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Einfithrung

Regnet es morgen? Wie wird das Wetter am Wochenende? Meteorologie-
studenten werden solche Fragen beliebig oft gestellt. Jeder scheint iiber die
Arbeit der Meteorologen Bescheid zu wissen: Die machen doch Wettervorher-
sagen. Um Wettererscheinungen und die Grundlagen der Wettervorhersage
geht es in dieser Vorlesung natiirlich auch.

Meteorologie darf jedoch nicht mit Wettervorhersage gleichgesetzt wer-
den, denn neben dem Wetter versucht man zahlreiche andere atmosphérische
Erscheinungen und Vorgénge (z. B. Kondensation, Turbulenz, globale Zirku-
lation, Klima) zu erkliren. Dafiir werden physikalische Prinzipien (New-
ton’sche Gesetze, Gesetze der Thermodynamik usw.) zusammen mit mathe-
matischen Hilfsmitteln (z. B. Vektorrechnung) auf die Atmosphire angewen-
det. Schwierigkeiten entstehen dadurch, dal viele Vorgéinge sehr komplex
(Riickkopplungen mit Ozean, Vegetation) und schwer zu messen sind (kei-
ne Laborexperimente moglich, um stérende Einfliisse auszuschalten). Auch
kann der Zustand der Atmosphére durch Messungen auf keinen Fall liicken-
los erfaflt werden. Bei der Bewiltigung dieser Probleme helfen neue globale
Beobachtungssysteme (Satellitenmessungen) und numerische Simulationen
atmosphérischer Prozesse durch leistungsfihige Grofirechenanlagen. Letzte-
re sind fiir die Prognose von Klimadnderungen infolge menschlicher Akti-
vitdten wichtig, der heute wohl grofiten Aufgabe der Meteorologie. Neben
der Einfiihrung in die “Physik der Atmosphére” soll auch diese Problematik
nicht zu kurz kommen.

Die Grundlagen der Meteorologie werden in unzihligen (Lehr-)Biichern
behandelt, die dieses Skript nicht ersetzen kann. Hier eine kleine Auswahl:

Ahlheim, K.-H. (Hrsg.): Wie funktioniert das? Wetter und Klima.
Meyers Lexikonverlag, Mannheim 1989. (Lexikonartig, viele Graphi-
ken, sehr iibersichtlich).

*Bohr, P. u.a.: Allgemeine Meteorologie, Leitfaden fiir die Ausbildung
im Deutschen Wetterdienst Nr. 1. Selbstverlag des DWD, Offenbach
a.M. 1987 (3. Auflage).(Anschaulich und doch exakt).
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Etling, D.: Theoretische Meteorologie - Eine Einfiihrung. Vieweg,
Braunschweig 1996. (Eine gute Einfiihrung in die Dynamik der At-
mosphire).

Fabian, P.: Atmosphére und Umwelt. Springer, Berlin 1989. (Ent-
stehung der Erdatmosphire, chemische Reaktionen der Ozonbildung,
Luftverschmutzung).

*Hickel, H.: Meteorologie. UTB 1338 Ulmer, Stuttgart 1985. (Be-
schreibend, ohne Mathematik, mit ausfiihrlichem Literaturverzeichnis).

*Kurz, M.: Synoptische Meteorologie, Leitfaden fiir die Ausbildung im
Deutschen Wetterdienst Nr. 8. Selbstverlag des DWD, Offenbach a.M.
1990 (2. Auflage). (Theoretische Grundlagen der Wettervorhersage).

*Liljequist, G.H., Cehak, K.: Allgemeine Meteorologie. Vieweg, Braun-
schweig 1984. (Standardwerk) (3. Auflage)

Malberg, H.: Meteorologie und Klimatologie. Springer, Berlin 1985.
(Verstiandliche Herleitung der wichtigsten Formeln)

*Moller, F.: Einfiihrung in die Meteorologie. BI 276 und 288 Biblio-
graphisches Institut, Mannheim 1973. (Achtung Druckfehler, teilweise
veraltet)

Schirmer, H. (Bearb.): Meyers kleines Lexikon Meteorologie. Meyers
Lexikonverlag, Mannheim 1987. (Alphabetisch angeordnete Stichwor-
te).

Wallace, J.M., Hobbs, P.V.: Atmospheric Science, an Introductory Sur-
vey. Academic Press, New York 1977. (An dieses Buch lehnt sich die
Vorlesung an)

Warnecke, G.: Meteorologie und Umwelt, Springer-Verlag Berlin Hei-
delberg, 1997. (Als Einiihrung in die Allgemeine Meteorologie gedacht,
zahlreiche Abbildungen und umfangreiche Literatur- und Filmliste).

Wells, N: The atmosphere and ocean: A physical introduction. Taylor
and Francis, London and Philadelphia, 1986.

Alle Biicher stehen in der Bibliothek im 1.Stock. Die mit * gekenn-
zeichneten Biicher sind im Lesesaal der Présenzbibliothek Mathematik/ Phy-
sik/Meteorologie (ebenfalls im 1.Stock) vorhanden.



Kapitel 1

Unsere Atmosphére

Etwas iiber Entwicklungsgeschichte, Bestandteile und vertikale Struktur der
Atmosphére zu wissen, ist Voraussetzung fiir die Diskussion wichtiger aktu-
eller Probleme wie Klimaverdnderung und “Ozonloch”.

Heute nimmt man an, dafl es zum Zeitpunkt der Erdentstehung vor etwa
4,5 x 10° Jahren bzw. kurz danach keine Atmosphire gab.

1.1 Die Uratmosphire
und Entstehung der Hydrosphire

Abbildung 1.1: Aktive Vulkane

Die Uratmosphére bildete sich aus den Entgasungsprodukten des Erd-
mantels, die durch grofie vulkanische Aktivitéit freigesetzt wurden. Die Gas-
zusammensetzung heute noch tétiger Vulkane (1.1) sollte also Anhaltspunkte
fiir die Zusammensetzung der Atmosphére liefern. Doch hier st6f8t man auf
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eine Uberraschung: Vulkanische Gase enthalten ungefihr 85% Wasserdampf,
10% Kohlendioxid, einige Prozent Schwefelverbindungen (z. B. Schwefeldi-
oxid und Schwefelwasserstoff) sowie etwas Stickstoff, jedoch keinen freien
Sauerstoff. Im Gegensatz dazu sind heute in der Atmosphire ca. 78% Stick-
stoff und 21% Sauerstoff vorhanden (siehe Tab. 1.1).

Atmosphire: Lithosphiire:
Lufthiille der Exde Erdkruste
Biosphire:
gesamte Wassermenge | | :
iiber und unter m&&uﬁgﬂm
der Exdeoberflache

Abbildung 1.2: Wechselwirkung der gekoppelten Systeme

Die Erdatmosphére hat also eine lange Entwicklungsgeschichte durchlau-
fen. Diese wird verstindlich, wenn man die Atmosphére als Teil eines ge-
koppelten Systems betrachtet, das neben der Lufthiille auch die Erdkruste,
die Ozeane und das Festland mit der Biosphére umfaflt. Die einzelnen Teile
standen und stehen immer noch in stindiger Wechselwirkung untereinander
(sieche Abbildung 1.2).

Die Masse der Gase in diesem System ist vergleichsweise klein: Sie betrigt
gerade 0,025% der Erdmasse und etwa 0,3% der Hydrosphéirenmasse.

In unserem Planetensystem entstand lediglich auf der Erde eine Hydro-
sphéire mit allen drei Aggregatszustinden des Wassers. Auf den Nachbar-
planeten Mars und Venus gibt es Wasser nur als Eis bzw. Dampf. Dies war
moglich, da die Erde dafiir genau den richtigen Abstand zur Sonne besitzt.
Bei den geméfigten Erdtemperaturen kann sich nur ein winziger Teil des
stindig durch die Vulkane ausgestoflenen Wasserdampfs in der Atmosphére
halten (die Temperaturabhéingigkeit des Wasserdampfgehalts der Luft wird
spéter noch erklirt). Der Grofiteil des Wassers regnete aus. In der Atmo-
sphiire sind heute 0,001% der gesamten Wassermenge von 1, 36 x 10*'kg bzw.
2,66 x 10° kg m~2 (siehe Tab. 1.2).

Nimmt man an, dal wihrend der gesamten Erdgeschichte soviel Dampf
freigesetzt worden ist, wie im vergangenen Jahrhundert durch vulkanische



KAPITEL 1.

UNSERE ATMOSPHARE

Tabelle 1.1: Zusammensetzung der Atmosphére bis 100 km Héohe

Gas Molekiile in | Anteil am Ge- | Anteil der
g/mol samtvolumen | Gesamtmasse

der trockenen | der trockenen
(feuchten) Luft
Luft

Stickstoff (Ny) 28,02 78,08% (74,96%) | 75,51%

Sauerstoff (O3) | 32,00 20,95% (20,11%) | 23,15%

Argon (Ar) 39,94 0,93% (0,89%) 1,28%

Wasserdampf 18,02 — (4,00%)

(H:0)

Kohlendioxid 44,01 347  ppm =

(COy) 3,47x1072 %

Neon (Ne) 20,18 18,2 ppm

Helium (He) 4,00 5,2 ppm

Methan (CHy) 16,04 2,0 ppm

Krypton (Kr) 83,80 1,1 ppm

Wasserstoff (Hy) | 2,02 0,5 ppm

Distickstoffoxid | 44,02 0,5 ppm

(N20)

Ozon (O3)

Troposphére 48,00 0,06 ppm

Stratosphére 48,00 5-10 ppm

Aktivitdten, so wiirde man eine noch um zwei Grolenordnungen héhere Mas-
se der Hydrosphire erhalten. Es muf} also im Laufe der Zeit Wasser aus
der Hydrosphére “verschwunden” sein. Dies geschieht z. B. an Spalten in
der Erdkruste am Ozeanboden (Plattengrenzen). Eine gewisse Wassermenge
wurde durch die ultraviolette Strahlung zerstort. Bei diesem Prozef}, der oft
als Photodissoziation bezeichnet wird, entsteht aus Wasser Wasserstoff und

Sauerstoff.

Die Wechselwirkung der Atmosphére mit den entstandenen Ozeanen hat-
te entscheidenden Einfluf} auf die Bildung des freien Sauerstoffs und die Ver-
ringerung des Kohlendioxidgehalts, beide sind Besonderheiten der Erdatmo-

sphire.
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Tabelle 1.2:
Anteil der Gesamtmasse
der Hydrosphire in %
Ozeane 97
Eis 2.4
SiiBwasser (Grundwasser) 0,6
Siiflwasser (Fliisse, Seen) 0,02
Atmosphére 0,001

1.2 Atmosphérischer Sauerstoff
und biologische Evolution

Es 148t sich ausschlielen, dal der atmosphérische Sauerstoff aus dem Ma-
terial von Erdkruste und Erdmantel stammt (zu feste chemische Bindung),
sodaf} als Quelle nur oxidische Gase wie Wasserdampf und Kohlendioxid iibrig
bleiben. Somit bleiben zwei Moglichkeiten:

a) Photodissoziation des Wassers (oder analog des Kohlendioxids)

Diese Reaktion lduft ab, wenn geniigend Energie durch die ultraviolette
Sonnenstrahlung zugefiihrt wird. Da der entstehende freie Sauerstoff jedoch
die Eigenschaft hat, ultraviolette Strahlung zu absorbieren, die dann fiir
weitere Reaktionen als Energiequelle ausscheidet, kann nur ein bestimmtes
Sauerstoff-Niveau erreicht werden. Dieses Gleichgewicht pendelt sich aber
schon bei einem tausendstel des heutigen Sauerstoffanteils ein.

b) Photosynthese

Aus den zwei energiearmen Verbindungen Wasser und Kohlendioxid ent-
steht der Kohlehydratbaustein {C' H,O} mit viel gespeicherter Energie, wobei
der Sauerstoff hier als “Abfallprodukt” freigesetzt wird. Fiir diese Reaktion
ist Sonnenstrahlung im sichtbaren Spektralbereich (Licht) nétig.

Fossile Funde in Zimbabwe und Australien belegen, daf} sich das Leben auf
der Erde bereits vor fast 4 x 10 Jahren bis zu einer so fortgeschrittenen Form
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wie der Photosynthese entwickelt hatte. Wichtig dafiir war die Existenz der
Ozeane, denn nur eine mehrere Meter dicke Wasserschicht bot Schutz vor der
fiir die Zellen schédlichen ultravioletten Strahlung. Die primitiven Blaualgen
bauten die Kohlehydrate zur Deckung ihres Energiebedarfs durch Géarung
ab, wobei Alkohol und Kohlendioxid entstand. Der bei der Photosynthese
freiwerdende Sauerstoff war also Zellgift, welches allerdings iiber lange Zeit
durch die Oxidation von im Meer gelostem Eisen beseitigt wurde.

Als vor etwa 2 x 10° Jahren jedoch das unoxidierte Eisen aufgebraucht
war und sich das “Gift” ansammelte, entwickelte sich als neuer Stoffwech-
selmechanismus die Atmung. Bei diesem wesentlich effektiveren Prozefl zur
Energiegewinnung handelt es sich um die Umkehrung der Photosynthese-
Reaktion. Wegen des evolutionédren Fortschritts nahmen die biologische Ak-
tivitdt und Sauerstoffproduktion stark zu, so dafl erstmals an Land eisenhal-
tiges Gesteindurch freien Sauerstoff oxidiert wurde. Jedoch verhinderte die
ultraviolette Strahlung noch die Besiedelung des Landes.

Erst nachdem 10% des heutigen atmosphérischen Sauerstoffanteils er-
reicht waren, begann die Bildung einer Ozonschicht in der héheren Atmo-
sphire. Die Ozonmolekiile (O3) haben die Eigenschaft, genau den Teil der
ultravioletten Strahlung aus der einfallenden Sonnenstrahlung zu filtern, der
fiir Pflanzen schédlich ist. (Welche Vorgénge in der Ozonschicht genau ab-
laufen, welche Wirkung Ozon in Bodenn#dhe hat und wie das “Ozonloch”
entsteht, wird noch erldutert.) Das Ozon schaffte fiir das Leben im Ozean
die Voraussetzung, unter einer immer diinner werdenden Wasserschutzschicht
existieren zu konnen, wodurch dann mehr sichtbare Strahlung zur Verfiigung
stand (siehe Abbildung 1.3).

Abbildung 1.3: Entstehung von Sauerstoff in der Atmosphére

Der iibertritt des Lebens von den geringen Wassertiefen auf das Land
war dann vor etwa 500 Mio. Jahren méglich. Seit 350 Mio. Jahren betragt
der Sauerstoffgehalt der Atmosphire 21%. Diese 21% bedeuten jedoch nur
5% der Gesamtmenge des produzierten Sauerstoffs, denn 95% wurden in
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Abbildung 1.4: Evolution der Sauerstoff

Eisenoxid und Sulfat (Oxidation der Schwefelverbindungen) gebunden (siehe
Abbildung 1.4).

1.3 Atmosphérisches und gespeichertes
Kohlendioxid

Eine wichtige Voraussetzung bei der Entstehung des Lebens war die Ver-
ringerung des Kohlendioxidgehalts von 10 % in der Uratmosphire auf den
heutigen Wert von 0,03%. C'Os-Molekiile besitzen die Eigenschaft, Sonnen-
strahlung nahezu ungehindert durchzulassen, die langwellige Strahlung der
Erdoberfliche aber teilweise zu absorbieren und zuriickzustrahlen (“Treib-
hauseffekt”). Auf der Venus herrschen Temperaturen von 470°C, weil sich
alles entgaste C'O5 in der Atmosphére anreichern konnte. Ein Grofiteil des
in die Erdatmosphére ausgestoflenen C'O, ist dagegen in den Sedimenten
gespeichert bzw. im Ozean geldst worden (siehe Tab. 1.3).

Fiir den im Vergleich zu anderen Planeten einmaligen Vorgang der CO»-
Speicherung auf der Erde waren die Ozeane und das darin entstandene Leben
die Ursache. Das CO, kann sich im Meerwasser 1osen:
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Tabelle 1.3:

Kohlenstoffmenge in re-

lativen Einheiten
Biosphére Ozean 1
Land 1
Atmosphire (CO) 70
fossile Brennstoffe 800
Ozean (gelostes C'Oy) 4000
Schiefergestein 800 000
Karbonatgestein 2 000 000

HQO + COQ — HQCOg (13)

Zusammen mit metallischen Tonen (Kalzium, Magnesium) entstehen Kar-
bonate. Die dabei ablaufenden lIonenaustauschreaktionen lassen sich in fol-
gender Bilanzgleichung zusammenfassen:

H2CO3 + Ca™ — CCLCO;), + 2HT (14)

Kalziumkarbonat (CaCOs3) setzt sich als Kalkgestein ab oder ist der
Grundstoff fiir Kalkschalen bestimmter Meeresorganismen (z. B. Foraminife-
ra). Diese werden dann nach dem Absterben als Sedimente in das Kalkgestein
der Erdkruste eingebaut, wo man heute héufig fossile Reste findet.

Die in (1.4) freigesetzten H'-Ionen reagieren mit einem Sauerstoffatom
zu Wasser. Das Sauerstoffatom stammt aus den Metalloxiden der Erdkru-
ste, die auf diese Weise wieder Luftsauerstoff aufnehmen kénnen. Durch
die Bildung von Karbonaten geht somit der Atmosphére Sauerstoff verloren,
der aber bei Auflésung dieser Karbonate wieder freigesetzt wird. Karbonat-
produzierende Meereslebewesen wie Foraminifera kénnen also die Sauerstoff-
und Kohlendioxidmenge der Atmosphére regulieren.

Eine weitere Moglichkeit fiir die C'Os-Speicherung ist die Photosynthese-
reaktion (1.2). Immer wenn ein Os-Molekiil produziert wird, entsteht gleich-
zeitig ein organisches Molekiil, in dem ein C-Atom gebunden ist. Die meisten
der C-Atome werden allerdings durch die Atmung der Pflanzen und die Ver-
rottung von organischem Material erneut oxidiert:
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Ein Teil der abgestorbenen organischen Substanz geht jedoch diesem
Kreislauf durch Konservierung unter Luftabschluf8 verloren (ungefihr eines
von 3 x 10* C-Atomen). Die grofite Menge davon ist fein verteilt, nur et-
wa 1°/49 liegt in Form abbauwiirdiger Kohle-, Erdsl- und Erdgaslagerstétten
VOr.

Die Verbrennung der fossilen Brennstoffe vernichtet jedes Jahr das Pro-
dukt von 1000 Jahren Photosynthese. Die Photosynthese gibt es aber gliick-
licherweise schon seit einigen hundert Millionen Jahren. Der grofite Teil der
organischen Kohlenstoffmenge in der Lithosphire ist schon, wie erwihnt, in,
fiir die anthropogene Nutzung, zu verdiinnter Form gespeichert. Die Ver-
brennung stellt also fiir den atmosphérischen Sauerstoffhaushalt kein Pro-
blem dar. Das freigesetzte Kohlendioxid kann dagegen durchaus zu Konse-
quenzen fithren. Langjdhrige Meflreihen zeigen einen stédndigen Anstieg der
atmosphérischen C'O,-Konzentration auf mittlerweile iiber 350 ppm (eng-
lisch: parts per million). Mit Hilfe von C'Os-Analysen der Gaseinschliisse
in Eisbohrkernen aus der Antarktis konnte der C'O,-Anteil im Jahr 1750,
vor Beginn der Industrialisierung, bestimmt werden. Er betrug damals nur
280 ppm. Die Zunahme entsteht durch die Stérung des Gleichgewichts zwi-
schen Quellen und Senken im C'Oy-Kreislauf. Abbildung 1.5 zeigt die Mes-
sungen am Mauna Loa auf Hawaii. Dem langjidhrigen Trend ist eine jahres-
zeitliche Variation iiberlagert. Wihrend der Sommermonate sinkt durch die
héhere Photosynthese-Aktivitiat die COs-Konzentration und steigt dann den
Winter iiber bis zu einem Maximum im Friihjahr wieder an. Diese Schwan-
kungen sind auf der Stidhalbkugel wegen der geringeren Landmasse kleiner.

Zwischen Atmosphére, Biospéire, Ozeanen und Gesteinen gibt es einen
stdndigen Austausch von CO,. Ein gutes Beispiel fiir die Wirkung des friiher
beschriebenen gekoppelten Systems. In diesem CO,-Kreislauf werden jedes
Jahr betréichtliche Mengen umgesetzt (vereinfachte Darstellung siehe Abbil-
dung 1.6).

1.4 Weitere atmosphirische Bestandteile

Ein kleiner Teil (ungefihr 20%) des in die Atmosphire entgasten Stickstoffs
wurde in den Nitraten im Erdboden gebunden. Dies geschah durch Ionenaus-
tauschreaktionen &hnlich wie in (2.5) und Mikroorganismen im Boden, die
den Stickstoff binden. Da jedoch Stickstoff ein chemisch inertes (nur wenig
mit anderen Substanzen reagierendes) Gas ist, und auBerdem eine geringe
Wasserloslichkeit besitzt (etwa ! /7o des Kohlendioxids), blieb der gréfite Teil
des von Vulkanen freigesetzten Stickstoffs in der Atmosphére. Nach dem
fast vollstdndigen Verschwinden von COy und Wasserdampf wurde schlief3-
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Abbildung 1.6: COy Austausch zwischen den gekoppelten Systemen

lich Stickstoff das Gas mit dem gréfiten Volumenanteil in der Luft.
Schwefel und Schwefelverbindungen (H,S, SO;) von Vulkanausbriichen
werden schnell zu Sulfaten (SOF ) oxidiert und in Wolkentropfchen geldst,
wodurch eine verdiinnte Schwefelsdurelosung entsteht. Auch den “Sauren Re-
gen” in der Abgasfahne von groflen Industriezentren erklart man sich durch
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die bei der Verbrennung von Kohle und Ol freigesetzten schwefelhaltigen
Verbindungen. Nach dem Abregnen werden die Sulfationen durch die Reak-
tion mit Metallionen im Boden gebunden. Eine weitere Schwefelverbindung
wird spéter noch fiir die Erklarung der Niederschlagsbildung wichtig werden,
namlich das aus Schwefeldioxid und Ammoniak entstehende Ammoniumsul-
fat.

