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El grupo 5 consta de 2 miembros, aunque tanto el trabajo como el informe se han desarrollado de manera 
independiente. 

 
  
 Los puntos tratados en el radiosondeo son:  
 

a) Curvas de estado p-T y p-Td 
 

El resultado de representar la presión frente a la temperatura del 
termómetro seco es lo que se muestra en la siguiente gráfica: 
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Gráfica 1 
 
Se ha comprobado que la humedad relativa en  la base de las inversiones 

térmicas que están a niveles mayores de los 700 mb, es muy superior que la humedad 
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relativa existente por encima de la base de la inversi�n ; ello es debido a que la inversi�n 
térmica frena cualquier movimiento vertical. 

 
Si representamos ahora la presi�n frente a la temperatura de roc�o, Td, 

obtenemos:
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 Gr� fica 2 
 

 Si mostramos las dos anteriores en una misma representaci�n, tenemos la 
Gr� fica 3. 
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Gr� fica 3 
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Nota: anteriormente se pon�a como l�mite los 700 mb porque, a niveles 
de presi�n menores, el vapor de agua existente es pr�c ticamente nulo, luego si no hay 
vapor de agua no viene al caso hacer una comparaci�n.  

 
 

b) Construir la curva p-qe 
 

La Tabla 1 muestra los valores que toma la temperatura potencial 
equivalente qe, en aquellos niveles en los que hay cambio en el gradiente térmico 
vertical. 

 
Tabla 1 

Presión 
(mb) 

1008.2 893.4 868.1 783.8 767.7 750.9 734.8 718.8 272 255.4 129.3 118.9 108.7 102.2 

qqe (ºC) 58 48 47 43 41 40 39 39 57 63 97 106 114 125 

 
Que si los representamos, se obtiene la siguiente gr� fica: 

30 35 40 45 50 55 60 65 70 75 80 85 90 95 100 105 110 115 120 125 130

1000
950
900
850
800
750
700
650
600
550
500
450
400
350
300
250
200
150
100
50
0

P
re

si
�n

 (
m

b)

Temperatura potencial equivalente (ëC)

 
Gr� fica 4 

 
 
 

c) Temperatura del term� metro húmedo, Tw 
 

Por medio del diagrama pseudoadiab� tico � de Stüve, y dado que conocemos, 
tanto la temperatura del term� metro seco como la temperatura de roc�o, Td, podemos 
obtener la temperatura del term� metro húmedo, Tw, cuyos valores para distintos niveles 
de presi�n (nivel del suelo, 900, 800, 700, 300 mb) es lo que se muestra en la Tabla 2. 
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Tabla 2 

Presi�n (mb) Tw (ºC) 
1008.2 19 

900 13.1 
800 6.2 
700 -2 
500 -17 
300 -41.8 

 
 Si representamos estos valores obtenemos la Gr� fica 5. 
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 Gr� fica 5 
 
 

d) Relaci�n de mezcla w 
 

Podemos obtener la relaci�n de mezcla sin realizar ning�n tipo de c�lculo a 
través del diagrama de Stüve si conocemos P, T y HR. Para ello, localizamos el punto A 
(P,T) en el diagrama. Buscamos la x-saturada que pasa por A y subimos por ella hasta 
un nivel de presi�n de 10 veces el valor de la humedad relativa, con lo que llegamos a 
un punto B (PB,TB), que tiene por presi�n, PB = 10 HR. Como hemos subido desde A 
hasta B por la x-saturada, entonces la humedad relativa ha permanecido constante (HRA 
= HRB). Una vez en B, bajamos por la isoterma que pase por el punto B hasta el nivel de 
presi�n de los 1000mb, de forma que llegamos ahora a un punto C 
(PC=1000mb,TC=TB). La x-saturada que pase por C, nos dar� la relaci�n de mezcla w 
del punto A.  Este es el procedimiento seguido para obtener los datos de la Tabla 3. 

