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Kapitel 1

Synoptische Analyse
aullertropischer Wettersysteme

In mittleren und hohen Breiten bestimmen Hoch- und Tiefdruckgebiete sowie
die mit ihnen in Verbindung stehenden Fronten das tégliche Wettergeschehen.
Um ihre rdumliche Verteilung und zeitliche Anderung zu erfassen, werden zu
international vereinbarten Terminen Beobachtungen und Messungen meteoro-
logischer Elemente (Druck, Temperatur, Bew6lkung, Wind, Niederschlag usw.)
durchgefiihrt. Die Daten werden dann moglichst rasch iiber ein globales Fern-
meldenetz verbreitet und anschlieSend in Boden- und Héhenwetterkarten dar-
gestellt. Durch diese grofiraumige “Zusammenschau”(Synopsis) der Mefwerte
entsteht mehrmals am Tag eine Momentaufnahme des dreidimensionalen Zu-
standes der Atmosphére. In den folgenden Abschnitten soll an einem Beispiel
demonstriert werden, wie man mit Hilfe der synoptischen Wetteranalyse die
Entwicklung und den vertikalen Aufbau eines Tiefdruckwirbels untersuchen
kann. Dafiir wurde ein Tief iiber Nordamerika ausgewihlt, das an der Gren-
ze von zwei sehr unterschiedlichen Luftmassen entstand (in dieser Region ein
relativ hdufiger Vorgang) und deshalb besonders ausgeprigt war. Die charak-
teristischen Wettererscheinungen am Boden und in der Hohe beobachtet man
aber auch in Europa, wie die Beispiele am Ende des Kapitels zeigen.

1.1 Die Luftstromung im 500 hPa-Niveau

Zu bestimmten Terminen (meist 00 Uhr UTC und 12 Uhr UTC) werden gleich-
zeitig an mehreren hundert Stationen auf der gesamten Nordhalbkugel Radio-
sondenaufstiege durchgefiihrt. Die Radiosonden messen u.a. die Hohe, in der
ein Druck von 500 hPa herrscht.

Abb. 1.1 zeigt die Linien gleicher Hohe (Isohypsen), die aus den Mefiwer-
ten vom 20. November 1964, 00 Uhr UTC ermittelt wurden. Die Hohen der
Isohypsen sind in geopotentiellen Dekametern (z. B. 582 gpdam = 5820 gpm)
angegeben. In der Troposphére unterscheiden sich die Zahlenwerte von geopo-
tentiellem Meter und Meter nur wenig (vgl. Teil I, Tab. 3.1).

Wie im néchsten Kapitel gezeigt wird, blast der Wind parallel zu den Iso-
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Abbildung 1.1: Isohypsen im 500 hPa-Niveau am 20. November 1964, 00 Uhr
UTC.

hypsen, und zwar auf der Nordhalbkugel so, dass niedrige Geopotentialwerte
zur Linken liegen. Je kleiner der Abstand zwischen zwei benachbarten Isohyp-
sen ist, desto grofer ist die Windgeschwindigkeit. Das Stromungsmuster im 500
hPa-Niveau #ndert sich oft einige Tage lang (manchmal auch einige Wochen
lang) nur wenig und bestimmt deshalb die Grofiwetterlage. Die Tiefdruckgebie-
te am Boden werden durch die Geschwindigkeit und Richtung des Hohenwindes
gesteuert.

Abb. 1.2 zeigt die Isohypsen in der 500 hPa-Flache am 19. und 20. November
1964 im Gebiet des in Abb. 1.1 eingetragenen Rechtecks.

In der Hohenstromung erkennt man kleinere Einbuchtungen (Troglinien),
die in einem Bogen um das zentrale Tief {iber Kanada herum ziehen. Der Trog
B verstéarkt sich wihrend seiner Verlagerung nach Siiden. In den Trog A wird
ein kleines Hohentief (s. Abb. 1.2a) einbezogen, dann zieht die Troglinie nach
Nordosten und erreicht am 20. November um 12 Uhr UTC die kanadische Gren-
ze. Zuniachst werden die im Bereich von A am Boden beobachteten Wetterer-
scheinungen beschrieben. Weitere Hohenwetterkarten und Querschnitte sollen
danach den vertikalen Aufbau veranschaulichen.



Abbildung 1.2: Isohypsen im 500-hPa-Niveau in 12-Stunden-Abstéinden vom
19. November 1964, 00 Uhr UTC (a) bis 20. November 1964, 12 Uhr UTC (d).



1.2 Bodenbeobachtungen

Da eine synoptische Bodenwetterkarte eine Vielzahl von Wetterbeobachtun-
gen enthélt und auf den ersten Blick deshalb uniibersichtlich erscheint, werden
zunéchst die Wetterelemente Wind und Luftdruck, Temperatur, Taupunkt,
Niederschlag und Druckédnderung getrennt betrachtet. In diesem Abschnitt
wird auch erldutert, wie man mit Hilfe der Wettermeldungen die Lage einer
Luftmassengrenze (“Front”) erkennen kann.

Wetterkartensymbole - Fortsetzung

Windgeschwindigkeit
A o N | N | N NN
5 10 15 -35 50 ‘ 120

in Knoten (1 kn = 0,5 ms? ~ 1,8 km h_l), die Striche weisen in Richtung des tieferen

Luftdruckes

Windrichtung

Nord Nordost Siidost West
{Wind aus Norden) (45°) (135°) (270°)
(0° oder 360°)

(Siidhalbkugel:beachte
die Orientierung der
Striche)

Abbildung 1.3: Darstellung (a) der Windgeschwindigkeit durch Symbole in Kn
und (b) der Windrichtung nach der 360°-Richtungskala.

1.2.1 Wind und Luftdruck:

In Abb. 1.6 sind zu den gleichen Terminen wie in Abb. 1.2 die Bodenwindmel-
dungen verschiedener Stationen zusammengefafit (Erliuterung der Symbole s.
Abb. 1.3, kleine Kreise stehen fiir Windstille). Aus den Luftdruckmessungen
wurden die Isobaren im 4 hPa-Abstand ermittelt. Gestrichelt sind zusétzlich
einige Isobaren im 2 hPa-Abstand eingetragen.

Der Wind blést fast parallel zu den Isobaren, mit dem tiefen Druck zur
Linken, hat aber auch eine Komponente quer zu den Isobaren. Diese Strémung
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Abbildung 1.4: Darstellung (a) des Gesamtbedeckungsgrades und (b) des Wet-
terzustandes (Niederschlag und Wettererscheinungen) durch Symbole.

von hoherem zu tieferem Druck entsteht durch Reibungseinfliisse.

Auf der ersten der drei Karten erkennt man zwischen den Hochdruckge-
bieten im Nordwesten und Stidosten eine Zone tieferen Druckes (“Trog”). Die
Troglinie ist gleichzeitig eine Konfluenzlinie, an der Luftmassen aus Nordosten
und Siidwesten zusammenflieSen.

Wiéhrend der néchsten 12 Stunden entwickelten sich an der Konfluenzlinie
zwel wellenférmige Deformationen (Abb. 1.6b). Allgemein ist eine Druckabnah-
me an der Troglinie zu beobachten; an den Wellenscheiteln entstanden Druck-
minima (mit “T”gekennzeichnet). Im Westen bewegte sich die Konfluenzlinie
siidwérts, der ostliche Teil verlagerte sich dagegen etwas nach Norden.

Bis 00 Uhr UTC am 20. November 1964 (Abb. 1.6¢) verstérkte sich die 6stli-
che der beiden Wellen und wanderte nordostwirts. Dabei fiel der Luftdruck um
10 hPa und es bildete sich ein Tiefdruckzentrum. Das Zentrum wird gegen den
Uhrzeigersinn (zyklonal) umstromt, wobei Luft vom Golf weit nach Norden und
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Abbildung 1.5: Das Stationsmodell als (a) Eintragungsschema und (b) Beispie-
le.

auf der Riickseite der Konfluenzlinie Luft aus Norden bis zur mexikanischen
Grenze gelangt. Ein zweites Tiefdruckzentrum befindet sich im Nordwesten.
In seinem Bereich ist eine Winddrehung von West (pazifische Luft) auf Nord
(arktische Luft) zu beobachten.

1.2.2 Temperatur; Fronten:

Die am 19. und 20. November 1964 jeweils um 00 Uhr UTC (nach Ortszeit
ungefihr 6 Stunden frither) gemessenen Temperaturen sind in Abb. 1.8 ein-
getragen. Zusétzlich wurde die Lage der Konfluenzlinie aus Abb. 1.6a bzw. ¢
iibernommen. Die Temperaturen liegen siidlich der Konfluenzlinie in der iiber
dem Golf von Mexiko aufgewédrmten Luftmasse bei fiir die Jahreszeit recht ho-
hen Werten. Auch in der Nahe der Konfluenzlinie war es noch fast genauso
warm wie an der Golfkiiste, der horizontale Temperaturgradient in der Warm-
luft ist also sehr klein. Dagegen nimmt in einem 100 bis 200 km breiten Streifen
auf der Nordseite der Konfluenzlinie die Temperatur von 20°C auf 10°C ab.
Nordlich dieser Zone mit groflem horizontalen Temperaturgradienten, der sog.
Frontalzone oder baroklinen Zone, ist die Temperaturverteilung wieder eher
einheitlich, auch wenn die Temperaturen nach Norden hin leicht absinken.
Die Konfluenzlinie markiert die Grenze zwischen der homogenen Warm-
luft und der Frontalzone im Ubergangsbereich zur Kaltluft. Eine derartige
Trennungslinie bezeichnet man als Front. Es ist nicht ganz richtig, die Be-
griffe “Front” und “Luftmassengrenze” gleichzusetzen, denn Warm- und Kalt-
luft sind durch die Frontalzone und nicht durch die Front getrennt. Die Front
liegt auf der warmen Seite der Frontalzone und f&llt mit der Konfluenzlinie im
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Abbildung 1.6: Luftdruck (auf Meereshohe reduziert) und Bodenwinde am 19.
November 1964, (oben) 00 Uhr UTC, (unten), 12 Uhr UTC, und (néchste Seite)
20. November 1964, 00 Uhr UTC.

Windfeld zusammen.

Je nach Verlagerungsrichtung der Front unterscheidet man Warmfronten,
die vom warmen zum kalten Gebiet wandern, und Kaltfronten, die vom kal-
ten zum warmen Gebiet vordringen. Wehen die Winde frontparallel, bleibt die
Front oder Frontalzone ortsfest, man spricht dann von einer stationéren Front.
Die symbolméfige Kennzeichnung der Frontarten (Halbkreise fiir Warmfron-



Abbildung 1.6¢

ten, Dreiecke fiir Kaltfronten) ist in Abb. 1.7 wiedergegeben. In einem Labor-
versuch wiirde warme Luft im Gleichgewichtszustand {iber der kélteren liegen
und die Grenzfliche wére horizontal. In der Atmosphére ist die Grenzfliche
im Gleichgewichtszustand geneigt, die kalte Luft liegt keilformig unter der
wérmeren (s. Abb. 1.7). Ursache dafiir ist die Erdrotation, wie in Kapitel 6
noch gezeigt werden wird. Der Neigungswinkel der Frontfliche gegeniiber der
Erdoberflache betriagt ungefahr 1:100.

In recht guter Ndherung verhalten sich Fronten wie materielle Grenzflachen
in der Atmosphére, d. h. es stromt nur wenig Luft durch die Frontfliche hin-
durch. Die Verlagerungsgeschwindigkeit der Fronten wird deshalb von der fron-

Stationare ( b )

Front -Ay A&, A, Kaltfront —A_A A

am Boden

Warmfront

Abbildung 1.7: Idealisierte Querschnitte durch Frontalzonen. Eingetragen sind
[sothermen und Relativbewegungen in einem mit der Front wandernden Be-
zugssystem.
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Abbildung 1.8: Temperaturen in °C und Lage der Fronten am 19. November
1964, 00 Uhr UTC (oben) und 20. November 1964, 00 Uhr UTC (unten).
11
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Abbildung 1.9: Verdnderung der Frontneigung innerhalb der atmosphérischen
Grenzschicht.

tensenkrechten Komponente des Bodenwindes bestimmt (vgl. die Verlagerung
der Kaltfront in Abb. 1.6b und ¢ nach Siidosten). Aulerdem muf jede Be-
wegung, welche die Front kreuzen wiirde, in eine Gleitbewegung entlang der
geneigten Frontfliche umgewandelt werden. Meist gleitet die leichtere Warm-
luft bei der Frontverlagerung auf die schwerere Kaltluft auf.

Durch die Windzunahme innerhalb der atmosphérischen Reibungsschicht
(" Grenzschicht”; Hohe etwa 1000 m) wird eine Kaltfrontfliche bei ihrer Ver-
lagerung immer mehr aufgerichtet, wihrend umgekehrt die Warmfront eine
flachere Lage als normal einnimmt. Das Voreilen der Kaltluft fiihrt zu einer
Labilisierung der Schichtung und zu einer vertikalen Umlagerung, bei der die
Bodenfront beschleunigt wird. Bei den Warmfronten kann sich dagegen die
Reibung voll auswirken, so daf3 die Bodenfront gegeniiber der Héhenfront weit
zuriickbleibt. Die Verlagerungsgeschwindigkeit von Warmfronten ist demnach
kleiner als die von Kaltfronten.

Bei der Interpretation der Bodenwetterkarte mufl man beriicksichtigen, dafl
sich auch der Tagesgang der Sonneneinstrahlung, der Bedeckungsgrad, die
Hohenlage der Wetterstationen oder die Niéhe zum Meer auf die Tempera-
turverteilung auswirken. Der Einflul dieser Faktoren kann die Temperaturdif-
ferenz zwischen zwei Luftmassen kompensieren. Besonders iiber Ozeanen, wo
die Lufttemperatur hochstens ein paar Grad von der Wassertemperatur ab-
weicht, und in Gebieten mit groflen Hohenunterschieden, ist das Lokalisieren
der Frontalzone oft sehr schwierig. Zur Analyse der Frontenlage untersucht
man dann weitere meteorologische Elemente wie Taupunkt, Niederschlag oder
Druckénderung.

1.2.3 Taupunkt:

Frontalzonen kénnen nicht nur durch grofle horizontale Temperaturgradienten,
sondern auch durch starke Anderungen der Taupunktstemperaturen gekenn-
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zeichnet sein. Wird beispielsweise feuchtwarme Meeresluft von trockenwarmer
Kontinentalluft verdringt, betréigt die Abnahme der Taupunktstemperatur bis
zu 10K, die Lufttemperatur éndert sich dabei jedoch kaum. In gréleren Hohen
kann der Temperaturunterschied dennoch recht grofl sein; mit dem Luftmas-
senwechsel dndert sich ndmlich die vertikale Schichtung: Die Warmluft ist stabil
geschichtet, die Kaltluft dagegen labil (grofiere vertikale Temperaturabnahme).
Ab einer bestimmten Hohe (meist ca. 1000 m iiber Grund, entspricht ca. 850
hPa) sind daher Taupunkts- und Lufttemperatur in der Kaltluft geringer als
in der Warmluft.

Man beniitzt zur Festlegung der Frontlage deshalb héufig neben der Bo-
denwetterkarte auch die 850 hPa-Hohenwetterkarte. Bei der Wetterlage vom
19./20. November 1964 waren Temperatur- und Taupunktsverteilung sehr &hn-
lich, weshalb auf die Darstellung der Taupunktswerte in einer eigenen Abbil-
dung verzichtet wird.

1.2.4 Niederschlag:

Auch die Verteilung von Niederschlag und Nebel gibt Hinweise auf die La-
ge einer Front. In Abb. 1.10a erkennt man einen breiten Streifen mit Regen-
bzw. Schneeféllen leichter Intensitét. Er befindet sich nordlich der stationéren
Front, weil hier die warme Luft auf die kalte aufgleitet und dabei gehoben wird
(vgl. Abb. 1.7b). An den Rocky Mountains kommt es wegen der 6stlichen Luft-
stromung in diesem Bereich zu einer zuséatzlichen Hebung der Luft und deshalb
zu einer Ausdehnung des Niederschlagsgebietes weit nach Norden.

Bis zum 20. November 1964, 00 Uhr UTC (Abb. 1.10b) verstérkte sich der
Niederschlag noch und erreichte die kanadische Grenze im Norden. Ursache ist
das Aufgleiten von warmer Luft in der Hohe iiber kalte Luft in Bodennéihe
auf der Vorderseite der Warmfront (vgl. Abb. 1.7a). Direkt an der Warmfront
entstand ein Nebelfeld. Die warme, feuchte Luft stromt dort iiber den kalten
Untergrund und kiihlt sich bis zum Taupunkt ab. Das Niederschlagsband an
der Kaltfront ist relativ schmal, értlich regnete es beim Durchzug der Kaltfront
aber sehr stark, wie die 6-stiindigen Niederschlagsmengen zeigen. Dies ist eine
Folge der starken Hebung auf der Vorderseite der Kaltfront (vgl. Abb. 1.7c).
Von vielen Stationen in der Nédhe der Front wurden Gewitter gemeldet.

1.2.5 Druckinderung:

Die Werte der Druckdnderung wéhrend der letzten 3 Stunden vor einem Mef-
termin sind ein Hilfsmittel fiir die Vorhersage der Zugrichtung und Inten-
sitdtsénderung von Fronten oder Tiefdruckgebieten. Aus dem charakteristi-
schen Verlauf der Druckénderung vor und nach einer schnell ziehenden Front
kann man die Lage der Front leicht ermitteln. Nahert sich beispielsweise ei-
ne Warmfront einer Station, so wird die Schicht der kiihlen, relativ dichten
Luft in Bodennédhe immer diinner und gleichzeitig steigt die Temperatur vor
der Front langsam an. Dadurch verringert sich der (hydrostatische) Druck am
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Abbildung 1.10: Niederschlagsverteilung und Frontenlage am 19. November
1964, 00 Uhr UTC (oben) und 20. November, 00 Uhr UTC (unten). Zur
Erlduterung der Symbole s. Abb. 1.4; Kreise und Symbole bedeuten 6-stiindige
Niderschlagsmengen von 10 mm und mehr.
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Abbildung 1.11: 3-stiindige Druckdnderung (in Hektopascal) am 20. November
1964, 00 Uhr UTC; Isallobaren in Abstanden von 4 hPa/3h.

Boden. Nach dem Durchzug der Warmfront bleibt der Luftdruck haufig gleich
oder fallt nur leicht. Auf dhnliche Weise kann man den Druckanstieg nach ei-
ner Kaltfront erkldren. Da die Frontneigung von Kaltfronten gréfler als die von
Warmfronten ist, fallt der Druck vor Warmfronten relativ langsam und steigt
nach dem Kaltfrontdurchgang zunéchst stark an.

Die Verteilung der 3-stiindigen Druckénderungen am 20. November 1964
um 00 Uhr UTC zeigt Abb. 1.11. Die Linien gleicher Druckénderung nennt
man Isallobaren. Vor der Warmluft wurde in einem grofien Gebiet Druckfall
beobachtet und auf der Riickseite der Kaltfront in einem schmalen Streifen
sehr starker Druckanstieg.

Mit Hilfe der MeBBwerte der Druckédnderung in der Nidhe von Tief- bzw.
Hochdruckzentren kann man entscheiden, ob sich die Systeme in naher Zukunft
abschwichen oder verstiarken. Die beiden Tiefdruckgebiete in Abb. 1.11 werden
sich noch intensivieren, denn im Bereich der Zentren wurde Druckfall gemessen.
Gleichzeitig wird sich auch die zyklonale Zirkulation in den néchsten Stunden
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verstiarken, d. h. die Windgeschwindigkeiten werden zunehmen. Analog kann
man aus Druckanstieg im Bereich eines Hochdruckgebietes schlieffen, dafl es
sich aufbaut. Die Lage der Isallobaren gibt auch Hinweise auf die Verlagerungs-
richtung der Tief- und Hochdruckgebiete. Die Zentren ziehen in Richtung des
starksten Druckfalls bzw. -anstiegs; das Tief siidlich der Groflen Seen bewegt
sich also nach Nordosten. Kleine Druckdnderungen entstehen oft nicht durch
synoptische Verdnderungen in der Atmosphére, sondern durch Erwérmung oder
Abkiihlung der Luft je nach Sonnenstand. Insbesondere wirkt sich der Tages-
gang der Temperatur bei der Reduktion des Luftdrucks auf Meereshohe aus (s.
Glg. 3.25). Bei der Analyse der Bodenwetterkarte beriicksichtigt man deshalb
nur 3-stiindige Druckénderungen von mehr als 1 hPa.

1.3 Synoptische Bodenbeobachtungen

In einer synoptischen Bodenwetterkarte sind die bisher getrennt betrachte-
ten meteorologischen Elemente (Wind, Druck, Temperatur, Taupunkt, Nieder-
schlag, Druckénderung) zusammengefafit. Nach internationaler Vereinbarung
wird dabei ein festgelegtes Eintragungsschema (“Stationsmodell”) benutzt. Ei-
ne vereinfachte Version enthélt Abb. 1.3. In den vollstdndigen Wettermeldun-
gen kommen Angaben iiber Sichtweite, Wolkenarten und Untergrenze der tief-
sten Wolken hinzu. Auch gibt es noch zahlreiche weitere Symbole zur genauen
Beschreibung des Wetterzustandes und der Sichtverhéltnisse (z. B. Dunst, Ne-
bel, Staubtriibung). Diese zusétzlichen Informationen sind besonders bei der
Anwendung der Bodenwetterkarte in der Luftfahrt niitzlich. In Wettermeldun-
gen von Schiffen ist auBlerdem noch die Wassertemperatur und der gegenwértige
Schiffkurs enthalten.

