temperatura di rugiada.

Come indicato nella Figura 2.7 in alto a sinistra, la temperatura di rugiada tr può essere misu-
rata, ad esempio, con un termometro a termoresistenza, collegato ad uno specchietto che viene
progressivamente raffreddato. La temperatura di rugiada è la temperatura alla quale il fotodiodo
rivela che lo specchietto comincia ad appannarsi, mentre la trasformazione AR seguita dall’aria
a contatto dello specchietto è rappresentata nella Figura 2.7 in basso.

Il termometro a punto di rugiada è molto accurato, ma non è semplice da usare in quanto,
come si vede, richiede l’impiego di un sistema refrigerante (generalmente di tipo termoelettrico
ad “effetto Peltier”) e di un fotodiodo per la rilevazione automatica dell’appannamento. Il con-
cetto di temperatura di rugiada è, comunque, molto importante in meteorologia perché le nubi
possono formarsi solo a quote superiori a quella in cui la temperatura dell’atmosfera raggiunge
il punto di rugiada.
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Fig. 3.5. Components of a horizontal-axis wind turbine 
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Figura 2.7: Misure sull’aria umida. In alto a sinistra, temperatura di rugiada [Nature] e in alto a destra
temperatura di bulbo bagnato. In basso individuazione dello stato dell’aria umida sul diagramma Carrier.

Temperatura di bulbo bagnato

Come è noto, quando l’acqua evapora scambiando calore con una corrente d’aria più calda,
la temperatura dell’aria a contatto con l’acqua diminuisce in modo chiaramente rilevabile. La
situazione è schematizzata nella Figura 2.7 in alto a destra, dove il bulbo di un termometro,
avvolto in una garza mantenuta umida, è investito da una corrente d’aria non satura alla tempe-
ratura indisturbata t1. Tale temperatura coincide con la temperatura misurabile da un normale
termometro a convezione il cui bulbo sia mantenuto secco e, per questa ragione, è definita anche
temperatura a bulbo secco tbs per distinguerla dalla temperatura tbb, detta temperatura a bulbo
bagnato, misurata dal termometro il cui bulbo è avvolto nella garza mantenuta umida.

Il punto rappresentativo delle condizioni iniziali dell’aria indisturbata è indicato con A sul
diagramma di Figura 2.7 in alto a destra. Il punto di bulbo bagnato B, rappresentativo del-
le condizioni finali dell’aria a contatto della garza, sta certamente sulla curva di saturazione.
Inoltre, sperimentalmente, si trova che durante la misura tale punto si sposta sulla curva di sa-
turazione fino ad incontrare, a regime, l’isoentalpica per A come indicato nella Figura 2.7 in
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basso.

(Infatti, in prima approssimazione si può dire che, nella miscela acqua-aria, le isoentalpiche
[h = cost] e le isoterme di bulbo bagnato [tbb = cost] sono pressoché parallele. Si potrebbe
però dimostrare, ma la dimostrazione non è qui riportata, che tale “quasi coincidenza” non si
verifica per altre miscele gas-vapore.)

Individuazione dello stato dell’aria umida

Come evidenziato nella Figura 2.7 in basso, note due qualunque delle tre temperature di rugiada,
bulbo secco e bulbo bagnato, può essere individuata facilmente, sul diagramma psicrometrico,
la terza temperatura e, quindi, anche il punto A rappresentativo dello stato termodinamico del-
l’aria umida. Di solito, nei normali controlli di prestazione degli impianti di condizionamento,
sono utilizzate le temperature di bulbo secco e di bulbo bagnato in quanto, come si è osservato
in precedenza, la temperatura di bulbo bagnato è più facile da misurare della temperatura di
rugiada.

2.2.8 Temperatura percepita

L’esperienza dimostra che il benessere termoigrometrico dipende, in larga misura, dagli scambi
termici convettivi dell’organismo con l’ambiente. Più precisamente, lo scambio di calore sensi-
bile dipende dalla temperatura dell’aria, mentre lo scambio di calore latente (attraverso l’evapo-
razione del sudore) dipende dall’umidità relativa e, ad esempio, ha luogo tanto più agevolmente
quanto più l’aria è secca.

Molti studi statistici poi dimostrano che, indipendentemente dai valori dell’umidità specifica,
è generalmente percepito come confortevole un ambiente interno nel quale l’umidità relativa
sia compresa tra il 40% e il 60%, mentre è percepito come “umido” un ambiente interno nel
quale l’umidità relativa superi il 60% e come “secco”’ un ambiente interno nel quale l’umidità
relativa sia inferiore al 40%.

In questo quadro, la Norma UNI EN ISO 7730 ha codificato i metodi per prevedere la sen-
sazione termica e valutare l’eventuale insoddisfazione termica delle persone negli edifici. In
parallelo, sia pure in forma non codificata, si è cercato di estendere i metodi i metodi di previ-
sione anche agli spazi esterni, soprattutto al fine di valutare le situazioni di disagio, se non di
pericolo, associate alle possibili combinazioni di temperatura e umidità relativa elevate dell’aria
che si hanno durante l’estate.

A tal scopo si è introdotto il concetto di “temperatura percepita” (o apparente) per quantifi-
care le sensazioni provate mediante un solo parametro. Il concetto ha fatto presa e, attualmente,
la maggior parte dei Siti Meteo Commerciali riporta la temperatura “percepita” in aggiunta
all’umidità relativa e alla temperatura “misurata” con i metodi tradizionali.

Tuttavia l’umidità relativa e la temperatura, pur essendo le variabili più significative non sono
le uniche variabili in gioco. Le statistiche dimostrano che le sensazioni termiche dipendono an-
che da altri parametri non sempre dichiarati esplicitamente negli studi sulla temperatura perce-
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Figura 2.8: Indice Humidex della temperatura apparente (più comunemente indicata come temperatura
percepita) [Meteomapx].

pita quali, ad esempio: velocità dell’aria, eventuale irraggiamento, tipologia di abbigliamento,
attività fisica, età e stato di forma delle persone interpellate.

Ovviamente, le scelte dei parametri non dichiarati possono variare e, infatti, i risultati riassun-
tivi (generalmente forniti in forma tabulare) differiscono tra i diversi studi. D’altra parte in tutti
gli studi vi è convergenza su molte ipotesi di base come, ad esempio: vestiti estivi, attività fisica
leggera all’ombra, vento moderato e persone interpellate “normali” (cioè non particolarmente
allenate). Infatti, le differenze tra i risultati forniti dalle tabelle riassuntive dei diversi studi non
sono mai tali da invalidare le indicazioni qualitative fornite.

La Tabella delle temperature apparenti riportata nella Figura 2.8 è basata sull’indice Humidex
che è stato messo a punto in Canada nel 1965 su basi statistiche unanimemente considerate
ragionevoli ed è, infatti, ancora molto utilizzato. Come si può notare, nella legenda che accom-
pagna la Tabella sono elencati in ordine decrescente i rischi e le sensazioni negative, dal colpo

39



2. L’ATMOSFERA E L’ARIA UMIDA

di calore ai disagi per poche persone, che l’aumento della temperatura percepita comporta per
gli interpellati.

Un approccio alternativo seguito da diverse Agenzie Regionali per la Protezione Ambientale
(ARPA) è quello di valutare direttamente il disagio dovuto al caldo-umido mediante il Discom-
fort Index DI (Indice di Disagio) di Thom. In aggiunta, l’ARPA FVG suggerisce una formula
empirica molto semplice per la stima di tale indice:

DI = 0,4(tbs + tbb) + 4,8 (2.18)

nella quale le temperature di bulbo secco tbs, bulbo bagnato tbb e lo stesso l’indice DI , sono
espressi in gradi Celsius (°C) e sono rilevati in condizioni di ombra e protezione dal vento.

In Friuli-Venezia Giulia i risultati così ottenuti sono utilizzati per attivare il programma re-
gionale di contrasto degli effetti dannosi sulla salute delle ondate di calore quando, per almeno
due giornate consecutive, viene superata almeno una delle due soglie:

• indice di disagio medio giornaliero superiore a 25 °C, o

• indice di disagio massimo durante la giornata superiore a 28 °C.

D’altra parte, in aggiunta a quanto detto più sopra, è necessario tenere conto delle reazioni
individuali, spesso inconsapevoli, che l’esposizione a situazioni di umidità e temperatura elevata
comporta. Tali reazioni, sono legate alle risposte fisiologiche e pur non essendo citate nelle
tabelle, risultano ugualmente importanti. Infatti, per mantenere il processo di sudorazione un
flusso sanguigno aggiuntivo deve essere diretto dall’organismo verso la pelle senza ridurre,
ovviamente, il flusso necessario a mantenere tutte le altre funzioni vitali. Ciò affatica il cuore
che deve aumentare il flusso totale “pompato” e, per questo, aumenta la frequenza di pulsazione.
Tuttavia questo sforzo aggiuntivo, generalmente ben tollerato dalle persone “normali”, può
risultare rischioso per le persone anziane e/o cardiopatiche.

2.3 Formazione delle nubi
La formazione delle nubi è resa possibile dal raggiungimento della temperatura di condensazio-
ne da parte del vapore contenuto nelle masse di aria umida sollevate adiabaticamente (ovvero
senza scambi di calore con l’esterno). Nel corso di tali sollevamenti, schematizzati nella Figura
2.9, le masse di aria umida equilibrano continuamente la propria pressione con quella dell’at-
mosfera circostante (che diminuisce con la quota), ma non scambiano quantità significative
di calore con l’esterno (in quanto l’aria è un ottimo isolante termico e la relativa lentezza dei
sollevamenti non innesca processi convettivi importanti).

Pertanto le masse d’aria sollevate subiscono quella che in Termodinamica viene identificata
come una “espansione adiabatica” durante la quale la diminuzione di temperatura con la quo-
ta è più rapida di quella propria della “atmosfera standard” (almeno fino a quando l’umidità
specifica resta costante, ovvero fino a che non viene raggiunto il livello corrispondente alla
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temperatura di condensazione). Nell’atmosfera standard, durante una espansione adiabatica “a
secco” (ossia senza condensazione del vapore contenuto nell’aria) la diminuzione di tempera-
tura con la quota all’interno della massa sollevata sfiora i 10°C/km contro i circa 6,5°C/km che
si era visto essere la diminuzione della temperatura con la quota nell’atmosfera standard.

Nella Figura 2.9, il livello al quale viene raggiunta la temperatura di condensazione è facil-
mente identificabile in quanto coincide con il livello al quale si colloca la base della nube. Ge-
neralmente, il sollevamento prosegue anche oltre tale livello ma, in tal caso, l’umidità specifica
dell’aria condensa progressivamente mettendo a disposizione il relativo calore di cambiamento
di stato. Infatti, nella Figura 2.9 si nota che nella nube la diminuzione di temperatura con la
quota, oltre al livello corrispondente alla temperatura di condensazione, si riduce a circa 6°C/km
(che è il valore tipico dell’espansione adiabatica “a umido”).

Figura 2.9: Schematizzazione del raffreddamento adiabatico di una massa d’aria che ha luogo “a secco”
fino alla quota della temperatura di saturazione e “ad umido” oltre tale quota [American Meteorological
Society].

I processi di sollevamento adiabatico sono molto comuni in Meteorologia in quanto sono
dovuti ad eventi che si ripetono con grande frequenza come, ad esempio:
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• generazione di correnti ascensionali convettive a seguito del riscaldamento solare diffe-
renziale della superficie terrestre,

• superamento di ostacoli orografici,

• incontro di due fronti d’aria umida a temperatura diversa e conseguente scavalcamento
del fronte freddo da parte del fronte caldo,

• convergenza dell’aria verso una zona di bassa pressione (ciclonica).

Nei paragrafi precedenti, ci si era focalizzati sulle applicazioni della Termodinamica dell’Aria
Umida al condizionamento dell’aria e, quindi, ci si era limitati a introdurre il concetto di punto
di rugiada per definire la temperatura alla quale il vapore d’acqua contenuto in una massa
d’aria umida, opportunamente raffreddata, diventa saturo e inizia a condensare. In questo modo
ci si era riferiti implicitamente a transizioni di fase che hanno interamente luogo a temperature
superiori a 0°C e, perciò, a processi analoghi alla deposizione notturna della rugiada.

D’altra parte, nel contesto della Meteorologia e in accordo con la nomenclatura tecnica italia-
na richiamata nella Figura 2.10, è opportuno prendere in considerazione anche:

• transizioni di fase che hanno luogo alla temperatura di 0°C, durante le quali si ha il
passaggio dallo stato liquido a quello solido con il rilascio di quantità di energia dette
calore latente di congelamento, e

• transizioni di fase che hanno luogo a temperatura inferiori a 0°C, durante le quali si ha il
passaggio diretto dallo stato di vapore a quello solido con il rilascio di quantità di energia
dette calore latente di brinamento).

L’applicazione di tali concetti alla Fisica delle Nubi consente, ad esempio, di operare la
distinzione tra:

• “nubi calde” che si trovano completamente al disotto dell’isoterma di 0°C,

• “nubi miste” con una parte inferiore nel campo delle temperature positive e una parte
superiore nel campo delle temperature negative e

• “nubi fredde” che si trovano completamente al disopra dell’isoterma di 0°C.

Le temperature, insieme con i processi di rimescolamento e i fenomeni di sopraffusione, con-
dizionano anche la composizione delle nubi. Sperimentalmente si riscontra che solo le nubi
calde sono formate esclusivamente da goccioline mentre, a causa dei processi di rimescolamen-
to e dei fenomeni di sopraffusione, nella parte superiore delle nubi miste coesistono cristalli
di ghiaccio e goccioline (sia pure con i cristalli che aumentano in percentuale man mano che
la temperatura diminuisce con la quota). Infatti, solo le eventuali parti di nubi fredde che si
trovano al disopra dell’isoterma di -40°C sono formate esclusivamente da cristalli di ghiaccio.
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Figura 2.10: Nomenclatura tecnica italiana adottata per i cambiamenti di fase [WAU].

A questo punto è opportuno ricordare anche che, per convenzione internazionale, le nubi
sono suddivise in nubi alte, medie o basse a seconda che occupino quote dell’alta, della media
o della bassa troposfera. Tali quote variano in funzione della latitudine (poiché lo spessore
della troposfera diminuisce dai 16-18 km all’equatore ai 6-8 km ai poli). Di norma, alle nostre
latitudini:

• le “nubi alte” si collocano tra i 5 e i 13 km e, generalmente, sono nubi fredde;

• le “nubi medie” si collocano tra i 2 e i 7 km e, generalmente, sono nubi miste;

• le “nubi basse” si collocano al disotto dei 2 km e, generalmente, sono nubi calde.

Esempio 2.1 Si commenti la Figura 2.9 giustificando le scelte grafiche e spiegandone le impli-
cazioni.

Soluzione
Nella Figura si considera il sollevamento di una massa d’aria che, partendo da una temperatura
a bulbo secco di circa 30°C nelle vicinanze della superficie, a 2000 m raggiunge il livello
di condensazione LC (praticamente coincidente con il punto di rugiada) e inizia a formare
la nube. Poiché la temperatura del punto di rugiada è di poco superiore a 10 °C (10,4 °C per
la precisione) la diminuzione della temperatura nell’espansione adiabatica considerata è pari a
circa 10°C/km (9,8 °C/km per la precisione).

Pertanto, con l’ausilio del diagramma Carrier e della Figura 2.7 in basso si può facilmente
verificare che l’umidità specifica nelle vicinanze della superficie è pari a circa 7 grammi di
vapore per chilogrammo di aria secca (in quanto tA ⇡ 30°C e xA ⇡ 7 g/kg danno luogo,
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Figura 2.11: Nucleazione omogenea a sinistra ed eterogenea a destra [R. Stull].

appunto, ad una temperatura di rugiada tr ⇡ 10°C). Chiaramente dati di superficie diversi
avrebbero dato luogo a quote LC e temperature tr diverse da quella dell’esempio.

Una volta raggiunta la temperatura di rugiada, l’espansione adiabatica prosegue ma la conden-
sazione di parte dell’umidità dell’aria mette a disposizione il relativo calore di condensazione
e, da quel punto in poi, il gradiente da considerare è pari a circa 6°C/km. Il punto di congela-
mento a 0°C viene perciò raggiunto a circa 3,7 km di quota, un po’ prima di arrivare all’altezza
massima della nube. Quindi, la nube è di “tipo misto”.

2.3.1 Nucleazione e crescita delle gocce

Nelle nubi calde e nella parte delle nubi miste che si trova a temperature superiori a 0°C, il
raggiungimento delle condizioni di condensazione attraverso i processi termodinamici descritti
nel paragrafo precedente non è, di per sé, sufficiente a garantire la nucleazione delle goccioline.
Esiste, infatti, una barriera costituita dalla differenza tra le pressioni di vapore interna ed esterna
a una goccia (differenza che è direttamente proporzionale alla tensione superficiale dell’acqua
e inversamente proporzionale al diametro della goccia stessa). Tale barriera impedisce, di fat-
to, la crescita delle goccioline microscopiche che nascono da processi casuali di nucleazione
omogenea a partire dal solo vapore dell’aria. In teoria la crescita sarebbe ancora possibile ma
solo in presenza di sovrasaturazioni pv/ps dell’ordine del 300-400% che non si riscontrano in
natura.

(Nella tecnica, la maggior tendenza delle gocce ad evaporare quando sono finemente polve-
rizzate è sfruttata in molte applicazioni, la più nota delle quali è l’umidificazione dell’aria).

Nella realtà, pur in assenza di processi di nucleazione omogenea, le nubi si formano ugual-
mente perché nell’aria umida sono quai sempre contenuti in sospensione aerosol, ovvero par-
ticelle solide o liquide aventi dimensioni molto ridotte ma sufficienti a consentire i processi di
nucleazione eterogenea. Durante tali processi gli aerosol agiscono come “nuclei di condensa-
zione” permettendo alle molecole di vapore di depositarsi su di essi per formare gocce che già
all’origine hanno dimensioni finite.
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so small that they can quickly re-evaporate, 
even under supersaturated conditions. In 
their short lifetime, there is not enough time 
for the droplet to coalesce with other droplets 
and start growing. In fact, under homogene-
ous nucleation, droplets only start to form in 
any numbers in extremely supersaturated air – 
with a relative humidity of 300% to 400%. Such 
high levels of supersaturation never occur in 
the atmosphere; relative humidity with respect 
to water rarely exceeds 101%.

The second method of droplet formation 
– the process by which most droplets form in 
the atmosphere – is heterogeneous nuclea-
tion. We often think of the atmosphere as a 
pristine layer consisting solely of a mixture of 
gases. But, there are also a very large number 
of tiny, solid particles that are light enough to 
move around the atmosphere with the wind. 
These are referred to as aerosols, examples of 
which include soot from forest fires, dust from 
deserts and salt particles from the sea. Aerosols 
act as nuclei onto which condensation can 
more readily occur. They are also useful in pre-
venting re-evaporation, as a droplet contain-
ing an aerosol particle presents less surface 
area of water through which evaporation can 
occur than a pure water droplet (Fig. 6.3).

Once a droplet has formed it has the poten-
tial to grow. Growth of a droplet occurs by 
two processes. Firstly, as droplets are carried 
around within a cloud, they can collide 
with one another and merge to form larger 
droplets. This is called coalescence, but is 
not a particularly effective method of growing 
water droplets. Typical densities of liquid 
water in a cloud are 1×10–4 kg /m3 – in other 
words, droplet collisions do not happen fre-
quently. A more efficient process of droplet 
growth is simply by condensation. Where a 

droplet forms, there will be a reduced amount 
of water vapour surrounding it, as this vapour 
has been used to form the droplet. In nature, 
a fluid will move from a high concentration to 
a low concentration by diffusion. This occurs 
around the water droplet, providing it with a 
flow of fresh water vapour to condense onto its 
surface.

If a droplet grows large enough, it will, of 
course, eventually fall out of the cloud as rain 
as it becomes too heavy to be supported by the 
circulation within. The typical size of a newly 
formed droplet is about 1 µm (this is the rough 
size of the smallest possible aerosol particle 
on to which condensation occurs). Raindrops 
can take a wide range of sizes. Drizzle consists 
of a large number of very small raindrops 
about 200 µm across, but heavy showers can 

large
raindrop 

medium-
sized
raindrops

small
raindrops

drizzle dropscloud droplets

cloud
droplet

CCN

1 mm

10 μm

Figure 6.3 Typical sizes of raindrops, cloud droplets and 
cloud condensation nuclei (CCN), all shown to scale. 
The smallest cloud droplets are about 1 µm across. 
Drizzle drops are in the range 100 to 500 µm across; 
large raindrops can reach up to 5 mm across.

Figura 2.12: Dimensioni in scala di gocce di pioggia, goccioline e nuclei di condensazione, a sinistra
[J. Shonk]. Coalescenza, ovvero aggregazione per urto delle gocce piccole da parte delle gocce grandi,
a destra [Treccani].

La differenza tra i processi di nucleazione omogenea ed eterogenea è schematizzata nella Fi-
gura 2.11 dove è chiaramente indicato che, oltre ad avere dimensioni sufficienti, i nuclei per la
condensazione eterogenea devono avere superfici idrofile, cioè in grado di legarsi all’acqua. Se
poi, in aggiunta, gli aerosol sono anche solubili possono facilitare ulteriormente la condensazio-
ne del vapore in quanto, agendo come tensioattivi, riducono la tensione superficiale dell’acqua
e, con essa, la differenza tra le pressioni di vapore all’interno e in superficie delle gocce.

Poiché le particelle in sospensione nell’atmosfera non scarseggiano, i processi di nucleazione
eterogenea sono quasi sempre presenti ed, infatti, la maggior parte delle nubi inizia a formarsi a
temperature di pochissimo inferiori alle temperature di condensazione. D’altra parte per avere
le precipitazioni, è necessario anche che, dopo la nucleazione, le gocce crescano fino a diventare
talmente pesanti da cadere per gravità al suolo non essendo più trattenute in aria dai normali
moti di rimescolamento.

Meccanismi di crescita delle gocce

I possibili meccanismi di crescita delle gocce nelle nubi sono:

• il proseguimento dei processi di condensazione e

• la coalescenza, cioè l’aggregazione di goccioline più piccole da parte delle gocce più
grandi che le urtano.

Nel caso delle gocce di pioggia, la maggior parte degli Autori in letteratura, giudica troppo
lenti i processi di condensazione per spiegare, ad esempio, il brevissimo ciclo di vita (non più
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di 30 minuti dall’inizio della formazione alla precipitazione) delle gocce nelle nubi convettive
(ovvero associate alle correnti ascensionali generate, sopratutto nella stagione calda, dal riscal-
damento solare differenziale della superficie terrestre). Come si intuisce dalla Figura 2.12 a
sinistra, le dimensioni medie delle goccioline appena formate sono inferiori al millesimo di
millimetro, mentre quelle delle gocce di pioggia più grandi arrivano a qualche millimetro (con
un rapporto tra i diametri dell’ordine di diverse migliaia) e, secondo le stime di letteratura sareb-
bero necessarie diverse ore, se non diversi giorni, per realizzare accrescimenti così importanti
con i normali processi di condensazione.

Per contro, appare molto più efficiente l’accrescimento per coalescenza, schematizzato nella
Figura 2.12 a destra, che è reso possibile dai moti di rimescolamento durante i quali le gocce
più piccole galleggiano nelle correnti mentre le gocce più grandi sono soggette a saliscendi.
In un primo tempo, le gocce grandi sono spinte in alto dalle correnti ascendenti fino a quando,
raggiunta la sommità della nube, le correnti ascendenti si indeboliscono e divergono lateralmen-
te. A quel punto, le gocce grandi sono trascinate verso il basso dalla gravità fino a una quota
alla quale incontrano di nuovo correnti ascendenti sufficientemente forti. Questi saliscendi con-
tinuano fino a quando le gocce grandi, raggiunte le dimensioni “critiche” per il regime delle
correnti nella nube, non sono più sostenute dalle correnti ascendenti e precipitano per gravità al
suolo.

Tuttavia, durante i saliscendi, le gocce grandi catturano una certa percentuale delle gocce
piccole che si trovano lungo il loro percorso, dando origine al fenomeno della “coalescenza”
(ovvero dell’aggregazione a seguito a collisione). A seconda del regime delle correnti nelle nu-
bi, le dimensioni delle gocce che precipitano al suolo variano dai 0,5 mm circa delle pioviggine
(“drizzle”), agli 1 - 3 mm delle piogge normali, fino ai 5 mm circa delle piogge più forti.

2.3.2 Formazione e crescita dei cristalli di ghiaccio

Nella parte superiore delle nubi miste, che si trova a temperature inferiori a 0°C, e nelle nubi
fredde i cristalli di ghiaccio si formano:

• per nucleazione eterogenea su nuclei glaciogeni (cioè nuclei igroscopici attivi a tempera-
ture negative) quando le temperature sono di poco inferiori a 0°C ma superiori a -40°C
(con un massimo di efficienza intorno a -15°C);

• per nucleazione omogenea (cioè senza bisogno di nuclei glaciogeni) delle gocce sopraf-
fuse che congelano quando le temperature sono vicine ai -40°C.

I cristalli di ghiaccio formati per congelamento delle gocce sopraffuse hanno, fin dall’origine,
dimensioni sufficienti a farli precipitare per gravità al suolo. Invece, i cristalli di ghiaccio for-
mati per nucleazione eterogenea hanno dimensioni molto ridotte all’origine e per raggiungere
dimensioni sufficienti a farli precipitare per gravità devono ingrandirsi considerevolmente nel
corso di numerosi saliscendi.
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Figura 2.13: Meccanismo di Bergeron, ovvero crescita per condensazione del vapore su un cristallo di
ghiaccio a spese dell’evaporazione delle gocce d’acqua sopraffusa che lo circondano [Treccani].

Meccanismo di Bergeron

In letteratura vi è concordanza nell’accettare il meccanismo di Bergeron, come spiegazione
più probabile della crescita dei cristalli di ghiaccio formati per nucleazione eterogenea. (Il
meccanismo è così chiamato in onore del Meteorologo svedese Tor Bergeron [1891-1977] che
lo identificò negli anni ’30 del secolo scorso).

Secondo tale meccanismo, schematizzato nella Figura 2.13, i cristalli di ghiaccio crescono a
spese delle goccioline sopraffuse. Il motivo è che la pressione di vapore in equilibrio con una
superficie piana ghiacciata è significativamente più bassa della pressione di vapore in equilibrio
con la superficie curva delle gocce liquide. Quindi, il vapor d’acqua presente nell’atmosfera
circostante si deposita sulla superficie ghiacciata e viene reintegrato nell’aria dal vapore emesso
delle gocce sopraffuse, che così si assottigliano progressivamente.

Nella nubi fredde e nella parte fredda delle nubi miste, dove le temperature sono negative, il
processo di Bergeron forma cristalli di ghiaccio con dimensioni dell’ordine di qualche decimo
di millimetro, sufficienti a farli precipitare per gravità in assenza di vento. Cristalli di ghiaccio
con dimensioni analoghe già all’origine si formano, come si è detto, anche alle temperature
prossime ai -40°C durante il congelamento diretto delle gocce sopraffuse.

Crescita ulteriore dei cristalli

Una volta formati con dimensioni non trascurabili, i cristalli di ghiaccio possono crescere ul-
teriormente durante eventuali moti di rimescolamento sia catturando cristalli più piccoli (coa-
lescenza) sia urtando, se presenti, gocce sopraffuse residue che, essendo instabili, congelano
istantaneamente.
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Come nel caso delle gocce d’acqua nelle nubi calde, i saliscendi associati ai moti di rime-
scolamento nelle nubi fredde e nella parte fredda delle nubi miste continuano fino a quando i
cristalli di ghiaccio raggiungono le dimensioni “critiche” per il regime delle correnti nella nube
in cui si trovano. A quel punto, precipitano al suolo per gravità poiché le correnti ascendenti
non riescono più a sostenerli.

Forma dei cristalli

A differenza delle gocce che hanno forma sferica e, al più, assumono la forma di ellissoidi
schiacciati con l’aumento delle dimensioni, i cristalli di ghiaccio possono assumere un numero
pressoché illimitato di forme a seconda del processo di cristallizzazione seguito.

Per capire il processo di cristallizzazione si può partire dalla Figura 2.14 sopra, nella quale
si vede come la molecola d’acqua sia formata da un atomo di ossigeno unito a due atomi di
idrogeno da legami covalenti polari (ovvero da legami nei quali gli atomi condividono coppie
di elettroni per raggiungere una configurazione elettrica stabile). Quando la temperatura si
abbassa e l’agitazione termica casuale diminuisce, partendo dal vapore (a destra) si passa prima
all’acqua liquida (al centro) e poi al cristallo solido (a sinistra), nel quale la simmetria esagonale
appare come la forma più naturale.

Con l’ulteriore diminuzione delle temperature i cristalli possono svilupparsi mantenendo la
simmetria esagonale (molto ammirata dagli Artisti) che, come si vede nella Figura 2.14 in
basso, è quella propria dei fiocchi di neve. (Il fotografo statunitense Wilson Bentley [1865-
1931], autore delle immagini riportate, è stato è stato un pioniere della fotografia dei fiocchi di
neve).

Talvolta, però, se la temperatura non scende abbastanza i cristalli possono crescere in modo
casuale incorporando gocce d’acqua e formando il “graupel” noto anche come “neve tonda”
o “neve granulare”. (ll graupel si forma quando le goccioline sopraffuse e instabili congelano
istantaneamente a contatto con i cristalli di neve rivestendoli di ghiaccio).

2.3.3 Piccolo glossario delle precipitazioni

Le precipitazioni di gocce d’acqua che cadono da una nube prendono il nome di pioggia se le
gocce hanno diametro superiore 0,5 mm e cadono con intensità superiore a 1 mm/h, oppure di
pioviggine (traduzione del termine inglese “drizzle”) se le gocce hanno diametro inferiore a 0,5
mm e cadono con intensità inferiore a 1 mm/h.

Forme di precipitazione molto insidiose sono la pioggia e pioviggine congelantesi (traduzio-
ni dei termini inglesi “freezing rain and drizzle”) che si hanno quando le gocce d’acqua arrivano
al suolo sopraffuse, cioè allo stato liquido ma a temperature negative. Infatti le gocce sopraffuse
sono instabili e gelano immediatamente al contatto con tutte le superfici e, al suolo, formano
uno strato di ghiaccio trasparente e molto scivoloso (gelicidio).

(L’equivalente aeronautico di questo fenomeno sono i depositi di ghiaccio sulla fusoliera e
le ali degli aerei che attraversano nubi fredde contenenti gocce d’acqua sopraffuse. Le gocce
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Fig. 3.5. Components of a horizontal-axis wind turbine 

Figura 2.14: Stati fisici dell’acqua, sopra [Enciclopedia Britannica] e fiocchi di neve, sotto [W. Bentley.

d’acqua tendono a unirsi e a spalmarsi su fusoliera e ali prima di congelare formando uno strato
di ghiaccio spesso e compatto [ghiaccio vetrone] che può mettere a rischio la manovrabilità
dell’aereo. Per prevenire tale rischio, nel periodo che intercorre tra un atterraggio e il decollo
successivo, si effettuano regolarmente operazioni di rimozione del ghiaccio dalle ali e dalla
fusoliera.)

Un’altra forma di precipitazione alquanto insidiosa, è la pioggia gelata così chiamata in quan-
to è costituita da particelle di ghiaccio trasparenti del diametro inferiore a 5 mm. Di solito, tale
precipitazione è originata da gocce di pioggia che, prima di arrivare al suolo, attraversano uno
strato d’aria a temperatura inferiore a 0°C nel quale congelano. Più raramente le palline della
pioggia gelata hanno origine da fiocchi di neve che attraversano uno strato d’aria con tempera-
tura di poco superiore a 0 °C, sciogliendosi parzialmente ma conservando tracce della struttura
cristallina iniziale. Queste gocce rimangono in una stato di sopraffusione e, se incontrano uno
strato d’aria con temperatura inferiore a 0 °C, possono facilmente ricongelare.

La grandine (descritta esaurientemente nel Capitolo 5) è una precipitazione di chicchi di
ghiaccio che si accompagna, con sempre maggiore frequenza, ai temporali estivi. I chicchi di
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ghiaccio che formano la grandine misurano normalmente pochi millimetri ma, durante tempo-
rali particolarmente intensi, possono arrivare a diversi centimetri di diametro. La spiegazione è
che all’interno dell’area di formazione nelle nubi temporalesche foriere di grandine le correnti
sono molto forti e i chicchi sono sottoposti a numerosissimi saliscendi prima di raggiungere le
dimensioni critiche che li fanno cadere al suolo.

Le precipitazioni di cristalli di ghiaccio che cadono da una nube, generalmente aggregati in
fiocchi, prendono il nome di neve (o di nevischio se i fiocchi di neve sono misti a pioggia). Se
però i cristalli di neve vengono a contatto con goccioline sopraffuse che li rivestono di ghiaccio
la precipitazione prende, come si è detto, il nome di neve tonda o, con termine tedesco ormai
entrato nell’uso universale, graupel

Si noti che nebbia e foschia non sono precipitazioni ma goccioline di vapore acqueo con-
densate in uno strato d’aria in prossimità del terreno. Per convenzione si parla di nebbia se la
visibilità orizzontale è inferiore a 1 km e di foschia se la visibilità è compresa tra 1 e 5 km.

Analogamente, i termini rugiada e brina non indicano precipitazioni ma, rispettivamente,
gocce d’acqua e cristalli di ghiaccio che si depositano al suolo per condensazione o, appunto,
“brinamento” del vapore atmosferico a contatto con superfici fredde.
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Capitolo 3

L’atmosfera in movimento

3.1 I venti e il trasporto di energia

I movimenti atmosferici sono generati dalla necessità di trasportare energia tra le diverse zone
della Terra al fine di riequilibrare il più possibile le differenze di temperatura causate dalle va-
riazioni dei flussi netti di energia solare. Il trasporto ha luogo su tre diverse scale, che verranno
esaminate in sequenza nel seguito.

La scala più piccola è quella locale che interessa gli scambi energetici tra aree relativamente
vicine attraverso venti generati dalle differenze di temperatura tra le aree stesse.
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Learning Outcomes

By the end of this chapter you should be able to:

Explain pressure gradient flow, the Coriolis effect, and how they interact;
Describe the large-scale features of atmospheric circulation.

 

Energy balance and atmospheric !ow

Energy balance

If we compare the distribution of incoming solar energy with the energy that returns from the
Earth into space, we see that there is a large difference between the two curves. In equatorial re-
gions, the incoming energy is much greater than the outgoing energy, whereas at the poles, more
energy is radiated than is received.

Therefore, there must be continuous redistribution of energy from the equator toward the poles. This
redistribution is achieved by circulation of air in the Atmosphere and of water in the Hydrosphere.
In this section we examine the circulation of air, and what it means for those on the surface of the
Earth.

Variation with latitude of incoming energy (red) and outgoing
energy (blue) illustrating energy redistribution towards the poles.
Credited to NASA, Public domain,
From: https://www.e-
education.psu.edu/earth540/content/c4_p2.html

Pressure-gradient !ow

To understand the flow of air and energy in the Earth, it’s
helpful first to consider a hypothetical planet that is not ro-
tating, but which nonetheless receives heat from all sides at
the Equator just like the Earth. Such a planet is shown in the
diagram.

On this planet, as on Earth, air is intensely heated near the
equator. Warm air expands, decreases in density, generating
a region of low pressure. The lower-density air is buoyant
and rises. The rising air cools adiabatically; clouds may form
after it reaches its dew point. The rising air raises the
tropopause and spreads out N and S of the tropics. As the air
cools, its density increases and it eventually flows back to the
surface forming a region of high pressure near the pole. At
ground level, air flows from high pressure to low pressure.
This is called pressure-gradient flow. The zone of low pressure and clouds near the equator is the
intertropical convergence zone (ITCZ).

The inter-tropical convergence zone (ITCZ) is clearly visible as E-W band of cloud close to the equator on this
satellite-view map of the Earth. Source: Windy.com, 2022 Sep 03.

Wind speed is controlled by the pressure gradient. On the idealized non-rotating Earth, the wind
follows the pressure gradient, and flows at 90° to the isobars (lines of constant pressure). If isobars
are far apart, the pressure gradient is small, and the winds are slow. If isobars are close together,
the pressure gradient is steep, and wind speed is higher.

Pressure gradient flow and wind speed, on a non-rotating planet. JWF Waldron ©CC BY-SA 4.0

Rotating Earth: Coriolis e"ect

On the real Earth, pressure gradient flow behaves differently, because rotation causes the Coriolis
effect. The Coriolis effect works because of a principle in physics called conservation of momentum
(the momentum of a body is the product of its mass and its velocity).

The Equator is far from Earth’s spin axis; air that appears stationary is actually moving fast from W
to E because of Earth’s spin. Arctic regions are close to the Earth’s axis; Earth’s spin moves air more
slowly near the poles. Momentum is conserved as air masses move around the Earth’s surface.

Therefore, air that moves from the Equator toward the North Pole carries extra eastward momen-
tum, which causes it to get ahead of the Earth’s rotation. It appears to be deflected to the east. Air
that moves from the pole toward the Equator carries less momentum. It tends to lag behind Earth’s
rotation. It appears to be deflected to the west. Notice that in both cases the air is deflected to the
right, relative to its starting direction.

Air travelling east and west,
or any other direction, is
also subject to Coriolis de-
flection. For example, east-
flowing air tends to contin-
ue in a straight line, while
the Earth turns counter-
clockwise. Eventually that
straight line travel would
bring it back toward the
Equator; to an observer on
the Earth’s surface the path
of the air has been deflected

to the right.

Mathematically, these two explanations are equivalent. Any moving material that travels north of
the Equator appears, to an observer standing on the rotating Earth, to be deflected to the right. In
the southern hemisphere the deflections are to the left. The Coriolis effect is responsible for all the
atmospheric swirling patterns visible in satellite photos of the Earth.

Large-scale circulation patterns driven by the Coriolis effect are clearly visible on this satellite-view map of the
Earth. Source: Windy.com, 2022 Sep 03.

For short distances of travel, Coriolis deflections are undetectable. The Coriolis effect (contrary to
popular belief) has no impact on the motion of water in a bathtub or toilet. It’s a major factor in the
motion of material that travels hundreds or thousands of kilometres.

Hence, high-level winds leaving the ITCZ are deflected to the east, whether in the northern or
southern hemisphere, and low level returning winds are deflected to the west.

Global atmospheric circulation

Because of this deflection, air that leaves the ITCZ high in the atmosphere, travelling north, never
makes it to the North Pole. It is deflected to the right until it is travelling approximately eastward,
parallel to the isobars (lines of equal pressure). At that point, it is possible to show mathematically
that the pressure gradient acting to pull the air northward is exactly balanced by the Coriolis de-
flection to the south, and the air flow stabilizes parallel to the isobars. Such a flow is called ge-
ostrophic flow.

Transition from ideal northward high altitude flow to
geostrophic flow due to the Coriolis effect (drawn for northern
hemisphere). JWF Waldron CC BY-NC-SA 4.0

Because of the coriolis deflection, pressure gradient flow from the ITCZ reaches only ~30° N and S
of the Equator before it starts to descend in a belt of high pressure known as the ”subtropical high”
or “the horse latitudes”. (The origin of this name is uncertain.)

Air descends towards ground level in the subtropical high, and pressure gradient flow forces it
back towards the Equator. The Coriolis effect deflects it towards the west, forming tropical easter-
lies .