 
Hay una manera mucho m� s sencill a de obtener la relaci�n de mezcla puesto 

que el sondeo meteorol� gico nos informa también de la temperatura de roc�o, Td. Para 
obtener w haciendo uso de Td, no tendr�amos sino que localizar el punto (P,Td) y mirar 
cu� l es la x-saturada que pasa por él. El valor de la x-saturada es directamente la 
relaci�n de mezcla del punto A. 
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Sin embargo, no ha sido este, sino el procedimiento a trav� s de HR el que se 

ha empleado. 
 

Tabla 3 

Presi�n (mb) w (g Kg-1) 
1008.2 12.3 

900 10.3 
800 6.7 
700 1.2 
300 0.13 

 
 Podemos ver c� mo resultan estas variaciones en la siguiente gr� fica: 
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Gr� fica 6 

 
 

e) Presi�n de vapor de saturaci�n es 
 

El m� todo empleado para obtener es en 1ª aproximaci�n conocido el punto 
A (P,T), consiste en subir por la isoterma que pasa por A  hasta el nivel de 622 mb, con 
lo que llegamos al punto B (622mb, T). En este desplazamiento virtual, la tensi�n de 
vapor de saturaci�n permanece constante; recordemos que es (T) es s� lo funci�n de la 
temperatura. 

 
Una vez en el punto B (622mb, T), s� lo hemos de mirar la x-saturada que 

pasa por B, siendo el valor num� rico de la x-saturada igual al valor num� rico de la 
tensi�n de vapor de saturaci�n en A. Es decir, que esA = wsB num� ricamente. 

 
Para la 2ª aproximaci�n, se ha llevado a cabo el mismo procedimiento, pero 

ahora en lugar de subir hasta los 622 mb, subimos hasta un nivel de presi�n de 622+es1, 
siendo es1 el valor de la tensi�n de vapor de saturaci�n obtenido en primera 
aproximaci�n.  
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Tabla 4 

Presi�n (mb) es (mb) 
1ã aproximaci�n 

es (mb) 
2ã aproximaci�n 

1008.2 27 26 
900 16.3 16 
800 11.5 11.3 
700 10.3 10.1 
300 0.18 0.18 

 
  Se puede observar el hecho de que la diferencia entre es1 y es2 es mayor 
cuanto menor es la altitud, as� por ejemplo, al nivel del suelo es1- es2 = 1 mb, mientras 
que al nivel de los 300mb ya no existe diferencia, es1- es2 = 0 mb. V�ase Gr� fica 7. 
Por supuesto, la precisi�n del m� todo est� limitada a lo que se puede estimar en el 
diagrama pseudoadiab� tico, por tanto, a 300mb seguro que la diferencia no es 
exactamente 0, como nos ha resultado a nosotros, aunque el valor real de esta diferencia 
s� que anda muy pr� xima a 0. 
 

Nota:  es1 º  es en 1ã aproximaci�n 
es2 º  es en 2ã aproximaci�n  
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Gr� fica 7 

 
 
 

f) Nivel de condensaci�n por ascenso (NCA) para una masa de aire 
que se encuentra al nivel del suelo. 

 
Al nivel del suelo, a una masa de aire que se haya a una presi�n de 1008.2 

mb, una temperatura de 21.8 ºC y una relaci�n de mezcla de 12.3 g Kg-1 (como 
hab�amos calculado en el apartado d), le corresponde un NCA de 950 mb, 
aproximadamente. 
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El resultado es de 950 mb, si se utili za para su obtenci�n la temperatura de 
roc�o Td = 17.4 ºC. Empleando w = 12.3 g Kg-1, se obtiene 945 mb. Esta diferencia de 
unos 5 mb, para el NCA, empleando w � Td, se debe a que cuantas m� s interpolaciones 
se requieran para obtener el resultado, m� s desviaci�n se produce del valor real. Es por 
ello que damos como m� s preciso el resultado de 950 mb para el NCA (obtenido a 
trav� s de Td). 
 
