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Estabilidad estatica y
empuje hidrostatico
sobre una burbuja




Equilibrio hidrostatico

Decimos que ¢l aire estd en equilibrio hidrostético, cuando sobre el mismo
la fuerza neta vertical es nula. En estas condiciones, sucede que la fuerza debida
al gradiente vertical de presidn estd justamente equilibrada por la de la gravedad
(fig. 3.1). En tal equilibrio ocurre que

op_ _ 3.1
57 pg, (3.1}

que es la bien conocida ecuacidon hidrostatica,
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El signo negativo en (3.1) asegura que la presion disminuye al aumentar la altura.
Debido a que p=1/a la ecuacidon puede ser reordenarse para dar

gdz = —adp

Si la presion en la altura z es p(z), por encima de un punto fijo de la Tierra tenemos

plw) o0
- j dp = j gpdz
(z) 2

P

0, ya que p(o0) =0
p(z) = j gpdz
Fi

Es decir, la presion a la altura z es igual al peso del aire en la columna vertical de
seccion transversal de area unitaria situada por encima de ese nivel. Si la masa de la
atmosfera de la Tierra se distribuyera uniformemente a lo largo del globo,
conservando la topografia de la Tierra en su forma actual, la presion a nivel del mar
seria de 1,013x10° Pa 0 1013 hPa, lo que se conoce como I atmdsfera (o 1 atm ).



Geopotencial

El geopotencial ® en cualquier punto de la atmosfera se define como el trabajo que
se debe hacer en contra del campo gravitacional de la Tierra para elevar una masa
de 1 kg desde el nivel del mar hasta ese punto. En otras palabras, @ es el potencial
gravitacional por unidad de masa. Las unidades de geopotencial son J kg! o m? s,
La fuerza (en Newtons) que actiia sobre 1 kg a una altura z sobre el nivel del mar es
numéricamente igual a g. El trabajo (en J) para elevar 1 kg de masa desde z hasta
z+dz es g dz; por lo tanto

dd = gdz
0, usando la eq. hidrostatica

d® = gdz = —adp

El geopotencial d(z) a la altura z esta dada por

®(z) = jzgdz

donde el geopotencial ®(0) al nivel del mar (z = 0) tiene, por convencion, valor
cero. El geopotencial en un punto particular en la atmosfera s6lo depende de la
altura de ese punto y no del camino a través del cual se desplaza la masa unidad
para calcular el trabajo efectuado hasta alcanzar ese punto. El trabajo realizado por
una masa de 1 kg desde el punto 4 con geopotencial @, al punto B con geopotencial
Dyes Oy- D,



Podemos definir también la altura geopotencial Z como

donde g, es la aceleracion media global de la gravedad en la superficie de la Tierra
(tomada como 9,81 m s?). La altura geopotencial se utiliza como coordenada
vertical en la mayoria de aplicaciones atmosféricas en las que la energia desempefia
un papel importante (por ejemplo, en movimientos atmosféricos a gran escala). Se
puede ver de la Tabla siguiente que los valores de z y Z son casi los mismos en la
atmosfera inferior donde g, = g.

Table 3.1 Values of geopotential height (Z) and acceleration
due to gravity (g) at 40° latitude for geometric height (z)

z (km) Z (km) g(ms~2)
0 0 9.81
1 1.00 9.80
10 9.99 9.77
100 08.47 9.50
500 463.6 8.43



En la practica meteorologica no es conveniente hacer uso de la densidad de un gas,
p, valor que generalmente no se mide. Usando la eq. de estado para eliminar p de la
hidrostatica, obtenemos
o _ _pP8 _ __ P8
9z RT R;T,

(3.2)

Reordenando y usando la definicion de geopotencial

d d
d® = gdz = -RTL = —R, 7,2
p P
Si ahora integramos entre los niveles de presion p, y p,, con geopotenciales @, y @,
respectivamente,
@, o
j AP = — j R,T, %
o, p1 p
0



Dividiendo ambos miembros de la Gltima ecuacion por g, e invirtiendo los limites
de limites de integracion

P
_Ra | ap (3.2")

Zy, — 74
9o Jp P

Esta diferencia Z, - Z, se denomina el espesor (geopotencial) de la capa entre los
niveles de presion p, y p,.