1.3.1 Die Bodenwetterkarte:

Neben den Wettermeldungen der einzelnen Stationen sind in einer ausgewerte-
ten Bodenwetterkarte die Isobaren (Linien gleichen Luftdrucks, auf Meereshéhe
reduziert), Fronten und Hoch- bzw. Tiefdruckzentren eingetragen. Bewolkungs-
und Niederschlagsgebiete sowie besondere Wettererscheinungen (Gewitter, Ne-
bel u.a.) werden mit unterschiedlichen Farbstiften hervorgehoben. Mit Hilfe
der analysierten Bodenwetterkarte und den Hohenwetterkarten kann man sich
dann ein Bild vom aktuellen Zustand der Atmosphére machen. Die Prozesse
in der Atmosphére laufen kontinuierlich ab. Deshalb sollen sich Karten ver-
schiedener Beobachtungstermine logisch aneinander anschlieflen. In der Praxis
verwendet man daher bei der Analyse einer Bodenkarte die letzte (meist 3 bis
6 Stunden alte) Wetterkarte als Vorlage fiir Fronten- und Isobarenpositionen.
In Gebieten mit geringer Stationsdichte (z. B. iiber Ozeanen) werden Fronten
und Tiefdruckwirbel an Hand von Satellitenbildern festgelegt.

Die Bodenwetterkarte vom 20. November 1964, 12 Uhr UTC zeigt Abb.
1.12. Seit 00 Uhr UTC (s. Abb. 1.6¢) verlagerte sich das Ostliche der beiden
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Abbildung 1.12: Die Bodenwetterkarte vom 20. November 1964, 12 Uhr UTC.

Tiefdruckzentren nach Nordosten und vertiefte sich um 6hPa. Die Kaltfront
zog schnell ostwarts und néhert sich jetzt der Atlantikkiiste.

Wiéhrend der Entwicklung des Tiefs entfernte sich das Tiefdruckzentrum
immer weiter von der Frontalzone, wo es urspriinglich entstanden war. In Abb.
1.12 liegt der tiefste Druck bereits innerhalb der Kaltluft. Bis zu dem Punkt,
an dem sich Warm- und Kaltfront schneiden, verlauft eine Front, auf deren
Vorderseite die gleichen Wettererscheinungen wie vor einer Warmfront (Tempe-
raturanstieg, ostlicher Wind, Druckfall) beobachtet werden; westlich der Front
ist der Wetterablauf dagegen wie nach dem Durchzug einer Kaltfront (Tem-
peraturriickgang, abnehmender Niederschlag, boiger westlicher Wind, starker
Druckanstieg). Charakteristiche Merkmale dieser Front sind also Temperatur-
maximum, Druckminimum und Windrichtungsdnderung. Die Frontalzone auf
beiden Seiten der Front ist in der Nédhe des Schnittpunktes von Warm- und
Kaltfront (“Okklusionspunkt”) stéirker ausgeprdgt als im Bereich des Tief-
druckzentrums. Derartige Fronten entstehen haufig durch den Zusammenschlufl
von Warm- und Kaltfront. Man nennt sie Okklusionen (Symbol )
ihre Entstehung und vertikale Struktur wird noch behandelt (s. Abb. 1.16).
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Abbildung 1.13: Lage der fiir die Zeitreihen (Abb. 1.14), Radiosondenaufstiege
(Abb. 1.22) und Vertikalschnitte (Abb. 1.23 und 1.24) ausgewihlten Stationen;
Verlauf des Vertikalschnitts (- - -); Frontenlage am 20. November 1964, 00
Uhr UTC (- - -) zum Zeitpunkt der Radiosondenaufstiege; Ortsnamen s. Text.

1.3.2 Zeitreihen:

Die Wettermeldungen einiger ausgewahlter Stationen vom 19. und 20. Novem-
ber 1964 sind in Abb. 1.14 als Zeitreihen dargestellt. Die Stationen wurden
nach der geographischen Breite geordnet; die nordlichste Station (NB) liegt in
Siidkanada, die stidlichsten (LC, BR) am Golf von Mexiko (s. Abb. 1.13).

Die Stationsmeldungen in Abb. 1.14 zeigen deutlich, wie grof3 die Luftmas-
sengegensatze am 19. November 1964 iiber den 6stlichen USA waren und wie
dann die polare Kaltluft nach Siiden stromte:

e Die Stationen an der Golfkiiste BR (Brownswille, Texas), LC (Lake Charles,
Louisiana) und JA (Jackson, Mississippi) befinden sich zunéchst in einer
warmen Siidstromung. Beim Durchzug der Kaltfront dreht der Wind auf
Nord, Luft- und Taupunktstemperaturen sinken; gleichzeitig steigt der
Druck. Beim Frontdurchgang fallt in BR kein Niederschlag, in LC gibt
es dagegen Gewitter und Schauer, in JA anhaltenden Regen.

e NA (Nashville, Tennessee) und HT (Huntington, West Virginia) liegen
anfangs in der Frontalzone nordlich der stationédren Front. Zwischen 12
und 18 Uhr UTC steigen Temperatur und Taupunkt leicht, gleichzeitig
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fallt der Druck. Ursache ist die Verlagerung der Frontalzone nach Norden.
Fiir kurze Zeit dreht der Wind nach dem Durchgang der Warmfront
auf Siidwest und es wird ungefihr 6K warmer. Die Kaltfront kurz vor

bzw. kurz nach 00 Uhr UTC bringt dann starke Abkiihlung. In NA sinkt
innerhalb von 3 Stunden die Temperatur von 18 C auf 4 C!

Das noch etwas nordlicher gelegene PI (Pittsburgh, Pennsylvania) er-
reicht die Warmluft nicht mehr. Der Wetterablauf ist zunéchst dhnlich
wie in HT und NA vor dem Warmfrontdurchgang. Zwischen 00 und 03
Uhr UTC am 20. November iiberquert eine Front die Station; dann wur-
de, wie in HT und NA nach der Kaltfront, starker Temperaturriickgang
und Druckanstieg beobachtet. Bei dieser Front handelt es sich also um
eine Okklusion. Sie verlauft in der 00 Uhr UTC-Bodenkarte etwas west-
lich von PI bis zum Tiefdruckzentrum bei BU, wurde aber in Abb. 1.63c
nicht eingezeichnet.

Fiir BU (Buffalo, New York) ist die Interpretation der Wettermeldungen
nicht ganz so eindeutig wie fiir PI. Um 03 Uhr UTC dreht der Wind
von oOstlichen auf westliche Richtungen, der Druck erreicht gleichzeitig
ein Minimum, die Temperatur steigt jedoch nur geringfiigig. Auffillig ist
dagegen, dafy der Niederschlag von Schnee in Regen und schliellich wieder
in Schnee iibergeht. Die Erwédrmung im Bereich der Front mufl demnach
in hoheren Luftschichten grofler als am Boden sein. Der Wetterablauf in
BU kann als Durchgang einer schwachen Okklusion, weit entfernt vom
Okklusionspunkt, interpretiert werden.

NB (North Bay, Ontario) bleibt wéhrend der gesamten Beobachtungs-
periode innerhalb der Kaltluft. Dennoch wird um 09 Uhr UTC am 20.
November ein Druckminimum und eine Winddrehung auf West gemessen.
Zu diesem Zeitpunkt iiberquert NB keine Front sondern das Zentrum des
Tiefdruckgebietes.

1.3.3 Die Entwicklungsstadien einer Polarfrontzyklone:

Obwohl der ProzeB der Zyklogenese (Entwicklung von Tiefdruckgebieten) in
vielfiltiger Form ablaufen kann, zeigen die meisten Tiefdruckgebiete einen dhn-
lichen Lebenslauf, wie er in den letzten Abschnitten beschrieben wurde. Die
wichtigsten Entwicklungsstadien einer Polarfrontzyklone sind:

e Wellenbildung an einer stationdren Front (z. B. Polarfront). Am Wellen-
scheitel setzt Druckfall ein, dadurch entsteht eine zyklonale Zirkulation
um den Wellenscheitel; die Verwirbelung der Frontalzone beginnt und es
bildet sich die sogenannte

o Warmsektorzyklone. Die Warmluft stromt auf der Vorderseite der Zyklo-

ne nach Norden, die Kaltluft auf der Riickseite nach Siiden. Dabei bil-
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Abbildung 1.14: Der Wetterlauf an einigen ausgewéhlten Stationen vom 19.

November 1964, 00 Uhr UTC bis 20 November 1964, 12 Uhr UTC; zur Lage

der Stationen s. Abb. 1.13; Symbole wie auf Seite Abb. 1.4. Entwicklung eines

Tiefdruckgebietes im Bodendruckfeld; die Pfeile an den Isobaren geben die

Richtung des geostrophischen Windes an (aus Palmn und Newton, 1969).

20



den sich Warmfront und Kaltfront mit ihren typischen Wettererscheinun-
gen. Fiir die weitere Entwicklung ist charakteristisch, dafi die Kaltfront
schneller vordringt als die Warmfront. Der Warmsektor (Bereich zwischen
Warmfront und Kaltfront) wird dadurch immer schméler. Schliefilich holt
die Kaltfront die Warmfront ein, das Tief befindet sich im

e Okklusionsstadium. Zu Beginn dieser Phase erreicht die Zyklone gewohn-
lich ihren tiefsten Kerndruck und ihre grofite Intensitét, was die auftreten-
den Windgeschwindigkeiten betrifft. Mit fortschreitendem Okklusions-
prozefl wandelt sich das Tiefdruckgebiet in einen kalten Wirbel um, die
Temperaturgegensitze gleichen sich in Kernndhe immer mehr aus. Da-
mit wird die Energiezufuhr fiir die zyklonale Rotation geringer. Durch die
Bodenreibung, die einen Massenflul zum Zentrum hin bewirkt, 16st sich
das Tief langsam auf. Am Okklusionspunkt oder an der langgestreckten
Kaltfront, wo wegen des Temperaturkontrastes noch potentielle Energie
(Hebung der Warmluft, Absinken der Kaltluft) verfiigbhar ist, kann es zur
Bildung neuer Tiefdruckgebiete kommen.

e Abb. 1.15 zeigt Isobaren und Fronten in der Bodenwetterkarte fiir die
einzelnen Entwicklungsstadien. Diese Entwicklungsstadien erkannten J.
Bjerknes und H. Solberg in den Jahren nach dem Ersten Weltkrieg auf
Grund des Studiums zahlreicher Zyklonenentwicklungen im Bereich des
west- und nordeuropéischen Stationsnetzes (damals nur Bodenbeobach-
tungen). Einige der urspriinglichen Vorstellungen mufiten in den folgen-
den Jahrzehnten korrigiert werden, sobald Radiosondendaten und damit
Informationen iiber die Strémung in der freien Atmosphére verfiigbar
waren. Die Grundziige der sogenannten “Polarfronttheorie” (Entwicklung
der Zyklonen an der Grenze von Polarluft und Subtropikluft) sind je-
doch bis heute giiltig und werden immer noch bei der Interpretation der
Bodenwetterkarte verwendet.

Nur selten verlauft eine Zyklogenese so exakt nach der Polarfronttheorie
wie in dem Beispielfall vom 19./20. November 1964. Besonders im letzten Ent-
wicklungsstadium sind die Warmfronten oft nur schwach ausgebildet (wie z.
B beim westlichen der beiden Tiefdruckgebiete in Abb. 1.12). Durch orogra-
phische Einfliilsse konnen sich an bestimmten Stellen Fronten neu bilden. Die
Fronten kénnen aber auch abgeschwécht oder verlangsamt werden (vgl. Abb.
1.6¢: durch die kleinere Verlagerungsgeschwindigkeit der Warmfront im Be-
reich der Appalachen entsteht eine Ausbuchtung nach Stiden). Auflerdem muf
nicht jede Welle, die sich an einer stationéren Front bildet, den gesamten Le-
benszyklus durchlaufen und sich zur groflen okkludierten Zyklone entwickeln,
sondern die Entwicklung kann in jedem Stadium enden. Um zu entscheiden,
bis zu welchem Stadium eine Entwicklung fiihrt, benotigt man neben der Bo-
denwetterkarte auch Hohenwetterkarten.
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Abbildung 1.15: Entwicklung eines Tiefdruckgebietes im Bodendruckfeld; die
Pfeile an den Isobaren geben die Richtung des geostrophischen Windes an (aus
Palmn und Newton, 1969).

Abbildung 1.16: Idealisiertes Modell einer Kaltfrontokklusion (a) und einer
Warmfrontokklusion (b); Querschnitte senkrecht zur Verlagerungsrichtung mit
dem Verlauf der Frontflichen ( ) und Isothermen ( - - - - ), Verlagerungs-
richtung der Fronten von links nach rechts.
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1.3.4 Okklusionen:

Nach der Polarfronttheorie schrumpft wiahrend der Zyklogenese der Warmsek-
tor des Tiefs immer mehr, bis schliellich die schneller ziehende Kaltfront die
Warmluft einholt. Die resultierende Front wird Okklusion genannt. Die Warm-
luft und damit auch die Warmfront ist dann nur noch in der Héhe vorhan-
den, wihrend am Boden zwei Kaltluftmassen, die der Vorderseite und die der
Riickseite des Tiefs, aneinandergrenzen. Im Idealfall sind die Wettererschei-
nungen auf der Vorderseite der Okklusion wie an einer Warmfront und auf
der Riickseite wie an einer Kaltfront. Meist weisen die beiden Kaltluftmassen
unterschiedliche Temperaturen auf, so dafl entweder der Kaltfront- oder der
Warmfrontcharakter iiberwiegen. Ist die nachfolgende Kaltluft kalter als die
vorlaufende, entsteht eine ” Kaltfrontokklusion”, die in den unteren Luftschich-
ten riickwérts geneigt ist (Abb. 1.16a). Diese Form tritt im Mitteleuropa héufig
im Sommer auf. Bei einer ” Warmfrontokklusion” , wie sie als Folge des im Ver-
gleich zum Festland warmen Atlantiks bei uns im Winter 6fter auftritt, liegt die
kilteste Luft vorderseitig des Tiefs. Die Frontfliche der Warmfrontokklusion
ist wie die einer Warmfront nach vorn geneigt (Abb. 1.16b).

Abb. 1.16 zeigt auflerdem, dafl beim Durchzug einer Kaltfrontokklusion
die Luftschichtung stabiler, beim Durchzug einer Warmfrontokklusion dagegen
labiler wird. Die Okklusionsfront ist jeweils durch ein Temperaturmaximum
markiert, eine Folge der Frontalzonen auf beiden Seiten der Front. Gut 148t sich
der Verlauf einer Okklusionsfront mit Hilfe einer Schichtdickenkarte festlegen
(vgl. Abb. 1.23c¢).

Okklusionsartige Frontstrukturen kénnen auch durch die Vereinigung zwei-
er Frontenziige entstehen. Das ist der Fall bei einer alternativen Form der
Zyklogenese, bei der zu Anfang zwei Kaltfronten existieren. Wenn die nord-
liche, schneller wandernde Kaltfront mit einer Welle an der vorderen Front
verschmilzt, kann es zu einer raschen und kréftigen Zyklogenese kommen. Der
thermische Aufbau des Bodentiefs weist dann alle Merkmale einer okkludierten
Zyklone auf, ohne daBl ein echter Okklusionsprozefl stattgefunden hétte.

1.4 Der Stromungsverlauf in der freien Atmo-
sphére

An der Entstehung der meisten Wettervorgéinge sind nicht nur die bodenna-
hen Luftschichten, sondern auch hoéhere Schichten der Atmosphére beteiligt.
Fiir die Beschreibung der Wetterlage benétigt man daher neben der Boden-
wetterkarte auch Hohenwetterkarten. Es wurde beispielsweise beobachtet, dafl
die Tiefdruckgebiete am Boden vom Wind in der Mitte der Troposphére (in ca.
500 hPa) gesteuert werden. Auflerdem hat die Druckverteilung in den oberen
Luftschichten Einfluf§ auf die Intensivierung oder Abschwéchung der Tief- und
Hochdruckgebiete in Bodennédhe und auf die damit verbundenen Niederschlage.
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1.4.1 Hohenwetterkarten:

Da die Radiosonden Temperatur und Wind in Abhéngigkeit vom Druck mes-
sen, ist es zweckméafig, die Hohen bestimmter Druckflichen zu berechnen und
die MeBiwerte auf das jeweilige Druckniveau zu beziehen. In den Hohenwet-
terkarten sind also keine Isobaren sondern Isohypsen (Linien gleicher geopo-
tentieller Hohe) eingetragen. Die Abbildungen 1.17, 1.18 und 1.19 zeigen die
[sohypsen und Isothermen fiir den 20. November 1964, 00 Uhr UTC auf den
Druckflachen 850, 700, 500, 250 und 100 hPa.

In der 850 hPa-Karte (Abb. 1.17a) gibt es einige Unterschiede im Vergleich
zur Bodenkarte (Abb. 1.6¢):

e Statt abgeschlossener Tiefdruckzentren findet man im 850 hPa-Niveau
Troge.

e Die Windgeschwindigkeiten sind grofler als am Boden; der Wind blést
annédhernd parallel zu den Isophysen, im Gegensatz zur Windkomponente
quer zu den Isobaren in der Bodenkarte.

e LLC und NA liegen in der Bodenkarte bereits auf der Riickseite der Kalt-
front; dagegen erreicht in der 850 hPa-Karte die Front (definiert als der
warme Rand der Frontalzone) gerade LC und NA. Die Frontfliche ist
demnach riickwéarts geneigt, die Kaltluftschicht wird erst nach Front-
durchgang vertikal méchtiger (vgl. Abb. 1.8¢).

e Die Warmfront ist im 850 hPa-Niveau stérker ausgeprégt als in der Bo-
denwetterkarte und liegt weiter nordlich. Im Bereich der Appalachen,
wo die Warmfront am Boden nur langsam nach Norden zieht (s. Aus-
buchtung an der Warmfront in Abb. 1.7b), reicht die kiihle Luftschicht
anscheinend nur einige hundert Meter hoch.

In der 700 hPa-Fliche, deren Hohe zwischen 2640 m (im Zentrum des Tiefs)
und 3150 m (im Siidosten) schwankt, kann man folgendes erkennen (Abb.
1.17b):

e Die Kriimmung der Isohypsen an der Troglinie ist schwécher als im 850
hPa-Niveau, die Troglinie verlduft noch etwas stromaufwirts.

e An den meisten Stationen nehmen die Windgeschwindigkeiten mit der
Hohe zu.

e Die Kaltfront liegt weiter nordwestlich als in 850 hPa, denn sie hat NA
und LC noch nicht erreicht.

e Die Position der Warmfront ist deutlich nach Norden verschoben. Der
meiste Niederschlag fillt an der Warmfront im Bereich der Frontalzone
in 700 hPa (vgl. Abb. 7.7b).
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Abbildung 1.17: Hohenwetterkarte vom 20 November 1964, 00 Uhr UTC fiir
die untere Troposphére (oben), 850 hPa, (unten) 700 hPa:

(———) Isohypsen in Abstdnden von 3 geopotentiellen Dekametern,
(----) Isothermen in Abstdnden von 4°C,
() Lage der Stationen LC und NA.

e Der Temperaturgradient an der Frontalzone ist nicht auf so engem Raum
konzentriert wie in 850 hPa oder am Boden, z. B ist es schwierig, den
Stdteil der Kaltfront im 700 hPa-Niveau festzulegen.

Im 500 hPa-Niveau (Abb. 1.18) wurden 6rtlich Windgeschwindigkeiten von
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iiber 100 kn (ca. 180 km/h) gemessen. Die Troglinie und die Frontalzone liegen
noch ein Stiick westlicher (stromaufwérts) als in der 700 hPa-Karte. Die Nei-
gung der Frontflache in Richtung Kaltluft 148t sich also bis in groflere Hohen
verfolgen. Die Front erscheint in der 500 hPa- Flidche jedoch nicht als richtige
Frontalzone sondern als Gebiet mit hohem Temperaturgradienten.

In Kapitel 2 (Abb. 2.9, Seite 15) wurde bereits erwiahnt, daf die Tropopause
keine einheitliche Fléache bildet. Typisch ist ein Tropopausenbruch in mittleren
Breiten zwischen der hohen, kalten subtropischen Tropopause und der tiefen,
warmen polaren Tropopause. Wie Abb. 2.9 zeigt, treten im klimatologischen
Mittel an dieser Bruchstelle die hochsten Windgeschwindigkeiten (im Extrem-
fall bis zu 600 km/h) auf. Man nennt dieses Starkwindband Strahlstrom oder
oft auch Jetstream. Die in Abb. 1.18b dargestellte 250 hPa-Karte schneidet
den Tropopausenbruch in Hoéhe des Jetstreams. Nordwestlich des Jetstreams
befindet sich die 250 hPa-Fléiche in der unteren Stratosphére, siidostlich des
Jets dagegen in der oberen Troposphére. Die hochsten Temperaturen wurden
in der Néhe des Troges auf der nérdlichen Seite des Strahlstroms gemessen. Die
Radiosondenaufstiege zeigen, dafl in diesem Gebiet die Tropopause besonders
niedrig ist.