Transition from ideal southward low-level pressure gradient flow
to geostrophic flow due to the Coriolis effect (drawn for northern
hemisphere). JWF Waldron CC BY-NC-SA 4.0

The belt of circulation between the ITCZ and the horse latitudes is called the Hadley Cell

Global atmospheric circulation cells. JWF Waldron based on Kaidor – Own work based on File:NASA depiction of
earth global atmospheric circulation.jpg, CC BY-SA 3.0 https://commons.wikimedia.org/w/index.php?
curid=23902538

To the north of the Hadley Cell, warm air accumulates in a belt around 60° from the Equator, pro-
ducing another belt of low pressure. Along this belt, the warm air from the tropics meets cooler air
flowing from the pole. The belt is known as the polar front. (A front is a boundary between warm
and cold air masses.) Warm air rises at this belt and flows towards the pole before descending at
the polar high pressure area. Low altitude winds blow away from the pole and are deflected toward
the west by the Coriolis effect. Because mariners name winds according to the direction they come
from, not the direction they blow towards, these winds are known as polar easterlies.

Between the horse latitudes and the polar front a third circulation cell operates, in the opposite
direction to the Hadley and Polar cells. Flow at low altitudes in the Ferrel cell is toward the pole,
and winds are deflected towards the east by the Coriolis effect. Because mariners name winds ac-
cording to the direction they come from, not the direction they blow towards, these prevailing
mid-latitude winds are known as mid-latitude westerlies or just [pb_glossary id=”3064″]wester-
lies[/pb_glossary].

West-to-east winds also prevail at high altitude above the polar front. There, a belt of geostrophic
winds called the jet stream follows a pressure gradient that marks a slope in the tropopause.

The position of the polar front (where Ferrel and Polar cells
meet) is unstable. This can lead to huge undulations in the
position of the polar front, called Rossby waves. Rossby waves
affect the position and velocity of the jet stream. They can
cause cold air to move towards the equator and warm air to
move toward the poles. They can ‘block’ air masses, stalling
them over certain regions. We will consider these air masses
next.

Rossby waves are clearly visible in this model of temperature variation at 5.5 km altitude, roughly mid-
tropsphere. Source: Windy.com

Air masses and fronts

Air masses

Weather is controlled by air masses, which are large volumes
of air that have internally consistent properties, including
pressure, humidity, and temperature. Air masses commonly
meet at fronts.

Air masses can be categorized by location of origin…

c = continental
m = maritime

…and latitude of origin

A = arctic
P = polar
T = tropical

For example, an air mass developed over western Canada would be designated cP, for “continental
polar”.

Fronts

Where air masses of different temperature meet, fronts develop. Heavy rain or snow, and rapid
changes of wind direction may occur at a front.

Cold front. Public domain:
https://aircrafticing.grc.nasa.gov/media/img/1_1_5_4/1_1_5_4d_coldfront.gif

At a cold front, cold air advances into an area previously occupied by warmer air. The cold air, being
denser, slides under the warm air and pushes it upwards, prompting adiabatic cooling and precipi-
tation. Cold fronts may be marked by a steep wall of cumulonimbus cloud that may rise to the
tropopause.

Warm front. Public domain.
https://aircrafticing.grc.nasa.gov/media/img/1_1_5_4/1_1_5_4b_warmfront.gif

At a warm front, warm air advances into an area previously occupied by colder air. The warm air
rises over a wedge of cold air producing clouds and precipitation, but the cloud ceiling descends
gradually as the front approaches. Horizontally extensive stratus and nimbostratus clouds are
common. In a chapter on weather we will look at cloud types in more detail.

1. These winds are also known as trade winds because of their importance to European colonial
sailing ships. In recognition of the fact that the “trade” included the forcible transport of many
millions of humans from Africa to the Americas, we prefer the term “tropical easterlies” ↵

[1]
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Figura 3.1: Bilanciamento tra radiazione solare annuale assorbita (rosso) e radiazione infrarossa annuale
emessa (blu) attraverso i flussi termici avvettivi legati alla Circolazione Atmosferica Generale [Nasa].
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3. L’ATMOSFERA IN MOVIMENTO

Figura 3.2: Il riscaldamento e il raffreddamento delle colonne d’aria che sovrastano, rispettivamente, la
città 2 e la città 1 causa le variazioni orizzontali di pressione in alto e in superficie. Queste variazioni
forzano l’aria a spostarsi dalla aree di alta pressione a quelle di bassa pressione mentre, a seguito di
questi spostamenti, la legge di conservazione delle masse impone che l’aria salga nella colonna calda e
scenda nella colonna fredda. [C. D. Ahrens e R. Henson].

La scala più grande è quella planetaria che, in entrambi gli emisferi, bilancia le variazioni
latitudinali dei flussi netti di energia solare i cui andamenti medi sono riportati nella Figura
3.1. Tale bilanciamento ha luogo attraverso la configurazione di venti definita Circolazione
Atmosferica Generale per la sua estensione, che assicura il trasporto di energia tra l’equatore e
i poli riducendo le differenze di temperatura che si avrebbero in sua assenza.

La scala intermedia è quella continentale che, nell’ambito della Circolazione Atmosferica
Generale, potenzia il trasporto di energia alle medie latitudini attraverso perturbazioni che
rimescolano l’atmosfera riducendo i gradienti di temperatura in quella zona.

3.2 Venti locali

I venti locali sono movimenti d’aria su piccola scala generati da differenze di temperatura che,
a loro volta, creano variazioni nella pressione atmosferica. Quando il Sole riscalda aree re-
lativamente vicine in modo non uniforme a causa, ad esempio, di variazioni nei coefficienti di
assorbimento delle radiazioni o per la presenza di coperture nuvolose diverse, l’aria nella colon-
na più calda più calda (2) si espande, mentre l’aria sopra la superficie più fredda (1) si contrae
come schematizzato nella Figura 3.2.
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Figura 3.3: A sinistra, l’aria che converge verso un centro di bassa pressione deve salire per continuità
ma nella salita l’umidità condensa generando sistemi nuvolosi e, talvolta, precipitazioni. A destra, l’aria
che diverge da un centro di alta pressione viene sostituita da aria secca che scende portando cielo sereno
e bel tempo. [Penn State University].

A parità di pressione iniziale al suolo, in alto si genera una differenza di pressione perché,
alla stessa quota, l’aria sovrastante nella colonna (2) contiene più molecole. Infatti, in quota,
l’aria si sposta da 2 (alta pressione) a 1 (bassa pressione) generando per continuità una zona di
bassa pressione in superficie nella colonna (2). Arrivata in (1) l’aria ridiscende generando, per
continuità, una zona di alta pressione in superficie nella stessa colonna (1).

A questo punto, il sistema circolatorio può dirsi completo in quanto ad una bassa pressione
in superficie (verso la quale i venti convergono) corrisponde un’alta pressione in quota (dalla
quale i venti divergono) e, viceversa, che ad un’alta pressione in superficie dalle quale i venti
divergono corrisponde una basss pressione in quota verso la quale i venti convergono.

Inoltre, anche se sfugge alle nostre osservazioni dalla Terra, è corretto sottolineare che è la
differenza di pressione in quota a mettere in moto la circolazione mentre, in superficie, la bassa
pressione nella colonna 2 e l’alta pressione nella colonna 1 sono conseguenze, rispettivamente,
della rimozione e dell’apporto di aria in quota.

Questo meccanismo ha implicazioni meteorologiche poiché la riduzione di pressione con la
quota fa sì che l’aria in ascesa si espanda adiabaticamente e, in questo modo, la sua temperatura
diminuisca. Una volta raggiunta la temperatura di rugiada l’umidità condensa dando origine a
sistemi nuvolosi e, in molti casi, anche precipitazioni, come si vede nella Figura 3.3 a sinistra.
Per contro, l’aria in discesa dall’alto è sostanzialmente priva di umidità e, scendendo, si com-
prime adiabaticamente riscaldandosi e lasciando bel tempo e cielo sereno, come schematizzato
nella Figura 3.3 a destra.

Nel seguito, si vedrà in che modo lo schema appena illustrato possa venire facilmente adattato
per descrivere i meccanismi di generazione delle brezze che, tra i venti locali, sono le più
importanti.
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Figura 3.4: Brezza di valle (sopra) e brezza di monte (sotto) [Britannica].

3.2.1 Brezze di monte e di valle

Questo paragrafo deve molto agli “Appunti di meteorologia per il Friuli-Venezia Giulia” di S.
Micheletti e M. Salvador.

Le brezze di monte e di valle, schematizzate nella Figura 3.4, sono causate dal ciclo giorna-
liero di riscaldamento e raffreddamento dei pendii montuosi. Durante il giorno, l’irraggiamento
solare riscalda i versanti in quota che, a loro volta, riscaldano l’aria a contatto con essi. L’a-
ria riscaldata è meno densa dell’aria alla stessa altitudine sopra la valle e, quindi, sale lungo i
versanti richiamando altra aria dal fondovalle e generando così in quota un flusso tiepido noto
come brezza di valle.

Durante la notte, il flusso si inverte in quanto i pendii montuosi si raffreddano rapidamente e,
a loro volta, raffreddano l’aria a contatto con essi. L’aria raffreddata è più densa dell’aria alla
stessa altitudine sopra la valle e, quindi, scende lungo i versanti verso il fondovalle, generando
in basso un flusso freddo, generalmente moderato, noto come brezza di monte.

Nelle vallate alpine, che sono racchiuse da alti versanti montani e sboccano in valli più grandi
o in una pianura, la brezza di monte confluisce nel fondovalle e, a sua volta, lo discende diri-
gendosi verso lo sbocco della vallata. Nelle prime ore del giorno si forma così, sul fondovalle,
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una “inversione termica”, ovvero uno strato di aria fredda in superficie che ostacola la conve-
zione naturale e, quindi, persiste anche quando l’aria in quota comincia a riscaldarsi. In tale
situazione, il vapore contenuto nell’aria fredda e umida sul fondovalle condensa dando luogo a
foschie e nebbie. Durante l’inverno, l’inversione può permanere anche tutto il giorno mentre,
durante l’estate, il Sole riscalda fortemente i versanti in quota e, già nella prima mattina, inizia
a generare una brezza di valle che, richiamando aria dal basso, rompe l’inversione termica.

Verso mezzogiorno, con l’aumentare della radiazione solare, la brezza di valle aumenta di
intensità incrementando il flusso di aria umida dal fondovalle. L’aria umida, innalzandosi si
raffredda adiabaticamente, prima “a secco” e successivamente “a umido”, e se l’atmosfera è
instabile può formare “cumuli di bel tempo” sopra i versanti.

Talvolta nel pomeriggio, in presenza di umidità elevata e di forte instabilità atmosferica, uno
dei cumuli può trasformarsi in “cumulonembo” dando origine a un temporale estivo. In genere,
un temporale di questo tipo si esaurisce rapidamente, per mancanza di alimentazione di aria
umida dal basso, quando il Sole è prossimo al tramonto e da quel momento le nuvole diminui-
scono in pochi minuti. A questo punto, se il tempo resta bello e sereno, i versanti si raffreddano
più velocemente del fondovalle e la brezza di monte può riformarsi.240 CHAPTER 9

producing a distribution of pressure such as the one shown 
in Fig. 9.24b. With higher surface pressure now over the land, 
the surface wind reverses itself and becomes a land breeze — a 
breeze that fl ows from the land toward the water. Tempera-
ture contrasts between land and water are generally much 
smaller at night; hence, land breezes are usually weaker than 
their daytime counterpart, the sea breeze. In regions where 
greater nighttime temperature contrasts exist, stronger land 
breezes occur over the water, off the coast. They are not usu-
ally noticed much on shore, but are frequently observed by 
ships in coastal waters.

Look at Fig. 9.24 again and observe that the rising air is 
over the land during the day and over the water during the 
night. Therefore, along the humid East Coast, daytime clouds 
tend to form over land and nighttime clouds over water. This 
explains why, at night, distant lightning fl ashes are some-
times seen over the ocean.

Sea breezes are best developed where large temperature 
differences exist between land and water. Such conditions 
prevail year-round in many tropical regions. In middle lati-
tudes, however, sea breezes are invariably spring and summer 
phenomena.

During the summer, a sea breeze usually sets in about 
mid-morning after the land has been warmed. By early 
afternoon, the breeze has increased in strength and depth. 
By late afternoon, the cool ocean air may reach a depth of 
more than 300 m (1000 ft) and extend inland for more than 
20 km (12 mi).

The leading edge of the sea breeze is called the sea breeze 
front. As the front moves inland, a rapid drop in temperature 
usually occurs just behind it. In some locations, this tempera-
ture change may be 5°C (9°F) or more during the fi rst 
hours — a refreshing experience on a hot, sultry day. In regions 
where the water temperature is warm, the cooling effect of the 
sea breeze is hardly evident. Since cities near the ocean usually 
experience the sea breeze by noon, their highest temperature 
usually occurs much earlier than in inland cities. Along the 
East Coast, the passage of the sea breeze front is marked by a 
wind shift, usually from west to east. In the cool ocean air, the 
relative humidity rises as the temperature drops. If the relative 
humidity increases to above 70 percent, water vapor begins to 
condense upon particles of sea salt or industrial smoke, pro-
ducing haze. When the ocean air is highly concentrated with 
pollutants, the sea breeze front may meet relatively clear air 

!  F I G U R E  9 . 2 4  Development of a sea 
breeze and a land breeze. (a) At the surface, a sea 
breeze blows from the water onto the land, 
whereas (b) the land breeze blows from the land 
out over the water. Notice that the pressure at 
the surface changes more rapidly with the sea 
breeze. This situation indicates a stronger 
pressure gradient force and higher winds with a 
sea breeze.
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Fig. 3.5. Components of a horizontal-axis wind turbine 
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Figura 3.5: Brezza di mare (sopra) e brezza di terra (sotto) [C. D. Ahrens e R. Henson].
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3.2.2 Brezze di mare e di terra

Durante il giorno l’aria sopra il mare, che è più fresca e densa dell’aria sopra la terraferma,
si contrae e scende creando in superficie una regione di alta pressione, mentre l’aria sopra la
terraferma si dilata e sale creando in superficie una regione di bassa pressione. In quota sopra
la terraferma, dove l’aria sale, si crea una zona di alta pressione, mentre sopra il mare da dove
l’aria scende si crea una zona di bassa pressione. In questo modo la circolazione si chiude e,
come si vede nella Figura 3.5 sopra, l’effetto più importante è la brezza di mare, ovvero il
flusso d’aria in superficie che va dal mare verso la terraferma.

Di notte, sempre a causa della minor capacità termica, la terraferma si raffredda più rapida-
mente del mare invertendo la circolazione e, come si vede nella Figura 3.5 sotto, l’effetto più
importante è la brezza di terra, ovvero il flusso d’aria in superficie che va dalla terraferma
verso il mare.

Osservando la Figura 3.5 nel suo complesso, si nota che l’aria ascendente si trova sulla ter-
raferma durante il giorno e sul mare durante la notte. Pertanto le nubi (che, talvolta, portano
precipitazioni e temporali) tendono a formarsi sulla terraferma durante il giorno e sul mare du-
rante la notte. Tuttavia, va detto anche che le brezze di mare e di terra sono intense tutto l’anno
solo nelle regioni tropicali, dove esistono sempre grandi differenze di temperatura tra terra e
mare. Per contro, alle medie latitudini dove le differenze di temperatura sono inferiori a quel-
le delle regioni tropicali, le brezze di mare sono fenomeni tipici dell’estate e della primavera
quando le notti sulla terraferma sono più calde, mentre le brezze di terra riguardano, soprattutto,
inverno e autunno, quando le notti sulla terraferma sono più fredde.

3.3 Venti sinottici
Da quanto visto sinora si può dedurre che i venti locali si muovono sotto l’influenza del solo
gradiente di pressione, e che la rotazione terrestre esercita un’influenza trascurabile su di essi.
Per contro nei venti sinottici, che agiscono su scala planetaria o continentale, l’influenza della
rotazione terrestre attraverso l’effetto Coriolis è dello stesso ordine di grandezza di quella del
gradiente di pressione e, quindi, non può essere trascurata.

Infatti l’effetto Coriolis, su scala planetaria condiziona l’intera Circolazione Atmosferica Ge-
nerale, e su scala continentale influenza le perturbazioni che, alle medie latitudini, rimescolano
continuamente l’atmosfera.

3.3.1 Effetto Coriolis

(L’effetto Coriolis è discusso in dettaglio nel Capitolo 6 - Appendice dove ci si occupa di tutte
“Le Forze Apparenti in Meteorologia”, mentre nel seguito ci si limita a semplici considerazioni
qualitative riguardanti gli spostamenti lungo i meridiani e i paralleli).

Come schematizzato nella Figura 3.6, le masse d’aria che si spostano lungo i meridiani
dalle vicinanze dell’equatore verso il polo nord vanno in regioni dove la velocità periferica
terrestre diminuisce progressivamente e, per questo motivo, vengono viste deviare verso est
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Figure 8.2.2 The Coriolis Effect. Objects moving from the equator towards the poles (red arrows) move into a
region of slower rotational speed and their paths are de=ected “ahead” of their point of origin. Movement from
high latitudes to low latitudes (green arrows) goes from a region of low speed to a region of higher rotation
speed, and there is de=ection “behind” their point of origin. In the Northern Hemisphere this de=ection is
always to the right from the point of origin, and in the Southern Hemisphere the de=ection is always to the left
(Modi<ed by PW from globe image by Location_of_Cape_Verde_in_the_globe.svg: Eddo derivative work: Luan
fala! [CC BY-SA 3.0], via Wikimedia Commons).

Because of the rotation of the Earth and the Coriolis Effect, rather than a single atmospheric convection cell
in each hemisphere, there are three major cells per hemisphere. Warm air rising at the equator cools as it
moves through the upper atmosphere, and it descends at around 30o latitude. The convection cells created
by rising air at the equator and sinking air at 30o are referred to as Hadley Cells, of which there is one in each
hemisphere. The cold air that descends at the poles moves over the Earth’s surface towards the equator, and
by about 60o latitude it begins to rise, creating a Polar Cell between 60o and 90o. Between 30o and 60o lie the
Ferrel Cells, composed of sinking air at 30o and rising air at 60o (Figure 8.2.3). With three convection cells in
each hemisphere that rotate in alternate directions, the surface winds no longer always blow from the poles
towards the equator as in the non-rotating Earth in Figure 8.2.1. Instead, surface winds in both hemispheres
blow towards the equator between 90o and 60o latitude, and between 0o and 30o latitude. Between 30o and
60o latitude, the surface winds blow towards the poles (Figure 8.2.3).

8.2 Winds and the Coriolis Effect | 171

Figura 3.6: In entrambi gli emisferi le masse d’aria che si spostano dalle vicinanze dell’equatore verso i
poli (frecce rosse) vanno in regioni caratterizzate da velocità periferiche minori e appaiono deviate verso
est, mentre le masse che si spostano dalle vicinanze dei poli verso l’equatore (frecce verdi) vanno in
regioni caratterizzate da velocità periferiche maggiori e appaiono deviate verso ovest. L’unica differenza
è che, rispetto alla direzione di spostamento, le deviazioni sono verso destra nell’emisfero settentrionale
e verso sinistra nell’emisfero meridionale [P. Webb].

dagli osservatori sulla Terra. Per contro, le masse che si spostano dalle vicinanze del polo nord
verso l’equatore vanno in regioni dove la velocità periferica terrestre aumenta progressivamente
e, per questo motivo, vengono viste deviare verso ovest.

Analogamente, nell’emisfero meridionale le masse che si spostano dalle vicinanze dell’equa-
tore verso il polo sud, vengono viste deviare verso est, mentre le masse che si spostano dalle
vicinanze del polo sud verso l’equatore vengono viste deviare verso ovest. L’unica differenza
tra i due emisferi è che, rispetto alla velocità di spostamento delle masse, le deviazioni sono
verso destra nell’emisfero settentrionale, mentre sono verso sinistra nell’emisfero meridionale.

Pur in modo meno intuitivo, anche le masse d’aria che si spostano lungo i paralleli so-
no associate a deviazioni dovute all’effetto Coriolis. Questo è il caso, ad esempio, dei venti
occidentali che, come illustrato nella Figura 3.7, soffiano verso est a latitudini diverse. Dopo
alcune ore, le deviazioni causate dall’effetto Coriolis restano nulle all’equatore, ma nelle altre
posizioni crescono con la latitudine, la velocità e la durata degli spostamenti.

La spiegazione è che tali deviazioni sono dovute al sommarsi (algebricamente) delle velocità
delle masse d’aria alle velocità periferiche terrestri acquisite nei rispettivi punti di partenza.
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Figura 3.7: Deviazioni angolari dei venti che soffiano verso est nell’emisfero nord, causate dal sommar-
si delle velocità dei venti alle velocità periferiche terrestri acquisite nei rispettivi punti di partenza. In
questo modo aumentano le accelerazioni centrifughe costringendo le masse d’aria a deviare verso latitu-
dini maggiori dove le accelerazioni centrifughe sono più elevate. Le deviazioni angolari decrescono dal
Polo Nord dove l’accelerazione centrifuga (che è ortogonale all’asse terrestre) presenta solo la compo-
nente orizzontale meridiana, fino all’equatore dove l’accelerazione centrifuga è perfettamente verticale
[F.K. Lutgens a E.J. Tarbuck].

Nel caso di spostamenti verso est, le velocità delle masse si sommano alle velocità periferiche
aggiungendo così una quantità positiva anche alla accelerazione centrifuga preesistente.

Quindi, per raggiungere un nuovo equilibrio le masse d’aria sono costrette a deviare verso
latitudini nelle quali le velocità periferiche terrestri e le corrispondenti accelerazioni centrifughe
sono più elevate, ovvero verso l’equatore.

Se, invece, fossero i venti orientali a soffiare verso ovest a latitudini diverse (caso non contem-
plato nella Figura 3.7), le velocità delle masse si sottrarrebbero alle velocità periferiche terrestri
e ridurrebbero la accelerazione centrifuga preesistente.

Quindi, per raggiungere un nuovo equilibrio le masse sarebbero costrette a deviare verso la-
titudini dove le velocità periferiche terrestri e le corrispondenti accelerazioni centrifughe sono
più basse, ovvero verso il polo nord. Si noti che, nell’emisfero settentrionale, le deviazioni ri-
spetto alla direzione del moto sono verso destra in entrambi i casi, mentre si potrebbe facilmente
verificare che nell’emisfero meridionale sono verso sinistra in entrambi i casi.

A questo punto, per completare l’analisi della Figura 3.7 resta da giustificare solo l’entità
delle deviazioni angolari e, a tal fine, è opportuno osservare, che le accelerazioni centrifughe
sono ortogonali all’asse terrestre e quindi presentano una componente verticale alla superficie
orientata verso l’esterno e una componente orizzontale meridiana orientata verso l’equatore. (A
questo proposito, si veda anche lo schema di Figura 3.17).

La componente orizzontale prevale rispetto alla verticale alle latitudini elevate dove dà luogo
a grandi deviazioni angolari, ma poi decresce con la latitudine dando luogo a deviazioni ango-
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Figura 3.8: Venti geostrofici nel caso generale a sinistra [J.B. Halverson], e nell’emisfero nord con
gradiente di pressione diretto dall’equatore ai poli, a destra [J.W.F. Waldron].

lari sempre più piccole fino ad annullarsi all’equatore dove le accelerazioni centrifughe sono
perfettamente verticali. In tale contesto le componenti verticali sono sostanzialmente annulla-
te dall’accelerazione di gravità mentre le componenti orizzontali danno luogo alle deviazioni
evidenziate nella Figura 3.7.

In vista delle applicazioni illustrate nel seguito, può essere utile riassumere in una semplice
regola pratica, facile da ricordare, le considerazioni sull’effetto Coriolis. Poiché qualunque
spostamento di una massa d’aria nell’atmosfera a una quota costante può essere scomposto in
uno spostamento lungo i meridiani e uno lungo i paralleli, e poiché entrambi gli spostamenti
implicano deviazioni nella stessa direzione, la regola è:

• le masse d’aria in movimento nell’atmosfera ad una quota costante subiscono, rispetto al-
la direzione del moto, deviazioni verso destra nell’emisfero settentrionale e verso sinistra
nell’emisfero meridionale.

3.3.2 Venti geostrofici

Geostrofico deriva dal greco “geo”, cioè Terra e “strofo”, cioè deviare. Quindi, "geostrofico"
significa letteralmente “che devia a causa della Terra”. Infatti, il flusso geostrofico è tipico dei
venti deviati dall’effetto Coriolis che, in equilibrio e in assenza di attriti, sono ortogonali alle
isobare come il vento schematizzato nella Figura 3.8 a sinistra.

Il flusso geostrofico di cui ci si occupa in questo paragrafo è quello risultante in quota dal-
l’equilibrio tra l’effetto Coriolis e il gradiente di pressione medio terrestre che, come è noto, è
diretto lungo i meridiani e spinge l’aria dall’equatore, dove è più calda, ai poli, dove è più fred-
da. Alle quote elevate le forze di attrito sono trascurabili e la spinta del gradiente può essere
bilanciata solo dall’effetto Coriolis che, nell’emisfero nord, devia il flusso verso destra rispetto
alla direzione del moto.

Il risultato è quello schematizzato nella Figura 3.8 a destra, nella quale si vede che all’equi-
librio la spinta del gradiente, diretta verso nord, è bilanciata esattamente dalla deviazione di
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Figura 3.9: Pressioni medie in quota ad altezza costante passando dall’equatore ai poli nell’emisfero
nord [J.B. Halverson].

Coriolis diretta verso sud. Pertanto, il moto risultante è diretto verso est ed è parallelo alle
isobare.

La pressione costante al suolo, ipotizzata nella Figura 3.9 è la condizione per avviare il mo-
vimento. Infatti, la densità delle colonne d’aria sovrastanti i singoli paralleli aumenta con la
latitudine poiché le temperatura medie diminuiscono dall’equatore ai poli. La conseguenza è
che, in quota ad una altezza costante, la pressione diminuisce dall’equatore ai poli passando, ad
esempio, dai circa 600 a 500 kPa, o millibar [mb] nella Figura 3.9.

(A regime, come nel caso della Circolazione Atmosferica Generale descritta nel seguito, si
devono avere ritorni dei venti in superficie, partendo dalle aree dove i flussi discendenti dall’alto
formano delle zone di alta pressione ed arrivando alle aree dove i flussi ascendenti formano delle
zone di bassa pressione. Nei ritorni in superficie, le forze di attrito che si oppongono alla spinta
generata dal gradiente di pressione, non possono essere trascurate e i moti sono ancora deviati
verso destra e diretti verso sud-ovest ma risultano più lenti rispetto a quelli in quota e non
riescono più ad allinearsi perfettamente con le isobare.)

3.4 Circolazione Atmosferica Generale
Per definizione, la circolazione atmosferica generale rappresenta la media pluriennale dei flussi
d’aria intorno al Mondo. Da una media di questo tipo si possono trarre indicazioni molto utili
sulle origini dei venti dominanti e sui meccanismi di redistribuzione del calore dall’equatore ai
poli per compensare le differenze di temperatura dovute alla diversa intensità dell’irraggiamento
solare.
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Le differenze di temperatura tra le diverse latitudini danno origine, a loro volta, alle distri-
buzioni delle pressioni su scala planetaria. Queste ultime generano i venti che consentono
di raggiungere l’equilibrio termico grazie al quale le temperature all’equatore non aumentano
senza sosta e le temperature ai poli non sono in costante diminuzione.

Nel Mondo reale, caratterizzato dall’alternanza di oceani e continenti nei quali si susseguono
pianure e catene montuose, la distribuzione dei flussi d’aria risulta alquanto complessa e non
è ancora del tutto conosciuta. Di conseguenza, per comprendere la circolazione atmosferica
generale è prassi comune fare riferimento a modelli semplificati in grado, però, di giustificare
gli andamenti osservati dei venti che più condizionano i fenomeni atmosferici ed il clima delle
diverse aree.

A tal fine, è essenziale utilizzare modelli che tengano conto della rotazione terrestre e, in
particolare, dell’effetto Coriolis al quale sono soggette tutte le masse in movimento nei sistemi
rotanti.

3.4.1 Modello semplificato a tre celle

Il più diffuso dei modelli semplificati è quello a tre celle rappresentato nella Figura 3.10 dove
in alto è riportata la schematizzazione tri-dimensionale della distribuzione dei venti dominanti
e delle pressioni al suolo, mentre in basso è riportata una sezione meridiana nell’emisfero nord
che illustra la formazione dei venti dominanti in quota.

Questo modello ipotizza che la Terra sia coperta uniformemente dall’acqua (mentre l’Oceano
ricopre il 71% circa della superficie) e che i raggi solari siano sempre ortogonali all’Equatore
(mentre tale posizione è occupata solo agli equinozi). Comunque, ed è l’assunzione più impor-
tante, il modello tiene conto della rotazione terrestre e, quindi, dell’effetto Coriolis che, come si
è già osservato, influenza fortemente i movimenti dell’aria deviandoli verso destra rispetto alla
velocità dei venti nell’emisfero settentrionale, e verso sinistra nell’emisfero meridionale.

Cella di Hadley

La cella di Hadley, che è la più importante, si estende dall’Equatore fino a circa 30° di latitudine
ed è così chiamata in onore del meteorologo inglese George Hadley (1685-1768). All’Equatore
l’aria calda e umida degli oceani sale in entrambi gli emisferi, creando un’ampia area di bassa
pressione al suolo verso la quale, dalle aree subtropicali, convergono gli Alisei con direzione
nord-est nell’emisfero nord e con direzione sud-est dell’emisfero sud.

(In inglese gli Alisei sono chiamati “trade winds” o “venti del commercio” in quanto, essendo
diretti a sud-ovest nell’emisfero nord, hanno reso possibili le prime traversate dell’Atlantico,
dall’Europa alle Americhe, ai tempi della navigazione a vela).

All’Equatore, l’aria calda e umida si raffredda durante la salita verso la tropopausa e l’u-
midità in essa contenuta condensa dando origine alla fascia piovosa nella Zona di Convergen-
za InterTropicale (ITCZ), nella quale si trovano le grandi foreste tropicali del Sud-America
(Amazzonia), dell’Africa (Bacino del Congo) e del Sud-Est Asiatico (Indonesia, Malesia e
Brunei).
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Wind: Global Systems 261

referred to as the doldrums. (The monotony of the weather 
in this area has given rise to the expression “down in the dol-
drums.”) Here, warm air rises, often condensing into huge 
cumulus clouds and thunderstorms called convective “hot” 
towers because of the enormous amount of latent heat they 
liberate. This heat makes the air more buoyant and provides 
energy to drive the Hadley cell. The rising air reaches the 

tropopause, which acts like a barrier, causing the air to move 
laterally toward the poles. The Coriolis force defl ects this 
poleward fl ow toward the right in the Northern Hemisphere 
and to the left in the Southern Hemisphere, providing west-
erly winds aloft in both hemispheres. (We will see later that 
these westerly winds reach maximum velocity and produce 
jet streams near 30° and 60° latitudes.)

!  F I G U R E  1 0 .1  Diagram (a) shows the general circulation of air on a nonrotating earth uniformly covered with water and 
with the sun directly above the equator. (Vertical air motions are highly exaggerated in the vertical.) Diagram (b) shows the names
that apply to the different regions of the world and their approximate latitudes.

AC T I V E  F I G U R E  1 0 . 2   The idealized 
wind and surface-pressure distribution over a 
uniformly water-covered rotating earth. Visit 
the Meteorology Resource Center to view this 
and other active fi gures at academic.cengage.
com/login
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Jet Streams
Atmospheric jet streams are swiftly fl owing air currents thou-
sands of kilometers long, a few hundred kilometers wide, and 
only a few kilometers thick. Wind speeds in the central core of 
a jet stream often exceed 100 knots and occasionally exceed 
200 knots. Jet streams are usually found at the tropopause at 
elevations between 10 and 15 km (6 and 9 mi), although they 
may occur at both higher and lower altitudes.

Jet streams were fi rst encountered by high-fl ying military 
aircraft during World War II, but their existence was sus-
pected before the war. Ground-based observations of fast-
moving cirrus clouds had revealed that westerly winds aloft 
must be moving rapidly.

!  Figure 10.9 illustrates the average position of the jet 
streams, tropopause, and general circulation of air for the 
Northern Hemisphere in winter. From this diagram, we can see 
that there are two jet streams, both located in tropopause gaps, 
where mixing between tropospheric and stratospheric air takes 
place. The jet stream situated near 30° latitude at about 13 km 
(43,000 ft) above the subtropical high is the subtropical jet 
stream.* The jet stream situated at about 10 km (33,000 ft) 
near the polar front is known as the polar front jet stream or, 
simply, the polar jet stream. Since both are found at the tropo-
pause, they are referred to as tropopause jets.

In Fig. 10.9, the wind in the center of the jet stream 
would be fl owing as a westerly wind away from the viewer. 
This direction, of course, is only an average, as jet streams 
often fl ow in a wavy west-to-east pattern. When the polar jet 
stream fl ows in broad loops that sweep north and south, it 
may even merge with the subtropical jet. Occasionally, the 

polar jet splits into two jet streams. The jet stream to the 
north is often called the northern branch of the polar jet, 
whereas the one to the south is called the southern branch.
!  Figure 10.10 illustrates how the polar jet stream and the 
subtropical jet stream might appear as they sweep around the 
earth in winter.

!  F I G U R E  1 0 . 9  Average position of the polar jet 
stream and the subtropical jet stream, with respect 
to a model of the general circulation in winter. Both 
jet streams are fl owing from west to east.

AC T I V E  F I G U R E  1 0 .1 0  A jet stream is a swiftly fl owing current 
of air that moves in a wavy west-to-east direction. The fi gure shows the 
position of the polar jet stream and subtropical jet stream in winter. Al-
though jet streams are shown as one continuous river of air, in reality 
they are discontinuous, with their position varying from one day to the 
next. Visit the Meteorology Resource Center to view this and other ac-
tive fi gures at academic.cengage.com/login

*The subtropical jet stream is normally found between 20° and 30° latitude.

Figura 3.10: Modello a tre celle della circolazione generale dell’atmosfera. In alto: aree di alta e bassa
pressione e venti dominanti al suolo e, in basso: sezione meridiana che illustra la formazione dei venti
dominanti in quota [C.D. Ahrens e R. Henson].
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Nella zona di convergenza l’aria tende a salire, mentre i gradienti di pressione ed i venti oriz-
zontali sono bassi al punto da avere fermato per settimane le imbarcazioni sull’Oceano ai tempi
della navigazione a vela. (Per questi fermi, i marinai dell’epoca avevano coniato l’espressione
“in the doldrums” che, nell’inglese attuale, è usata per indicare gli stati di assenza di attività).

Dopo essersi liberata dall’umidità nella zona ITCZ, e non potendo salire oltre la troposfera (a
causa della inversione termica evidenziata nella Figura 2.2 a destra), l’aria in quota proveniente
dall’Equatore deve dirigersi verso i poli (nel nostro emisfero verso il Polo Nord).

La sua direzione, però, viene deviata progressivamente a destra dall’effetto Coriolis fino a
trovare un equilibrio con il gradiente di pressione diretto verso nord ed influenzato solo dal
posizionamento delle fasce di bassa e alta pressione. A circa 30° gradi di latitudine, viene
raggiunto l’equilibrio tra l’accelerazione dovuta al gradiente di pressione e rivolta a nord e
l’accelerazione di Coriolis rivolta a sud.

Il flusso risultante da questo equilibrio va da ovest verso est ed è definito “geostrofico” in
quanto è allineato con le isobare che, nel modello semplificato, coincidono con i paralleli. Non
potendo più avanzare, il flusso d’aria principale si divide in due flussi più piccoli: uno resta
in alto e continua il suo percorso verso est dando origine alla “corrente a getto subtropicale”,
mentre l’altro scende e, nella discesa, si riscalda per compressione dalla bassa pressione della
tropopausa alla pressione atmosferica al livello del mare.

Al suolo, in corrispondenza della discesa del flusso caldo e secco, si trova un’area di alta
pressione che comprende le zone più calde del Pianeta come, ad esempio, il deserto del Sarah
in Africa, il deserto del Sonoran in America Settentrionale e il deserto australiano. Alla stessa
latitudine sull’Oceano, vi è una zona di grande calma di vento poiché, a causa della divergenza
tra i due flussi d’aria, i gradienti di pressione orizzontali sono molto deboli.

(Secondo la leggenda, ai tempi della navigazione a vela la calma di vento intorno alla “Horse
Latitude” di 30° costringeva i marinai a liberarsi dei cavalli che morivano di sete buttandoli
fuori bordo o, più verosimilmente, mangiandoseli).

Cella di Ferrell

La cella di Ferrell si estende dai 30° ai 60° di latitudine e prende il nome del meteorologo
statunitense William Ferrell (1817-1891).

Alla latitudine di 30° il flusso in quota, proveniente dalla zona subtropicale a nord, si divide in
due flussi immediatamente dopo l’arrivo in superficie. Qui il flusso principale, più stabile, si di-
rige verso l’Equatore generando i già citati Alisei, mentre il flusso secondario e instabile ritorna
verso nord. Durante il percorso dai 30° ai 60° tale flusso viene deviato progressivamente dal-
l’effetto Coriolis e genera quei venti occidentali diretti a nord-est, in inglese “Westerlies” (che,
come vedremo nel prossimo capitolo, sono frequentemente destabilizzati dalle perturbazioni
tipiche delle medie latitudini).

Arrivati ai 60° di latitudine, dopo una traiettoria che, in generale, consente di raccogliere
umidità dagli oceani, i Westerlies sono umidi e relativamente tiepidi. Quando si scontrano con
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i freddi venti polari orientali (in inglese Easterlies) diretti a sud-ovest, invece di mescolarsi li
scavalcano salendo rapidamente fino alla tropopausa. Qui si liberano dell’umidità generando
una zona di bassa pressione al suolo caratterizzata da nubi tempestose e forti precipitazioni.

In alto, nella tropopausa, i venti occidentali si dividono in due flussi: quello principale conti-
nua il suo percorso verso est dando origine alla corrente a getto polare, mentre quello secondario
resta in quota ma ritorna verso sud. Nel ritorno viene progressivamente deviato verso ovest dal-
l’effetto Coriolis fino a quasi allinearsi con i paralleli e scendere, riscaldandosi nella discesa,
nella zona di alta pressione al suolo a 30° di latitudine.

Cella polare

La terza cella è quella polare, nella quale la circolazione dell’aria è simile a quella che si riscon-
tra nella cella di Hadley, con la differenza che le energie in gioco sono molto più modeste in
quanto l’aria contiene poca umidità e le differenze di temperatura sono limitate. Di conseguen-
za, alla latitudine di 60° si ha una risalita lenta dell’aria che, una volta arrivata nella tropopausa,
deve necessariamente dirigersi verso il Polo Nord. Al Polo l’aria ridiscende generando una
zona di alta pressione al suolo caratterizzata dalla ben nota assenza di precipitazioni. Infine, la
circolazione nella cella si chiude in superficie con i già citati venti polari orientali (easterlies).