Altura de escala y ecuacion hipsométrica

Para una atmosfera isotérmica (o sea de temperatura constante con la altura), si se
desprecia la correccion de la temperatura virtual, la eq. anterior se convierte en

Zy — Zy = Hln(p1/p2)

P =p1exp[—(22 I;Z”] (33)

donde
RT

H=—=293T
go



H se llama altura de escala.

Debido a que la atmodsfera estd bien mezclada por debajo de la tropopausa, las
presiones y las densidades de los gases individuales disminuyen con la altitud a la
misma velocidad y con una altura de escala proporcional a la constante de los gases
R (y por lo tanto inversamente proporcional al peso molar aparente de la mezcla). Si
tomamos un valor de 7, de 255 K (el valor medio aproximado de la troposfera y la
estratosfera), la altura de escala H para el aire en la atmoésfera a partir de la eq.
anterior es de aproximadamente 7.5 kilometros.

Por encima de la tropopausa la distribucion vertical de los gases es controlado en
gran medida por la difusion molecular y se puede definir una altura de escala para
cada uno de los gases individuales en el aire. Debido a que para cada gas la altura de
escala es proporcional a la constante del gas por unidad de masa, que varia
inversamente con el peso molar del gas, las presiones (y densidades) de gases mas
pesados caen mas rapidamente con la altura por encima de la tropopausa que las de
los gases mas ligeros.



Ejercicio 3.2. Si la relacion entre la densidad del numero de atomos de oxigeno y la
densidad del numero de datomos de hidrogeno a una altura geopotencial de 200 km
sobre la superficie de la Tierra es de 10°, calcular la relacion de las densidades
numeéricas de dtomos de estos dos componentes a una altura geopotencial de 1400
km. Suponga una atmosfera isotérmica entre 200 y 1400 km, con una temperatura

de 2000 K.

La temperatura de la atmosfera en general varia con la altura y la correccion de la
temperatura virtual no puede despreciarse siempre. En un caso mas general, (3.2°)
puede integrarse si definimos una temperatura virtual media con respecto a p, como

se muestra en la Fig. 3.2. Esto es,
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Fig. 3.2 Vertical profile, or sounding, of virtual temperature.
If area ABC = area CDE, T, is the mean virtual temperature
with respect to In p between the pressure levels p; and ps.



De (3.2°)y (3.4):

R.T
Z,— 7, = Hln(pl) Salvyy (pl)
P2 Jo P2

que se llama ecuacion hipsomeética.

Ejercicio 3.3. Calcular la altura geopotencial de la superficie de presion de 1000
hPa cuando la presion a nivel del mar es de 1014 hPa. La altura de escala de la
atmosfera puede tomarse como 8 km.

Espesores y altura de las superficies de presion constante

Dado que la presion disminuye monotonamente con la altura, las superficies de
presion (es decir, superficies imaginarias en las que la presidon es constante) nunca
se cruzan. Se puede observar a partir de la ecuacion hipsométrica que el espesor de
la capa entre dos superficies de presion p, y p, es proporcional a la temperatura
virtual media de la capa. Se puede visualizar que conforme T, aumenta, el aire entre
los dos niveles de presion se expande y la capa se vuelve mas gruesa.



Ejercicio 3.4. (a) Calcular el espesor de la capa entre las superficies de presion
1000 y 500 hPa (a) en un punto en los tropicos donde la temperatura virtual media
de la capa es de 15 °C y (b) en un punto en las regiones polares donde la
temperatura virtual media correspondiente es de -40 ° C.