Die 100 hPa-Fldche (Abb. 1.19) liegt deutlich iiber Jetstream und Tro-
popause. In der Stratosphédre nehmen die Windgeschwindigkeiten ab und die
Temperaturverteilung kehrt sich um: Im Siiden (Florida) ist es kélter als im
Norden (Kanada). Im 100 hPa-Niveau éndert sich auflerdem das Stromungs-
muster. Man kann keine Troge und Frontalzonen wie in der Troposphére erken-
nen, sondern nur eine grofle wellenférmige Deformation in der Héhenstromung.
Die Wellen in der stratosphérischen Stromung verlagern sich nur sehr langsam
und haben eine Wellenlédnge von mehr als 10 000 km (1 bis 3 Wellen pro He-
misphére). Sie werden planetarische Wellen genannt. Diese Wellen gibt es auch
in der mittleren und oberen Troposphére, sind aber hier von Wellen kleine-
rer Wellenléinge, die in Zusammenhang mit den synoptischen Systemen stehen,
iiberlagert.

1.4.2 Vertikale Temperaturverteilung:

Die Temperaturkurven der Radiosondenaufstiege an vier Stationen, die auf
einer Linie senkrecht zur Kaltfront liegen (s. Abb. 1.13), sind in Abb. 1.20
dargestellt.

Der Aufstieg von Athens, Georgia (AT) zeigt ein fiir subtropische Warm-
luft typisches Temperaturprofil. Abgesehen von ein paar schwachen Inversionen
nimmt die Temperatur in der gesamten Troposphére gleichméfiig mit der Hohe
ab. Die Hohe der Tropopause kann man an der Verringerung der vertikalen
Temperaturabnahme in 180 hPa (ca. 13 km) erkennen. In tropischer Luft liegt
die Tropopause in 100 hPa (ca. 16 km), wo im Aufstieg von AT noch einmal
eine deutliche Anderung des vertikalen Temperaturgradienten gemessen wurde.

Die vertikale Temperaturverteilung ist in Nashville, Tennessee (NA) ober-
halb von 850 hPa &hnlich der von AT. In den untersten Luftschichten hat sich
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Abbildung 1.18: Hohenwetterkarte vom 20 November 1964, 00 Uhr UTC:
(oben) fiir die mittlere Troposphére (500 hPa) und (unten) in Tropopausennihe

(250 hPa):
(———) Isohypsen in Abstdnden von 6 geopotentiellen Dekametern,
(----) Isothermen in Abstdnden von 4°C,
(o) Lage der Stationen LC und NA.

aber bereits die kaltere Luft auf der Riickseite der Kaltfront durchgesetzt. Die
Front liegt an der Obergrenze der Inversion, zum Zeitpunkt des Radiosonden-
aufstiegs also in 850 hPa. Dies steht in Ubereinstimmung zur 850 hPa-Hohen-
wetterkarte (Abb. 1.17), in der NA gerade der Rand der Frontalzone erreicht.
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Abbildung 1.19: Hohenwetterkarten vom 20. November 1964, 00 Uhr UTC fiir
die untere Stratosphére:

(———) Isohypsen in Abstdnden von 6 geopotentiellen Dekametern,
(----) Isothermen in Abstidnden von 4°C,
(o) Lage der Stationen LC und NA.

An der Station Columbia, Missouri (CB) wurden innerhalb der Kaltluft
bis 300 hPa wesentlich niedrigere Temperaturen als in AT oder NA gemes-
sen. Der vertikale Temperaturgradient verringert sich beim Ubergang von der
Troposphére zur Stratosphére kontinuierlich, so dal man die Tropopausenhche
nicht genau festlegen kann. Uber 300 hPa ist die Luft vergleichsweise warm.

Omaha, Nebraska (OM) liegt in der Néhe des 500 hPa-Troges in hochrei-
chend kalter Luft. Der vertikale Temperaturverlauf weist in ungefdhr 350 hPa
(8,5 km) einen wesentlichen Unterschied im Vergleich zu CB auf. In dieser
Hohe befindet sich die Tropopause, erkennbar am starken Riickgang der verti-
kalen Temperaturabnahme. Im langjdhrigen Mittel sinkt selbst an den Polen
die Tropopause nicht auf 350 hPa ab (vgl. Abb. 2.9). Derartig niedrige Tro-
popausenhohen treten nur in der Umgebung von starken Trégen in der oberen
Troposphére auf. Fiir diese Gebiete sind sehr niedrige Temperaturen in der ge-
samten Troposphére und sehr hohe Temperaturen direkt iiber der Tropopause
in der unteren Stratosphére charakteristisch. Die Tatsache, daf sich die Tempe-
ratur in der Stratosphére meist gegenlaufig zur Temperatur in der Troposphére
verhilt, wird als Gegenlaufigkeitsprinzip oder stratosphirische Kompensation
bezeichnet.
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1.4.3 Vertikalschnitte:

Die vertikale Schichtung der Atmosphére in der Umgebung der Frontalzone
zeigt Abb. 1.21. (s. Seite 31). Zur Konstruktion der Vertikalschnitte wur-
den die Temperatur- und Windmessungen an den fiinf Radiosondenstationen
und die Hohenwetterkarten (Abb. 1.17 - 1.19) herangezogen. Die Isotachen
(Linien konstanter Windgeschwindigkeit) geben die Windkomponente senk-
recht zum Querschnitt an. (Genaugenommen handelt es sich um den geostro-
phischen Wind; der Unterschied zwischen geostrophischem und tatséchlichem
Wind wird im Kapitel 6 erklédrt, kann aber hier bei der qualitativen Diskus-
sion vernachléssigt werden). Der Querschnitt liegt anndhernd senkrecht zur
Frontfliche und zum Jetstream. In Abb. 1.21a wird der vertikale Aufbau der
Frontalzone sichtbar:

e Die Frontalzone ist in der unteren Troposphére sehr gut ausgeprigt und
in Richtung Kaltluft geneigt. Die Frontposition 148t sich nur bis knapp
siidostlich der Station CB eindeutig bestimmen. Der Radiosondenaufstieg
von CB (s. Abb. 1.20, Seite 30) zeigt zwischen 600 hPa und 500 hPa nur
eine etwas verringerte vertikale Temperaturabnahme.

e Innerhalb der Frontalzone verlaufen die Isotachen besonders dicht ge-
drangt. In diesem Bereich nimmt der Wind mit der Héhe stark zu. Der
vertikale Gradient des Horizontalwindes ist grofl, man spricht von einer
starken vertikalen Windscherung.

e Zwischen tiefer polarer und hoherer subtropischer Tropopause befindet
sich der Jetstream. Wie bereits in den Erlduterungen zu Abb. 1.18b
erwiahnt, schneidet die 250 hPa-Flédche den Jetstream und liegt nordwest-
lich davon in der unteren Stratosphére. Der Querschnitt macht deutlich,
daBl die Radiosondenaufstiege in der Umgebung des Jetstreams keine ein-
deutige Tropopausenhthe ergeben kénnen.

e In der Stratosphére kehrt sich das Temperaturgefélle um.

Manchmal ist es giinstiger, Isentropen (Linien gleicher potentieller Tempe-
ratur) statt Isothermen in einen Vertikalschnitt einzutragen (Abb. 1.21b). Bei
adiabatischen Bedingungen kénnen aus der Lage der Isentropen Riickschliisse
auf die Luftbewegungen gezogen werden. Die Stabilitdt der Schichtung steht
in direktem Verhéltnis zum vertikalen Abstand der Isentropen. In den Berei-
chen mit dicht gedridngten Linien (wie z. B in der Stratosphére und in der
Frontalzone) ist die Stabilitdt sehr hoch.

1.5 Schichtdicke und vertikale Temperaturver-
teilung

Bisher wurde in den Hoéhenwetterkarten immer die absolute Hohe einer be-
stimmten Druckflidche iiber dem Meeresniveau angegeben. Es gibt aber auch die
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Abbildung 1.20: Vertikale Temperaturverteilung am 20. November 1964, 00
Uhr UTC (zur Lage der Stationen s. Abb. 1.13).

Moglichkeit, den relativen Hohenunterschied zwischen zwei beliebigen Druck-
flichen (“Schichtdicke”; vgl. Kapitel 3, Seite 31) in eine Karte einzutragen.
In beiden Kartendarstellungen gleichen die Isohypsen den Hoéhenlinien auf ei-
ner topographischen Karte der Erdoberfliche. Man bezeichnet deshalb Hohen-
wetterkarten auch als Topographien und unterscheidet absolute Topographien
(z. B. 500 hPa-Karte) von relativen Topographien (z. B. Schichtdickenkarte
500/1000 hPa). Aus den absoluten Hohen zweier Druckflachen 148t sich durch
”graphische Subtraktionéine relative Topographie gewinnen, vorausgesetzt die
beiden Karten liegen in gleichem Maflstab vor und die Isohypsen sind in ganz-
zahligen Vielfachen von z. B. 6 gpdam eingezeichnet. Man legt die Karten
iibereinander und bildet an jedem Schnittpunkt der Isohypsen die Differenz
zwischen den geopotentiellen Hohen der oberen und der unteren Druckfléche.
An diesen Schnittpunkten ergeben sich durch 6 gpdam teilbare Schichtdicken-
werte. Damit sind die Schichtdickenlinien bereits festgelegt: Man mufl nur den
Linienverlauf zwischen den Schnittpunkten interpolieren, denn alle passendenS-
Schichtdickenlinien im Abstand von 6 gpdam kreuzen die absoluten Isohypsen
ausschliefflich an ihren Schnittpunkten. Ein Beispiel folgt im néchsten Ab-
schnitt.
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Abbildung 1.21: Vertikalschnitte durch die Frontalzone am 20. November 1964,
00 Uhr UTC (Stationen auf der in Abb. 1.13 eingezeichneten Linie);
(———) Lage von Kaltfront und Tropopause
(------ ) Isotachen der geostrophischen Windkomponente senkrecht
zum Vertikalschnitt
(in ms™!; positive Werte bedeuten Windrichtung in die Zei-
chenebene hinein, entspricht Siidwestwind; J: Jetachse)
(————)  (oben) Isothermen in Absténden von 8°C,
(unten) Isentropen in Abstdnden von 5K.

1.5.1 Schichtdicke 500/1000 hPa:

In Abb. 1.22 ist die Schichtdicke zwischen 1000 hPa und 500 hPa am 20. Novem-
ber 1964, 00 Uhr UTC dargestellt (gestrichelte Linien). Zusétzlich eingetragen
sind die Hohe der 500 hPa-Flidche (dick ausgezogene Linien) und der auf Mee-
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Abbildung 1.22:
) in hPa, Isohypsen 500 hPa (
Schichtdicke 500/1000 hPa ( - - - - ) in gpdam am 20. November 1964,00 Uhr
UTC. Pfeile geben die Richtung des geostrophischen Windes an. Die Buchsta-
ben H und T bezeichnen Maxima bzw. Minima im Bodendruckfeld.

Bodendruck  ( ) und

reshohe reduzierte Luftdruck (diinn ausgezogene Linien). Da in Meereshohe 1
hPa Druckunterschied 8 m Hohenunterschied entsprechen, gilt folgende Um-
wandlung mit einem Fehler von weniger als 10 %:

992 hPa = —6 gpdam
1000 hPa = 0 gpdam
1008 hPa = 6 gpdam wusw.

Auf diese Weise lassen sich die Isobaren der Bodenkarte direkt in Isohypsen
im 1000 hPa-Niveau umrechnen. Aus der graphischen Subtraktion der geo-
potentiellen Hohen im 1000 hPa-Niveau von den Werten in 500 hPa erhélt
man dann die Schichtdickenlinien in Abb. 1.22. Es ergeben sich nur dreifa-
che Schnittpunkte. An jedem der Schnittpunkte liefert die Addition von 1000
hPa-Hohe und relativer Hohe 500/1000 hPa die 500 hPa-Hohe. Entlang einer
beliebigen Isohypse auf der 500 hPa-Fldche nimmt die Schichtdicke um 6 gpdam
zu, wenn sich die Hohe der 1000 hPa-Fléache um den gleichen Betrag verringert.
Uber dem Bodentief ist die Schichtdicke auf einer bestimmten Isohypse daher
am grofiten.
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Eine Schichtdickenkarte zeigt Maxima dort, wo die Luft warm ist, und Mini-
ma, wo die Luft kalt ist, denn der Abstand zwischen zwei Druckflichen hangt
nur von der mittleren virtuellen Temperatur der dazwischenliegenden Luft-
schicht ab (folgt aus Gleichung (3.22) in Kapitel 3, Seite 31). Eine Erhchung
der Schichtdicke um 6 gpdam ist gleichbedeutend mit einer Zunahme der mitt-
leren virtuellen Temperatur von 3K. Der Verlauf der Schichtdickenlinien in
Abb. 1.22 steht deshalb mit der Temperaturverteilung in 850 hPa, 700 hPa
und 500 hPa (s. Abb. 1.17 und 1.18) in Zusammenhang. Wegen der vertika-
len Mittelung ist die Lage der Frontalzone in der relativen Topographie zwar
nicht so deutlich sichtbar wie z. B. in der 850 hPa-Karte, man erkennt aber
dennoch eine Drangungszone der Schichtdickenlinien auf der kalten Seite der
Bodenfronten. Da die 1000 hPa-Flache im Vergleich zur 500 hPa-Fléche rela-
tiv eben ist, sind die Schichtdickenkarte und die 500 hPa- Karte sehr dhnlich.
Beispielsweise stehen die niedrigen Geopotentialwerte im 500 hPa-Niveau iiber
Kanada mit der geringen Schichtdicke 500/1000 hPa in Zusammenhang, sind
also eine Folge der sehr kalten Luft in diesem Gebiet.

Auf der Riickseite des Tiefs iiber den 0Ostlichen Groflen Seen stromt ein
Teil der kanadischen Kaltluft weit nach Stiden. Dadurch bildet sich in diesem
Bereich ein ausgeprégter “Trogin der Schichtdickenkarte. Dieser Trog ist die
Ursache dafiir, da3 der Trog in der 500 hPa-Karte ein ganzes Stiick westlich
des Tiefdruckzentrums am Boden liegt. Auch hinter der Kaltfront des Tiefs
im Nordwesten des Kartenausschnitts folgt eine trogférmige Ausbuchtung in
den Schichtdickenlinien, wodurch ein Trog im 500 hPa-Niveau stromaufwirts
(nordwestlich) des Bodentiefs entsteht. Die Neigung der Achse des tiefsten
Druckes nach Westen (stromaufwérts) beobachtet man héufig bei den Tief-
druckgebieten der mittleren Breiten. Sie ist eine Folge der Deformation des
troposphérischen Temperaturfeldes, die sich ausbildet, wenn auf der Vorder-
seite des Bodentiefs Warmluft nach Norden transportiert wird und dahinter
Kaltluft nach Stiden gelangt. Die Kaltluftschicht wird nach dem Durchgang
der Kaltfront vertikal immer méchtiger, die Schichtdicke verringert sich und,
weil diese Schichtdickenabnahme meist nicht durch den Druckanstieg auf der
Riickseite der Bodenfront kompensiert wird, nimmt die absolute geopotentielle
Hohe (z. B. im 500 hPa-Niveau) bis zum Durchzug des Schichtdickentroges ab.

In Abb. 1.23 ist die Veréinderung der thermischen Struktur wéhrend der
verschiedenen Entwicklungsstadien eines Tiefdruckgebietes schematisch darge-
stellt. Wie in Abb. 1.22 sind die Schichtdickenlinien 500/1000 hPa den Isohyp-
sen im 1000 hPa- und 500 hPa-Niveau iiberlagert. Im Stadium der Wellenbil-
dung (Abb. 1.23a) liegt das Tief auf der warmen Seite der Frontalzone, die hier
an der Drangungszone der Schichtdickenlinien erkennbar ist. Aus der Uberlage-
rung von Isohypsen und Isothermen (Schichtdickenlinien) erkennt man, dafl vor
dem Wellenscheitel Warmluftadvektion und hinter ihm Kaltluftadvektion ein-
setzt. Der Transport von Kaltluft nach Siiden und von Warmluft nach Norden
verstéarkt sich bei der Weiterentwicklung des Tiefdruckgebietes zur Warmsek-
torzyklone (Abb. 1.23b). Dadurch wird das Temperaturfeld immer mehr defor-
miert und die Isothermen der Mitteltemperatur nehmen eine Wellenform an.
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Abbildung 1.23:
Temperaturverteilung und Verlauf der Hohenstromung wéahrend der verschie-
denen Stadien einer Zyklonenentwicklung (a) Wellenbildung, (b) Warmsektor-

), Isohypsen 500
), Schichtdicke 500/1000 hPa (- - -). (aus Palmén 1969).

zyklone und (c) Okklusionsstadium: Bodendruck (
hPa (

Abb. 5.20b macht aulerdem deutlich, dafl die Schichtdickenadvektion Hinweise
auf die Lage von Warm- und Kaltfront gibt. Bei der Entwicklung zur Warm-
sektorzyklone néhert sich der Bodenkern der Achse des Jetstreams von der
warmen Seite. Die Zyklogenese erreicht ihren Hohepunkt, wenn das Bodentief
genau unter dem Jetstream liegt. Wahrend des Okklusionsprozesses entfernen
sich Kern und Jetstream wieder voneinander, wobei sich das Tiefdruckzentrum
jetzt unter der kalten Seite des Jets befindet und die Jetachse iiber den Ok-
klusionspunkt hinwegfiihrt. Im Okklusionsstadium (Abb. 1.230c) wird der war-
me Riicken in der Temperaturwelle immer schméler und beginnt nach hinten
iiberzukippen, wobei die Isothermen iiber der Okklusion Zungenform anneh-
men. Der Okklusionspunkt bleibt auf der warmen Seite der Frontalzone. Gegen
Ende der Entwicklung ndhert sich das Bodentief dem Trog (oder abgeschlosse-
nem Tief) im 500 hPa-Niveau. Die anfangs weit nach hinten geneigte Achse der
Zyklone richtet sich immer weiter auf, bis sie schliefllich senkrecht steht. Die
Isohypsen in 1000 hPa und in 500 hPa sowie die Schichtdickenlinien verlaufen
dann parallel.

1.5.2 Schichtdicke 100/250 hPa:

Abb. 1.24 zeigt die Isothermen der Mitteltemperatur fiir die Schicht zwischen
250 hPa und 100 hPa am 20. November 1964, 00 Uhr UTC. Die Schichtdicken-
karte gleicht qualitativ der Temperaturverteilung in 100 hPa (s. Abb. 1.19)
und ist sehr dhnlich zur 500/1000 hPa-Schichtdickenkarte. In der unteren Stra-
tosphére zwischen 250 hPa und 100 hPa erkennt man jedoch eine Umkehrung
des Temperaturgradienten. Das Maximum der Schichtdicke, d. h. die warm-
ste Luft, liegt iiber den Groflen Seen, also dort, wo in der Troposphére die
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geringsten Schichtdickenwerte auftreten. Die Gegenlaufigkeit der Temperatur-
verteilung in der Troposphére und in der unteren Stratosphére wurde bereits
im letzten Abschnitt erwéhnt. Hier soll noch etwas genauer darauf eingegangen
werden.

Abbildung 1.24: 100/250 hPa-Schichtdickenkarte fiir den 20. November 1964,
00 Uhr UTC (Hohenangaben in Dekametern); zusitzlich eingetragen ist die
Position der Bodenfronten.

Direkt iiber der Tropopause kehrt sich das Temperaturfeld um: Im Be-
reich der Troge (der abgeschlossenen Tiefs) herrschen relativ hohe Tempe-
raturen, wiahrend die Riicken kilter als die Umgebung sind. Diese Lage der
Schichtdickenanomalien fiithrt dazu, dafl in der Stratosphére die Trége mit zu-
nehmender Hohe aufgefiillt, die Riicken dagegen abgebaut werden. Auf den
Druckflachen verringern sich deshalb die geopotentiellen Hohenunterschiede
und damit auch die Windgeschwindigkeiten. Man beobachtet bei den Tief-
druckgebieten der mittleren Breiten, da8 Druckgradient (bzw. Hohengradient)
und Windgeschwindigkeit im Tropopausenniveau maximal sind und in gréfie-
ren Hohen schnell kleiner werden. Die synoptischen Stérungen sind im 100
hPa-Niveau nicht mehr zu erkennen. Es bleiben nur Stérungen mit grofler Wel-
lenldnge (planetarische Wellen) iibrig, deren vertikaler Aufbau sich stark von
dem in diesem Kapitel beschriebenen Aufbau der troposphérischen Wellen un-
terscheidet.

Die Umkehrung des Temperaturgradienten an der Grenze zwischen Tro-
posphére und Stratosphére 148t sich folgendermaflen erkléren: Im Gegensatz
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Abbildung 1.25:
Achsenneigung (- - - - - ), Vertikalbewegungen ( ) und Tropopau-
senhthe (———) in den Hochdruck- und Tiefdruckgebieten der mittleren

Breiten. Die Neigung der Druckflichen ist fiinffach iiberhoht dargestellt.

zu den troposphérischen Temperaturgradienten, die durch die unterschiedli-
che Erwirmung der Erdoberfliiche je nach geographischer Breite (Aquator-Pol)
und Bodenbeschaffenheit (Land-Meer) entstehen, werden Temperaturgradien-
ten in der unteren Stratosphére durch adiabatische Vertikalbewegungen ver-
ursacht. Absinken fithrt zur Erwarmung der Luft und bewirkt niedrige Tropo-
pausenhohen iiber kalter Luft in der Troposphére. Aufsteigende Luft kiihlt sich
dagegen ab, wodurch die Tropoause iiber den troposphérischen Warmluftmas-
sen angehoben wird (s. Abb. 1.25).
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Kapitel 2

Dynamik der Atmosphire

Bewegungsvorgéinge in der Atmosphére entstehen, wenn Krifte auf die Luft-
teilchen wirken. Die Abhéngigkeit der Bewegungen von den Kréften beschreibt
die “Dynamik der Atmosphére”, ein Teilgebiet der theoretischen Meteorologie.