3.4.2 Venti periodici stagionali

Il modello a tre celle descritto in precedenza ipotizza che i raggi solari siano sempre ortogo-
nali all’Equatore, mentre tale posizione è occupata unicamente agli equinozi. Infatti, durante
il solstizio d’inverno (21-23 dicembre) il Sole è ortogonale al Tropico del Capricorno (23,5°
sud), mentre durante il solstizio d’estate (20-22 giugno) è ortogonale al Tropico del Cancro
(23,5° nord). Pertanto l’equatore solare, e con esso la fascia piovosa nella Zona di Convergenza
InterTropicale (ITCZ), subiscono escursioni di (23,5 x 2 =) 47° da dicembre a giugno.

Negli ultimi anni molti studi hanno dimostrato che queste escursioni hanno una grande in-
fluenza sui venti periodici stagionali che, come le brezze marine, sono generati dalle differenze
di temperatura e pressione tra terra e mare. La differenza sta nel fatto che il processo di for-
mazione dei venti stagionali ha luogo su scala sinottica ed, evidentemente, stagionale, mentre
quello delle brezze marine ha luogo su scala locale e giornaliera.

I più importanti tra i venti periodici stagionali sono i monsoni il cui nome, derivato dall’arabo
“mausim”, significa appunto “stagione". Il seguito del paragrafo è focalizzato sui monsoni in
quanto si è preferito concentrare l’attenzione su di essi piuttosto che dilungarsi su un vasto
elenco di venti che, al variare delle stagioni, soffiano nelle diverse parti del Pianeta.

3.4.3 I monsoni

La teoria classica sulla formazione dei monsoni può essere schematizzato come nella Figura
3.11, secondo la quale in estate (figura a sinistra):
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Figura 3.11: Teoria classica sulla formazione dei monsoni estivi (a sinistra) e invernali (a destra)
[NOAA].

• il continente si scalda più dell’oceano e su di esso l’aria sale creando una zona di bassa
pressione, mentre sull’oceano l’aria scende creando una zona di alta pressione;

• la conseguenza è la generazione del monsone estivo, ovvero di un vento fresco e umido
proveniente dall’oceano che porta piogge abbondanti sul continente.

Per contro durante l’inverno, secondo la figura a destra:

• il continente si raffredda più dell’oceano e su di esso l’aria scende creando una zona di
alta pressione, mentre sull’oceano l’aria sale creando una zona di bassa pressione;

• la conseguenza è la generazione del monsone invernale, ovvero di un vento freddo e secco
che sull’oceano acquista umidità e quando sale può portare piogge abbondanti ma solo
sul mare.

Questa schematizzazione tiene conto, implicitamente, della maggior capacità termica dell’o-
ceano (che si manifesta con minori oscillazioni di temperatura tra estate e inverno), ma non
mette nella giusta luce il ruolo giocato dagli spostamenti stagionali della Zona di Convergenza
InterTropicale.

A causa delle irregolarità del suolo e dell’alternarsi di oceani e continenti questi spostamenti
non seguono rigorosamente il corso del Sole ma, piuttosto, mantengono andamenti ondulati,
come evidenziato dalla Figura 3.12. In questo quadro, negli ultimi anni sono emerse numerose
correlazioni tra le posizioni occupate dalla ICTZ durante l’anno e le stagioni delle piogge mon-
soniche nelle aree tropicali e sub-tropicali. La più importante di queste correlazioni è discussa
nel paragrafo che segue.
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Figura 3.12: Migrazione stagionale della Zona di Convergenza InterTropicale (ICTZ) nel Mondo reale
[Wikipedia].

3.4.4 Il monsone dell’Asia Meridionale

In corrispondenza al tratto di mare dove l’Oceano Indiano e l’Oceano Pacifico si incontrano,
sussistono condizioni ideali per la formazione dei monsoni. In questa regione, che comprende
l’India e gran parte dell’Asia Meridionale (a nord dell’equatore) e l’Australia (a sud dell’equa-
tore), le stagioni estive sono particolarmente calde e umide e si alternano a stagionali invernali
secche e relativamente fredde. Nello stesso tempo, l’ICTZ oscilla tra nord dell’equatore in
estate e sud dell’equatore in inverno, favorendo lo sviluppo del monsone più importante del
Pianeta.

Durante l’inverno l’aria sopra l’Asia Meridionale, essendo più fredda di quella sopra l’oceano,
scende in superficie creando una zona di alta pressione dalla quale l’aria fluisce verso l’oceano,
come si vede nella Figura 3.13 a sinistra. In questo modo, particolarmente nei mesi di dicembre
e febbraio, il clima nell’Asia Meridionale diventa secco e relativamente freddo (stagione secca
associata al monsone invernale).

Sull’oceano, negli stessi mesi, i venti che provengono dal continente acquistano umidità e
quando risalgono (nella prima zona di bassa pressione che trovano) portano piogge abbondanti
in superficie, ma solo sul mare.

Durante l’estate, come si vede nella Figura 3.13 a destra, la direzione dei venti si inverte
poiché l’aria umida e relativamente fredda proveniente dall’oceano aumenta di temperatura
sopra l’Asia Meridionale molto calda e quando risale (nella prima zona di bassa pressione
che trova) porta piogge abbondanti in superficie. In questo modo, particolarmente nei mesi di
giugno e luglio, il clima dell’Asia Meridionale diventa umido e molto piovoso (stagione delle
piogge associata al monsone estivo).

A questo punto, è opportuno sottolineare che, in entrambe le Figure 3.13 si vede come le zone
delle piogge monsoniche, pur spostandosi da sotto l’equatore (in dicembre e gennaio) a sopra
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Figura 3.13: Spostamenti della Zona di Convergenza Intertropicale (ICTZ) correlati alle posizioni della
zonal delle piogge monsoniche nel Monsone dell’Asia Meridionale [UCAR].

l’equatore (in giugno e luglio), si collochino sempre a cavallo della ICTZ. Tuttavia, questa non
è una semplice coincidenza poiché i venti per risalire richiedono una zone di bassa pressione, e
durante le piogge monsoniche, la ICTZ è la prima zona di bassa pressione che i venti trovano
sull’oceano d’inverno e sul continente d’estate.

Ciò premesso non deve sorprendere che, nel Mondo, le correlazioni tra le posizioni delle
piogge monsoniche e della ICTZ non siano solo quelle discusse in questo paragrafo per il mon-
sone dell’Asia Meridionale, ma sussistano anche per diversi monsoni dell’Africa e delle aree
tropicali dell’America (non considerati qui).

Piuttosto, prima di concludere il paragrafo, vanno rimarcate le particolari traiettorie seguite
dai venti monsonici rispetto alla direzione del moto che, come si vede in entrambe le Figure
3.13, vanno prima a destra, poi dritte e, infine, a sinistra d’inverno, e prima a sinistra, poi
dritte e, infine, a destra d’estate. Tali cambiamenti di direzione si spiegano chiamando in causa
l’Effetto Coriolis poiché, rispetto alla direzione dei venti, le traiettorie risultano (come deve
essere) deviate verso destra nell’emisfero settentrionale (sopra l’equatore), non deviate nella
zona equatoriale, e deviate verso sinistra nell’emisfero meridionale (sotto l’equatore).

3.4.5 Venti di gradiente

É ben noto che, in alto nell’emisfero settentrionale, i venti ruotano in senso antiorario intorno
alle grandi aree di bassa pressione, e in senso orario intorno alle grandi aree di alta pressione
(mentre nell’emisfero meridionale, i sensi di rotazione si invertono e diventano orari intorno
alle grandi aree di bassa pressione e antiorari intorno alle grandi aree di alta pressione).

Ancora una volta la spiegazione chiama in causa le deviazioni prodotte dall’effetto Coriolis,
ben riassunte nella Figura 3.14 a sinistra. L’effetto Coriolis si manifesta nei bilanci delle forze
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BALANCED FLOW 101

The force balance represented by the Northern Hemisphere solutions is shown in
Figure 6.4.

The cyclonic cases above always yield a real solution, but the anticyclonic cases
require a restriction for real solutions to result:
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Hence, wind speeds near the center of anticyclones (high-pressure system) are gen-
erally light, whereas wind speeds associated with cyclones can be quite strong. This
is because, in an anticyclone, the Coriolis force must balance the sum of the pressure
gradient force and centrifugal force. The centrifugal force increases as V 2 but the
Coriolis force increases only as V , which gives a physical reason for the upper limit
in V . In a cyclone, the Coriolis and centrifugal forces act together to balance the
pressure gradient, and hence the deeper the low, the faster the wind speed to create
the balancing forces. In fact, the wind speed may become arbitrarily large in this
model, although in reality surface frictional forces act to limit the intensity of the
system, just as in the case of a tornado.

Example Consider our case study storm at 12 UTC on Friday 14 February 2003
(Figure 6.5). We can use the station observations to test the accuracy of the
geostrophic and gradient wind models in this case. We start by estimating R, V , and
the pressure gradient. The surface station report at Oklahoma City, Oklahoma gives a
sea level pressure of 1004.4 hPa and a wind speed of 13 kts (from the actual weather
observation at this time rather than the station model, which shows 15 kts on the
surface weather map). This wind speed is then 6#7 m s−1 and is from the south-south-
west. The sea level pressure reported near the center of the low is 1000.0 hPa, and at
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CE

PG
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VNH

CO
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Figure 6.4 Force balance represented by the gradient wind (VNH) model in the case of (a) a
low-pressure system LO and (b) a high-pressure system HI in the Northern Hemisphere. The forces
shown are the pressure gradient force (PG), the Coriolis force (CO), and the centrifugal force (CE)

Figura 3.14: Deviazioni dei venti causate dall’effetto Coriolis nei due emisferi a sinistra [Wikipedia],
e forze agenti nell’emisfero nord nel caso della formazione in quota di vortici di bassa (a) e di alta
pressione (b) a destra [A.H. Lynch e J.L. Cassano].

agenti che, nell’emisfero nord, sono schematizzati nelle figure contrassegnate con le lettere (a)
e (b) riportate a destra nella Figura 3.14. Nei bilanci, PG indica la spinta dovuta al gradiente di
pressione, CO la forza associata all’effetto Coriolis e CE la forza centrifuga, mentre LO e HI
stanno per bassa e alta pressione, rispettivamente.

Poiché le forze di attrito sono trascurabili in quota, all’equilibrio in ogni punto del vortici
di alta (a) e di bassa pressione (b), PG è bilanciato esattamente dalla somma vettoriale di CO
e CE. Nel caso della bassa pressione, però, CO e CE si sommano, mentre nel caso dell’alta
pressione CE si sottrae a CO diminuendone l’effetto senza però poterlo azzerare in quanto la
rotazione (e la forza centrifuga CE) sono conseguenze dell’effetto Coriolis e, quindi, CE deve
essere inferiore a CO per non annullare VNH .

Il risultato è che le velocità di rotazione VNH nei vortici di bassa pressione aumentano senza
limitazioni (teoriche) con la depressione e possono diventare molto elevate. Invece, nei vortici
di alta pressione le velocità VNH rimangono, generalmente, abbastanza basse in quanto sono
limitate, come si è detto, dalla condizione CE < CO.

Nel caso dei vortici di superficie le forze di attrito al suolo hanno l’effetto di ridurre la velocità
dei venti e con essa sia l’effetto Coriolis sia la forza centrifuga. Infatti, quello che succede è che
la spinta PG dovuta al gradiente di pressione non viene più bilanciata perfettamente e, come si
vede nella Figura 3.15, i flussi convergono verso le aree di bassa pressione e divergono dalle
aree di alta pressione.

In particolare, nell’emisfero nord le traiettorie risultanti, indicati dalle frecce color ciclami-
no, hanno andamenti a spirale con rotazione antioraria se il moto è convergente od oraria se
il moto è divergente. (Nell’emisfero sud, non considerato nella Figura 3.15, la rotazione è
oraria/ciclonica se il moto è convergente o antioraria/anticiclonica se il moto è convergente).

L’Effetto Coriolis è sempre ben presente in quanto i venti di superficie non seguono punto
per punto i gradienti di pressione segnati dalle frecce nere ma, a causa delle deviazioni verso
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Gradiente di pressione Venti di superficie Configurazione risultante

Emisfero Sud

S

B.P.

N

S

A.P.

N

Emisfero Nord

N

S

B.P.B.P.

N

S

A.P.

Figura 3.15: Formazione dei vortici in superficie nell’emisfero nord in presenza di flussi convergenti e
divergenti [R.E. Gabler e al.].

sinistra nell’emisfero nord (e verso destra nell’emisfero sud non considerato), si muovono nelle
direzioni e con le velocità indicate punto per punto dalle piccole frecce azzurre e, come si è
detto, percorrono le traiettorie indicate dalle grandi frecce color ciclamino.

Poiché le aree di bassa pressione in superficie sono caratterizzate da tempo perturbato, si
spiega la definizione di cicloniche scelta dai meteorologi per le rotazioni intorno alle aree
di bassa pressione, sia in superficie sia in quota (che vanno in senso antiorario nell’emisfero
settentrionale ed orario nell’emisfero meridionale).

Per contro le aree di alta pressione in superficie sono caratterizzate da cielo sereno e bel
tempo e, quindi, si spiega anche la definizione di anticicloniche scelta dai meteorologi per le
rotazioni intorno alle aree di alta pressione, sia in superficie sia in quota (che vanno in senso
orario nell’emisfero settentrionale ed antiorario nell’emisfero meridionale).

Se per i vortici di superficie intorno alle grandi aree il meccanismo di formazione è quello
schematizzato nella Figura 3.15, per i vortici di superficie in generale, va tenuto ben presente
che l’effetto Coriolis è molto debole in assoluto. Infatti, per manifestarsi richiede tempi lunghi
in quanto può agire solo su grandi distanze e, ad esempio, la sua influenza sui venti locali si è
vista essere trascurabile.

(Pertanto è assolutamente priva di fondamento la convinzione che i vortici formati dall’acqua
negli scarichi dei lavandini e delle vasche da bagno ruotino in senso antiorario nell’emisfero
nord e orario nell’emisfero sud. Infatti, il senso di rotazione di tali vortici è del tutto casuale
a meno che, come si sospetta ma forse è un’altra “fake news”, i costruttori di sanitari non
progettino le pendenze sul fondo in modo da favorire le rotazioni attese e, con esse, il turismo.)
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3.5 Le correnti a getto
Le correnti a getto (in inglese “jet-streams”), scoperte da Terra fin dagli anni ’30 del secolo
scorso dagli osservatori del movimento delle nubi, sono state “incontrate” per la prima volta
dai piloti militari della seconda guerra mondiale durante i voli ad alta quota dagli Stati Uniti al
Giappone. Ad un certo punto, volando in prossimità della tropopausa, i piloti dei bombardieri
B29, si accorsero che stavano viaggiando ad una velocità verso terra dell’ordine dei 700 km/h,
superiore di 150 km/h alla velocità massima che quei bombardieri erano in grado di raggiungere
in condizioni normali.

Da quel periodo in poi, viste anche le implicazioni per i viaggi aerei, le correnti a getto sono
state oggetto di intensi studi, condotti dapprima con sonde aerostatiche e, negli ultimi anni, con
i satelliti meteorologici. In questo modo, le correnti a getto sono state da subito interpretate
correttamente come componenti essenziali della circolazione generale nell’atmosfera, ma solo
successivamente ci si è resi conto dell’influenza che tali correnti esercitano sull’evoluzione dei
fenomeni atmosferici alle medie latitudini.

Nel precedente paragrafo si è visto che, in ogni emisfero, esistono due correnti a getto dirette
da ovest verso est: la più intensa (e instabile) è la corrente a getto polare, mentre la meno intensa
(ma più stabile) è la corrente a getto subtropicale.

Per brevità questo paragrafo è focalizzato sull’emisfero nord ma considerazioni analoghe val-
gono anche per l’emisfero sud. Le correnti a getto non seguono percorsi rettilinei ma, come
si vede nella Figura 3.16 a sinistra, hanno andamenti ondulati che sono solo mediamente alli-
neati con i paralleli. Le onde risultanti si spostano di giorno in giorno lungo i paralleli mentre
oscillano lungo i meridiani e sono chiamate Onde di Rossby in onore del meteorologo svede-
se Carl-Gustaf Rossby (1898-1957), che per primo le identificò nell’atmosfera e ne giustificò
teoricamente l’esistenza.

(La Figura 3.16 è rappresentativa del semestre invernale che, convenzionalmente, va da ot-
tobre a marzo. In questo periodo, l’equatore meteorologico si sposta dalla latitudine 0° agli
equinozi fino alla latitudine 23,5° a sud durante il solstizio d’inverno. Pertanto, anche le cor-
renti a getto si trovano a latitudini inferiori a quelle di circa 60° e 30° indicate nella Figura
3.10.)

Come si vedrà meglio nel paragrafo che segue, nei promontori della corrente si insediano
anticicloni (ovvero masse d’aria ruotanti in senso orario), mentre nelle saccature si insediano
cicloni (ovvero masse d’aria ruotanti in senso antiorario).

Per quanto riguarda la genesi delle oscillazioni meridiane, si può notare che esse possono
essere innescate da irregolarità al suolo, come i rilievi montuosi, o dall’alternarsi in superficie
di oceani e continenti. Tuttavia, come schematizzato nella Figura 3.16 a destra, per l’innesco
può bastare anche una semplice perturbazione casuale che faccia arrivare alla corrente a getto
una massa d’aria più calda da sud o, in alternativa, una massa d’aria più fredda da nord.

Nella Figura 3.16 a destra, si vede l’arrivo di una massa calda da sud (prima immagine dall’al-
to) che genera un promontorio (seconda immagine) nel quale si insedia un anticiclone, ovvero
una massa d’aria ruotante in senso orario.
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Figura 3.16: A sinistra: andamento medio, tra ottobre e marzo, delle Onde di Rossby formate dalle
correnti a getto [F.K. Lutgens e E.J. Tarbuck]. A destra: formazione di un’Onda di Rossby [T. Woolings].

A causa dei trascinamenti delle due masse d’aria vicine (segnati a tratto) un osservatore che si
muove con la corrente a getto vede l’anticiclone spostarsi verso sinistra (ovest) e, nel contempo,
generare una insaccatura a destra (est) nella quale si insedia un ciclone ovvero una massa d’aria
ruotante in senso antiorario (terza immagine).

A sua volta, il nuovo ciclone genera un promontorio a destra (est) che ospita un nuovo an-
ticiclone (quarta immagine) e contribuisce così a creare un “treno” di anticicloni e cicloni che
tende a spostarsi verso ovest rispetto al getto. In condizioni normali, prevale la velocità di spo-
stamento del getto che, in questo modo, trascina anche il treno d’onde verso est, ma a velocità
inferiore a quella che avrebbe avuta in assenza di onde.

Per chi è interessato alle formule si può scrivere:

c = u � w = u � bL
2 (3.1)

dove u è la velocità, diretta da ovest verso est, della corrente a getto, w è la velocità, diretta da
est verso ovest, del treno d’onde che risale la corrente a getto, c è la velocità assoluta di avan-
zamento dell’intera configurazione, L è la lunghezza delle onde di Rossby. Poiché le velocità
sono espresse in metri al secondo [m/s] e la lunghezza d’onda è espressa in metri [m], b è una
costante dimensionale che tiene conto dell’accelerazione di Coriolis, ed a 45° di latitudine è
pari a 0.41·10�12 [1/(m s)].
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Figura 3.17: Vorticità planetaria nell’emisfero nord. Le linee rosse sono parallele all’asse di rotazione
terrestre la cui direzione forma angoli di (90° - latitudine) con gli assi degli omini blu [Suisse Meteo].

3.5.1 Eppure ruota: la vorticità planetaria

Noi non non ce ne accorgiamo, ma dalla schematizzazione di Figura 3.17, risulta evidente che
la vorticità planetaria f , in quanto legata alla rotazione impartita dalla Terra ad ogni massa su
di essa, è massima al polo nord dove, in base alla definizione, è pari a due volte la velocità di
rotazione terrestre ⌦

f = 2⌦ (3.2)

e poi decresce progressivamente fino ad annullarsi all’equatore.

La decrescita è legata al fatto che, in ogni sfera rotante (come la Terra), le normali alla super-
ficie sono parallele all’asse di rotazione solo ai poli, mentre formano angoli di (90° - latitudine)
con la direzione dell’asse. All’equatore, in particolare, le “normali” alla superficie sono per-
pendicolari all’asse di rotazione e, quindi, la vorticità planetaria è pari a zero (ovvero, le masse
che si trovano all’equatore non ruotano su sé stesse).

In estrema sintesi si può quindi dire che più una massa si allontana dal polo, più lentamente
ruota intorno al proprio asse verticale. Inoltre, per quanto riguarda il segno va osservato che,
per convenzione, nell’emisfero nord la vorticità è considerata positiva quando la rotazione è
antioraria (ovvero di tipo ciclonico) e negativa quando è oraria (di tipo anticiclonico).

Oltre a possedere vorticità planetaria (f ), legata alla rotazione impartita dalla Terra, le masse
possono acquisire anche vorticità relativa (⇣), legata a rotazioni connesse ai propri spostamenti
nell’atmosfera. La somma di vorticità planetaria e vorticità relativa

⌘ = f + ⇣ (3.3)
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Paul Ullrich Atmospheric Waves March 2014 

Barotropic Rossby Waves 

Figura 3.18: Attesa la conservazione della vorticità assoluta, gli spostamenti (1) e (3) verso sud fan-
no diminuire le vorticità planetarie ed aumentare le vorticità relative innescando vortici con rotazioni
antiorarie (cicloniche). Viceversa, lo spostamento (2) verso nord fa aumentare la vorticità planetaria e
diminuire la vorticità relativa innescando un vortice con una rotazione oraria (anticiclonica) [Ullrich].

è definita vorticità assoluta, e una legge ben nota stabilisce la costanza di tale somma in assenza
di attriti e di apporti di masse dall’esterno. Tuttavia, la costanza della vorticità assoluta ⌘ non
impedisce variazioni delle sue componenti: basta che la somma di vorticità planetaria e vorticità
relativa resti costante.

Nel modello bidimensionale di Rossby, valido per un fluido in quota, gli attriti sono trascu-
rabili e non vi possono essere apporti di massa legati alla componente verticale della velocità
(terza dimensione). Pertanto, la vorticità assoluta ⌘ resta costante, anche se le oscillazioni delle
onde planetarie inducono uno scambio continuo tra f e ⇣.

Infatti, ogni spostamento di un’onda in direzione meridiana rispetto alla latitudine di equili-
brio alla quale si ha f = ⇣ = 0 (scelta pari a circa 70° nord nell’esempio della Figura 3.18) fa
variare la vorticità planetaria f e, per mantenere costante la vorticità assoluta (⌘ = f + ⇣ = 0),
induce una variazione uguale ma di segno opposto nella vorticità relativa ⇣.

I risultati sono ben riassunti nella stessa Figura 3.18 dove si vede come gli spostamenti (1) e
(3) verso sud di masse rispetto ai 70° nord, implichino variazioni negative delle loro vorticità
planetarie e, quindi, inducano variazioni positive uguali in valore assoluto nelle loro vorticità
relative innescando vortici con rotazioni antiorarie (cicloniche).

Viceversa, lo spostamento (2) verso nord di una massa rispetto rispetto ai 70° nord implica
una variazione positiva della sua vorticità planetaria e, quindi, induce una variazione negativa
uguale in valore assoluto nella sua vorticità relativa innescando un vortice con una rotazione
oraria (anticiclonica).
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320 CHAPTER 12

Upper-Level Waves and 
Mid-Latitude Cyclones
You may remember from the “dish-pan” experiment (found 
in the Focus section on p. 267) that, aloft, waves are a funda-
mental feature of an unevenly heated, rotating sphere, such as 
the earth. If we examine an upper-level chart that shows al-
most the entire Northern (or Southern) Hemisphere, such as 
!  Fig. 12.8, the waves appear as a series of troughs and ridges 

with signifi cant amplitude that encircle the globe. The dis-
tance from trough to trough (or ridge to ridge), is known as 
the wavelength. When the wavelength is on the order of many 
thousands of kilometers, the wave is called a longwave. At any 
one time there are usually between three and six longwaves 
looping around the earth. The fewer the number of waves, 
the longer their wavelengths. Since mountain ranges tend to 
disturb the upper-level wind fl ow, these waves are often 
found to the east of such topographic barriers as the Rockies 
and Tibetan Plateau. Sometimes longwaves exhibit a rela-
tively small amplitude (or north-to-south extent) and the 

A Closer Look at Convergence and Divergence

FOCUS ON A SPECIAL TOPIC

We know that convergence is the piling up of 
air above a region, while divergence is the 
spreading out of air above some region. Con-
vergence and divergence of air may result from 
changes in wind direction and wind speed. For 
example, convergence occurs when moving air 
is funneled into an area, much in the way cars 
converge when they enter a crowded freeway. 
Divergence occurs when moving air spreads 
apart, much as cars spread out when a con-
gested two-lane freeway becomes three lanes. 
On an upper-level chart, this type of conver-
gence (also called confl uence) occurs when 
contour lines move closer together, as a steady 
wind fl ows parallel to them (see the upper-level 
chart in Fig. 2). On the same chart, this type of 
divergence (also called diffl uence) occurs when 
the contour lines move apart as a steady wind 
fl ows parallel to them. Notice in Fig. 2 that be-
low the area of convergence lies the surface an-
ticyclone, whereas below the area of divergence 
lies the surface middle-latitude cyclonic storm.

Convergence and divergence may also re-
sult from changes in wind speed. Speed conver-
gence occurs when the wind slows down as it 
moves along, whereas speed divergence occurs 
when the wind speeds up. We can grasp these 
relationships more clearly if we imagine air mol-
ecules to be marching in a band. When the 
marchers in front slow down, the rest of the 
band members squeeze together, causing con-
vergence; when the marchers in front start to 
run, the band members spread apart, or diverge.

Figure 3 illustrates how this type of con-
vergence and divergence can occur in the upper 

troposphere. The upper-air chart shows a 
trough and two ridges with evenly spaced con-
tour lines. Notice that even though the con-
tours are evenly spaced, the winds blow faster 
in the ridge than they do in the trough (a con-
cept discussed in Chapter 8 on p. 213).

As the faster-fl owing air moves away from 
the ridge and approaches the slower-moving air 

in the trough, the air piles up, producing con-
vergence. Where the slower-moving air in the 
trough approaches the faster-moving air in the 
ridge, the air spreads out, producing divergence 
in the air fl ow.

!  F I G U R E  2  The formation of conver-
gence (CON) and divergence (DIV) of air 
with a constant wind speed (indicated by 
fl ags) in the upper troposphere. Circles 
represent air parcels that are moving 
parallel to the contour lines on a 
constant pressure chart. Below the area 
of convergence the air is sinking, and we 
fi nd the   surface high (H). Below the area 
of divergence the air is rising, and we 
fi nd the surface low (L).

!  F I G U R E  3  As the faster-
fl owing air in the ridge moves 
toward the slower-fl owing air 
in the trough, the air piles up 
and converges. As the slower-
moving air in the trough 
moves toward the faster-
fl owing air in the ridge, the air 
spreads apart and diverges.
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!  Fig. 12.8, the waves appear as a series of troughs and ridges 

with signifi cant amplitude that encircle the globe. The dis-
tance from trough to trough (or ridge to ridge), is known as 
the wavelength. When the wavelength is on the order of many 
thousands of kilometers, the wave is called a longwave. At any 
one time there are usually between three and six longwaves 
looping around the earth. The fewer the number of waves, 
the longer their wavelengths. Since mountain ranges tend to 
disturb the upper-level wind fl ow, these waves are often 
found to the east of such topographic barriers as the Rockies 
and Tibetan Plateau. Sometimes longwaves exhibit a rela-
tively small amplitude (or north-to-south extent) and the 

A Closer Look at Convergence and Divergence

FOCUS ON A SPECIAL TOPIC

We know that convergence is the piling up of 
air above a region, while divergence is the 
spreading out of air above some region. Con-
vergence and divergence of air may result from 
changes in wind direction and wind speed. For 
example, convergence occurs when moving air 
is funneled into an area, much in the way cars 
converge when they enter a crowded freeway. 
Divergence occurs when moving air spreads 
apart, much as cars spread out when a con-
gested two-lane freeway becomes three lanes. 
On an upper-level chart, this type of conver-
gence (also called confl uence) occurs when 
contour lines move closer together, as a steady 
wind fl ows parallel to them (see the upper-level 
chart in Fig. 2). On the same chart, this type of 
divergence (also called diffl uence) occurs when 
the contour lines move apart as a steady wind 
fl ows parallel to them. Notice in Fig. 2 that be-
low the area of convergence lies the surface an-
ticyclone, whereas below the area of divergence 
lies the surface middle-latitude cyclonic storm.

Convergence and divergence may also re-
sult from changes in wind speed. Speed conver-
gence occurs when the wind slows down as it 
moves along, whereas speed divergence occurs 
when the wind speeds up. We can grasp these 
relationships more clearly if we imagine air mol-
ecules to be marching in a band. When the 
marchers in front slow down, the rest of the 
band members squeeze together, causing con-
vergence; when the marchers in front start to 
run, the band members spread apart, or diverge.

Figure 3 illustrates how this type of con-
vergence and divergence can occur in the upper 

troposphere. The upper-air chart shows a 
trough and two ridges with evenly spaced con-
tour lines. Notice that even though the con-
tours are evenly spaced, the winds blow faster 
in the ridge than they do in the trough (a con-
cept discussed in Chapter 8 on p. 213).

As the faster-fl owing air moves away from 
the ridge and approaches the slower-moving air 

in the trough, the air piles up, producing con-
vergence. Where the slower-moving air in the 
trough approaches the faster-moving air in the 
ridge, the air spreads out, producing divergence 
in the air fl ow.

!  F I G U R E  2  The formation of conver-
gence (CON) and divergence (DIV) of air 
with a constant wind speed (indicated by 
fl ags) in the upper troposphere. Circles 
represent air parcels that are moving 
parallel to the contour lines on a 
constant pressure chart. Below the area 
of convergence the air is sinking, and we 
fi nd the   surface high (H). Below the area 
of divergence the air is rising, and we 
fi nd the surface low (L).

!  F I G U R E  3  As the faster-
fl owing air in the ridge moves 
toward the slower-fl owing air 
in the trough, the air piles up 
and converges. As the slower-
moving air in the trough 
moves toward the faster-
fl owing air in the ridge, the air 
spreads apart and diverges.

Figure 9.11  Idealized view of divergence and convergence aloft that
supports cyclonic and anticyclonic circulation at the surface

Cyclonic and Anticyclonic Circulation

Before discussing how surface cyclones are generated and supported by

the flow aloft, let us review the nature of cyclonic and anticyclonic winds.

Recall that in the Northern Hemisphere, airflow around a surface low is

counterclockwise and inward, which leads to mass convergence (coming

together) at the surface. Because the accumulation of air is accompanied

by a corresponding increase in surface pressure, we would expect a

surface low-pressure center to “fill” rapidly and be eliminated, just as the

vacuum in a coffee can is quickly equalized when opened. When this

occurs in a cyclonic storm, the surface pressure rises and the storm

weakens, a process called filling.

However, cyclones often exist for a week or longer. For this to occur,

surface convergence must be offset by rising air in the column and

divergence aloft (Figure 9.11 ). As long as outflow aloft is greater (more

air is removed) than the amount of air that arrives at the surface

(convergence), the low pressure at the surface will intensify. This process

is termed deepening.

Figura 3.19: In alto a sinistra: le particelle d’aria si avvicinano “convergendo” a monte della saccatura
quando il getto rallenta e si allontanano “divergendo” a valle quando il getto accelera [C.D. Ahrens e
R. Henson]. In alto a destra: le aree di alta e bassa pressione al suolo si trovano sotto le zone del getto
evidenziate in grigio [C.D. Ahrens e R. Henson]. Sotto: “rendering” tridimensionale [F.K. Lutgens e E.J.
Tarbuck].

3.5.2 Convergenza e divergenza in un Mondo tridimensionale

Nell’atmosfera terrestre le correnti a getto viaggiano ai confini della troposfera dove gli attriti
possono essere trascurati (come nel modello bidimensionale) ma, a causa della tridimensiona-
lità, occorre tenere conto degli scambi di massa legati alle discese e salite di aria. In questo
quadro, gioca un ruolo importante l’effetto Coriolis che devia a destra, rispetto alla direzione
del moto, le masse in movimento.

Nel caso delle correnti a getto dell’emisfero nord, l’effetto Coriolis presenta componenti che,
spingendo le masse verso destra rispetto alla direzione del moto, ostacolano il moto stesso
frenandolo negli spostamenti da nord a sud, ma lo favoriscono accelerandolo negli spostamenti
da sud a nord.

Come schematizzato nella Figura 3.19 in alto a sinistra, a monte della saccatura le particelle
d’aria rallentano e si avvicinano l’una all’altra “convergendo” in una specie di imbuto dal quale,
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però, un certo numero di particelle “evade” andando verso il basso. Per contro, quando il getto
accelera nel percorso da sud a nord, le particelle accelerano e si allontanano una dall’altra
“divergendo” al punto da richiamare un certo numero di particelle dal basso.

Per questo motivo, in superficie sotto la zona di convergenza del getto si trova un’area di alta
pressione dalla quale l’aria diverge al suolo, mentre sotto la zona di divergenza del getto si trova
un’area di bassa pressione verso la quale l’aria converge al suolo (rispettando così lo schema
della Figura 3.3).

Pertanto, come evidenziato nella Figura 3.19 in alto a destra, l’area di alta pressione al suolo
viene a trovarsi a sud est del picco del promontorio sotto la ben evidenziata zona di convergenza,
mentre l’area di bassa pressione al suolo viene a trovarsi a nord est del fondo della saccatura
sotto la altrettanto ben evidenziata zona di convergenza.

Il “rendering” tridimensionale dell’intera configurazione è rappresentato nella nella Figura
3.19 in basso, e illustra chiaramente come la convergenza e la divergenza della corrente a get-
to in alto forniscano il necessario supporto alle circolazioni anticicloniche (alta pressione) e
cicloniche (bassa pressione) al suolo.

3.6 Ciclo di vita delle onde di Rossby

Il ciclo di vita delle onde di Rossby può essere riassunto nelle quattro fasi schematizzate nella
Figura 3.20 a sinistra. All’inizio [Figura 3.20 in alto - fase (a)] il getto polare ha un andamento
regolare, in quanto avanza verso est lungo i paralleli con velocità u e, sostanzialmente, non
oscilla lungo i meridiani.

Tuttavia le irregolarità del suolo, l’alternanza di oceani e continenti o, più semplicemente,
l’arrivo di perturbazioni casuali innescano la formazione di una serie di oscillazioni che, in
numero variabile da 3 a 7, finiscono per circondare l’intero pianeta [Figura 3.20 in alto - fase
(b)].

Successivamente, nuovi stimoli destabilizzanti (come, ad esempio, i passaggi ripetuti sulle
irregolarità del suolo o l’arrivo di nuove perturbazioni) fanno aumentare l’ampiezza delle oscil-
lazioni fino al punto da causare, qualche volta, il distacco di masse d’aria fredda [Figura 3.20
in basso - fasi (c) e (d)].

Le oscillazioni portano aria fredda verso l’equatore e aria calda verso il polo e così riducono
le differenze di temperatura alle medie latitudini, contribuendo in modo determinante alla re-
distribuzione planetaria dell’energia termica. In questo modo, però, le oscillazione meridiane
si auto-estinguono poiché le differenze di temperatura sono la causa prima dei venti e, quindi,
anche delle stesse oscillazioni [Figura 3.20 in basso - fase (d)].

Nella maggior parte dei casi, infatti, dopo un periodo di tempo generalmente compreso tra 1
e 6 settimane dall’inizio del ciclo, si ha il ritorno alla situazione iniziale [Figura 3.20 in alto -
fase (a)].
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(see Box 7–3). Thus, because winds are the primary driving
force of ocean currents, a relationship exists between the
oceanic circulation and the general atmospheric circulation.
A comparison of Figures 7–21 and 7–10 illustrates this. A
further clue to the influence of winds on ocean circulation is
provided by the currents in the northern Indian Ocean,
where there are seasonal wind shifts known as the summer
and winter monsoons. When the winds change directions,
the surface currents also reverse direction. North and south
of the equator are two westward-moving currents, the North
and South Equatorial currents, which derive their energy
principally from the trade winds that blow from the north-
east and southeast, respectively, toward the equator. These
equatorial currents can be thought of as the backbone of the
system of ocean currents. Because of the Coriolis force, these
currents are deflected poleward to form clockwise spirals in
the Northern Hemisphere and counterclockwise spirals in
the Southern Hemisphere. These nearly circular ocean cur-
rents are found in each of the major ocean basins centered
around the subtropical high-pressure systems (Figure 7–21).

In the North Atlantic, the equatorial current is deflected
northward through the Caribbean, where it becomes the
Gulf Stream. As the Gulf Stream moves along the eastern
coast of the United States, it is strengthened by the prevail-
ing westerly winds and is deflected to the east (to the right)

Global Winds and Ocean
Currents
Where the atmosphere and ocean are in contact, energy is
passed from moving air to the water through friction. As a
consequence, the drag exerted by winds blowing steadily
across the ocean causes the surface layer of water to move

Jet
stream

(a) Gently undulating upper airflow (b) Meanders form in jet stream

(c) Strong waves form in upper airflow (d) Return to a period of flatter flow aloft

Cold air Cold air

Warm air
Warm air

Warm air

Warm air

Warm airWarm air

Cold
outbreak

Warm
air

Cold air

Warm
air

Cold air

FIGURE 7-19 Cyclic changes that
occur in the upper-level airflow of the
westerlies. The flow, which has the jet
stream as its axis, starts out nearly
straight and then develops meanders
and cyclonic activity that dominate the
weather.

Students Sometimes Ask
Why do pilots of commercial aircraft always
remind passengers to keep their seat belts
fastened, even in ideal flying conditions?

The reason for this request is a phenomenon known as
clear air turbulence. Clear air turbulence occurs when

airflow in two adjacent layers is moving at different ve-
locities. This can happen when the air at one level is
traveling in a different direction than the air above or

below it. More often however, it occurs when air at one
level is traveling faster than air in an adjacent layer.
Such movements create eddies (turbulence) that can

cause the plane to move suddenly up or down.

Á

Figura 3.20: Ciclo di vita delle onde di Rossby [F.K. Lutgens e E.J. Tarbuck].

3.7 Blocchi della corrente a getto polare
In premessa, va osservato che non sempre il ciclo di vita delle onde atmosferiche planetarie
termina con l’auto-estinzione descritta nel precedente paragrafo poiché, talvolta, si possono ve-
rificare situazioni di arresto, di rottura o di deviazione della corrente a getto. In questi casi,
si hanno periodi, anche prolungati, di caldo estremo in estate e freddo molto intenso in inver-
no, invece delle alternanze tra caldo e freddo e tra sereno e precipitazioni tipiche di ciascuna
stagione.

In situazioni normali, cicloni e anticicloni alle medie latitudini sono trasportati dalla corrente a
getto polare che si sposta da ovest a est generando l’alternanza delle condizioni meteorologiche
nelle diverse località. Se però il treno d’onde si ferma o la corrente a getto si rompe o, ancora,
un anticiclone stazionario costringe la corrente a getto a deviare il suo percorso, le situazioni
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meteorologiche restano stazionarie anche per periodi di diverse settimane. In tali casi, nelle
zone di alta pressione il tempo è soleggiato e secco con aria pressoché ferma, mentre nelle zone
di bassa pressione pioggia e vento dominano incontrastate.