Ahnlich wie die Schwefelverbindungen sind noch zahlreiche weitere Ga-
se in nur geringer Konzentration vorhanden (ppm-Gase oder Spurenga-
se). Manche (CHy, NoO und auch H,O) haben aber wie das COq grofien
Einfluf} auf die “Treibhauswirkung” der Atmosphére, so dafl bereits gerin-
ge Konzentrationsidnderungen das Gleichgewicht Atmosphére - Biosphére -
Hydrosphére stéren kdnnen.

Beim Vergleich der Volumenanteile in Tab. 1.1 steht Argon mit 0,93% in
trockener Luft an dritter Stelle. 99,7% davon bestehen aus dem Argon-Isotop
mit der Massenzahl 40, welches durch radioaktiven Zerfall des im Erdmantel
enthaltenen Kalium-40 im Laufe der Erdgeschichte gebildet wurde. Auch das
Helium stammt iiberwiegend aus radioaktiven Zerféllen.

1.5 Bestandteile mit variabler
Konzentration: Wasserdampf und Ozon

Im Gegensatz zu den anderen in Tab. 1.1 aufgefiihrten Gasen sind die Kon-
zentrationen von Wasserdampf und Ozon sowohl raumlich als auch zeitlich
stark variabel. Obwohl beides Spurengase sind, haben sie doch grofie Be-
deutung auf Grund ihrer Wirkung auf die langwellige Ausstrahlung der Er-
de bzw. die kurzwellige Sonnenstrahlung. Durch Verdunstung (Energiever-
brauch) und Kondensation (Energiefreisetzung) von Wasserdampf wird au-
ferdem der Energiekreislauf der Atmosphire entscheidend beeinfluflt (Trans-
port von latenter Wérme).

Die Hauptquelle fiir den Wasserdampf ist die Verdunstung an der Erd-
oberfliche (besonders iiber den tropischen Ozeanen), die grofite Senke die
Kondensation in den Wolken. Die Konzentration erreicht mit bis zu 4% An-
teil am Gesamtvolumen ihr Maximum in den untersten Luftschichten. Mit
zunehmender Hohe erfolgt jedoch wegen der niedrigen Temperaturen eine
starke Abnahme. Uber 10 km Hohe sind nur noch Bruchteile der Menge
in Bodennédhe vorhanden. Die typische “Lebensdauer” eines Wasserdampf-
molekiils in der Atmosphére betrigt etwa eine Woche. In dieser Zeit wird
der gesamte atmosphirische Wasserdampf in einem hydrologischen Kreislauf
einmal umgewilzt.



KAPITEL 1. UNSERE ATMOSPHARE 15

Ozon entsteht durch photochemische Reaktionen in einer Schicht zwi-
schen 20 und 60 km Hohe. In geringeren Mengen bildet sich das sehr reaktive,
giftige Gas auch in Bodenndhe. Giinstige Bedingungen hierfiir herrschen in
einer mit Kohlenwasserstoffen (u. a. aus Autoabgasen) angereicherten Luft,
mit intensiver Sonnenstrahlung. Der Abbau des Ozons geht in verschmutz-
ter Luft mit vielen Reaktionspartnern wesentlich schneller als in Reinluftge-
bieten. In Hohen von 10 bis 25 km herrscht ein chemisches Gleichgewicht
zwischen Produktion und Abbau des Ozons bei einer stark hohenabhéngi-
gen Lebensdauer der Molekiile (Minuten bis Monate). Uber einen lingeren
Zeitraum hinweg beobachtet man einen leichten abwirts gerichteten Ozon-
flul von der Quelle in der Hohe hin zu den Senken in Bodennihe (Pflanzen,
Gewisser).

1.6 Hohenabhingigkeit von Luftdruck
und Luftdichte

Die Anderung von Druck und Dichte mit der Hohe ist wesentlich grofer als
die Schwankung dieser Groflen im zeitlichen Verlauf an einem bestimmten
Ort. 300 m Hohendnderung entsprechen dem Druckunterschied zwischen
Hochdruck- und Tiefdruckgebiet. Mittelt man die Meflwerte von verschiede-
nen Orten zeitlich, so bleibt nur noch die Hohenabhéngigkeit iibrig. Diese
Mittelwerte definieren die Standardatmosphire (siehe Abbildung 1.7). Bis
zu einer Hohe von 100 km ergibt es sich, dafy der Logarithmus des Luftdrucks
p mit zunehmender Hohe z linear abnimmt, d. h.

Inp(z) = Inp(0) — z/H (1.6)

Die Gleichung kann auch folgendermaflen geschrieben werden:

p(2) = p(0)exp(—=z/H) (1.7)

H ist eine Konstante und wird “Skalenh6he” der Atmosphéire genannt.
In der Hohe z = H betriigt der Druck ungefihr 37% (exp(—1) = 0.37) des
Wertes in Meeresh6he bei 2 = 0. Fiir den mittleren Druck in Meereshohe
p(0) wurden 1013,25 hPa (Hektopascal; 1 hPa = 100 Pa) errechnet. Ein
Druck von 1 Pa entsteht, wenn auf eine Fliche von 1 m? die Kraft von
1 N (Newton) wirkt. In der meteorologischen Literatur wird oft noch das
Millibar verwendet (1000 mbar =1 bar; Bar war die alte Druckeinheit). Die
Umrechnung ist jedoch einfach: 1 mbar = 1 hPa.

Die Abnahme der Dichte mit der Hohe erfolgt nach fast dem gleichen
linearen Zusammenhang (siche Abbildung 1.7), so da8 wieder die Konstante
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Abbildung 1.7: Hohenabhingigkeit von Druck, Dichte und mittleren freien
Weglinge

H als Maf fiir die Geschwindigkeit der exponentiellen Abnahme auftaucht:

p(z) = p(0)exp(—z/H) (1.8)

Aus der Steigung der Kurve in Abbildung 1.7 ergibt sich fiir H ungefahr

7 km. Auch sieht man, daf} sich die Hélfte der Atmosphéirenmasse unterhalb

des 500 hPa-Niveaus befindet (im Mittel liegt dieses in einer Hohe von 5,5 km,

weniger als ' /1900 des Erdradius’). In 30 km Hohe hat man dann schon 99%
der Atmosphéirenmasse unter sich.

1.7 Hohenabhingigkeit der Zusammensetzung
der Atmosphire

Die Zusammensetzung des Gasgemisches Luft in verschiedenen Héhen ist,
weit entfernt von Quellen oder Senken, davon abhéngig, welcher von den fol-
genden zwei physikalischen Vorgidngen den grofleren Einflufl hat: molekulare
Diffusion oder Durchmischung auf Grund von Gasstromungen.
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Die Diffusion entsteht durch die stdndigen, rein zufilligen Molekiilbe-
wegungen im Erdschwerefeld. Weil die Schwerkraft zur Erde hin zunimmt,
sammeln sich die schwereren Bestandteile des Gasgemisches hier an, d. h. die
mittlere Masse nimmt mit der Hohe allméhlich ab. Die einzelnen Gaskompo-
nenten konnen unabhéngig voneinander betrachtet werden. Die Dichte jedes
Gases verringert sich exponentiell, aber mit unterschiedlichen Skalenhéhen
H. Je schwerer das Gas, desto kleiner ist H. In groflen Hohen sind also die
leichtesten Gase (Wasserstoff und Helium) angereichert.

Die molekulare Diffusion gewinnt an Bedeutung, wenn (i) die mittle-
re Geschwindigkeit der zufélligen Molekiilbewegungen oder (ii) die mittlere
freie Weglédnge zwischen den Molekiilzusammenstéfen zunehmen. Der Ein-
flufl der mittleren freien Wegliange 148t sich vielleicht mit folgender Analogie
veranschaulichen: Am Nachmittag ist es wesentlich schwieriger, durch das
Menschengewiihl am Marienplatz “hindurch zu diffundieren” als am spéten
Abend, wenn die freie Weglénge zwischen zwei Zusammenstofen recht grof§
ist. In der Atmosphére nimmt das “Gedrénge” von unten nach oben ab.

In den untersten Luftschichten ist die mittlere freie Weglédnge sehr klein
(sieche Abbildung 1.7). Die Trennung der leichten von schweren Bestandtei-
len durch molekulare Diffusion geht deshalb nur sehr langsam. Weil aber der
stindig stattfindende, viel schnellere turbulente Gasaustausch entstehende
Dichteunterschiede sofort wieder ausgleicht, ergibt sich eine hhenunabhéngi-
ge Gaszusammensetzung. Die mittlere freie Wegldnge nimmt jedoch mit der
Hohe stark zu (siehe Abbildung 1.7), so daf schlieflich iiber 100 km Hohe die
molekulare Diffusion bestimmend ist. Dieser Teil der Atmosphére wird Hete-
rosphdre genannt, das Ubergangsniveau Turbopause und der Bereich darunter
Homosphdre.

In der unteren Heterosphére gibt es viele freie Sauerstoffatome, die durch
die Photodissoziation des zweiatomigen Sauerstoffmolekiils entstehen. In
groferen Hohen wéchst der Anteil von leichteren Gasen an der Gesamtmas-
se der Luft immer mehr. Das recht schwere zweiatomige Stickstoffmolekiil
kommt in 500 km Hohe nur noch in Spuren vor; dominierend ist der atomare
Sauerstoff. Uber 1000 km dominieren dann die leichtesten Gase, wie Helium
und Wasserstoff.

1.8 Entweichen der leichten Bestandteile

Uber 500 km sind Molekiilzusammensto8e wegen der groBen mittleren freien
Weglinge relativ selten. Unter diesen Bedingungen konnen einige der Mo-
lekiile, die sich zufillig gerade schnell bewegen, dem Schwerefeld der Erde
entkommen und in den Weltraum entweichen. Die dazu noétige Fluchtge-
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schwindigkeit ist fiir alle Molekiile gleich grof; sie hingt nur von der Hoéhe
z ab. Damit ein Teilchen mit der Masse m entweichen kann, mufl dessen
kinetische Energie %va grofler als das Gravitationspotential GMm/r sein.
M steht fiir die Erdmasse, r fiir die Entfernung vom Erdmittelpunkt und G
fiir die Gravitationskonstante. Als Fluchtgeschwindigkeit ergibt sich deshalb
Vi = /2GM/r. In einer Hohe von 500 km iiber der Erdoberfliche betrigt
r=(6,37+0,5) x 105 m. In die Formel eingesetzt erhilt man

Vi = /2% 6,67 x 10-11 x 5,97 x 1024/ (6,87 x 10°)]

oder ungefihr 11 km s~

Die wahrscheinlichste der verschiedenen Geschwindigkeiten von mehreren
Teilchen mit der Masse m ist

V, = /I2kT/m] (1.9)

mit % als Boltzmann-Konstante (1,38 x1072* J K™!) und T als absoluter
Temperatur. Die kinetische Energie %mVj hat also fiir alle Bestandteile den
konstanten Wert KT, wobei sich die leichteren Molekiile mit einer héheren
Durchschnittsgeschwindigkeit bewegen. Die Geschwindigkeiten einer Anzahl
von Teilchen mit gleicher Masse sind um den wahrscheinlichsten Wert V,,
statistisch verteilt. Nach der kinetischen Gastheorie haben 2% der Molekiile
eine grofere Geschwindigkeit als 2V,, und nur eines von 10* erreicht eine
Geschwindigkeit groler als 3V, (siehe Tab. 1.4).

Tabelle 1.4: Bruchteile der Gasmolekiile bei bestimmten Geschwindigkeiten

V.
\% Bruchteil der Gasmolekiile mit mindestens

1V, 0,5

2V, 0,02
3V, 1074
4V, 106
6V, 10720
10V, 10799
15V, 10~

In der Erdatmosphire herrschen in der unteren Ezosphdre (500-1000 km),
wo bestimmte Gase entweichen kénnen, Temperaturen von 600 K. Nach (2.9)
ergibt sich dann fiir ein Wasserstoffatom (m = 1,67 x107%7 kg) die wahr-
scheinlichste Geschwindigkeit von 3 km s=!. Im statistischen Mittel befindet
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sich unter einigen hunderttausend Atomen ein Atom mit einer Geschwindig-
keit von mindestens 11 km s~ !. In erdgeschichtlichen Zeitriumen fiihrt dieser
Effekt zu einem volligen Verschwinden des Wasserstoffs aus der Atmosphére.
Geringe Mengen sind dennoch vorhanden, weil stindig neuer Wasserstoff
produziert wird (z. B. durch Photodissoziation des Wassers). Die gleiche
Rechnung liefert fiir atomaren Sauerstoff (m = 16 x 1,67 x 10~%" kg die
wahrscheinlichste Geschwindigkeit von V,, = 0,8 km s~!. Somit erreicht nur
eines von 108 Atomen die Fluchtgeschwindigkeit. Die Wahrscheinlichkeit
fiir das Entweichen von Sauerstoff ist also sehr klein und kann selbst fiir die
Dauer der gesamten Erdgeschichte vernachléssigt werden.

1.9 Mittlere vertikale Temperaturverteilung

Den vertikalen Temperaturverlauf in der Standardatmosphire zeigt Abbil-
dung 1.8.

Obwohl die Temperaturen auch in hoheren Atmosphérenschichten von
der Jahreszeit und der geographischen Lage abhéingen, lassen sich immer
vier verschiedene Schichten unterscheiden: Troposphdre, Stratosphdre, Me-
sosphdre und Thermosphdre. Mit den jeweiligen Obergrenzen Tropopause,
Stratopause, Mesopause und Thermopause, welche durch die Wendepunkte
der Temperaturkurve festgelegt werden.

Die Troposphire enthélt mehr als 80% der Atmosphéirenmasse und fast
den gesamten Wasserdampf. Deshalb spielen sich auch alle Wettererscheinun-
gen wie Wolken oder Niederschlag in der Troposphére ab. Nur gelegentlich
reichen grofle Gewitterwolken bis in die untere Stratosphire.

Eine weitere Eigenschaft der Troposphére ist der starke vertikale Luft-
austausch. Es ist iiblich, da} die Molekiile die ganze Troposphére in ein
paar Tagen durchqueren. In den Aufwindgebieten kraftiger Gewitterwolken
dauert dies oft nur 10 Minuten.

Oberhalb der Tropopause beginnt die Temperatur mit der Héhe anzu-
steigen. Diese stabile Schichtung behindert den Luftaustausch zwischen Tro-
posphéire und Stratosphire. An der Tropopause beobachtet man deshalb eine
markante Anderung bestimmter Spurengaskonzentrationen, z. B. die Abnah-
me von Wasserdampf, oder die Zunahme von Ozon. Eine weitere Folge ist
die lange Verweilzeit des durch Vulkanausbriiche, Nuklearexplosionen oder
Gewitterwolken in die Stratosphire geschleuderten Materials. Hier wurden
einige Jahre gemessen, im Gegensatz zu einigen Tagen bis Wochen in der
Troposphére. Deshalb bildet die Stratosphére auch ein “Reservoir” fiir be-
stimmte luftverschmutzende Gase.

Bis zum Stratopausenniveau nimmt der Luftdruck von iiber 1000 hPa in
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Abbildung 1.8: Vertikaler Temperaturverlauf in der Standardatmosphére

Meereshohe bis auf 1 hPa ab, d. h. 99,9% der Atmosphirenmasse befinden
sich in der Troposphére und Stratosphére. Von der restlichen Masse enthélt
99% die Mesosphére und nur 1% die Thermosphire.

In der Mesosphire nimmt, wie in der Troposphére, die Temperatur mit
der Hohe so stark ab, dafl Vertikalbewegungen nicht durch eine stabile Luft-
schichtung gebremst werden. Im Sommer ist iiber den Polargebieten die He-
bung manchmal so grof}, dal sogar diinne Wolken in der oberen Mesosphére
entstehen. Diese Wolken werden dann am Abend von der Sonne angestrahlt,
wenn in Bodennihe bereits Dunkelheit herrscht (“nachleuchtende Wolken”).

Oberhalb der Mesopause beginnt die bis in Héhen von mehreren hundert
Kilometern reichende Thermosphére. In ihr steigt die Temperatur je nach
Sonnenaktivitit auf 500 K bis 2000 K an. Die Thermopause liegt im Uber-
gangsbereich zum isothermen Temperaturverlauf in noch gréeren Héhen
(sieche Abbildung 1.9).

Wegen der sehr geringen Luftdichte gibt es oberhalb der Mesopause viel
weniger Molekiilzusammenstofle. Die Luft ist deswegen nicht mehr in der
Lage, Wirme an ein Thermometer oder den menschlichen Kérper zu tibert-
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ragen. Trotz der hohen Temperaturen wiirde man sie nicht als heiflempfin-
den. Die Temperaturwerte ergeben sich nur rechnerisch aus physikalischen
Gesetzen (vgl. Abschnitt 2.11).
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Abbildung 1.9: Vertikaler Temperaturverlauf bei aktiver und ruhiger Sonne

1.10 Breitenabhingige und zeitliche Tempe-
raturschwankungen

Je nach Jahreszeit und geographischer Breite gibt es betrichtliche Abwei-
chungen von den Mittelwerten (siehe Abbildung 1.10).

In der Troposphire nimmt die Temperatur vom Aquator zu den Polen hin
ab, wobei auf der Winterhalbkugel ein doppelt so grofler Temperaturgradient
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Abbildung 1.10: Meridionaler Querschnitt der Temperaturmittelwerte (in
°C) zur Zeit der Sonnenwenden.

herrscht wie auf der Sommerhalbkugel. Ferner besteht zwischen der kalten
tropischen und der warmen polaren Tropopause ein Hohenunterschied von
mehreren Kilometern.

Die Temperaturverteilung in der unteren Stratosphére ist recht kompli-
ziert. So befindet sich auf der Winterhalbkugel zwischen den Kéltegebieten
am Aquator bzw. Pol ein wirmerer Bereich iiber den mittleren Breiten. Die
Bildung von stratosphérischer Kaltluft in der Polarnacht wird aber gelegent-
lich unterbrochen. Wihrend einiger Wochen im Hochwinter steigen dann die
Temperaturen plotzlich um 70 K an (“sudden warmings*).

Entlang der Stratopause sinkt die Temperatur kontinuierlich vom Som-
merpol bis zum Winterpol. Die Erkldrung dafiir und auch fiir das genau
umgekehrte Verhalten an der Mesopause wird noch nachgeliefert.

Abbildung 1.11 zeigt die Verhéltnisse in der Troposphére und unteren
Stratosphére etwas detaillierter. Auffillig ist der Tropopausenbruch in den
mittleren Breiten, wo sich die zur warmen Subtropikluft geh6rende hohe Tro-
popause mit der niedrigen Tropopause iiber der kalten Polarluft {iberlappt.
Der Sprung liegt im Winter dann weiter siidlich und ist (a) schirfer ausge-
prigt als im Sommer (b) (siehe Abbildung 1.11).

In bestimmten Teilen der Atmosphére beobachtet man nicht nur deutli-
che Jahresginge sondern auch grofle Tagesschwankungen der Temperaturen.
Die grofiten Unterschiede treten mit einigen hundert Grad Differenz zwischen
Tag und Nacht in der oberen Thermosphére auf. Téagliche (wesentlich kleine-
re) Temperaturdnderungen im Stratopausenniveau fithren zu ausgleichenden
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Abbildung 1.11: Meridionaler Querschnitt der Mittelwerte von Tempera-
tur ( , in°C) und Windgeschwindigkeit (- - -, in m s™!) auf der Nord-
halbkugel; negative Windgeschwindigkeiten bedeuten Ostwind.

Luftbewegungen in der oberen Atmosphére. Der dadurch entstehende wel-
lenférmige Luftdrucktagesgang ist typisch fiir die Tropen. In den mittleren
Breiten {iberdeckt meistens der Wechsel zwischen Hoch- und Tiefdruckgebie-
ten diese regelméfigen Schwingungen.

Die téglichen Temperaturschwankungen betragen in der mittleren und
oberen Troposphire oft weniger als 1 K. iiber den Kontinenten sind jedoch
in den untersten Schichten 10 K die Regel, in Wiistengebieten sogar mehr
als 20 K.

Der augenblickliche Zustand der Troposphére wird immer von den in
Abbildung 1.11 dargestellten Verhéltnissen (Monatsmittel aller MeBwerte auf
den einzelnen Breitenkreisen) abweichen. Oft konzentriert sich ein Grofteil
des Temperaturgradienten zwischen Aquator und Pol auf engstem Raum
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in einer “Frontalzone®. Die dabei auftretenden Wettererscheinungen kennt
jeder Mitteleuropier. Sie werden spéter noch genauer erklirt.

1.11 Grofirdiumige Windsysteme in der Erdat-
mosphiére

Die mittlere vertikale Windverteilung zur Zeit der Sonnenwenden zeigt Ab-
bildung 1.12.
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Abbildung 1.12: Mittlere Windverteilung zur Zeit der Sonnenwenden als
Funktion der Breite

Hier sind die Mittelwerte der zonalen (West-Ost gerichteten)
Windkomponente (in m s™') auf den einzelnen Breitenkreisen gegen die Hohe
aufgetragen. Die meridionale (Siid-Nord gerichtete) Komponente ist im Mit-
tel um eine Groflenordnung kleiner als die zonale.