Antes de la llegada de la teledeteccion por radidmetros a bordo de satélites, el
espesor se evalud casi exclusivamente a partir de datos de radiosonda, que
proporcionan mediciones de la presion, la temperatura y la humedad en diferentes
niveles en la atmosfera. La temperatura virtual 7, se calculaba en cada nivel y los
valores medios de varias capas se calculaban utilizando el método grafico ilustrado
en la Fig. 3.2. Usando sondas de una red de estaciones, fue posible construir mapas
topograficos de la distribucion de la altura geopotencial para superficies de presion
seleccionados. Estos calculos, que inicialmente se realizaron por los observadores
que trabajan en el lugar, ahora se encuentran incorporados a sofisticados protocolos
de asimilacion de datos.



Al pasar de una superficie de presion dada a otra situada por encima o por debajo de
ella, el cambio en la altura geopotencial esta relacionado geomeétricamente con el
espesor de la capa, que a su vez, es directamente proporcional a la temperatura
virtual media de la capa. Por lo tanto, si la distribucion tridimensional de
temperatura virtual es conocida, junto con la distribucion de la altura geopotencial
en una superficie de presion, es posible deducir la distribucion de la altura
geopotencial de cualquier otra superficie de presion. La misma relacion
hipsométrica entre el campo de temperatura en tres dimensiones y la forma de la
superficie de presion se puede utilizar de una manera cualitativa para obtener
algunas 1deas utiles en la estructura tridimensional de las perturbaciones
atmosfericas, como se ilustra por los siguientes ejemplos.
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Fig. 3.3 Cross sections in the longitude-height plane. The

solid lines indicate various constant pressure surfaces. The

sections are drawn such that the thickness between adjacent

pressure surfaces is smaller in the cold (blue) regions and

larger in the warm (red) regions.

1. El aire cerca del centro de un huracan es
mas caliente que su entorno. En consecuencia,
la intensidad de la tormenta (tal como se mide
por la depresion de las superficies isobaricas)
debe disminuir con la altura (Fig. 3.3a). Los
vientos en dichos ntcleos calientes siempre
exhiben su mayor intensidad cerca del suelo y
disminuyen a medida que aumenta la altura
sobre el suelo.

11. Algunas bajas de nivel superior no
se extienden hacia abajo hasta la tierra,
como se indica en la figura. 3.3b. Se
deduce de la ecuacion hipsométrica
que estos minimos de presion deben
ser de nucleo frio por debajo del nivel
en el que alcanzan su mayor intensidad
y nucleo caliente por encima de ese
nivel, como se muestra en la Fig. 3.3b.



Energia estatica seca

Vimos que cuando una capa de aire que se encuentra en reposo y en equilibrio
hidrostatico se calienta, por ejemplo por radiacion, el peso del aire que se encuentra
arriba presionando hacia abajo sobre el mismo, se mantiene constante. Por lo tanto,
el calentamiento es a presion constante. La energia anadida al aire se libera en
forma de un aumento de la entalpia o calor sensible, y ..

dq = dh = c,dT

Podemos escribir una expresion mas general, aplicable a una parcela de aire en
movimiento, cuya presion cambia a medida que sube o baja en relacion con el aire
circundante.

Combinando las expresiones

dd = gdz = —adp |

dq = dh — adp - dg = d(h + ®) = d(cpT + @)
h = cpT

—

Por lo tanto, si el material es una parcela de aire de masa fija que se esta moviendo
sobre en una atmosfera hidrostatica, la cantidad (2 + @), que se denomina energia
estdtica seca, es constante siempre que la parcela ni gane ni pierde calor (es decir,

dqg =0).



Reduccion de la presion a nivel del mar

En regiones montafiosas la diferencia de presion en la superficie de una estacion de
observacion a otra se debe en gran parte a diferencias en la elevacion. Para aislar la
parte del campo de presion que se debe al paso de sistemas meteorologicos, es
necesario reducir las presiones a un nivel de referencia comin. Para este fin, se
utiliza normalmente el nivel del mar.