Die Atmosphére besteht aus Gasen, fiir Luftstromungen gelten daher die
Gesetze der Hydrodynamik. Von fundamentaler Bedeutung ist das 2. Gesetz
von Newton

Masse x Beschleunigung = Kraft (2.1)

Anders als bei der Bewegung eines Festkorpers mufl bei der Stromung ei-
nes Gases (oder einer Fliissigkeit) noch eine zusitzliche Bedingung erfiillt sein:
die Kontinuitétsgleichung oder Massenerhaltungsgleichung. Wird beispielswei-
se Wasser durch ein Rohr gepumpt, kann am Ende des Rohres nicht mehr Was-
ser ausstromen als einfliet. Die Losung der Bewegungsgleichung wird schwie-
riger als fiir das Festkorperproblem, denn die Wirkung der “Kraftéder genauer
des “Kraftfeldes”héngt in einer Strémung von den Randbedingungen ab. Auch
wenn die Pumpe (= Kraft) konstant arbeitet, flieBt das Wasser an den Engstel-
len im Rohr schneller als bei grolem Rohrquerschnitt (= Randbedingungen).
Fiir Luftbewegungen gibt es ebenfalls Randbedingungen, z. B. strémt keine
Luft durch die Erdoberfliche und im allgemeinen nur wenig durch die Tro-
popause. Zusétzlich wird die Aufstellung einer Bewegungsgleichung fiir Luft-
stromungen dadurch erschwert, daf§ sich die Erde um die Erdachse mit einer
Winkelgeschwindigkeit von Q = 27/Tag ~ 7,3, 1075571 dreht. Ein mit der
Erdoberfliche verbundenes Koordinatensystem ist deshalb kein Inertialsystem,
in dem man die Beschleunigung mit (2.1) berechnen kénnte. Angenommen ein
Luftpaket hat pro Volumeneinheit (1m3) die Beschleunigung a in einem Inerti-
alsystem und a’ in einem Bezugssystem, das sich mit der Erde mitbewegt. Sei
a’” = mathbfa — a’, die Differenz der beiden Beschleunigungen. Dann gibt es
fiir (2.1) folgende zwei Schreibweisen:

a) pa = pa' +pa’=F
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Abbildung 2.1:

b) pa’ = F — pa” (2.2)

wobei F die Kraft ist, die auf das Luftpaket wirkt. Nach Gleichung (2.2a)
mufl man im rotierenden Koordinatensystem einen zusétzlichen Beschleuni-
gungsterm pa” auf der linken Seite der Newtonschen Gleichung hinzufiigen, um
die Beschleunigung des Bezugssystems zu “korrigieren”. Eine andere Moglich-
keit ist, diesen Term wie in (2.2b) auf die rechte Seite der Gleichung zu stellen.
Dann interpretiert man ihn nicht als Beschleunigung sondern als Kraft. Diese
Kraft wird in der Literatur “Scheinkraft”genannt, eine ungliickliche Bezeich-
nung, denn fiir den Beobachter im rotierenden System ist die Kraft genauso
“real”wie alle anderen Kréfte. Da die Beobachtungen in der Meteorologie von
der Erde aus durchgefiihrt werden, wéhlt man fiir die Darstellung der atmo-
sphérischen Bewegungen ein mit der rotierenden Erde verbundenes Koordina-
tensystem und gibt in ihm die Beschleunigung an. Die zusétzlich auftretenden
Terme interpretiert man dann haufig als Kréfte. Bevor diese néher beschrieben
werden, geht es darum, welches Kraftfeld F auf das Luftpaket wirkt.

Um einen mathematischen Ausdruck fiir (2.2b) herzuleiten, betrachtet man
iiblicherweise ein kleines, quadratformiges Luftpaket in einem kartesischen Ko-
ordinatensystem (Abb. 2.1). In der Meteorologie gilt folgende Konvention fiir
die Achsenorientierung: Die x- Achse weist nach Osten, die y-Achse nach Nor-
den und die z-Achse vertikal nach oben.

Hat das Luftpaket die Kantenldngen Ax, Ay, Az erhélt man fiir das Vo-
lumen AzAyAz und fiir die Masse pAxAyAz mit p als mittlerer Dichte im
Luftvolumen (zur Erinnerung: Dichte = Masse pro Volumeneinheit).

Die Krifte auf das Luftpaket kénnen in drei verschiedene Arten unterteilt
werden: Korperkrifte, Druckkrafte und Reibungskréfte.
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Als Kérperkrdfte oder Volumenkrifte bezeichnet man Krifte, die zur Masse
proportional sind. Zu den Korperkréaften ist die Gravitationskraft zu rechnen,
die nur von der Masse der Luft abhdngt und nach unten gerichtet ist. In einem
rotierenden System kommen noch Beitrage von pa” dazu. Weiter unten wird
gezeigt, wie man diese Beitrage berechnen kann.

Druckkrdfte sind Kréfte, die senkrecht auf die Seitenflachen des Luftpakets
wirken. Druck ist nichts anderes als Kraft pro Flicheneinheit. Wenn die um-
gebende Luft gleichméBig auf Boden und Deckel des Quaders driickt, betréigt
die Netto-Druckkraft:

p(z,y, 2)AxAy — p(z,y, 2 + Az) AzAy.

Fiir kleine z gilt fiir die Netto-Druckkraft Naherungsweise

dp
—gAZL‘AyAZ, (2.3)

d. h. 9p/0 z pro Volumeneinheit oder —(1/p)0p/0 z pro Masseneinheit.

Bei Luftpaketen in Ruhe steht diese nach oben gerichtete Kraft im Gleich-
gewicht zur Gravitationskraft gpAxAyAz. Daraus erhilt man die aus Kapitel
3 (Gleichung (3.17) auf Seite 28) bekannte hydrostatische Gleichung

%I—w- (2.4)

Ist die Luft in Bewegung, sind meistens auch die iibrigen Komponenten
der Druckkraft (bzw. des Druckgradienten) von Bedeutung: in x-Richtung
—(0p/0z)AxAyAz und in y- Richtung —(9p/0y) Az AyAz. Die gesamte Druck-
kraft (Druckgradientkraft) auf das Luftpaket ist deshalb gleich dem Vektor
—Vp pro Volumeneinheit oder —(1/p)Vp pro Masseneinheit.

Im Gegensatz zu den Druckgradientkriften haben Reibungskrdfte sowohl
parallele als auch senkrechte Komponenten zu den Seitenflichen des Luftqua-
ders, weshalb ihre mathematische Formulierung recht kompliziert wird. Zum
Gliick kann man Reibungskréifte hdufig in einer ersten Ndaherung im Vergleich
zu anderen Kréften vernachléssigen. Vorerst sollen sie deshalb nicht detail-
lierter betrachtet werden. Bei vielen Bewegungen in der Atmosphére ist die
hydrostatische Gleichung (2.4) in sehr guter Naherung erfiillt, d. h. die verti-
kalen Beschleunigungen sind wesentlich kleiner als die Gravitationsbeschleuni-
gung g. Dies gilt fiir Hoch- und Tiefdruckgebiete, Kalt- und Warmfronten und
sogar fiir tropische Zyklonen. Dagegen kénnen bei kleinrdumigen Luftbewegun-
gen, z. B. in den Aufwind- (Updraughts) und Abwindgebieten (Downdraughts)
von Quellwolken oder Gewittern grofie vertikale Beschleunigungen auftreten.
In diesen Fillen ist dann die hydrostatische Gleichung nicht anwendbar. In
grofraumigen Luftstromungen bewirkt jedoch im wesentlichen die horizonta-
le Komponente der Druckgradientkraft die Entstehung von Wind. Horizontale
Druckgradienten konnen verschiedene Ursachen haben. Zwei wichtige Beispie-
le sind in Abb. 2.2 schematisch dargestellt: unterschiedlich hohe Gas- oder
Fliissigkeitssdulen und horizontale Temperaturunterschiede.
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Abbildung 2.2: Zur Entstehung von horizontalen Druckgradienten: (a) homo-
gene Fliissigkeit; (b)inhomogene Fliissigkeit.
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In Abb. 2.2 wird angenommen, dafl die Dichte iiberall konstant ist (homo-
genes Medium). Der Druckunterschied zwischen B und A erkldrt sich durch
das Gewicht der schraffierten Saule der Hohe H, das zusétzlich iiber B lastet,
vorausgesetzt der Auflendruck auf das Medium ist bei B und A gleich grof.
Das Fluid stromt entgegengesetzt zur Richtung des Druckgradienten vom ho-
hen zum tiefen Druck. In Abb. 2.2b sind zwar die Sdulen iiber A und B gleich
hoch, aber die Dichte ist in der wirmeren Siule iiber A niedriger. Uber B lastet
also wie in (a) das grofere Gewicht, d. h. es herrscht dort der hohere Druck,
weshalb auch in diesem Fall eine Strémung in Richtung A entsteht.

Horizontale Luftdruckgradienten kénnen relativ leicht mit mehreren Baro-
metern gemessen werden. Bei verschiedenen Stationshohen mufl man allerdings
die Meflwerte auf ein gemeinsames Bezugsniveau reduzieren, um die vertikale
Druckabnahme zu korrigieren. Der Druckunterschied zwischen dem Zentrum ei-
nes auflertropischen Tiefdruckgebietes und dessen Umgebung betréagt ungefahr
10 hPa pro 1000 km. Daraus errechnet sich ein Druckgradient pro Massenein-
heit Luft von 10 Pa/10% m dividiert durch die Dichte der Luft in Bodenniihe
p = 1kg/m3, was 10~ms~?2 ergibt. Wirkt ein Druckgradient dieser Grofie auf
1kg Luft iiber einen Tag (ca. 10°s), wiirde dessen Geschwindigkeit auf 100 ms~!
anwachsen. Tatséichlich beobachtet werden jedoch nur 10ms'. Ursache fiir die-
sen Unterschied ist der EinfluB der Erdrotation auf die grofrdumigen Luft-
stromungen. Ein grofler Teil der Druckgradientkraft steht im Gleichgewicht
mit einer Tréigheitskraft, die durch die Erdrotation entsteht und die im Term
pa’” auf der rechten Seite der Gleichung (2.2b) enthalten ist. Vor der Herlei-
tung einer mathematischen Formel soll ein Gedankenexperiment die Wirkung
der Kraft veranschaulichen.

Angenommen man befindet sich im Zentrum eines Karussells, das sich ge-
gen den Uhrzeigersinn mit der konstanten Winkelgeschwindigkeit €2 dreht und
rollt einen Ball zu einem Freund, der aulerhalb des Karussells steht (Abb. 2.3).
Vernachléssigt werden soll die Reibung und, da die Winkelgeschwindigkeit w
der Erde wesentlich kleiner als die des Karussells ist, auch die Erdrotation.
Der Freund auflerhalb des Karussells sicht den Ball auf einer geraden Linie mit
konstanter Geschwindigkeit rollen. Daraus schlieft er nach dem Gesetz von
Newton, daf} keine Kraft auf den Ball wirkt. Vom rotierenden Karussell aus
beobachtet man jedoch, wie der Ball nach rechts abgelenkt wird, und folgert
nach dem Gesetz von Newton, daf§ auf den Ball eine Kraft wirkt. Wer hat
recht? Natiirlich beide, denn im Inertialsystem auflerhalb des Karussells (vor-
ausgesetzt die Erdrotation wird vernachléssigt) ist das Newtonsche Gesetz in
der Form (2.2a) giiltig. Beobachtet man keine Beschleunigung, folgt F = 0. Im
rotierenden Koordinatensystem gilt zwar auch F = 0; es gibt aber noch eine
Kraft pa’ (mit p als Masse des Balls), die die Ablenkung des Balls verursacht.
Diese Kraft ist nach (2.2b) gleich der Kraft —pa” (fiir F' = 0). Die Kraft, die auf
der rechten Seite der Newtonschen Gleichung hinzugefiigt werden muf}, wenn
die Beschleunigung in einem rotierenden Bezugssystem gemessen wird, nennt
man Corioliskraft.

Wenn sich das Karussell schneller dreht, die Geschwindigkeit des Balles aber
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Koordinatssystem

Abbildung 2.3:

gleichbleibt, erscheint die Bahn des Balls stiarker gekriimmt; die Corioliskraft
nimmt also mit der Winkelgeschwindigkeit zu. Aber Vorsicht! Man darf nicht
analog weiter folgern, dafl die Corioliskraft abnimmt, wenn der Ball schneller
rollt, denn im Wahrheit wird sie grofler. Die Kriimmung der Flugbahn ist in
diesem Fall kein Ma$ fiir die Corioliskraft, weil bei groflerer Rollgeschwindigkeit
V der Ball den Rand des Karussells schneller erreicht, d. h. die Zeit, in der die
Corioliskraft wirken kann, nimmt ab. Eine exakte Herleitung der Corioliskraft
wird im nédchsten Abschnitt vorgestellt.

Die Corioliskraft kann man nicht nur beobachten, wenn man im Zentrum
der Drehscheibe steht, sondern von jedem beliebigen Standpunkt auf der Schei-
be aus. Es ist auch gleichgiiltig, in welche Richtung man den Ball rollt, der Ball
wird immer nach rechts abgelenkt. Rotiert das Karussell im Uhrzeigersinn, er-
scheint in allen Fillen die Flugbahn nach links gekriimmt.

Wie noch gezeigt wird, wirkt die Corioliskraft immer senkrecht zur Be-
wegungsrichtung eines Luftpakets. Es stellt sich heraus, da} die meisten at-
mosphérischen Bewegungsvorgénge nur von der horizontalen Komponente der
Corioliskraft beeinflufit werden. In diesem Fall ist die Corioliskraft zur Verti-
kalkomponente von 2 proportional (Abb. 2.4).

Die vertikale Komponente der Winkelgeschwindigkeit der Erde in der Brei-
te ¢ betrigt |Qsin ¢ (Abb. 6.5). Am Aquator ist ¢ = 0, dort verschwindet die
horizontale Komponente der Corioliskraft. Am Aquator wird also die horizon-
tale Luftstromung von der Erdrotation nicht beeinflut. Die Corioliskraft lenkt
auf der Nordhalbkugel den Wind (oder einen Ball) nach rechts ab, denn vom
Nordpol aus gesehen dreht sich die Erde gegen den Uhrzeigersinn (Abb. 2.5).
Vom Siidpol aus betrachtet, scheint die Erde dagegen im Uhrzeigersinn zu ro-
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Abbildung 2.4:

tieren. Auf der Sidhalbkugel wirkt die Corioliskraft daher auf Luftstréomungen
senkrecht zur Bewegungsrichtung nach links.

2.1 Mathematische Herleitung der Coriolisbe-
schleunigung

Im folgenden wird die zeitliche Anderung eines beliebigen Vektors A (t) unter-
sucht. Die orthogonalen Einheitsvektoren im Inertialsystem sollen mit i, j, k
bezeichnet werden, die Einheitsvektoren in einem rotierenden Koordinatensy-
stem mit i, j’, k. Die Winkelgeschwindigkeit des relativ zum Inertialsystem
gleichférmig rotierenden Koordinatensystems betrage (2 (siche Abb. 2.6).

Im Inertialsystem 1&8t sich fiir den Vektor A schreiben

A(t) = Ayi + Ay(D)j + As(t)k (2.5)

und im rotierenden Bezugssystem

A(t) = Aj(O)i" + AL(0)) + A5 (0K (2.6)

Die Ableitung von A (t) nach der Zeit kann man in (2.5) ohne Schwierigkeit
bilden:

d,A .dA .dA dA
— i 1+,] 2, 04

dt dt dt dt

Der Index “a” soll daran erinnern, dafl sich die Ableitung auf das Inerti-
alsystem bezieht. Bei der Bildung der Ableitung von (2.6) mufl man bertick-
sichtigen, dafl die Einheitsvektoren i, j’, k’ ihre Richtung mit der Zeit &ndern,
d. h. i = ¥(¢) usw. Der Einheitsvektor i’ hat infolge der Rotation mit der
Winkelgeschwindigkeit €2 die Geschwindigkeit di’/dt. Fiir d,A/dt ergibt sich

im rotierenden Bezugssystem:

(2.7)
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Meridian Meridian

N

Abbildung 2.5: Bahn eines Luftkérpers von der Erde (— — —— >) und vom
Weltraum aus ( ) betrachtet: a) Bewegung vom Pol Richtung Aqua-
tor; b) Bewegung vom Aquator Richtung Pol, in diesem Fall hat der Luftkorper
am Aquator relativ zum Weltraum eine Geschwindigkeitskomponente QR,
nach Osten (R, sei der Erdradius am Aquator); Ursache ist die Winkelge-
schwindigkeit €2 der Erde.

A® = A0+ AD] 1 ADK

A=A (D" + A (D] + Ap(DK

Abbildung 2.6:
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d, A _dA} , dit

R T ST
- dA :

= il dt1+A’1(Q><z/)+---

— [i+Qx] (Alir+ --+) . (2.8)

dt

Werden die Komponenten von A im rotierenden Koordinatensystem gemes-
sen, mufl man bei der Berechnung von d,A/dt den Term € x A hinzufiigen.

y \//a

Abbildung 2.7:

Der Vektor r(t) gebe den Ort eines Luftpakets an (siche Abb. 2.7). Die
absolute Geschwindigkeit u, des Luftpakets, d. h. die Geschwindigkeit im Iner-
tialsystem, sei u, = d,r/dt. Die relative Geschwindigkeit in einem rotierenden
Bezugssystem betrage u = dr/dt = (dr,/dt)i’ + (dry/dt)j’ + (drs/dt)k. Nach
(2.8) besteht dann zwischen u, und u folgende Beziehung:

u, =u+Qxr. (2.9)

Dieses Ergebnis steht in Ubereinstimmung mit Abb. 6.6b. Der dort be-
trachtete Luftkorper startet relativ zur Erde nur mit einer Geschwindigkeit
in Richtung Pol, relativ zum Weltraum dagegen noch mit einer zusétzlichen
Geschwindigkeitskomponente 2R, nach Osten.

Um die Bewegung eines Luftpakets mit dem Gesetz von Newton beschreiben
zu konnen, mufl man die absolute Beschleunigung d,u,/dt kennen. Da aus den
Messungen auf der Erde nur die relative Windgeschwindigkeit u und damit
die relative Beschleunigung du/dt bekannt ist, bendtigt man eine Formel zur
Umrechnung der Beschleunigung zwischen den beiden Bezugssystemen. Aus
(2.8) folgt fir A =u,

dou,  du,

= Q
dt dt TRX U,

und mit Hilfe von (2.9)
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0 —dt+29><u+ﬂ><(ﬂ><r). (2.10)

Die zusétzlichen Terme auf der rechten Seite von (2.10) nennt man Co-
riolisbeschleunigung (2€2 x u) und Zentripetalbeschleunigung (€2 x (2 x r)).
Wird die Beschleunigung du/dt in einem mit der rotierenden Erde verbunde-
nen Koordinatensystem gemessen, ergibt sich durch Addition der Coriolisbe-
schleunigung und der Zentripetalbeschleunigung die absolute Beschleunigung
d,u,/dt in einem Inertialsystem. Die Coriolisbeschleunigung wirkt senkrecht
zum Rotationsvektor und senkrecht zur Bewegungsrichtung. Wie sich bereits
im letzten Abschnitt ergab, ist sie direkt proportional zum Betrag von £ und
u. Fiir vorgegebene |©2] und |u| wird die Coriolisbeschleunigung maximal, wenn
2 und u senkrecht aufeinander stehen, und wird Null, wenn 2 und u parallel
sind.

Zur Interpretation der Zentripetalbeschleunigung zerlegt man den Ortsvek-
tor r(t) in Komponenten parallel und senkrecht zum Rotationsvektor €2 (Abb.

2.8): r= <r : Q) Q + R mit @ = Q/|Q|. Die zu Q parallele Komponente
des Ortsvektors liefert keinen Beitrag zur Zentripetalbeschleunigung, weil das
Vektorprodukt in diesem Fall verschwindet. Es folgt daher

QAx(Qxr)=2x(QxR)=—|QR. (2.11)

Die Zentripetalbeschleunigung ist also nach innen, zur Rotationsachse hin,
gerichtet und hat fiir ein Luftpaket in der Entfernung R von der Rotationsachse

den Betrag Q*R (mit Q = |Q]).
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2.2 Das 2. Gesetz von Newton in einem rotie-
renden Bezugssystem

Fiir ein Luftpaket mit der Volumeneinheit 1 m3, d. h. mit der Masse p (p =
Dichte), lautet das 2. Gesetz von Newton im rotierenden Koordinatensystem

dt

Diese Form entspricht der Schreibweise (2.2a). Der zweite und dritte Term
kann auch wie in (2.2b) auf die rechte Seite der Gleichung gestellt werden

p{d—u+2ﬂxu+ﬂx(ﬂxr) =F. (2.12)

p[i—?}:F—Qpru—I—Qx(er). (2.13)
Dann fait man —2pQ x u als Corioliskraft und —p€2 x (2 x r) als Zentri-
fugalkraft auf.