In der Atmosphére gibt es mehrere Bereiche mit hohen Windgeschwin-
digkeiten. Die beiden Maxima in 10 km Hohe iiber den mittleren Breiten
liegen nahe bei den Tropopausenbriichen (sieche Abbildung 1.11). Im Win-
terhalbjahr ist der sogenannte Strahlstrom (jet stream) wegen des hoheren
horizontalen Temperaturgradienten am stirksten ausgeprigt. Wie noch ge-
zeigt wird, beeinfluflt diese Wechselwirkung auch die Entstehung von Tief-
druckgebieten und damit das Wetter der mittleren Breiten.

Die hochsten Windgeschwindigkeiten treten in den Starkwindbédndern der
unteren Mesosphére auf. Zur Zeit der Wintersonnenwende beobachtet man
iiber den mittleren Breiten in 60 km Hohe starken Westwind, wihrend der
Sommersonnenwende einen etwas schwécheren Ostwind. Die Windrichtung
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wechselt im Mérz bzw. Oktober auf Grund der Umkehrung des Temperatur-
gradienten zwischen Aquator und Pol (vgl. Abb. 1.10).

Gewisse Besonderheiten der mittleren vertikalen Windverteilung gehen
nicht direkt aus Abbildung 1.12 hervor. So wird ein winterliches “sudden
warming”-Ereignis von einer deutlichen Abschwéchung der stratosphérischen
Westwinde in hohen Breiten begleitet. Manchmal verschwinden sie in dieser
Hohe voriibergehend sogar vollig. Derartige Windénderungen haben jedoch
nur geringen Einfluf} auf die Windverteilung in der Troposphére.

In den Tropen #dndert der mittlere zonale Wind in der héheren Atmo-
sphiire jedes halbe Jahr die Richtung (siehe Abbildung 1.13). Weiter unten
findet der Windrichtungswechsel dagegen nur ungefihr alle zwei Jahre statt
(quasi-zweijihrige Schwingung).

HYHE {km)

Abbildung 1.13: Zeitlicher Verlauf des zonalen Windes in den Vertikalen



Kapitel 2

Mechanisches iiber Gase

2.1 Vorbemerkungen

Beim Studium der Meteorologie beschiftigen wir uns mit der Physik der
Atmosphéire. Da die Atmosphére die Gashiille unseres Planeten Erde ist,
liegt es nahe, sich zunéchst mit der Natur der Gase vertraut zu machen.

Das geschieht am besten im Rahmen der Thermodynamik, die sich mit
dem thermischen Verhalten von Materie beschiftigt: Aufbau und Struk-
tur von Materie und deren Anderungen bei physikalischen Vorgiingen sind
von der Temperatur abhéingig. Die phdnomenologische Betrachtung be-
schrinkt sich im wesentlichen auf die Untersuchung der temperaturabhéngi-
gen Verinderung von Form, Dichte und Zustandsform der Stoffe (fest, fliissig
und gasférmig), ohne Vorgénge im Inneren der Stoffe zu beriicksichtigen. Die
physikalische Grofle Temperatur wird dann experimentell zum Beispiel {iber
die Forminderung (Volumenausdehnung) definiert.

Bei der atomaren Betrachtungsweise der kinetischen Gas- und Wdirme-
theorie, die wir in diesem Kapitel in den Vordergrund stellen wollen, werden
Anderungen von Temperatur und Zustandsformen mit Energieinderungen
erklart, die auf das Verhalten der einzelnen, am Aufbau der Stoffe beteiligten
Molekiile zuriickzufiihren sind. Die physikalischen Gréen Druck, Tempera-
tur, Warme und Entropie kénnen dann anschaulich gedeutet werden.

In dieser Theorie werden Gase als Vielteilchensysteme (das sind Kollekti-
ve aus zahlreichen, voneinander unterscheidbaren Molekiilen) aufgefafit und
ihre thermischen Eigenschaften aus den mechanischen Bewegungen der ein-
zelnen Molekiile abgeleitet. Bei dieser Gelegenheit erinnern wir an einige
wichtige Begriffe und Prinzipien der Physik, die [hnen schon im Schulunter-
richt begegnet sind, und geben gleichzeitig einen kurzen und anschaulichen
Uberblick iiber fiir uns wichtige Aspekte der Thermodynamik der Gase.

26



KAPITEL 2. MECHANISCHES UBER GASE 27

Die mikrophysikalische Betrachtungsweise ist von grolem Nutzen im Zu-
sammenhang mit meteorologischen Messungen und wolkenphysikalischen Pro-
zessen. Auch lassen sich bei atmosphérischen Vorgéingen wichtige Zustandsidnde-
rungen und die damit verbundenen Auswirkungen auf die Temperatur, den
Druck oder das Volumen anschaulich begreifen.

Mit einfachen mikrophysikalischen Uberlegungen gelingt schlieflich die
anschauliche Einfiihrung der physikalischen Groflen Wirme, Volumenarbeit
und Innere Energie und damit des 1. Hauptsatzes der Thermodynamik, der
in der gesamten Meteorologie von fundamentaler Bedeutung ist.

Die folgenden, bewufBt qualitativ gehaltenen Uberlegungen zu den Eigen-
schaften von Gasen sollen die in spéteren Kapiteln durchgefiihrte mathe-
matische Ableitung physikalischer GesetzméfBigkeiten motivieren und durch
anschauliche Beispiele unterstiitzen. Um einer konkreten Vorstellung der Na-
tur der Gase nidher zu kommen, erinnern wir zunéchst an einige, in unserem
Kontext wichtige Befunde der Naturwissenschaften. Es ist das Ziel, eine Idee
der grundsétzlichen Strukturen von Gasen als Vielteilchensysteme entstehen
zu lassen.

2.2 Das Gas als Vielteilchensystem

Bereits vor mehr als 2000 Jahren gingen die griechischen Naturphilosophen
Leukipp und Demokrit davon aus, daf} die verschiedenen Stoffe und ihre
festen, fliissigen oder gasformigen Zustandsformen (auch Aggregatzustinde
oder Phasen genannt) aus kleinsten, unteilbaren “Atomen” bestehen. Die-
se Atome sind nach Leukipp und Demokrit zwar unterschiedlicher Gestalt
und Grofle, bestehen aber sonst aus demselben “Urstoff” und besitzen kei-
ne innere Struktur. Die Zustandsformen der Stoffe unterscheiden sich vor
allem durch die unterschiedlich dichte Lagerung der am Aufbau beteiligten
Atome: In festen Korpern sind die Atome mehr oder weniger dicht gela-
gert und miteinander “verhakt”, in fliissigen und gasférmigen Stoffen gibt es
groflere Zwischenrdume zwischen den Atomen, und die Atome selbst sind in
dauernder Bewegung.

Trotz zahlreicher physikalischer Befunde, die auf den atomaren Aufbau
von Materie hindeuteten, lehnten noch vor 100 Jahren namhafte Physiker
die Atomvorstellung als “zwecklose Spekulation” ab. Erst die jiingere For-
schung konnte den Beweis erbringen, daf} alle Stoffe tatsichlich aus Atomen
oder Molekiilen, die sich aus einzelnen Atomen zusammensetzen, aufgebaut
sind. Da die einzelnen Molekiile nur Durchmesser von etwa 1 bis 5 x 1010
m haben, konnen sie von uns, allein mit Hilfe unserer Sinnesorgane, nicht
wahrgenommen werden. Erst mit dem 1937 entwickelten Feldelektronenmi-
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kroskop konnten Atome in millionenfacher Vergroflerung direkt beobachtet
werden.

Fiir unsere Zwecke ist die einfache Atomvorstellung der beiden griechi-
schen Philosophen fast ausreichend. Nur die Vorstellung, dafl die Atome einer
Substanz miteinander verhakt sind ersetzen wir durch die Vorstellung, dafl
zwischen den Atomen (und Molekiilen) anziehende elektrische Krifte wirken
(Molekularkrifte), die mit zunehmendem Abstand voneinander rasch abneh-
men: Dabei sind die Bindungskrdifte zwischen den Atomen eines Molekiils
etwa 10 bis 100 mal stiarker als jene Molekularkrifte zwischen verschiedenen
Molekiilen, die man Van-der- Waals-Krdfte nennt. Die sogenannte Wirkungs-
sphire, die jedes Molekiil umgibt, hat einen typischen Radius von nur 10~?m.

Von groBer Bedeutung fiir unsere weiteren Uberlegungen ist die Tatsa-
che, dafl die Atome und Molekiile aller Stoffe in stindiger Bewegung sind.
In einem Gas kann diese Molekularbewegung mit einem einfachen Mikroskop
(indirekt) beobachtet werden: Kleine, mikroskopisch gerade noch sichtba-
re Teilchen wie etwa Rauchpartikel beschreiben innerhalb des Gases eine
vollig regellose Zickzackbewegung (Abbildung 2.1). Der englische Botaniker

Abbildung 2.1: Brownsche Bewegung von drei Teilchen in einer Rauchkam-
mer. Die eingezeichneten Punkte markieren die Orte, an denen sich die
Teilchen nach gleichen Zeitabschnitten befanden.

Brown hat bereits 1827 diese Bewegungsform entdeckt, ohne jedoch die Ur-
sache dafiir angeben zu kénnen. Nach Brown heifit sie Brownsche Bewegunyg.
Eine Erkldrung fiir dieses Phinomen wurde erst 1905 von Einstein gegeben:
Die beobachtete Zickzackbewegung wird hervorgerufen durch die zahlreichen
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unsichtbaren Gasmolekiile, die von allen Seiten vollig unregelmifig auf ein
im Gas schwebendes Rauchpartikel stoflen. Das kleine Rauchpartikel hat ei-
ne sehr geringe Masse und bewegt sich deshalb in jene Richtung, in welche
die momentan resultierende Kraft gerichtet ist. Somit kann die Brownsche
Bewegung als Beweis fiir die Molekularbewegung gelten.

Die Tatsache, dafl es die Brownsche Bewegung iiberhaupt gibt, 1463t auf
Kollisionen von Gasmolekiilen auch untereinander schliefen. Wegen der
chaotischen Bewegungsvorgéinge, die offensichtlich in einem Gas herrschen,
kann man eine Kollision zwischen zwei Gasmolekiilen als ZufallsprozefS auf-
fassen: Das Ereignis “Kollision von zwei Gasmolekiilen” ist mit einer ge-
wissen Wahrscheinlichkeit behaftet. Diese zufalligen Molekiilkollisionen sind
Ergebnis und Ursache der unregelméfiigen Bewegungsvorgénge in einem Gas.

Nach der atomaren Auffassung sind die Molekiile und Atome aller Stoffe
in Bewegung, unabhéngig davon, ob ihr Aggregatzustand fest, fliissig oder
gasformig ist. Allein die Existenz der drei verschiedenen Zustandsformen
deutet darauf hin, dafl Materie ein dynamisches System sein mufl, in dem ki-
netische Energie bewegter Teilchen mit deren potentieller Energie, die durch
den Abstand der Teilchen zueinander bestimmt ist, konkurriert.

Bei Festkorpern fiihren die Atome nur geringe Schwingungsbewegungen
um bestimmte Gleichgewichtslagen aus, die in stoffspezifischen Raumgittern
(Kristallgittern) angeordnet sind. Abbildungen eines Kristalls mit einem
Feldelektronenmikroskop werden deshalb bei lingeren Belichtungszeiten un-
scharf. Diese festen, geordneten Bindungsstellen fehlen bei Fliissigkeiten und
Gasen, die sich nur durch die Packungsdichte ihrer Bestandteile voneinander
unterscheiden (Abbildung 2.2).
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Abbildung 2.2: Schematische Darstellung der Aggregatzustinde von Wasser:
a) fest, b) fliissig, ¢) gasformig.

Die mittlere Verteilung der Gasmolekiile im Raum 1&8t sich charakterisie-
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ren durch die statistische Grofie mittlerer Molekilabstand. (Die individuellen
Absténde zwischen zwei Molekiilen streuen um diesen Mittelwert, und mogli-
cherweise existiert kein einziger individueller Abstand, der diesen Mittelwert
annimmt.) Den mittleren Abstand kénnen wir einfach bestimmen, wenn wir
wissen, wie viele Molekiile eine bestimmte Stoffmenge eines Gases aufbauen
und welches Volumen sie einnehmen.

Als Stoffmenge wurde von Chemikern aus rein praktischen Erwigungen
heraus die individuelle Masseneinheit Mol (als Einheit: mol) in die Natur-
wissenschaften eingefiihrt. Es hat sich gezeigt, dafl jeder Stoff der Menge 1
mol immer genau 6,022 x 102 Atome oder Molekiile enthilt, und zwar un-
abhingig von physikalischen Bedingungen (wie Druck, Volumen, Temperatur
oder Aggregatzustand) oder seiner chemischen Beschaffenheit (Man nennt
diese Zahl auch Awvogadro-Konstante). Ein einfaches Beispiel soll verdeutli-
chen, wie riesig diese Teilchenzahl ist: Ein Z#hlmaschine, die pro Sekunde
1 Million Molekiile erfassen koénnte, brauchte 20 Milliarden Jahre, um die
Molekiile von 1 Kilomol (1 kmol = 1000 mol) eines Stoffes zu zéihlen!

Wenn man weif}, da8 die rund 6 x 10%° Molekiile eines Kilomols trockener
Luft unter Normalbedingungen (das heifit bei einem Druck von 1013 Hekto-
pascal (hPa) und einer Temperatur von 0°C) ein Volumen von genau 22,4
m? einnehmen, 1:8t sich ein durchschnittlicher Abstand der Molekiile in Bo-
dennéhe angeben: Auf ein einzelnes Molekiil entféllt dann ein Raumanteil
von 22,4/6 x 10?*m? mit einem Durchmesser von 35 x 107'%m. Unter ty-
pischen atmosphérischen Bedingungen haben die Gasmolekiile der Luft also
einen, relativ zu ihrem Durchmesser, groflen mittleren Abstand voneinan-
der, und wir diirfen deshalb als gute Ndherung annehmen, dafl anziehende
Krifte, wie sie zwischen den enger gepackten Molekiilen von Festkérpern
oder Fliissigkeiten wirken, bei Gasen nicht oder kaum wirksam sind. Zwi-
schen zwei Kollisionen werden sich die Gasteilchen also von Molekularkréften
nahezu unbeeinfluflt bewegen kénnen.

Zusammenfassend stellen wir fest, dafl mit Hilfe des Atombegriffs, der
Brownschen Bewegung, der Avogadro-Konstante und einer einfachen stati-
stischen Uberlegung (mit der Mittelung iiber ein Teilchenkollektiv charakte-
risierten wir die mittlere Verteilung der Teilchen) der grundsétzliche Aufbau
eines (realen) Gases abgeleitet werden konnte: Ein Gasvolumen ist ein Viel-
teilchensystem, bei dem sich eine immense Zahl von Gasmolekiilen vollig
ungeordnet im Raum bewegt. Charakteristisch fiir die chaotischen Bewe-
gungsvorginge sind die zufilligen Molekiilkollisionen. Das Gesamtvolumen
aller Molekiile ist klein im Vergleich zum von ihnen eingenommenen Volu-
men, das bedeutet, dafl der vom Gas eingenommene Raum relativ “leer”
ist. Zwischen zwei Kollisionen bewegt sich ein Gasteilchen deshalb nahezu
unbeinfluflt von Molekularkréften.
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2.3 Thermodynamische Systeme

Im folgenden wollen wir zwei Bereiche deutlich voneinander unterscheiden:
den mikroskopischen Bereich von eher atomaren Dimensionen, und den ma-
kroskopischen Bereich, der wesentlich grosser ist im Vergleich zur Grésse von
Atomen oder Molekiilen. Bevor wir uns etwas genauer mit den mikrophysi-
kalischen Bewegungsvorgéngen und ihrer Bedeutung fiir ein makroskopisches
Gasvolumen befassen, zuerst einige grundsétzliche Erlduterungen zum Begriff
“System”.

Unter einem physikalischen System verstehen wir eine beliebige Menge
von Materie, die physikalische Verdnderungen erfihrt und mit der Umge-
bung, die nicht zum System gehort, “irgendwie” in Wechselwirkung stehen
kann (Abbildung 2.3). Je nachdem, ob ein System Energie und/oder Mas-
se mit seiner Umgebung austauscht, spricht man von einem offenen System
(Energie und Masse kénnen ausgetauscht werden), von einem geschlossenen
System (Masse kann nicht ausgetauscht werden und ist deshalb eine Erhal-
tungsgréfie) oder von einem isolierten (oder abgeschlossenen) System (weder
Energie noch Masse konnen ausgetauscht werden, Energie und Masse sind
Erhaltungsgrofien).

A~ _l, L~ —
offten geschlossen isoliert
~L» | ~L

Abbildung 2.3: Schematische Darstellung von physikalischen Systemen, die
auf verschiedene Weise mit ihrer Umgebung wechselwirken.

Um den mikroskopischen Zustand (Mikrozustand) eines Vielteilchensy-
stems zu erfassen, wire es notwendig, das Verhalten jedes einzelnen Mo-
lekiils mit Hilfe der Gesetze der Mechanik zu beschreiben, wobei die typische
Langenskala dann von atomarer Gréflenordnung ist. Das ist aber praktisch
undurchfithrbar!

Meistens interessieren wir uns fiir den makroskopischen Zustand (Makro-
zustand) eines Vielteilchensystems, und Details von atomarer Gréenordnung
werden unwichtig. Jedem makroskopischen System lassen sich dann physika-
lische Grifien (makroskopische Parameter) wie Druck, Temperatur, Masse,
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Geschwindigkeit, Energie u.a. zuordnen. Andern sich diese Gréfen nicht mit
der Zeit, nennt man sie Zustandsgrifien, weil sie den physikalischen (Makro-)
Zustand des Systems im Gleichgewicht beschreiben. (Wie makroskopisches
Gleichgewicht zu verstehen ist, wird im Abschnitt 2.5 erldutert).

Die einfachen Zustandsgrifsen eines Gases, die durch makroskopische
Messungen direkt bestimmt werden konnen, sind das Volumen, der Druck
und die Temperatur. (Mit dem funktionalen Zusammenhang zwischen den
Zustandsgroflen, der mit einer Zustandsgleichung dargestellt wird, beschéafti-
gen wir uns in spéteren Kapiteln.) In einem homogenen System ist der Wert
einer Zustandsgrofe vom Ort im System unabhiingig. Andert sich der Wert
der Zustandsgrofle rdumlich, nennt man das System inhomogen. Physikali-
sche Groflen, die von der Masse m abhéngig sind, nennt man extensiv (zum
Beispiel die Teilchenzahl N oder das Gasvolumen V'), intensive Grofien sind
massenunabhéngig (zum Beispiel die Temperatur 7" oder der Druck p). Ab-
bildung 2.4 verdeutlicht diese Zusammenhinge: Befinden sich zwei vonein-
ander isolierte, homogene Gasvolumina im selben Zustand, nehmen die Zu-
standsgréflen an jedem beliebigen Ort in jedem der Systeme dieselben Werte
an. Wurden nun beide Volumina zu einem homogenen Gasvolumen verei-
nigt, addieren sich die extensiven Zustandsgrofien zu neuen Zustandsgroflen,
wiahrend die intensiven Zustandsgroflen ihre Werte beibehalten.

p. T + p. T — p. T
m, N, V m, N,V 2m, 2N, 2V

Abbildung 2.4: Mischung zweier gleicher Gasvolumina.

Die Zustandsgroflen beschreiben also den Makrozustand von Vielteilchen-
systemen und sind deshalb das Resultat des Zusammenwirkens einer riesigen
Anzahl von Molekiilen. Um makrophysikalische Erscheinungen eines Gases
wie Druck, Wéarme oder Volumenausdehnung mit Hilfe seiner Mikrozusténde
anschaulich erkliren zu konnen, definieren wir im néchsten Abschnitt ein ein-
atomiges “ideales Gas”, das modellhaft fiir das reale Gas(gemisch), “trockene
Luft”, stehen soll.

2.4 Das einatomige ideale Gas

Unsere inzwischen sehr konkreten Vorstellungen von der Struktur realer Gase
lassen sich zu einem konzeptionellen Modell zusammenfassen, das wir “ein-
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atomiges ideales Gas” nennen. Dieses Modellgas soll aus einer groflen Anzahl
gleichartiger, einatomiger (d. h. kugelformiger) Gasmolekiile gleicher Masse
bestehen, die folgende Grundannahmen erfiillen miissen (Abbildung 2.5):

1. Das Volumen der Molekiile ist im Vergleich zu ihren gegenseitigen
Absténden verschwindend klein.

2. Die Molekiile iiben, aufer im Augenblick der Kollision, keine Krifte
aufeinander aus.

3. Der Stof} zwischen zwei Molekiilen oder eines Molekiils mit der Gefawand
gehorcht den Gesetzen des vollelastischen Stofses.

4. Es gilt das Prinzip der molekularen Unordnunyg.

(Anmerkung: Mit dem Begriff “Molekiil” bezeichnen wir fortan auch den
einatomigen Baustein unseres Modellgases, und bei allen folgenden Uberle-
gungen gehen wir davon aus, dafl die Molekiile ohne Probleme voneinander
zu unterscheiden sind. Begriffe wie “Gas” oder “Modellgas” beziehen sich
immer auf unser ideales Gas.)

Abbildung 2.5: Schematische Darstellung eines makroskopischen Gasvolu-
mens und seiner Mikrostruktur. Die Pfeile bedeuten die ebene Projektion
der Geschwindigkeitsvektoren.

Was bedeuten die vier Grundannahmen im einzelnen? Die massebehafte-
ten gleichartigen Molekiile unseres idealen Gases bewegen sich véllig frei im
Raum und verhalten sich wie Kugeln, die keine Krifte aufeinander ausiiben,
solange sie sich geradlinig bewegen und sich dabei nicht beriihren. Dabei legt
ein Gasteilchen im Vergleich zu seinem Durchmesser eine relativ lange Strecke
zuriick, die freie Wegldnge heifit. Erst dann kommt es zur Kollision mit einem
anderen Gasmolekiil oder einer Gefafiwand. Bei dieser Kollision &ndern die
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kugelformigen Gasteilchen in Analogie zu Billardkugeln im allgemeinen nur
Richtung und Betrag ihrer Geschwindigkeit: Die Kollisionspartner werden
nicht deformiert (vollelastischer Stof).