A seconda dei processi che le generano, nel seguito si distingue tra situazioni di blocco causate
da:

• forte rallentamento della corrente a getto fino anche all’arresto del treno d’onde,

• rottura della corrente a getto,

• deviazione della corrente a getto in presenza di un anticiclone stazionario.

Tali situazioni saranno esaminate nell’ordine nei tre paragrafi che seguono.

3.7.1 Blocco ad omega

Nell’emisfero nord, le zone di alta pressione (anticicloniche), strette tra due zone di bassa pres-
sione (cicloniche) contigue, fanno assumere al treno d’onde in movimento una configurazione
che richiama la lettera greca ⌦ (omega maiuscola). Pertanto, quando in una regione si verifica
una situazione meteorologica del tipo schematizzato nella Figura 3.21 nella quale la corrente a
getto rallenta fino anche all’arresto del treno d’onde (ovvero una regione in cui si ha c ⇡ 0), si
parla di blocco ad omega.

Affinché tale situazione si verifichi occorre che la velocità u della corrente a getto, che è
diretta verso est, scenda dalle diverse decine di metri al secondo, tipiche dei mesi invernali,
fino a valori di una sola decina di metri al secondo, che sono quelli tipici della velocità di
avanzamento verso ovest w delle onde di Rossby.

Valori così bassi possono essere raggiunti solo d’estate in condizioni meteorologiche parti-
colari che però, negli ultimi anni, si stanno verificando con frequenza crescente in Europa. La
causa è il riscaldamento senza precedenti storici della zona artica dove la temperatura sta au-
mentando ad un ritmo più che doppio rispetto alla media planetaria globale. La conseguenza,
è la riduzione della differenza di temperatura tra l’Artico e l’Europa centro-meridionale, e con
essa della forza motrice della corrente a getto polare.

Nell’estate del 2022, in Italia, si è instaurato proprio il blocco ad omega schematizzato nella
Figura 3.21, con il quale abbiamo dovuto convivere per diverse settimane. In quel periodo, ad
ovest era disceso il ciclone islandese che aveva deviato verso nord-est il benefico ciclone delle
Azzorre (apportatore di temperature relativamente miti e di frequenti e moderati temporali).
Ciò aveva consentito l’avanzata verso l’Italia dell’anticiclone nordafricano, caratterizzato da
una vasta area di alta pressione.

La configurazione ad omega era poi completata ad est da un secondo ciclone, proveniente
dalla Siberia, che si era instaurato nell’area caucasica.
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Figura 3.21: Blocco estivo ad omega sull’Italia nel 2022. La configurazione con l’anticiclone nord-
africano al centro ed i due cicloni laterali richiama la lettera greca ⌦ (omega maiuscola) [Royal
Meteorological Society].03/05/25, 18:42 Basic Wave Patterns | National Oceanic and Atmospheric Administration

https://www.noaa.gov/jetstream/upper-air-charts/basic-wave-patterns 6/6

Figura 3.22: Blocco di Rex a sinistra [NOAA] e blocco diffluente a destra [T. Woollings].

3.7.2 Blocchi causati da rotture della corrente a getto

Nell’emisfero settentrionale, la causa più frequente di rottura della corrente a getto polare è il
posizionamento di un anticiclone a nord di un ciclone, in una delle due configurazioni meteo-
rologiche schematizzate nella Figura 3.22 che sono tipiche, rispettivamente, dell’America del
Nord a sinistra e dell’Europa a destra.

Le differenze tra le due tipologie di blocco della Figura 3.22 sono essenzialmente morfolo-
giche. Nel caso “americano” (definito Blocco di Rex, dal nome del meteorologo statunitense
Daniel F. Rex [1916 -2001] che per primo lo descrisse) la corrente a getto polare si divide lungo
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il percorso tra l’anticiclone a nord e il ciclone a sud. Nel caso “europeo” (generalmente definito
“diffluente”) la corrente a getto polare si divide già a monte del blocco stesso.

Per contro, gli sviluppi delle due situazioni sono simili poiché, in entrambi i casi, tutto inizia
in presenza di correnti a getto forti e attività temporalesche intense sugli oceani (Pacifico nel
caso della costa nord occidentale dell’America e Atlantico nel caso della costa nord occidentale
dell’Europa). In entrambi i casi, comunque, le condizioni sono molto favorevoli all’aumento
progressivo delle oscillazioni meridiane della corrente a getto man mano che quest’ultima si
avvicina ai continenti.

Gli arrivi sui continenti costituiscono le discontinuità che innescano le rotture in quanto cau-
sano forti rallentamenti della corrente a getto senza, però, attenuarne le oscillazioni meridiane.
Pertanto, può succedere che un anticiclone rallentato nella marcia lungo i paralleli, mentre si
trova a nord venga raggiunto a sud, sullo stesso meridiano, dal ciclone che lo segue nel “treno”
delle perturbazioni.

Poiché gli anticicloni ruotano in senso orario mentre i cicloni ruotano in senso antiorario, i
venti nella zona interna tra l’anticiclone (sopra) e il ciclone (sotto) vanno da est a ovest, anziché
da ovest a est come la corrente a getto polare e tutti i venti dominanti alle medie latitudini.

Ai tempi della navigazione a vela ciò impediva ai velieri britannici, anche per settimane, di
percorrere l’ultimo tratto che li separava dalle agognate destinazioni in patria. In epoca moderna
i blocchi dovuti a rotture della corrente a getto hanno solo rilevanza meteorologica in quanto,
come nel caso dei blocchi ad omega, mantengono condizioni meteorologiche stazionarie a valle
anche per periodi di diverse settimane. Inoltre, nel caso specifico di un anticiclone a nord e un
ciclone a sud, si ha la situazione abbastanza insolita di alta pressione con bel tempo a nord e
bassa pressione con brutto tempo a sud.

3.7.3 Blocco causato da un anticiclone stazionario

Nell’emisfero settentrionale, durante la stagione estiva non è infrequente trovare blocchi definiti
“alti” o “anticiclonici” ovvero aree nelle quali un’alta pressione stazionaria devia la corrente a
getto polare impedendo il normale flusso delle perturbazioni atlantiche. Nell’area mediterranea,
ad esempio, i rallentamenti estivi della corrente a getto consentono ai promontori associati
all’anticiclone nordafricano di avanzare verso nord e di ingrandirsi fino, talvolta, a causare il
distacco di una grande massa di aria calda. Tale massa, ruotando in senso orario in quanto
proveniente da sud, costituisce un’area antciclonica che, dopo il distacco dal treno d’onde,
tende a restare stazionaria come schematizzato nella Figura 3.23 a sinistra.

Nelle aree di alta pressione l’aria scende comprimendosi e riscaldandosi ulteriormente mentre
i cieli sono limpidi. Allo stesso tempo la discesa dell’aria impedisce il trasporto di calore
convettivo verso l’alto che consentirebbe il raffreddamento della superficie terrestre. Questa
configurazione, definita “cupola” o “bolla” di calore, agisce come un coperchio che blocca
l’aria calda sottostante, facendola riscaldare sempre di più.

Nel giugno 2025, in Europa una bolla di calore causata da un blocco anticiclonico ha pro-
vocato un’ondata di calore caratterizzata da temperature massime oltre i 40 °C nella Penisola
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02/07/25, 18:32 Basic Wave Patterns | National Oceanic and Atmospheric Administration

https://www.noaa.gov/jetstream/upper-air-charts/basic-wave-patterns 4/6

Figura 3.23: Blocco anticiclonico a sinistra [NOAA] e recente ondata di calore in Europa [ECMWF].

Iberica, e forti anomalie termiche nell’area sud-occidentale, come documentato nella Figura
3.23 a destra.

Una volta instaurati, i blocchi anticiclonici di questo tipo persistono anche per diverse setti-
mane fino a quando la corrente a getto polare non riesce a ripristinare il treno d’onde e, con
esso, il normale flusso delle perturbazioni atlantiche. (In Europa, ad esempio, l’ondata di calore
di giugno 2025 è terminata nei primi giorni di luglio 2025, purtroppo attraverso una serie di
nubifragi e allagamenti).

3.8 Vortice polare stratosferico

Il vortice polare stratosferico si forma solo durante l’inverno quando, a causa dell’inclinazione
del Sole, ben pochi raggi raggiungono l’Artico. Durante l’estate, invece il vortice polare stra-
tosferico si indebolisce fino a sparire perché, con la fine della notte polare, le temperature nella
stratosfera aumentano.

Per capire il funzionamento del vortice polare stratosferico conviene immaginarlo come una
massa d’aria molto fredda che ruota sopra la corrente a getto polare artica e, insieme a quest’ul-
tima, forma un’unica barriera rotante che contiene all’interno l’aria polare. In questo quadro,
le ondate invernali di freddo intenso e improvviso alle medie latitudini nell’emisfero nord sono
associate, quasi sempre, alla destabilizzazione del vortice polare stratosferico. (Un secondo
vortice polare stratosferico, che qui non viene considerato, ruota sopra la corrente a getto polare
antartica.)

Nelle condizioni invernali normali, schematizzate nella Figura 3.24 a sinistra, il vortice polare
stratosferico è stabile e ruota nello stesso senso antiorario ma ad una quota superiore a quella
della corrente a getto polare, che è confinata alla troposfera. Pertanto, il vortice e la corrente
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Figura 3.24: A sinistra: durante l’inverno, in condizioni normali, il vortice polare stratosferico è stabile
e ruota ad una quota superiore a quella della corrente a getto polare. A destra: il vortice polare può
destabilizzarsi innescando nella corrente a getto polare delle oscillazioni che portano, fin alle medie
latitudini, le masse d’aria fredda contenute nelle saccature [NOAA].

a getto polare agiscono di conserva e, a quote diverse e senza interferire, mantengono l’aria
fredda nella regione artica.

Talvolta, però, il vortice polare si destabilizza come schematizzato nella Figura 3.24 a destra
e, in questi casi, può interferire con la corrente a getto polare innescando le oscillazioni di
quest’ultima nella troposfera. Tali oscillazioni portano a sud, fino alle medie latitudini, le masse
d’aria fredda contenute nelle saccature e, per compenso, fanno risalire a nord fin nella regione
artica le masse d’aria tiepida contenute nei promontori.

Di conseguenza, le temperature dell’aria nella regione artica possono salire molto rapidamen-
te, mentre le temperature nelle aree esposte alle masse d’aria artica possono scendere anche
di decine di gradi Celsius in poche ore. Successivamente, le ondate di freddo così generate
permangono per diversi giorni fino a che il vortice polare non si stabilizza di nuovo.

Data l’importanza del processo di destabilizzazione, può essere interessante analizzare più in
dettaglio la sua genesi, facendo riferimento agli schemi della Figura 3.25 che sono una versione
semplificata della descrizione proposta da Brewer–Dobson per la circolazione dell’aria nella
stratosfera.

Per capire la figura, va osservato in premessa che, nella stratosfera durante l’inverno, le diffe-
renze di pressione in quota non mancano poiché l’inversione delle temperature nella stratosfera
fa da “barriera termica” ma non crea discontinuità nella pressione. Come si è visto più volte, la
pressione al suolo è bassa nelle vicinanze dell’Equatore e alta nelle vicinanze del Polo Nord.
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Fig. 3.5. Components of a horizontal-axis wind turbine 

Figura 3.25: Fasi della destabilizzazione: (1) un’instabilità alle medie latitudini manda aria tiepida
(pallini rossi) nella stratosfera; (2) l’aria tiepida si sposta verso nord spinta dalla differenza di pressione
in quota tra Equatore (alta pressione) e Polo Nord (bassa pressione); (3) l’aria tiepida sostituisce l’aria
fredda (pallini blu) del vortice polare destabilizzandolo; (4) situazione finale con aria tiepida al polo e
aria artica alle medie latitudini [VAR - Verisk Analytics Report].

Quindi, al suolo, si ha convergenza dell’aria all’Equatore e divergenza al polo Nord mentre,
per continuità, in quota si ha alta pressione e divergenza all’Equatore e bassa pressione e con-
vergenza al Polo Nord. Il risultato, come nel caso della troposfera illustrato nella Figura 3.9, è
una differenza di pressione in quota tra Equatore (alta pressione) e Polo Nord (bassa pressione).

Ciò premesso, si può osservare che, talvolta, nella troposfera si hanno delle perturbazioni
intense alle medie latitudini che fanno arrivare alla stratosfera aria tiepida (indicata dai pallini
rossi). Ciò può succedere, ad esempio, in situazioni di blocco della corrente a getto quando le
onde di Rossby, non potendo più avanzare verso est, si dirigono verso l’alto e raggiungono i
confini della stratosfera.

Qui si arrestano perché l’inversione termica si comporta come una barriera, ma rinunciando
al rigore si può affermare che le onde di Rossby, si frangono contro questa barriera ma fanno
ugualmente arrivare diverse particelle tiepide nella stratosfera (come le onde marine che si
frangono sul litorale ma fanno ugualmente arrivare diveri spruzzi sulla terraferma).

Una volta in quota, l’aria tiepida si sposta lungo i meridiani verso nord a causa della diffe-
renza di pressione tra Equatore e Polo Nord. (Si noti che a differenza di quello che succede
nella troposfera la corrente stratosferica diretta a nord è caratterizzata da velocità molto basse,
dell’ordine di 1 mm/s e, quindi, non viene deviata dall’effetto Coriolis. Pertanto, la circolazione
nella stratosfera è costituita da una sola cella che va dall’equatore ai poli.)
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Arrivata al polo, la corrente tiepida si mescola con l’aria fredda (indicata dai pallini blu) del
vortice polare fino, in casi estremi, a destabilizzare completamente il vortice stesso. Dal vortice
polare l’instabilità si propaga in basso alla corrente a getto polare e, alla fine, la regione artica è
invasa dall’aria tiepida mentre l’aria artica, scacciata dal Polo Nord, arriva alle medie latitudini.

A questo punto, però, va detto che molti climatologi, e tra essi gli estensori dei più recenti
rapporti dell’IPCC, pensano che non vi siano sufficienti evidenze per invocare destabilizzazioni
esterne e che, più probabilmente, il vortice polare stratosferico si destabilizzi per “cause inter-
ne”. (Tradotto dal linguaggio tecnico, ciò significa che “non si sa ancora abbastanza” e che le
destabilizzazioni sono casuali e imprevedibili come, ad esempio, l’evolversi a lungo termine
delle situazioni meteorologiche).

Dal punto di vista pratico, tuttavia, le cause della destabilizzazione non influenzano le previ-
sioni meteorologiche: la destabilizzazione del vortice polare stratosferico, ormai agevolmente
rilevata con il monitoraggio delle temperature nella stratosfera artica, precede sempre di diversi
giorni le ondate di freddo polare alle medie latitudini. Su questo fatto, perlomeno, il consen-
so è generale: i riscaldamenti improvvisi della stratosfera artica (SSW - Sudden Stratospheric
Warming) durante l’inverno sono un segnale inconfondibile di arrivo imminente delle ondate di
freddo polare.
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Capitolo 4

Capire le previsioni del tempo

4.1 Cicloni e anticicloni semipermanenti

Quando prendiamo in considerazione il Mondo reale con il suo alternarsi di continenti e oceani,
montagne e ghiacci, otteniamo le due distribuzioni medie dei venti e delle pressioni in superficie
illustrate nelle Figure 4.1. La distribuzione in alto, riferita al mese di gennaio, è rappresentativa
delle condizioni invernali, mentre la distribuzione in basso, riferita al mese di luglio, è rap-
presentativa delle condizioni estive. In entrambe le distribuzioni appaiono cicloni e anticicloni
detti “semipermanenti” perché tendono a restare nelle vicinanze delle aree di formazione. In
particolare, nell’emisfero nord a gennaio troviamo due zone anticicloniche, intorno alle quali
i venti circolano in senso orario, e due zone cicloniche intorno alle quali i venti circolano in
senso antiorario.

Gli anticicloni sono l’anticiclone della Azzorre (ovvero dell’Arcipelago delle Bermuda) nel-
l’Atlantico, e l’anticiclone del Pacifico nel Pacifico Orientale. Le zone cicloniche sono la de-
pressione della Groenlandia - Islanda che si estende su tutta l’Islanda e sulla Groenlandia Meri-
dionale, e la depressione delle Aleutine che si estende sul Golfo di Alaska e il Mare di Bering.
(Nell’emisfero nord a gennaio troviamo anche l’anticiclone siberiano che, però, non può essere
considerato semipermanente perché scompare durante l’estate).

Sempre nell’emisfero nord, nel mese di luglio si notano ancora l’anticiclone delle Azzorre e
l’anticiclone del Pacifico, oltre alla depressione della Groenlandia - Islanda, soprattutto, risulta-
no evidenti i già discussi spostamenti rispetto a gennaio della ICTZ (InterTropical Convergence
Zone) collegati all’alternarsi delle stagioni monsoniche.

Per quanto riguarda invece le distribuzioni dei venti e delle pressioni in quota, non illustrate
qui per brevità, si possono fare ugualmente alcune osservazioni. In quota, le forze d’attrito sono
trascurabili, e i venti seguono percorsi pressoché geostrofici che, in qualche misura, ricordano
quelli tipici della circolazione atmosferica generale. Generalmente, i gradienti di pressione (che
mediamente sono collegati ai gradienti di temperatura, sono maggiori in inverno e così i venti
sono più veloci durante l’inverno rispetto all’estate.
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!  F I G U R E  1 0 . 3  Average sea-level pressure distribution and surface wind-fl ow patterns for January (a) and for July (b). 
The solid red line represents the position of the ITCZ.Figura 4.1: Distribuzione media delle pressioni e dei venti in superficie a gennaio (sopra) e a luglio

(sotto) [C.D. Ahrens e R. Henson].
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Figura 4.2: Provenienza delle principali masse d’aria che influenzano il clima dell’Italia [3BMeteo].

4.2 Le masse d’aria
In meteorologia, con il termine “massa d’aria” si intende la quantità d’aria contenuta in un
“grande” volume di atmosfera che si trovi in condizioni di temperatura e umidità pressoché uni-
formi. (In questo caso, l’aggettivo “grande” qualifica un volume che può estendersi su una su-
perficie dell’ordine delle migliaia di chilometri quadrati ed occupare uno spessore considerevole
di troposfera).

L’uniformità nelle condizioni di temperatura e umidità viene raggiunta quando le masse d’a-
ria ristagnano per periodi abbastanza lunghi in “regioni sorgente” caratterizzate da situazioni
meteorologiche (calde o fredde, umide o secche) che variano molto lentamente. Per questo
motivo, le regioni sorgente coincidono spesso con le aree centrali di anticicloni e cicloni semi-
permanenti che conferiscono alle masse d’aria le caratteristiche dominanti nelle regioni in cui
gli anticicloni e i cicloni stessi si trovano.

Con riferimento alla Figura 4.2, le principali masse d’aria che influenzano il clima dell’Italia
possono essere classificate in base alla temperatura, distinguendo tra:

• masse d’aria calda generate nelle regioni subtropicali (T);

• masse d’aria fredda generate nelle regioni polari (P) e

• masse d’aria freddissima generate nelle regioni artiche (A).

o, in base all’umidità, distinguendo tra:
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• masse d’aria secca generate all’interno di un continente (c) e

• masse d’aria umida generate sull’oceano (m).

Pertanto, applicando entrambi gli schemi di classificazione alle masse evidenziate nella Figura
4.2, e aggiungendo ovvie considerazioni di carattere fisico, abbiamo

• aria subtropicale continentale (cT), generata nella regione del Sahara e, quindi, molto
calda e secca all’origine ma con tendenza a umidificarsi attraversando il Mediterraneo;

• aria subtropicale marittima (mT), generata tra Bermuda e Azzorre, molto calda e umida
ma, in virtù dell’origine oceanica, relativamente fresca negli strati più bassi;

• aria polare marittima (mP), generata nelle regioni del Nord Atlantico tra il Labrador e
Terranova e, quindi, fredda e umida;

• aria polare continentale (cP), generata nelle pianure innevate della Russia e della Siberia,
molto fredda e secca;

• aria artico-marittima (mA), generata nei mari della Groenlandia;

• aria artico-continentale (cA), generata nelle regioni interne della calotta polare artica e,
quindi, estremamente fredda e secca.

(Generalmente, nella letteratura anglosassone, non si distingue tra aria artica marittima - mA
e artica continentale - cA e, per semplicità, nel seguito ci si è adeguati a tale scelta).

4.2.1 Influenza delle masse d’aria sul clima dell’Italia

Come si può intuire, le masse d’aria influenzano il tempo meteorologico quando, spinte dai
venti dominanti, si spostano da una zona all’altra. Per quanto riguarda le influenze sul clima
dell’Italia, è ben noto che in estate l’aria subtropicale continentale (cT), proveniente dall’an-
ticiclone africano (ormai dominante), è responsabile di sempre più intense e frequenti ondate
di calore, mentre l’aria subtropicale marittima (mT), proveniente dall’anticiclone delle Azzorre
(una volta dominante), segna l’affermarsi di condizioni temperate quando, sempre più tardi,
riesce a fare il suo ingresso stabile sul Mediterraneo.

Da ottobre a maggio l’aria polare marittima (mP), proveniente dal Nord Atlantico, è la causa
più frequente di precipitazioni che, durante l’inverno, possono anche assumere carattere nevoso.
Come evidenziato nel paragrafo che segue, la maggior parte delle correnti atlantiche investe la
barriera alpina generando, a livello locale, precipitazioni orografiche sopravvento e, a livello si-
nottico (cioè su vasta scala), la caratteristica depressione ciclonica sottovento in corrispondenza
al Golfo di Genova.

Nel periodo invernale l’aria polare continentale (cP) proveniente dall’anticiclone russo-siberiano,
espandendosi verso il Mediterraneo, porta forti correnti nord orientali fredde e secche (Bora)
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Figura 4.3: Precipitazioni orografiche [Enciclopedia Britannica].

che, dopo aver attraversato le Alpi Orientali e Dinariche (della Bosnia Erzegovina), raggiungo-
no l’Alto e il Medio Adriatico.

Sempre nel periodo invernale, a causa della destabilizzazione del vortice polare stratosferico,
possono arrivare masse d’aria artica che seguono un percorso più diretto delle masse d’aria
polari e, in questo modo, possono rendersi responsabili di improvvisi e forti abbassamenti delle
temperature accompagnati, anche fuori stagione, da nevicate a quote insolitamente basse.

4.2.2 Effetti orografici sulla circolazione atmosferica

Le catene montuose possono agire sulla circolazione atmosferica alterandola profondamente,
sia a livello locale sia a livello sinottico. A livello locale, come schematizzato nella Figura 4.3,
l’aria forzata a salire su un rilievo equilibra la sua pressione con quella della quota raggiunta e,
durante questa espansione, si raffredda adiabaticamente. (Questo tipo di raffreddamento si dice
adiabatico perché l’aria che sale equilibra, istante per istante, la pressione ma non fa in tempo a
scambiare calore con l’atmosfera circostante per equilibrare anche la temperatura).

Se, come spesso accade, l’aria si raffredda al di sotto della temperatura di rugiada il vapore in
essa contenuto condensa formando le così dette “nubi orografiche” che, a loro volta, possono
dare origine a “precipitazioni orografiche” (effetto “stau”). Dopo aver scavalcato la cima, l’aria
è costretta a scendere e durante la discesa equilibra di nuovo la sua pressione con quella delle
quote raggiunte e, comprimendosi adiabaticamente (effetto “fohn”), si riscalda.

A livello sinottico, come schematizzato nella Figura 4.4, le catene montuose agiscono da
“barriere” e costringono la corrente a riversarsi sulle strette valli laterali per aggirarle. In questo
modo la corrente accelera generando sottovento una depressione ciclonica per Effetto Venturi.
Nel caso più frequente delle perturbazioni atlantiche provenienti da nord-ovest, l’aria polare
marittima (aP) aggira la catena alpina, si riversa sulla Valle del Rodano e, con forti venti nord
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Figura 4.4: Effetto “barriera” [il Meteo].

occidentali, sfocia sul Golfo del Leone (quello che ha come porti principali Marsiglia e Tolone).

Nel caso meno frequente delle perturbazioni atlantiche provenienti da ovest, l’aria polare
marittima (aP) aggira i Pirenei, passa per la valle di Carcassonne e sfocia sempre sul Golfo
del Leone con forti venti prevalentemente occidentali. In entrambi i casi, sul Golfo del Leone
si crea una depressione ciclonica che, data la particolare morfologia delle coste liguri, tende
a spostarsi verso levante approfondendosi proprio sul Golfo di Genova prima di proseguire in
piena autonomia verso sud-est.

4.3 Fronti meteorologici

Il monitoraggio e le previsioni del tempo alle medie latitudini sono collegati al movimento dei
fronti, ovvero delle superfici di contatto tra masse d’aria con caratteristiche di temperatura e
umidità differenti. Come si vede nella Figura 4.5, sulle carte meteorologiche al suolo vengono
segnati, con simboli diversi, almeno tre tipi di fronti:

• i fronti freddi, rappresentati da una linea con dei triangoli, in corrispondenza alla interse-
zione col suolo della superficie di separazione tra una massa d’aria più fredda, e spesso
più secca, in avanzamento, e una massa d’aria più calda, e spesso più umida, pressoché
stazionaria;
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Rivista 
di Meteorologia

Aeronautica
8

Nella prima parte 
dell’articolo ab-
biamo iniziato il 
nostro viaggio nella 
meteorologia con 

un obiettivo preciso: af!anca-
re all’osservazione dei singoli 
segnali del tempo la consapevo-
lezza del contesto in cui questi 
segnali si manifestano. Lo abbia-
mo fatto introducendo il metodo 
sinottico avvalendoci anche delle 
cosiddette carte di analisi “al 
suolo”, che preziosamente offro-
no lo spunto per poter parlare 
dei principali concetti meteoro-
logici. 

Ora sappiamo che:
- le isobare sono quelle linee che 
uniscono i punti della super!cie 
terrestre dove è stata misurata 
la medesima pressione riferita al 
livello del mare;
- nel nostro emisfero l’aria esce 
in senso orario dalle aree di alta 
pressione (A, H) per entrare in 
quelle di bassa pressione (B, 
L o T nelle cartine in tedesco) 
seguendo un percorso circolare 
antiorario, tagliando le isobare 
con un’inclinazione che dipende 
dalla super!cie sorvolata;
- la regola di Buys-Ballot ci forni-
sce subito la posizione rispetto 

a noi delle alte e delle basse 
pressioni, quando siamo in mare 
aperto.

Due parole sulla struttura 
dell’atmosfera
L’atmosfera, se considerata 
rispetto al diametro della Terra, 
che è all’incirca pari a 12mila 
km, rappresenta una sottile pelli-
cola. La maggior parte dell’aria, 
in massa, è contenuta in poche 
decine di km a partire dal suolo: 
anzi, possiamo affermare che il 
50% di tutta l’aria è contenuta en-
tro i primi 5 km dell’atmosfera. 
Tutti i fenomeni atmosferici han-

Figura 4.5: Carta sinottica al suolo prodotta dal Servizio Meteorologico Tedesco che riporta isobare e
fronti. Pressione misurata in etto pascal [hPa]: H = alta, T = bassa. Fronti: caldi = linea con semicer-
chi, freddi = linea con triangoli, occlusi = linea con coppie di semicerchi e triangoli affiancati [DWD -
Deutscher Wetterdienst]

• i fronti caldi, rappresentati da una linea con dei semicerchi, in corrispondenza alla inter-
sezione col suolo della superficie di separazione tra una massa d’aria più calda, e spesso
più umida, in avanzamento, e una massa d’aria più fredda, e spesso più secca, pressoché
stazionaria;

• i fronti occlusi, rappresentati da una linea con coppie di semicerchi e triangoli affiancati,
in corrispondenza alla intersezione col suolo della superficie che segna il raggiungimento
di un fronte caldo, più lento, da parte di un fronte freddo più veloce.

4.3.1 Fisica dei fronti

Le nozioni di fisica dei fronti riportate in questo paragrafo sono quelle utilizzate nel “Modello
Norvegese” per spiegare la formazione dei cicloni extratropicali, ossia delle depressioni ciclo-
niche tipiche delle medie latitudini. Tuttavia tali nozioni possono risultare utili anche nella
vita di tutti i giorni per interpretare correttamente le “previsioni del tempo” ed adeguare, “di
conseguenza”, il proprio comportamento. A tal fine, le caratteristiche dei principali fronti ven-
gono descritte nel seguito con un dettaglio sufficiente a spiegare la diversità delle rispettive
manifestazioni.
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of the cumulonimbus) into cirrostratus (Cs) and cirrus (Ci). 
These clouds usually appear far in advance of the approach-
ing front. At the front itself, a relatively narrow band of thun-
derstorms (Cb) produces heavy showers with gusty winds. 
Behind the front, the air cools quickly. (Notice how the freez-
ing level dips as it crosses the front.) The winds shift from 
southwesterly to northwesterly, pressure rises, and precipita-
tion ends. As the air dries out, the skies clear, except for a few 
lingering fair weather cumulus clouds.

Observe that the leading edge of the front is steep. The 
steepness is due to friction, which slows the airfl ow near the 
ground. The air aloft pushes forward, blunting the frontal 
surface. If we could walk from where the front touches the 
surface back into the cold air, a distance of 50 km, the front 
would be about 1 km above us. Thus, the slope of the 
front — the ratio of vertical rise to horizontal distance — is 
1:50. This is typical for a fast-moving cold front — those that 
move about 25 knots. In a slower-moving cold front — one 
that moves about 15 knots — the slope is much more gentle.

With slow-moving cold fronts, clouds and precipitation 
usually cover a broad area behind the front. When the as-
cending warm air is stable, stratiform clouds, such as nimbo-
stratus, become the predominate cloud type and even fog 
may develop in the rainy area. Occasionally, out ahead of a 
fast-moving front, a line of active showers and thunder-
storms, called a squall line, develops parallel to and often 
ahead of the advancing front, producing heavy precipitation 
and strong gusty winds.

As the temperature contrast across a front lessens, the 
front will often weaken and dissipate. Such a condition is 
known as frontolysis. On the other hand, an increase in the 
temperature contrast across a front can cause it to strengthen 
and regenerate into a more vigorous frontal system, a condi-
tion called frontogenesis.

An example of a regenerated front is shown in the infra-
red satellite images in !  Fig. 11.18. The cold front in Fig. 11.18a 
is weak, as indicated by the low clouds (gray tones) along the 
front. As the front moves offshore, over the warm Gulf 
Stream (Fig. 11.18b), it intensifi es into a more vigorous fron-

tal system as surface air becomes conditionally unstable and 
convective activity develops. Notice that the area of cloudi-
ness is more extensive and thunderstorms are now forming 
along the frontal zone.

So far, we have considered the general weather patterns 
of “typical” cold fronts. There are, of course, many excep-
tions. In fact, no two fronts are exactly alike. In some, the cold 
air is very shallow; in others, it is much deeper. If the rising 
warm air is dry and stable, scattered clouds are all that form, 
and there is no precipitation. In extremely dry weather, a 
marked change in the dew point, accompanied by a slight 
wind shift, may be the only clue to a passing cold front.

During the winter, a series of cold polar outbreaks may 
travel across the United States so quickly that warm air is un-
able to develop ahead of the front. In this case, frigid arctic air 
associated with an arctic front usually replaces cold polar air, 
and a drop in temperature is the only indication that a front 
has moved through your area. Along the West Coast, the Pa-
cifi c Ocean modifi es the air so much that cold fronts, such as 
those described in the previous section, are never seen. In fact, 
as a cold front moves inland from the Pacifi c Ocean, the sur-
face temperature contrast across the front may be quite small. 
Topographic features usually distort the wind pattern so 
much that locating the position of the front and the time of 
its passage is exceedingly diffi cult. In this case, the pressure 
tendency is the most reliable indication of a frontal passage.

In some instances along the West Coast, an approaching 
cold front (or upper-level trough) will cause cool marine air 
at the surface to surge into coastal and inland valleys. The 
cool air (which is often accompanied by a wind shift) may 

!  F I G U R E  1 1.1 7  A vertical view of the 
weather across the cold front in Fig. 11.15 
along the line X–X!.

WEATHER WATCH

Taking a walk to the store in Portsmouth, New Hampshire, on the 
evening of January 19, 1810, could have been life-threatening. In 
the early evening the temperature measured a relatively mild 41°F. 
But, within a few hours, after the passage of a strong cold front, 
the temperature plummeted to !13°F.
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experienced with the cold front; they show up more as a 
gradual transition rather than a sharp change. On the warm 
side of the front, the air temperature and dew point rise, the 
wind shifts from southeast to south or southwest, and the air 
pressure stops falling. The light rain ends and, except for a 
few stratocumulus (Sc), the fog and low clouds vanish.

This scenario of an approaching warm front represents 
average (if not idealized) warm-front weather in winter. In 
some instances, the weather can differ from this dramatically. 
For example, if the overrunning warm air is relatively dry and 
stable, only high and middle clouds will form, and no pre-
cipitation will occur. On the other hand, if the warm air is 
relatively moist and conditionally unstable (as is often the 
case during the summer), heavy showers can develop as 
thunderstorms become embedded in the cloud mass. In the 
southern Great Plains warm, humid air may be separated 
from warm, dry air along a boundary called a dryline. More 
on drylines is given in the Focus section on p. 305.

Along the West Coast, the Pacifi c Ocean signifi cantly 
modifi es the surface air so that warm fronts are diffi cult to 
locate on a surface weather map. Also, not all warm fronts 

AC T I V E  F I G U R E  1 1. 2 1  Vertical view of 
clouds, precipitation, and winds across the warm 
front in Fig. 11.20 along the line P–P!. Visit the 
Meteorology Resource Center to view this and 
other active fi gures at academic.cengage.com/login

AC T I V E  F I G U R E  1 1. 2 0  Surface weather associated with a typi-
cal warm front. A vertical view along the dashed line P-P! is shown in 
Fig. 11.21. (Green-shaded area represents rain; pink-shaded area repre-
sents freezing rain and sleet; white-shaded area represents snow.) Visit 
the Meteorology Resource Center to view this and other active fi gures 
at academic.cengage.com/login

Figura 4.6: In alto: vista tridimensionale di un fronte freddo. In basso: vista tridimensionale di un fronte
caldo. Le temperature sono misurate in gradi Fahrenheit (°F) dove 32 °F = 0 °C e 1 °F = 5/9 °C [C.D.
Ahrens e R. Henson].

Fronti freddi

Come si vede nella Figura 4.6 in alto, nei fronti freddi l’aria fredda e densa in movimento si
incunea sotto le masse di aria calda e umida costringendole a salire. Durante la salita l’umidità
contenuta nell’aria calda condensa formando una serie di nuvole cumuliformi: altocumuli (Ac),
cirrostrati (Cs) e cirri (Ci) che, spinte dai forti venti in quota, precedono il fronte freddo. (I
venti in quota sono più veloci dei venti in superficie in quanto non sono rallentati dall’attrito al
suolo).

In corrispondenza alla regione sulla quale passa un fronte freddo, si ha una forte instabilità
atmosferica che favorisce la formazione di un cumulonembo (Cb), ovvero di una nube a forte
sviluppo verticale capace di dar vita a temporali o, comunque, a rovesci di pioggia. Data la
violenza del processo di sollevamento, l’inclinazione di un fronte freddo è elevata e la zona
delle precipitazioni si estende per non più di 50 km (che rappresentano lo spazio percorso in
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meno di un’ora da un fronte che avanza con velocità superiori ai 60 km/h). Dopo il passaggio di
un fronte freddo, le precipitazioni si fermano lasciando l’aria fresca e secca e il cielo limpido.

Fronti caldi

Come si vede nella Figura 4.6 in basso, nei fronti caldi l’aria calda avanza e invade zone occu-
pate da masse di aria fredda. Poiché l’aria calda è meno densa dell’aria fredda, non si incunea
ma tende a scorrere in modo graduale sopra la masse di aria fredda. Durante la salita l’umidità
contenuta nell’aria calda condensa formando una serie di nuvole: strati (St), nembostrati (Ns),
altostrati (As), cirrostrati (Cs) e cirri (Ci). Data la bassa inclinazione di un fronte caldo, la zo-
na delle precipitazioni che comprende strati e nembostrati si estende per 600 km circa, mentre
la zona che comprende anche le nubi messaggere della precipitazione (altostrati, cirrostrati e
cirri) si estende per 2000 km circa. Poiché la velocità di avanzamento del fronte caldo è bassa
(dell’ordine dei 20 - 25 km/h) è possibile prevedere con alcuni giorni di anticipo l’arrivo di un
fronte caldo.

Da quanto detto emerge che i fronti caldi si muovono molto più lentamente dei fronti freddi
perché è molto più difficile per l’aria calda trascinare per attrito l’aria fredda, piuttosto che per
l’aria fredda incunearsi sotto l’aria calda e sollevarla. Questa semplice constatazione permette
di spiegare la formazione dei “fronti occlusi” discussa nel paragrafo che segue.

Fronti occlusi

Quando un fronte freddo che, come si è detto, ha una velocità di avanzamento dell’ordine di 60
km/h raggiunge un fronte caldo che lo precede con una velocità non superiore ai 25 km/h, si
forma un unico fronte occluso nel quale sono presenti non due ma tre masse d’aria a temperature
differenti (molto fredda, calda e fredda). In questo modo, alla fine del processo di occlusione
si possono avere due configurazioni diverse: occlusione fredda e occlusione calda (che sono
illustrate nella Figura 4.7.

Nella occlusione fredda, di cui alla colonna di sinistra della Figura 4.7, la mappa mostra l’in-
seguimento del fronte caldo (a destra sulla mappa), formato da aria “fredda” e aria “tiepida”, da
parte del fronte freddo (a sinistra sulla mappa), formato da aria “molto fredda”. In corrispon-
denza a CC’, l’inseguimento è parzialmente completato e la sezione tridimensionale mostra un
fronte occluso freddo ormai sviluppato. Come si vede, l’aria molto fredda si è incuneata sotto
l’aria fredda realizzando la configurazione che viene chiamata fronte occluso freddo, in quanto
richiama quella del fronte freddo schematizzato nella Figura 4.6.

Nella occlusione calda, di cui alla colonna di destra della Figura 4.7, la mappa mostra l’inse-
guimento del fronte caldo (a destra sulla mappa), formato da aria “tiepida” in movimento che
scorre sopra una massa di aria “fredda”, da parte del fronte freddo (a sinistra sulla mappa), for-
mato da aria “fresca”. In corrispondenza a EE’, l’inseguimento è parzialmente completato e la
sezione tridimensionale mostra un fronte occluso caldo ormai sviluppato. Come si vede, l’aria
fresca del fronte freddo si trova a temperatura superiore di quella dell’aria fredda del fronte
caldo e quindi scivola sopra realizzando la configurazione che viene chiamata fronte occluso
caldo, in quanto richiama quella del fronte caldo schematizzato nella Figura 4.6.
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tal passage, however, brings weather similar to that of a cold 
front: heavy, often showery precipitation with winds shifting 
to west or northwest. After a period of wet weather, the sky 
begins to clear, atmospheric pressure rises, and the air turns 
colder. The most violent weather usually occurs where the 
cold front is just overtaking the warm front, at the point of 
occlusion, where the greatest contrast in temperature occurs. 
Cold occlusions are the most prevalent type of front that 
moves into the Pacifi c coastal states and into interior North 
America. Occluded fronts frequently form over the North 
Pacifi c and North Atlantic, as well as in the vicinity of the 
Great Lakes.