2.3 Effektive Schwerkraft

Whére die Erde eine nicht rotierende ideale Kugel, wiirde nach dem Newtonschen
Gravitationsgesetz nur die Gravitationskraft g* pro Masseneinheit in Richtung
Erdmittelpunkt wirken. Wéare die Erde eine rotierende ideale Kugel, wiirde sich
die effektive Schwerkraft g aus der Vektoraddition der Gravitationskraft g* und
der Zentrifugalkraft w?R ergeben (s. Abb. 2.9a), d. h.

g=g" +Q°R. (2.14)

Die effektive Schwerkraft hitte dann eine zum Aquator gerichtete Kom-
ponente parallel zur Erdoberfliche. Da aber die rotierende fliissige Erde auf
Grund der Zentrifugalkraft nicht als Kugel erstarrte sondern mit einem Aqua-
torwulst und einer Abplattung am Pol (Radius am Aquator = Radius am Pol
+ 21 km), ist die Massenverteilung so, dafl g immer senkrecht zur Erdober-
fliche steht (Abb. 2.9b). Nicht ganz korrekt wird die Schwerebeschleunigung g
oft auch als Gravitationsbeschleunigung bezeichnet.

Verwendet man g statt ¢g*, 18t sich die Gleichung (2.13) vereinfachen. Auf
ein Luftpaket mit der Gravitationskraft pg* pro Volumeneinheit wirke die Kraft
F =F' + pg*. Unter Verwendung von (2.11) und (2.14) wird (2.13) zu

d
pd—ltl —F 4+ pg — 200 X u. (2.15)

Die Zentrifugalkraft infolge der Erdrotation erscheint in der Gleichung nicht
mehr explizit, sie ist in der effektiven Schwerkraft enthalten. Bereits bisher
wurde g = (0,0, —¢g) und nicht g* als Schwerebeschleunigung (Gravitationsbe-
schleunigung) verwendet (z. B. in der hydrostatischen Gleichung (2.4)). Wenn
Reibungskréfte vernachléssigt werden konnen, wirkt auf ein Luftpaket neben
der Schwerkraft vor allem die Druckgradientkraft, d. h.
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(a) (b)

Abbildung 2.9: a) effektive Schwerkraft g auf einer kugelférmigen Erde. b) effek-
tive Schwerkraft auf einer leicht abgeplatteten Erde; g steht iiberall senkrecht
zur Erdoberfldche.

Abbildung 2.10:

F’ = —Vp pro Volumeneinheit.

Teilt man (2.15) durch p (alle GréBlen sind dann auf die Masseneinheit 1 kg
bezogen), ergibt sich
du

1
ke — 920 x u. 2.16
— pr+g X u (2.16)

In dieser Form beschreibt das 2. Newtonsche Gesetz die reibungsfreie Bewe-
gung eines Luftpakets, dessen Geschwindigkeit u in einem Bezugssystem auf der
rotierenden Erde gemessen wird. Bei der Anwendung von (2.16) ist es giinstig,
die Gleichung in einem kartesischen Koordinatensystem mit Nullpunkt in der
Breite ¢ zu betrachten. Die Einheitsvektoren i, j, k sollen so orientiert sein,
daB i nach Osten, j nach Norden und k nach oben zeigt (Abb. 2.10).
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Der Vektor €2 kann in diesem Koordinatensystem als €2 cos ¢ j + sin ¢ k
geschrieben werden, weshalb folgt

2Q x u =20 sing k x u+ 2Q cos ¢ j x u. (2.17)

Fiir Luftbewegungen in Zusammenhang mit den Tiefdruck- und Hochdruck-
gebieten der mittleren Breiten zeigt eine Abschétzung, dafl nur der erste Term
auf der rechten Seite von (2.17) von Bedeutung ist (siehe z. B. Holton, 1979,
Kapitel 2.4). In guter Néherung gilt daher

20 xu=2Q sin gk x u =f x u. (2.18)

Die GroBe f = 2Qsing (f = fk) bezeichnet man als Coriolisparameter. Die
Corioliskraft beeinfluffit nach (2.18) nur horizontale Luftstromungen. Aulerdem
ist sie von der Breite ¢ abhingig: In Aquatornihe kann man die Wirkung der
horizontalen Komponente der Corioliskraft vernachléssigen, in Richtung Pole
wird sie dagegen immer grofer.

2.4 Geostrophische Bewegung

Laborversuche ergeben, dafl ein Gas vom hohen zum tiefen Druck stromt und
daf} dadurch alle Druckunterschiede ausgeglichen werden (vgl. Abb. 2.2). Die
Corioliskraft hat in diesem Fall keinen Einflufl auf die Strémung, weil sie einige
GroBenordnungen kleiner als die Druckgradientkraft ist. Wie die Wetterkarten
in Kapitel 5 (z. B. Abb. 1.17, 1.18) zeigen, erfolgt die grofiriumige Luftbewe-
gung in der Atmosphére nicht senkrecht sondern parallel zu den Isobaren (oder
Isohypsen) kreisformig um die Hochdruck- bzw. Tiefdruckzentren herum (ab-
gesehen von der Reibungsschicht nahe der Erdoberfliche). Die Windgeschwin-
digkeit bleibt dabei konstant, solange sich der Druckgradient nicht &ndert, d. h.
die Stromung befindet sich in einem Gleichgewichtszustand. Deshalb kann die
Beschleunigung eines Luftpakets du/dt in Gleichung (2.16) gegeniiber der Co-
riolisbeschleunigung 22 x u vernachléssigt werden. Verwendet man aulerdem
fiir den Coriolisterm die Naherung (2.18), folgt fiir die horizontalen Kompo-
nenten von (2.16)

1
0= —;Vhp—fx u (2.19)

und fiir die vertikale Komponente

0=--"—_yg (2.20)

V1 bezeichnet den horizontalen Anteil des z. B. V-Operators, d. h. V; =
(0/0x,0/0y,0). Gleichung (2.20) sagt aus, dafl die vertikale Komponente der
Druckgradientkraft im Gleichgewicht zur Gewichtskraft des Luftpakets steht
(hydrostatisches Gleichgewicht, siehe auch Gleichung (2.4). Die horizontalen
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Abbildung 2.11: Definition des geostrophischen Windes auf der Nordhalbkugel

Bewegungsgleichungen (2.19) zeigen fiir den Fall einer grofirdaumigen, reibungs-
freien Luftstromung ein Gleichgewicht zwischen der horizontalen Druckgradi-
entkraft —(1/p)Vpp und der Corioliskraft f x u. Die Luftstromung befindet
sich im geostrophischen Gleichgewicht (Abb. 2.11).

Der geostrophische Wind uy, weht genau parallel zu den Isobaren und ist auf
der Nordhalbkugel so gerichtet, dal der tiefe Luftdruck in Stromungsrichtung
gesehen links liegt. Auf der Siidhalbkugel blédst der geostrophische Wind mit
dem tiefen Druck zur Rechten, da €2 und damit auch die Corioliskraft entgegen-
gesetzt gerichtet ist. Auf die geostrophische Stromung wirkt keine Kraftkom-
ponente; die Luftpakete werden daher bei ihrer Verlagerung nicht beschleunigt.
Aus Gleichung (2.19) 148t sich u, bestimmen, indem man auf beiden Seiten

das Vektorprodukt mit k bildet, d. h

k x (fkxu)= —lk X Vpp. (2.21)
P

Mit Hilfe des Entwicklungssatzes fiir dreifache Vektorprodukte ax (bxc) =
(a-c)b—(a-b)c und u = (u,v,w) wird die linke Seite zu f[(k-u)k— (k-k)u] =
flwk —u] = — fuy,. Damit erhélt man aus (2.21)

1
u, = —kxV 2.22
h pf Y ( )

Es gilt daher

1
ul| = —1|V 2.23
| h| ,0f| hp| ( )

d. h. zwischen dem geostrophischen Wind u;, und dem Druckgradienten
besteht eine lineare Abhéngigkeit. Ein Blick auf eine Wetterkarte bestétigt
dieses Ergebnis: je kleiner der Isobarenstand, desto stérker der Wind. Da der
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Coriolisparameter f in Richtung Aquator immer kleiner wird, hingt die geostro-
phische Windgeschwindigkeit auch von der geographischen Breite ab. In nie-
deren Breiten ist bei gleichem Druckgradienten der Wind stérker als in hoher-
en Breiten. Direkt am Aquator, wo f Null wird, wire die Geschwindigkeit des
geostrophischen Windes unendlich grof. In Aquatorniihe kann man deshalb die
geostrophische Néherung (2.19) oder (2.21) nicht anwenden. Die Luftstromung
ist in diesen Gebieten nicht parallel sondern quer zu den Isobaren vom héheren
zum tieferen Druck gerichtet.

Im Rechenbeispiel auf Seite 41 ergab sich bei einem Druckgradienten von
10 hPa/1000 km (oder 1073kg m2s72) und p = lkg/m? fiir ein Luftpaket
nach einem Tag die viel zu groe Geschwindigkeit von 100 ms~!. Nimmt man
dagegen geostrophisches Gleichgewicht bei ¢ = 45°C (f = 10*s™!) an, errech-
net sich eine Windgeschwindigkeit von 10 ms~!. Dieser Wert stimmt ungefihr
mit der beobachteten Windstérke iiberein.

2.5 Der Druck als vertikale Koordinate

Auf Wetterkarten fiir die freie Atmosphére analysiert man nicht die Druckver-
teilung auf bestimmten Niveauflichen (z. B. Meeresniveau), sondern stellt die
Hohenverteilung auf ausgewéhlten Druckflichen (z. B. 300 hPa) dar. Da diese
Druckflachen nahezu horizontal sind, kann man die Luftbewegungen ohne all-
zu grofe Fehler mit der horizontalen Windkomponente gleichsetzen. Wie soll
man jedoch das Newtonsche Gesetz anwenden, wenn definitionsgeméf auf ei-
ner Druckfliache kein Druckgradient besteht? In diesem Abschnitt wird gezeigt,
dafl bei der Transformation von “Hohenkoordinaten” (x,y,z) auf “Druckkoordi-
naten” (x,y,p) der horizontale Druckgradient in der Bezugshohe z in einen quasi
horizontalen Gradienten der geopotentiellen Hohe auf der jeweiligen Druck-
fliche iibergeht. Die Koordinaten p und z koénnen ineinander umgewandelt
werden, weil die hydrostatische Beziehung zwischen Druck und Héhe in den
meisten Féllen sehr gut erfiillt ist. Auflerdem besteht zwischen p und z ein
enger funktionaler Zusammenhang (nach Gleichung (2.7) bzw. (3.23) gibt es
eine exponentielle Abhéngigkeit).

Abb. 2.12 zeigt benachbarte Druckflichen p+ Ap (Ap > 0), die die Geopo-
tentialfliche z in den Punkten A und B schneiden. Der geopotentielle Hohen-
unterschied zwischen den Druckflichen betrage am Punkt B A z und die Ent-
fernung zwischen A und B sei A x.

Schreibt man die partielle Ableitung als Differentialquotient, ergibt sich

@ — o Pb—Pa
(8z)z:const. o AI;;IEO Ax
. Pb—Pc . Az : _ .
= Alglﬂrgo berke - J2weil pe = pa;
Az—0

== (%)x:const. ' (%)p:const.
=09 (52) pecons.
In der letzten Zeile wurde die hydrostatische Gleichung (2.4) angewendet.
Es gilt also die Beziehung
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Abbildung 2.12:

1 (0p 0z
(=22 = _qg| == . 2.24
p ( 820 > z=const. g (890 ) z=const. ( )

Beim Ubergang von Héhenkoordinaten auf Druckkoordinaten muf man den
horizontalen Druckgradient pro Masseneinheit durch die Neigung der Druck-
flache, multipliziert mit g, ersetzen.

Die geostrophische Gleichung (2.19) lautet in Druckkoordinaten

fxV=—gV, (2.25)

Der Index “p” soll daran erinnern, dafl die Ableitungen im V — Operator
nicht bei konstantem z sondern bei konstantem p zu berechnen sind (d. h.
0z/0x = Alirgo (ze — 24) /Ax) Gleichung (2.25) zeigt, dafl der geostrophische
Wind im p-System parallel zu den Isohypsen blast und dafl dabei die niedri-
geren Geopotentialwerte auf der Nordhalbkugel (Siidhalbkugel) in Stromungs-
richtung gesehen links (rechts) liegen. Analog zu (2.22) 148t sich aus (2.25) der
geostrophische Wind V berechnen

V= %k X V2 (2.26)

In dieser Beziehung erscheint die stark hohenabhéngige Dichte nicht mehr
explizit. Eine Schablone, mit deren Hilfe aus dem Isohypsenabstand V be-
stimmt werden kann, ist deshalb fiir alle Druckflichen verwendbar. Die Brei-
tenabhingigkeit von V bleibt jedoch auch im p-System erhalten. Die Druck-
flachen sind natiirlich je nach Windgeschwindigkeit unterschiedlich stark ge-
neigt, verlaufen aber auch bei groflen V nahezu horizontal. Fiir die sehr hohe
Windgeschwindigkeit von 100ms!' (200 kn) ergibt sich in mittleren Breiten
(f ~ 101s') eine Neigung von 1:1000. Umgekehrt entspricht einer Neigung von
1:100 000 die relativ kleine Windgeschwindigkeit

10 1 1
10+ 105"
Die geostrophische Néaherung beschreibt in folgenden Bereichen der Atmo-
sphére die Luftstromungen hinreichend genau:

1

V| = % |V,z| ~ =1lms™".
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Abbildung 2.13: (Links) zyklonaler und (Rechts) antizyklonaler Gradientwind.

e auflerhalb der Tropen,
e in der freien Atmosphére iiber 1 km Hohe,

e in Gebieten mit nur schwach gekriimmten Isobaren bzw. Isohypsen.

“Hinreichend” genau bedeutet, dafl unter diesen Voraussetzungen der geostro-
phische Wind ungefihr 85 % des beobachteten Windes erklirt. In den néchsten
Abschnitten sollen die Stromungsverhéltnisse bei gekriimmtem Isobarenverlauf
sowie in der bodennahen Luftschicht unter 1 km Héhe erldutert werden.

2.6 Gradientwind

Das geostrophische Gleichgewicht zwischen Druckgradientkraft und Coriolis-
kraft gilt nur fiir Luftstromungen entlang geradliniger Isobaren, wenn keine
Zentrifugalkrafte wirken. In vielen Fiéllen sind die Bahnen der Luftteilchen in
der freien Atmosphére jedoch so schwach gekriimmt, dafl der Wind annédhernd
geostrophisch ist. Bei stark gekriimmten Bahnen oder bei kreisférmiger Be-
wegung, z. B. in Tiefdruckgebieten, Tornados, Windhosen oder Staubteufeln
kann man aber die Zentrifugalkréfte nicht vernachléssigen. Abb. 2.13 zeigt das
Kriftegleichgewicht bei der Umstréomung eines Tiefdruckzentrums und eines
Hochdruckzentrums.

Die Druckgradientkraft pro Masseneinheit (P) ist in Polarkoordinaten gleich
—(1/p)(0p/0r). Die Corioliskraft (C) betrégt fV und wirkt senkrecht zur Rich-
tung des Tangentialwindes V nach rechts. Hinzu kommt die Zentrifugalkraft (Z)
V2 /r pro Masseneinheit, die immer radial nach aufien gerichtet ist (Analog zur
Unterscheidung von Coriolisbeschleunigung und Corioliskraft spricht man von
Zentripetalbeschleunigung oder Zentrifugalkraft, je nachdem auf welcher Seite
der Gleichung V?/r gestellt wird). Mathematisch 148t sich das Gleichgewicht
von Druckgradientkraft, Corioliskraft und Zentrifugalkraft folgendermaflen for-
mulieren
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V bezeichnet man als Gradientwind. Nach einer Konvention ist V in antizy-
klonal gekriimmten Stromungen negativ. Gleichung (2.27) wird Gradientwind-

gleichung genannt. In Druckkoordinaten lautet sie

(2.27)

V2 0
fV4+—= g—Z.
r or

Ist der Druckgradient (Isobarenabstand) bekannt, ergibt sich V aus der
Losung der quadratischen Gleichung (2.27):

(2.28)

L ﬁd—p} v (2.29)

Ll 22
2 lr ;o p dr
Das Vorzeichen vor der Wurzel wurde so gewihlt, dafl bei groBem Radius

r, d. h. bei kleiner Zentrifugalkraft V?/r, (2.29) wieder zur geostrophischen
Gleichung wird. Fiir r — oo erhélt man

1
V = _érf+

1 1 4 dp]'?
= —= - 1 '
\% 27"f+27"f[ +prf2dr}

Q

11 2 dp
—rfaarf 1 L
QTfjL QTfl +p7“f2 dr ]

1 dp
pfdr "

Aus (2.29) folgt fiir ein Hochdruckgebiet (dp/dr < 0), daf§ der Druckgradi-
ent in der Entfernung r vom Zentrum nicht grofer als (1/4)pr f? sein darf, denn
sonst wiirde der Ausdruck unter der Wurzel negativ werden. Der antizyklonale
Gradientwind mufl daher die Bedingung |V| < (1/2)rf erfiillen. Deshalb ist
bei kleinem r in der N&he eines Hochdruckzentrums der Wind schwach und der
Druckgradient entsprechend gering. In einem Tiefdruckgebiet gibt es dagegen
theoretisch keine Obergrenze fiir V oder dp/dr. Wegen der Reibungskrifte und
weil nur eine begrenzte Energiemenge zur Verfiigung steht, wird die Windge-
schwindigkeit zwar nicht unendlich grof}; kann aber dennoch beachtliche Werte
erreichen (z. B. 120 km/h am 1.3.1990 in der Miinchner Innenstadt, obwohl
dort eine groBe Reibung herrscht). Auch bei gekriimmter Stromung kann man
den geostrophischen Wind V,, definieren. Die tatséchliche Windgeschwindigkeit
weicht allerdings bei zunehmender Kriimmung immer mehr von V, ab. Aus der
Definition fiir den geostrophischen Wind

Q

1o

Ve = ;87“

(2.30)

ergibt sich zusammen mit (2.27) eine rechnerische Beziechung zwischen der Ge-
schwindigkeit von geostrophischem und Gradientwind
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(2.31)

Da die rechte Seite von (2.31) immer negativ ist, mufl bei der Umstromung
eines Tiefdruckgebietes (V' > 0) V kleiner als Vj sein. In einem Hochdruck-
gebiet (V' < 0) gilt dagegen |V| > |Vg|. Dieses Ergebnis steht in Uberein-
stimmung zu Abb. 6.12. Beim zyklonalen Gradientwind (P = C + Z) ist die
Corioliskraft kleiner als im geostrophischen Fall (P = C) und damit auch
die Windgeschwindigkeit. Beim antizyklonalen Gradientwind mit P + Z = C'
im Kriftegleichgewicht miissen Corioliskraft und Windgeschwindigkeit grofier
sein, um den beiden anderen Kréften die Waage halten zu konnen. Der antizy-
klonale Gradientwind ist also supergeostrophisch (grofler als der geostrophische
Wind bei gleichem Druckgradienten) und der zyklonale Gradientwind subge-
ostrophisch (kleiner als der geostrophische Wind bei gleichem Druckgradien-
ten). Das folgende Beispiel zeigt, da§ die Strémung in einem Hurrikan stark
subgeostrophisch ist. Angenommen der Hurrikan befindet sich bei 20° N. 50 km
von Zentrum entfernt soll ein Druckgradient von 50 hPa pro 100 km bestehen.
Dann errechnet sich aus (2.30) der geostrophische Wind zu

V. 50 - 10%kg m~1s72
9 1,25kgm=3-2(7,29 - 10-5) s~1 - sin 20° - 105m

=802 m s "

Die Gradientwindgleichung (2.27) ergibt 43.5ms™ !, ein Wert der ungefihr
der beobachteten Windgeschwindigkeit entspricht. Die beiden Ergebnisse sind
extrem unterschiedlich, weil im Hurrikan die Luftbewegung viel mehr durch
die Zentrifugalkraft V?2/r als durch die Corioliskraft fV beeinflufit wird (das
Verhéltnis von Zentrifugalkraft zu Corioliskraft betrégt V/(rf) = 17,4). Man
konnte deshalb die Corioliskraft bei der Berechnung von V auch ganz weglassen
und wiirde dennoch fiir den Gradientwind fast das gleiche Ergebnis erhalten
(44, 7ms™'). Gleichung (2.27) beschreibt in diesem Fall nur das Gleichgewicht
zwischen Zentrifugalkraft und Druckgradientkraft (zyklostrophisches Gleichge-
wicht).

2
Vi_1% (2.32)
r p or

Luftstromungen in intensiven kleinrdumigen Wirbeln (Hurrikane, Torna-
dos, Windhosen, Staubteufel) sind zumindest in deren Kernbereichen im zy-
klostrophischen Gleichgewicht. Im Bereich von scharfen Trogen in der Hohen-
stromung der mittleren Breiten ist die gemessene Windgeschwindigkeit oft nur
halb so grofl wie die dem Isobarenabstand entsprechende geostrophische Wind-
geschwindigkeit. Der Wind blist aber dennoch parallel zu den Isobaren und
Isohypsen. Ursache ist wiederum der Einflul der Zentrifugalkraft auf die zy-
klonal gekriimmte Strémung, die in diesem Fall vom Kriimmungsradius R; der
Trajektorien (Bahnen) der Luftpakete abhéingt (Abb. 2.14).

Im allgemeinen sind die Luftstrémungen in der Atmosphére nicht stationér,
denn die Anordnung der Isobaren &ndert sich mit der Zeit. Deshalb fallen
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Abbildung 2.14: Kréftegleichgewicht fiir Luftpakete mit gekriimmten Trajek-
torien auf der Nordhalbkugel.

die Trajektorien (zeitliche Wege der individuellen Luftteilchen) nicht mit den
Stromlinien (Linien, die zu einem bestimmten Zeitpunkt parallel zur Stréomung
sind; Momentaufnahme des Bewegungsfeldes) zusammen. Der unterschiedliche
Verlauf von Stromlinien und Trajektorien in einem ostwérts ziehenden Trog ist
in Abb. 2.15 dargestellt.