Die vierte Bedingung bedeutet, da} bei der geradlinigen Bewegung der
Gasteilchen keine Raumrichtung bevorzugt wird. Zu jedem beliebigen Ge-
schwindigkeitsvektor gibt es in jedem Augenblick einen gleich groflen mit
genau entgegengesetzter Richtung. Diese kréftefreie, ungeordnete Bewe-
gung besitzt wegen der drei Raumrichtungen 3 Freiheitsgrade der Bewe-
gung. Da wir uns praktisch die ganze Masse im Atomkern vereinigt denken,
sind Tragheitsmomente um jede mdogliche Rotationsachse unserer einatomi-
gen Molekiile ohne Bedeutung. (Bei mehratomigen Molekiilen findet zusétz-
lich zur Translation auch Rotation um bis zu 3 Raumachsen statt, wodurch
sich insgesamt hochstens 6 Freiheitsgrade der Bewegung ergeben.)

Individuelle Groflen wie Molekiilabstéinde zwischen benachbarten Mo-
lekiilen oder freie Weglingen streuen innerhalb des Gasteilchenkollektivs
rdumlich und zeitlich sehr stark, haben also statistischen Charakter. Weil
sich der genaue Mikrozustand des Modellgases nicht erfassen 148t, bedient
man sich mit Erfolg statistischer Uberlegungen und gelangt so zu Aussagen
iiber die mittleren Figenschaften der Gasteilchen und damit zu Aussagen
iiber das Gesamtverhalten des Kollektivs: Beispielsweise konnten wir mit
unserer Abschéitzung des mittleren Abstands zwischen benachbarten Gas-
molekiilen (mittlere Eigenschaft von vielen Teilchen) die mittlere Verteilung
der Gasmolekiile unter Normalbedingungen charakterisieren (mittlere Eigen-
schaft des Kollektivs).

Bei dieser Vorgehensweise ist die grofle Anzahl von Gasmolekiilen in ei-
nem makroskopischen Gasvolumen von Vorteil, weil erst durch sie eine hohe
Genauigkeit statistischer Resultate garantiert wird. Das soll im n&chsten
Abschnitt erldutert werden.

2.5 Gleichgewichtszustand von Gasen

Eine wichtige Frage ist, wie in unserem Modellgas als makroskopisches Sy-
stem die Molekiile im Raum verteilt sind. Zur Beantwortung dieser Frage
gehen wir von einer groflen Anzahl N von Gasmolekiile aus, die in einem
Behilter eingeschlossen sind (Abbildung 2.6). Dieses Gas soll mit keinem
anderen System wechselwirken und bleibt ohne irgendeine duflere Stérung
iiber einen ldngeren Zeitraum sich selbst iiberlassen (es ist also isoliert).

Es ist leicht vorstellbar, dafl wegen der zahlreichen St6fle untereinan-
der - die Gasteilchen bewegen sich streng nach den Bewegungsgesetzen der
Mechanik - innerhalb des Modellgases chaotische Bewegungsvorginge ablau-
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N" + Nl‘, P N
Abbildung 2.6: Behélter mit N Gasmolekiilen, den wir uns in zwei gleiche

Halften geteilt denken. Im Gleichgewicht schwanken N’ und N” nur wenig
um denselben Mittelwert N/2.

fen. Wenn wir lange genug warten, fiihren diese Bewegungsvorginge zu einer
weitgehend gleichméBigen Verteilung der Gasmolekiile im verfiigharen Raum.
Unterteilt man den Behilter durch eine gedachte Trennwand in zwei genau
gleich grofle Hilften, so wiirden wir mit grofler Wahrscheinlichkeit in jeder
Hilfte etwa gleich viele Teilchen feststellen: Die Zahl der Molekiile in einer
Hilfte schwankt in der Zeit also nur wenig um den wahrscheinlichsten Wert
N/2, groBere Schwankungen erscheinen eher unwahrscheinlich. Eine Vertei-
lung, wo die Molekiile derart gleichméfig im Raum verteilt sind, heif$t zufdllig
oder ungeordnet: Sie ist die wahrscheinlichste aller mdglichen Verteilungen.

Wir kénnen nun einen makroskopischen Standpunkt einnehmen: Das Ver-
halten des einzelnen Molekiils bleibt aufler acht. Den Makrozustand eines
Gases hinsichtlich der Verteilung seiner Teilchen kénnen wir dann angeben,
indem wir die Dichte definieren: Sie ist die “Gesamtmasse der Teilchen pro
eingenommenes Volumen”. Die Dichte kann {iber eine Gewichtsmessung be-
stimmt werden und steht als makrophysikalische Gréfle in engem Zusam-
menhang mit den mikrophysikalischen Bewegungsvorgéngen, die fiir die Ver-
teilung der einzelnen Teilchen verantwortlich sind: In diesem Sinne ist die
Dichte von statistischem Charakter.

Wie ist das zu verstehen? Abbildung 2.7a demonstriert, dafl fiir mikro-
skopisch kleine Gasvolumina grofle Schwankungen der Teilchendichte sehr
wahrscheinlich werden: Die Angabe der Dichte fiir eine Hélfte des Volumens
macht in diesem Fall keinen Sinn, weil sie stark zufallsbedingt ist und sich
standig dndert. (Es sind gerade solche lokalen Schwankungen der Teilchen-
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dichte, die zur Brownschen Bewegung fithren!) Mit zunehmender Grofie der
Teilchen-Volumina in einem Gas nehmen die (relativen) Schwankungen der
Teilchendichten innerhalb dieser Volumina wegen der wachsenden Zahl der
Gasmolekiile jedoch ab (Abbildung 2.7b). Erst wenn wir ein Volumen ma-
kroskopischer Dimensionen mit zahlreichen Gasmolekiilen betrachten, diirfen
wir davon ausgehen, daf iiberall im isolierten Gasvolumen - das heifit genau-
er: in allen makroskopischen Teilvolumina - nach hinreichend langer Zeit
dieselbe Dichte beobachtet wiirde.
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Abbildung 2.7: a) Die Wahrscheinlichkeit, daf in der linken (oder rechten)
Hilfte gleichzeitig 2 Molekiile sind (entspricht 1 aus 4 moglichen Verteilun-
gen), ist nur halb so grof wie die Wahrscheinlichkeit, daf in je einer Hélfte 1
Molekiil ist (2 aus 4 Moglichkeiten. b) Momentaufnahme eines Stahlkugel-
modells. Die mittlere Teilchendichte fiir ein Teilvolumen ist 21. Die Teilchen-
dichten der Teilvolumina sind zwischen 17 und 24. Die relativen Schwankun-

gen der Teilchendichte in den Teilvolumina nehmen fiir grélere Teilvolumina
ab.

Gibt es keine zeitliche Anderung des Makrozustandes eines Gases - das
bedeutet, dafl die lokalen Dichteschwankungen gering sind - so hat das Gas
seinen Gleichgewichtszustand erreicht. Selbst wenn sich ein Gas im Gleichge-
wicht befindet, streuen die individuellen freien Wegléngen, die von einzelnen
Molekiilen zwischen zwei Kollisionen durchflogen werden, um einen statisti-
schen Mittelwert: mittlere freie Weglinge. Das gleiche gilt auch fiir die indi-
viduelle Zahl der Kollisionen, die ein einzelnes Teilchen pro Sekunde erfihrt
(Stofizahl). ITm Gleichgewichtszustand sind allerdings mittlere freie Weglinge
und die muttlere Stoffizahl zeitlich konstante Merkmale eines makroskopischen
Gasvolumens.

Zusammenfassend 148t sich also feststellen, dal der makroskopische Gleich-
gewichtszustand eines Gases als ein statistischer mittlerer Zustand (Lage und
Bewegung) einer groflen Zahl miteinander wechselwirkender Gasmolekiile zu
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verstehen ist, und die physikalische Grofie “Dichte eines Gases” hat statisti-
schen Charakter. Wihrend die makrophysikalische Grofle Dichte eine exakt
zu bestimmende Stoffkonstante ist, verliert sie im Mikrophysikalischen ihre
Bedeutung wegen der dort auftretenden groflen Schwankungen.

Mit Hilfe der kinetischen Gastheorie ergibt sich fiir die meisten Gase unter
Normalbedingungen, da} im Durchschnitt jedes Molekiil in einer Sekunde
107 bis 10" Kollisionen mit anderen Molekiilen erfihrt (mittlere Stofizahl)
und sich zwischen zwei Kollisionen 107% bis 10~"m weit bewegt hat (mittlere
freie Wegléinge). Es ist plausibel, da§ in einem Gas hoher Dichte die mittlere
StoBzahl grofler und die mittlere freie Weglédnge kiirzer ist als in einem Gas
mit geringerer Dichte (Abbildung 2.8).
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Abbildung 2.8: Schematisch dargestellte Mikrozustinde des Modellgases mit
hoher und niedriger Teilchendichte.

2.6 Irreversibilitit und Entropie

In der Natur vorkommende Gase sind nie lange genug isoliert und ungestort
um wirklich einen Gleichgewichtszustand zu erreichen: Thr Zustand &dndert
sich zeitlich stindig. (Den Ubergang von einem Zustand in einen ande-
ren nennt man thermodynamischen Prozeff). Um herauszufinden, wie diese
Zustandsidnderung vonstatten geht, gehen wir von einem hochgradig nicht-
zufilligen Zustand aus. olekiilverteilungen sind fast immer auf duflere Ein-
fliisse zuriickzufiihren.

Wir nehmen an, daf sich alle Gasmolekiile in einer Hilfte eines Behilters
befinden und das Gas sich zunéchst im Gleichgewichtszustand befindet. Durch
eine bewegliche, aber gasdichte Wand ist unser Gas von der zweiten, ab-
solut leeren Hilfte abgetrennt, und das ganze System sei isoliert. Dann
wird die Trennwand “weggezaubert” (Abbildung 2.9a) und so ein Nicht-
Gleichgewichtszustand erzeugt. Was wird jetzt geschehen?
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(c) (d)

Abbildung 2.9: Zustandsédnderungen in einem isolierten System ver-
laufen irreversibel.  (a) getrennte Gase im Gleichgewicht; (b) Nicht-
Gleichgewichtszustand; (c) Gleichgewichtszustand nach Diffusion; (d) Teil-
chenzahl in der linken Hélfte.

Das Modellgas muf} aufgrund der herrschenden Molekularbewegung ganz
zwangslaufig den leeren Raum besetzen! Alle Gasteilchen am rechten Rand
des Gases, deren Geschwindigkeit im Augenblick des Verschwindens der Trenn-
wand in die leere Hilfte des Behilters gerichtet ist, werden den leeren Raum
ungehindert durchfliegen, wobei die schnellsten Teilchen zuerst mit der rech-
ten Wand kollidieren und zuriickprallen. Fiir die ersten Molekiile ist die
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freie Weglédnge also plétzlich sehr grofl geworden. Fiir die nachfolgenden Mo-
lekiile nimmt die Wahrscheinlichkeit, daf sie in der zunéchst nur diinn mit
zuriickfliegenden Molekiilen besetzten Hilfte des Behilters Kollisionen erlei-
den, im Laufe der Zeit stédndig zu. Die weitere Besetzung der vormals leeren
Hilfte verlangsamt sich deshalb, schreitet aber unaufhaltsam voran. Im Zwi-
schenstadium der Abbildung 2.9b, das nur eine “Momentaufnahme” des sich
dndernden Gaszustands zeigt, nimmt deshalb die Teilchendichte von links
nach rechts ab, mit grofleren freien Wegldngen im rechten Teil des Behilters.
Warten wir lange genug, werden wir feststellen, dafl sich ein anderer Gleich-
gewichtszustand eingestellt hat: Die Gasmolekiile sind aufgrund der zahl-
reichen Kollisionen untereinander wieder gleichméBig (oder zufillig) im nun
doppelt so groflen verfiigharen Raum verteilt (Abbildung 2.9¢). Der neue
Gleichgewichtszustand ist nun charakterisiert durch eine, verglichen mit der
Ausgangssituation nur noch halb so groflen Teilchendichte, und einer grosse-
ren mittleren freien Weglinge. Die Zustandsinderung ist also charakteri-
siert durch zeitlich und rdumlich variable Teilchendichten und mittlere freie
Weglingen.

Das Gas hat sich rasch auf das ganze verfiighare Volumen ausgebreitet
und gleichméflig verteilt. Abbildung 2.9d zeigt schematisch, dafl die Zahl
der Molekiile im linken Teil des Behilters nach einer Relazationszeit T nur
noch wenig um ihren statistischen Mittelwert N/2 schwankt. Zwei verschie-
dene Gase (zum Beispiel eines mit roten und eines mit gelben Molekiilen),
die in zwei, zundchst getrennten Volumina enthalten sind, mischen sich nach
Verschwinden der Trennwand so, dafl das gesamte Volumen im neuen Gleich-
gewichtszustand gleichméflig mit roten und gelben Gasmolekiilen besetzt ist.

Beide Vorgénge werden als Diffusion bezeichnet und sind mit einem
Teilchentransport verbunden, der offensichtlich von Bereichen hoher Teil-
chenkonzentrationen (oder Teilchendichten) in Bereiche mit niedriger Teil-
chenkonzentration gerichtet ist. Durch die Natur der Molekularbewegung
ist im Makroskopischen ein umgekehrter Teilchentransport duflerst unwahr-
scheinlich. Der Diffusionsprozefl bewirkt eine (statistische) Gleichverteilung
der beteiligten Gasteilchen im verfiigharen Raum und ist wie die Brownsche
Bewegung ein Beweis fiir die Molekularbewegung.

Ein isoliertes Vielteilchensystem, das sich zeitlich dndert, tut dies offen-
sichtlich nur in eine ganz bestimmte Richtung: Es wird eine im hdheren
Grade zufillige - oder gleichmiflige - Verteilung (verglichen mit der momen-
tanen) anstreben. Diese Verteilung ist gleichzeitig die wahrscheinlichste aller
moglichen Verteilungen. So eine Zustandsidnderung heifit irreversibel, da sie
von selbst (d. h. ohne zusitzlichen Energieaufwand) nicht in umgekehrter
Richtung ablaufen wiirde. (In unserem Beispiel miifiten sich alle Gasmolekiile
ohne duflere Einwirkung wieder in der linken Hélfte des Behélters anordnen,
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was unserer Erfahrung nach allerdings ganz und gar unwahrscheinlich ist.)
Intuitiv ist klar, dafl die Irreversibilitit eines Vielteilchensystems mit wach-
sender Zahl der Molekiile zunimmt: Es wird mit wachsender Teilchenzahl un-
wahrscheinlicher, daf} sich alle Teilchen von selbst in nur einer Behélterhélfte
aufhalten.

Spéiter werden wir die Zustandsgrole Entropie kennenlernen, die ein di-
rektes Maf fiir den Grad der Unordnung (“Zufilligkeit”), oder anders aus-
gedriickt, fiir die Wahrscheinlichkeit einer bestimmten Molekiilverteilung ei-
nes makroskopischen Systems ist. Zustandsinderungen verlaufen in isolier-
ten Systemen immer so, daf§ die Entropie (also der Grad der Unordnung)
zunimmt, bis sie einen Maximalwert erreicht hat. Im Ergebnis fiihrt eine
Zustandsidnderung im isolierten Gasvolumen nach hinreichend langer Zeit
immer zu einem Gleichgewichtszustand mit (statistischer) Gleichverteilung
aller Molekiile: Dann haben die Molekiile die wahrscheinlichste Verteilung
angenomien.

Die makroskopische Zustandsgrofie Entropie ist eine extensive (also ad-
ditive) GroBe und hat wie die Dichte statistischen Charakter. Auf mikrosko-
pischer Skala konnen durchaus kurzzeitig Vorgénge stattfinden, die zu einer
lokalen Entropieabnahme fithren (mikroskopische Dichteschwankungen). Im
makroskopischen Bereich muf3 die Entropie bei irreversiblen Zustandsidnde-
rungen jedoch immer zunehmen.

Im Unterschied zu irreversiblen Prozessen bezeichnet man Zustandsénde-
rungen, die man sich als Sequenz von Gleichgewichtszusténden vorstellt, als
reversibel. Sie lassen sich ndherungsweise realisieren, wenn der urspriingliche
Gleichgewichtszustand schrittweise nur wenig (infinitesimal) und (im Ver-
gleich zur Relaxationszeit des Systems) sehr langsam veréndert wird. Solche
Prozesse nennt man auch quasi-reversibel.

2.7 Kinetische Energie der Gasmolekiile

Ohne Rechenschaft dariiber abzulegen, warum Gasteilchen sich stindig be-
wegen, wollen wir die physikalische Bedeutung dieser Bewegung erldutern.

Jede an einem Korper verrichtete Arbeit erfordert einen gewissen Kraft-
aufwand, vergroflert dessen Energie und versetzt ihn in die Lage, seinerseits
Arbeit zu verrichten. Diese wichtigen Zusammenhinge wollen wir etwas ge-
nauer erldutern. Nehmen wir an, ein Gasmolekiil bewegt sich anfangs nicht,
ist also in Ruhe. Wird es durch eine Kraft beschleunigt, entsteht Bewegung:
Das bewegte Molekiil besitzt jetzt einen Impuls (Produkt von Masse und
Geschwindigkeit; Impuls ist eine extensive Grofle).

Um diese Bewegung entstehen zu lassen, ist Beschleunigungsarbeit gelei-
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stet worden, die dem Gasmolekiil erhalten bleibt als Energie der Bewegung
oder kinetische Energie. (Da die kinetische Energie neben dem Quadrat
der Geschwindigkeit auch von der Masse des Gasteilchens abhéngt, ist sie
ebenfalls eine extensive Grofle.) So ausgestattet kann das Gasteilchen nun
selbst Beschleunigungsarbeit leisten und zum Beispiel ein anderes, ruhendes
Gasmolekiil anstoflen und in Bewegung versetzen. Beschleunigungsarbeit
und kinetische Energie sind in diesem Sinne ineinander iiberfiihrbare exten-
sive physikalische Groflen, wobei der physikalische Begriff Arbeit keine neue
Energieform, sondern eine Form der Energiedbertragung (Arbeit ist eine so-
genannte Austauschgrofie) bedeutet, und der Begriff Energie 148t sich als
“Arbeitsvermogen” deuten.

Was geschieht nun physikalisch bei der Kollision beider Gasteilchen in
unserem Modellgas? Beim Aufprall iibt das stoflende Molekiil auf das (in
unserem Beispiel) ruhende Molekiil einen Kraftstofs aus und beschleunigt es.
Mit jeder Impulsinderung ist also eine Kraftwirkung verbunden. Wihrend
das stoflende Molekiil Geschwindigkeit, Impuls und damit kinetische Energie
verliert, gewinnt das zunéchst ruhende Molekiil Geschwindigkeit, Impuls und
kinetische Energie. Die Masse der beteiligten Molekiile hat sich dabei nicht
verdndert. Fiir den vollelastischen Stof§ (eine Deformation der Molekiile ist
ausgeschlossen) gilt das Prinzip der Impulserhaltung: Die Summe der Ein-
zelimpulse vor dem Stof} ist gleich der Summe der Einzelimpulse nach dem
StoB. Im Spezialfall des zentralen Stofles gleichartiger Molekiile bedeutet das,
dafl das stoflende Molekiil nach dem Stof} ruht, wiahrend das andere Molekiil
mit derselben Geschwindigkeit wie das zuvor anfliegende Molekiil wegfliegt:
Der Impuls wurde weitergereicht. Das zuvor ruhende Molekiil iibte einen
Kraftstofl gleicher Grofle, nur in entgegengesetzte Richtung, auf das heran-
fliegende Molekiil aus und stoppte es (allgemeines Wechselwirkungsgesetz).
Was sich in unserem Modellgas also stédndig &ndert, sind nur die individuel-
len Geschwindigkeiten und damit die individuellen kinetischen Energien der
einzelnen Molekiile.

2.8 Innere Energie

Beim Stofl wurde neben Impuls auch kinetische Energie weitergegeben und
es gilt das Prinzip der Energieerhaltung fir den vollelastischen Stofi: In ei-
nem isolierten Modellgasvolumen, in welchem stidndig eine riesige Anzahl
von kugelférmigen Gasteilchen miteinander vollelastisch kollidieren und des-
sen Schwerpunkt ruht, ergibt sich die momentane gesamte kinetische Energie
aus der Summe aller individuellen kinetischen Energien der Molekiile und ist
konstant (Energiesatz fiir abgeschlossene Systeme).
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Diese gesamte kinetische Energie, die nur durch die ungeordnete Transla-
tionsbewegung aller Molekiile verursacht wird, heifit Innere Energie. Bewegt
sich unser Modellgas “als Ganzes”, das heifit der ungeordneten Molekularbe-
wegung ist eine allen Molekiilen eigene, Translation iiberlagert (Wind), dann
unterscheidet sich seine Gesamtenergie von seiner Inneren Energie gerade um
die kinetische Energie des Schwerpunktes.

2.9 Die Maxwellsche Geschwindigkeitsvertei-
lung

Wegen der chaotischen Bewegungsvorgénge in unserem Modellgas streuen die
individuellen Geschwindigkeiten {iber einen weiten Bereich. Besonders inter-
essant ist deshalb die Frage nach der mittleren Geschwindigkeit der Teilchen
eines Gasvolumens. Sie gibt einen Hinweis darauf, wie die gesamte kinetische
Energie (Innere Energie) im Mittel auf die einzelnen Molekiile verteilt ist (als
fiktive mittlere kinetische Energie eines Molekiils).