Continental polar air over eastern Washington and Ore-
gon may be much colder than milder maritime polar air 
moving inland from the Pacifi c Ocean. !  Figure 11.23 illus-
trates this situation. Observe that the air ahead of the warm 
front is colder than the air behind the cold front. Conse-
quently, when the cold front catches up to and overtakes the 
warm front, the milder, lighter air behind the cold front is 
unable to lift the colder, heavier air off the ground. As a result, 
the cold front rides “piggyback” along the sloping warm 
front. This produces a warm-type occluded front, or a warm 
occlusion. The surface weather associated with a warm oc-
clusion is similar to that of a warm front.*

Contrast Fig. 11.22 and Fig. 11.23. Note that the primary 
difference between the warm- and cold-type occluded front 
is the location of the upper-level front. In a warm occlusion, 
the upper-level cold front precedes the surface occluded front, 
whereas in a cold occlusion the upper warm front follows the 
surface occluded front.

In the world of weather fronts, occluded fronts are the 
mavericks. In our discussion, we treated occluded fronts as 
forming when a cold front overtakes a warm front. Some may 
form in this manner, but others apparently form as new 
fronts, which develop when a surface mid-latitude cyclonic 
storm intensifi es in a region of cold air after its trailing cold 
and warm fronts have broken away and moved eastward. The 
new occluded front shows up on a surface chart as a trough 
of low pressure separating two cold air masses. Because of 
this, locating and defi ning occluded fronts at the surface is 
often diffi cult for the meteorologist. Similarly, you too may 
fi nd it hard to recognize an occlusion. In spite of this, we will 
assume that the weather associated with occluded fronts be-
haves in a similar way to that shown in "  Table 11.4.

The frontal systems described in this chapter are actually 
part of a much larger storm system — the middle-latitude 
cyclone. !  Figure 11.24 shows the cold front, warm front, and 
occluded front in association with a mid-latitude cyclonic 
storm. Notice that, as we would expect, clouds and precipita-
tion form in a rather narrow band along the cold front, and 
in a much wider band with the warm and occluded fronts. In 
Chapter 12, we will look more closely at middle-latitude cy-

!  F I G U R E  1 1. 2 2  The formation of a cold-occluded front. The 
faster-moving cold front (a) catches up to the slower-moving warm 
front (b) and forces it to rise off the ground (c). (Green-shaded area in 
(d) represents precipitation.)

*Due to the relatively mild winter air that moves into Europe from the North At-
lantic, many of the occlusions that move into this region in winter are of the warm 
occlusion variety.
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! TA B L E  1 1. 4  Typical Weather Most Often Associated with Occluded Fronts in North America

WEATHER ELEMENT BEFORE PASSING WHILE PASSING AFTER PASSING

Winds East, southeast, or south Variable West or northwest

Temperature
 (a) Cold-type occluded Cold or cool Dropping Colder
 (b) Warm-type occluded Cold Rising Milder

Pressure Usually falling Low point Usually rising

Clouds In this order: Ci, Cs, As, Ns Ns, sometimes Tcu and Cb Ns, As, or scattered Cu

Precipitation Light, moderate, or heavy  Light, moderate, or heavy contin- Light-to-moderate precipitation
 precipitation uous precipitation or showers followed by general clearing

Visibility Poor in precipitation Poor in precipitation Improving

Dew point Steady Usually slight drop, especially if  Slight drop, although may rise a bit if
  cold-occluded  warm-occluded

"  F I G U R E  1 1. 2 3  (at left) The formation of a warm-type occluded 
front. The faster-moving cold front in (a) overtakes the slower-moving 
warm front in (b). The lighter air behind the cold front rises up and 
over the denser air ahead of the warm front. Diagram (c) shows a sur-
face map of the situation.

NO
AA

"  F I G U R E  1 1. 2 4  A visible satellite image showing a mid-latitude 
cyclonic storm with its weather fronts over the Atlantic Ocean during 
March, 2005. Superimposed on the photo is the position of the surface 
cold front, warm front, and occluded front. Precipitation symbols indi-
cate where precipitation is reaching the surface.

Figura 4.7: Colonna di sinistra: mappa in alto e sezione in basso di un fronte occluso freddo. Colonna
di destra: mappa in alto e sezione in basso di un fronte occluso caldo [C.D. Ahrens e R. Henson].

Come si può vedere dalla Figura 4.7, tutti i fronti occlusi, sia freddi sia caldi, forzano l’aria
“tiepida” a salire, e ciò innesca alcune precipitazioni residue che, nel giro di un paio di giorni,
portano alla dissoluzione dei fronti stessi e, quindi, la formazione delle occlusioni rappresenta
l’ultima fase delle perturbazioni.

4.4 Cicloni extratropicali

Come si era già osservato, la teoria più condivisa sulla formazione dei cicloni extratropicali è
quella basata sul “Modello Norvegese”, proposto negli anni ’20 del secolo scorso da un gruppo
di meteorologi di Bergen coordinati, prima, da Wilhelm Bjerknes (1862-1951) e, successiva-
mente, da suo figlio Jakob (1897-1975). Negli ultimi decenni, il Modello Norvegese, fondato
essenzialmente su osservazioni delle nubi eseguite dal suolo, è stato aggiornato a più riprese per
tener conto degli aspetti tridimensionali (evidenziati dalle ricerche con sonde meteorologiche e
dalle osservazioni satellitari a partire, rispettivamente, dagli anni ’50 e ’60 del secolo scorso).
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4.4.1 Modello Norvegese

Secondo il Modello Norvegese, le depressioni da cui si originano i cicloni extratropicali na-
scono da oscillazioni del fronte polare ovvero della superficie che, intorno ai 60° di latitudine,
segna il confine tra l’aria fredda della cella polare e l’aria relativamente calda della cella di
Ferrel.

In tale contesto, il modello ipotizza che il ciclo di vita di un ciclone extratropicale nell’emi-
sfero nord inizi da un segmento del fronte polare e passi attraverso fasi ben definite, contraddi-
stinte dalle lettere da A ad F nelle rappresentazioni della Figura 4.8. In queste rappresentazioni,
i triangolini blu e i semicerchi rossi indicano, rispettivamente, le posizioni al suolo del fronte
freddo e del fronte caldo.

Come si è visto nel Capitolo 3 (Figura 3.10), i venti occidentali diretti a nord-est e i venti
orientali diretti a sud-ovest, si incrociano in corrispondenza al fronte polare e, secondo il Mo-
dello Norvegese, nella fase A creano un fronte stazionario (ovvero un fronte nel quale nessuna
delle due correnti riesce a prevalere sull’altra). Chiaramente, in un fronte di quel tipo gli attriti
tra le correnti che si incrociano tendono ad instaurare una rotazione in senso antiorario (cicloni-
co) ma, per rompere l’equilibrio, è necessaria una perturbazione (descritta nel Paragrafo 4.4.1,
in grado di creare la singolarità (rappresentata come una punta nella fase B) dove la pressione
si abbassa considerevolmente.

Nella fase C, si innesca la rotazione ciclonica intorno alla singolarità (punta) nella quale si
trova il minimo di pressione. Nella rotazione, il fronte caldo va verso nord e il fronte freddo lo
insegue da sud, mentre il ciclone assume l’aspetto familiare di un fronte caldo inseguito da un
fronte freddo (già descritto nel paragrafo precedente).

Nelle fasi successive (D, E, F) il minimo barico in corrispondenza alla singolarità si approfon-
disce ulteriormente mentre i venti e le precipitazioni aumentano di intensità. Man mano che il
fronte freddo (più veloce) raggiunge il fronte caldo (più lento) si forma un fronte occluso dove
l’aria fredda si insinua sotto l’aria calda sollevandola. Arrivata alla tropopausa, l’aria calda si
libera completamente dell’umidità generando nubi tempestose e forti precipitazioni (D ed E).

A partire dalla fase D, al suolo si distinguono tre fronti (caldo, freddo e occluso) che si in-
contrano nel punto triplo e ruotano intorno al minimo barico, mentre il processo di occlusione
progredisce. Completato il processo di occlusione i venti diminuiscono e il ciclone extratropi-
cale si esaurisce perché viene a mancare la fornitura di energia associata alla corrente calda e
umida ascendente. (Nella fase F, infatti, l’aria è fredda su entrambi i lati del fronte occluso e
quindi, non si ha alcuna spinta di Archimede verso l’alto).

Destabilizzazione del fronte stazionario

Il Modello Norvegese si limitava a ipotizzare, senza fornire giustificazioni, l’intervento di una
perturbazione in grado di destabilizzare il fronte stazionario al suolo creando la singolarità
(rappresentata come una punta) dove la pressione si abbassa. In realtà la Scuola Norvegese degli
inizi del secolo scorso non disponeva di osservazioni in quota e, quindi, non poteva giustificare
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system can still persist for a few more days. 
The total lifetime of a depression, from frontal 
wave to occluded system, lasts from a few 
days to about a week and, in this time, it could 
easily complete a journey across the North 

Atlantic. A satellite image of a mature depres-
sion is seen in Figure 10.5.

So what conditions favour cyclogenesis 
on the polar front? The answer to this is com-
plicated, as there are a great many factors to 

Figure 10.4 The stages of 
evolution of a mid-latitude 
depression, based on 
the Norwegian model of 
cyclogenesis. A distur-
bance on the polar front 
(A) leads to the develop-
ment of a frontal wave (B). 
The system spirals in (C) 
until the cold front catches 
up with the warm front, 
leading to occlusion (D). 
The system then decays (E, 
F). (Adapted from Bjerknes 
and Solberg, 1922.)

Figure 10.5 A mid-
latitude depression 
affecting the UK and 
northern France on 
12 February 2014. 
The occluded front 
spirals sharply into the 
centre of the system, 
which is situated 
over Ireland. The cold 
front trails across 
northern France; the 
weaker warm front is 
embedded in the cloud 
bands. (Image: NASA 
Earth Observatory.)
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!
The storm described in our opening is now referred to 
as the “Blizzard of ’88.” This legendary storm of March, 
1888, was accompanied by high winds of 60 miles per 

hour at Atlantic City, New Jersey, a severe cold wave, and un-
precedented snowfall — up to 50 inches over portions of 
southeastern New York and southern New England, with drifts 
30 to 40 feet high. In New York City, people died in the street, 
trapped in snowdrifts up to their hips. What atmospheric con-
ditions are needed for such a monstrous storm to develop?

Early weather forecasters were aware that precipitation 
generally accompanied falling barometers and areas of low 
pressure. However, it was not until the early part of the twen-
tieth century that scientists began to piece together the infor-
mation that yielded the ideas of modern meteorology and 
storm development.

Working largely from surface observations, a group of 
scientists in Bergen, Norway, developed a model explaining 
the life cycle of an extratropical, or middle-latitude cyclonic 
storm; that is, a storm that forms at middle and high latitudes 
outside of the tropics. This extraordinary group of meteo-
rologists included Vilhelm Bjerknes, his son Jakob, Halvor 
Solberg, and Tor Bergeron. They published their Norwegian 
cyclone model shortly after World War I. It was widely ac-
claimed and became known as the “polar front theory of a 
developing wave cyclone” or, simply, the polar front theory.
What these meteorologists gave to the world was a working 
model of how a mid-latitude cyclone progresses through the 
stages of birth, growth, and decay. An important part of the 
model involved the development of weather along the polar 
front. As new information became available, the original 
work was modifi ed, so that, today, it serves as a convenient 
way to describe the structure and weather associated with a 
migratory middle-latitude cyclonic storm system.

In the following sections we will fi rst examine, from a 
surface perspective, how a mid-latitude cyclone develops along 
the polar front. Then we will examine how the winds aloft in-
fl uence the developing surface storm. Later on, we will obtain 
a three-dimensional view of a mid-latitude cyclone by observ-
ing how ribbons of air glide through the storm system.

Polar Front Theory
The development of a mid-latitude cyclone, according to the 
Norwegian model, begins along the polar front. Remember 
from the discussion of the general circulation in Chapter 10 
that the polar front is a semicontinuous global boundary 
separating cold polar air from warm subtropical air. Because 
the mid-latitude cyclonic storm forms and moves along the 
polar front in a wavelike manner, the developing storm is 
called a wave cyclone. The stages of a developing wave cy-
clone are illustrated in the sequence of surface weather maps 
shown in "  Fig. 12.1.

Figure 12.1a shows a segment of the polar front as a sta-
tionary front. It represents a trough of lower pressure with 
higher pressure on both sides. Cold air to the north and 
warm air to the south fl ow parallel to the front, but in op-
posite directions. This type of fl ow sets up a cyclonic wind 
shear. You can conceptualize the shear more clearly if you 
place a pen between the palms of your hands and move your 
left hand toward your body; the pen turns counterclockwise, 
cyclonically.

Under the right conditions (described later in this chap-
ter), a wavelike kink forms on the front, as shown in Fig. 
12.1b. The wave that forms is known as a frontal wave or an 
incipient cyclone. Watching the formation of a frontal wave on 
a weather map is like watching a water wave from its side as 
it approaches a beach: It fi rst builds, then breaks, and fi nally 
dissipates, which is why a mid-latitude cyclonic storm system 
is known as a wave cyclone. Figure 12.1b shows the newly 
formed wave with a cold front pushing southward and a 
warm front moving northward. The region of lowest pressure 
(called the central pressure) is at the junction of the two 
fronts. As the cold air displaces the warm air upward along 
the cold front, and as overrunning occurs ahead of the warm 
front, a narrow band of precipitation forms (shaded green 
area). Steered by the winds aloft, the system typically moves 
east or northeastward and gradually becomes a fully devel-
oped open wave in 12 to 24 hours (see Fig. 12.1c). The central 

"  F I G U R E  1 2 .1  The idealized life 
cycle of a mid-latitude cyclone 
(a through f) in the Northern Hemi-
sphere based on the polar front theory. 
As the life cycle progresses, the system 
moves eastward in a dynamic fashion. 
The small arrow next to each L shows 
the direction of storm movement.

Figura 4.8: Gli stadi di evoluzione di un ciclone extratropicale secondo il Modello Norvegese:
schematizzazione in alto [J. Shonk] e mappatura in basso [C.D. Ahrens e R. Henson].
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Extratropical Cyclone Over Hudson Bay

This page contains archived content and is no longer being updated. At the time
of publication, it represented the best available science.

An  created this sprawling, comma-shaped swirl of clouds over
Hudson Bay. The  (VIIRS) on the 
satellite acquired the image on August 10, 2016. The storm intensified on ,
reached peak strength , and weakened by .

 have cold air at their cores, and they are fueled by interactions
between masses of cold and warm air masses. Mature extratropical cyclones like this often
feature  that are the product of  circulation.
While heavy precipitation is often present near the low-pressure head of the comma, a slot
of dry air usually trails the west side of the tail.

NASA Earth Observatory image by Joshua Stevens and Adam Voiland, using VIIRS data
from the Suomi National Polar-orbiting Partnership. Suomi NPP is the result of a
partnership between NASA, the National Oceanic and Atmospheric Administration, and the
Department of Defense. Caption by Adam Voiland.
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Check out this beautiful occluded cyclone spinning over Hudson Bay.
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The timing of ice breakup on Hudson
Bay occurs earlier now than it did
decades ago.
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completely each July. Images from
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document the ice retreat.
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Figura 4.9: Ciclone extratropicale maturo. A sinistra: andamento dei nastri trasportatori caldo (arancio-
ne), freddo (blu) e secco (arancione) con intensità dei colori crescente con la quota [J. Shonk]. A destra:
ciclone extratropicale sulla Baia di Hudson fotografato il 10 agosto 2016 [NASA].

la perturbazione invocando teorie che, come quella illustrata nel Paragrafo 3.5.2, implicano la
conoscenza di aspetti tridimensionali.

Successivamente per molti anni tra i meteorologi, anche in presenza delle prime osservazioni
sperimentali, vi è stato consenso sulla teoria descritta nel Paragrafo 3.5.2 (attualmente consi-
derata incompleta), secondo la quale la convergenza e la divergenza della corrente a getto in
quota forniscono tutto il supporto necessario alle circolazioni anticicloniche (alta pressione) e
cicloniche (bassa pressione) al suolo.

4.4.2 Il “Modello Nastro Trasportatore”

I meccanismi di destabilizzazione del fronte stazionario, illustrati nel precedente paragrafo,
spiegano in maniera soddisfacente come la depressione centrale dei cicloni si formi ma non
bastano a spiegare come essa venga mantenuta e, addirittura, aumenti durante la vita attiva del
ciclone extratropicale. (Infatti, per non interrompere il processo di ciclogenesi è necessario
mantenere, anche per più giorni, il flusso d’aria che converge verso la depressione al suolo e il
flusso d’aria che diverge dal getto polare in quota).

Una spiegazione soddisfacente del processo di “alimentazione” della depressione centrale
è fornita, invece, dal “Modello Nastro Trasportatore” il quale ipotizza che, nella ciclogenesi,
intervengano tre correnti (chiamate “nastri trasportatori”) che interagiscono tra loro durante i
processi di trasporto di calore e umidità verso il centro del ciclone. Due di queste correnti sono
“vecchie conoscenze” in quanto si tratta delle correnti fredda e calda che interagiscono al suolo
nelle vicinanze del fronte polare prima di salire in quota. Invece, la “novità” del modello è
la terza corrente, fredda e secca, che parte dai limiti della troposfera e scende verso il fronte
occluso.
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Come si vede nello schema tridimensionale di un ciclone extratropicale maturo, riportato
nella Figura 4.9 a sinistra, il nastro trasportatore caldo (arancione) è spinto verso l’alto dal
nastro trasportatore freddo (blu) e, una volta in quota, fornisce energia al ciclone sotto forma
di calore sensibile e latente. Il nastro trasportatore freddo, ruotando a spirale intorno al centro
del ciclone, forma la massa di nubi “a virgola” che costituisce la “impronta” visibile dei cicloni
extratropicali. La configurazione risultante è completata dall’azione del nastro trasportatore
freddo e secco (verde) che proviene dai limiti della troposfera e crea la regione senza nubi nelle
vicinanze del fronte occluso.

A conferma del Modello Nastro Trasportatore, nelle osservazioni satellitari (come quella della
Figura 4.9 a destra relativa al ciclone extratropicale fotografato dalla NASA il 10 agosto 2016
nella baia di Hudson) si distinguono sia la struttura di nubi “a virgola” prodotta dall’interazione
delle correnti calda e fredda, sia la regione senza nubi creata dall’intrusione di aria fredda e
secca nelle vicinanze del fronte occluso.

4.5 Cicloni tropicali

I mezzi di comunicazione di massa si occupano sempre più spesso delle devastazioni causate
dai cicloni tropicali più intensi (meglio noti come uragani negli Stati Uniti e tifoni in Asia),
ma quasi mai tentano di spiegare i processi fisici che sono alla base della loro formazione. A
questa lacuna, si cercherà di porre un parziale rimedio nel seguito, pur rimanendo nei limiti
qualitativi di uno studio rivolto ai non specialisti.

A differenza dei cicloni extratropicali (o delle medie latitudini), che hanno origine tra 30° e
60° a nord e a sud dell’equatore, i cicloni tropicali hanno origine nella fascia compresa tra i tro-
pici del Cancro e del Capricorno (23,4° a nord e a sud dell’equatore, rispettivamente). A causa
della diversa origine geografica, nei cicloni extratropicali è prevalente il contributo dinamico
associato allo scontro tra masse d’aria a temperatura e umidità differenti, mentre nei cicloni
tropicali è prevalente il contributo energetico associato alla fornitura, da parte dell’oceano, di
calore sensibile e latente.

La classificazione basata sui contributi energetici consente di comprendere nella stessa cate-
goria (la prima) tutti i cicloni delle medie latitudini, inclusi i MediCanes, ovvero i MEDIter-
ranean HurriCANES. (Infatti, questi cicloni si sviluppano grazie al contributo dinamico legato
allo scontro tra le masse d’aria fredda associate alla corrente a getto polare e le masse d’aria
calda e umida che stazionano sul Mediterraneo).

Inoltre, per quanto possa sembrare paradossale, la classificazione basata sui contributi energe-
tici ha anche il vantaggio di comprendere nella stessa categoria, sottolineandone le similitudini,
sia i cicloni tropicali sia gli uragani artici.

4.5.1 Struttura dei cicloni tropicali

I cicloni tropicali si sviluppano sull’oceano in presenza di temperature superficiali molto eleva-
te (sopra i 26-27 °C) e in assenza quasi completa di vento (come quella assicurata, ad esempio,
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dalle “calme equatoriali” ben note ai naviganti a vela). Tali cicloni sono fenomeni atmosferici
estremamente devastanti e, a causa del cambiamento climatico, si generano con sempre maggio-
re frequenza (da giugno a novembre nell’emisfero nord e da novembre a maggio nell’emisfero
sud).

Dal punto di vista fisico si può dire che, nei cicloni tropicali, l’assenza di vento serve a con-
sentire la formazione di un’area depressionaria in corrispondenza alla salita dalla superficie
dell’oceano di aria calda e umida. (La densità dell’aria diminuisce con la temperatura e l’umi-
dità, e “la spinta di Archimede” tende a far salire l’aria calda e umida a contatto con la superficie
dell’oceano).

L’aria che sale crea un “vuoto” che richiama altra aria calda e umida dalle zone circostanti,
generando un flusso continuo che trasporta alle alte quote grandi quantità di energia sotto forma
di calore sensibile e latente. L’energia così trasportata alimenta il ciclone che, infatti, si inde-
bolisce se i venti lo spostano sulla terraferma (dove l’umidità dell’aria non è sufficiente), ma
si intensifica di nuovo se i venti lo fanno ritornare sull’oceano (dove l’alimentazione con aria
calda e umida non manca).

Le immagini dei cicloni tropicali, raccolte da satelliti e stazioni spaziali, hanno un grande
interesse mediatico ed, infatti, per gli uragani importanti vengono immediatamente diffuse in
tutto il Mondo. Una delle immagini più iconiche è la foto della Figura 4.10, scattata il 12
settembre 2018 dalla Stazione Spaziale Internazionale, che ci mostra l’uragano Firenze ancora
sull’oceano al largo della Carolina del Nord (che verrà raggiunta il 14 settembre). Nella foto
si nota chiaramente la depressione centrale (detta occhio), circondata dalle fasce di sviluppo a
spirale tipiche dei cicloni maturi.

Pur essendo molto ricche di informazioni, le immagini di questo tipo non sono facilmente
interpretabili sul piano quantitativo da parte dei non specialisti e, quindi, può essere utile spie-
garle qualitativamente facendo riferimento, ad esempio, a schematizzazioni del tipo di quella
riportata nella Figura 4.11.

Dalla Figura 4.11 si intuisce come i cicloni tropicali si sviluppino per fasce a spirale attorno al
nucleo centrale in quanto, a livello del mare, l’aria converge dalle zone periferiche esterne, che
si trovano a pressione più alta, verso l’occhio dove la pressione è più bassa. Tuttavia, a causa
dell’accelerazione di Coriolis associata alla rotazione terrestre, la convergenza verso l’occhio
non segue un percorso rettilineo, ma assume un andamento vorticoso a spirale che, come si è
già detto, in meteorologia viene definito “ciclonico” ed è antiorario nell’emisfero settentrionale
ed orario nell’emisfero meridionale.

In tutti i vortici, e anche in quelli associati ai cicloni tropicali, la velocità tangenziale aumenta
per un buon tratto man mano che ci si avvicina al centro seguendo un andamento “a potenziale”
ovvero, crescendo in modo inversamente proporzionale alla distanza dal centro (in linguag-
gio tecnico: mantenendo costante il “momento della quantità di moto” che è il prodotto della
velocità tangenziale per il raggio di rotazione).

La velocità tangenziale, però, non può aumentare all’infinito ed, infatti, nell’occhio del ciclo-
ne la velocità tangenziale assume un andamento rotazionale (come quello di un solido), ovvero
si riduce in modo direttamente proporzionale al raggio fino ad annullarsi nel centro.

101



4. CAPIRE LE PREVISIONI DEL TEMPO

Figura 4.10: Uragano Firenze, fotografato dalla Stazione Spaziale Internazionale il 12 settembre 2018
mentre si trovava sull’oceano al largo della Carolina del Nord [NASA Goddard Space Flight Center].

Figura 4.11: Struttura tridimensionale di un ciclone tropicale nell’emisfero nord [Wikipedia].
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In questo modo, nei cicloni tropicali si possono identificare tre zone:

• l’anello esterno che delimita le fasce delle tempeste (“rain bands” in inglese), ha un raggio
massimo dell’ordine dei 300 chilometri, un raggio minimo dell’ordine dei 40 chilome-
tri, ed è caratterizzato da una velocità tangenziale in aumento verso l’interno con tipico
andamento “a potenziale”;

• un anello intermedio che circonda l’occhio (“eye wall” in inglese), ha un raggio massimo
dell’ordine dei 40 chilometri, minimo dell’ordine dei 20 chilometri, ed è caratterizzato
da una velocità tangenziale che, dopo aver raggiunto un picco dell’ordine delle centinaia
di chilometri all’ora, lascia l’andamento a potenziale e passa all’andamento rotazionale;

• l’occhio, con raggio dell’ordine dei 20 chilometri, dove la velocità tangenziale mantiene
l’andamento rotazionale fino ad azzerarsi nel centro.

Nell’anello esterno l’aria, calda e umida, ha una densità bassa e, per effetto convettivo (la
spinta di Archimede), tende a salire in quota verso le zone fredde e asciutte dove la densità è
alta. Durante la salita l’aria si raffredda progressivamente e perde l’umidità che, condensando,
forma una serie di pareti nuvolose più o meno verticali (le tra fasce delle tempeste nella Figura
4.11), disposte a spirale e caratterizzate da un’altezza decrescente con la distanza dal centro.

In quota, l’aria risalita si trova in equilibrio termo-igrometrico con l’aria circostante ed essen-
do più densa dell’aria a contatto con la superficie del mare ridiscende negli spazi tra le pareti
di nubi. Nell’anello esterno, quindi, le correnti ascendenti (dalle fasce) e discendenti (dagli
spazi tra le fasce) si equilibrano e, complessivamente, danno una velocità ascensionale media
prossima a zero.

Nell’anello intermedio (a fianco dell’occhio del ciclone), si forma una parete verticale di nubi
diversa dalle altre in quanto, l’aria risale fino ai confini della troposfera, ovvero intorno ai 15
chilometri di altezza nelle vicinanze dell’equatore. (Una spiegazione qualitativa di questa forte
risalita è legata al passaggio dal moto da “potenziale” [senza attriti] a “rotazionale” [con attriti],
ed alla conseguente fortissima riduzione di velocità tangenziale: tale riduzione costituisce un
ostacolo per il deflusso bidimensionale tangenziale ed, infatti, costringe il flusso a deviare verso
l’alto).

L’aria risalita fino ai confini della troposfera diverge verso la periferia e, depositando l’umi-
dità residua, forma un vero e proprio “scudo nuvoloso a fungo”. A questo punto, l’aria si trova
in equilibrio termo-igrometrico con l’aria circostante ed, essendo più densa dell’aria a contatto
con la superficie del mare, ridiscende all’esterno dello scudo nuvoloso. (Si noti che causa del-
l’accelerazione di Coriolis, associata alla rotazione terrestre, il movimento divergente dell’aria
verso la periferia dello scudo non segue un percorso rettilineo ma assume un andamento a spi-
rale, che in meteorologia viene definito “anticiclonico” ed è orario nell’emisfero settentrionale
ed antiorario nell’emisfero meridionale).

Nell’occhio del ciclone, la pressione è bassa al punto da richiamare dalla tropopausa (lo strato
d’aria tra troposfera e stratosfera) una corrente secondaria che rende negativa la velocità ascen-
sionale. La corrente secondaria è priva di umidità e nella discesa lungo l’occhio riequilibra la
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Figura 4.12: Foto scattata all’interno dell’occhio dell’uragano Dorian, nei primi giorni di settembre del
2019 [Garrett Black, US Air Force, 53� Squadrone di Ricognizione Meteorologica].

sua temperatura tanto che, al livello del mare, il centro del ciclone risulta caldo e privo di nubi
(come si può vedere dalla fotografia di Figura 4.12, scattata all’interno dell’occhio dell’uragano
Dorian da un aereo di ricognizione meteorologica dell’Aeronautica degli Stati Uniti).

4.5.2 Tempeste artiche

In passato, i naviganti che si avventuravano sui mari del Nord con fragili imbarcazioni e le
comunità che vivevano sulle coste di quei mari erano costrette a far fronte a tempeste misteriose,
violente e improvvise. Raffiche di vento a velocità superiori ai 100 km/h, onde altissime e
mareggiate devastanti sembravano venire dal nulla, interessavano aree abbastanza estese e poi,
generalmente, si esaurivano in un paio di giorni.

Nonostante la pericolosità e la frequenza delle tempeste artiche, fino a pochi decenni fa man-
cavano spiegazioni sui meccanismi che le generavano, probabilmente a causa della scarsità di
stazioni meteorologiche terrestri alle latitudini più elevate ed alla conseguente mancanza di dati
affidabili.

La situazione è cambiata a partire dagli anni ’60 del secolo scorso con l’avvento delle osser-
vazioni satellitari. Da allora i meteorologi hanno associato le tempeste polari ad aree a bassa
pressione atmosferica (polar lows) con diametro compreso, generalmente, tra 100 e 500 km che
compaiono durante l’inverno sui mari privi di ghiaccio al di sopra del circolo polare artico.

(Le aree di più frequente formazione delle tempeste polari artiche sono il Golfo dell’Alaska
ed i relativamente tiepidi Mari di Norvegia, di Barents e del Labrador).
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Figura 4.13: Tempesta artica sul Mare di Barents il 27 February 1987 [Wikipedia].

Secondo la teoria attualmente più condivisa, una tempesta artica si genera quando l’aria pro-
veniente dalle zone costiere, a temperature dell’ordine dei -30°C, viene richiamata dal nucleo
depressionario che si trova sull’oceano a temperature dell’ordine di 0°C. A causa dell’acce-
lerazione di Coriolis, legata alla rotazione terrestre, la convergenza verso l’occhio non segue
un percorso rettilineo, ma assume un andamento vorticoso a spirale di tipo ciclonico che è
antiorario nell’emisfero settentrionale.

Nel suo percorso sopra l’oceano, l’aria fredda raccoglie calore sensibile e latente e, allo stesso
tempo, riduce la sua densità (che, ricordiamolo, diminuisce con gli aumenti di temperatura ed
umidità). L’aria diventata così meno densa, tende a salire per effetto della spinta di Archime-
de fino ai limiti della troposfera dove l’umidità, condensando, forma le nubi tempestose ben
evidenziate dalla Figura 4.13.

A questo punto si può comprendere perché molti meteorologi di scuola anglosassone chiami-
no “uragani artici” le tempeste polari più intense. Infatti, vi sono evidenti analogie morfologiche
tra tempeste polari illustrate nella Figura 4.13 e i cicloni tropicali illustrati nella Figura 4.10.

Inoltre, la ciclogenesi è la stessa nei due casi in quanto dovuta, essenzialmente, al contributo
energetico fornito dall’oceano. Ad ulteriore conferma di questa similitudine termodinamica va
detto che sia i cicloni tropicali sia le tempeste polari sono fenomeni atmosferici che tendono ad
esaurirsi quando, spinti dai venti, arrivano sulla terraferma dove viene a mancare il contributo
energetico fornito dall’oceano sotto forma di calore sensibile e latente.

Per completezza, a conclusione del paragrafo va osservato che esistono anche tempeste po-
lari Antartiche. Esse si formano durante i mesi estivi e, sinora, sono state poco investigate a
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Figura 4.14: Ciclone Daniel: il Medicane che ha imperversato su Bulgaria, Grecia, Egitto, Israele, Libia
e Turchia tra il 4 e il 12 settembre 2023 [NOAA].

causa sia della perdurante scarsità di stazioni meteorologiche terrestri nell’Antartico sia per la
sostanziale assenza di popolazioni rivierasche in quell’area.

(Le zone di più frequente formazione delle tempeste polari antartiche sono i mari di Ross,
Amundsen e Bellingshausen, tutti dislocati lungo il percorso della Corrente Circumpolare An-
tartica).

4.5.3 Medicanes

Come si è già osservato, i MediCanes, ovvero i MEDIterranean HurriCANES, si sviluppano
grazie al contributo dinamico legato allo scontro tra le masse d’aria fredda associate alla corren-
te a getto polare e le masse d’aria calda e umida che stazionano sul Mediterraneo. Pertanto, pur
avendo effetti spesso sovrapponibili a quelli dei cicloni tropicali, i Medicanes vanno considerati
cicloni extratropicali sia pure particolarmente intensi.

I periodi più favorevoli per la formazione dei Medicanes sono l’autunno e la prima parte
dell’inverno quando le temperature superficiali del Mediterraneo sono ancora alte mentre la
corrente a getto polare riprende di intensità dopo il rallentamento estivo. Questo è il caso, ad
esempio, del Ciclone Daniel (fotografato nella Figura 4.14), che ha imperversato tra il 4 e il
12 settembre 2023 su Bulgaria, Grecia, Egitto, Israele, Libia e Turchia e ha causato alluvioni,
mareggiate e danni a persone e infrastrutture.
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Figura 4.15: Temperature medie globali previste per il quinquennio 2023-2027 dall’Organizzazione me-
teorologica Mondiale. LEGENDA: MJJAS mesi di maggio, giugno, luglio, agosto, settembre - NDJFM:
mesi di novembre, dicembre, gennaio, febbraio, marzo [WMO].

4.6 Le previsioni del tempo a lungo termine

Il 17 maggio 2023, l’Organizzazione Meteorologica Mondiale (WMO - World Meteorological
Organization) aveva pubblicato il rapporto di sintesi sulla evoluzione del clima nel quinquennio
2023-2027. In tale rapporto l’affidabilità delle stime proposte per il 2023-2027 e, quindi, la
probabilità del verificarsi delle previsioni, era molto elevata. (Infatti era stata dimostrata “ex
ante” confrontando le rilevazioni sperimentali disponibili per il quinquennio 2017-2022 con i
risultati numerici delle simulazioni “ex post” prodotte per lo stesso periodo dai partecipanti al
nuovo studio).

Ciò premesso, secondo il WMO, nel quinquennio 2023-2027:

• vi era una probabilità del 98% che la media delle temperature globali superasse la media
nel precedente quinquennio 2018-2022 (il più caldo di sempre fino a quel momento);

• vi era la stessa probabilità del 98% che la temperatura media globale di almeno un anno
tra il 2023 e il 2027 superasse la temperatura media globale registrata nel 2016 (il più
caldo di sempre fini a quel momento);

• vi era una probabilità del 66% (ovvero alta) che la temperatura media globale di almeno
un anno tra il 2023 e il 2027 superasse di almeno 1,5 °C la temperatura del periodo
preindustriale (1850-1900);

• l’arrivo del Niño previsto per gli ultimi mesi del 2023 e il fatto che, tipicamente, gli
aumenti maggiori nella temperatura media globale si registrassero qualche mese dopo gli
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Figura 4.16: Medie annuali delle temperature in superficie raggruppate per decadi dal 1950 al 2021. Gli
anni più caldi sono quelli del Niño e i più freddi sono quelli della Niña con l’unica eccezione del 1992,
in concomitanza con le eruzioni del vulcano Pinatubo [NOAA].

eventi di questo tipo, facevano sì che proprio il 2024 si candidasse ad essere l’anno più
caldo sia del quinquennio considerato sia di sempre;

• vi era una probabilità ancora bassa (ovvero 33%) che la media degli aumenti globali di
temperatura nell’intero quinquennio superasse 1,5 °C, ma tale probabilità stava crescendo
con velocità allarmante in quanto era zero nel 2010 e 10% nel 2017;

• l’aumento delle temperature medie globali nel quinquennio 2023-2027 avrebbe interes-
sato tutto il Mondo ma, come si vedeva dalla Figura 4.15, sarebbe stato particolarmen-
te elevato nell’Artico, soprattutto nel periodo invernale, e ciò avrebbe avuto importanti
conseguenze negative sulla velocità di scioglimento dei ghiacci.

Nel suo rapporto, l’OMS poneva l’accento anche sulla mancata azione moderatrice della
Niña, conclusasi nel marzo 2023 dopo una durata insolitamente lunga di quasi tre anni. Infatti,
nonostante la Niña, la tendenza di fondo all’aumento della temperatura media mondiale, dimo-
strata dall’istogramma della Figura 4.16, non si era arrestata e, in particolare, il 2022 (non con-
templato nell’istogramma), era stato il secondo anno più caldo di sempre, con una temperatura
media globale superiore di 1,15 °C alla temperatura media nel periodo preindustriale.

Purtroppo le stime dell’OMS si stanno confermando in pieno e, secondo il Rapporto Coper-
nicus “Global Climate Highlights” (Principali Evidenze Climatiche Globali) pubblicato il 14
gennaio 2026, le temperature mondiali nel 2025 sono state le terze più alte mai registrate, as-
sestandosi appena 0,01°C al di sotto dei livelli del 2023. Sebbene il 2024 sia rimasto l’anno
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più caldo mai documentato, il 2025 lo ha seguito da vicino, con valori nettamente superiori alle
medie storiche.

Anche in Europa, lo scorso anno è stato il terzo più caldo mai registrato e le temperature
atmosferiche sulla terraferma sono state le seconde più elevate mai osservate. Entrambi i poli
hanno conosciuto condizioni estreme: l’Antartide ha registrato la temperatura media annua più
alta di sempre, mentre l’Artico ha segnato la seconda più elevata.

Il caldo del periodo 2023–2025 è riconducibile a due fattori principali. Da un lato, la concen-
trazione di gas a effetto serra è continuata ad aumentare a causa delle emissioni, mentre i pozzi
naturali di assorbimento del carbonio, come le foreste, hanno faticano a trattenere l’anidride
carbonica. Dall’altro, le temperature superficiali del mare hanno toccato livelli senza prece-
denti, a seguito di condizioni meteorologiche più calde e intense e del riscaldamento a lungo
termine degli oceani legato ai cambiamenti climatici. Questi record annuali di temperatura sono
stati accompagnati da numerosi eventi meteorologici estremi in tutto il mondo: ondate di calore
senza precedenti, tempeste violente e incendi boschivi devastanti.

4.6.1 Oscillazioni e tendenze

L’atmosfera è un sistema caotico non-lineare perché in esso gli effetti non rispondono neces-
sariamente alle cause in modo proporzionale (cioè lineare) ma possono auto-amplificarsi nel
tempo fino a raggiungere uno stato caotico. Nel 1963, per descrivere l’evoluzione del tem-
po atmosferico, il meteorologo Edward Lorenz utilizzò una metafora divenuta celebre dicendo
che, nell’atmosfera, anche una perturbazione apparentemente irrilevante “come il battito d’ali
di una farfalla in Brasile” può provocare [dopo un numero sufficiente di giorni] “un tornado nel
Texas".

Ciò non significa che l’evoluzione del tempo atmosferico sia inconoscibile ma implica che
sia molto difficile da prevedere in quanto bastano imprecisioni molto piccole nella descrizione
delle condizioni iniziali e/o errori apparentemente insignificanti nelle procedure di soluzione per
arrivare rapidamente a risultati privi di significato. Attualmente (2023), grazie al gran numero
di sensori meteo che ci informano sulla situazione iniziale in tutto il Mondo (tempo di oggi) ed
alla grande accuratezza dei supercomputer disponibili per i calcoli, i modelli numerici riescono
a fornire previsioni meteorologiche che si estendono fino a circa due settimane. In futuro tale
orizzonte temporale potrà essere ampliato ma lentamente e non più, ad esempio, dell’aumento
nel numero di cifre significative assicurate dall’evoluzione dei computer a disposizione dei
meteorologi.