Man kann daher bei der Gradientwindberechnung den Kriimmungsradius
der Trajektorien R; nicht aus dem Radius der Stromlinien oder Isobaren, der
aus den Wetterkarten bekannt ist, bestimmen. Da sich der Kriimmungsradius
deshalb nur schwer und zeitraubend bestimmen 148t, wird der Gradientwind,
obwohl er den wahren Wind besser approximiert als der geostrophische Wind,
in der Praxis nur selten berechnet.

2.7 Die Wirkung der Reibungskraft

Innerhalb der planetarischen Grenzschicht (Reibungsschicht) bewirkt die Rei-
bungskraft eine Abbremsung des Windes unter den geostrophischen Wert. Die
Windgeschwindigkeit ist besonders in Bodennéhe subgeostrophisch und néhert
sich bis zur Obergrenze der Reibungsschicht in ungefahr 1000 bis 1500 m Hoéhe
dem geostrophischen Wert an. Da bei verringerter Windgeschwindigkeit auch
die Corioliskraft kleiner ist, kann sie die Druckgradientkraft nicht mehr ausba-
lancieren, so dal der Wind eine Komponente quer zu den Isobaren in Richtung
tieferen Druck (oder quer zu den Isohypsen in Richtung niedrigere geopotenti-
elle Hohe) erhédlt (Abb. 2.16, siehe auch Abb. 1.6).

Die Luft mufl unter Reibungseinflul vom héheren zum tieferen Druck stromen,
da es einer Arbeit bedarf, die Reibungskraft zu iiberwinden. Diese Arbeit mufl
von der Druckgradientkraft geleistet werden, denn die Corioliskraft kann keine
Arbeit verrichten, weil sie immer senkrecht auf die Bewegungsrichtung steht.
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Abbildung 2.15:
( , - - - >) Stromlinien zu zwei verschiedenen Zeitpunkten und
Trajektorien eines anfangs am Punkt A liegenden Luftpakets. Der Weg des
Luftpakets ist abhéngig von der Windgeschwindigkeit V im Punkt A und der

Verlagerungsgeschwindigkeit C des Troges:
AB, wennV > C

AC, wennV =C
AD, wenn V < C.

Abbildung 2.16: Abweichung des Windes von der Isobarenrichtung infolge der
Reibung an der Erdoberflache.
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Abbildung 2.17: Kréftegleichgewicht fiir Luftpakete in der Reibungsschicht auf
der Nordhalbkugel.

Die Stromung hat daher eine Komponente in Richtung der Druckgradientkraft.
Abb. 2.17 zeigt das Kriftegleichgewicht zwischen der Druckgradientkraft P,
Corioliskraft C und Reibungskraft F in einer Luftstréomung auf der Nordhalb-
kugel.

Die Druckgradientkraft steht senkrecht auf den Isobaren, die Corioliskraft
senkrecht zur Bewegungsrichtung. Die Reibungskraft wirkt entgegengesetzt zur
Bewegungsrichtung. Sind die drei Kréfte im Gleichgewicht, gilt

|F| = |P] sin ¢ und |P|cosy = |C| = f|V].
Damit erhélt man eine Formel zur Berechnung der Reibungskraft

F| = f|V|tany (2.33)

Der Betrag der Reibungskraft ist nach (2.33) vorwiegend von der Windge-
schwindigkeit abhéinging, auch wenn der Ablenkungswinkel 1) am Boden un-
terschiedlich sein kann. Er wéchst mit zunehmender Stabilitidt der thermischen
Schichtung und abnehmender geographischer Breite. Uber Land kann man im
Mittel einen Ablenkungswinkel von 30° annehmen , wobei das Verhéltnis V/V,
etwa 0,5 betrigt. Uber See dagegen ist der Winkel gegen die Isobaren zumindest
in mittleren und hoheren Breiten recht gering (10—20°) und die Windgeschwin-
digkeit erreicht durchschnittlich 70-80 % des geostrophischen Wertes.

2.8 Der thermische Wind

Bestehen in der Atmosphére horizontale Temperaturunterschiede, ist damit
eine vertikale Anderung des geostrophischen Windes verbunden. Denn nach der
hydrostatischen Gleichung (2.4) nimmt der Druck mit der Hohe um so rascher
ab, je grofer die Dichte p ist, d. h. in kalter Luft schneller als in warmer Luft. In
Gebieten mit horizontalen Temperaturgradienten sind deshalb der horizontale
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Abbildung 2.18:

Druckgradient und damit auch der geostrophische Wind hohenabhéngig. Die
Anderung des geostrophischen Windes zwischen zwei Druck- oder Hohenflaichen
(oberhalb der Reibungsschicht) bezeichnet man als thermischen Wind.

In Abb. 2.18 ist schematisch ein Vertikalschnitt durch eine Luftstrémung auf
der Nordhalbkugel dargestellt. Die Kreuze sollen andeuten, dafl die Luft in die
Zeichenebene hinein stromt. Die Grofle der Kreise ist dem Betrag der Windge-
schwindigkeit proportional. In Bodennéhe gibt es keinen geostrophischen Wind,
weil die 1000 hPa-Flédche horizontal liegt. Die gleichméfige Zunahme der mitt-
leren Lufttemperatur entlang der n-Achse (senkrecht zur Stromung) hat zur
Folge , dafl die 700 hPa- und 500 hPa-Flichen geneigt sind.

Der Abstand der beiden Druckflichen ist der Mitteltemperatur der Schicht
dazwischen proportional (s. Gleichung (3.21) ). Die Neigung der 500 hPa-Fliche
Ohsoo/0n muf deshalb groBer sein als die der 700 hPa-Flache. Zusammen mit
(2.26) folgt

g Ohsno g Ohzoo
Voo = Voo = =
500 7 on > V700 7 on
Der thermische Wind zwischen 700 hPa und 500 hPa ergibt sich zu
g 0 g oD
Vi = Vioo — Vioo = <= (hsoo — hroo) = < —— 2.34
t 500 700 fon (500 700) Fon’ ( )

wobei D = hggg — hrgo die Schichtdicke zwischen den zwei Druckflichen angibt.
In Abb. 2.18 ist dD/0n positiv und daher auch V; positiv, d. h. die geostro-
phische Windgeschwindigkeit nimmt mit der Hohe zu. Ist in der gesamten
Atmosphére kein horizontaler Temperaturgradient vorhanden, herrscht zwi-
schen den Druckflichen iiberall dieselbe Mitteltemperatur. Daraus folgt, dafl
der vertikale Abstand zwischen zwei beliebigen Druckfléchen konstant ist, d. h.
die Druckfldchen sind untereinander parallel (jedoch liegen sie im allgemeinen
nicht horizontal). Wenn sich die Neigung der Druckflichen in der Vertikalen
nicht dndert, hat der geostrophische Wind in allen Héhen die gleiche Geschwin-
digkeit (Abb. 2.19).

Eine Atmosphére, in der Luftdruck- und Temperaturflichen parallel ver-
laufen, nennt man barotrop. Das Gegenstiick zu einer barotropen Atmosphére
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Abbildung 2.19:

ist die barokline Atmosphére. Bei Baroklinitit sind die isothermen Flachen
gegeniiber den isobaren Fldchen beliebig geneigt und es gibt Schnittpunkte
zwischen Isohypsen und Isothermen. Betrag und Richtung des geostrophischen
Windes dndern sich mit der Hohe. Besteht der horizontale Temperaturgradient
ausschlielich senkrecht zur Stromungsrichtung (die Isothermen bzw. Schicht-
dickenlinien sind dann parallel zu den Isohypsen), ist die Schichtung dquivalent-
barotrop (Abb. 2.18). In diesem Fall hingt die Geschwindigkeit des geostrophi-
schen Windes von der Hohe ab, nicht aber die Richtung.
Die allgemein giiltige Beziehung fiir den thermischen Wind lautet

V,=V,-V, = %k XV, (2 — 21) = %k x V,D. (2.35)

(2.35) hat die gleiche Form wie die Gleichung fiir den geostrophischen Wind

V = (g/f)kxV,z (2.26). Analog zum geostrophischen Wind gilt daher, da8 der

thermische Wind parallel zu den Schichtdickenlinien (Isothermen) blést oder,

anders ausgedriickt, im rechten Winkel zum Temperaturgradienten, wobei auf

der Nordhalbkugel die niedrigen Schichtdickenwerte (tiefen Temperaturen) zur
Linken liegen.

2.9 Luftbewegungen bei 4quivalent-barotroper
Schichtung

In erster Ndherung sind viele Stromungen in der Erdatmosphére (z. B. Hur-
rikane, Tiefdruckgebiete und Frontalzonen der mittleren Breiten) dquivalent-
barotrop geschichtet. Beispielsweise erkennt man in den Abb. 5.14 und 5.15,
daf3 die Isothermen und Isohypsen im Bereich der Frontalzone auf allen Druck-
flachen anndhernd in gleicher Richtung (von Siidwesten nach Nordosten ver-
laufen. Der Querschnitt in Abb. 5.18a ist senkrecht zu den Isothermen und
Isohypsen und deshalb auch senkrecht zur geostrophischen Windrichtung ori-
entiert. Daher unterscheidet sich der Betrag der Windkomponente senkrecht
zum Querschnitt nicht allzu sehr von der tatséchlichen Windgeschwindigkeit.
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Die Isotachen in der Abbildung geben also die geostrophische Windgeschwin-
digkeit an, die davon abhéingt, wie stark die Druckflichen in der Atmosphére
geneigt sind. Ein Maf fiir die Neigung einer Druckfléche ist der Isohypsenab-
stand in der dazugehorigen Hohenwetterkarte.

Druckflaechen

b) kaltes Tief V > Q und 8D/ér > 0 —» oV/oz > 0

Abb. 1.21a zeigt in Ubereinstimmung zu Gleichung (2.35) einen engen Zu-
sammenhang zwischen dem horizontalen Temperaturgradienten und der verti-
kalen Scherung des geostrophischen Windes. Beide Groflien haben hohe Werte
in der Frontalzone und sind in der nahezu barotropen Warmluft wesentlich
schwicher. Uber dem Jetstream-Niveau nimmt die Windgeschwindigkeit mit
der Hohe ab. Damit verbunden ist eine Richtungsidnderung des horizontalen
Temperaturgradienten. So wurden in 11 km Hohe im Norden —48° C gemes-
sen, im Siiden dagegen nur —64°C.

Bei dquivalent-barotroper Schichtung sind alle Isohypsen gleichzeitig auch
Schichtdickenlinien. Deshalb ergeben die Isohypsen in allen Hohen das gleiche
Stromungsmuster (z. B. kreisformige Isohypsen im Bereich eines abgeschlosse-
nen Tiefs). Die Richtung des geostrophischen Windes héangt, wie bei rein baro-
troper Schichtung, nicht von der Hohe ab. Die Windgeschwindigkeit ist jedoch
auf den einzelnen Druckflichen verschieden grofi. Denn der Temperatur- bzw.
Schichtdickengradient senkrecht zu den Isohypsen hat zur Folge, daf sich die
Neigung der Druckflichen mit der Hohe éndert (siche Abb. 2.18). Hochdruck-
und Tiefdruckzentren fallen bei &quivalent-barotroper Schichtung mit den Zen-
tren positiver oder negativer Temperaturanomalien zusammen. Warme Hoch-
druckgebiete und kalte Tiefdruckgebiete sind vertikal hochreichende Gebilde.
Wie Abb. 2.20a, b zeigt, nimmt der Isohypsengradient und der geostrophi-
sche Wind mit der Hohe zu. Dagegen sind kalte Hochs und warme Tiefs fla-
che Druckgebilde. Bei ihnen ergibt sich eine Intensitdtsabnahme mit der Héhe
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c) kaltes Hoch V < 0 und aD/ar > 0 — Vioz > 0

d) warmes Tief V > 0 und dD/ér <0 - dV/gz < Q

Abbildung 2.20: Intensitédtsanderung von Druckgebilden in Abhéngigkeit von
der Temperatur; die Querschnitte zeigen den Verlauf der Druckflichen und die
vertikale Anderung der Gradientwindgeschwindigkeit. Mit D ist die Schicht-
dicke zwischen zwei Druckflachen bezeichnet.

(Abb. 2.20c, d). Reichen die Temperaturanomalien bis in grofiere Hohen, kann
es sogar zu einem Vorzeichenwechsel des Isohypsengradienten kommen. Uber

dem warmen Bodentief liegt dann in der Hohe ein Hoch, iiber dem kalten
Bodenhoch ein Tief.

2.10 Luftbewegung bei barokliner Schichtung

In den baroklinen Bereichen der Atmosphére, wo sich Druck- und Tempera-
turflichen unter einem beliebigen Winkel schneiden, variiert der Abstand und
die Linienform der Isohypsen von Druckfliche zu Druckflache (z. B. werden die
Tiefdruckzentren in Bodennéhe hiufig von kreisférmigen Isohypsen umgeben,
wahrend die Hohenwetterkarten Troge zeigen). Deshalb ist die Geschwindig-
keit und die Richtung des geostrophischen Windes auf den einzelnen Druck-
flachen unterschiedlich. Bei barokliner Schichtung kreuzen sich Isohypsen und
[sothermen, so daf} der geostrophische Wind eine Komponente senkrecht zu den
Isothermen oder Schichtdickenlinien besitzt. Wie spéter noch gezeigt wird, ver-
frachtet diese Windkomponente das Temperaturfeld in Stromungsrichtung. Die
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horizontale Zufuhr von unterschiedlich temperierter Luft durch den geostrophi-
schen Wind wird als geostrophische Temperaturadvektion bezeichnet. Es gibt
zwei Moglichkeiten: Weht der Wind von der wérmeren zur kélteren Luft, so
wird - von einem festen Ort aus betrachtet - mit dem Wind wérmere Luft her-
antransportiert, es herrscht Warmluftadvektion (Abb. 2.21a). Weht umgekehrt
der Wind von der kélteren zur wirmeren Luft, so wird mit dem Wind kéltere
Luft advehiert. Man spricht dann von Kaltluftadvektion (Abb. 2.21b). Die at-
mosphérische Temperaturverteilung dndert sich nicht nur bei geostrophischer
Temperaturadvektion sondern auch bei Vertikalbewegungen (Abkiihlung der
aufsteigenden Luft, Erwdrmung der absinkenden Luft) und durch diabatische
Einflisse, d. h. durch Warmezufuhr (z. B. Sonneneinstrahlung) oder Wérme-
entzug (z. B. néchtliche Ausstrahlung). Diese Prozesse lassen sich im Gegensatz
zur geostrophischen Temperaturadvektion nur schwer quantitativ bestimmen.

Nach Gleichung (2.35) blédst der thermische Wind parallel zu den Isother-
men und es gilt V; = V, — V;, weshalb sich der geostrophische Wind V,
durch Vektoraddition von V; und V; ergibt (vgl. Abb. 2.21). In der Abbildung
ist [Va| > | V4|, so dafl der Abstand zwischen den Isohypsen auf der Druck-
flache py kleiner sein mufl als auf der Druckflache p,. Es zeigt sich auflerdem,
daf} der Wind auf der Nordhalbkugel bei Kaltluftadvektion mit der Héhe zyklo-
nal (gegen den Uhrzeigersinn) dreht. Warmluftadvektion ist dagegen mit einer
antizyklonalen Drehung (im Uhrzeigersinn) verbunden. Oft sagt man auch, daf
der Wind bei Kaltluftadvektion mit der Hohe nach links und bei Warmluftad-
vektion nach rechts dreht.Die englischen Ausdriicke “backing”(mit der Hohe
nach links drehen, riickdrehen) und “veering” (mit der Hohe nach rechts dre-
hen) werden meistens auf der Nord- und Stidhalbkugel als Synonyme fiir eine
Drehung gegen den Uhrzeigersinn bzw. im Uhrzeigersinn gebraucht. Wallace
und Hobbs (Seite 388) weichen davon ab und ordnen den Begriffen auf der
Stidhalbkugel die umgekehrten Drehsinne zu!

Die Bedeutung des thermischen Windes soll Abb. 2.22 veranschaulichen.
Darin sind zum Zeitpunkt der in Kapitel 5 beschriebenen Zyklogenese die
geostrophischen Windvektoren im 1000 hPa- und 500 hPa-Niveau eingezeich-
net. Die Differenz zwischen den beiden Vektoren (Vso9 — Vigoo) ergibt die
vertikale Windscherung (den thermischen Wind) in der Schicht 500/1000 hPa.

Ein Vergleich von Abb. 5.19 und Abb. 2.22 zeigt, dafi die Vektoren des
thermischen Windes parallel zu den 500/1000 hPa-Schichtdickenlinien orien-
tiert sind. In den Frontalzonen auf der Riickseite der beiden Kaltfronten, wo
starke Kaltluftadvektion herrscht, erkennt man, dafl der Wind mit der Hohe
nach links dreht. Die Warmluftadvektion auf der Vorderseite der Warmfronten
ist dagegen mit einer Rechtsdrehung des geostrophischen Windes verbunden.
Im Bereich der Warmluft, die in der Bodennéhe annéhernd barotrop und in
der mittleren Troposphére dquivalent-barotrop geschichtet ist, bleibt die Wind-
richtung mit der Hohe konstant. Auf der kalten Seite der Bodentiefs ist die
Schichtung ebenfalls nahezu &quivalent- barotrop. Die Strémungsverhiltnisse
sind in diesem Gebiet daher dhnlich wie in Abb. 2.18.

Die in Abb. 2.23 eingetragenen Hohenwindsondierungen wurden, wie die
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Abbildung 2.21: a) Warmluftadvektion b)Kaltluftadvektion Vertikale

Anderung des geostrophischen Windes bei Temperaturadvektion:

Isohypsen auf der Druckfliache py

— - — - —- Isohypsen auf der Druckfliche py(py < p1)

- - - - Schichtdickenlinien (geben die mittlere Temperatur der
Schicht zwischen den beiden Druckfléichen an).

Daten fiir Abb. 2.22, am 20. November 1964, 00 Uhr UTC gemessen.

Die Station Nashville liegt in den unteren Luftschichten auf der Riickseite
der Kaltfront. Die Kaltluftschicht reicht bis zum 850 hPa-Niveau, wo die starke
Linksdrehung des Windes die Lage der Kaltfront markiert. Auf &hnliche Weise
1aBt sich die in Nantucket beobachtete vertikale Winddrehung erkldren. Die
Station befindet sich in der Frontalzone auf der Vorderseite der Warmfront.
Die Warmluftadvektion bewirkt eine Rechtsdrehung des Windes unterhalb der
Front in ungefdhr 850 hPa. Die Messungen von Charleston und Omaha zeigen
nur geringe Windrichtungsénderungen, abgesehen von der Rechtsdrehung des
Windes bis 1 km Héhe in Charleston, die auf Reibungseinfliisse zuriickzufiihren
ist. Beide Station liegen ndmlich weit von der Front entfernt in hochreichend
warmer Luft (Charleston) bzw. hochreichend kalter Luft (Omaha), so daf8 die
Schichtung (dquivalent-) barotrop ist. Mit Hilfe der Gleichung fiir den thermi-
schen Wind (2.35) ist es moglich, das gesamte Windfeld festzulegen, wenn die
Temperaturverteilung T(x,y,p) und gleichzeitig die Werte von p(x,y) oder von
V (x,y) auf der Erdoberfliche oder einem anderen “Bezugsniveau”bekannt sind.
Deshalb geniigen im Prinzip z. B. die auf Meereshéhe reduzierten Luftdruck-
messungen zusammen mit Temperatursondierungen von Satelliten (Infrarotka-
nal), um daraus die dreidimensionale Verteilung von V fiir einen bestimmten
Zeitpunkt ableiten zu konnen. Probleme bei der Anwendung dieser Methode
bereiten jedoch die grofien Liicken im Bodenstationsnetz {iber den Ozeanen
und die ungenaue Hohenzuordnung der Temperaturen.
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Abbildung 2.22: Vertikale Anderung des geostrophischen Windes zwischen 1000
hPa und 500 hPa am 20. November 1964, 00 Uhr UTC:
geostrophischer Wind in 1000 hPa

——  geostrophischer Wind in 500 hPa

————— > thermischer Wind fiir die Schicht 500/1000 hPa.
Die Buchstaben K und W stehen fiir Kaltluftadvektion bzw. Warmluftadvek-
tion. (Die Vektoren wurden mit Hilfe von Abb. 1.22 konstruiert.)
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Abbildung 2.23: Hohenwinde vom 20. November 1964, 00 Uhr UTC in Nashville
(Tennessee), Nantucket Island (Massachusetts), Charleston (South Carolina)
und Omaha (Nebraska).

2.11 Die Vorhersage von Stromungen in der
Atmosphiére

Eine wichtige Eigenschaft der Gleichung fiir den geostrophischen Wind (2.19)
ist, daf sie keine Ableitung nach der Zeit enthélt. Deshalb kann man (2.19)
nicht dazu verwenden, Verdnderungen der Luftstromungen vorherzusagen. Glei-
ches gilt fiir die Gradientwindgleichung (2.27) oder (2.28). Gleichungen dieser
Art nennt man diagnostische Gleichungen. Ist beispielsweise die Druckvertei-
lung zu einem bestimmten Zeitpunkt vorgegeben, 148t sich daraus eine Diagno-
se des geostrophischen Windfeldes fiir diesen Zeitpunkt ableiten. Im Gegensatz
dazu erhélt man durch Integration nach t aus der vollstandigen prognostischen
Gleichung (2.15), eine Vorhersage der zeitlichen Entwicklung der Stromung.
Dafiir werden allerdings noch zwei weitere Gleichungen benétigt: die thermo-
dynamische Gleichung, die die Entwicklung des Temperaturfeldes vorhersagt,
und die Kontinuitatsgleichung, die die Massenerhaltung sicherstellt.