Tomemos los subindices g y 0 para referirnos a las condiciones sobre el terreno y a
nivel del mar (Z = 0), respectivamente. Luego, para la capa entre el nivel de la
superficie del mar y de la Tierra, la ecuacion hipsométrica toma la forma

1. Po
Z,=HIn—

Pg

que puede resolverse para obtener la presion a nivel del mar

Po = Pg €Xp (é) = Pg €Xp (gnZg)
’ 7 H ’ RdTu




Si Z, es pequefia, la altura de escala puede evaluarse a partir de la temperatura del
suelo. Ademas, si Z /H « 1, la exponencial en la eq. anterior se puede aproximar
por 14 Z,/H , en cuyo caso se convierte en

Debido a que p, = 1000 hPay H = 8000 m , la correccion de la presion (en hPa) es
aproximadamente igual a Z, (en metros) dividido por 8. En otras palabras, para
altitudes de hasta unos pocos cientos de metros por encima (o por debajo) el nivel
del mar, la presion disminuye en aproximadamente 1 hPa por cada 8 m de ascenso
vertical.



Gradiente adiabatico seco

Cuando el aire seco experimenta una variacion adiabatica de presion:

6,dT = % dp. de (1.22)

De modo que para el aire seco que asciende, expansionindose:

dT _R'Tdp
dz ¢, p dz’

(3.5)

En una burbuja, o paquete de aire, no confinado, la presién se ajustard inmedia-
tamente a la presion ambiental, de modo que:

dp ap _ 3.6)

P =g (3.7)

siendo 7’ la temperatura ambiente,



Combinando estas ecuaciones se obtiene:

Teniendo en cuenta que la temperatura de la burbuja no serd muy distinta de la
que exista en ¢l ambiente, T/T" ~ 1, y el resultado anterior se simplifica:

-‘—i—.-]::-—g.—!——r, _ - : (3.8)

donde T = g/c, = 0,98 °C/ 00w =~ 1 °C/100 m, representa e! gradiante adiabé-
fico seco; es, por tanto, la velocidad a la que disminuye la temperatura con la
altura, en un proceso de ascensién adiabética. Puede demostrarse que el gra-
diente adiabético, para el aire himedo (pero no saturado) es igual también a T,
con bastante aproximacién.



Empuje hidrostatico sobre una burbuja

Consideremos una burbuja, o paquete, de aire cuyo volumen sea V, esté
a la temperatura T y tenga una densidad p. Dicha burbuja desplaza a un volumen
igual de aire ambiental, 2 la temperatura T’ y. densidad p’. La fuerza vertical,
hacia abajo, que actGa sobre la burbuja es pgV; la aniloga sobre el aire despla-
zado serd p’gV. En cambio, la fuerza vertical hacia arriba es idéntica para la
burbuja y para el aire desplazado, — V(9p/dz). En consecuencia, ¢l empuje neto
vertical (hacia arriba) es Vg(p’ — p); de modo que por unidad de masa, el em-
puje hidrostatico es "

o t2) 75T

Naturalmente, dicha fuerza es positiva cuando la burbuia se encuentra mis ca-

liente que el ambiente y negativa cuando estd mdés fria. La férmula (3.9) puede
generalizarse al aire hiimedo, para lo que bastard simplemente, sustituir la tem-
peratura por la temperatura virtual,



Criterios de estabilidad para aire seco

Una de las aplicaciones mds frecuentes del pradiente adiabdtico seco, es
con vistas al estudio de la estabilidad de las capas atmosféricas, frente al despla-
zamiento vertical de una burbuja. Si tras un pequefio desplazamiento vertical de
la burbuja, ésta se encuentra sometida a una fuerza restauradora, que tiende a
acelerarla hacia su posicién original, la capa, o estrato, diremos que es estable;
mientras que si deépués del desplazamiento, la burbuja se encuentra sometida a
una fuerza que actia en la misma direccién del desplazamiento, el estrato re-
sulta ser inestable. De modo que el hecho de que una capa sea o no estable,
depende del gradiente térmico ambiental, eés decir de la disminucién de la tem-
peratura, con la altura, en dicha capa o estrato.