Per contro, le previsioni climatiche, a differenza di quelle meteorologiche, già oggi devono
per costruzione arrivare al lungo termine al fine di consentire, ad esempio, le stime degli anda-
menti di temperatura di qui al 2100 in funzione dei diversi scenari ipotizzati, ovvero delle di-
verse probabili scelte comportamentali delle popolazioni. A tal fine, l’estensione dell’orizzonte
temporale è ottenuto grazie all’adozione di modelli di calcolo che “filtrano”, ovvero rinunciano
a simulare, le oscillazioni “meteorologiche” di breve durata e si concentrano unicamente sulle
tendenze “climatiche” pluriennali.

109



4. CAPIRE LE PREVISIONI DEL TEMPO

Un problema a parte, però, è rappresentato dalle previsioni con un orizzonte temporale limi-
tato a qualche anno come le previsioni quinquennali che qui interessano. In tal caso, le oscilla-
zioni stagionali di natura casuale non possono essere trascurate e, di conseguenza, le previsioni
climatiche di tipo dinamico (ovvero che procedono nel tempo, un passo dopo l’altro) devono
essere integrate da previsioni di tipo statistico che descrivano, in qualche modo, le oscillazioni
stagionali.

Generalmente, le previsioni di tipo statistico si basano su eventi forzanti che, in passato, hanno
generato effetti stagionali ben definiti. A questa categoria di eventi appartengono le oscillazioni
di temperatura nel Pacifico Equatoriale Tropicale, la più importante delle quali è, senza dubbio,
ENSO (El Niño Southern Oscillation - Oscillazione Meridionale del Niño). ENSO ha durata
compresa tra i due e i sette anni ed è un evento ciclico nel quale si alternano una fase calda (El
Niño) ed una fase fredda (La Niña), separate da una fase neutra.

ENSO si è ripetutamente dimostrato in grado di influenzare il clima dell’intero Pianeta ed una
delle dimostrazioni più convincenti è fornita da istogrammi del tipo riportato nella Figura 4.16.
Questi istogrammi, evidenziano come, all’interno di ciascun decennio, le temperature medie
globali più basse si siano registrate durante gli eventi freddi (La Niña), e quelle più alte durante
gli eventi caldi (El Niño). L’unica eccezione è l’anno 1992, il più freddo di quel decennio no-
nostante El Niño, ma tale discrepanza ha una giustificazione ben definita: l’effetto schermante
delle radiazioni solari esercitato dalle enormi quantità di cenere immesse dell’atmosfera durante
le eruzioni del vulcano Pinatubo nelle Filippine.

Va osservato anche che la Figura 4.16 conferma la tendenza all’aumento delle temperature
medie globali negli anni a partire dal 1950. Infatti, in ciascun decennio, le oscillazioni negative
di temperatura legate alla Niña si sono sovrapposte, senza arrestarla, alla tendenza di fondo
all’aumento della temperatura globale, mentre le oscillazioni positive legate al Niño hanno
spesso contribuito al raggiungimento di nuovi massimi per le temperature medie annuali.

4.7 Monitoraggio di ENSO

Anche se capace di influenzare il clima dell’intero Pianeta, ENSO è un evento ciclico che si
sviluppa nel solo Pacifico Equatoriale e, come tale, viene monitorato attraverso rilevazioni di
indici legati:

• alla temperatura superficiale del mare nella regione chiamata Niño 3.4 (compresa tra le
longitudini 120° e 150° ovest, e le latitudini 5° nord e -5° sud), e

• alla differenza di pressione atmosferica a livello del mare tra Tahiti (150° ovest) e Darwin
in Australia (130° est).

Per quanto riguarda la temperatura superficiale del mare (in inglese SST ovvero Sea Surface
Temperature), l’indice utilizzato è lo scostamento della SST media mensile misurata nella regio-
ne Niño 3.4, rispetto al valore climatologico “normale” per lo stesso mese. Il valore “normale”,
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Figura 5: temperature assolute neutra, calda e fredda [NOAA].

lazione di Walker viene sconvolta al punto che le precipitazioni aumentano nel Pacifico
Centrale e diminuiscono fin quasi a scomparire nel Pacifico Occidentale.

Come si è detto, alla fase calda segue una fase neutra e, generalmente, anche una fase
fredda, chiamata La Niña e schematizzata nelle Figure 3 e 4 in basso. Durante il ritorno
alla fase neutra, la pressione atmosferica sulla superficie del mare torna ad essere più bas-
sa a Darwin e più alta a Tahiti. Se poi la fase neutra è seguita dalla fase fredda il dislivello
delle pressioni tra il valore basso a Darwin ed alto a Tahiti aumenta ulteriormente intensi-
ficando gli alisei rispetto alla fase neutra. Di conseguenza aumentano le quantità d’acqua
calda spinta verso ovest e di acqua fredda profonda che risale ad est della costa nord occi-
dentale del Sud America. La temperatura media del mare diminuisce considerevolmente
rinforzando la Cella di Walker e spostando fin sulla coste la zona di precipitazioni conti-
nue (e a questo punto, con linguaggio certamente improprio, si potrebbe definire la Niña:
“una fase neutra con gli ormoni”).

3.1 Innesco oscillazione
Sequenza: pressione, alisei, differenza temperatura. Andamento delle pressioni disaccor-
do

3.2 Origine dei nomi
Secondo

8

Figura 4.17: Temperature nella colonna di sinistra [NOAA] e anomalie nella colonna di destra [Reading
University] riferite alle fasi calda (sopra), neutra (al centro) e fredda (sotto) durante un ciclo tipico di
ENSO.

a sua volta, viene valutato come media dei valori nel corrispondente mese durante un periodo
di riferimento sufficientemente lungo. In climatologia, lo scostamento dal valore normale viene
definito “anomalia” e, quindi, si può dire che l’indice di riferimento per il monitoraggio della
temperatura superficiale è l’anomalia della temperatura superficiale media nella regione Niño
3.4.

(In passato, la scelta del periodo di riferimento per la valutazione dei valori climatologici
normali era, più o meno, discrezionale ma, successivamente, l’Organizzazione Meteorologica
Mondiale ha scelto come riferimento il trentennio compreso tra il 1981 e il 2010, sostituito di
recente con il trentennio compreso tra il 1991 e il 2020. Pertanto, nel 2023, il valore “normale”
aggiornato per un mese qualunque, ad esempio gennaio, è la media delle 30 medie mensili dei
mesi di gennaio compresi nel trentennio 1991-2020.)

Le ragioni per la scelta delle anomalie al posto delle temperature nel monitoraggio delle fasi
calda (El Niño) e fredda (La Niña) in un ciclo ENSO, risultano evidenti dall’esame della Figura
4.17 dove le fasi sono difficilmente distinguibili nelle figure della colonna delle temperature a
sinistra, mentre sono facilmente identificabili nella colonna delle anomalie a destra. Può essere
interessante anche notare che, durante la fase neutra, le anomalie della temperatura superficiale
del mare sono prossime a zero, come era da attendersi, mentre le temperature “normali” variano
considerevolmente nello spazio e, in particolare, sono circa 8°C più alte nel Pacifico Occidentale
rispetto al Pacifico Orientale.

Per monitorare la differenza delle pressioni, l’indice utilizzato è il SOI (Southern Oscillation
Index) definito, mese per mese, come rapporto tra le differenze medie di pressione atmosferica
a livello del mare (in inglese SPL ovvero Sea Pressure Level) misurate a Tahiti e Darwin diviso
per lo scarto quadratico medio delle differenze rilevate nel trentennio di riferimento (ovvero per
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Figura 4.18: Confronto tra gli andamenti nel tempo con le fasi calde (El Niño) in rosso e le fasi fredde
(La Niña) in blu. Sopra: anomalia delle temperature nella regione El Niño 3.4. Sotto: indice SOI delle
differenze di pressione tra Tahiti e Darwin.[NOAA]

quella che in statistica si chiama “differenza standard”). Infatti, la formula per il calcolo del
SOI è:

SOI = 10 · SPL(Tahiti) � SPL(Darwin)

�

dove la divisone per lo scarto quadratico medio delle differenze di pressione � consente di
adimensionalizzare l’indice (che così è un numero puro), mentre il coefficiente moltiplicativo
10 permette di avere risultati esprimibili con numeri dell’ordine delle unità.

Infine, come ulteriore accorgimanto, per “filtrare” le oscillazioni spurie con periodo inferiore
a tre mesi, nelle rappresentazioni grafiche si usa riportare mensilmente le medie mobili a tre
mesi di SOI piuttosto che i valori di SOI non mediati.

La correlazione tra le anomalie della SST e l’indice SOI è dimostrata dal confronto tra i due
grafici della Figura 4.18 che, per il periodo che va dal 1968 al 1998, riportano:

• sopra lo scostamento dal valore normale (ovvero le anomalie) delle temperature superfi-
ciali del mare nella regione Niño 3.4, e

• sotto l’indice delle differenze di pressione SOI
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Figura 4.19: Ciclo ENSO con fase neutra sopra, fase calda (El Niño) al centro e fase fredda (La Niña)
sotto [NOAA].
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evidenziando l’andamento pressoché speculare dei due indici.

La correlazione non è sorprendente se si tien conto del fatto che in situazioni nomali (ovvero
nelle fasi neutre), le temperature della superficie del mare sono considerevolmente più alte nel
Pacifico Occidentale rispetto al Pacifico Orientale. Pertanto, quando l’indice SOI è negativo
(e la pressione atmosferica a Darwin è superiore a quella di Tahiti) i venti soffiano da ovest e,
spingendo acqua più calda verso il Pacifico Centrale, fanno aumentare la SST nella regione Niño
3.4, ovvero generano un evento caldo (El Niño colorato in rosso). Invece, quando SOI è positivo
(e la pressione atmosferica a Tahiti è maggiore di quella di Darwin) i venti soffiano da est
(alisei) e, spingendo acqua più fredda verso il Pacifico Occidentale e, se sono particolarmente
forti, fanno diminuire considerevolmente la SST nella regione Niño 3.4, ovvero generano un
evento freddo (La Niña colorata in blu).

Piuttosto sorprendente invece è il fatto che variazioni dell’ordine di qualche grado Celsius
nella temperatura della superficie del mare in una zona del Pacifico inneschino eventi dell’im-
portanza del Niño e della Niña. Nella fattispecie ciò è dovuto al fatto che, col Niño e la Niña,
le variazioni di temperatura sono molto ridotte ma, come si vedrà meglio nel seguito, indu-
cono cambiamenti nelle circolazione atmosferica che interessano direttamente un’area enorme
nell’Oceano Pacifico e indirettamente, tutto il resto del Pianeta.

4.7.1 Effetti nell’Oceano Pacifico

Le diverse fasi del ciclo ENSO e i loro rispettivi effetti nell’Oceano Pacifico sono qui esaminati
nell’ordine: fase neutra, fase calda (El Niño) e fase fredda (La Niña) anche se, per continuità,
le fasi calda e fredda sono necessariamente separate da una seconda fase fredda.

Effetti durante la fase neutra

Come si è già osservato durante la fase neutra, schematizzata nella Figure 4.19 in alto, la tempe-
ratura della superficie del mare è circa 8°C più alta nel Pacifico Occidentale rispetto al Pacifico
Orientale. Lo squilibrio è causato dagli alisei, che soffiando da oriente verso occidente lungo
l’equatore, “spingono” l’acqua calda del Pacifico tropicale verso l’Australasia e “risucchiano”,
facendola risalire, l’acqua fredda e ricca di nutrienti dallo strato profondo ad est della costa nord
occidentale del Sud America.

Per conservare la massa, la corrente superficiale deve essere accompagnata da una controcor-
rente in profondità che va nella direzione opposta. Il “motore” di tale controcorrente è l’eva-
porazione dell’acqua nella zona più calda del Pacifico Occidentale nella quale, di conseguenza,
si hanno aumenti della salinità e della densità. (Con l’aumentare della salinità cresce anche la
densità: si pensi al mar Morto).

Infatti ad Occidente l’acqua superficiale, diventata più densa a causa dell’aumentata salinità,
può inabissarsi e ritornare in profondità. In coerenza il “termoclino” (ovvero il sottile strato
di separazione tra acqua calda rimescolata di superficie e acqua fredda di profondità), assume
un andamento inclinato con lo spessore “caldo” che va assottigliandosi dai 150 metri circa ad
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ovest (dove ha luogo l’evaporazione) ai 30 metri circa ad est (dove ha luogo la risalita dell’acqua
fredda).

Evidentemente, la temperatura della superficie del mare influenza la temperatura dell’aria.
Infatti, nell’atmosfera l’aria sale a ovest dove le acque superficiali oceaniche sono più calde, e
ridiscende ad est, dove le acque superficiali sono più fredde. Si crea così una Cella di Walker
(ovvero di circolazione alla stessa latitudine) nella quale la pressione atmosferica in superficie è
bassa ad ovest ed alta ad est mentre, ai limiti della troposfera, la situazione si inverte con l’alta
pressione ad ovest e la bassa pressione a est. Nel corso della risalita ad ovest, l’aria calda e ricca
di umidità si raffredda liberandosi per condensazione del vapore in eccesso e dando origine così
ad una zona di precipitazioni continue appena al largo delle coste occidentali.

Effetti durante la fase calda

Durante la fase calda dell’ENSO, chiamata “El Niño” e schematizzata nella Figura 4.19 al
centro, l’andamento della pressione atmosferica sulla superficie del mare cambia. La pressione
a Darwin in Australia diventa più alta rispetto a quella di Tahiti e nella zona occidentale del
Pacifico gli alisei lasciano spazio a venti occidentali che soffiano dall’Australasia verso Tahiti.

Al largo del Sud America, invece, gli alisei restano ma si attenuano considerevolmente, e con
essi diminuiscono il flusso d’acqua trasportato verso ovest e la risalita in superficie di acqua
fredda profonda ricca di nutrienti. In questo modo, la temperatura media della superficie del
mare aumenta inducendo cambiamenti corrispondenti nell’atmosfera. Infatti, la Cella di Walker
viene sconvolta al punto che le precipitazioni aumentano nel Pacifico Centrale e diminuiscono
fin quasi a scomparire nel Pacifico Occidentale.

(L’arresto della risalita di acqua fredda ricca di nutrienti durante gli eventi caldi, che in Perù
iniziano spesso nel periodo natalizio, ha spinto i pescatori locali, già nel 1600, a chiamare
ironicamente “El Niño”, cioè Il Bambinello, un evento che “come regalo” faceva crollare le
catture di pesce. A quel punto, per simmetria, gli stessi pescatori dovevano chiamare “La
Niña”, cioè la bambina, l’evento freddo.)

Effetti durante la fase fredda

Come si è già osservato, alla fase calda segue una fase neutra e, generalmente, anche una fase
fredda, chiamata “La Niña” e schematizzata nella Figura 4.19 in basso. Durante il ritorno alla
fase neutra, la pressione atmosferica sulla superficie del mare torna ad essere più bassa a Darwin
e più alta a Tahiti. Se poi la fase neutra è seguita dalla fase fredda il dislivello delle pressioni tra
il valore basso a Darwin ed alto a Tahiti aumenta ulteriormente intensificando gli alisei rispetto
alla fase neutra.

Di conseguenza aumentano le quantità d’acqua spinta verso ovest e, quindi, di acqua fredda
profonda che risale ad est della costa nord occidentale del Sud America. La temperatura media
del mare diminuisce considerevolmente rinforzando la Cella di Walker e portando fin sulla coste
occidentali la zona di precipitazioni continue.
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Wind: Global Systems 277

come westerly winds, as shown in Fig. 10.19b. As these winds 
push eastward, they drag surface water with them. This drag-
ging raises sea level in the eastern Pacifi c and lowers sea level 
in the western Pacifi c. The eastward-moving water gradually 
warms under the tropical sun, becoming as much as 6°C 
(11°F) warmer than normal in the eastern equatorial Pacifi c. 

Gradually, a thick layer of warm water pushes into coastal 
areas of Ecuador and Peru, choking off the upwelling that 
supplies cold, nutrient-rich water to South America’s coastal 
region. The unusually warm water may extend from South 
America’s coastal region for many thousands of kilometers 
westward along the equator (see !  Fig. 10.21a).

!  F I G U R E  1 0 .1 9  In diagram (a), under 
ordinary conditions higher pressure over the 
southeastern Pacifi c and lower pressure near 
Indonesia produce easterly trade winds along 
the equator. These winds promote upwelling 
and cooler ocean water in the eastern Pacifi c, 
while warmer water prevails in the western 
Pacifi c. The trades are part of a circulation 
(called the Walker circulation) that typically 
fi nds rising air and heavy rain over the west-
ern Pacifi c and sinking air and generally dry 
weather over the eastern Pacifi c. When the 
trades are exceptionally strong, water along 
the equator in the eastern Pacifi c becomes 
quite cool. This cool event is called La Niña. 
During El Niño conditions — diagram 
(b) — atmospheric pressure decreases over 
the eastern Pacifi c and rises over the western 
Pacifi c. This change in pressure causes the 
trades to weaken or reverse direction. This 
situation enhances the countercurrent that 
carries warm water from the west over a vast 
region of the eastern tropical Pacifi c. The 
thermocline, which separates the warm water 
of the upper ocean from the cold water be-
low, changes as the ocean conditions change 
from non-El Niño to El Niño.

!  F I G U R E  1 0 . 2 0  These three images depict the evolution of a warm water Kelvin wave 
moving eastward in the equatorial Pacifi c Ocean during March and April, 1997. The white areas 
near the equator represent ocean levels about 20 cm (8 in.) higher than average, while the red areas 
represent ocean levels about 10 cm (4 in.) higher than average. Notice how the wave (high region) 
moves eastward across the tropical Pacifi c Ocean. These data were collected by the altimeter on 
board the joint United States/French TOPEX/Poseidon satellite.

NA
SA

Figura 4.20: Onda Equatoriale di Kelvin in movimento da ovest a est nel periodo marzo - aprile 1997.
Nelle immagini, il bianco e il rosso indicano innalzamenti di livello pari a 20 e 10 cm rispettivamente
[NASA].

4.7.2 Successione dei cicli di ENSO

In letteratura vi è concordanza sul fatto che ENSO sia un fenomeno ciclico naturale dipendente
dalle interazioni accoppiate dell’Oceano e dell’atmosfera nel Pacifico Equatoriale. Invece, per
quanto riguarda l’inizio e la fine di un singolo ciclo esistono spiegazioni diverse la più semplice
delle quali, discussa nel seguito, è che ENSO non inizi e non finisca mai in quanto sarebbe un
“processo continuo caratterizzato da oscillazioni a frequenza variabile del sistema accoppiato
oceano-atmosfera”. Per questo motivo, nel seguito non si parla di inizio e fine ma ci si limita
ad analizzare i meccanismi che presiedono all’alternanza delle diverse fasi.

Dalla fase neutra alla Niña

In precedenza si è visto che, in assenza del Niño, sia la corrente marina superficiale spinta dagli
alisei sia i venti nella zona inferiore della Cella di Walker, mossi dalle differenze di temperatura,
vanno da est verso ovest e, di conseguenza, si rinforzano a vicenda.

Pertanto, già nella fase neutra si è in presenza di una “retroazione”, in inglese “feedback”,
positiva che, come tale, amplifica la tendenza iniziale ma, evidentemente, non può amplificarla
senza limiti. In questo caso, ad esempio, il rinforzo della corrente superficiale, accompagnato
dall’aumento della portata di acqua fredda di risalita, fa semplicemente passare dalla fase neutra
alla fase fredda Niña.

(Un chiaro esempio di feedback positivo: il rinforzo dei venti da est ad opera della Cella di
Walker, mossa dalla differenza di temperatura, aumenta la risalita di acqua fredda e, quindi, la
differenza di temperatura che rinforza i venti della Cella di Walker...e così via, in un “loop” con
feedback positivo).
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Figura 4.21: Spostamento delle precipitazioni convettive dall’Australasia al centro dell’Oceano Pacifico
Equatoriale facilitato delle Oscillazioni di Madden - Julian. [3Bmeteo]

Dalla Niña al Niño ripassando per una fase neutra

Durante la Niña, il feedback positivo continua e, questa volta, porta a una situazione di insta-
bilità nella quale la pendenza del termoclino diventa eccessiva. A causa del termoclino troppo
profondo ad ovest e troppo vicino alla superficie ad est, si innesca una serie di “Onde Equa-
toriali di Kelvin” che tendono a ristabilire una pendenza di equilibrio trasportando energia da
ovest ad est e riducendo così la differenza di temperatura motrice degli alisei e, quindi, la causa
della pendenza stessa.

Le onde di Kelvin, fotografate nella Figura 4.20, non sono facili da rilevare in quanto si innal-
zano solo pochi centimetri dalla superficie ma, in compenso, sono larghe centinaia di chilometri
e, in profondità, interessano tutto lo spessore del termoclino. Pertanto non è sorprendente che
esse siano in grado di trasportare le quantità di energia necessarie a riequilibrare la temperatura
superficiale dell’Oceano e a ridurre l’intensità degli alisei.

In questo modo, però, le onde di Kelvin riducono anche la portata di acqua fredda di risalita
facendo aumentare le temperature superficiali. A causa della nuova distribuzione delle tem-
perature, gli alisei si attenuano considerevolmente nel Pacifico Orientale, mentre nel Pacifico
Occidentale vengono addirittura sostituiti da venti diretti verso est innescati dal passaggio di
una serie di tempeste tropicali: le Oscillazioni di Madden - Julian (MJO), schematizzate nella
Figura 4.21. (Le MJO sono così chiamate in onore dei meteorologi Roland Madden e Paul
Julian che le hanno scoperte nel 1971).

Non ultima conseguenza, la Cella di Walker viene sconvolta al punto che la zona delle pre-
cipitazioni convettive si sposta dall’Australasia al centro del Pacifico. Non a caso, quindi, le
Oscillazioni di Madden - Julian, insieme alle Onde Equatoriali di Kelvin, vengono considerate
dai meteorologi i più importanti segnali premonitori per l’arrivo della fase calda del Niño.
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Dal Niño alla fase neutra

Come si è detto, durante la fase calda del Niño la corrente di risalita è praticamente assente. Di
conseguenza la temperatura della superficie dell’Oceano tende ad aumentare sopratutto nella
zona Centro Orientale (come si è visto nella Figura 4.19).

La ragione di questa dissimmetria tra Oriente e Occidente è semplice: a ovest l’Oceano Pacifi-
co comunica con l’Oceano Indiano (ovvero con un bacino d’acqua di enorme capacità termica),
mentre ad est trova il territorio del Sud-America che ha una capacità termica ridotta e forma
una barriera invalicabile.

D’altra parte, se la temperatura dell’Oceano al largo dell’America Meridionale cresce troppo,
aumenta anche la dispersione convettiva verso l’atmosfera e, in aggiunta, possono innescarsi
due correnti calde divergenti che portano acqua calda dall’equatore ai poli procedendo lungo
le coste del Nord e Sud America. In questo modo, quindi, il Niño tende ad attenuarsi fino a
lasciare il posto ad una nuova fase neutra.

Problemi aperti

Descritto in termini qualitativi, ENSO sembra un fenomeno facilmente prevedibile. In realtà
non è così, in quanto, vi sono ancora (2023) molte domande senza risposta che riguardano, ad
esempio, la irregolarità della durata del ciclo (da due a sette anni), l’entità delle oscillazioni di
temperatura, le interazioni con le Onde di Kelvin e le Oscillazioni di Madden-Julian. Domande
di questo tipo hanno dato vita ad importanti aree di ricerca che potrebbero portare alle auspicate
“previsioni dinamiche”.

Nell’attesa, però, i meteorologi si concentrano su “previsioni statistiche” basate su un attento
monitoraggio dei fenomeni precursori del tipo delle già citate Onde di Kelvin e Oscillazione di
Madden - Julian.

(Sono evidenti le possibili applicazioni di approcci di questo tipo abbinati all’impiego sempre
più diffuso dell’intelligenza artificiale. Infatti, soprattutto nelle previsioni del tempo a lungo
termine, il monitoraggio di eventi periodi forzanti che in passato hanno generato effetti stagio-
nali ben definiti potrà migliorare affidabilità e durata del periodo di previsione, anche in assenza
di spiegazioni teoriche completamente condivise.)

4.8 Teleconnessioni

In meteorologia, le “teleconnessioni” indicano legami tra eventi climatici che interessano loca-
lità distanti tra loro anche migliaia di chilometri. L’esempio più importante di teleconnessione,
citato come tale nelle previsioni dell’Organizzazione Meteorologica Mondiale per il prossimo
quinquennio, è proprio l’influenza del Ciclo ENSO sul clima globale. A questo punto, allora,
è stimolante chiedersi come il Niño, arrivato nel Pacifico Equatoriale durante gli ultimi mesi
del 2023, dopo solo alcuni mesi di operatività, abbia reso il 2024 l’anno più caldo di sempre,
nell’intero Pianeta.
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Figura 4.22: A sinistra: estensione geografica del riscaldamento causato dal Niño nell’Oceano Pacifico.
A destra: correnti a getto subtropicali e polari nei due emisferi. [Met Office]

In primo luogo, come già osservato, El Niño riscalda e movimenta enormi quantità d’acqua.
(Un’idea abbastanza precisa dell’estensione del tratto di mare riscaldato si può ricavare dall’im-
magine riportata nella Figura 4.22 a sinistra). A causa poi dell’accoppiamento termico tra mare
ed atmosfera, anche l’atmosfera di buona parte della zona tropicale del Pacifico viene riscaldata,
aumentando la differenza di temperatura nell’atmosfera tra l’equatore e i tropici.

Tale aumento sposta verso i poli le correnti a getto schematizzate nella Figura 4.22 a destra
e, nel nostro emisfero, spinge verso il polo nord l’aria equatoriale ulteriormente riscaldata dal
Niño. Poiché le correnti a getto viaggiano intorno al Mondo spostandosi sempre verso est,
le perturbazioni, nate nel Pacifico Equatoriale ma associate alla corrente a getto subtropicale,
vengono trasportate a grandissime distanze e, in questo modo, possono influenzare il clima
dell’intero pianeta.

(Evidentemente, nell’emisfero meridionale si ha una situazione simmetrica, con l’aria equa-
toriale ulteriormente riscaldata dal Niño, che spinge verso il polo sud le correnti a getto di
quell’emisfero).

A causa del riscaldamento globale in corso nel Pianeta, nel 2023 vi erano forti preoccupazioni
per gli ulteriori aumenti di temperatura associati al Niño in arrivo. Ovviamente questi aumenti
non erano certi perché, come si è osservato più volte, gli eventi climatici di breve termine sono
essenzialmente casuali.

Inoltre, come si è detto, i meteorologi non sono ancora in grado di prevedere la durata e
l’intensità delle fasi calde del Ciclo ENSO, ma certamente il rischio di un 2024 torrido non
era trascurabile già nel 2023 come, purtroppo, è stato confermato anche dall’ultimo Rapporto
Copernicus “Global Climate Highlights” (Principali Evidenze Climatiche Globali) pubblicato
il 14 gennaio 2026
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Capitolo 5

Temporali, fulmini e grandine

5.1 Fenomeni atmosferici e nubi

Nell’Atlante Internazionale delle Nubi, l’Organizzazione Meteorologica Mondiale (WMO -
World Meteorological Organization) definisce il temporale come “fenomeno atmosferico ca-
ratterizzato da uno o più fulmini, ovvero da scariche elettriche improvvise accompagnate da
lampi di luce e tuoni”. In base a tale definizione, in un temporale la pioggia potrebbe anche
mancare (sebbene la WMO si affretti ad aggiungere che, il più delle volte, i temporali portano
anche precipitazioni sotto forma di pioggia e, occasionalmente, grandine, nevischio e particelle
di ghiaccio).

Una condizione necessaria per la generazione dei temporali è la presenza di cumulonembi,
ovvero di nubi a forte sviluppo verticale del tipo schematizzato nella Figura 1.7. Come si vedrà
meglio nel seguito, il ciclo di vita di un temporale generato da un cumulonembo comprende
tre fasi: la prima fase è la formazione di un “cumulo”, la seconda fase è la “maturazione”,
ovvero la trasformazione del cumulo in cumulonembo, e la terza fase è la “dissoluzione, del
cumulonembo. L’intero ciclo dura dai 30 ai 45 minuti ed è caratterizzato da forti precipitazioni
durante la sola seconda fase, mentre la prima fase è sostanzialmente priva di precipitazioni e la
terza fase comporta precipitazioni alquanto moderate.

Alcuni temporali, definiti “monocella”, si identificano con il ciclo di vita di un solo cumulo-
nembo che staziona al di sopra di una singola area di dimensioni limitate. Anche se i “temporali
di calore estivi” sono un esempio abbastanza frequente di temporali monocella va detto che, nel-
la maggior parte dei casi, i temporali sono “multicella”, ovvero sono costituiti da gruppi o linee
di celle in movimento che, una dopo l’altra, attraversano le diverse fasi del loro ciclo di vita
dando origine a sequenze di fenomeni atmosferici.

Inoltre, spesso si hanno anche sistemi temporaleschi di dimensioni imponenti costituiti da
numerosi gruppi di multicelle che insistono sulla stessa area vasta, o da più linee di multicelle
in rapido movimento che attraversano ampi territori. Infine, talvolta (anche se, fortunatamente,
non troppo spesso) ci si trova di fronte ad una cella singola ma di diametro molto grande (su-
percella) che è in grado di autoalimentarsi e di spostarsi “a tappe” su distanze molto lunghe,
con soste intermedie su aree che vengono seriamente danneggiate.
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Il “rischio” rappresentato dalle diverse categorie di temporali dipende da numero, intensità
e tipologia dei fenomeni atmosferici pericolosi che li accompagnano. Da questo punto di vi-
sta, meteorologi e tecnici della protezione civile sono concordi nell’identificare come fattori
di rischio particolarmente importanti, per le persone: un gran numero di fulmini nell’unità di
tempo, e per le cose: venti discendenti forti, precipitazioni liquide intense e chicchi di grandine
con dimensioni superiori al centimetro.

Come vedremo, le probabilità del materializzarsi di tutti questi fattori di rischio crescono
con le dimensioni dei sistemi temporaleschi e, ovviamente, con il numero dei cumulonembi.
Ad esempio, il numero dei fulmini generati cresce con l’altezza dei cumulonembi perché un
ampio spazio verticale consente una stratificazione spinta delle particelle in sospensione, con
le particelle di ghiaccio più piccole e leggere (portatrici di cariche negative) concentrate nella
parte alta, ed i più pesanti chicchi di grandine e gocce di pioggia (portatori di cariche positive)
accumulati nella parte bassa. In questo modo, si creano quelle differenze di potenziale elettrico,
sia all’interno delle nubi sia tra nubi e suolo, che sono la premessa dei fulmini intesi come
scariche elettriche violente e improvvise volte a ristabilire l’equipotenzionalità.

Analogamente, l’altezza dei cumulonembi gioca un ruolo importantissimo nella generazione
della grandine, in quanto consente alle particelle di ghiaccio di muoversi agevolmente all’in-
terno delle nubi. Se poi le correnti convettive ascendenti (anch’esse correlate all’altezza) sono
forti abbastanza da mantenere la grandine in sospensione per tempi sufficientemente lunghi, si
creano le condizioni ideali per l’accrescimento dei chicchi durante i numerosissimi processi di
coalescenza che consentono l’incorporazione di particelle liquide e solide più piccole.

5.1.1 Formazione di un cumulonembo

I processi di formazione delle nubi a partire dall’aria calda e umida sono stati ben descritti nel
Paragrafo 2.3 ma per comodità sono richiamati in sintesi nel seguito facendo riferimento alla
formazione di un cumulonembo.

I cumulinembi sono nubi a forte sviluppo verticale e, per la loro formazione:

• nelle vicinanze del suolo l’aria deve essere abbastanza calda e umida affinché, salendo in
quota, il vapore in essa contenuto possa condensare (al raggiungimento della temperatura
di rugiada) generando sia la quantità di goccioline necessaria a formare la parte bassa
della nube, sia la quantità di goccioline in eccesso che (al raggiungimento dello zero
termico) possa ghiacciare formando la parte alta della nube;

• nell’atmosfera, la stratificazione delle temperature deve essere tale da dare luogo ad
una configurazione “potenzialmente instabile”, ovvero tale da consentire la risalita per
convezione naturale di grandi masse d’aria;

• infine, questa instabilità “potenziale” deve poter diventare “reale” grazie a qualche mec-
canismo di innesco del processo di risalita.
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Per quanto riguarda l’aria umida, che partecipa al processo di formazione si può ricordare
che:

• la densità diminuisce considerevolmente all’aumentare della temperatura e del contenuto
di vapore (in quanto, a parità di temperatura, il vapore d’acqua è meno denso dell’aria
secca);

• la capacità dell’aria di contenere vapore aumenta con la temperatura variando tra lo 0,1%
a -20°C e il 5% a 40°C;

• il contenuto di vapore nell’aria è misurato dalla “umidità specifica”, espressa in chilo-
grammi di vapore per chilogrammo di aria secca;

• nell’atmosfera l’umidità specifica massima varia tra 1 g a -20°C circa e 50 g a 40°C circa
(ed, infatti, è esperienza comune che l’aria calda asciughi la biancheria meglio dell’aria
fredda in quanto è in grado di asportare più vapore per unità di massa d’aria);

• nella troposfera, la temperatura diminuisce con la quota e, di conseguenza, con la quota
diminuisce anche l’umidità specifica massima fino a quando, raggiunta la “temperatura
di rugiada”, il vapore inizia a condensare (la “temperatura di rugiada” è così chiamata
perché è la temperatura raggiunta dal suolo nelle notti estive quando, sul suolo stesso, si
iniziano a vedere le prime goccioline);

• l’umidità relativa corrispondente al punto di rugiada è necessariamente pari al 100% (dal
momento che l’umidità relativa esprime il rapporto percentuale tra la quantità di vapore
presente e la quantità massima contenibile nell’aria ad una certa temperatura).

Per quanto riguarda le modalità di risalita delle masse d’aria, si può dire che:

• in fase di risalita, una massa d’aria si espande raffreddandosi perché la sua pressione
si equilibra istantaneamente con la pressione dell’atmosfera adiacente, ma lo scambio
termico con le masse d’aria vicine è trascurabile;

• in tale situazione, e in assenza di condensazione del vapore, la massa d’aria in fase di ri-
salita subisce un raffreddamento definito “adiabatico secco” (cioè senza scambio termico
e senza condensazione) pari a circa 10 °C per chilometro (e, di conseguenza, continua
certamente a risalire se la temperatura atmosferica diminuisce più di 10 °C/km);

• poiché il calore latente di condensazione viene fornito alla stessa massa d’aria che sale,
quando inizia la condensazione il gradiente di raffreddamento diminuisce da “adiabatico
secco” ad “adiabatico saturo” (passando dai 10 °C/km nella bassa troposfera in cui il
processo è adiabatico senza condensazione, ai 6-7 °C/km nella media troposfera in cui il
processo è ancora adiabatico ma si ha condensazione) ;

• evidentemente, l’effetto complessivo dell’attenuazione del calo termico in presenza di
condensazione del vapore, è quello di favorire la risalita convettiva delle masse d’aria;
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• analogamente, è favorevole alla risalita convettiva delle masse d’aria, anche l’attenua-
zione del calo termico dovuta alla fornitura del calore latente di congelamento delle
goccioline liquide (al di sopra della quota di zero termico).

Per meglio chiarire il concetto di “instabilità potenziale” è opportuno precisare che:

• una massa d’aria al suolo ha la stessa temperatura dell’aria atmosferica vicina e, trascu-
rando gli effetti del secondo ordine dovuti all’umidità, si può dire che resti ferma senza
l’intervento di un meccanismo di innesco della risalita in grado di portare la massa d’aria
ad una quota alla quale l’aria atmosferica vicina si trovi a temperature minori (si ricordi
che un metodo per far salire le mongolfiere è quello di scaldare con bruciatori l’aria di
riempimento);

• il meccanismo più semplice di innesco della convezione naturale è il riscaldamento dif-
ferenziale del suolo in presenza, ad esempio, di coefficienti diversi di assorbimento della
radiazione solare (asfalto o cemento nelle zone più calde e superfici erbose o foreste nelle
zone più fredde);

• nelle pianure, un altro meccanismo può essere la spinta alla risalita fornita dall’arrivo di
un fronte freddo che si insinua, sollevandola, al di sotto della massa d’aria calda e umida;

• in montagna, l’innesco è fornito spesso da venti termici come la brezza di valle, che
risalgono i rilievi durante il giorno portando aria calda e umida in quota.

5.2 Ciclo di vita di un temporale monocella
La cella singola è la forma più semplice di temporale durante il quale un solo cumulonembo
attraversa i tre stadi del ciclo di vita: sviluppo, maturazione e dissolvimento senza generare
altre celle. Per concretezza, il temporale monocella può essere descritto con riferimento ai
“temporali di calore” estivi generati in pianura in presenza di aria molto calda e umida al suolo,
ed innescati dalla convezione naturale dovuta al riscaldamento differenziale del suolo stesso.

La fase di sviluppo di un temporale di calore è schematizzata nella Figura 5.1 a sinistra nella
quale la risalita dell’aria calda e umida (indicata con le frecce rosse) resta invisibile fino alla
quota in cui viene raggiunta la temperatura di rugiada (un chilometro e mezzo circa nella figura).
Da questa quota in su, il vapore condensa e le goccioline d’acqua si manifestano sotto forma
di una nube “a cavolfiore” in rapida crescita. Quando la sommità della nube arriva allo zero
termico (segnato in figura da una linea tratteggiata posta alla quota di quattro chilometri e
mezzo circa) la fase di sviluppo del “cumulo” può considerarsi terminata perché, al di sopra
dello zero termico, le goccioline liquide iniziano a congelarsi e la parte superiore della nube
comincia a formarsi.

Se, come nel caso in cui ci poniamo, l’atmosfera è sufficientemente instabile, la crescita verti-
cale della nube prosegue rapidamente con una fase di maturazione durante la quale il “cumulo”
della Figura 5.1 a sinistra diventa un “cumulonembo” del tipo schematizzato nella Figura 5.1
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Figura 5.1: Ciclo di vita di un cumulonembo nel contesto di un temporale di calore estivo a cella singola:
sviluppo (a sinistra); maturazione (al centro) e dissolvimento (a destra) [NOAA].

al centro. Tuttavia, va notato che la crescita del cumulonembo non supera i limiti della tropo-
sfera se non per brevi tratti nei quali viene sfruttata l’energia cinetica accumulata dalle correnti
ascensionali perché, nella stratosfera, la temperatura cresce con la quota creando una situazione
di inversione termica.