Eine vollstéandige Diskussion des Vorhersageproblems bildet die Grundlage
fiir die Entwicklung von Computermodellen, wie sie in der numerischen Wetter-
vorhersage eingesetzt werden. Im Rahmen dieser Vorlesung kann dieses Thema
jedoch nur relativ oberflachlich behandelt werden.
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2.12 Totale Ableitung, Advektion

Aus dem 2. Newtonschen Gesetz ergab sich fiir Luftstromungen auf der rotie-
renden Erde die Bewegungsgleichung (2.15). Der darin enthaltene Beschleuni-
gungsterm wurde mit du/dt bezeichnet. Implizit bedeutet diese Schreibweise,
daf die Ableitung nach der Zeit d/dt bestimmt wird, indem man die Bahn
eines einzelnen Luftpakets verfolgt und dabei die Anderungen von u beob-
achtet. Im allgemeinen interessiert jedoch nicht das Schicksal eines einzelnen
Luftpakets, denn dieses Luftpaket unterscheidet sich durch nichts von den an-
deren. Man will meist nur den Strémungszustand und seine zeitliche Ande-
rung insgesamt kennen. Die abhéngigen Variablen wie Temperatur T, Druck p
oder Geschwindigkeit u werden deshalb als Felder behandelt, d. h. den Gréflen
werden in den verschiedenen Raumpunkten skalare bzw. vektorielle Werte zu-
gewiesen, die sich noch zeitlich verdndern konnen: T' = T'(z(t), y(t), 2(t),t) =
T(x,y,z1t),p=plz,y,2,t),u=u(z,y,zt) usw. Jetzt soll gezeigt werden, was
unter d7'/dt, du/dt, ... zu verstehen ist, wenn man sich mit den Luftpaketen bei
ihrer Verlagerung mitbewegt und dabei die Anderung von T, u, ... mifit. Auf
diese Weise ergeben sich aus der Bewegungsgleichung Momentaufnahmen der
augenblicklichen Stromungszusténde.

Gegeben sei die Temperaturverteilung in Abhéngigkeit von Raum und Zeit
T(x,y,2,t), ein Beispiel fiir ein skalares Feld.

Angenommen man steht an einem festen Punkt (xg, o, 20) und liest die
Temperaturen T zu verschiedenen Zeitpunkten t am Thermometer ab. Der
Temperaturverlauf 7' = T'(t) = T(xo, yo, 20, t) héngt dann nur von t ab. Die
Anderung der Temperatur dT/dt ist deshalb gleich der partiellen Ableitung
von T am festen Punkt (2o, 4o, 20), d. h. dT'/dt = (OT'/0) ;o ) -

Angenommen man befindet sich an Bord eines Forschungsflugzeuges und re-
gistriert die Temperatur T wihrend eines Meflfluges. Welche Temperaturédnde-
rung beobachtet man in diesem Fall? Das Flugzeug habe zur Zeit t die Position
x(t) und bewege sich mit der Geschwindigkeit c(¢) = dx/dt. Dann legt das
Flugzeug in einem kleinen Zeitintervall dt die Strecke dx = ¢ dT" zuriick und
erreicht einen Nachbarpunkt x + dx. Das totale Differential dT der Funktion
T(x,y,2,t) ergibt sich aus der Kettenregel zu

8T oT oT oT

Damit folgt fiir die totale (oder substantlelle) Anderung von T

dT _ 9T | 9T dx , 9T d oT dz
dt — ot +%E+aydgz+a_d_
Z%JFVT X (2.37)
+c- VT

Der erste Term auf der rechten Seite von (2.37) gibt die lokale Anderung
von T an, d. h. die Temperaturdnderung pro Zeiteinheit, die ein ortsfester
Beobachter bei ¢ = 0 (z. B. in einem in der Luft stehenden Hubschrauber)
mifit. Besitzt das Temperaturfeld T nur eine rdumliche Abhéngigkeit, d. h.
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T =T(x,y,z),ist 0T /0t = 0. Fast immer wird man dennoch eine Tempera-
turdnderung wéhrend des Meffluges registrieren. Fiir 97/t = 0 liefert (2.37)
ndmlich

dT
— =c-VT. 2.
= c-V (2.38)

Diese Art der Temperaturdnderung bezeichnet man als Advektion. Sie tritt
auf, wenn bei der Bewegung mit der Geschwindigkeit ¢ der rdumliche Tempe-
raturgradient VT besteht. Im néchsten Abschnitt wird gezeigt, dafl bei einem
Gradienten V7' im Temperaturfeld Luftpakete unter bestimmten Bedingungen
wirmere oder kéltere Luft herantransportieren (advehieren) konnen, daher der
Name “Advektion”. Im allgemeinen Fall (siche Gleichung (2.37) ) ergibt sich
die totale Anderung aus der Summe von lokaler Anderung und Advektion.

Nun werde die Temperatur in einem Ballon gemesssen, der sich mit der
Windgeschwindigkeit u bewegen soll. Fiir die totale Anderung der Temperatur
gilt nach (2.37) mit u statt c

oT
— -VT. 2.
T +u-V (2.39)

Hierbei handelt es sich um die Temperaturdnderung, die ein Beobachter
registriert, der sich mit den Luftpaketen mitbewegt. Um dies deutlich zu ma-
chen, verwendet man fiir die totale Ableitung tiblicherweise das Symbol D/Dt
anstelle von d/dt, also

DT 0T
Di o "
Diese Gleichung 148t sich natiirlich auch auf andere physikalische Gréfien
anwenden, z. B. auf die drei Windkomponenten u, v, w, des Windvektors u.
Die Beschleunigung eines Luftpaketes (du/dt in Gleichung (2.15) kann daher
geschrieben werden als

- VT. (2.40)

Du_8u+ v DT_8T+
Dt o VYT T Y

wobei u -Vu gleich (u- Vu,u- Vo, u- Vuw) ist.

- VT. (2.41)

2.13 Temperaturadvektion

Eine Luftmasse, in der ein in allen Hohen gleich grofler Temperaturgradient
bestehen soll, werde durch einen einheitlichen (horizontalen) Wind u verla-
gert. Sind keine Warmequellen oder Warmesenken vorhanden, bleibt dabei die
Temperatur in jedem Luftpaket konstant, d. h. DT'/Dt = 0. Aus (2.41) folgt
dann fiir die Temperaturdnderung an einem festen Ort

oT
— —u-V7T. 2.42
5 u-V ( )
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Abbildung 2.24:

Die lokale Temperaturanderung 07'/0t ist in diesem Fall gleich minus der
advektiven Temperaturanderung. Abb. 2.24 soll dieses Ergebnis veranschauli-
chen.

In (a) bringt der Wind u wérmere Luft, denn die zu VT parallele Wind-
komponente ist von der wirmeren zur kélteren Luft gerichtet. Jeder stati-
ondre Beobachter wird eine Temperaturdnderung messen (—u - VT > 0, d.
h. 9T /0t > 0). In (b) blidst der Wind mit einer Komponente aus Richtung
der kalten Luft. An allen Orten sinken die Temperaturen (07/0t < 0, weil
—u - VT < 0). In (c) stehen Windrichtung und Temperaturgradient aufein-
ander senkrecht, so dal u- VT = 0. Deshalb bleibt die Temperatur iiberall
konstant. Wie bereits frither erwéhnt, spricht man im Fall (a) von Warmluft-
advektion und im Fall (b) von Kaltluftadvektion.

2.14 Schichtdickenadvektion

Die Situation sei dhnlich wie oben beschrieben: der Wind soll geostrophisch
und V7T unabhéingig von der Hohe (bzw. vom Druck) sein. Auerdem wird
wieder vorausgesetzt, dafl keine Wérmequellen oder -senken vorhanden sind.
In Druckkoordinaten lautet (2.42)

or
En +u(z,y,p)- VT = 0. (2.43)

Die Schichtdicke D zwischen zwei Druckflichen py und p betriagt nach Glei-
chung (3.21)

PO
D:E/ Tdlnp.
9 Jp

69



Unter Verwendung von (2.43) ergibt sich fiir die zeitliche Anderung der
Schichtdicke

8D pro dlnp

= pro u(x,y,p) - VT]dInp.

Den geostrophischen Wind u erhélt man auch durch Addition von ug (geostro-
phischer Wind auf der Druckfliche pg) und u’ (thermischer Wind zwischen py
und p). Der thermische Wind ist aus (2.35) bekannt

(2.44)

u'(p) = %k x V,D.

Damit 1488t sich Gleichung (2.44) umformen zu

fpo VT]dlnp
Rf”O (o VT)dlnp+pr° )-VT)dlInp.

Da uy unabhéngig von p ist und nur anndhernd horizontale Komponen-
ten besitzt (ug - V hat also keine p-Komponente), kann der Operator ug - V
vor das Integralzeichen gestellt werden. Auflerdem wirkt u’(p) senkrecht zum
(hthenunabhéngigen) Temperaturgradienten V7', d. h. u’' - VT = 0. Es gilt
daher

oD

Wahlt man py = 1000k Pa, folgt aus (2.45), dafl unter den angegebenen Be-
dingungen (geostrophische Bewegung, Temperaturgradient nicht von der Hohe
abhéngig) die Schichtdicke vom bodennahen geostrophischen Wind advehiert
wird. Dieses Ergebnis ist fiir praktische Anwendungen sehr niitzlich. Uber-
lagert man einer Bodenkarte eine Schichtdickenkarte, lassen sich die Gebiete
mit Kaltluftadvektion bzw. Warmluftadvektion identifizieren (vgl. Abb. 5.19).
Es ist also nicht erforderlich, den mittleren Wind fiir die gesamte Schicht zu
berechnen, es geniigt das geostrophische Bodenwindfeld.

2.15 Die thermodynamische Gleichung

In Kapitel 3 zeigte sich, daf die potentielle Temperatur in einem Luftpaket er-
halten bleibt, wenn die Bewegung adiabatisch verlauft, d. h. wenn kein Warme-
austausch zwischen Luftpaket und Umgebungsluft stattfindet. Mathematisch
&8t sich die Erhaltung der potentiellen Temperatur in der sogenannten ther-
modynamischen Gleichung formulieren

Do

Dt

Im Prinzip wird damit nur ausgesagt, daf§ der 1. Hauptsatz der Thermody-
namik erfiillt ist.

= 0. (2.46)
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Konnen Warmequellen oder Warmesenken nicht vernachléssigt werden, gilt
der 1. Hauptsatz in der differentiellen Form dg = ¢,dT — adp (Gleichung (3.40)
); in dT und dp sind die Temperatur- und Druckénderungen im Luftpaket
infolge der Warmezufuhr dq enthalten. Verwendet man die ideale Gasgleichung
pa = RT'; ergibt sich

d dl'  Rd
TC] =c (— - __p) = cp,dInd. (2.47)

Erfolgt die Zustandsdnderung in einem kleinen Zeitintervall dt, erhélt man
fiir die Anderung der potentiellen Temperatur wiahrend der Bewegung eines
Luftpakets die Beziehung

D 1 Dg H
—nf=——=—. 2.48
Dt T ¢TDt T (2.48)

Dies ist die allgemeine Form der thermodynamischen Gleichung. Darin be-
zeichnet H = Dgq/Dt die Warmezufuhr dq in das Luftpaket im Zeitintervall
dt. Aus (2.47) 148t sich auch eine Gleichung fiir die Anderung der Temperatur
im Zeitintervall dt ableiten:

oder

— =—w+ — (2.49)

wobei

W= (2.50)

Die Grofle w gibt die Druckédnderung im Luftpaket an. Normalerweise nimmt
der Druck in einem aufsteigenden Luftpaket ab, wihrend er in einem absin-
kenden Luftpaket zunimmt (auf jeden Fall gilt dies fiir hydrostatische Bewe-
gungen). Mit anderen Worten, w ist mit der Vertikalgeschwindigkeit w negativ
korreliert. Setzt man in (2.50) p statt T ein, folgt

Dyp
= 2 ow. 2.51
W= T Pgw (2.51)

In vielen Fallen liefert der zweite Term auf der rechten Seite von (2.51) den
grofiten Beitrag zu w.

Gleichung (2.49) kann man folgendermaflen interpretieren: Die beiden Ter-
me auf der rechten Seite der Gleichung erklidren die Ursachen der Tempera-
turdnderung in einem Luftpaket. Der erste Term gibt die adiabatische Tem-
peraturinderung auf Grund der Druckénderung wéhrend der Bewegung an.
Wird das Luftvolumen zusammengedriickt(w > 0), erwdrmt es sich; erreicht
das Luftvolumen ein Gebiet mit geringerem Luftdruck(w < 0), kann es sich
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ausdehnen und abkiihlen. Der zweite Term beschreibt die sogenannten diaba-
tischen Prozesse, d. h. die Wirkung von direkter Erwérmung oder Abkiihlung.
Eine Abschéitzung fiir die adiabatische Temperaturidnderung in Grad pro Tag
erhdlt man aus kKT'0p/p,,. In dieser Formel ist dp die typische Druckdnderung,
die ein Luftpaket wéhrend eines Tages erfahrt, und pm der mittlere Druck
entlang einer Trajektorie des Luftpakets. In einem Tiefdruckgebiet der mittle-
ren Breiten legen die Luftpakete in der mittleren Troposphére (p,, = 500hPa)
héufig einem Hohenunterschied von dp,, = 200 hPa pro Tag zuriick. Fiir T
~ 250K ergibt sich damit eine Temperaturdnderung von 30K/Tag.

Beitrédge zum diabatischen Term entstehen durch die Absorption von sola-
rer Strahlung, Absorption und Emission von infraroter (langwelliger) Strahlung
und durch die Freisetzung von latenter Wéarme bei Kondensation. Dazu kommt
in der oberen Atmosphére die bei chemischen und photochemischen Reaktio-
nen verbrauchte bzw. freiwerdende Wéarme. In der Troposphére und in der
unteren Stratosphére kompensieren sich Teile der durch Strahlung bewirkten
Erwarmungen und Abkiihlungen, weshalb die dadurch entstehenden Tempera-
turdnderungen nur ungefihr 1K /Tag betragen. Die latente Wérme kann man
vernachlassigen, ausgenommen in Gebieten mit Niederschlag, wo die Tempe-
raturverdnderung durch freigesetzte latente Wéarme und durch adiabatische
Vertikalbewegungen vergleichbar grof3 werden kann. Im groiten Teil der Tro-
posphére ist jedoch der diabatische Term in (2.49) wesentlich kleiner als der
Term, der die adiabatischen Temperaturdnderungen angibt.

2.16 Lokale Temperaturinderung
Gleichung (2.49) kann man auch in folgender Form schreiben

oT T H
EER V0 AR (2.52)
ot D Cp

Zusétzlich tritt in dieser Gleichung der Advektionsterm (—u-VT) auf. Bei-
trage zur Advektion liefern alle drei Komponenten des Windvektors u. Im all-
gemeinen ist jedoch die Vertikalkomponente w wesentlich kleiner als die beiden
horizontalen Komponenten u, v, so daf§ die vertikale Advektion vernachléssigt
werden kann. Zu lokaler Temperaturzunahme (0/0t > 0) kommt es nach (2.52)

durch

e Advektion warmerer Luft
e adiabatische Absinkbewegung und/oder

e diabatische Warmezufuhr. Umgekehrt erfolgt lokal Temperaturabnahme
(0T /ot < 0) durch

e Advektion kélterer Luft,

e adiabatische Hebung und/oder
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e diabatischen Wérmeentzug.

2.17 Die Kontinuitidtsgleichung

Am Anfang dieses Kapitels wurde erlautert, daf§ die Losung der Bewegungs-
gleichung fiir Gasstromungen schwieriger ist als fiir Festkérper. In Gasstromun-
gen muf} ndmlich zusétzlich eine Massenerhaltungsgleichung (Kontinuitatsglei-
chung) erfiillt sein, damit interne Massenquellen oder -senken ausgeschlossen
bleiben. In diesem Abschnitt geht es um die mathematische Formulierung der
Kontinuitétsgleichung in Druckkoordinaten (x,y,p). Wallace und Hobbs veran-
schaulichen das Prinzip der Kontinuitdtsgleichung mit einem dicken, weichen
Pfannkuchen. Wird der Pfannkuchen zwischen zwei flache Teller gequetscht,
divergiert er in horizontaler Richtung, weil das urspriingliche Volumen erhal-
ten bleibt. Luftpakete verhalten sich nicht viel anders, wenn sie durch ein
groffraumiges Stromungsfeld deformiert werden. Im Gegensatz zu einem wei-
chen Pfannkuchen sind Luftpakete jedoch kompressibel, d. h. sie konnen ihr
Volumen &dndern. Im allgemeinen lassen sich zwei Typen von Volumenénderun-
gen unterscheiden:

a) Nicht hydrostatische Volumenschwankungen, verbunden mit Schallwellen
und

b) langsamere, hydrostatische Volumenénderungen, verursacht durch Aus-
dehnung oder Verdichtung der Luft bei hydrostatischen Druckédnderun-
gen.

Die nicht hydrostatischen Volumenschwankungen haben extrem kleine Am-
plituden bzw. extrem hohe Frequenzen. Sie wirken sich daher nicht auf die
groffraumigen atmosphérischen Bewegungen aus. Auflerdem ist der Energiein-
halt dieser Schwankungen vernachléssighbar. Im Gegensatz dazu kénnen die
hydrostatischen Anderungen recht groB werden und die Luftstromungen in der
Atmosphére beeinflussen. Formuliert man die Kontinuitétsgleichung in (x,y,p)-
Koordinaten, sind die nicht hydrostatischen Storungen automatisch ausge-
schlossen.

Zur Ableitung der Kontinuitdtsgleichung werde ein quaderférmiges Luftpa-
ket mit den Kantenldangen dx, dy, dp betrachtet (s. Abb. 2.25).

Ist die Atmosphére im hydrostatischen Gleichgewicht, betrigt die Masse
des Quaders

0xdydp

OM = pdxdydz = — ,
g

wobei die hydrostatische Gleichung (2.4) in der Form ép = —pgdz verwendet
wurde. Im Laufe der Zeit wird der Quader durch die Scherungen und Deforma-
tionen im Bewegungsfeld bis zur Unkenntlichkeit verdreht und verformt. Hier
sollen jedoch nur die Verdnderungen ganz am Anfang der Bewegung interessie-
ren oder, mathematisch ausgedriickt, in einem unendlich kleinen Zeitintervall
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Abbildung 2.25: Zur Ableitung der Kontinuitatsgleichung.

0t. Innerhalb dieses Zeitintervalls wird der Quader zu einem Parallelepiped
deformiert. Da die Masse des Quaders dabei konstant bleibt, gilt

D
Di (6xdyop) =0 (2.53)

oder

D D D
5y5pﬁt (0z) + (590(5th (0y) + (595(53/5(519) =0 (2.54)

Die Ableitung D(éx)/Dt gibt an, wie sich die Seitenflichen des Quaders
in x-Richtung im Zeitintervall Dt verdindern. Diese Anderung ist gleich der
Differenz zwischen der u- Komponente der Geschwindigkeit an der rechten und
an der linken Seitenfliche, d. h. (u + du) — u, was ndherungsweise (Ou/0z)dx
entspricht. Es ergibt sich also

D ou
i (0x) = du = %5:1:.

Die zeitlichen Anderungen von dy und ép kénnen analog ausgedriickt wer-
den. Setzt man die drei Beziehungen in (2.54) ein, folgt

ou N v n ow
Oor 0Oy Op
Dies ist die Kontinuititsgleichung in Druckkoordinaten.

Zur Interpretation der Kontinuitdtsgleichung werde in (2.53) dxdy = A
definiert. Die (2.54) entsprechende Gleichung lautet jetzt

= 0. (2.55)

DA D
bp 5 + Az (09) = 0. (2.56)

Wie oben lafit sich D(dp)/Dt als (Ow/0p)dp schreiben. Aus (2.56) erhilt

man dann eine weitere Form der Kontinuitatsgleichung
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A Dt  Op
Der Vergleich dieses Ergebnisses mit (2.55) fithrt zu folgender Gleichung

= 0. (2.57)

ou Ov 1DA
5t % = A D0 (2.58)
Der Ausdruck auf der linken Seite von (2.58) ist die horizontale Divergenz
des horizontalen Windvektors V (in kartesischer Form) V-V oder, in der friiher
eingefiihrten Schreibweise, V,, - V. Gleichung (2.58) zeigt, daf die Divergenz
gleich der relativen Anderung der Boden- bzw. Deckfliche des Luftquaders
in Abb. 2.25 ist. Aulerdem folgt aus (2.57) und (2.58), da8 bei horizontaler
Divergenz (V -V > 0) der Luftquader in vertikaler Richtung gestaucht wird
(Ow/0p < 0). Anderseits bewirkt horizontale Konvergenz (V -V < 0) vertikale
Streckung (Ow/0p > 0).
Fiir ein Gas (oder eine Fliissigkeit) mit konstanter Dichte lafit sich zei-
gen, daf die Kontinuititsgleichung auch in (x,y,z)-Koordinaten eine zu (2.55)
analoge Form annimmt

ou Ov Ow
ox + oy + 0z

In einem Gebiet mit konvergenter Stréomung in Bodennihe (Ou/0x+0v/dy <
0) ist demnach dw/0z > 0. Da direkt am Boden keine Vertikalgeschwindigkeit
auftreten kann, mufl w in den unteren Luftschichten posititv sein. Mit anderen
Worten, Konvergenz am Boden hat eine aufsteigende Luftstromung zur Fol-
ge. Umgekehrt wirkt auf Vertikalbewegungen in der oberen Troposphére die
Tropopause wie ein fester Deckel. Gleichung (2.59) ist daher bei Konvergenz
in hoheren Luftschichten nur dann erfiillt, wenn w von negativen Werten bis
nahezu Null in Tropopausennéhe anwéchst, (Ow/0z > 0; —0w/0z < 0), d. h.
w < 0 unterhalb der Tropopause. Konvergenz in der Hohe ist also mit Absinken
verbunden.