Consideremos un paquete de aire que inicialmente se encuentra a la tem-
peratura ambiente 7. Si cs desplazado, adiabaticamente, hacia arriba, de una
distancia Az se enfriard en I'Az, y con ello su temperatura quedard reducida a
T — T'Az, Designemos por v al gradiente térmico ambiental, es decir

_(ﬂ-)_
az) "



que no debe ser confundido con un gradiente térmico correspondiente a un pro-
ceso. Al nivel Az, por encima de la cota inicial en la que se encuentra la bur-
buja, la temperatura ambiente es T — yAz. En consecuencia, el exceso de tem-
peratura de la burbuja, respecto al ambiente, serd Az(y —T). Cuando esta
magnitud sea positiva, el paquete o burbuja estard mas caliente que el aire situa-
do a su alrededor y, segin (3.9), serd acelerado hacia arriba; en consecuencia el
aire es inestable siempre que y — I' > 0. Viceversa, la burbuja estard sometida
a una fuerza recuperadora (hacia abajo), siempre que y — T < 0. En el caso
particular de que suceda que y = T, sobre la burbuja desplazada no actia nin-
gin empuje. Los criterios de estabilidad para el aire seco pueden ser resumi-

dos asi:
Ae B B
I
I A Vo) II I
y<I Estable £ ) £ Lo
o I 1 o | | y
2 I v r 2 L
d | 1 I
y=T Neutro L — :
Ta Tp Tg Ta
Temperature =— Temperature =—
v>T Inestable () (b)

Fig. 3.12 Conditions for (a) positive static stability (Y < T'))

and (b) negative static instability (y > I'y) for the displace-
ment of unsaturated air parcels.



Ejercicio 3.11. Una parcela de aire no saturada tiene
densidad p' y temperatura T', y la densidad y
temperatura del aire ambiente son py T. Derivar una
expresion para la aceleracion vertical de la parcela
de aire en téerminos de T, T', y p.

Ejercicio 3.12. La parcela de aire en la Fig. 3.12a se
desplaza hacia arriba de su nivel de equilibrio en z°
= () por una distancia z‘ a un nuevo nivel donde la
temperatura ambiente es 1. Luego se la deja libre.
Obtenga una  expresion que describa el
desplazamiento vertical posterior de la parcela de
aire en funcion del tiempo en términos de 1T, el
gradiente vertical del aire ambiente (y), y el
gradiente adiabatico seco (I).

En ocasiones las parcelas de aire se someten a
oscilaciones de flotabilidad en asociacion con las
ondas de gravedad. Las ondas de gravedad pueden
provocarse por el flujo de aire sobre terreno
montafioso, como en la fotografia superior o por una
intensa perturbacion local, como se muestra en la
fotografia inferior.

Fig. 3.14 Gravity waves, as revealed by cloud partterns.
The upper photograph, based on NOAA GOES 8 visible
satellite imagery, shows a wave pattern in west to east
(right to left) airflow over the north-south-oriented moun-
tain ranges of the Appalachians in the northeastern United
States. The waves are transverse to the flow and their hori-
zontal wavelength is ~20 km. The atmospheric wave pat-
tern is more regular and widespread than the undulations
in the terrain. The bottom photograph, based on imagery
from NASA’s multiangle imaging spectro-radiometer
(MISR), shows an even more regular wave pattern in a thin
layer of clouds over the Indian Ocean.



Ejercicio 3.13. Una capa de aire no saturado fluye sobre terreno montarioso en el
que las cumbres estan separadas 10 km entre si en la direccion del flujo. El
gradiente vertical es de 5 °C km™! y la temperatura es de 20 °C. Para qué valor de
velocidad del viento U, el periodo del forzante orogrdfico (es decir, inducido por el
terreno) coincidird con el periodo de la oscilacion de flotabilidad?