 

g) Altura de la tropopausa 
 

Podemos calcular aproximadamente la altura a la que se encuentra la 
tropopausa si tomamos como criterio, el hecho de que la temperatura deje de disminuir 
con la presi�n.  
 

De nuestros datos, y tambi� n de la Gr� fica 1 si se prefiere, encontramos que 
la tropopausa est� entre 15000 y 17000 mgp, a los que les corresponde 130 y 91 mb 
respectivamente. 

 
Damos un rango de 2 km geopotenciales porque no es evidente a partir de 

qu� altura deja de disminuir la temperatura. A los 15 km geopotenciales la temperatura 
pasa de disminuir a permanecer casi constante, sin embargo, a un poco m� s de altura, 
vuelve a experimentar varias disminuciones y aumentos alternativos hasta pasar 
definitivamente a un comportamiento ascendente con la presi�n en torno a los 17000 
mgp. 

 
Para no quedarnos ni en una cosa ni en otra, lo conveniente ser� tomar la 

mitad. Damos por v� lido pues, que la altura de la tropopausa se encuentra a 16000 
mgp aproximadamente. 
 
 
 

h) Zonas de estabili dad e inestabili dad 
 

Para estudiar la estabili dad e inestabili dad, lo que se ha hecho es dibujar la 
curva p-T del medio, en el diagrama de Stüve. Entonces se ha considerado cada uno de 
los puntos en los que se produc�a un cambio en el gradiente t� rmico vertical, G; los 
cuales, adem� s, se tomaron como niveles de equili brio desde los que se ha hecho 
ascender una masa de aire (para llevar el cabo el estudio con cada uno de los estratos). 

 
Desde cada punto de equili brio (punto de cambio en el gradiente G), se hace 

ascender una masa de aire siguiendo su correcta evoluci�n en el diagrama; es decir, si es 
aire seco o h�medo no saturado, sube (o baja) por la adiab� tica seca Gd, y si es aire 
saturado,  sube (o baja) por la adiab� tica saturada Gs. 

 
El criterio de estabili dad seguido es el siguiente: 
 

·  Aire seco o h�medo no saturado: si Gd > G  Þ   Estable 
·  Aire seco o h�medo no saturado: si Gd < G  Þ   Inestable 
·  Aire saturado: si Gs > G  Þ   Estable 
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·  Aire saturado: si Gs < G  Þ   Inestable 
 

El resultado del estudio se puede ver en la Gr� fica 8. Todos los estratos han 
resultado ser estables, excepto el que va desde el nivel del suelo hasta la inversi�n 
t� rmica que tiene su base a los 893.4 mb. En este primer estrato ocurre que, mientras la 
masa de aire asciende por la adiab� tica seca Gd hay estabili dad positiva. Cuando se llega 
al nivel de condensaci�n por ascenso, NCA = 950 mb, la masa de aire abandona la 
adiab� tica seca para proseguir su evoluci�n por la adiab� tica saturada, Gs, entonces llega 
un momento en el que las curvas Gs  y el gradiente del medio, G, se cortan en un punto, 
denominado “Nivel de Convección Libre” , NCL. A partir del NCL ocurre que G > Gs, 
por lo que tenemos inestabili dad (o estabili dad est� tica negativa), que se ha señalado 
con l�neas discontinuas de color rojo en la Gr� fica 8. 
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i) Una masa de aire con las caracter�sticas de la atm� sfera a 900 mb, 
sube hasta la cima de una montaña cuya temperatura es de 8ºC. 
Desciende hasta el nivel inicial por el otro lado de la montaña. 
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Suponer, de haber precipitaci�n , que el 80% del agua condensada 
precipita. 