Wie konnten wir diese mittlere Geschwindigkeit bestimmen? Wenn wir
ein einzelnes Molekiil herausgreifen und iiber einen lingeren Zeitraum beob-
achten konnten, wiirden wir feststellen, dafl es nach jedem Stof3 eine andere
Geschwindigkeit (Richtung und Betrag) und deshalb eine andere kinetische
Energie besitzt. Mit statistischen Methoden konnten wir aus unserer Be-
obachtungsreihe eine mittlere Geschwindigkeit und damit eine mittlere ki-
netische Energie dieses Molekiils ermitteln (zeitliche Mittelung). Wegen des
Prinzips der molekularen Unordnung wiirden wir auf diese Weise fiir das
ganze Kollektiv (also fiir jedes beliebige andere Gasteilchen) reprisentative
Ergebnisse nur bei einer hinreichend langen Zeitreihe erhalten.

Wir konnten aber auch versuchen, zu einem beliebigen Zeitpunkt iiber
alle momentanen individuellen Geschwindigkeiten und kinetischen Energien
zu mitteln (Mittelung iiber das ganze Kollektiv). Die Ergebnisse beider Mit-
telungsverfahren wiirden iibrigens sehr gut iibereinstimmen, wenn nur die
Zeitreihe hinreichend (méglichst unendlich!) lange wire und das Kollektiv
aus sehr (moglichst unendlich!) vielen Teilchen bestiinde. Jedenfalls sind
beide Verfahren praktisch undurchfiihrbar!

Ganz einfach konnten wir unser Problem l6sen, wenn wir wiiiten, wie
die Geschwindigkeiten in jedem Augenblick auf alle Gasteilchen verteilt sind.
Maxwell gelang es 1859, mit Hilfe einer Wahrscheinlichkeitsrechnung die mo-
lekulare Geschwindigkeitsverteilung, die fiir alle idealen Gase gilt, theoretisch
herzuleiten (sieche Abbildung 2.10). Dabei fragte er sich, wie grof§ die Wahr-
scheinlichkeit ist, unter allen Teilchen eines Gases eines zu finden, dessen
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Geschwindigkeit in einem vorgegebenen Geschwindigkeitsintervall liegt.
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Abbildung 2.10: Maxwell-Verteilung, aus der die mittlere Anzahl F(v)dv
von Molekiilen pro Volumeneinheit zu ersehen ist, die eine Geschwindigkeit
zwischen v und v 4 dv haben.

In Abbildung 2.10 erkennt man, dafl die Geschwindigkeit v,, die wahr-
scheinlichste, weil die am haufigsten vorkommenden Geschwindigkeit ist: Das
Maximum der mittleren Zahl der Gasteilchen befindet sich bei v,,. Die Vertei-
lungskurve liegt aber nicht symmetrisch zu ihrem Maximum: Die Anzahl der
Teilchen mit héherer Geschwindigkeit als v,, ist grofler als diejenige mit ge-
ringerer Geschwindigkeit. Deshalb ist die Durchschnittsgeschwindigkeit vy,
aller Molekiile (arithmetischer Mittelwert) etwas grofier als die wahrschein-
lichste Geschwindigkeit v,,. Die der mittleren kinetischen Energie entspre-
chende mittlere Molekilgeschwindigkeit v (sie wird aus dem mittleren Ge-
schwindigkeitsquadrat bestimmt) ist noch etwas grofer als vy, (v, = 0.92 v
und v, = 0.82v). Im folgenden beziehen wir uns immer auf die mittlere
Geschwindigkeit v.

Typische Werte mittlerer Molekiilgeschwindigkeiten realer Gase liegen, je
nach Temperatur der Gase, im Bereich von einigen 100 m/s bis weit iiber
1000 m/s. Fiir Stickstoff, welcher der Hauptbestandteil unserer Luft ist,
ergibt sich unter Normalbedingungen eine mittlere Geschwindigkeit von 453
m/s.

Ohne uns um die mikrophysikalischen Bewegungsvorginge im einzelnen
zu kiimmern, konnen wir nun den energetischen Makrozustand unseres Mo-
dellgases mit den statistischen Groflen mittlere Geschwindigkeit oder maittlere
kinetische Energie eines einzelnen Teilchens charakterisieren. Fiir ein Mo-
dellgasgemisch mit Molekiilen unterschiedlicher Masse ist die Angabe der
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mittleren kinetischen Energie notwendig. Kennen wir die Anzahl der Mo-
lekiile in einem isolierten Gasvolumen, kénnen wir nun die Innere Energie
einfach als Produkt aus Anzahl der Molekiile und mittlerer kinetischer Ener-
gie bestimmen.

2.10 Der Gasdruck

Nun wollen wir die Zusammenhénge zwischen den physikalischen Kenngrofien
“mittlere Geschwindigkeit” und “mittlere kinetische Energie” eines Gasteil-
chens und den einfachen Zustandsgréfien Druck und Temperatur herstellen.

Die ungeordnete Molekularbewegung verursacht auch den makroskopisch
mefbaren Gasdruck. In Abbildung 2.11 ist unser Modellgas eingeschlossen
in einem Behilter mit festen Wéanden dargestellt. Auf die Fliche A prallen
pro Zeiteinheit unzéihlige Gasteilchen und bewirken eine resultierende Kraft
auf diesen Wandabschnitt. Der Quotient aus dieser Kraft (senkrecht auf
A) und der Fliche A entspricht dem mittleren Druck, den die stofienden
Gasteilchen {iberall auf die Wand ausiiben. Beteiligt daran sind diejenigen
Gasteilchen, die sich auf die Wand zubewegen und nahe genug zur Wand
sind, um innerhalb eines kurzen Zeitintervalls mit der Wand zu kollidieren
und einen Kraftstofl auf sie auszuiiben.

Fliche A

Abbildung 2.11: Darstellung zur kinetischen Erkldrung des Gasdrucks.

Da die Molekularbewegung in unserem Modellgas vollig ungeordnet und
keine Raumrichtung ausgezeichnet ist, konnte die Meffliche A beliebig im
Raum orientiert sein. Wenn sich das Gasvolumen im Gleichgewicht befindet,
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wiirde sich immer derselbe mittlere Gasdruck ergeben, da auf jede beliebig
orientierte, gleich grofle Mefifliche im Mittel gleich viele Gasmolekiile mit
derselben mittleren Intensitit prallen wie auf das Wandsegment A.

In Abbildung 2.12 ist eine Anordnung dargestellt, wie die makroskopische
Zustandsgrofle Druck direkt gemessen werden kann. Solange die Meflfliche
(in der Abbildung ist das der Rohrquerschnitt) makroskopische Abmessungen
annimmt, wird der gemessene Druck fiir ein Gas im Gleichgewichtszustand
nicht schwanken, weil immer unzéhlig viele Gasteilchen an der Druckmessung
beteiligt sind und unser triges Mefigeriit den tatsdchlichen, minimalen Druck-
schwankungen nicht folgen kann. Der makroskopisch gemessene Gasdruck ist
also eine Zustandsgrofle mit statistischem Charakter. Im Mikroskopischen
fiihrt die stark zufallsbestimmte Zahl der auf eine winzige Mefifliche auf-
treffenden Gasteilchen zu groflen relativen Druckschwankungen. Die Zeiger
sehr empfindlicher Meflinstrumente mit sehr kleinen Mefisystemen nehmen
so selbst an der Brownschen Bewegung teil.
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Abbildung 2.12: Der mittlere Druck p eines Gases wird mit einem Mano-
meter bestimmt, das aus einem mit Quecksilber gefiillten U-férmigen Rohr
besteht. Damit mechanisches Gleichgewicht bestehen kann, muf} sich die
Quecksilbersiule so einstellen, dafy die Differenz ihrer beiden Niveaus h die
Hohe einer Quecksilbersiule ist, deren Quotient aus Gewicht und Querschnitt
gleich dem vom Gas ausgeiibten Druck ist.

Die Groe des Gasdrucks hingt bei unserem Modellgas (einatomig, mit
einheitlicher Molekiilmasse) nur von der mittleren Geschwindigkeit und der
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mittleren (Teilchen-) Dichte ab. Bei gegebener mittlerer Geschwindigkeit
gilt, dafl der Gasdruck um so grofler ist, je mehr Teilchen pro Zeiteinheit
auf eine MefBflache stoflen. Das bedeutet, dafl in zwei Gasvolumina mit un-
terschiedlicher Teilchendichte, aber identischer mittlerer Teilchengeschwin-
digkeit, voneinander verschiedene Gasdriicke herrschen miissen (Abbildung
2.13).

Abbildung 2.13: Falls in A und A’ die mittlere Teilchengeschwindigkeit {iber-
einstimmt, mufl in A’ auf Grund der hohereren Teilchendichte ein héherer
Gasdruck herrschen als in A.

Bei vorgegebener Teilchendichte (und einheitlicher Teilchenmasse) gilt,
daB3 der Gasdruck nur von der mittleren Teilchengeschwindigkeit abhéingt: Je
grofler die mittlere Teilchengeschwindigkeit ist, desto grofler ist der Gasdruck.

Allgemeiner gilt (zum Beispiel fiir Gasgemische mit Molekiilen unter-
schiedlicher Masse): Der mittlere Gasdruck ist direkt proportional zur mitt-
leren kinetischen Energie eines Gasteilchens. Diese Aussage gilt fiir alle Gase,
unabhéngig von ihrer stofflichen Zusammensetzung.

Zusammenfassend stellen wir fest, dafl der gemessene makroskopische
Druck also bestimmt ist durch 1. die Teilchendichte und 2. die mittlere
kinetische Energie der Teilchen. Auflerdem wird er durch alle Gasteilchen
erzeugt, die pro Zeiteinheit im Mittel auf eine Meffliiche prallen. Diese Aus-
sagen gelten auch fiir Gasgemische mit mehreren Komponenten, zum Beispiel
mit gleich vielen roten und gelben Gasteilchen mit ansonsten identischer
Teilchenmasse. Im Gleichgewicht wiren beide Farben auf Grund diffusiver
Vorgénge gleichmiflig im gesamten Gasvolumen verteilt, und deshalb wiirden
im Mittel gleich viele rote wie gelbe Gasteilchen pro Zeiteinheit auf die Mef3-
fliche prallen: gemeinsam erzeugen sie den mittleren Gesamtdruck.

Denken wir uns die roten Gasteilchen aus unserem Gasvolumen weg, so
bleiben nur die gelben Gasteilchen iibrig: Die Teilchendichte hat sich also
gerade halbiert. Der Druck, der durch sie erzeugt wird, ist deshalb nur noch
halb so grofl wie der zuvor im Gasgemisch gemessene Gesamtdruck. Den
Druckanteil, der in unserem “bunten” Gasgemisch nur durch eine Gaskom-
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ponente erzeugt wird, nennt man Partialdruck.

Allgemein gilt: Der Gesamtdruck eines Gasgemisches (in dem weder zu
hohe Driicke noch zu tiefe Temperaturen herrschen diirfen) ist gerade gleich
der Summe der Partialdriicke seiner Komponenten ( Gesetz von Dalton). Da-
bei spielt es keine Rolle, aus welchen verschiedenen Komponenten sich das
Gasgemisch zusammensetzt. Nur die Teilchendichte und die mittlere kineti-
sche Energie sind entscheidend fiir den Gasdruck!

2.11 Temperatur und Wirme

Unsere sinnliche Wahrnehmung gestattet es uns, den “Warmezustand” von
verschiedenen Stoffen als warm oder kalt zu fiihlen, wir kénnen ihn aber
nicht quantifizieren. Dabei hilft uns aber die Erfahrungstatsache, daf sich
(die meisten) Stoffe bei Erwérmung ausdehnen. Dieses thermische Verhalten
der Stoffe wird beispielsweise bei der Temperaturmessung mit Fliissigkeits-
thermometern ausgenutzt. Die willkiirliche Festlegung von Temperaturskalen
(z. B. Celsius-Skala oder Fahrenheit-Skala) mit Hilfe von Fixpunkten (z. B.
dem Gefrierpunkt und Siedepunkt bei der Celsius-Skala) erméglicht dann die
direkte Messung der Temperatur, die ein Ma$ fiir diesen “Wiarmezustand” ei-
nes Stoffes ist (“Warmezustand” ist kein physikalischer Begriff. Wir werden
spéter verstehen, was damit eigentlich gemeint ist). Fiir die Temperaturmes-
sung eignen sich grundsétzlich alle Eigenschaften von Stoffen, die gesetzméfig
von der Temperatur abhéngen.

Hélt man den Druck in einem realen Gas konstant, dann ist bei Erwiarmen
die Volumenénderung direkt proportional zur Temperaturinderung (das Gas-
volumen muf} bei dieser Zustandsinderung isoliert sein und es diirfen keine
chemischen Prozesse stattfinden). Dieses lineare Gesetz von Gay-Lussac ist
in Abbildung 2.14 fiir zwei verschiedene Ausgangsvolumina dargestellt. Die
rein formale Verldngerung der verschiedenen Geraden zeigt, daf alle Gera-
den die Temperaturachse bei -273,16 °C schneiden. (Dieses formale Verfahren
macht physikalisch zunéchst keinen Sinn, da im Schnittpunkt das massebe-
haftete Volumen zu Null verschwindet.)

Nach Vorschlag von Lord Kelvin wird dieser Schnittpunkt als absoluter
Nullpunkt einer neuen Temperaturskala definiert, (thermodynamische Tem-
peraturskala) mit deren Hilfe die absolute Temperatur (in Kelvin) gemessen
werden kann. Wir haben sie durch eine formale Nullpunktverschiebung in
der Celsius-Skala erhalten, deshalb haben gleiche Temperaturdifferenzen auf
beiden Skalen genau denselben Zahlenwert, aber unterschiedliche Einheiten.

Die Beobachtung, daf} die Intensitit der Brownschen Bewegung bei an-
steigenden Gastemperaturen zunimmt, weist auf einen direkten Zusammen-
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Abbildung 2.14: V| ¢t-Diagramm eines Gases (¢ in °C). Zur Einfiihrung des
absoluten Nullpunktes und der absoluten Temperaturskala.

hang zwischen Gastemperatur und Molekularbewegung hin. Dieser ist in
Abbildung 2.15 dargestellt: Die Geschwindigkeitsverteilung eines Gases ist
von der absoluten Temperatur abhéingig. Je hoher die Gastemperatur ist,
desto grofler ist die wahrscheinlichste und damit auch die mittlere Geschwin-
digkeit. Mit der kinetischen Gastheorie kann gezeigt werden, daf§ die ab-
solute Temperatur eines idealen Gases direkt proportional zu der mittleren
kinetischen Energie eines Gasteilchens ist. Diese Aussage gilt fiir alle Ga-
se. Fiir unser einatomiges Modellgas mit einheitlichen Teilchenmassen folgt
daraus, dafl bei ansteigender Temperatur die mittlere Molekiilgeschwindig-
keit zunehmen muf}: Erwédrmen bedeutet also eine Erh6hung der mittleren
Teilchengeschwindigkeit.

Diese kinetische Deutung der makroskopischen Zustandsgréfie “absolute
Temperatur” bedeutet, dafl fiir ein Gas, dessen Bestandteile keine Bewegung
ausfiithren, die also “in Ruhe” sind, die absolute Temperatur Null sein muf3,
da auch die mittlere kinetische Energie Null ist.

Die beobachtete Volumenénderung bei Erwirmen findet somit eine einfa-
che gaskinetische Erkldrung. Der grof8ere Raumbedarf der Molekiile, die sich
bei Erwidrmung immer heftiger bewegen, ist die Ursache der Volumenver-
groflerung. Je geringer die anziehenden Molekularkréfte sind, desto stirker
kann sich ein erwédrmter Stoff ausdehnen. Deshalb dehnen sich Fliissigkei-
ten im allgemeinen stirker aus als Festkorper. Die (bei konstant gehaltenem
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Abbildung 2.15: Maxwell-Verteilung der Molekulargeschwindigkeitsbetrige
als Funktion der absoluten Temperatur 7' (Wiensche Verschiebung).

Druck) fast gleich groBe Wirmeausdehnung aller Gase ist durch ihren ein-
heitlichen Aufbau bedingt.

Die Tatsache, dafl die absolute Temperatur von der mittleren Teilchen-
energie abhéngt, unterstreicht den statistischen Charakter dieser makrosko-
pischen Zustandsgrofie, welche sich wieder nur durch das Zusammenwirken
einer riesigen Anzahl von Gasteilchen ergibt, welche sich ungeordnet im
Raum bewegen. (Die Molekularbewegung wird deshalb auch als Wirme-
bewegung bezeichnet.) Einem individuellen Teilchen eine Temperatur zuzu-
ordnen, macht also keinen Sinn.

Die absolute Temperatur beschreibt einen mikrophysikalischen Zustand:
die Verteilung der gesamten kinetischen Energie auf alle Gasmolekiile eines
Gasvolumens. Die Temperatur als makroskopische Zustandsgrofie kennzeich-
net somit einen statistischen Zustand eines Stoffes, der von seiner Masse und
seiner stofflichen Zusammensetzung unabhéngig ist. Temperatur ist deshalb
eine intensive Grofle. Jetzt konnen wir den unklaren Begriff “Wirmezustand”
physikalisch als Energieinhalt oder Innere Energie unseres Modellgases deu-
ten. Wir konnen uns jetzt auch anschaulich erkldren, wie uns die Innere
Energie der uns umgebenden Luft als Warme mitgeteilt wird. Dies geschieht
miteinander wechselwirkende Molekiile der Luft und unserer Haut. Wer-
den die Molekiile an unserer (trockenen) Hautoberfliche durch die zahlreich
auftreffenden Gasteilchen zu heftigeren Bewegungen (Schwingungen um ihre
Bindungsstellen) angeregt, empfinden wir eine Erwdrmung der Hautober-
fliche. Ist die mittlere kinetische Energie der Gasteilchen geringer als die
der Hautmolekiile (die Luft ist also kélter als unsere Hautoberfliche), wird
die Bewegung der Hautmolekiile langsamer (gleichzeitig die der beteiligten
Gasmolekiile schneller!) und wir empfinden Kiélte.

Diese Form der Energieiibertragung im molekularen Bereich nennt man
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thermische Wechselwirkung. Die Molekularbewegung ermdglicht, dafi (be-
reits vorhandene) kinetische Energie als Wdrme(-energie) zwischen zwei Sy-
stemen, die miteinander in Kontakt stehen, ausgetauscht werden kann. Wérme
(-energie) ist in diesem Sinne keine neue Energieform, sondern eine Form
der Energieiibertragung (Wirme ist wie Arbeit eine Austauschgrofie): Ein
Ko6rper hat eine bestimmte Energie und Temperatur (aber keinen Wérme-
zustand im physikalischen Sinn!) und gibt Warme ab oder nimmt sie auf.
(Lange Zeit glaubte man, dal Wérme ein Stoff mit Namen “Caloricum” sei,
der weder erzeugt noch vernichtet werden kann.) An den Temperaturinde-
rungen in beiden Systemen erkennen wir, welches System Energie aufnimmt
oder abgibt: Ein positiver Warmetransport findet immer zum energieirme-
ren (also kélteren) System statt. Auch im Fall der Wiarmeiibertragung ist
durch das Wesen der Molekularbewegung die Richtung des Warmetransports
vorgegeben. Die ungeordnete Molekularbewegung bewirkt, dafl die einheit-
liche Energieverteilung iiber beide in Kontakt stehenden Systeme am wahr-
scheinlichsten ist und deshalb angestrebt wird: Ohne &uflere Einwirkung muf}
die Entropie des gesamten Systems bei Zustandsinderungen zunehmen (Ab-
bildung 2.16).

Wenn wir einem Gasvolumen Wirme zufiihren, erhoht sich die Tempera-
tur. Die mittlere kinetische Energie der Gasmolekiile und damit die Innere
Energie nimmt zu. Es zeigt sich, dafl die Warmemenge, die notwendig ist um
die Temperatur eines Gasvolumens um einen bestimmten Betrag zu erhéhen,
von der gesamten Gasmasse abhingt. Wir verstehen leicht, warum das so
sein mufl: Um die mittlere kinetische Energie der Teilchen zu vergréfiern,
miissen bei der herrschenden ungeordneten Molekularbewegung alle Teilchen
beschleunigt werden. Die gesamte aufgewendete Beschleunigungsarbeit ist
dann gerade gleich dem Energiegewinn des Gasvolumens.

Wir verstehen nun auch, warum zwei Korper aus verschiedenen Stof-
fen sich lange genug beriihren miissen, bevor sie dieselbe Temperatur ha-
ben und miteinander im Gleichgewicht sind: Es dauert einfach eine gewisse
Zeit (die von der Wirmeleitfihigkeit der Stoffe abhéngt), bis durch die ther-
mische Wechselwirkung und die Molekularbewegung innerhalb der Systeme
die Energie gleichméBig auf alle Stoffteilchen verteilt und der gemeinsame
Gleichgewichtszustand mit identischer Temperatur erreicht ist. Dieser Zu-
sammenhang ist fiir die Temperaturmessung von grofler Bedeutung.

Es wird auch klar, warum der Meffiihler des Thermometers klein sein
mufl im Vergleich zum Gasvolumen, dessen Temperatur gemessen werden
soll. Sonst wiirde das Thermometer selbst (als makroskopisches System) die
Gastemperatur beeinflussen und die somit Messung verfilschen.
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Abbildung 2.16: Diese Bildfolge wirkt nur deshalb so komisch, weil sie die
Umkehr eines irreversiblen Prozesses darstellt. Diese Reihenfolge der Ereig-
nisse konnte vorkommen - ist jedoch auflerordentlich unwahrscheinlich.