Las capas de aire con gradientes de
temperatura negativos (es decir,
aumento de la temperatura con la
altura) se denominan inversiones. Es
claro de la discusion anterior que estas
capas estan caracterizadas por una muy
fuerte  estabilidad estatica. Una
inversion de bajo nivel puede actuar
como una '"tapa" que atrapa la
contaminacion del aire por debajo de
ella (Fig. 3.15). La estructura en capas
estratificadas de la estratosfera se
deriva de que ¢&sta presenta una
inversion en el perfil vertical de
temperatura.

Fig. 3.15 Looking down onto widespread haze over south-

ern Africa during the biomass-burning season. The haze is
confined below a temperature inversion. Above the inversion,

the air is remarkably clean and the visibility is excellent.
(Photo: P. V. Hobbs.)



Los criterios de estabilidad pueden expresarse también en funcion de la temperatura
potencial. A partir de la ecuacion (1.24)

160 13T _kap 1 .
6oz Toz paz_T(r ) (3.10)

donde hemos utilizado (3.1), (3.8) y la ecuacién de estado. Por tanto, las condi-
ciones de estabilidad pueden ser también expresadas de la siguiente forma:

99 >0 ESTABLE

9z

a0

a7 = 0 NEUTRO O INDIFERENTE
o8

— <) INESTABLE
dz



El gradiente pseudoadiabatico

Ejercicio 3.50. Obtenga una expresion para la tasa de cambio de la temperatura
con la altura (I',) de una masa de aire sometida a un proceso adiabdtico saturado.

Suponga que

es pequerio comparado con 1.

En base al ejercicio anterior se ve que

1_pLaawS .
I, =T P~
S 1+£0WS_1+L6WS
c, dT » OT

Y usando la definicion de w, y la ecuacion de Clausius-Clapeiron

L+ r
=T ; ~ > (3.12)
1+ Leewy 1+ Leewy
c,R'T? c,R'T?



Se observa, a partir de la (3.12) que T, < T, siempre que Lg > ¢,7. Debido sl

elevado valor de L para el agua, en la atmésfera dicha desigualdad se satisface
siempre.

Criterios de estabilidad para el aire humedo

Cuando una burbuja saturada se desplaza hacia arriba, su temperatura dis-
minuird, pero lo hard al ritmo correspondiente al gradiente pseudoadiabético. Si
el gradiente ambiental es superior al pseudoadiabético, la burbuja se encontraré
més caliente que su entorno y resultard acelerada en la direccién de su despla-

zamiento. Dicho aire serd inestable, respecto al desplazamiento pseudoadiabético
de la burbuja. Considerando la posibilidad de que se produzca condensacién, du-
rante la ascencion, caben cinco tipos de estabilidad para el caso del aire hiimedo:

y<T, ABSOLUTAMENTE ESTABLE

y=T, NEUTRO O INDIFERENTE SATURADO
F,<y<T CONDICIONALMENTE INESTABLE

vy=TI NEUTRO O INDIFERENTE SECO

y>T ABSOLUTAMENTE INESTABLE



Inestabilidad convectiva

El peso de una columna de aire, de secci6n transversal unidad, que se¢ ex-
t.lE-I]dE- desde una cota donde la presion es p; hasta otra donde vale p,, s igual a
(p; —— p2). Vamos a considerar desplazamientos verticales de tal columna, en el
supuesto de que su peso se mantiene constante. (Como g puede considerarse cons-
tante, con aceptable aproximacién, esto equivale a decir que los desplazamientos
verticales tienen lugar sin que varie la masa). En tal caso, Ap = p; —p» e€s
constante.