 
La masa de aire parte desde el nivel de 900 mb y se encuentra en equili brio 

con el medio, por tanto, inicialmente (punto A), la masa de aire cuenta con estas 
caracter�sticas: 

  PA = 900 mb;  TA = 14.1ºC;  HRA = 91%;  wA = 10.3 g Kg-1 
TdA = 12.7 ºC 

 
En el punto A  (punto inicial), la masa de aire est� sobre la x-saturada de 

wsA = 11.2 g Kg-1. Como wA < wsA entonces no est� saturada. Comienza pues, el 
ascenso por la adiab� tica seca Gd, hasta cruzarse con la x-saturada de 10.3. Este punto 
de corte es el NCA y tiene el valor de 885 mb. Ahora, continuamos el ascenso por la 
adiab� tica saturada Gs, hasta interceptar la isoterma de 8ºC. Nos encontramos ya en la 
cima de la monta� a, y vamos a llamar a este punto,  punto B (PB = 798 mb, TB = 8ºC). 

 
Por el punto B, pasa la x-saturada de wsB = 8.5 g Kg-1. Puesto que estamos 

en condiciones de saturaci�n, nos est� indicando que la cantidad m� xima de vapor es de 
8.5 g Kg-1. Desde el NCA hasta el punto B ha habido condensaci�n de vapor de agua. 
La cantidad de vapor de agua condensada viene dada por esta diferencia: 

 
wA - wsB = 10.3 – 8.5 = 1.8 g Kg-1 (es la cantidad de agua l�quida en la cima) 
 
En la cima de la monta� a, la masa de aire est�  a 8ºC. Como la temperatura 

del medio atmosf� rico a ese mismo nivel de presi�n, PB, es de 8.9ºC, ocurre que Taire < 
Tmedio, luego la masa de aire es m� s densa que el medio (hay estabili dad) y va a tender a 
bajar por sotavento tras superar la cima de la monta� a. 

 
Llegados a este punto, necesitamos saber si ha precipitado o no, agua 

l�quida que se ha condensado. El enunciado del problema no nos dice nada al respecto, 
por lo que no sabemos si la parcela de aire sigue un proceso reversible (en caso de que 
no haya precipitaci�n ) o irreversible (en caso de haberla). 

 
Para hacer el problema m� s interesante, supondremos que sigue un proceso 

irreversible, es decir, que hay precipitaci�n. La precipitaci�n es del 80% del agua 
condensada: 

 

%80%100
8.1 1 iónprecipitacKgg

=
× -

  Þ  agua precipitada = 1.44 g Kg-1 

 
1.8 – 1.44 = 0.36 g Kg-1  es la cantidad de agua en estado l�quido que queda 

en la parcela de aire tras rebasar la cima. 
 
El descenso se realizar� por la adiab� tica saturada, Gs, hasta que estos 0.36 g 

Kg-1 de agua l�quida pasen a estado de vapor. En ese momento, tendremos 8.86 g Kg-1 
de vapor de agua en la masa de aire. Cuando bajando por  Gs, nos crucemos con la x-
saturada de 8.86 g Kg-1 habremos encontrado el nuevo NCA, que llamaremos NCA2 = 
813 mb, aproximadamente. Este ser� el punto C (PC = NCA2 = 813 mb, TC = 8.8ºC). Si 
la masa de aire continua descendiendo, lo har� ahora por la adiab� tica seca que pase por 
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C. Cuando cortemos con la isobara de 900 mb = PA, es decir, volvamos al nivel inicial, 
la masa de aire habr� llegado al punto D (PD = 900 mb, TD = 17.3ëC), que se encuentra a 
m� s temperatura que el punto A de partida. La parcela de aire ya ha regresado al nivel 
inicial por la cara de sotavento de la monta� a y se encuentra en estas condiciones: 

 
PD = PA = 900 mb;  TD = 17.3ëC;  HRD » 61%;  wD = 8.86 g Kg-1  
TdD » 10 ëC 
 
Nota: HRD y TdD han sido obtenidos a partir del diagrama puesto que 
sabemos la relaci�n de mezcla en el punto D, wD. 
 