2.12 Zum 1. Hauptsatz der Thermodynamik

Wir kénnen einem Gasvolumen (geschlossenes System) auch Energie zufiihren,
indem wir makroskopische Arbeit am Gasvolumen verrichten. Durch eine
auBere Kraft, die wir auf den beweglichen Kolben in Abbildung 2.17 ausiiben,
komprimieren wir das Gas und halten den Kolben schlielich gegen den Gas-
druck in Stellung (b). Die Teilchendichte nimmt wegen der Volumenverklei-
nerung zu und der Gasdruck mufl ansteigen, weil nun mehr Teilchen pro
Zeiteinheit auf den Kolben prallen.

Die mittlere Teilchengeschwindigkeit (und damit die Temperatur) hat
ebenfalls zugenommen. Warum? Gasteilchen, die sich auf den sich nach
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Abbildung 2.17: Ein Gasvolumen wird rasch komprimiert: Temperatur und
Gasdruck steigen.

links bewegenden Kolben zubewegen und mit ihm kollidieren, werden nach
links beschleunigt. Diese zusétzliche Beschleunigungsarbeit bleibt den Gas-
teilchen als zusétzliche kinetische Energie erhalten und wird im Gleichge-
wichtszustand der Kolbenstellung (b) - die Kolbenbewegung ist dann schon
beendet - gleichméfig auf alle Teilchen verteilt. Die mittlere kinetische Ener-
gie jedes Teilchens wird dadurch vergréflert und damit auch die Temperatur
des komprimierten Gasvolumens.

Bei geschlossenen Systemen kann die so gewonnene Energie iiber thermi-
sche Wechselwirkung als Wérme an die Umgebung abgefiihrt werden. Ei-
ne Fahrradpumpe zusammen mit einem Fahrradschlauch ist ein Beispiel fiir
ein offenes System. Beim Aufpumpen spiiren wir, wie sich die Luftpumpe
erwarmt.

Die am Gas verrichtete makroskopische Arbeit erhoht also wie jede (mi-
kroskopische) Wérmezufuhr auch die Innere Energie. Dieser Zusammenhang
ist im 1. Hauptsatz der Thermodynamik zusammengefaflt: Die Zunahme
(Abnahme) der Inneren Energie eines Gases setzt sich zusammen aus Wérme-
zufuhr (Wérmeabfuhr) und der makroskopischen Arbeit, die am (vom) Gas
verrichtet wird.

In Abschnitt 2.8 haben wir uns klargemacht, dafl die Innere Energie eines
abgeschlossenen makroskopischen Systems konstant ist. Der 1. Hauptsatz
erweitert diese Aussage auf geschlossene Systeme, die mit ihrer Umgebung
(makroskopische und mikroskopische) Energie austauschen kénnen (Arbeit
und Wirme): Die Anderung der Inneren Energie ist dann gerade gleich der
Summe aus mit der Umgebung ausgetauschten Arbeit und Wérme (Arbeit

und Wérme sind als Formen der Energiedbertragung zu verstehen. Siehe
Abschnitt 2.7 und 2.11).
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2.13 Uber die adiabatische Zustandsiinderung

Mit Hilfe der Abbildung 2.18 wollen wir demonstrieren, wie vom Gasvolu-
men Arbeit geleistet werden kann. Der bewegliche Kolben sei zunichst in
Stellung (1) arretiert: Da beide Gasvolumen bei gleicher Temperatur ver-
schiedene Dichte haben, wirken auf beiden Seiten des Kolbens verschiedene
Driicke. Wir wollen annehmen, dafl beide Gasvolumen geschlossene Syste-
me darstellen und die Systeme thermisch oder adiabatisch isoliert sind, das
bedeutet, es findet keine thermische Wechselwirkung sowohl zwischen den
Systemen als auch zwischen den Systemen und deren Umgebungen statt (die
Behilterwinde und der Kolben sind also nicht- wirmeleitend).

Abbildung 2.18: Das Gasvolumen B verrichtet makroskopische Arbeit am
Volumen A und vergréfert so dessen Innere Energie.

Was passiert nun, wenn wir die Arretierung lésen? Das Gasvolumen B
leistet makroskopische Arbeit am Gasvolumen A. Nach Losen der Arretie-
rung bewegt sich der Kolben nach links, weil der Gasdruck im Volumen B
hoher ist als im Volumen A (resultierende Kraft nach links). Wegen der
Impulserhaltung bei vollelastischen Stofen verlieren die auf den nach links
bewegten Kolben stoflenden Molekiile im Volumen B Impuls und damit ki-
netische Energie (vergleiche Abschnitt 2.8). Dieser Energieverlust geht zu
Lasten der Inneren Energie, und als Folge davon sinkt die Temperatur im
Volumen B, das gleichzeitig gréfler wird. Da die mittlere kinetische Energie
der Gasteilchen und gleichzeitig die Teilchendichte in B abnehmen, sinkt der
Gasdruck im Volumen B.

Im Volumen A mufl nach dem 1. Hauptsatz die Innere Energie zugenom-
men haben: Die Temperatur ist gestiegen. Da in beiden Ausgangsvolumina
dieselbe Temperatur herrschte, mufl nun die Temperatur im Volumen A hoher
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sein als im Volumen B. Bei gleichem Gasdruck in A und B (Kolben in Ruhe)
ist dann die Teilchendichte in A etwas niedriger als in B.

Zwischen A und B wurde mittels makroskopischer Arbeit Energie ausge-
tauscht (beide Volumina waren also nicht abgeschlossen). Makroskopische
Arbeit, die am oder vom Gasvolumen verrichtet wird, heiflit Volumenarbeit
und bedeutet normalerweise auch eine Anderung der Inneren Energie. Bei
unserem Versuch konnten beide Volumen mit ihrer Umgebung (also auch un-
tereinander) nicht in thermische Wechselwirkung treten und Wérmeenergie
aufnehmen oder abgeben. Die Zustandsdnderungen in geschlossenen, ther-
misch isolierten Systemen nennt man adiabatisch (vom Griechischen abge-
leitet und bedeutet: “(Wérme) kann nicht hindurchgehen”). Adiabatische
Zustandsidnderungen sind von grofler Bedeutung bei atmosphérischen Verti-
kalbewegungen.

2.14 Uber die spezifischen Wirmekapazititen

Das Gasvolumen der Abbildung 2.19 ist in einem festen Behilter und kann
sich deshalb wihrend der Warmezufuhr von aufien nicht veréndern (isochore

Erwdrmung).
/
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Abbildung 2.19: Isochore Erwiarmung des Modellgases aus mikroskopischer
Sicht.

Beim Erwirmen erhoht sich die mittlere kinetische Energie der Gasteil-
chen (und damit auch ihre mittlere Geschwindigkeit): Temperatur und In-
nere Energie nehmen zu. Im geschlossenen System bleibt die Teilchendichte
zwar konstant, jedoch nimmt wegen der erhéhten mittleren Teilchengeschwin-
digkeit der Gasdruck zu: Es stofien jetzt mehr Teilchen (weil auch entfern-
tere) innerhalb eines kurzen Zeitintervalls mit grofierer Intensitit auf eine
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Druckmeflfliche. Druck und Temperatur miissen also steigen, wenn bei kon-
stantem Volumen Wirme zugefithrt wird. Als spezifische Wirme (-kapazitit)
bezeichnet man allgemein jene Energie, die aufgewendet werden muf}, um 1
kg eines Gases (oder anderen Stoffes) um 1 Kelvin zu erwérmen.

(c)

Abbildung 2.20: Der Auflendruck bleibt wihrend des Erwidrmens konstant
(isobarer Prozef).

Abbildung 2.20 zeigt einen dhnlichen Versuch mit einem Gasvolumen, das
sich im gleichen Zustand befindet wie jenes der Abbildung 2.19: Nur ist in
diesem Fall die rechte Wand ein beweglicher Kolben, der so gefiihrt wird, dafl
Gasdruck und AuBendruck zeitlich konstant bleiben (isobare Erwdrmung).
Wiirde der Kolben festgehalten werden, wire das Ergebnis wie im isochoren
Fall: Temperatur und Gasdruck erhohen sich beim Erwirmen. Im isobaren
Fall kann der bewegliche Kolben nachgeben und das Gasvolumen vergrofiert
sich wihrend der Gasdruck gleich dem Auflendruck bleibt. Das Gasvolumen
hat also gegen den Aufendruck makroskopische Arbeit geleistet. (Es gilt
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das Gesetz von Gay-Lussac, Abbildung 2.14 Abschnitt 2.11). Wollen wir
das Gasvolumen isobar um denselben Temperaturbetrag wie beim isochoren
Experiment erwirmen, miissen wir eine griffere Wirmemenge aufwenden,
da die Innere Energie auf denselben Wert wie im isochoren Fall erhoht und
gleichzeitig Energie fiir die zusdtzliche Volumenarbeit aufgebracht werden
mufl: Die spezifische Wirme c, (bei konstantem Druck) ist immer grofer als
die spezifische Warme ¢, (bei konstantem Volumen). Dies wird klar, wenn wir
uns vorstellen, dafl zwei Zustandséinderungen nacheinander ablaufen: zuerst
die isochore Erwirmung wie in Abbildung 2.19, dann die Ausdehnung des
Volumens auf die Kolbenstellung von Abbildung 2.20(c), bei der die Innere
Energie des Gasvolumens, wie im adiabatischen Fall beschrieben, abnehmen
mufl. Ohne zusitzliche Wirmezufuhr kénnen wir also bei sonst gleichem
Ausgangszustand im isobaren Fall nicht dieselbe Temperaturerh6hung erzie-
len.

Als Fazit halten wir fest, daf} die spezifische Wéarme im isobaren Fall
grofler sein mufl als im isochoren Fall: Die spezifischen Wirmen sind also
prozeflabhdingig.

2.15 Phaseninderungen

Fiir die meisten meteorologischen Betrachtungen ist es ausreichend, die at-
mosphérische Luft als Gasgemisch zu betrachten, das nur aus zwei Kompo-
nenten besteht: aus trockener Luft (die eigentlich selbst ein Gasgemisch ist)
und aus unsichtbarem Wasserdampf. Dieses Gasgemisch nennen wir feuchte
Luft. Atmosphérischer Wasserdampf entsteht hauptséichlich bei der Verdun-
stung von fliissigem Wasser an der Oberfliche der Ozeane, und seine Existenz
ist Voraussetzung fiir die Wolken- und Niederschlagsbildung.

Im folgenden haben wir es mit heterogenen (thermodynamischen) Sy-
stemen zu tun, in welchen verschiedene Phasen koexistieren (Phasen sind
homogene Teilbereiche eines heterogenen Systems; in homogenen Systemen
gibt es nur eine einzige Phase). Eine Schauerwolke ist ein Beispiel fiir ein
kompliziertes heterogenes System: Wasser kommt in der fliissigen Phase
als Wolkentropfchen oder Regentropfen vor, die feste Phase wird durch die
verschiedensten Eiskristalle, Schneeflocken oder Graupelkorne reprisentiert,
und die umgebende feuchte Luft beinhaltet die gasférmige Phase. Wir erken-
nen, daf} die verschiedenen Phasen durch Phasengrenzen markiert sind, die
mit sprunghaften Anderungen bestimmter Eigenschaften (wie Teilchendichte
und Teilchenbindung) verbunden sind.

Bei Zustandséinderungen eines heterogenen Systems dndern sich nicht nur
die physikalischen Groflien wie Druck, Temperatur oder Volumen, sondern
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es finden auch Phasentiberginge statt, die mit Massentransport iiber die
Phasengrenzen hinweg verbunden sind: So gewinnt bei Kondensation die
fliissige Phase Masse hinzu, wihrend sie bei Verdunstung Masse verliert.
Phaseniiberginge sind auch mit Energieumséitzen verbunden: Im Fall der
Kondensation wird genau jene Wirmemenge freigesetzt, die fiir den Ver-
dunstungsvorgang benotigt wurde. In einem geschlossenen System gilt das
Prinzip der Massenerhaltung und im isolierten System zusdtzlich der Ener-
gieerhaltungssatz.

In diesem Abschnitt wollen wir uns mit einigen mikrophysikalischen Aspek-
ten der Verdunstung von Wasser und den speziellen Eigenschaften von Was-
serdampf befassen, die sich von denen unseres Modellgases unterscheiden.

2.16 Verdunstung und Sattigungszustand

Was geschieht beim Verdunsten von (reinem) fliissigem Wasser? Bei jeder
Wassertemperatur gibt es wegen der Maxwellschen Geschwindigkeitsvertei-
lung Molekiile, deren kinetische Energie ausreicht, die anziehenden Moleku-
larkriifte (man nennt sie Kohdsionskrifte, wenn sie zwischen gleichartigen
Molekiilen wirken) an der Oberfliche des Wassers zu iiberwinden und das
Wasser durch die Oberfliche hindurch zu verlassen. Die Zahl der pro Zeit-
einheit durch die Wasseroberfliche austretenden Molekiile ist dabei von der
Temperatur des Wassers abhéngig: Je hoher die Temperatur ist, desto mehr
Teilchen kénnen das Wasser pro Zeiteinheit verlassen (Abbildung 2.21).

Moleknlarer - -----------%--f- [— ——————————
wrkangsbereich { % (< \ [ n
Wasser

Abbildung 2.21: Schematische Darstellung der Verdunstung an einer ebenen
Wasseroberfliche.

Die freien Molekiile, die sich oberhalb des Wassers befinden, bilden ei-
ne gasférmige Phase, die man Wasserdampf nennt. Freie Dampfmolekiile,
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die wegen der ungeordneten Molekularbewegung wieder zufillig auf die Was-
seroberflache prallen, werden vom Wasser wieder “eingefangen”. Werden die
Wasserdampfmolekiile iiber einer Wasseroberfliche jedoch durch den Wind
weggetragen, verliert das Wasser mehr Molekiile als es zuriickgewinnt, und
es wird schlielich vollsténdig verdunsten (Abbildung 2.22a-c).

Abbildung 2.22: Wind vergréert die Verdunstungsrate an Wasserober-
flichen.

Weil das verdunstende Wasser nur Molekiile mit hoherer kinetischer Ener-
gie verliert, nimmt die mittlere kinetische Energie der im Wasser verbleiben-
den Molekiile ab und die Temperatur des Wassers sinkt ( Verdunstungskdlte),
wenn ihm keine Wérme von auflen zugefiihrt wird. Trotzdem ist der Wasser-
dampf nicht wiarmer (er sollte ja nur aus energiereichen Molekiilen bestehen)
als das Wasser, welches stindig Energie verliert: Wasser und Wasserdampf
haben ndmlich dieselbe Temperatur! Wie ist das zu erklidren?

Beim Austreten aus der Fliissigkeit werden die energiereichen Molekiile
durch die Kohésionskrifte nahe der Oberfliche abgebremst. Wéhrend sich
ndmlich bei einem Molekiil im Inneren der Fliissigkeit die nach allen Seiten
gleich groflen Kohéisionskrifte gerade autheben, wirkt auf ein Molekiil nahe
oder direkt an der Oberfliche eine nach innen gerichtete, resultierende Kraft
(Abbildung 2.23; sie ist die Ursache der Oberfidchenspannung von Fliissigkei-
ten). Gegen diese Kraft miissen aus dem Wasser austretende Molekiile Arbeit
verrichten und gewinnen - allerdings auf Kosten ihrer kinetischen Energie -
potentielle Energie. Ein Teil der Arbeit wird verrichtet, bis das Molekiil an
die Oberflidche gelangt ist, ein weiterer, etwa gleich grofler Energieaufwand ist
notwendig, damit das Molekiil schliefllich den molekularen Wirkungsbereich
gegen die Kohésionskréfte verlassen kann (vgl. Abbildung 1.21).

Im Unterschied zu unserem Modellgas haben die Molekiile eines Damp-
fes, der in einem isolierten System mit seiner fliissigen Phase in direktem
Kontakt steht, neben der kinetischen also auch potentielle Energie. Die ge-
samte Innere Energie eines Dampfes setzt sich dann aus den Summen der
individuellen kinetischen und potentiellen Energien zusammen.
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Abbildung 2.23: Schematische Darstellung zur Oberflichenspannung von
Fliissigkeiten.

Wir wollen uns nun den speziellen Eigenschaften des Wasserdampfes zu-
wenden, der mit seiner fliissigen Phase im direkten Kontakt steht, und gehen
von einem isolierten heterogenen System aus, in welchem (reines) Wasser
zunéchst durch eine isolierende Trennwand von einem Vakuum getrennt ist
(Abbildung 2.24a). Verschwindet die Trennwand plotzlich, setzt Verdun-
stung ein und die Zahl der Molekiile im Dampfraum nimmt zunéchst stindig
zu (Abbildung 2.24b; die Entropie des gesamten Systems nimmt zu).

Der in den Dampfraum gerichtete Molekiilstrom héngt von der Tempera-
tur des Systems ab: Je hoher die Temperatur ist, desto mehr Molekiile haben
gemifl der Maxwellschen Geschwindigkeitsverteilung ausreichende kinetische
Energie, die fliissige Phase zu verlassen. Im Dampfraum sind dagegen noch
zu wenig freie Molekiile, die auf die Oberfliche zufliegen und wieder in die
fliissige Phase eintreten: Der Netto-Molekiilstrom bedeutet einen Massenver-
lust fiir die Fliissigkeit, und einen Massengewinn fiir den Dampf. In diesem
Stadium nennt man den Dampf ungesdttigt. Der im Dampfraum mefibare
Gasdruck heifit Dampfdruck.

Nach einiger Zeit, wenn die Molekiildichte im Dampfraum ausreichend
grof} ist, stellt sich ein dynamisches Gleichgewicht ein: Jetzt wechseln gleich
viele Molekiile von der Fliissigkeit in den Dampfraum wie umgekehrt vom
Dampfraum in die Fliissigkeit und der Netto-Molekiilstrom ist Null (Ab-
bildung 2.24c). Wie stark die beiden, sich gegenseitig ausgleichenden Mo-
lekiilstrome sind, hingt dann nur von der Temperatur ab. Dieses dynamische
Gleichgewicht charakterisiert den Sdttigungszustand des Wasserdampfs: Der
Wasserdampf ist gesittigt, das heifit, dal der verfiighare Dampfraum mit
der maximal moglichen Anzahl von Molekiilen besetzt ist (mehr geht nicht,
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Abbildung 2.24: Fliissige Phase und Dampfphase wechselwirken miteinan-
der: a) Anfangszustand; b) ungesittigter Dampf; ¢) geséttigter Dampf; d)
iibersittigter Dampf.

ansonsten tritt Kondensation ein!).

Im Dampfraum herrscht dann der maximal mégliche Dampfdruck, der
Sdttigungsdampfdruck. Der Zusammenhang zwischen Séttigungsdampfdruck
und Temperatur ist nicht linear (Abbildung 2.25). Denn, anders als bei
der oben beschriebenen isochoren Zustandsédnderung unseres Modellgases,
nimmt mit ansteigender Temperatur im (geschlossenen) heterogenen 2- Pha-
sensystem sowohl die mittlere kinetische Energie der Molekiile als auch die
Teilchendichte im Dampfraum zu, was zu einem iiberproportionalen Anstieg
des Sattigungsdampfdrucks mit der Temperatur fiithrt. Ohne Kontakt zu
seiner fliissigen Phase wiirde sich der Dampf verhalten wie unser Modellgas:
bei isochorer Erwdrmung bliebe die Molekiildichte im Dampfraum konstant
und zwischen Druck und Temperatur bestiinde ein linearer Zusammenhang.

Wiirde man dem Dampfvolumen in der Abbildung 2.24c von auflen mehr
Dampfmolekiile zufiihren, wiirden wegen der erhéhten Dampfdichte so lan-
ge mehr Dampfmolekiile in die Fliissigkeit iibertreten, bis die Dampfdichte
wieder den urspriinglichen Wert des Séittigungszustands erreicht hat: Dann
herrscht wieder dynamisches Gleichgewicht. Abbildung 2.24d zeigt einen
tbersdttigten Dampf mit ungleichen Molekiilstrémen, die netto einen Mas-
senzuwachs der Fliissigkeit bedeuten (Kondensation).
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Abbildung 2.25: Der Sattigungsdampfdruck als Funktion der Temperatur
iiber einer ebenen Wasseroberfliche.

Geht man von der Anordnung der Abbildung 2.24c aus und vergroflert
das Dampfvolumen bei konstant gehaltener Temperatur (das System sei ge-
schlossen), setzt also die Dampfdichte herab, werden so lange mehr Molekiile
aus der Fliissigkeit aus- als eintreten (Verdunstung), bis die urspriingliche
Dampfdichte wieder hergestellt ist. Es stellt sich also wieder der Sattigungs-
zustand mit demselben Sattigungsdruck ein (dynamisches Gleichgewicht).

Verkleinert man das Dampfvolumen und erh6éht somit die Dampfdich-
te bei festgehaltener Temperatur im geschlossenen System, ist der Dampf
tibersittigt (Abbildung 2.24d) und der urspriingliche Séttigungszustand wird
durch Kondensation wieder hergestellt.

Zusammenfassend stellen wir fest, dafl Dampf also ein Gas ist, das mit ei-
ner Fliissigkeit in Kontakt steht, die aus gleichartigen Molekiilen aufgebaut
ist. Ist der Dampf gesittigt, herrscht ein dynamisches Gleichgewicht und
im Dampfraum der Séttigungsdampfdruck. Das Niveau des dynamischen
Gleichgewichts (das heifit, wie stark die beiden gleich groen, jedoch entge-
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gengesetzt, gerichteten Molekiilstrome durch die Fliissigkeitsoberfliche sind)
héngt nur von der Temperatur ab (die einer bestimmten Energieverteilung
der Molekiile entspricht). Auch der Sittigungsdampfdruck (siehe Abbildung
2.25) hingt deshalb nur von der Temperatur ab und ist unabhingig vom
Dampfvolumen (im deutlichen Unterschied zum Verhalten unseres Modell-
gases).