En virtud de la ecuacién hidrostatica, la altura de la columna y su espesor
medido en diferencia de presion, estan relacionados por Ap = gpAz, siendo p
la densidad media del aire en la columna. Como la densidad, p, disminuye con la
altura, es evidente que ¢l ascenso de la columna debe llevar consigo un alarga-
miento de la misma, mientras que una contraccién acompanari al descenso. Gene-
ralmente la estabilidad del aire viene afectada por este tipo de proceso.



Consideremos, en primer lugar, el caso del aire seco; antes del desplazamien-
to la estabilidad viene medida por 20/0z, de acuerdo con el criterio establecido

anteriormente. Sucede que a lo largo de un pequeiio intervalo de altura, 9z, la
temperatura potencial varia en 8§ = (08/07)8z;, para este estrato elemental, 50
permanece constante en los desplazamientos adiabéticos. No obstante, cuando el
estrato sube, con todas las condiciones restrictivas supuestas, §z aumentard, a
consecuencia del alargamiento, que como vimos tiene lugar, y de esto se deduce
que (00/0z) debe disminuir. Por otra parte, si la columna de aire desciende
00/0z debe aumentar; una excepcidén se da en el caso de que el aire se encuentre

en condiciones de ncutralidad, pues entonces sucede que (98/9z) = 0, antes y
después del desplazamiento.

Estos resultados ponen de manifiesto que el ascenso no afecta la estabilidad
de un estrato en el que inicialmente exista estabilidad neutra. Una capa, inicial-

mente inestable, pierde, en cambio, parte de su inestabilidad; mientras que otra
que sea inicialmente estable, resulta tras el ascenso, menos estable. En una
palabra, la ascension hace que el gradiente térmico tienda hacia el gradiente
adiabatico seco. Lo contrario tiene lugar cuando un estrato desciende, pues en
tal caso su gradiente térmico se aleja cada vez mas del adiabatico.



Este efecto puede comprenderse facilmente mediante un diagrama termodi-
namico. En la figura 3.2 puede verse un estrato de 100 mb de espesor, antes y
después del ascenso, para las tres posibles condiciones de estabilidad. Es digno
de subrayar que un aire, inicialmente estable, sigue siéndolo tras €l ascenso.

INESTABLE

INDIFERENTE

Fic. 3.2. Efecto de la ascension sobre la estabilidad de un estrato (caso de aire
seco). .



La ascension de una columna de aire himedo, hasta que resulta totalmente
saturada, también afecta a su estabilidad, pero existe una notable diferencia entre
el aire seco y el hiimedo, y es que este 1ltimo, supuesto inicialmente estable, puede
llegar a ser absolutamente inestable o condicionalmente inestable, por la ascencion.
Como puede verse en la figura, esto no ocurre con el aire seco.

De una columna de aire que se ha transformado en inestable, mediante un
proceso ascencional hasta alcanzar la saturacion, se dice que es convectivamente
inestable. (Algunos textos usan la expresion potencialmente inestable). Los crite-
rios de estabilidad convectiva pueden expresarse en funcion del gradiente de la
temperatura potencial del termémetro hiimedo.

ab.. aT,,
—=>0 CONVECTIVAMENTE ESTABLE ——=<r
az dz

a7,
88w _ CONVECTIVAMENTE NEUTRO Zw_r
dz dz
36 arT,.
—~ <  CONVECTIVAMENTE INESTABLE —— =T,

dz dz



Estos criterios se comprenden mejor refiriéndolos al tefigrama (Fig. 3.3).
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Fie, 3.3. Explicacién del criterio para la inestabilidad convectiva. En cada caso el
estrato, situado entre 900 y 1000 mb es elevado a 700 mb, produciéndose condensa-
cion en toda la masa del aire ascendente, En el caso A, 90./9z > 0 y el ascenso,
hasta determinar la condensacién produce una estabilizacién del estrato, En el caso B,
existe estabilidad ncutra convectiva, con Mw/2z = 0. El caso C, con 2.0/9z < 0,
es convectivamente inestable.