Expliquemos por qu� la temperatura de la masa de aire en el punto final, D, 

es superior a la del punto inicial A, si hemos llegado al mismo nivel de presi�n. Esto es 
lo que se denomina el “efecto foëhn” y ocurre en los procesos irreversibles, en los que 
hay precipitaci�n de productos condensados. 

 
Durante el ascenso, a partir del NCA, si hay precipitaci�n, ocurre que el 

proceso no es adiab� tico, sino pseudoadiab� tico. Ello significa que ha habido 
intercambio de calor entre la parcela de aire y el medio. Las gotas de agua cuando 
condensaron, cedieron a la parcela el calor latente del cambio de fase. Durante la 
precipitaci�n, estas gotas de agua abandonaron la parcela dejando en ella su calor 
latente. Desde el momento de la precipitaci�n, ya la relaci�n de mezcla w, de la parcela 
es menor que la inicial. Cuando la masa de aire comienza a descender por la adiab� tica 
saturada, la nube (que es el agua en estado l�quido que permaneci� en la parcela tras la 
precipitaci�n ) comienza tambi� n a desaparecer, puesto que el agua en estado l�quido va 
absorbiendo de la parcela, el calor latente necesario para pasar a estado de vapor. Al 
estar la masa de aire m� s seca que en la subida, debido a la precipitaci�n, el nuevo NCA 
se alcanzar� a una menor presi�n que durante el ascenso, tom� ndose tambi� n antes la 
adiab� tica seca. Esta adiab� tica seca es distinta de la de subida y se encuentra m� s a la 
derecha en el diagrama de Stüve. Todas estas diferencias entre el camino de ascenso y el 
de descenso, estriban su raz�n de ser en la precipitaci�n. Como durante la bajada hay 
menos cantidad de agua l�quida a la que cederle calor latente para que pase a estado de 
vapor, el calor latente que cedi� el agua que abandon� la parcela permanecer� en � sta 
sin ser empleado puesto que no hay m� s agua l�quida que evaporar. Esta ganancia de 
calor por parte de la parcela se refleja en un aumento en la temperatura de la misma, que 
es lo que pretend�amos explicar. 
 
 

j)  Esta masa de aire, asciende ahora hasta una cordill era de 2000 m 
de altitud. Describir lo ocurrido cuando rebase la cordill era y 
regrese al nivel de partida. 

 
Tomamos la misma masa de aire del apartado anterior con sus 

caracter�sticas finales (las del punto D), que ser� n las iniciales ahora. 
 
PA’ = 900 mb;  TA’ = 17.3ëC;  HRA’ » 61%;  wA’ = 8.86 g Kg-1  
TdA’ » 10 ëC 
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A este punto de partida lo  llamamos A'. La masa de aire est� sobre la x -
saturada de wsA'  = 14 g Kg-1. Como wA'  < wsA'  entonces no est� saturada. Comienza 
pues, el ascenso por la adiab� tica seca Gd, hasta cruzarse con la x-saturada de 8.86; es 
decir, llegamos al punto C de antes, que es el NCA de ahora. Continuamos el ascenso, 
abandonando la adiab� tica seca Gd, y tomando la adiab� tica saturada Gs, de antes. Puesto 
que estamos con la misma masa de aire, la adiab� tica saturada no cambia. Por ella, 
ascenderemos el tramo que queda para alcanzar los 2000 metros de altitud. Dado que 
estamos pr� ximos a la superficie terrestre podemos hacer la aproximaci�n de que la 
aceleraci�n de la gravedad no var�a con la altura,  g(z) » go = 9.81 m/s2, y entonces los 
metros geom� tricos coinciden con los metros geopotenciales, que es como viene 
expresada la altura en los datos del radiosondeo. 