Falls der Raum iiber der Fliissigkeit nicht leer ist, sondern zum Beispiel
mit trockener Luft besetzt ist, bleiben die oben gemachten Aussagen prinzipi-
ell richtig. Der Dampfdruck ist dann der Partialdruck der Dampfkomponente
im Gasgemisch “feuchte Luft”. Der Sattigungsdampfdruck ist in sehr guter
Néherung vom Partialdruck anderer vorhandener Gase unabhéngig. Das
dynamische Gleichgewicht des Séttigungszustands stellt sich lediglich lang-
samer ein, weil die Diffusion der Dampfmolekiile durch andere Gasmolekiile
behindert wird.

Der Séttigungsdampfdruck hingt stark von der Form der Fliissigkeitso-
berfliche ab und ist iiber konvexen Oberflichen (zum Beispiel bei Wolken-
tropfchen) grifler als iiber einer ebenen Oberfliche. In diesem Fall befinden
sich aus geometrischen Griinden weniger Fliissigkeitsmolekiile im Wirkungs-
bereich eines freien Dampfmolekiils, weshalb die Anziehungskréfte geringer
sind als im ebenen Fall (bei sonst gleichem Abstand zur Oberfliche). Es kon-
densieren also weniger Dampfmolekiile, weshalb die Dampfdichte und somit
auch der Dampfdruck im dynamischen Gleichgewicht bei Séttigung (und bei
festgehaltener Temperatur) hoher sind als iiber einer ebenen Fléche.

Je stéirker die konvexe Kriimmung (also je kleiner das Wolkentropfchen)
ist, desto grofler ist der Sattigungsdampfdruck iiber der Tropfchenoberfliche.
Deshalb miissen unter geeigneten Umstédnden in einer Wolke die kleinen
Tropfchen zugunsten der grofieren Wolkentropfchen verdunsten (Abbildung
2.26).
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Abbildung 2.26: Im linken Bild ist der Dampf gegeniiber der Trépfchenober-
fliche geséttigt: Bringt man ein kleineres Tropfchen in die Ndhe des Grofle-
ren, muf} das Kleine vollstéindig verdunsten.
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Am Ende des ersten Kapitels sei noch erwiahnt, dafl sich ungeséttigter
(oder dberhitzter) Dampf ohne Kontakt zur fliissigen Phase verhélt wie ein
quasi-ideales Gas, und eine Unterscheidung zwischen Gas und Dampf ist nicht
mehr gerechtfertigt. Messungen haben ergeben, daf} fiir in der Atmosphére
vorkommende Driicke und Temperaturen Wasserdampf in guter Ndherung
als ideales Gas behandelt werden kann.



Kapitel 3

Thermodynamik der
Atmosphére

In diesem Kapitel werden die wichtigsten thermodynamischen Gesetze ein-
gefithrt. Sie helfen, Stabilitdt bzw. Labilitdt bei Vertikalbewegungen und
Kondensationsprozesse zu erkléren.

Das atmosphérische Gasgemisch kann man in guter Ndherung wie ein
ideales Gas behandeln. Dieser Begriff stammt aus der kinetischen Gastheo-
rie und steht fiir ein Modellgas, in dem keine Krifte zwischen den Molekiilen
wirken. Auflerdem sollen die Molekiilzusammenstofle vollkommen elastisch
verlaufen, d. h. vergleichbar dem Verhalten zweier Billardkugeln (vgl. Kapi-
tel 2, Abschnitt 2.4).

Laborversuche haben gezeigt, dafl der Druck p, die absolute Temperatur
T und das Volumen V' eines solchen Gases durch eine einfache Zustandsglei-
chung miteinander verkniipft sind (p und 7 sind intensive Groflen, V' ist als
materielles Volumen eine extensive Grofie). Fiir m Kilogramm des Gases gilt

pV =mRT. (3.1)

mit R als Konstante. R wird (spezifische) Gaskonstante genannt (Einheit:
Joule pro Kelvin und Kilogramm) und hat fiir jedes Gas einen anderen Zah-
lenwert.

Die Dichte des Gases ist p = m/V, weshalb (3.1) auch so geschrieben
werden kann:

p = RpT. (3.2)

Das Volumen von 1 kg eines Gases bezeichnet man als spezifisches Volu-
men «. Also lautet (3.1) fiir die Einheitsmasse m = 1 kg

64
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pa = RT. (3.3)

Die Masse aller Teilchen eines Kilomol (kmol; entspricht der Zahl von
6,022 x 10%%) einer Substanz ergibt ihr Molekulargewicht M in Kilogramm.
(Vor allem in der &lteren Literatur findet man oft die Angaben in Gramm,
d. h. die Masse von einem Mol oder 6,022 x 10** Teilchen.) Ein Kilomol
Wasser wiegt z. B. 18,016 kg. Die Zahl der Kilomole n einer beliebigen Masse
m eines Stoffes 148t sich leicht berechnen:

n=m/M. (3.4)

Die Teilchenmenge 6,022 x 10%° ist eine Universalkonstante und wird
Avogadro-Konstante genannt.

Legt man Druck und Temperatur fest, so beansprucht die jeweils gleiche
Menge verschiedener Gasmolekiile ein konstantes Volumen. Fiir ein Kilomol
Teilchen, d. h. m = M in (3.4), folgt fiir alle idealen Gase aus (3.1)

pV = MRT. (3.5)

R+ = MR ist demnach eine stoffunabhéingige Konstante. Diese univer-
selle Gaskonstante hat den Wert 8314,3 JK~! kmol .

Fiir n kmol irgendeines Gases kann man die ideale Gasgleichung (3.1) in
folgender Form schreiben:

pV =nRxT. (3.6)

Die Luft besteht aus einem Gemisch von Gasen mit verschiedenen Mole-
kulargewichten. Es la8t sich jedoch ein mittleres Molekulargewicht M; defi-
nieren, welches fiir M in (3.5) eingesetzt wird.

m kg trockene Luft enthalten m; kg des Gases ¢ mit dem Molekularge-
wicht M;. Der Druck, den die i-te Gaskomponente ausiibt, wird Partialdruck
genannt. Nach dem Gesetz von Dalton setzt sich der Gesamtdruck im Gasge-
misch aus der Summe der Partialdriicke zusammen: p = ) p; (siehe Kapitel
2, Abschnitt 2.10). Die m;/M; Kilomole der einzelnen Bestandteile nehmen
unabhéngig von der Teilchensorte immer das gesamte Volumen V' ein. Fiir
das Gas i wird dann (3.6) zu

und die Addition dieser i Gleichungen ergibt
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pV = RxT. (3.7)

> ()

Auch fiir ein Gasgemisch kann man also (3.6) anwenden, wenn man

n=>., (%) setzt. Zusammen mit (3.4) 148t sich jetzt auch das mittle-

re Molekulargewicht bestimmen:

. Zz m;
M= S~ G0y (38)

Fiir trockene Luft betriagt M, = 28,97 kg/kmol. Wird nur 1 kg trockene
Luft untersucht, vereinfacht sich (3.7) zu

pa = R,T (3.9)
mit
Ry=Rx*/My=287J K" kg

Feuchte Luft ist ein Gemisch aus trockener Luft und Wasserdampf, so
da3 die Rechnung #hnlich verlduft.

Volumen V', Druck p und die Temperatur T der feuchten Luft seien vor-
gegeben. Die Gleichungen fiir die Komponenten Wasserdampf und trockene
Luft mit den Partialdriicken e bzw. p; lauten

pdV = dedT (310)

und

eV =myR,T. (3.11)
Die Addition der beiden Gleichungen liefert

pV = (mgRq + myRy)T
oder

pa = R,T (3.12)

mit

. ded + mew

3.13
Mg + My ( )



KAPITEL 3. THERMODYNAMIK DER ATMOSPHARE 67

Fiir praktische Anwendungen ist es giinstiger, diese Gleichung in einer
anderen Form zu schreiben:

r R

Mg + My 3~

R, = Ry Md]
mg + My

— R, i
14 T

i w Rw
1+m—><R—d]

R
=
=%
VN
—_
_|_
=
=
N——
—
|
=

mit 7 = my,/mq und (1 +7)"' &~ (1 — r). Voraussetzung fiir diese Niherung
ist ein kleiner Wert von r. In diesem Fall kann auch das Produkt r R, /Ry X r
vernachléssigt werden:

o= mafier (B )] o0

Das Wasserdampfmischungsverhdltnis r ist das Verhéltnis der Massen
des Wasserdampfes und der trockenen Luft. Aus R* = M,R,, folgt R, =
8314,3 J K~ kmol~"/18,016 kg kmol™" = 461 J K~! kg™'. In (3.14) einge-
setzt erhilt man

Ry, = Ry[1+0,617]. (3.15)

Die Gaskonstante R, der feuchten Luft ist demnach immer gréfer als die
der trockenen Luft. Das bedeutet nach (3.12), daf bei gleicher Temperatur
und gleichem Druck feuchte Luft eine geringere Dichte bzw. ein grofleres
spezifisches Volumen hat.

Mit (3.15) lautet die Zustandsgleichung fiir feuchte Luft

po = Rq(1+0,61r)T.

Anstatt den Feuchtegehalt in einer variablen “Gaskonstante” zu beriick-
sichtigen, ist es praktischer, eine virtuelle Temperatur T, zu definieren. Mit
T,=T(1+0,61r) folgt dann

pa = RyT,. (3.16)

Erwarmt man trockene Luft auf die virtuelle Temperatur T,, so hat sie
bei konstantem Druck das gleiche spezifische Volumen wie die feuchte Luft
mit der Temperatur 7.
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Gleichung (3.16) behilt also die einfache Form von (3.9). Durch die Ver-
wendung von T, ist sie aber die Zustandsgleichung feuchter Luft mit der
Dichte 1/a, wobei a nun eine Funktion von 7T, und p ist. Einerseits wird
also der Einflul von Wasserdampf auf die Dichte beriicksichtigt, anderer-
seits kann feuchte Luft nun rechnerisch weiterhin wie trockene Luft mit einer
etwas hoheren Temperatur 7" = T, behandelt werden.

Normalerweise bleibt das Mischungsverhéltnis kleiner als ein bis zwei Pro-
zent und wird in Gramm Wasserdampf pro Kilogramm trockener Luft ange-
geben. Die Voraussetzung fiir die Niherung bei der Herleitung von (3.14) ist
also erfiillt. Um T, zu bestimmen, mufl man den Wert auf kg/kg umrechnen.
AuBerdem ist die Temperatur in Kelvin einzusetzen!

3.1 Die hydrostatische Grundgleichung

Die Atmosphire befindet sich fast vollstdndig im hydrostatischen Gleich-
gewicht. Nur bei kleinrdumigen Bewegungen (z. B. in Gewittern) kénnen
stiarkere Abweichungen auftreten. Hydrostatisches Gleichgewicht bedeutet,
daf} die Gewichtskraft eines Luftpaketes von dessen Auftriebskraft aufgeho-
ben wird. Der Druck auf das Luftvolumen ist ndmlich von unten gréfler als
von oben.

1.

Querschnitt A

Abbildung 3.1: Kriftegleichgewicht zur Herleitung der hydrostatischen
Grundgleichung

Mathematisch 148t sich das Kraftegleichgewicht so formulieren:
p(2)A — p(z 4+ dz) A = pgAdz.

Der Ubergang zu kleinen dz liefert schlieBlich die Differentialgleichung
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dp

1 —9p(2), (3.17)

die hydrostatische Grundgleichung genannt wird. Das Minuszeichen kommt
durch die vertikale Druckabnahme zustande.

Ist die vertikale Dichtedinderung p(z) bekannt, kann man (3.17) beziiglich
z integrieren:

p(z) = / " gple)de. (3.18)

Dabei gilt die Randbedingung p(z) — 0 fiir z — oo. Der Druck in
der Hohe z entsteht nach (3.18) durch das Gewicht, mit dem die vertikale
Luftsdule auf einer Einheitsfliche lastet.

Weiterhin folgt, dafl das Produkt des mittleren Luftdrucks in Meereshohe
(= 10° Pa) mit der Erdoberfliiche (= 5 x 10" m?) geteilt durch die Schwe-
rebeschleunigung g (=10 m s72) ungefiihr die gesamte Atmosphirenmasse
(5 x 10'® kg) ergibt.

Das vertikale Dichteprofil p(z) ist schwierig zu messen, kann aber mit Hilfe
der idealen Gasgleichung p = pRT durch die leichter bestimmbare Tempera-
tur ersetzt werden:

tdp 9
pdz  RT’

Integriert man die hydrostatische Grundgleichung in dieser Form, ergibt
sich

p(z) = p(0)exp [_% / ’ g:(rz()zc;z']

Die vertikale Druckabnahme hiéngt von der Temperaturschichtung 7'(z)
der Atmosphére und vom Ausgangswert am Boden p(0) ab. In warmer Luft
nimmt der Druck langsamer mit der Héhe ab als in kalter Luft. Der Bo-
dendruck p(0) 148t sich mit (3.19) nicht bestimmen, er muf} z. B. durch eine
Messung gegeben sein.

(3.19)

3.2 Geopotential

Das Geopotential ¢ an einer beliebigen Stelle in der Atmosphére wird durch
die Arbeit definiert, die man leisten mufl, um vom Meeresniveau eine Masse
von 1 kg im Erdschwerefeld auf die Hohe des gewihlten Punktes zu heben.
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Oder anders ausgedriickt: ¢ ist das Gravitationspotential fiir die Einheits-
masse (Einheit Jkg~! bzw. m?s~?).

Die Schwerkraft (in Newton), die auf 1 kg in der Hohe z wirkt, entspricht
dem Zahlenwert der Schwerebeschleunigung g. Um 1 kg von z auf die Héhe
z + dz zu bringen, ist deshalb die Arbeit gdz notig. Es folgt d¢ = gdz und
nach Integration:

o(2) = /Ozg(z)dz. (3.20)

Fiir das Bezugsniveau z = 0 gilt die Konvention ¢(0) = 0.

Angemerkt werden muf3 noch, dal das Geopotential einer Masse nur von
deren Hohe abhéngt, nicht aber vom Weg, auf dem sie dorthin gebracht
wurde. Der mathematische Beweis hierfiir stammt aus der Vektoranalysis.
Wird die Masse von der Hohe A auf die Héhe B gehoben, so ben6tigt man
also immer die Energie ¢(B) — ¢(A). Auf dem Weg zuriick zu A wird die
gleiche Energiemenge wieder verfiighar.

Die geopotentielle Hohe Z ergibt sich aus der Division des Geopotenti-
als durch die mittlere Schwerebeschleunigung an der Erdoberfliche (g.=9,
8 ms™?):

z
z=2@ _ i/ o(2)dz. (3.21)
Gx 9« Jo

In der unteren Atmosphére besteht zwischen Héhenangaben in z und Z
fast kein Unterschied, weil sich die zunehmende Erdentfernung erst in grofie-
ren Hohen stirker auf g auswirkt. Tabelle 3.1 zeigt den Vergleich zwischen
z und Z in Abhéngigkeit von g(z) fiir den 40. Breitengrad.

Die Schwerebeschleunigung variiert wegen der Erdrotation und der da-
durch entstandenen Abplattung der Erdkugel auch mit der geographischen
Breite. In den niedrigen Breiten, wo g durch die Zentrifugalkraft vermindert
wird (gi, = 9,78 m 87, gpy = 9,83 m s~ ?), kann man mit einer vorge-
gebenen Energiemenge eine Masse etwas hoher heben als am Pol. Deshalb
verlaufen die Geopotentialflichen (Flichen mit ¢ = const.) in der Atmo-
sphére iiber dem Pol in geringerer Entfernung vom Meeresniveau als iiber
dem Aquator. Auf diesen leicht geneigten Flichen wirkt in jedem Punkt als
einzige Kraft die Schwerkraft genau senkrecht zur Fliche. Auf einer nicht
geneigten Fliche z = const. tritt dagegen zusitzlich eine zum Aquator hin
gerichtete Kraftkomponente auf. Die Meeresoberfliche ist die Geopotenti-
alfliche ¢ = 0, auf welcher die Schwerkraft ebenfalls senkrecht zur Fliche
wirkt. Selbst hier, wie auf allen anderen Geopotentialflichen auch, ist die
Schwerkraft nur am Aquator und an den Polen genau zum Erdmittelpunkt
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Tabelle 3.1: Vergleich zwischen z und Z in Abhéngigkeit von g¢(z) fiir den

40. Breitengrad

z(km) | Z(km) | g(ms™?)

0 0 9.802

1 1.000 9.798
10 9.986 9.771
20 19.941 9.741
30 29.864 9.710
60 59.449 9.620
90 88.758 9.531
120 | 117.795 | 9.443
160 | 156.096 | 9.327
200 | 193.928 | 9.214
300 | 286.520 | 8.940
400 | 376.370 | 8.677
500 | 463.597 | 8.427
600 | 548.314 | 8.186

hin gerichtet, weil wegen der Abplattung der Erde die Wasserverteilung nicht

kugelsymmetrisch ist.

Sind in der Zustandsgleichung fiir feuchte Luft (3.16) drei von den Grofien

p, a, w und 7" durch Messungen bestimmt, kann man die vierte daraus be-

rechnen. Hiufig wird mit (3.16) die schwer mefibare Dichte p in den Glei-

chungen eliminiert. Die hydrostatische Gleichung 148t sich beispielsweise so

umschreiben:

dp _

Py

by

dz RT R,

Setzt man die Beziehung gdz = d¢ ein, ergibt sich

de

und nach Integration

dp

= —Ry1,—
b

P2 dp

¢ — 1 = _Rd/p Tu;

oder

1
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Ry [P . d
Zy— 2, = | 1, (3.22)
g* P2 p
Die geopotentielle Hohe kann also ermittelt werden, wenn die Anderung
der Temperatur und des Mischungsverhiltnisses (fiir die Berechnung von T,
n6tig) in Abhéngigkeit vom Druck bekannt ist. Genau diese Grolen messen
die Radiosonden in der Atmosphére.
Die Integration von (3.22) fiir den Fall einer trockenen und isothermen
Atmosphére, d. h T, =T = const., liefert
R/ pi

In — 3.23
G« b2 ( )

oder mit p; = p, (Bodendruck), Z; =0, Zo = Z und p, = p(Z)

ZQ—le

Z
p(Z) = prexp [_ﬁ] . (3.24)
Die Konstante H = RyT'/g. wird Skalenhihe genannt. Bis zu dieser Hohe
nimmt der Druck auf 1/e des Bodenwertes ab. Fiir die mittlere Temperatur
an der Erdoberfliche von 288 K betrigt H ungefihr 8,5 km.
In der Troposphére dndert sich zwar die virtuelle Temperatur mit der
Hohe, die Formel (3.23) kann aber dennoch verwendet werden, wenn man
statt T, eine mittlere virtuelle Temperatur T, beziiglich In p definiert:

o Inp; Inpy p1
T, :/ T,d(Inp)/ d(In p) :/ Tv%/ln (@>
1 D

nps Inps 2 D2

3.3 Schichtdicke und H6he von Druckflichen

Der geopotentielle Hohenunterschied Z, — Z; zwischen zwei beliebigen Nive-
aus in der Atmosphére wird als Schichtdicke bezeichnet. Aus den im letzten
Abschnitt abgeleiteten Gleichungen folgt, dafl die Schichtdicke zwischen den
Druckflichen p; und p, nur von der mittleren virtuellen Temperatur der ein-
geschlossenen Luft abhéngt. Steigt T, an, so dehnt sich die Luft aus und die
Schichtdicke wichst. Die Masse der Luft dndert sich jedoch dabei nicht.
Bei der Wettervorhersage werden Karten der Schichtdicke zwischen 1000
hPa und 500 hPa benutzt (relative Topographie). Dargestellt sind Lini-
en konstanter Schichtdicke (Einheit: geopotentielle Dekameter, abgekiirzt:
gpdam), so dafl die Temperaturverteilung in der unteren Troposphire zu er-
kennen ist. Die im Abstand von 4 gpdam gezeichneten Isolinien entsprechen
einem Unterschied der virtuellen Temperatur von 2 K. Die Drédngungszonen
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sind mit den thermischen Frontalzonen identisch und geben Hinweise auf die
Lage der Fronten in der Bodenwetterkarte (Beispiel vom 12.02.1992, 13 MEZ
siche Abbildung 3.2).
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Abbildung 3.2: Bodendruck und relative Topograhie (1000 hPa - 500 hPa)
mit Warm- und Kaltfront

Karten der Schichtdicke kann man recht schnell aus den Daten (Druck,
Temperatur, Feuchte) der Radiosondenaufstiege konstruieren. Diese Aufstie-
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ge werden alle 12 Stunden in einem internationalen Mefinetz durchgefiihrt.

3.4 Luftdruckreduktion auf Meereshohe

Die vertikale Druckédnderung iibertrifft bei weitem die horizontalen Druckun-
terschiede in verschiedenen Wettersystemen. Dies fiihrt dazu, daf§ der Luft-
druck an einer Station hauptséchlich von deren Hohenlage bestimmt wird.
Zum Studium von Wettersystemen mit ihren horizontalen Druckverteilun-
gen, die sich im allgemeinen zeitlich verdndern, miissen die verschiedenen
Druckmessungen auf ein gemeinsames Bezugsniveau (mittlere Meereshihe)
reduziert werden. FErst dann sind Druckmessungen von verschiedenen Or-
ten untereinander vergleichbar und es ldst sich aus einer Druckverteilung die
Windverteilung ableiten.

Eine Methode fiir die Druckreduktion ist, den zusitzlichen Druck einer
fiktiven Luftsdule zwischen Beobachtungsort und Meeresniveau zum Mef3-
wert an der Station pg zu addieren: Wir denken uns also unterhalb unserer
Station eine Luftsdule, die bis auf Meereshohe hinabreicht und dort eine
Druckerhéhung (zum gemessenen Stationsdruck) aufgrund ihres Gewichts
bewirkt.