La fase di cumulonembo maturo è quella che meglio caratterizza il temporale. Infatti, durante
lo sviluppo del cumulo manca il tempo per avere precipitazioni significative e, in aggiunta, le
correnti ascendenti sono in grado di mantenere in sospensione le gocce di pioggia ed i cristalli
di ghiaccio appena formati. Nei cumulonembi maturi, invece, vi sono venti ascensionali forti
e turbolenti oltre a spazi che consentono molteplici percorsi di galleggiamento durante i quali
gocce e cristalli di ghiaccio possono crescere attraverso una serie di processi di coalescenza. In
questo modo, però, gocce e cristalli si appesantiscono al punto da non poter più essere sostenuti
dalle correnti ascendenti e, di conseguenza, precipitano trascinando l’aria circostante. Vengono
così originate correnti fredde discendenti (indicate dalle frecce blu nella figura) che possono
essere anche molto intense. Infatti, nella zona delle precipitazioni al suolo si creano fronti
freddi del tipo di quello indicato nella Figura 5.1 al centro (con i caratteristici triangoli previsti
dalla simbologia internazionale).

L’ultima fase del ciclo di vita di un temporale monocella è quella del dissolvimento, sche-
matizzata nella Figura 5.1 a destra, nella quale si ha una vera e propria autodistruzione del
cumulonembo. Infatti, le correnti fredde discendenti, portatrici delle precipitazioni, tendono
progressivamente ad occupare tutta l’area trasversale disponibile e così ostacolano le correnti
ascendenti calde e umide. Pertanto, il temporale taglia da solo le sue fonti di alimentazione,
facendo cessare rapidamente le precipitazioni. Infatti l’intero ciclo di un cumulonembo, ovvero
di un temporale monocella, dura da 30 a 45 minuti soltanto.
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5.3 Temporali multicella e rigenerazione
La maggior parte dei sistemi temporaleschi appartiene alla categoria dei temporali multicella.
In essi, la rigenerazione continua di nuove celle convettive prolunga la durata del temporale da
meno di un’ora (durata tipica di un temporale monocella) a diverse ore. Per quanto riguarda le
tipologie di temporali multicella, a seconda di come le celle si dispongono si usa distinguere
tra:

• singolo grappolo (cluster) di celle che si muove come una sola unità lungo una linea
legata alla direzione del vento in quota;

• linea di celle che si sposta come una singola unità in direzione trasversale al moto del
fronte freddo da cui deriva (ed è definita “linea dei groppi” dalla Treccani, mentre è
chiamata “squall line” in inglese);

• Sistemi Convettivi detti a Mesoscala (in inglese MCS ovvero Mesoscale Convective Sy-
stems) in quanto hanno dimensioni dell’ordine di un centinaio di chilometri, e sono ne-
cessariamente costituiti da numerosi grappoli di celle che insistono su una stessa area o
da più linee di celle ravvicinate.

Prima di procedere con le descrizioni delle tipologie, tuttavia, va ribadito che il processo di
rigenerazione è il tratto distintivo di tutti i sistemi temporaleschi a multicella e, come tale, sarà
descritto in dettaglio nel seguito con riferimento alle due geometrie più semplici create dalla
rigenerazione: i singoli grappoli di celle e le singole linee di celle.

5.3.1 Grappoli e linee di celle

Come si è detto, i grappoli di celle schematizzati in sezione trasversale nella Figura 5.2 sopra,
e le linee di celle schematizzate in sezione trasversale nella Figura 5.2 sotto, sono strutture che
si muovono come singole unità. In essi ogni cella si trova in un differente stadio di sviluppo e
prende il suo turno come cella dominante. I grappoli di celle si formano in presenza di “gocce
fredde” ovvero di residui di aria fredda in quota (situazione molto frequente in Pianura Padana
dal momento che i venti provenienti da Ovest arrivano scavalcando i passi alpini). Le linee di
celle, invece, si formano quando un fronte freddo al suolo solleva e spinge in avanti un blocco
di aria calda preesistente.

Nel caso di un grappolo di celle che si muove verso est come nella Figura 5.2 sopra, le correnti
discendenti della cella più matura (la 4) tendono a sollevare aria calda e umida dal lato ovest
(ossia sopravvento). In questo modo si sviluppano e crescono le celle 2 e 1 che, a tempo debito,
sostituiranno le celle 5 e 6 che si trovano in fase di dissolvimento. Poiché lo sviluppo di nuove
celle ha luogo in direzione contraria allo spostamento, il temporale si muove molto lentamente
e può stazionare per diverse ore su una zona limitata.

Al contrario, nel caso di una linea di celle come nella Figura 5.2 sotto, lo spostamento del tem-
porale nella direzione ortogonale al moto del fronte freddo può essere molto veloce in quanto
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Figura 5.2: Sezioni trasversali di un grappolo di celle sopra e di una linea di celle sotto [NOAA,
modificata].

lo sviluppo di nuove celle ha luogo nella direzione del vento. Infatti, le nuove celle si for-
mano sottovento dove agiscono le correnti ascendenti (in rosso) mentre le precipitazioni più
intense, insieme con forti venti al suolo, si hanno nelle immediate vicinanze del fronte freddo
dove agiscono le correnti discendenti (in azzurro). Ne risultano temporali intensi, ma di rapida
risoluzione sulle località attraversate che, una volta esaurite le precipitazioni, si ritrovano con
l’atmosfera tersa e asciutta.

5.3.2 Sistemi Convettivi a Mesoscala - MCS

Come si è detto, i sistemi convettivi a mesoscala rappresentati nella riga in alto della Figura 5.3,
sono costituiti da numerosi grappoli di celle che insistono sulla stessa area vasta (generalmente
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Figura 5.3: Sistema convettivi a mesoscala. Riga in alto: numerosi grappoli di celle che incidono sulla
stessa area, con a sinistra schema funzionale del sistema [NWGG] e a destra foto satellitare [Public
Domain]. Riga in basso: più linee di celle ravvicinate con a sinistra foto satellitare di un temporale sulla
Lombardia [Centro Meteo Lombardo] e a destra nube a mensola che accompagna temporali di questo
tipo [Meteo Regione Lazio].

di forma ellittica), mentre quelli rappresentati nella riga in basso della Figura 5.3, sono formati
da più linee di celle ravvicinate tra loro.

La formazione di sistemi temporaleschi costituiti da numerosi grappoli di celle (come anche la
presenza di un solo grappolo) sono favorite dalla disponibilità di residui di aria fredda in quota.
Ciò premesso, l’organizzazione di un sistema a mesoscala si può spiegare con riferimento alla
Figura 5.3 in alto a sinistra e all’ipotesi “forte” che sta alla base della figura stessa.

La figura ipotizza, infatti, che i diversi grappoli di celle attraversino dei cicli di vita analoghi
a quelli di un temporale monocella: formazione, maturazione e dissolvimento. In armonia con
tale ipotesi, i grappoli di celle nella figura presentano prevalentemente correnti ascendenti (in
rosso) quando sono in fase di sviluppo, correnti sia ascendenti (in rosso) sia discendenti (in gri-
gio) quando sono in fase di maturazione e prevalentemente, correnti discendenti quando sono in
fase di dissipazione. In questo quadro, le correnti discendenti dell’intero sistema temporalesco
possono generare nuovi grappoli di celle e contribuire così all’auto-sostentamento. Per contro
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il sistema si estingue una volta che le correnti discendenti, fredde e secche, abbiano esaurito il
serbatoio iniziale di aria calda e umida.

Per rendersi conto della vastità dell’area occupata da un sistema temporalesco costituito da
numerosi grappoli di celle, basta considerare la fotografia satellitare nella Figura 5.3 in alto a
destra nella quale si vede come tale area possa interessare più regioni.

(Con aree così vaste, tuttavia, molti autori preferirebbero classificare il sistema temporalesco
come MCC - Mesoscale Convective Complex ovvero Complesso Convettivo a Mesoscala).

La formazione di sistemi temporaleschi a mesoscala costituiti da più linee di celle ravvicinate
tra loro è favorita dallo scontro, lungo un’area di bassa pressione, tra masse di aria fredda (in
rapido avanzamento), e masse di aria calda e umida (in lenta convergenza). Nell’immagine
satellitare del maggio 2013 riportata nella Figura 5.3 in basso a sinistra, lo scontro ha avuto
luogo in Lombardia tra masse di aria fredda (in rapido avanzamento da Ovest - Nordovest) e
masse d’aria calda e umida (in lenta convergenza da Est - Sudest). Il sistema risultante avanzava
verso Est e si autoalimentava generando nuove celle ad Ovest, fino a quando non sono venute a
mancare le correnti ascendenti di aria calda e umida.

Secondo gli osservatori il sistema era ben visibile anche da terra in quanto, come spesso
accade con le linee ravvicinate di celle, era accompagnato da una nube a mensola, del tipo
fotografato nella Figura 5.3 in basso a destra.

(Le nubi a mensola sono generate dalla massa d’aria fredda che scorre al di sotto, spingendo
l’aria calda verso l’alto ed, a differenza dei cumulonembi, si collocano nella zona delle quote
basse in quanto lo stesso fronte freddo fa condensare l’umidità contenuta nell’aria calda al suolo.
La forma massiccia ed imponente di una nube a mensola, oltre ad offrire uno spettacolo molto
apprezzato dagli osservatori del cielo, fa presagire che una tempesta imminente stia avvolgendo
l’orizzonte e, quasi sempre, tale presagio è confermato dagli eventi che seguono.)

5.4 Temporali a supercella
I temporali a supercella, schematizzati nella Figura 5.4 sono i più pericolosi e potenti tra tutti
i temporali. Fortunatamente, la loro formazione può avere luogo soltanto in presenza di parti-
colari condizioni termofluidodinamiche che in Italia sono, per il momento, relativamente rare
(anche se il riscaldamento globale sta facendo aumentare la loro frequenza, insieme a quella di
tutti gli eventi estremi).

Prima di descrivere la morfologia di una supercella, conviene porre l’accento sul suo tratto
distintivo: la corrente ascendente a vortice (definita mesociclone). Grazie alla rotazione tale
corrente è moto stabile (si pensi ad una “trottola") e, come vedremo, consente al temporale
di autoalimentarsi e, quindi, di durare per diverse ore. Infatti, nei temporali a supercella non
è presente, in quanto superflua, la rigenerazione che, invece, non può mancare nei temporali
multicellulari.

Sulla genesi del mesociclone vi è sostanziale concordanza tra i meteorologi circa la validità
dello schema proposto nella Figura 5.4 a sinistra. Nello schema si ipotizza che, nelle vicinanze
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Figura 5.4: Temporali a supercella. A sinistra: genesi del mesociclone che caratterizza le supercelle
[Wikipedia]. A destra: struttura finale di una supercella classica [NWS].

della superficie, si formi un vortice orizzontale dovuto al forte gradiente di velocità al suolo
(ovvero alla rapida crescita di velocità con la quota nelle vicinanze della superficie). Una volta
formato, tale vortice viene “risucchiato” dalla corrente ascendente del cumulonembo nel quale
viene incorporato dando origine al mesociclone.

La struttura finale di una supercella, schematizzata nella Figura 5.4 a destra, mostra una cella
temporalesca di enormi dimensioni che, in Italia, si sposta da Ovest ad Est (da sinistra a destra
nella figura). In essa, il mesociclone, cioè la corrente ascendente a vortice, ha un diametro
compreso tra 2 e 10 chilometri e, spesso, contiene un nucleo molto intenso del diametro di circa
1 chilometro che, talvolta, si trasforma in un tornado (tromba d’aria in linguaggio comune)
aumentando la pericolosità delle supercella.

Oltre al mesociclone, altri elementi importanti nella struttura della supercella sono:

• il superamento in altezza del limite della troposfera (Overshooting Top) dovuto all’ener-
gia cinetica della corrente ascendente che consente di percorrere per inerzia anche un
breve tratto nella stratosfera;

• la corrente fredda discendente dal fianco anteriore (Forward Flank Downdraft) nel quale,
al di sotto della grande nube a forma di incudine, si hanno precipitazioni molto intense di
pioggia mista a grandine (Rain/Hail);

• la corrente fredda discendente dal fianco posteriore (Rear Flank Downdraft) che, sostan-
zialmente, non porta a precipitazioni;
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• la nube a muro (Wall Cloud) che si forma nella zona in cui la corrente discendente dal
fianco anteriore si mescola con la corrente ascendente del mesociclone e, raffreddandola,
genera condensa ad una quota più bassa rispetto alla base del cumulonembo;

• la nube a coda (Tail Cloud), rivolta verso il fianco anteriore, che si presenta come un’ap-
pendice della nube a muro ed è la traccia visiva del processo di condensazione dell’umi-
dità dell’aria aspirata dal mesociclone;

• la linea di fiancheggiamento (Flanking Line) attraverso la quale, periodicamente, si infil-
trano le alimentazioni supplementari di aria atmosferica che conferiscono alle supercelle
il tipico carattere ciclico.

Si può aggiungere che le supercelle sono classificate in una delle tre categorie: classiche, ad
alta precipitazione e a bassa precipitazione. Le supercelle classiche sono quelle che meglio
corrispondono alla descrizione precedente. Esse sono caratterizzate da precipitazioni intense
con grandine che può raggiungere dimensioni dell’ordine di alcuni centimetri. Si spostano
molto velocemente sospinte da venti in quota forti (visualizzati dalla inclinazione in avanti del
mesociclone nella Figura 5.4 a destra), riversano al suolo venti moto forti e, tra le supercelle,
sono quelle che più spesso danno origine ai tornado (cioè alle trombe d’aria).

Le supercelle ad alta precipitazione si formano in condizioni di aria atmosferica molto calda
e umida ma con venti relativamente deboli alle quote medie: di conseguenza le precipitazioni
sono molto abbondanti ma cadono anche nell’area del mesociclone ostacolando l’autoalimen-
tazione. Queste supercelle formano più raramente un tornado ma, nel caso lo producano, di-
ventano molto pericolose perché il tornado nascosto dalla pioggia è difficilmente visualizzabile
dai radar meteorologici.

Le supercelle a bassa precipitazione si formano in situazioni di relativamente bassa umidità
atmosferica. Nonostante la scarsità delle precipitazioni la loro pericolosità resta elevata perché,
generalmente, le poche precipitazioni si presentano sotto forma di grandine con chicchi di gran-
di dimensioni. Per contro, queste supercelle producono raramente dei tornado in quanto la loro
base si trova ad una quota elevata. Un ulteriore pregio, agli occhi degli osservatori affezionati,
è quello che la poca pioggia lascia vedere chiaramente la struttura del mesociclone all’interno.

5.4.1 Il lungo viaggio di una supercella

Come si è osservato nel paragrafo precedente, le supercelle assumono un carattere ciclico quan-
do le correnti retrostanti si infiltrano attraverso la linea di fiancheggiamento (Flanking Line) e,
in questo modo, forniscono alimentazioni supplementari di aria atmosferica. Così, non sorpren-
de che una supercella ciclica possa durare per diverse ore e viaggiare per centinaia di chilometri,
ma il viaggio descritto nella Figura 5.5 è senza precedenti a memoria d’uomo.

La supercella è nata 13 luglio 2023 sotto forma di una forte perturbazione a Cosina, a circa 3
chilometri dal confine Italiano, come documentato dall’immagine radar nella Figura 5.5 in alto
a sinistra pubblicata dal Servizio Meteorologico Nazionale Sloveno. Subito dopo la partenza,
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Figura 5.5: In alto: il lungo viaggio di una supercella con a sinistra la partenza da Cosina in Slovenia
a tre chilometri dal confine italiano [ARSO SIRAD], e a destra il percorso percorso attraverso cinque
Stati Balcanici [Blitzortung.org]. In basso: immagini della supercella con a sinistra foto in Ungheria
ai confini con la Croazia [Kiss Kevin], e a destra foto in Serbia nelle vicinanze di Novi Sad [Vladimir
Gubas].

grazie al forte gradiente di velocità al suolo, la perturbazione ha incorporato nelle vicinanze di
Postumia una corrente ascendente a vortice, trasformandosi in supercella vera e propria.

Il percorso di oltre 1.200 chilometri circa attraverso Slovenia, Croazia, Ungheria del Sud,
Serbia del Nord e Romania del Sud è poi stato ricostruito con grande accuratezza sulla base
dell’attività elettrica ed è stato riportato su mappe del tipo di quella nella Figura 5.5 in alto a
destra (avvalendosi dei dati della Blitzortung.org che fornisce informazioni in tempo reale su
fulmini e temporali in Europa).

Naturalmente, durante il viaggio di circa 14 ore conclusosi nel Mar Nero il 14 luglio, non
sono mancate le foto spettacolari come quelle scattate in Ungheria al confine con la Croazia e
in Serbia nelle vicinanze di Novi Sad e riportate, rispettivamente, nella Figure 5.5 in basso a
sinistra e nella Figura 5.5 in basso a destra.
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Figura 5.6: Formazione di grandine in un cumulonembo [Severe Weather Europe].

5.5 La grandine
Il processo di formazione della grandine in un cumulonembo è schematizzato nella Figura 5.6
dalla quale si desume che il passo più importante è il trasporto molto rapido delle goccioline
di pioggia oltre la linea di zero termico ad opera dalle correnti ascendenti. Al di sopra dello
zero termico, le goccioline restano nello stato di liquido sottoraffreddato fin quando entrano in
contatto con un un chicco di grandine in formazione e, a questo punto, congelano all’esterno
del chicco stesso contribuendo alla sua crescita.

(Le goccioline restano allo stato di liquido “sottoraffreddato”, ovvero a temperatura inferio-
re a 0 °C, quando, a causa di un raffreddamento troppo rapido, non hanno ancora raggiunto
l’equilibrio termodinamico. Infatti, lo stato di liquido sottoraffreddato non è stabile e basta un
innesco, come il contatto con un chicco ghiacciato, per far congelare la gocciolina all’esterno
del chicco stesso.)

Grazie a questo processo di crescita, i chicchi possono aumentare di dimensione fino a quando
le correnti ascendenti sono abbastanza forti da sostenerli. Tipicamente, un chicco di grandine
compie un solo viaggio di andata e ritorno entro il cumulonembo attraverso la linea di zero
termico ma, nel caso di correnti trasversali e/o forti turbolenze, i chicchi possono compiere più
viaggi. Poiché ogni viaggio consente la formazione di nuovo ghiaccio, si arriva in tempi brevi a
strutture stratificate intorno ai nuclei originari che, spesso, crescono fino a raggiungere diametri
di qualche centimetro.

Durante i temporali molto forti, come quelli prodotti dalle supercelle, oltre a correnti ascen-
denti e discendenti molto intense, si hanno anche correnti quasi orizzontali stabili in quanto
legate alle infiltrazioni dell’aria di alimentazione attraverso la linea di fiancheggiamento. Per-
tanto, i viaggi multipli di andata e ritorno attraverso la linea di zero termico sono pressoché
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Figura 5.7: Grandinata in FVG del 24 e 25 luglio 2023. A sinistra: previsioni meteo che annunciavano
gli eventi [Severe Weather Europe]. A destra: chicco di grandine con dimensione massima di circa 20
cm fotografato a Tiezzo di Azzano Decimo verso le 23 del 24 luglio [Marilena Tonin].

garantiti e, di conseguenza, aumenta la probabilità che anche i chicchi più piccoli si scontrino
tra di loro fondendosi, e in questo modo diano origine ad “agglomerati” con dimensioni dell’or-
dine di una decina di centimetri ed oltre. Infatti, l’unico limite alla crescita dei chicchi (o meglio
degli agglomerati) è dato dalla capacità delle correnti ascendenti di sostenerli. Quando, dopo
aver raggiunto dimensioni enormi, gli agglomerati precipitano al suolo, possono dare origine a
“bombardamenti con proiettili di ghiaccio” che causano danni catastrofici.

(La forza aerodinamica di sostegno di chicchi e agglomerati esercitata delle correnti ascen-
denti è proporzionale al prodotto del quadrato della velocità delle correnti stesse moltiplicato
per l’area della sezione trasversale di “vela”. Naturalmente, la forza di sostegno può trasfor-
marsi immediatamente in spinta alla caduta se, nella discesa, chicchi e agglomerati incappano
in correnti discendenti.)

5.5.1 Temporali in Friuli Venezia Giulia

Nel mese di luglio 2023, in Friuli Venezia Giulia si sono verificati numerosi temporali forti.
Particolarmente rilevanti sono stati i temporali della notte tra il 24 e il 25 perché hanno prodotto
delle grandinate veramente devastanti. Già le previsioni meteorologiche per il 24 e il 25 luglio,
riportate nella Figura 5.7 a sinistra, promettevano chicchi di grandine oltre gli 8 centimetri e
raffiche di vento fino a 120 km/h ma alcuni eventi, descritti nel seguito, hanno persino superato
tali previsioni.

In particolare ci si riferisce a due supercelle, nate tra Piemonte e Lombardia tra le 18 e le 19 del
24 luglio, che hanno percorso tutta la Pianura Padana e, in serata, sono arrivate in Friuli Venezia
Giulia. Verso le 21, la prima supercella ha causato la maggior parte dei danni da grandine nella
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charge is most dense on protruding objects, such as trees, 
poles, and buildings. The difference in charges causes an elec-
tric potential between the cloud and ground. In dry air, how-
ever, a fl ow of current does not occur because the air is a good 
electrical insulator. Gradually, the electrical potential gradient 
builds, and when it becomes suffi ciently large (on the order of 
one million volts per meter), the insulating properties of the 
air break down, a current fl ows, and lightning occurs.

Cloud-to-ground lightning begins within the cloud when 
the localized electric potential gradient exceeds 3 million 
volts per meter along a path perhaps 50 m long. This situa-
tion causes a discharge of electrons to rush toward the cloud 
base and then toward the ground in a series of steps (see 
!  Fig. 14.31a). Each discharge covers about 50 to 100 m, then 
stops for about 50-millionths of a second, then occurs again 
over another 50 m or so. This stepped leader is very faint and 
is usually invisible to the human eye. As the tip of the stepped 
leader approaches the ground, the potential gradient (the 
voltage per meter) increases, and a current of positive charge 
starts upward from the ground (usually along elevated ob-
jects) to meet it (see Fig. 14.31b). After they meet, large num-
bers of electrons fl ow to the ground and a much larger, more 
luminous return stroke several centimeters in diameter 
surges upward to the cloud along the path followed by the 
stepped leader (Fig. 14.31c). Hence, the downward fl ow of 
electrons establishes the bright channel of upward propagat-
ing current. Even though the bright return stroke travels 
from the ground up to the cloud, it happens so quickly — in 
one ten-thousandth of a second — that our eyes cannot re-
solve the motion, and we see what appears to be a continuous 
bright fl ash of light (see !  Fig. 14.32).

Sometimes there is only one lightning stroke, but more 
often the leader-and-stroke process is repeated in the same 
ionized channel at intervals of about four-hundredths of a 
second. The subsequent leader, called a dart leader, proceeds 
from the cloud along the same channel as the original stepped 
leader; however, it proceeds downward more quickly because 
the electrical resistance of the path is now lower. As the leader 
approaches the ground, normally a less energetic return 
stroke than the fi rst one travels from the ground to the cloud. 
Typically, a lightning fl ash will have three or four leaders, 
each followed by a return stroke. A lightning fl ash consisting 
of many strokes (one photographed fl ash had 26 strokes) 
usually lasts less than a second. During this short period of 
time, our eyes may barely be able to perceive the individual 
strokes, and the fl ash appears to fl icker.

The lightning described so far (where the base of the 
cloud is negatively charged and the ground positively charged) 
is called negative cloud-to-ground lightning, because the 
stroke carries negative charges from the cloud to the ground. 
About 90 percent of all cloud-to-ground lightning is nega-
tive. However, when the base of the cloud is positively charged 
and the ground negatively charged, a positive cloud-to-ground 
lightning fl ash may result. Positive lightning, most common 
with supercell thunderstorms, has the potential to cause 
more damage because it generates a much higher current 

!  F I G U R E  1 4 . 2 9  When the tiny colder ice crystals come in 
contact with the much larger and warmer hailstone (or graupel), the ice 
crystal becomes positively charged and the hailstone negatively charged. 
Updrafts carry the tiny positively charged ice crystal into the upper 
reaches of the cloud, while the heavier hailstone falls through the 
updraft toward the lower region of the cloud.

!  F I G U R E  1 4 . 3 0  The generalized charge distribution in a mature 
thunderstorm.

Figura 5.8: Processi di carica nelle nubi. A sinistra: collisione con trasferimento di un elettrone tra
una microparticelle di ghiaccio che sale e un chicco di gragnola che scende [C. D. Ahrens e R. Henson].
A destra: principali tipologie di fulmini che si possono avere nella situazione finale risultante: intranu-
be, nube-nube, parte bassa negativa di una nube-suolo positivo, parte alta positiva di una nube e suolo
negativo [Australian Government].

zona tra Mortegliano e Palmanova. Verso le 23, la seconda supercella ha portato la grandine
con i chicchi (o meglio gli agglomerati) più grossi, tra i quali il “chicco record Europeo” della
Figura 5.7 a destra, fotografato a Tiezzo di Azzano Decimo.

(Dalle stime ufficiose, fatte sulla base della foto dall’ESSL - European Severe Storm Labo-
ratory, il lato maggiore del chicco record sfiorava i 20 centimetri, mentre il peso si aggirava
intorno ad 1 chilogrammo. Oltre alla foto del “chicco record”, ci sono poi state moltissime altre
immagini di chicchi con dimensioni intorno ai 10 cm.)

In aggiunta alla grandine, i temporali del 24 e 25 luglio hanno portato moltissimi fulmini e
forti colpi di vento, con raffiche di 103 km/h a Brugnera e Lauzacco. Al contrario, la pioggia
misurata non è stata molta e ciò farebbe classificare le due supercelle tra quelle a bassa precipi-
tazione. Nei centri abitati le grandinate hanno danneggiato gravemente auto, isolamenti esterni
“a cappotto”, infissi, tetti e pannelli fotovoltaici mentre, nelle campagne colpite, hanno distrutto
completamente le coltivazioni. La stima del danno economico complessivo in Friuli Venezia
Giulia è molto elevata: ad esempio solo a Mortegliano, un comune con meno di 5.000 abitanti,
la stima si è aggirata intorno a 125 milioni di euro.

5.6 I fulmini
I fulmini sono scariche elettriche ad alto contenuto energetico che hanno luogo all’interno di
una nube, tra due nubi o tra una nube e il terreno. Evidentemente, le scariche presuppongono
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dei processi elettrostatici di carica delle nubi e la descrizione più condivisa di tali processi è
quella riassunta nella Figura 5.8.

Il primo passo, illustrato nella Figura 5.8 a sinistra, è quello delle collisioni tra le micropar-
ticelle di ghiaccio (più piccole e leggere) che salgono trasportate dalle correnti ascendenti ed
i chicchi di gragnola (sostanzialmente palline di neve più grandi e pesanti) che scendono per
gravità. Durante una collisione tipica, una microparticella cede un elettrone caricandosi posi-
tivamente, mentre il chicco acquista l’elettrone caricandosi negativamente. Poiché, come si è
detto, le microparticelle tendono a salire mentre i chicchi tendono a scendere, si arriva rapi-
damente alla distribuzione di cariche elettriche nelle nubi schematizzata nella parte superiore
della Figura 5.8 a destra.

Nel terreno, rappresentato nella parte inferiore della Figura 5.8 a destra, la situazione è più
articolata. Infatti, in condizioni normali il terreno contiene un eccesso di elettroni e, di conse-
guenza, il suolo è contrassegnato come negativo nelle due aree esterne al perimetro delle nubi.
Per contro, non appena una nube con la base carica negativamente si affaccia sopra una porzio-
ne di suolo, gli elettroni del terreno vengono allontanati per effetto elettrostatico (in quanto le
cariche di segno uguale si respingono) e, infatti, il suolo è contrassegnato come positivo nelle
due aree sottostanti alle nubi.

Durante i processi di carica, i campi elettrostatici che si creano (all’interno di una stessa nube,
tra nube e nube e tra nube e suolo) aumentano progressivamente di intensità all’aumentare
del numero di cariche accumulate. A un certo punto, però, l’intensità di tali campi supera il
potere isolante dell’aria e si hanno le scariche elettriche schematizzate con le quattro tipologie
di “fulmini” illustrate nella Figura 5.8 a destra e fotografate nella Figura 5.9.

L’ordine delle fotografie di fulmini nella Figura 5.9, è lo stesso già citato nella didascalia della
precedente Figura 5.8 a destra, per cui si ha partendo da sinistra i alto:

• fulmine fra zona negativa e positiva di una stessa nube che illumina la nube interessata

• fulmine fra una zona negativa e una positiva di due nubi diverse con il classico andamento
orizzontale molto allungato;

e proseguendo da sinistra in basso

• fulmini tra le parti basse (negative) di una nube e aree di terreno positive in quanto
sottostanti alla nube stessa, e

• fulmine ramificato tra la parte alta (positiva) di una nube e aree di terreno negative in
quanto esterne al perimetro della nube.

L’energia liberata dai fulmini riscalda l’aria circostante che, in pochi milionesimi di secondo,
raggiunge temperature dell’ordine delle decine di migliaia di gradi e, allo stesso tempo, aumenta
enormemente la sua pressione dando origine a forti impulsi acustici (onde d’urto) percepiti
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Figura 5.9: Principali tipologie di fulmini già citate nella 5.8 a destra. Procedendo da sinistra in alto:
intranube [Public Domain] e tra nube e nube [Public Domain]. Proseguendo da sinistra in basso: tra
parte bassa negativa di una nube e suolo positivo [Public Domain] e tra parte alta positiva di una nube e
suolo negativo [C.D. Ahrens e R. Henson].
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come tuoni. In aggiunta, la temperatura elevatissima trasforma l’aria in un “plasma” di ioni
negativi e positivi che, ricombinandosi immediatamente dopo la scarica, dà origine ai lampi.

Grazie alla diverse velocità di propagazione nell’aria della luce (300.000 chilometri al secon-
do) e del suono (circa 333 metri, ovvero 1/3 di chilometro al secondo), si può stimare la distanza
di un temporale contando i secondi che separano i lampi, percepiti istantaneamente, dai tuoni
percepiti con ritardo. Infatti, dividendo per 3 il numero di secondi di ritardo del tuono si ottiene
la distanza del temporale espressa in chilometri. Inoltre, se nel tempo tale ritardo aumenta (o
diminuisce), si può anche sapere se il temporale si allontana (o si avvicina) al nostro punto di
osservazione.

5.6.1 Dinamica dei fulmini

Prima di tutto, si può osservare che l’aria è un isolante, in quanto le molecole che la forma-
no sono elettricamente neutre e, quindi, consentono il passaggio di una corrente elettrica solo
se vengono precedentemente “ionizzate” (negativamente fornendo elettroni o positivamente to-
gliendo elettroni). Come si è detto, durante i temporali si creano zone cariche negativamente
nelle parti basse delle nubi e nelle aree di suolo esterne al perimetro delle nubi (entrambe carat-
terizzate da un eccesso di elettroni). Per contro, zone cariche positivamente si creano nelle parti
alte delle nubi e nelle aree di suolo sottostanti alle nubi (entrambe caratterizzate da un difetto di
elettroni).

Ciò premesso, le fasi di formazione di un fulmine possono essere convenientemente descritte
facendo riferimento alle situazioni più pericolose per la vita di tutti i giorni, ovvero ai fulmini
che arrivano al suolo. Tra essi, i più frequenti sono i fulmini detti negativi in quanto partono
dalla zona bassa (caricata negativamente) di una nube e arrivano al suolo in un’area sottostante
alla nube stessa (e quindi caricata positivamente).

In questo caso, come indicato nella Figura 5.10 a sinistra, un flusso di ioni negativi in partenza
dalla nube si dirige verso il suolo sotto forma di “scarica pilota” (stepped leader in inglese). La
scarica pilota scende a tratti di una cinquantina di metri alla volta, ed è troppo debole per essere
vista da terra.

Tuttavia, man mano che tale scarica si avvicina al suolo, un flusso di ioni positivi le si muove
incontro da terra scegliendo, generalmente, percorsi “alti” come, ad esempio, l’albero nella
Figura 5.10 al centro, ma anche un edificio o, persino, una persona in piedi. Quando il flusso
verso il basso di ioni negativi incontra il flusso verso l’alto di ioni positivi, dal terreno parte una
forte “scarica positiva di ritorno”, schematizzata nella Figura 5.10 a destra, che costituisce la
fase finale visibile del fulmine.

Per contro, un fulmine nube - suolo come quello illustrato dalla foto più a destra nella Figura
5.9, viene detto positivo in quanto si stacca dalla parte alta (caricata positivamente) di una nube.
In questo caso, si intuisce che la scarica pilota deve essere costituita da ioni positivi mentre,
necessariamente, la scarica di ritorno è costituita da ioni negativi in quanto si stacca da un’area
di suolo esterna al perimetro della nube (e quindi caricata negativamente).
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level and its fl ash lasts for a longer duration than negative 
lightning.

Notice in Fig. 14.32 that lightning may take on a variety 
of shapes and forms. When a dart leader moving toward the 
ground deviates from the original path taken by the stepped 

leader, the lightning appears crooked or forked, and it is called 
forked lightning. An interesting type of lightning is ribbon 
lightning that forms when the wind moves the ionized channel 
between each return stroke, causing the lightning to appear as 
a ribbon hanging from the cloud. If the lightning channel 

AC T I V E  F I G U R E  1 4 . 3 1  The development of a lightning stroke. (a) When the negative charge near the bottom of the 
cloud becomes large enough to overcome the air’s resistance, a fl ow of electrons — the stepped leader — rushes toward the earth. 
(b) As the electrons approach the ground, a region of positive charge moves up into the air through any conducting object, such
as trees, buildings, and even humans. (c) When the downward fl ow of electrons meets the upward surge of positive charge, a 
strong electric current — a bright return stroke — carries positive charge upward into the cloud. Visit the Meteorology Resource
Center to view this and other active fi gures at academic.cengage.com/login
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!  F I G U R E  1 4 . 3 2  Time exposure of an 
evening thunderstorm with an intense light-
ning display near Denver, Colorado. The 
bright fl ashes are return strokes. The lighter 
forked fl ashes are probably stepped leaders 
that did not make it to the ground.

Figura 5.10: Fasi di un fulmine negativo: partenza della scarica pilota a sinistra; risalita degli ioni
positivi attraverso un conduttore alto al centro; scarica di ritorno a destra [C. D. Ahrens e R. Henson].

Fulmini di questo tipo sono molto meno frequenti ma anche molto più pericolosi perché, a
terra, coinvolgono zone considerate sicure in quanto, come si è detto, sono lontane, e talvolta
anche di diversi chilometri, dal raggio d’azione “diretto” dei temporale. Infatti, un ipotetico
osservatore di questi fulmini potrebbe veder arrivare a terra una saetta pur con cielo sereno
sulla propria verticale (ed a ragione riferirebbe di “un fulmine a ciel sereno”).

5.6.2 Protezione dai fulmini

Il parafulmine, inventato da Benjamin Franklin (1706 -1790), è il più antico dispositivo di
protezione. Esso si basa sulla osservazione che, a pari densità di distribuzione delle cariche
elettriche su una superficie esterna, il campo elettrostatico nelle vicinanze di una punta è più
intenso. Infatti le cariche di ugual segno si respingono con forza inversamente proporzionale
al quadrato della distanza reciproca e, al ridursi di tale distanza in vicinanza delle punte (per le
evidenti evidenti ragioni geometriche schematizzate nella Figura 5.11 in alto a sinistra), possono
addirittura aumentare fino a disperdere parte delle stesse cariche nell’aria. Ciò crea un “invito”
per le cariche di segno opposto provenienti da una nube temporalesca a scegliere la punta come
meta della scarica pilota.

Con riferimento all’impianto parafulmine illustrato nella Figura 5.11 in alto a destra si può
quindi ipotizzare che il terreno sia carico negativamente in quanto si trova fuori dal perimetro
di azione delle nubi. Grazie al parafulmine, vi è una probabilità elevata che una scarica pilota
positiva, partita dalla parte alta di una nube, arrivi alla punta e inneschi la scarica di ritorno
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breaks up, or appears to break up, the lightning (called bead
lightning) looks like a series of beads tied to a string. Ball
lightning looks like a luminous sphere that appears to fl oat in 
the air or slowly dart about for several seconds. Although 
many theories have been proposed, the actual cause of ball 
lightning remains an enigma. Sheet lightning forms when 
either the lightning fl ash occurs inside a cloud or intervening 
clouds obscure the fl ash, such that a portion of the cloud (or 
clouds) appears as a luminous white sheet. When cloud-to-
ground lightning occurs with thunderstorms that do not 
produce rain, the lightning is often called dry lightning. Such 
lightning often starts forest fi res in regions of dry timber.

Distant lightning from thunderstorms that is seen but 
not heard is commonly called heat lightning because it fre-
quently occurs on hot summer nights when the overhead sky 
is clear. As the light from distant electrical storms is refracted 
through the atmosphere, air molecules and fi ne dust scatter 
the shorter wavelengths of visible light, often causing heat 
lightning to appear orange to a distant observer.

As the electric potential near the ground increases, a cur-
rent of positive charge moves up pointed objects, such as 
antennas and masts of ships. However, instead of a lightning 
stroke, a luminous greenish or bluish halo may appear above 
them, as a continuous supply of sparks — a corona dis-
charge — is sent into the air. This electric discharge, which 
can cause the top of a ship’s mast to glow, is known as St. 
Elmo’s Fire, named after the patron saint of sailors. St. Elmo’s 
Fire is also seen around power lines and the wings of aircraft. 
When St. Elmo’s Fire is visible and a thunderstorm is nearby, 
a lightning fl ash may occur in the near future, especially if the 
electric fi eld of the atmosphere is increasing.

Lightning rods are placed on buildings to protect them 
from lightning damage. The rod is made of metal and has a 
pointed tip, which extends well above the structure (see 
!  Fig. 14.33). The positive charge concentration will be maxi-
mum on the tip of the rod, thus increasing the probability that 
the lightning will strike the tip and follow the metal rod harm-
lessly down into the ground, where the other end is deeply 
buried.

When lightning enters sandy soil, the extremely high tem-
perature of the stroke may fuse sand particles together, pro-
ducing a rootlike system of tubes called a fulgurite, after the 
Latin word for “lightning” (see !  Fig. 14.34). When lightning 
strikes an object such as a car, it normally leaves the passengers 
unharmed because it usually takes the quickest path to the 
ground along the outside metal casing of the vehicle. The 
lightning then jumps to the road through the air, or it enters 
the roadway through the tires (see !  Fig. 14.35). If you should 
be caught in the open in a thunderstorm, what should you do? 
Of course, seek shelter immediately, but under a tree? If you 
are not sure, please read the Focus section on p. 395.

Lightning Detection and Suppression For many years, 
lightning strokes were detected primarily by visual observa-
tion. Today, cloud-to-ground lightning is located by means of 
an instrument called a lightning direction-fi nder, which works 

by detecting the radio waves produced by lightning. Such 
waves are called sferics, a contraction from their earlier desig-
nation, atmospherics. A web of these magnetic devices is a 
valuable tool in pinpointing lightning strokes throughout the 

WEATHER WATCH

The folks of Elgin, Manitoba, literally had their “goose cooked” 
during April, 1932, when a lightning bolt killed 52 geese that were 
fl ying overhead in formation. As the birds fell to the ground, they 
were reportedly gathered up and distributed to the townspeople 
for dinner.

!  F I G U R E  1 4 . 3 3  The lightning rod extends above the building, 
increasing the likelihood that lightning will strike the rod rather than 
some other part of the structure. After lightning strikes the metal rod, it 
follows an insulated conducting wire harmlessly into the ground.
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!  F I G U R E  1 4 . 3 4  A fulgurite that formed by lightning fusing sand 
particles.