 
A los 2000 mgp la atm� sfera presenta estas condiciones: 
  
P = 800 mb, T = 8.6 ëC, HR = 76%, Td = 4.6ëC 
 
La parcela de aire, al subir hasta 2000 m llegar� al nivel de presi�n de 800 

mb. A este nuevo punto lo llamaremos B' (PB'  = 800mb, TB'  = 8.2 ëC). Si la masa de 
aire no permanece en la cima de la cordill era el tiempo suficiente, no se igualar� n las 
temperaturas de la atm� sfera y de la masa de aire. Por tanto, estamos considerando que 
la masa de aire comienza el descenso sin alcanzar el equili brio con la atm� sfera. 

 
Por el punto B' pasa la x -saturada de wsB'  = 8.5 g Kg-1 aproximadamente, 

luego esta es la cantidad m� xima de vapor de agua que contiene la masa de aire. La 
cantidad de agua condensada viene dada por la diferencia: 

 
wA'  - wsB'  = 8.86 ± 8.5 = 0.36 g Kg-1 (es la cantidad de agua l�quida en la cima) 
 

Desde el punto C, al B', han condensado 0.36 g Kg -1 en total. Esta 
condensaci�n significa que hay formaci�n de nubes. A medida que en el trayecto de C a 
B' la parcela de aire se encuentra m� s pr� xima a B', la cantidad de nubes es mayor y 
alcanza su m� xima extensi�n en la cima de la monta� a.  

 
Estamos en un medio estable: la temperatura de la masa de aire en la cima 

es de 8.2 ëC, que es menor que los 8.6 ëC del medio, luego la densidad de la masa de 
aire es mayor y tiende al descenso. Si en este caso consideramos que no hay 
precipitaci�n alguna de esos 0.36 g Kg-1 de agua condensada, formada durante el 
ascenso desde el punto C al B', entonces el proceso es reversible y la masa de aire 
desciende exactamente por el mismo camino por el que ascendi�, de forma que cuando 
vuelva a llegar al nivel inicial de 900 mb, se encontrar� en el punto A' y no otro; es 
decir, conservando su relaci�n de mezcla, su temperatura, etc., iniciales. 

 
El proceso de bajada desde la cima, punto B', hasta el nivel inicial 

transcurre como sigue: de B' a C la masa de aire desciende por la adiab� tica saturada. 
En este trayecto, la cantidad de agua condensada va pasando nuevamente al estado de 
vapor, absorbiendo calor latente de vaporizaci�n desde la misma masa de aire (a la cual 
se lo cedi� cuando en el proceso de subida se iba condensado vapor de agua). Va 
desapareciendo la nube progresivamente de B' a C. En el momento en que toda el agua 
condensada ha pasado ya a estado gaseoso (la nube ha desaparecido), estaremos sobre el 
punto C (NCA). El descenso ahora ya no es bajo condiciones de saturaci�n de la masa 
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de aire, por tanto no podemos continuar por la adiab� tica saturada; el camino a seguir 
ahora es el que corresponde al aire h� medo no saturado, es decir, la adiab� tica seca que 
pasa por el NCA (punto C) y que resulta ser la misma por la que se subi� ; pues como 
decimos, no ha habido precipitaci�n (proceso es reversible).  

 
 
 
Ap� ndice: Representaci�n de la velocidad del viento con la altura 
 
Entre los datos aportados por el radiosondeo tenemos la velocidad y la 

direcci�n del viento en funci�n de la altura y la presi�n. Ello nos permitir� estudiar las 
corrientes de aire que existen en altura. 
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Gr� fica 9 
 
La Gr� fica 9 nos permite distinguir con claridad una zona comprendida 

entre los 4000 y los 19000 metros geopotenciales, en la que hay masas de aire 
desplaz� ndose horizontalmente a velocidades superiores a los 36 m/s. Esta zona pudiera 
ser el “ jetstring” . 

 
Nos permite as� mismo reflexionar sobre la situaci�n espacial en la que se 

encontrar� el globo sonda tras haber sido soltado en superficie. 
 
El estudio, del que poco se hablar� en este texto, se puede completar con la 

Gr� fica 10, en la que se representa la direcci�n del viento con la altura. 
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Gr� fica 10 
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