Abb. 2.16 zeigt, dal der Wind in Bodennéhe auf Grund der Reibungskrifte
eine Komponente quer zu den Isobaren in Richtung tieferen Druck besitzt. In
einem Drucktrog (z. B. entlang einer Front) und in einem Tiefdruckzentrum
konvergiert deshalb die Stromung; die Luft wird gehoben. Dagegen verursacht
die Reibung in der Nédhe eines Hochdruckzentrums in den unteren Luftschichten
Divergenz und absinkende Luftbewegungen.

Es ist wichtig, in der unteren und in der oberen Troposphére die Gebiete
mit horizontaler Konvergenz bzw. Divergenz zu lokalisieren, denn die damit
verbundenen Vertikalbewegungen haben grofien Einflufl auf den Wettercharak-
ter. Bei Konvergenz am Boden und Divergenz in der Hohe bilden sich in der
aufsteigenden Luft Wolken und Niederschldge. Im Gegensatz dazu kommt es
bei Konvergenz in den oberen Luftschichten und bodennaher Divergenz durch
Absinken zu adiabatischer Erwérmung und Wolkenauflésung.

=0. (2.59)
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Abbildung 2.26: Zusammenhang zwischen horizontaler Divergenz (HD) bzw.
Konvergenz (HK) und Vertikalbewegung (VD: vertikale Divergenz,VK: verti-
kale Konvergenz).

Im Prinzip kann man die Vertikalgeschwindigkeit (in Druckkoordinaten) w
auf jeder Druckfliche berechnen, indem man Gleichung (2.55) zwischen p, und
p integriert. Dabei ist p, der Druck auf einem Bezugsniveau, wo w bekannt sein
soll. Es ergibt sich

Prouw Ov

w(p) = w(p.) /p (ax + ay)dp- (2.60)

Diese Form der Kontinuititsgleichung dient als wichtige Verbindung zwi-
schen der Vertikalgeschwindigkeit und den anderen abhéngigen Variablen in
den Gleichungen fiir grofiriumige atmosphérische Bewegungen. Durch (2.60)
wird ein vertikales Geschwindigkeitsfeld festgelegt, das {iberall mit dem hori-
zontalen Geschwindigkeitsfeld konsistent ist. Die mit Hilfe von (2.60) aus MeB-
daten berechnete Vertikalgeschwindigkeit kann jedoch stark vom tatséchlichen
Wert abweichen, weil die horizontalen Windkomponenten nicht geniigend ge-
nau bestimmt werden konnen. (2.60) 148t sich dennoch fiir einige Anwendungen

gut gebrauchen, wie die folgenden Beispiele zeigen.

Beispiel 1: Der Ambof§ von Gewitterwolken entsteht, wenn die aufsteigende
Luft im Tropopausenniveau an der weiteren Vertikalbewegung gehindert wird
und in der Folge horizontal ausstrémt (Abb. 2.27). In einer Serie von Satelliten-
bildern erscheint eine Gewitterwolke deshalb zunéchst als kleiner Punkt, der
sich dann schnell vergrofiert. In dem hier ausgewéhlten Beispiel soll der Am-
bof einer Cumulonimbuswolke nach 10 Minuten eine um 20% grofiere Fliache
einnehmen. Die Vergroflerung der Flache sei représentativ fiir die mittlere Di-
vergenz in der Schicht zwischen 300 hPa und 100 hPa. Auflerdem wird ange-
nommen, daf die vertikale “Geschwindigkeit”w im 100 hPa-Niveau Null ist. Mit
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Abbildung 2.27: Vertikalbewegung in einem Cumulonimbus

Hilfe der Kontinuitétsgleichung 148t sich die mittlere Vertikalgeschwindigkeit
in der 300 hPa Flache berechnen.
Aus (2.58) folgt fiir die horizontale Divergenz
1 DA 0,20

V== =
v A Dt 600s

Fiir die Vertikalgeschwindigkeit in Druckkoordinaten ergibt sich nach (2.59)

=3,33-107%s7L.

w300 = W1000 — (V : V) (300 hPa — 100 hPa)
=0-3,33-10"*s'-200 hPa
= —6,66-10"2hPasL.

Zur Umrechnung von w auf die Vertikalgeschwindigkeit w in ms~! kann
man in guter Naherung die Beziehung w = —pgw verwenden. Nach der idealen
Gasgleichung gilt gp = gp/RT = p/H, wobei H die in Teil I auf Seite 54 ein-
gefiihrte Skalenhohe ist (H = 8 km fiir T = 273 K). Die Vertikalgeschwindigkeit
w in 300 hPa betrdgt damit

S8km
~1 -1
300hPa = 1 8ms

H
Wsp0 &~ —w— = 6,66 - 10" *hPas* -
p

Dabei handelt es sich um einen Mittelwert fiir den gesamten Ambof. In
dem nur eng begrenzten Aufwindgebiet beobachtet man wesentlich grofiere
Vertikalgeschwindigkeiten (in Extremfillen bis zu 30ms™!).

Beispiel 2: Abb. 2.28 zeigt schematisch die Vertikalgeschwindigkeit inner-
halb einer tropischen Regenzone. Zwischen 1000 hPa und 800 hPa betrage die
horizontale Konvergenz der Luftstrémung in das Regengebiet 107°s~! und der
mittlere Wasserdampfgehalt der konvergierenden Luft sei 16gkg~!.

Berechnet werden soll die Divergenz in der Schicht zwischen 200 hPa und
100 hPa sowie die Regenmenge pro Tag unter der Annahme, dafl der gesamte
Wasserdampf in der aufsteigenden Luft kondensiert.

In Abb. 2.28 erkennt man, dafi |0w/dp| zwischen 200 hPa und 100 hPa

doppelt so grofl ist wie zwischen 1000 hPa und 800 hPa. Deshalb liegt der
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Abbildung 2.28: Vertikalgeschwindigkeit in einer tropischen Regenzone (sche-
matische Darstellung).

absolute Wert der Divergenz in der Schicht zwischen 200 hPa und 100 hPa bei
2-107%s7 L
Fiir die Vertikalgeschwindigkeit w im 800 hPa-Niveau folgt nach (2.60)

800hPa
Ws00 = W1000 — Jyg00npa (V © V) dp

= W1000 — (V . V) (800 hPa — 1000 hPa)
=0 — (—107%s71) (=200 h.Pa)
=2-10"3hPas™ L.

Verwendet man wie in Beispiel 1 die Beziehung w ~ —pgw, ergibt die
Division von wggg (in SI- Einheiten) durch g den vertikalen Massenfluf} wggg. Pro
Zeit- und Fliacheneinheit kondensiert daher folgende Menge an Fliissigwasser
aus:

Da 1 kg Wasser auf einem Quadratmeter einer Imm hohen Wasserschicht
entspricht, fallen 3,27 - 10~*mm Regen pro Sekunde oder

3,27-10"*mm/s - 8,64 - 10~*s/Tag = 28, 2mm/Tag,

ein typischer Wert fiir Regen mit mafiiger Intensitét.

2.18 Ubungen zur Einfiihrung in die Meteoro-
logie 11
1. Die Bewegungsgleichung fiir die reibungsfreie Verlagerung eines Luftpa-

kets, dessen Geschwindigkeit in einem Bezugssystem auf der rotierenden
Erde gemessen wird, lautet
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% =—fk x u—%Vp—kg.

Die in der Atmosphére ablaufenden Bewegungen (Tornados, Tiefdruck-
gebiete der mittleren Breiten, allgemeine Zirkulation auf den Erdhalb-
kugeln,...) haben sehr unterschiedliche Groflenordnungen “scales”). Bei
der Anwendung der Bewegungsgleichung auf meteorologische Probleme
schitzt man daher zunédchst die GroBlenordnung der einzelnen Terme ab
(“scale analysis”) und vereinfacht die Bewegungsgleichung, indem man
nur die wichtigsten Terme beriicksichtigt. Hier soll die Bedeutung des Be-
schleunigungsterms im Vergleich zur Corioliskraft untersucht werden. Da-
zu setzt man statt der Variablen die fiir die einzelnen Systeme typischen
GroBenordnungen ein: U (horizontale Windgeschwindigkeit), L (horizon-
tale Ausdehnung des Systems), T=L/U (die Zeit, in der ein Luftpaket mit
der Geschwindigkeit U die Strecke L zuriicklegt), f (Coriolisparameter).
Es ergibt sich folgende Abschétzung:

D 2
u/Dt| U U Ro.
fkxu

T YUL T L

Die Grole Ro bezeichnet man als Rossby-Zahl. Fiir Ro >> 1 kann die
Erdrotation bei der Bewegung eines Luftpakets vernachléssigt werden.
Umgekehrt iiberwiegt bei Ro << 1 der EinfluB der Erdrotation. Die
Bewegung steht dann im geostrophischen Kriftegleichgewicht zwischen
Corioliskraft und Druckgradientkraft. Schitze Ro fiir ein Tiefdruckgebiet,
fiir ein Gewitter und fiir einen Tornado ab (Wihle f = 10~%s7!)! Welche
Systeme stehen bzw. stehen nicht im geostrophischen Gleichgewicht?

. Auf einem Schiff, das sich mit 10 km/h nach Osten bewegt, wird ein
Druckfall von 1 hPa/3h gemessen. Die Bodenwetterkarte zeigt, dafl der
Luftdruck von West nach Ost um 5 hPa pro 300 km abnimmt. Welche
Druckédnderung mifit man auf einer Insel, bei der das Schiff vorbeifahrt?

. Am 20. November 1964, 00 UTC wurden an zwei Stationen in den USA
folgende Hohenwinde gemessen (die Windrichtung ist in Grad, die Wind-
geschwindigkeit in Knoten angegeben):

Station 1 | Station 2
1000 hPa 310 20 140 20
950 hPa 310 25 150 30
900 hPa 320 30 180 40
850 hPa 260 40 210 50
800 hPa 240 50 230 50
700 hPa 250 60 230 55
600 hPa 250 65 230 55
500 hPa 250 85 230 55
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Im Hodogramm sind die Differenzvektoren der Windvektoren aufeinan-
derfolgender Hohen dargestellt, d. h. die Vektoren des thermischen Win-
des. In welchen Schichten herrscht Kaltluft- bzw. Warmluftadvektion?
Gibt es (dquivalent) barotrop geschichtete Bereiche? Schétze die Hohen
der Frontflichen ab! Welche der beiden Stationen liegt auf der Vorderseite
der Warmfront, welche auf der Riickseite der Kaltfront?

4. Skizziere das Kriftegleichgewicht fiir den geostrophischen Wind auf der
Nordhalbkugel und auf der Siidhalbkugel. Erkldre den Unterschied! Ist
auf der Siidhalbkugel in mittleren und hohen Breiten eine Westwindzone
oder eine Ostwindzone zu erwarten?

5. Die Isohypsen in der 500 hPa-Karte sind meist im Absténden von 80 m
cingetragen. Uber Miinchen (f = 10~*s~') sollen die Isohypsen in West-
Ost-Richtung verlaufen. Die Entfernung zwischen zwei benachbarten Li-
nien betrage 300 km, wobei die geopotentielle Hohe nach Norden hin
abnehmen soll. Bestimme Richtung und Geschwindigkeit des geostrophi-
schen Windes!

6. Warum ist der Druckunterschied zwischen den Hochdruck- und Tief-
druckzentren am Aquator wesentlich kleiner als in den mittleren Breiten?

Die zwei Stationen sind als Punkte in der Bodenwetterkarte eingezeichnet:

Abbildung 2.29:
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Trage die Windmessungen in das Diagramm ein und verbinde die Endpunk-
te der Windvektoren (s. Beispiel). Dieser Linienzug heifit Hodogramm.

N Wondgeschwindiqleid tnkn
Winddaten: 3 S

85ChPa 210 20 =E='~ 23

700nPa 225 37 EE.N\ e s
630hPa 235 50 g“a~\

500hPa 250 60 g Ny,

48ChPa 250 75 ===E ~
30ChPa 245 85 "“...Q“

Abbildung 2.30:
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Kapitel 3
FRONTEN

In diesem Kapitel beschéftigen wir uns mit der Dynamik von Fronten. Als
Front bezeichnet man die geneigte Grenzflichenregion, die zwei Luftmassen
trennt, von denen jede mehr oder weniger gleiche Eigenschaften besitzt. Ein
Beispiel dafiir ist die Polarfront. Das ist eine Zone mit einem relativ grossen
horizontalen Temperaturgradienten in den mittleren Breiten. Die Polarfront
trennt zwei Luftmassen mit relativ einheitlichen Temperaturen, die pol- und
dquatorwarts der Zone liegen (Abb. 3.1). Andere Beispiele sind Warm- oder
Kaltfronten, die mit extra-tropischen Zyklonen in Verbindung stehen.

Oft treten durch die Frontflaiche hindurch ziemlich starke Temperaturun-
terschiede auf - ein paar Grad auf wenige Kilometer. Melbourne’s beriihmte
sommerliche “cool change” und Sydney’s “southerly buster” sind Beispiele
“par excellence”. Das sind Fronten, die Stidostaustralien durchqueren und eine
scharfe Ubergangszone zwischen sehr warmen Luftmassen, die aus einem Tief
iiber dem Kontinent entstehen, und sehr viel kélterer Luft aus dem siidlichen
Ozean, markieren.

3.1 Das Margules Modell

Das einfachste Modell, das eine frontale “Diskontinuitat” darstellt, ist das Mar-
gules Modell. In diesem Modell wird die Front idealisiert als klare, ebene Tem-
peraturunstetigkeit, die zwei nicht-viskose, homogene geostrophische Stromungen
trennt. (Fig. 3.3). Als z-Richtung nimmt man die Normale zur Front und als
y-Richtung die Paralle zur Front . Dariiber hinaus nimmt man an:

(i) dass der Temperaturunterschied zwischen den Luftmassen klein ist in dem
Sinne, dass (T} —T5) /T, << 1, wobei T, = (T} +T5)/2 die Durchschnitt-
stemperatur der zwei Luftmassen und 75 die Temperatur der Kaltluft
ist;

(ii) dass die Stromung iiberall parallel zur Front verlauft und es keine Ab-
weichungen entlang der Front gibt, d.h. dv/dy = 0;

(iii) dass keine Diffusion auftritt, sodass die frontale ” Diskontinuitét” klar und
deutlich bleibt.
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Abbildung 3.1: Zusammengesetzter meridionaler Vertikalschnitt der Durch-
schnittstemperatur und der zonalen Komponente des geostrophischen Windes
bei 80°W errechnet aus 12 einzelnen Vertikalschnitten im Dezember 1946. Die
dicken Linien deuten die durchschnittliche Position der Frontgrenzen an. Die
diinn gestrichelten Linien sind die Isothermen (° C), und die durchgezogenen
Linien sind die Isotachen des Westwindes in m s~!. Die Durchschnitte wurden
in Hinblick auf die Lage der Polarfront in den einzelnen Féllen errechnet (von

Palmén und Newton, 1948).

Die Bewegungsgleichungen lauten dann:

Geostrophische Gleichung

1 dp
fu=0,

Hydrostatische Gleichung

Kontinuitdtsgleichung
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Abbildung 3.2:
/ Frontale Unstetickeit

Abbildung 3.3: Struktur des Margules’ Frontmodells (Nordhemisphére); = und
y miissen hier nicht notwendigerweise nach Osten oder Norden zeigen. Der
Vektor n ist der Einheitsvektor normal auf die Frontfliche, die Indizes 1 und
2 beziehen sich auf die warmen beziehungsweise kalten Luftmassen.

Wir betrachten die Margules Losung als den Grenzfall der Situation, bei
der die Temperaturgradienten endlich, aber sehr klein sind, mit Ausnahme des
Temperaturgradienten quer durch die Frontfliche hindurch, der sehr gro ist
(vel. Fig. 3.4).

Auf jeder Isotherme gilt

aT oT
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Abbildung 3.4: Vertikalschnitt durch eine (smeared-out) Front. Die diinnen
durchgezogenen Linien bezeichnen Isothermen. Beachte, dass im allgemeinen
die Temperatur in der Atmosphire mit der Hohe abnimmt. Das Margules’
Modell ist der Grenzfall, bei dem der vertikale Temperaturgradient in jeder
Luftmasse Null ist.

wobei die lokale Neigung einer Isotherme in der Frontalzonen €(x, 2), gegeben
ist durch

52 oT
t =7 = 0z 3.5
an € o %Z, (3.5)

Beachte, dz > 0 beinhaltet, dass 0z < 0 wenn, wie gezeigt, 0 < € < 7/2.
Eliminierung von p aus (3.1) und (3.3) durch Querdifferenzierung liefert unter
Verwendung von( 3.5)

dv ia2p—ia—T—itanea—T (3.6)
0z  p.0xdz T,0x T, 0z '

Gleichung (3.6) ist einfach eine Gleichung fiir den thermischen Wind, die sich
auf die vertikale Scherung quer durch die Front zum horizontalen Temperatur-
gegensatz durch sie bezieht. Integration von (3.6) vertikal durch die Front von

29 bis z ergibt

z oT
v(z,2) =v(x, 29) + % /Z2 tan 5Edz (3.7)
wobel man mit z = z; erhalt
v = vy + fg,* (T} —Ty) tan &*. (3.8)

dabei sind v; und vy die (konstanten) geostrophischen Windgeschwindigkeiten
in den zwei Luftmassen und €* ist der Winkel einer mittleren Isotherme zwi-
schen 2z, and z; (unter Verwendung des Mittelwertsatzes). Selbstverstéandlich
ist in dem Grenzfall, in dem die Frontalzone eine Unstetigkeitsstelle wird, e* ge-
rade die Neigung € der ” Diskontinuitét”. Gleichung (3.8) kann auch geschrieben
werden als
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Das ist die Margules Formel. Sie setzt den Wechsel in der geostrophischen
Windgeschwindigkeit und den Temperaturunterschied quer durch die Front,
sowie die Neigung der Front miteinander in Beziehung. Beachte, dass mit 0 <
e < m/2 wie in Fig. 3.3 dargestellt:

v tan e. (3.9)

(i) 0T =Ty —T, > 0, andernfalls ist die Stromung aus Graviatationsgriinden
instabil, und

(ii) v < 0(> 0) wenn f < 0(> 0), d.h. es gibt immer einen zyklonalen
Wechsel in v quer durch die Frontfliche . Beachte jedoch, dass es nicht
notwendig ist, dass v; < 0(> 0) und vy > 0(< 0) im einzelnen; nur der
Wechsel in v ist wichtig. Wie in Fig. 3.5 dargestellt, gibt es dafiir drei
mogliche Konfigurationen.

B A B A B A
cold D, warm  cold D; warm  cold D, warm
] x, 0 x’ 0 x’

Abbildung 3.5: Isobaren der Oberfliche in einem stationdren Margules Front-
modell zeigen drei Fille, bei denen die kalte Luft auf der linken Seite liegt: (a)
ve > 0 < vy1; (b) v1 < vg < 0; (¢) 0 < vy < vy. Die entsprechende Boden-
druckénderung entlang der Linie AB wird in (d), beziehungsweise (e)und (f)
dargestellt.

Es ist interessant zu bemerken, dass die Margules Losung (d.h., v; und vy
stehen durch (3.8) miteinander in Verbindung und « und w sind iiberall Null)
eine exakte Losung der Euler Bewegungsgleichung in einem rotierenden System
ist, da sich nichtlinearen und zeitabhéngigen Terme gegeneinander aufheben.
Es sollte auch beachtet werden, dass die Margules Formel eine diagnostische
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Gleichung fiir stationére oder quasistationére Fronten ist. Sie macht keine Aus-
sagen iiber Bildung (Frontogenese) oder Abklingen (Frontolyse) von Fronten.
Diese Gleichung hat wenig praktischen Nutzen bei der Wettervorhersage, weil
aktive Fronten, die fiir einen groen Teil des Bignifikanten Wettersin den mittle-
ren Breiten verantwortlich sind, immer mit steigender vertikaler Bewegung ein-
hergehen und deshalb normalerweise von Niederschlag begleitet werden. In der
Tat gibt es sogar schon Schwierigkeiten bei der Ausdehnung des Margules Mo-
dells auf Fronten, die sich mit einer gleichférmigen geostrophischen Stromung
weiterbewegen. Nichtsdestotrotz werden Fronten, die in Wetterkarten analy-
siert werden, auf Basis der Annahmen gezeichnet, dass dies moglich ist (vgl.
Fig. 3.6). Am Schluss méchten wir noch erwihnen, dass Fronten auch im Ozean
auftreten konnen.

- ———
niedriger p

K A

hoch p

hoch p

Abbildung 3.6: Schematische Darstellung einer sich fortbewegenden (a) Kalt-
front und (b) Warmfront wie sie in Bodenwetterkarten auf Meeresnieveau auf
der Nordhemisphére gezeichnet werden. Beachte den starken zyklonalen Wech-
sel in der Windrichtung, den die unstetige Kriimmung der Isobaren widerge-
spiegelt.
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