Figura 5.11: Protezione dai fulmini. In alto: a sinistra effetto punta [Wikipedia] e a destra sfruttamento
di tale effetto in un impianto parafulmine [C. D. Ahrens e R. Henson]. In basso: a sinistra il principio di
funzionamento della Gabbia di Faraday [Wikipedia] e a destra il suo utilizzo negli impianti di protezione
degli edifici [Creative Commons].

negativa durante la quale vengono utilizzati gli elettroni prelevati dal terreno al quale è collegato
il parafulmine (e non da qualche zona critica dell’edificio).

Chiaramente, con polarità cambiate, il parafulmine funzionerebbe ugualmente bene con ter-
reno positivo in quanto sottostante ad una nube temporalesca, e una scarica pilota negativa
partita dalla parte basse di una nube. In quest’ultimo caso la scarica di ritorno sarebbe positiva
e utilizzerebbe gli ioni positivi del terreno.

I parafulmini vengono impiegati per le protezione di strutture a rischio molto elevato, come
antenne e guglie, ma il dispositivo di protezione dai fulmini di uso pressoché universale è la
gabbia di Faraday.

La gabbia è basata sulla scoperta di Michael Faraday (1761-1867) che i conduttori sono in
equilibrio elettrico e che le eventuali cariche elettriche in eccesso si dipongono sulla superficie
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esterna e non hanno alcuna influenza sugli spazi interni.

Le straordinarie proprietà della gabbia sono state oggetto di una serie di spettacolari dimo-
strazioni del tipo si quella illustrata nella Figura 5.11 in basso a sinistra. Più sobriamente,
il principio della gabbia di Faraday viene oggi universalmente applicato alla protezione degli
edifici dalle scariche atmosferiche realizzando impianti del tipo di quello schematizzato nella
Figura 5.11 in basso a destra.

Inoltre, va osservato che strutture metalliche molto diffuse (come, ad esempio, automobili e
aerei) sono, di per sé, delle gabbie di Faraday e, quindi, proteggono efficacemente gli occupanti
all’interno purché questi ultimi evitino di toccare parti metalliche collegate all’esterno.

5.6.3 Rischio di fulminazione

Il “rischio” connesso ad un pericolo è il prodotto della probabilità per il danno e, quindi, il
rischio di fulminazione va gestito a partire dalla conoscenza dei principali modi in cui una
persona può essere colpita da un fulmine. Infatti, solo così si possono mettere in atto i com-
portamenti più appropriati per la riduzione della probabilità (ancora relativamente basse ma
in aumento con la frequenza dei temporali forti) di eventi come le fulminazioni, che possono
portare a danni gravissimi. Nella letteratura tecnica le principali tipologie di fulminazione sono
descritte con riferimento ad infografiche del tipo di quella riportata nella Figura 5.12 nella quale
sono riassunti i meccanismi di danno ed, implicitamente, sono indicate le situazioni da evitare
riassunte qui sotto.

• A - Fulminazione diretta: Le probabilità di venir colpiti direttamente da un fulmine so-
no molto basse ma i danni che ne possono risultare sono, evidentemente, gravissimi. Una
persona colpita da un fulmine diventa parte di un circuito elettrico nel quale la maggior
parte della corrente resta in superficie causando danni allo strato esterno della cute, ma
una frazione può attraversare il corpo provocando danni, abbastanza spesso letali, al si-
stema cardiocircolatorio (arresto cardiaco) e al sistema nervoso (crisi convulsive e perdita
di coscienza). Il consiglio è quindi: in caso di temporale non farsi trovare all’aperto.

• B - Scarica per contatto: I metalli non attraggono i fulmini ma, essendo buoni condut-
tori elettrici, forniscono dei percorsi preferenziali mettendo in tensione parti metalliche
spesso lontane dal punto di scarica. Come si è visto in precedenza, le parti metalliche de-
gli edifici, comprese quelle degli impianti idraulici ed elettrici interni, dovrebbero essere
“messe a terra” e, quindi, non dovrebbero costituire un pericolo per le persone. D’altra
parte non si può escludere che qualche impianto si trovi in tensione perché colpito da un
fulmine esterno e non sia collegato a terra nel percorso tra il punto di arrivo esterno del
fulmine e l’alloggio (si pensi, ad esempio, agli impianti telefonici a filo e agli impian-
ti di antenna) e, di conseguenza, è bene staccare telefoni e antenne televisive durante i
temporali.

• C - Scarica di rimbalzo: Le scariche di rimbalzo possono verificarsi quando la “vittima”
viene a trovarsi a poca distanza da un oggetto colpito da un fulmine. (Caso tipico quello
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 (a) Step voltage occurs when the energy stays in the ground as it contacts the 
person and returns to the ground from the person. This tends to deliver lower 
energy to the person.

 (b) Ground arcing occurs when the energy jumps through the air, such as across 
the mouth of a cave where a person is sheltering. Because the arc must have 
energy high enough to overcome the dielectric constant of air, ground arcing 
generally involve a considerably higher energy and temperature.

Fig. 2.2 Mechanisms of lightning injury. (a) Direct. (b) Contact. (c) Sidesplash/!ash. (d1) As 
lightning energy spreads out from the strike point, the energy decreases. A potential difference can 
be generated between a part of the body is closer to the strike and that further away, setting up a 
current through the body. (d2) Step voltage or ground current traveling through the ground. (d3) 
Ground arcing across the mouth of a cave. (e) Upward streamer. (Cooper et al. 2017 with permis-
sion of Elsevier)

2.2 Mechanisms of Lightning Injury

Figura 5.12: Possibili fulminazioni: fulminazione diretta (direct strike - A), scarica per contatto (contact
voltage - B), scarica di rimbalzo (side flash - C), tensione di passo (step voltage - D1), corrente di terra
(ground current - D2 e D3) e canale ionizzato ascendente (upward streamer - E) [M.A. Cooper e R. L.
Holle].
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di un albero sotto il quale la vittima si rifugia cercando protezione da pioggia e grandine).
In questo modo, tra struttura e vittima si crea una differenza di potenziale che può essere
abbastanza alta da superare la rigidità dielettrica dell’aria. Si genera così una scarica
elettrica secondaria che passa attraverso il corpo della vittima portando energia più che
sufficiente a causare danni anche gravissimi.

• D - Corrente di terra: Quando un fulmine colpisce il terreno, o un qualunque oggetto in
contatto col terreno, scarica la sua enorme energia sulla superficie sotto forma di corrente
elettrica che si propaga nelle vicinanze della superficie del terreno. Infatti, in prossimi-
tà del punto di arrivo del fulmine la corrente di terra crea la distribuzione di potenziale
elettrico schematizzata nella sotto figura D1. Pertanto, i piedi di persone o le zampe di
animali fermi in contatto col terreno sono soggetti a differenze di potenziale, dette “ten-
sioni di passo”, che crescono con la distanza tra i punti di appoggio (e diminuiscono
progressivamente con la distanza dal punto di arrivo del fulmine). Quindi, le tensioni di
passo sono particolarmente pericolose per il bestiame fermo a causa della grande distan-
za tra zampe anteriori e posteriori ma non sono piacevoli nemmeno per gli umani che,
come nella sotto-figura D2, camminino a passi “da alpino”. Infine è importante evitare
situazioni come quelle della sotto-figura D3 perché, in montagna attraverso le rocce, la
corrente di terra tende a formare archi elettrici che scavalcano facilmente l’imbocco di
una piccola cava.

• E - Canali ionizzati ascendenti: Non tutti i canali ionizzati in partenza dal suolo si colle-
gano alle scariche pilota provenienti dalle nubi, ma basta che una persona sia attraversata
dagli ioni convogliati da un canale ascendente per riportare danni molto gravi, in quanto
la corrente nei canali ascendenti può raggiungere, sia pure per pochi microsecondi un’in-
tensità di decine se non centinaia di ampere. Occorre quindi cercare immediatamente un
rifugio all’interno di un edificio in presenza di segnali personali che indichino la forma-
zione di canali ionizzati nelle vicinanze, quali, ad esempio, i capelli dritti, le sensazioni
di formicolio e l’odore di ozono.
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Capitolo 6

Appendice - Le forze apparenti in
Meteorologia

6.1 Un po’ di storia

Nei primi decenni del 1800, a causa dell’aumento delle gittate dei cannoni, ci si rese conto
che i proiettili deviavano dai percorsi mirati in misura proporzionale alle gittate stesse, e la
spiegazione di questo fenomeno divenne un argomento di grande interesse militare. Nello stesso
periodo, ma in ambito civile, la Rivoluzione Industriale stimolò gli studi sul comportamento
delle masse, ferme o in movimento, nei sistemi rotanti. Tali studi dimostrarono che nei sistemi
rotanti le masse sono soggette a forze “apparenti”: la forza centrifuga se le masse sono ferme,
e la forza di Coriolis, in aggiunta alla forza centrifuga, se le masse sono in movimento.

(La forza di Coriolis è chiamata così in onore di Gustav Gaspard Coriolis [1792-1843] che
per primo ne studiò l’azione sulle macchine rotanti).

La forza centrifuga e la forza di Coriolis si dicono “apparenti” perché sono percepite come
forze soltanto dagli osservatori solidali ai sistemi rotanti, dal momento che gli osservatori so-
lidali ai sistemi inerziali (cioè ai sistemi in moto rettilineo uniforme) vedono tutte le masse
muoversi come stabilito dalla prima legge di Newton. Infatti, nei sistemi inerziali, soltanto
l’intervento di forze esterne può contrastare la propensione delle masse a non accelerare, non
rallentare e non curvare.

Alla fine del 1800, con l’affermarsi della Meteorologia scientifica, fu naturale prendere in
esame i comportamenti delle masse d’aria nell’atmosfera e delle masse d’acqua negli oceani,
in quanto anche la Terra è un sistema rotante. A questo proposito è importante precisare subito
che, nella spiegazione dei fenomeni fisici, la scelta del punto di vista (o se vogliamo del sistema
di riferimento) è questione di convenienza o, magari, di abitudine altrimenti, ad esempio, non
diremmo abitualmente che “il Sole sorge e tramonta”.

In Meteorologia, i fenomeni sono descritti facendo riferimento al sistema rotante Terra poiché
gli osservatori interessati alle previsioni del tempo sono abitanti della Terra e, quindi, la scelta
di un sistema di riferimento solidale alla Terra è la scelta più logica.
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Centrifugal force – outward radial force 
 
The centrifugal force arises only in observations taken in a rotating frame of 
reference and is due to the acceleration of the frame of reference. 
 
For a unit mass object the centrifugal force is  
 
Gravity Force 
 
Angular velocity of rotation of the Earth: 
 

 

 
Is an object at rest on the surface of the earth at rest in an inertial reference 
frame? 
 
What is the direction and magnitude of the acceleration experienced by this 
object? 
 
As was found for the rotating table experiment, to an observer on the earth 
(a noninertial reference frame) an object of unit mass experiences a 
centrifugal force equal to  directed radially outward from the axis of 
rotation. 
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Figura 6.1: A sinistra: in ogni punto della Terra, tranne che ai poli, la componente verticale della forza
centrifuga riduce la forza di attrazione Newtoniana [FED Channel]. A destra: schema di valutazio-
ne quantitativa della accelerazione gravitazionale apparente g come somma vettoriale di accelerazione
gravitazionale newtoniana g⇤ e accelerazione centrifuga acen = ⌦2R [University of Colorado Boulder].

In questo quadro non ci si deve meravigliare se gli abitanti della Terra abbiano ragionato
in termini di forza centrifuga e forza di Coriolis ma, piuttosto, è opportuno esaminare come
l’intervento di queste forze apparenti sia spiegato nei “post” meteorologici reperibili in rete.

Purtroppo, già un primo esame sommario rivela che, in molti post, le considerazioni qualita-
tive sulle forze apparenti sono imprecise, se non del tutto sbagliate. Pertanto, nel seguito si è
pensato di aggiungere alle considerazioni qualitative (condivise da chi scrive), alcuni paragrafi a
carattere quantitativo (segnati con asterisco in quanto non strettamente necessari alla compren-
sione del testo) che consentano, a chi lo desidera, di maturare un’opinione propria utilizzando
guide concettuali affidabili basate sulla Fisica.

6.2 Forza centrifuga

Va subito precisato che, in Meteorologia, la forza centrifuga agente su ogni unità di massa
d’aria o acqua presente sulla Terra non gioca un ruolo importante in quanto, come indicato
nella Figura 6.1 a sinistra, il suo principale effetto è quello di ridurre l’attrazione gravitazionale
di una quantità molto piccola. (Nelle figure l’importanza della forza centrifuga è accentuata per
motivi di rappresentazione grafica).

La forza centrifuga Fcen è ortogonale all’asse di rotazione terrestre ed è orientata verso l’e-
sterno in accordo, ad esempio, con la sensazione che si prova su una piattaforma rotante, giostre
incluse. Stando così le cose, la forza centrifuga può essere considerata somma di una compo-
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nente verticale e una orizzontale in tutti i punto della superficie terrestre tranne che ai poli dove
la forza centrifuga è nulla, e all’equatore dove è presente la sola componente verticale.

La componente verticale riduce lievemente la forza di attrazione gravitazionale Fatt (che è
diretta verso il centro della Terra) mentre, come schematizzato nella Figura 6.1 a destra, la
componente orizzontale modifica di pochissimo la direzione della forza di gravità misurata.

L’effetto complessivo sul valore assoluto dell’accelerazione di gravità g (misurata in condi-
zioni normali e, quindi, comprensiva della forza centrifuga) è inferiore allo 0,5% del valore
assoluto dell’accelerazione di gravità di riferimento che, nel Sistema Internazionale di Unità
di Misura, è assunta pari a 9,80665 m/s2, ovvero pari all’accelerazione di gravità misurata al
livello del mare alla latitudine di 45,5°. (Il valore assoluto dell’accelerazione di gravità varia da
9,823 m/s2 circa ai poli, dove la forza centrifuga è nulla, a 9,789 m/s2 circa all’equatore, dove
la forza centrifuga è massima).

Per quanto riguarda invece la direzione dell’accelerazione di gravità misurata, l’effetto è cu-
rioso più che significativo in quanto si traduce nell’inclinazione, rispetto alla verticale, del filo
a piombo (che è perfettamente verticale solo ai poli e all’equatore).

6.3 Forza di Coriolis
Meno familiare della forza apparente centrifuga è la forza apparente di Coriolis, anch’essa le-
gata al fatto che noi osservatori terrestri percepiamo come forze quelli che sono effetti inerziali
legati alla rotazione della Terra. La forza di Coriolis e le relative deviazioni si manifestano ad
ogni spostamento di una massa, in qualunque direzione, nel sistema rotante Terra ma, per sem-
plificare la trattazione, nel Capitolo 3 si sono esaminati separatamente i possibili spostamenti
nelle tre direzioni principali:

• lungo i meridiani (nord/sud)

• lungo i paralleli (est/ovest) e

• in verticale.

Come si è già osservato nel Capitolo 3, durante gli spostamenti lungo i meridiani dalle vici-
nanze dell’equatore verso i poli, gli osservatori terrestri vedono le masse deviare verso est men-
tre, durante gli spostamenti dalle vicinanze dei poli verso l’equatore vedono le masse deviare
verso ovest.

Invece, in entrambi gli emisferi, durante gli spostamenti lungo i paralleli da est a ovest gli
osservatori terrestri vedono le masse deviare verso l’equatore mentre, durante gli spostamenti
da ovest a est vedono le masse deviare verso i rispettivi poli.

Pertanto, con un po’ di pazienza è facile verificare che, durante tutti gli spostamenti orizzontali
le masse vengono sempre deviate rispetto alla direzione di partenza: verso destra nell’emisfero
settentrionale e verso sinistra nell’emisfero meridionale.
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Gli osservatori terrestri attribuiscono queste deviazioni alla forza di Coriolis mentre la ragione
vera, come si è visto nel Capitolo 3, è che durante gli spostamenti lungo i meridiani le masse
tendono a conservare la velocità periferica della Terra nel punto di partenza mentre, durante
gli spostamenti lungo i paralleli, le masse tendono a spostarsi verso la latitudine propria della
nuova velocità periferica (somma algebrica della velocità periferica di partenza e della velocità
di spostamento).

Per quanto riguarda invece gli spostamenti lungo la verticale va subito detto che, in Meteo-
rologia, essi hanno scarsa rilevanza per una serie di motivi i più importante dei quali sono gli
spessori ridotti della troposfera, ovvero dello strato di atmosfera sede dei fenomeni meteorolo-
gici, e dell’Oceano. Infatti entrambi questi spessori sono dell’ordine di una decina di chilometri
e, quindi, molto inferiori al raggio terrestre che misura oltre 6.000 chilometri.

Spessori così (relativamente) ridotti ostacolano lo sviluppo dei movimenti verticali rispetto a
quelli orizzontali e, infatti, sia nell’atmosfera sia nell’Oceano le componenti verticali delle velo-
cità sono dell’ordine dei centimetri al secondo, cioè molto inferiori alle componenti orizzontali
che sono dell’ordine dei metri al secondo.

Infine, come nel caso della forza centrifuga, è facile verificare che anche le componenti
verticali della accelerazione di Coriolis sono trascurabili rispetto alla componente verticale
dell’accelerazione di gravità.

Tuttavia, non va dimenticato che gli spostamenti lungo la verticale hanno anche una conside-
revole importanza storica in quanto, ad esempio, le deviazioni dalla verticale durante la caduta
dei gravi sono state oggetto di ricerca e accese discussioni sin dalla metà del 1600 (ovvero non
appena fu universalmente accertato che la Terra girasse su stessa compiendo una rotazione ogni
24 ore). Pertanto, sia per completezza sia per interesse storico, nel prossimo paragrafo si dedi-
cherà qualche cenno al problema della caduta dei gravi, nonostante l’argomento interessi solo
marginalmente la Meteorologia.

6.3.1 Spostamenti lungo la verticale

La prima ricerca documentata sulla caduta dei gravi risale al 1668 quando Giovanni Borelli, un
membro dell’Accademia del Cimento di Firenze, si pose per la prima volta il problema di cosa
il “principio di inerzia” implicasse per gli oggetti fatti cadere da una torre.

A partire dalla seconda metà del 1700, vi fu un fiorire di attività sperimentali volte a dimostra-
re che la Terra girava su sé stessa. Erano trascorsi oltre 200 anni da quando Nicolò Copernico
(1473-1543), poco prima di morire, aveva dato alle stampe il trattato “De revolutionibus orbium
coelestium” ovvero “Sulle rivoluzioni delle sfere celesti”.

Oltre due secoli, potevano essere considerati un intervallo di tempo sufficientemente lungo
anche per la curia romana, al punto che un abate e matematico bolognese Giovanni Battista
Gugliemini (1760-1817) si sentì autorizzato ad effettuare una serie di esperimenti sulla caduta
dei gravi volta a dimostrare la rotazione terrestre.

Gli esperimenti furono compiuti a Bologna nel 1789 dove, come schematizzato nella Figura
6.2, Guglielmini fece cadere dalla Torre degli Asinelli, alta 97 metri, delle palle di piombo. Così
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Figura 6.2: A sinistra: Torri della Garisenda (più bassa), e degli Asinelli (più alta) a Bologna [[Pu-
blic Domain]. A destra: schematizzazione dell’esperimento di Guglielmini nel 1789 [Istituto Italiano
Edizioni Atlas].

ebbe modo di osservare che il punto di caduta delle palle era spostato di circa 16 mm rispetto
alla verticale visualizzata mediante un filo a piombo.

Il fatto poteva essere spiegato soltanto ammettendo che la Terra ruotasse da Ovest verso Est di
modo che un punto in alto, come la cima della torre, si muovesse più velocemente dei punti che
stavano al suolo. Pertanto la palla di piombo che partiva dalla cima per iniziare la sua caduta,
aveva una velocità periferica maggiore rispetto al punto dove la verticale incontrava il suolo, e
ciò spiegava perché il punto di caduta era spostato nella direzione del moto, cioè da Ovest verso
Est.

Guglielmini pubblicò i suoi risultati nel 1792, nell’opuscolo “De diurno Terrae motu experi-
mentis physico-mathematicis confirmato opusculum” ovvero “Opuscolo di conferma del moto
giornaliero della Terra per mezzo di esperimenti fisico-matematici”.

Quello di Guglielmini non era il primo esperimento che dimostrava la rotazione terrestre
ma, probabimente, era il più convincente per l’epoca. Infatti quando il canonico e astronomo
Giuseppe Settele (1770-1841) osò chiedere alla curia romana, nel 1820, di togliere il bando sul
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Figure 7: The modern spherical coordinate system with θ, λ and r as axes. Locally 

a Cartesian x, y and z coordinate system can be defined. 

 
Laplace derivation does essentially the same as today’s derivations, a 

coordinate transformation from an absolute frame of reference to a relative, 
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Tutto sulla Forza di Coriolis: gli aspetti matematici

Nell'articolo "Tutto sulla forza di Coriolis: vortici, gravi ed esposizione divulgativa" abbiamo affrontato l'argomento in modo descrittivo, per capirne i meccanismi che la
provocano. Qui daremo invece una dimostrazione matematica e quindi più rigorosa degli effetti di questa forza, corredando il tutto da qualche esercizio esplicativo. In
questo articolo è necessaria la conoscenza del calcolo vettoriale, perché l'esposizione matematica richiede necessariamente l'uso di vettori e trigonometria, che
descrivono posizioni, velocità e accelerazioni non solo in termini puramente numerici (detti scalari) ma anche in termini di posizione/direzione. Per esprimere le quantità
vettoriali e distinguerle da quelle puramente numeriche, nelle formule utilizzeremo il grassetto.

Ora, quando si cerca di esprimere il moto assoluto (rispetto cioè a un sistema di riferimento inerziale) di un punto materiale attraverso un sistema di riferimento non
inerziale, si dimostra il cosiddetto Teorema dei Moti Relativi, ovvero Va = Vr + VT: la velocità assoluta di un punto è uguale alla velocità relativa di quel punto
(rispetto cioè al riferimento non inerziale) più la velocità (chiamata di trascinamento) del sistema non inerziale stesso rispetto a quello inerziale (che è fisso) in
corrispondenza dello stesso punto.

Nell'andare a determinare le accelerazioni (derivate delle velocità) che ne emergono, spuntano fuori dei termini che esprimono l'esistenza di accelerazioni (e quindi di
forze) aggiuntive. Tra queste appare l'accelerazione di Coriolis che è data dal prodotto (vettoriale) tra la velocità angolare della Terra e la velocità del corpo in
movimento rispetto alla Terra nel punto considerato, nella forma seguente:

ac = -2Ω x V

Come abbiamo visto nell'altro articolo citato sopra, essa si genera quando il corpo, spostandosi, si porta in zone dove il sistema di riferimento rotante, pur avendo
velocità angolare costante, varia la sua velocità lineare (perché cambia la distanza dal centro o dall'asse di rotazione). Naturalmente la Forza di Coriolis sarà data poi
semplicemente moltiplicando l'accelerazione di Coriolis per la massa del corpo (seconda legge della dinamica di Newton).

Le componenti dei vettori sono calcolate rispetto alle 3 direzioni ovest-est (direzione i, perpendicolare alla
figura), sud-nord (direzione j) e quota (direzione k), con tale terna centrata sul punto in movimento. Da
semplici considerazioni trigonometriche si vede che la velocità angolare della Terra ha pertanto
componenti Ω = (0, Ωcosφ, Ωsinφ), dove φ = latitudine. Invece le componenti della velocità del corpo nelle 3
direzioni i,j e k le chiameremo rispettivamente V = (u,v,z). Ora, la chiave per vedere come funziona
l'accelerazione (e quindi la forza) di Coriolis è quella di sviluppare il prodotto vettoriale, il che corrisponde a
calcolare la seguente matrice:

Il prodotto vettoriale in sé già ci dice che l'accelerazione di Coriolis è un vettore perpendicolare al piano formato
dai vettori Ω e V. Ma lo sviluppo del calcolo ci permette di individuare le sue singole componenti nelle 3 direzioni
spaziali (con cardine nel punto considerato, che ruota insieme alla Terra, il nostro sistema "mobile", non
inerziale) e studiare così gli effetti pratici della forza che ne consegue. Lo sviluppo della matrice porta alla
seguente formula nelle 3 componenti i, j e k del vettore accelerazione:

ac = -2Ω x V = i (2Ωv sinφ - 2Ωz cosφ) + j (-2Ωu sinφ) + k (2Ωu cosφ)

Come si può osservare, in generale l'accelerazione di Coriolis si manifesta in tutte e tre le direzioni dello spazio, in dipendenza dalla latitudine e dalla velocità e direzione del corpo in movimento. In particolare osserviamo come
la componente ovest-est dell'accelerazione di Coriolis dipenda dalle componenti v e z della velocità del corpo, quindi dalle componenti lungo sud-nord e lungo la quota, mentre le altre due componenti solo dalla componente
ovest-est. Per illustrare meglio quello che può succedere esaminiamo alcuni casi particolari.

La locomotiva

Ci troviamo nell'emisfero nord e abbiamo una locomotiva che viaggia lungo un parallelo, quindi esattamente in direzione est-ovest, o ovest-est. La velocità del nostro "corpo" avrà allora solo una componente e scriveremo che
V = (u,0,0). In questo caso abbiamo:

ac = -2Ω x V = j (-2Ωu sinφ) + k (2Ωu cosφ)

Dunque ci sarà una deviazione verso destra (verso nord o sud secondo se la locomotiva viaggia verso ovest o est rispettivamente) con una forza pari a F = 2mΩu sinφ, dove m è la massa della locomotiva. Abbiamo una forza
anche lungo la verticale (componente lungo k) pari a F = 2mΩu cosφ, verso l'alto se si viaggia verso est, verso il basso se si viaggia verso ovest. Ovviamente in realtà la locomotiva non devia da nessuna parte perché è
vincolata ai binari, tuttavia i binari questa forza la subiscono...

Caduta dei gravi

Stavolta V = (0,0,-z) in quanto nella caduta ovviamente non ci stiamo spostando nelle altre due direzioni. Il segno (-) è perché il corpo va verso il basso, mentre abbiamo definito come positiva la direzione verso l'alto. In
questo caso abbiamo:

ac = -2Ω x V = i (2Ωz cosφ)

Come avevamo già detto nell'articolo divulgativo, i gravi in caduta libera subiscono una deviazione verso est! Proviamo a fare un esempio numerico, supponendo che il corpo cada da una quota di 5000 metri. Sappiamo che se

il grave parte da fermo allora z = gt, con g = 9.81 m/s2 (accelerazione di gravità) e t è il tempo espresso in secondi. Il tempo di caduta da un'altezza h è pari a t = (2h/g)1/2 (trascurando l'attrito dell'aria). Così se h = 5000

metri otteniamo un tempo di caduta t = 31.93 s. Integrando ac da 0 a t otteniamo la velocità di Coriolis vc = Ωgt2 cosφ. Integrando ancora sempre da 0 a t abbiamo finalmente lo spostamento (che già sappiamo essere

verso est) sc = 1/3 Ωgt3 cosφ. Sostituendo i dati e ipotizzando di trovarci all'equatore (dove φ = 0) otteniamo circa 7.8 m.

Nei pressi dell'equatore

Spesso si sente dire che la Forza di Coriolis si annulla all'equatore ed è comunque molto debole nei pressi dello stesso. Questo non è completamente vero, ma lo diventa sotto certe ipotesi e punti di vista. Infatti, dalla
formula generale vediamo che se siamo all'equatore, allora φ = 0 e quindi sinφ = 0 e cosφ = 1. Sostituendo si ha:

ac = -2Ω x V = i (-2Ωz) + k (2Ωu)

Come si vede all'equatore l'accelerazione di Coriolis ha ancora 2 componenti, una lungo la verticale (come abbiamo visto nel caso della caduta dei gravi) e l'altra lungo i paralleli. Tuttavia quando si parla di cicloni e
anticicloni, il movimento prevalente delle masse d'aria al livello di sistema è sul piano orizzontale per cui z = 0. Di conseguenza resta ac = k (2Ωu), cioè non abbiamo più deviazioni sul piano orizzontale stesso e
quindi l'aria non è più in grado di invorticarsi. Per questo motivo non si hanno vortici all'equatore ed essi fanno molta fatica a formarsi vicino all'equatore. Quando si forma una perturbazione in queste zone essa può
acquisire un moto vorticoso sempre più evidente e importante mano a mano che la perturbazione stessa si allontana dall'equatore (vedi la formazione di cicloni tropicali, uragani e tifoni...)

Nella foto in alto l'uragano Isabel con lo schema del vortice causato dalla Forza di Coriolis.
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Figura 6.3: A sinistra: sistema di coordinate cartesiane locali, con versori i, j,k, utilizzato per il calcolo
delle componenti delle accelerazioni apparenti [Persson]. A destra: sezione meridiana della Terra e
calcolo delle componenti locali del vettore velocità angolare ⌦ [Centro Meteo].

Copernicanesimo presentò come evidenza principale proprio l’opuscolo del Gugliemini. Dopo
un dibattito tempestoso la Chiesa accolse la domanda del Settele e, nel 1822, tolse il bando per
tutti i Cattolici.

6.4 Accelerazioni apparenti*
Le leggi del moto possono essere scritte in due modi formalmente diversi facendo riferimento a
un sistema inerziale o, in alternativa, a un sistema rotante locale. Nel caso della Meteorologia è
opportuno riferire le equazioni a un sistema rotante solidale alla Terra se non altro perché, come
si è ripetutamente osservato, le previsioni del tempo interessano i “terrestri”.

Gli sviluppi algebrici necessari al passaggio dal sistema di coordinate inerziale al sistema di
coordinate rotante solidale alla Terra, fanno comparire due accelerazioni “apparenti”: quella
centrifuga acen, già presa in esame nel Paragrafo 6.2, e quella di Coriolis acor, considerata nel
seguito di questo paragrafo.

Con riferimento alla Figura 6.3 a sinistra, omettendo per semplicità gli sviluppi algebrici,
si può passare subito all’esame del risultato finale scrivendo la relazione che intercorre tra
l’accelerazione nel sistema rotante aR e l’accelerazione nel sistema inerziale aI:

aR = aI � ⌦ ⇥ (⌦ ⇥ r) � 2⌦ ⇥ vR (6.1)

In tale relazione, ⌦ è il vettore velocità angolare, r è il vettore posizione, vR è il vettore della
velocità misurata nel sistema rotante e [⇥] è il simbolo che indica il prodotto vettoriale.

Il significato fisico della (6.1) è che per calcolare l’accelerazione nel sistema rotante aR bi-
sogna sommare algebricamente all’accelerazione aI, determinata in base alle leggi di Navier-
Stokes (espressione della legge di Newton nel moto dei fluidi), due accelerazioni apparenti:
quella centrifuga acen = �⌦ ⇥ (⌦ ⇥ r) e quella di Coriolis acor = �2⌦ ⇥ vR.
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6.4.1 Espressione alternativa dell’accelerazione centrifuga*

Al secondo membro della (6.1) è immediato identificare il secondo termine con l’accelerazione
centrifuga acen. Infatti, se R? è la distanza del punto dall’asse di rotazione, allora si ha:

⌦ ⇥ r = ⌦ ⇥ R?

Utilizzando l’identità vettoriale:

⌦ ⇥ (⌦ ⇥ R?) = (⌦ · R?)⌦ � (⌦ · ⌦)R? = 0 � ⌦2R?

dove il simbolo [·] indica il prodotto scalare di due vettori, si ottiene:

acen = �⌦ ⇥ (⌦ ⇥ r) = ⌦2R? (6.2)

che è l’espressione cercata in quanto già anticipata nella Figura 6.1 a destra.

In realtà, la (6.2) è più precisa dal punto di vista matematico in quanto R? è il vettore orientato
verso l’esterno che esprime la distanza perpendicolare del punto dall’asse terrestre (espressa
in forma vettoriale, ovvero in valore assoluto, direzione e verso e non, semplicemente, come
raggio del parallelo su cui si trova il punto).

A conclusione del paragrafo è opportuno notare che, in base alla (6.2), l’accelerazione cen-
trifuga non dipende da vR, ma solo da R? e da ⌦2 in quanto agisce anche sulle masse ferme
rispetto al sistema rotante.

6.4.2 Accelerazione di Coriolis*

Il terzo termine al secondo membro della (6.1) esprime matematicamente l’accelerazione di
Coriolis:

acor = �2⌦ ⇥ v (6.3)

che, a questo punto, si può scrivere con notazione alleggerita eliminando il pedice R della
velocità in quanto non sussistono dubbi sul fatto che la velocità vada misurata nel sistema
rotante.

In base alla (6.3), l’accelerazione di Coriolis dipende dal prodotto vettoriale [⇥] della ve-
locità angolare del sistema rotante ⌦ per la velocità v delle masse in movimento e, di con-
seguenza, agisce solo sulle masse in movimento rispetto al sistema rotante (a differenza della
accelerazione centrifuga che agisce anche sulle masse ferme).

Inoltre, in armonia con il significato fisico del prodotto vettoriale illustrato nel Paragrafo
6.4.3, si può affermare che l’accelerazione di Coriolis tende a spostare verso destra, rispetto alla
velocità v, le masse in movimento nell’emisfero nord dove la rotazione terrestre ⌦ è antioraria
(vista dall’alto sopra il Polo Nord). Per contro, l’accelerazione di Coriolis tende a spostare verso
sinistra, rispetto alla velocità v, le masse in movimento nell’emisfero sud dove la rotazione
terrestre ⌦ è oraria (vista dall’alto sopra il Polo Sud).
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Infine si può osservare che, nella valutazione del prodotto vettoriale (6.3), conviene utilizzare
un sistema di coordinate locali come quello definito nella Figura 6.4 a sinistra poiché, come
si è detto più volte, qui interessa il punto di vista degli osservatori solidali alla Terra. In tale
sistema, la velocità v ha tre componenti (tradizionalmente indicate con u, v e w), per cui si può
scrivere:

v = ui + vj + wk (6.4)

In coordinate locali, invece, il vettore velocità angolare ⌦ ha due sole componenti, facilmente
esprimibili facendo riferimento alla sezione meridiana evidenziata nella Figura 6.4 a destra. In
questo modo si ottiene la relazione:

⌦ = ⌦yj + ⌦zk = ⌦ cos 'j + ⌦ sen 'k (6.5)

nella quale, per alleggerire le notazioni, si è posto ancora ⌦ ⌘ |⌦|.
Come si vedrà meglio nel Paragrafo 6.4.3, il prodotto vettoriale (6.3) può essere espresso

anche sotto forma di determinante della matrice costituita da una prima riga contenente i versori
degli assi delle coordinate locali, una seconda riga contenente le componenti del vettore velocità
angolare ed una terza riga contenente le componenti del vettore velocità lineare:

ac = �2⌦ ⇥ V = � det

2

4
i j k
0 2⌦ cos ' 2⌦ sen '

u v w

3

5

= �(2⌦w cos ' � 2⌦v sen ')i � 2⌦u sen 'j + 2⌦u cos 'k (6.6)

La relazione (6.6) è l’espressione più generale dell’accelerazione di Coriolis, valida in tutte le
circostanze e per tutte le deviazioni subite dalle masse in movimento in qualsivoglia sistema ro-
tante. Nelle applicazioni meteorologiche, tuttavia, è prassi comune semplificare la (6.6) per me-
glio adattarla al calcolo delle deviazioni subite dalle masse d’aria in movimento nell’atmosfera
e/o dalle masse d’acqua in movimento negli oceani.

Approssimazioni “meteorologiche”

Come si è anticipato, nello studio degli effetti dell’accelerazione di Coriolis in Meteorologia, è
conveniente introdurre due approssimazioni. La prima, consiste nel trascurare la componente
verticale della velocità w, che è dell’ordine dei centimetri al secondo, rispetto alle componenti
orizzontali u e v che sono dell’ordine dei metri al secondo. La seconda, già implicita in molte
considerazioni precedenti, consiste nel trascurare la componente verticale della accelerazione
di Coriolis in quanto soverchiata dalla componente verticale dell’accelerazione di gravità.

A tal fine, tenendo conto delle due approssimazioni:

w ⇡ 0 2⌦u cos ' ⌧ g (6.7)

e, quindi, trascurando nella (6.6) i termini 2⌦w cos ' e 2⌦u cos 'k, si ottiene l’espressione
semplificata della accelerazione di Coriolis alla quale si fa riferimento in Meteorologia:

ac ⇡ 2⌦v sen 'i � 2⌦u sen 'j = 2fvi � 2fuj (6.8)
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6.4. Accelerazioni apparenti*

Figura 6.4: A sinistra: la relazione spaziale tra i vettori a, b e il prodotto vettoriale a ⇥ b è data
dalla regola della mano destra. A destra: l’area del parallelogramma individuato dai vettori a e b è
proporzionale al valore assoluto del loro prodotto vettoriale [Wikipedia].

In tale espressione:
f = 2⌦ sen ' (6.9)

è il parametro di Coriolis che compare in gran parte dei modelli dinamici dei sistemi atmosferici
e oceanici.

Caduta dei gravi

Evidentemente le approssimazioni meteorologiche non si possono applicare all’analisi della
caduta dei gravi da una torre, riportata nel Paragrafo 6.3.1 poiché, in quel caso, la componente
verticale della velocità w non è certamente trascurabile. Posto comunque u = v = 0 nella
relazione (6.6) si ottiene:

ac = �2⌦w cos 'i (6.10)

che, nell’emisfero settentrionale, sta ad indicare una deviazione verso ovest che cresce con la
velocità di caduta, ovvero con la altezza della torre, mentre decresce con la latitudine.

6.4.3 Richiami di algebra dei vettori*

Il prodotto vettoriale di due vettori a e b è definito come:

a ⇥ b = |a||b| sen ✓ (6.11)

La relazione spaziale tra i vettori a, b e il loro prodotto vettoriale a ⇥ b è data dalla regola
della mano destra richiamata nella Figura 6.4 a sinistra, mentre il valore assoluto del prodotto
vettoriale è proporzionale all’area del parallelogrammo che i vettori stessi individuano, come
mostrato nella Figura 6.4 a destra.
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Dalla definizione (6.11) derivano immediatamente le regole:

i ⇥ i = j ⇥ j = k ⇥ k = 0 (6.12)

e
i ⇥ j = k j ⇥ k = i k ⇥ i = j (6.13)

che governano i prodotti tra i versori degli assi cartesiani.

I vettori a e b si possono scrivere come somme delle loro componenti lungo gli assi cartesiani:

a = axi + ayj + azk b = bxi + byj + bzk (6.14)

Poiché vale la proprietà distributiva, il prodotto vettoriale a⇥b può essere facilmente sviluppato
e, applicando le regole (6.12) e (6.13), dopo alcuni passaggi algebrici, può essere scritto nella
forma:

a ⇥ b = (aybz � azby)i + (azbx � axbz)j + (axby � aybx)k (6.15)

Alternativamente, in modo più facile da ricordare, il risultato finale può essere ottenuto cal-
colando il determinante della matrice simbolica formata da una prima riga contenente i versori
degli assi cartesiani, una seconda riga contenente le componenti del vettore a ed una terza riga
contenente le componenti del vettore b:

a ⇥ b = det

2

4
i j k

ax ay az

bx by bz

3

5 = (aybz � azby)i + (azbx � axbz)j + (axby � aybx)k (6.16)

In questo modo si verifica anche la validità del metodo di calcolo dell’accelerazione di Co-
riolis suggerito nella (6.6).
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