Zunichst bestimmen wir die Mitteltemperatur 7" der gedachten Luftsiule,
indem wir annehmen, daf§ die Temperatur nach unten um 0.65 K pro 100
m zunimmt (siche Abbildung 3.3). Mit Hilfe der an der Station gemesse-
nen Luftfeuchte kann schliellich die virtuelle Mitteltemperatur T, bestimmt
werden. Der Druck in Meereshohe p(0) ergibt sich dann aus 3.24.

Abbildung 3.3: Bestimmung des reduzierten Luftdrucks mit einer gemittelten
Temperatur T’
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p(0) = pyexp <%) (3.25)

mit Zg als geopotentieller Stationshéhe und H = RdTv/g*. So lange Z
nicht groBer ist als einige hundert Meter, gilt Z,/H << 1 und fiir (3.25) in
guter Ndherung

g*Zst
0)=py (1+ L2 3.26
b0 = (145 2) (3.2

Fiir hohergelegene Stationen verwendet man eine andere Nidherungsfor-
mel. Wegen der bei noch grofleren Stationshéhen zunehmenden Ungenau-
igkeiten der Luftdruckreduktion wird der Meeresspiegel nur unterhalb von
700 m Hohe als Bezugsniveau gewéhlt. Bei hohergelegenen Orten (Bergsta-
tionen) berechnet man aus der Luftdruck- und Temperaturmessung die Hohe
der néchstgelegenen Hauptdruckfliche (850 hPa, 700 hPa).

3.5 Barometrische Hohenmessung

Die Hohenmesser in Flugzeugen funktionieren nach dem Prinzip der baro-
metrischen Hohenmessung: Die Hohendifferenz zwischen zwei Punkten wird
durch Messung des Luftdrucks an diesen beiden Punkten bestimmt. Fiir die
exakte Ermittlung der Hohe ist jedoch nach Gleichung (3.23) die Kenntnis
der Temperatur- und Feuchteverteilung erforderlich. Da man diese norma-
lerweise nicht kennt, werden den Skalen der Hohenmesser die Werte der US-
Standardatmosphire zugrunde gelegt. In ihr betrigt der vertikale Tempera-
turgradient bis zur Tropopause 6,5 K/km. Ausgangspunkte in Meereshohe
sind p, = 1013,25 hPa und 7, = 288 K; aulerdem wird die Luft als trocken
angenommen. Die Héhenmessereinstellung vor dem Flugzeugstart erfolgt
mit Hilfe des QNH-Wertes, wie man in der Luftfahrt den mit dem Tempera-
turverlauf der Standardatmosphére auf Meeresniveau reduzierten Luftdruck
bezeichnet. Die angezeigte Flugplatzhohe stimmt dann mit der tatséchlichen
Hohe nur iiberein, wenn die atmosphérischen Verhéltnisse zuféllig denen in
der Standardatmosphire entsprechen. Auch die aktuelle Temperaturschich-
tung der Atmosphire wihrend des Fluges wird von der Skala des Hohen-
messers nicht erfalt. Dies fiihrt dazu, dafl die angezeigte Hohe mehr oder
weniger stark von der tatsidchlichen Héhe abweicht.

Das Flugzeug soll sich in der Hohe z {iber dem Meeresspiegel und in der
Hohe 2 iiber der Druckfliche der Standardatmosphire bewegen. Es gilt

T =T, -T% (3.27)
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wobei I der vertikale Temperaturgradient ist. Aus der hydrostatischen Grund-
gleichung erhilt man

_ 94 99

p RT R(T,-T2)

Die Anderung von ¢ bis zur Hohe 2” kann vernachlissigt werden. Deswe-
gen 18t sich die Integration iiber p bzw. 2" so durchfiihren:

pd_p__ﬂ/z’L
b D R /), T,-T7%

woraus folgt

nach 2" aufgelost

7= —

r

1 <§*>RF/1 . (3.28)

Der aktuelle Bodendruck (dieser Druckwert heifit in der Luftfahrt QFE-
Wert), auf QNH umgerechnet, also auf z = 0, sei gleich p,. Die Hohe dieser
Druckflache iiber dem Niveau p* in der Standardatmosphiére ergibt sich aus

(3.28) zu
1 (%’:) RF/Q] . (3.29)

Der Hohenmesser zeigt eine Flughohe von z = 2’ — 2, an, wenn fiir den
QNH-Wert p, die Hohe z = 0 eingestellt wurde. Ist die Mitteltemperatur der
Luft zwischen Boden und Flugzeug hoher (niedriger) als die der Standardat-
mosphére, mifit man im Vergleich zur tatséchlichen Hohe eine zu kleine (zu
grofie) Flughohe. Zusitzliche Abweichungen kénnen durch die Anderung des
QNH-Wertes beim Durchfliegen von Wettersystemen entstehen.

3.6 Der 1. Hauptsatz der Thermodynamik

Energie kann zwar in verschiedene Formen iiberfiihrt werden (z. B. Versuch
von Joule: durch mechanische Arbeit wird Wirme erzeugt: Abbildung 3.4),
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» Wasser erwirmt sich durch rithren

¥ Joule schloB} daraus

Mechanische Energie — Wirme

Abbildung 3.4: Joules Versuch zur Erzeugung von Wirme mittels mechani-
scher Arbeit.

sie kann aber weder neu geschaffen noch vernichtet werden. In einem ge-
schlossen System muf} also die Summe der verschiedenen Energieformen im-
mer konstant bleiben (siche Kapitel 2, Abschnitt 2.3 und 2.13). Fiihrt man
beispielsweise einem Gas die Wirmemenge d() zu, dann erhoht sich seine
innere Energie um dU und das Gas verrichtet die Arbeit dW, weil es sich
ausdehnt und dabei Gas in der Umgebung verdréingt:

dQ = dU — dW. (3.30)

Dies ist die mathematische Formulierung des 1. Hauptsatzes (siehe Kapi-
tel 2, Abschnitt 2.12. Die vom System abgegebene Arbeit dW wird negativ
gezihlt. Im folgenden sollen die Terme dU und dW fiir das ideale Gas erklart
werden.

i) Volumen(&nderungs)arbeit (dW): Der Kolben eines Zylinders (siehe
Abbildung 3.5) verschiebt sich bei Erwidrmung des eingeschlossenen
Gases von P nach ) um die Strecke dzx.

Das Gas leistet dabei die Arbeit - dW, die gleich der auf den Kolben
wirkenden Kraft pA (p: Gasdruck, A: Kolbenfliche) mal der Wegstrecke dx
ist. Mit Adx = dV (Volumenénderung) ergibt sich

—dW = pAdx = pdV.
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ZYLINDER

f
|
¢

Abbildung 3.5: Verrichten von Arbeit durch Ausdehnen des Volumens bei
Erwérmung

Die Arbeit dW entspricht der schraffierten Fliche im pV-Diagramm (Ab-
bildung 3.5). Die pV-Kurve gibt die physikalisch moglichen Werte der beiden
thermodynamischen Variablen Druck und Volumen an (Beispiel fiir ein ther-
modynamisches Diagramm). Andert sich der Zustand des Gases im Zylinder
von A(py, Vi) nach B(ps, V1), so gilt fiir die verrichtete Arbeit (Fliche unter
der Kurve AB)

Vs
-W = pdV. (3.31)
i
Das Volumen von 1 kg eines Gases wird spezifisches Volumen o genannt
und ist eine intensive Gréfle. Die bei der Zunahme von da geleistete Arbeit
betrigt fiir 1 kg des Gases

—dw = pda. (3.32)

Fiir spezifische, d. h. auf die Einheitsmasse 1 kg bezogene, Groflen ver-
wendet man iiblicherweise Kleinbuchstaben. Alle spezifischen Grofien sind
intensive Groflen. Der 1. Hauptsatz lautet dann fiir 1 kg eines idealen Gases

dg = du — dw = du + pda. (3.33)

ii) Anderung der inneren Energie (dU): Wirmezufuhr bewirkt nicht nur
eine Ausdehnung sondern auch eine Temperaturerhohung des Gases.
Damit verbunden ist eine Anderung der inneren Energie. Als inne-
re Energie bezeichnet man die kinetische und potentielle Energie der
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Molekiile bzw. Atome. Die mittlere kinetische Energie (Bewegungs-
energie) ist der Gastemperatur proportional. Ein Anstieg der Gastem-
peratur bedeutet, dafl sich die Teilchen im Mittel schneller bewegen.
Die potentielle Energie wird von den Anziehungskriften zwischen den
Gasmolekiilen verursacht, wobei sie beim idealen Gas definitionsgemif
(keine Wechselwirkung zwischen den Gasteilchen) zu vernachlissigen
ist. Die innere Energie einer bestimmten Menge eines idealen Gases
hédngt also nur von der Temperatur ab. Fiir die Berechnung der Ener-
gieinderung dU benotigt man neben der Temperaturdnderung noch die
spezifische Wirmekapazitit der Substanz (siehe Kapitel 2, Abschnitt
2.8 und 2.11).

3.7 Spezifische Wirmekapazititen

Das Verhiltnis der zugefithrten Warmemenge d() zur erzielten Temperatur-
erh6hung dT wird als Warmekapazitit C bezeichnet. Die spezifische Warme-
kapazitdit ¢ ist die Warmemenge, die notwendig ist, um 1 kg eines Stoffes um
1 K zu erwiirmen (Phaseniibergénge sollen hierbei ausgeschlossen sein):

_ dq
€=

Bei Gasen mufl man zwei Arten der spezifischen Warmekapazitat unter-
scheiden: Wirmekapazitéit bei konstantem Volumen (c,) und Wéirmekapa-
zitidt bei konstantem Druck (c,). Bei festen und fliissigen Korpern ist dieser
Unterschied wegen der wesentlich geringeren thermischen Ausdehnung ver-
nachléssigbar klein (siehe Kapitel 2, Abschnitt 2.14).

Hilt man den Kolben des Zylinders (Abbildung 3.5) fest und erwérmt das
eingeschlossene Gas, so kann das Gas keine Volumenénderungsarbeit leisten
(dw = 0). Fiir die spezifische Wérmekapazitit bei konstantem Volumen
ergibt sich dann mit dq = du

du
= | — 34
‘ <dT>a:const. (3 ’ )

Da die innere Energie u von 1 kg eines idealen Gases nicht vom Volumen
abhingt, folgt aus (3.34)

du = ¢, dT (3.35)

Diese Beziehung, in (3.33) eingesetzt, fithrt zu folgender Form des 1. Haupt-
satzes:
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dq = ¢, dT" + pdo. (3.36)

Angenommen der Kolben des Zylinders bewegt sich bei der Erwdrmung
des Gases gerade so mit, dafl der Druck konstant bleibt, dann 148t sich die
spezifische Wirmekapazitit bei konstantem Druck definieren:

dq )
=\ —= (3.37)
8 <dT p=const.

In diesem Fall erhoht die zugefiihrte Warmemenge die Temperatur und es
wird gleichzeitig der Kolben vom Gas nach auflen gedriickt (dw # 0). Es ist
deshalb eine gréflere Wiarmemenge als bei konstantem Volumen erforderlich,
um das Gas um d7" zu erwidrmen.

Dies kann man mit Hilfe der idealen Gasgleichung (3.3) zeigen. Sie lautet
in differentieller Form

pda + adp = RdT. (3.38)
Auflésen nach pda und Einsetzen in (3.33) ergibt

dq = (¢, + R)dT — adp. (3.39)
Bei konstantem Druck ist dp = 0. Aus (3.37) folgt dann

cp =¢y+ R. (3.40)

Die spezifische Gaskonstante (siehe Seite 64, Gleichung (3.1)), hat die-
selbe Einheit wie eine spezifische Warmekapazitiat und entspricht genau der
Volumenarbeit, die 1 kg eines Gases verrichtet, wenn es bei konstantem Druck
um den Temperaturbetrag 1 K erwidrmt wird. Die Werte fiir trockene Luft
sind ¢, = 717 J K=" kg™" und ¢, = 1004 J K=" kg™'. (3.40) in (3.39) fiihrt
zu einer weiteren Schreibweise des 1. Hauptsatzes:

dq = c,dT — audp. (3.41)

Auch wenn die Terme adp und pda dhnlich ausschauen, sollten sie nicht
verwechselt werden, denn adp ist nicht die vom Gas verrichtete Arbeit.

Da die spezifischen Wérmekapazititen fiir Wasserdampf deutlich gréfiere
Werte annehmen als jene fiir trockene Luft, sollten die spezifischen Wirme-
kapazititen fiir feuchte Luft grofer sein als ¢, und ¢,. Unter Annahme einer
durchschnittlichen Luftfeuchte findet man aber, dafl die Zunahme nur etwa
1% betrigt. Fiir die meisten meteorologischen Betrachtungen kann deshalb
der Einflul der Feuchte auf die spezifischen Wéarmekapazititen unberiicksich-
tigt bleiben.
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3.8 Enthalpie

Wird einer Substanz bei konstantem Druck (z. B. Atmosphérendruck) Wirme
zugefiihrt, wodurch sich das spezifische Volumen von oy auf oy vergréflern
soll, betrigt die verrichtete Arbeit pro Einheitsmasse p(ay — o). Es folgt

Aq = (uy — uy) + plag — ay) = (ug + pag) — (u1 + pay),

wobei uy, uy die inneren Energien pro Einheitsmasse des Anfangs- bzw.
Endzustandes bezeichnen und ¢ die gesamte zugefiihrte Warmemenge ist.
Bei konstantem Druck gilt also

ANg=ky—k
mit

ki = w; + poy (3.42)
als spezifischer Enthalpie. Die differentielle Form liefert

dk = du+d (pa) = ¢, dT + RdT = ¢, dT. (3.43)

Die Integration von (3.43) ergibt die spezifische Enthalpie des idealen
Gases:

k=c,T. (3.44)

Fiir T = 0 K wurde festgelegt: k = 0.

Wird ein (makroskopisches) Luftvolumen als Ganzes in der Atmosphire
gehoben oder gesenkt, kann man Druckinderungen nicht vernachlissigen.
Die differentielle Form von (3.20) lautet

dp = gdz = —a dp,

vorausgesetzt die Atmosphére befindet sich im hydrostatischen Gleichge-
wicht. Diese Beziehung, zusammen mit (3.43) in den 1. Hauptsatz (3.41)
eingesetzt, ergibt

dg=d(k+¢) =d(c, T+ ¢). (3.45)

Findet zwischen dem Luftpaket und seiner Umgebung kein Wirmeaus-
tausch statt (adiabatische Bewegung), ist k + ¢ eine Erhaltungsgrofe.
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3.9 Graphische Darstellung von Zustandsinde-
rungen

Um Bewegungsvorginge in der Atmosphére zu beschreiben, bedient man
sich in der Meteorologie des physikalischen Konzepts “Luftpaket” (manch-
mal auch als “Luftteilchen”, “Luftpartikel” oder “Luftvolumen” bezeichnet).
Unter einem Luftpaket versteht man ein Kollektiv aus einer ausreichenden
Zahl von “Luftmolekiilen” so daf} es als makroskopisches System gelten kann
und mit makroskopischen Parametern wie Druck, Temperatur oder (materi-
ell besetztes) Volumen beschrieben werden kann (siche Kapitel 2, Abschnitt
2.3). Je nach Problemstellung kann ein Luftpaket ein isoliertes, geschlosse-
nes oder offenes thermodynamisches System sein. Haufig wird angenommen,
daf} sich das Luftpaket - ohne Widerstand zu erfahren - in einer ansonsten
ruhenden Atmosphére bewegt.

Die Beschreibung komplizierter raumlicher Bewegungen von Luftpaketen
geschieht analog zur Beschreibung der Bewegung von Festkoérpern in der Me-
chanik. Mit dem Konzept “Luftpaket” ist es moglich, die Atmosphire (oder
das Gasgemisch feuchte Luft) als kontinuierliches Medium zu betrachten. (Im
Abschnitt 3.15 geben wir weitere Erkldrungen zum Begriff “Luftpaket”).

Der thermodynamische Zustand trockener Luft 148t sich durch einen
Punkt im pV- oder pa-Diagramm angeben (siehe auch Abbildung 3.5). Zu-
standsdnderungen kann man durch Kurven in diesem Diagramm darstellen.
Die Kurve der isochoren Zustandsinderung (o = const.) verlduft parallel zur
p-Achse, die der isobaren Zustandsinderung (p = const.) parallel zur a-Achse
(Abbildung 3.6). Die Kurve der isothermen Zustandsinderung (7'=const.)
ist im pa-Diagramm die gleichseitige Hyperbel (pa = const.), deren Lage
von der Temperatur 7" bestimmt wird (folgt aus der idealen Gasgleichung
pa = RT).

Im pa-Diagramm der Abbildung 3.7(a) sind Isothermen (T = (pa) /R
= const.) fiir verschiedene Temperaturen 7' eingetragen. Ein derartiges
Diagramm kann dazu verwendet werden, die Temperatur eines Luftpakets
mit dem Druck p und dem spezifischen Volumen a zu bestimmen. Bei ei-
ner Zustandsdnderung dieses Luftpakets (z. B. entlang der Kurven in Abbil-
dung 3.6) 148t sich dessen Temperaturinderung verfolgen.

Die Verwendung eines pa-Diagramms ist fiir die Darstellung der Zu-
standsdnderungen von trockener oder feuchter Luft niitzlich. Handelt es
sich um ein feuchtes Luftvolumen, mufl dessen Zustand allerdings (wegen
des enthaltenen Wasserdampfs) durch einen weiteren Punkt, also durch ins-
gesamt zwei Punkte im pa-Diagramm beschrieben werden. (Wir werden uns
damit ausfiihrlicher im Abschnitt 4.5 befassen.) Da in der Atmosphére der
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P A

Isochore Zustandsinderung
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,Isobare Zustandsinderung

Isotherme Zustandsinderung

{ Adiabatische
Zustandsinderung

Y

Abbildung 3.6: Verschiedene Zustandsdnderungen in einem pa-Diagramm
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Abbildung 3.7: Isotherme Zustandsinderung bei verschiedenen Ausgang-
stemperaturen
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Druck nach oben abnimmt, stellt man das Diagramm fiir die Auswertung von
Luftbewegungen auf den Kopf (Abbildung 3.7(b)). Auflerdem geniigt es, die
p-Achse bei einem bestimmten Bodenluftdruck (z. B. 1050 hPa) beginnen zu
lassen, denn hohere Werte kommen nur sehr selten vor. Ein Diagramm dieser
Art ist die Grundlage fiir ein sogenanntes thermodynamisches (aerologisches)
Diagramm. Neben p und « kann man genausogut irgendeine andere Kombi-
nation der drei Variablen p, T und « wéhlen. Thermodynamische Diagram-
me sind ein wichtiges Hilfsmittel bei der Analyse des vertikalen Aufbaus der
Atmosphére. Auf diese Weise konnen aus den Mefldaten der Radiosonden-
aufstiege die Wolkenbasis oder die Wahrscheinlichkeit fiir das Auftreten von
Schauern und Gewittern bestimmt werden. Vor der Anwendung des ther-
modynamischen Diagramms miissen noch ein paar Grundbegriffe erldutert
werden.

3.10 Adiabatische Zustandsinderungen

Bei der Bewegung eines Luftpakets in der Atmosphére kann zumindest fiir
ein paar Stunden die von auflen zugefithrte Warmemenge vernachléssigt wer-
den, da die Luft nur eine geringe Warmeleitfihigkeit besitzt. Angenommen
die Mischung mit der umgebenden Luft und die absorbierte bzw. emittier-
te Strahlungsenergie sind ebenfalls klein, so bleibt das Luftpaket bei dessen
Verlagerung fast vollig wirmeisoliert von der Umgebung (adiabatische Zu-
standsénderung). Zunichst soll das Verhalten von trockener Luft untersucht
werden. Ohne Wérmezufuhr dq vereinfacht sich Gleichung (3.36) zu

0=c,dl + pda . (3.46)

Bewegt sich das Luftpaket in die Hohe, dehnt es sich wegen des abnehmen-
den AuBlendrucks aus (da > 0). Nach (3.46) fiihrt die bei der Verdringung
des umgebenden Gases verrichtete Arbeit (pda) zu einer Abkiihlung des Luft-
pakets (dT" < 0).

Nach Gleichung (3.41) 148t sich die Abkiihlung des Luftpakets auch durch
die Druckabnahme beim Aufsteigen (—dp > 0) erkléren:

0=c,dI — adp .

Mit Hilfe der idealen Gasgleichung erhélt man

RT
0=c,dI" — —dp
p

oder, nach Division durch T'
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dinT = Eallnp .

Cp

Die Integration dieser Gleichung liefert

T = Ap° (3.47)

mit A als Integrationskonstante und k = R/¢,. Fiir trockene Luft betréigt
k=0, 286.

Die Gleichung (3.47) beschreibt die Anderung der Temperatur in Abhéingig-
keit vom Druck bei adiabatischen Vertikalbewegungen. Die Konstante A
wird durch die Temperatur des Luftpakets in einem beliebigen Druckniveau
bestimmt (z. B. Druck und Temperatur in der Starthohe des Luftpakets).
Diese Konstante ist also fiir verschiedene Luftpakete im allgemeinen ver-
schieden gro8. Angenommen das Luftpaket hat beim Druck p, = 1000 hPa
die Temperatur #. Dann gilt A = 0/pf und (3.47) wird zu

T =9 <£>H. (3.48)

Px
Die Temperatur 6 verwendet man in der Meteorologie dazu, den Energiein-
halt (trockener) Luftpakete in unterschiedlichen Hohen zu vergleichen. Jedes
Paket trockener Luft (Temperatur T, Druck p) wird adiabatisch, d. h. oh-
ne Wirmeaustausch mit der Umgebung, auf das 1000 hPa-Niveau gebracht.
Dort hat es nach (3.48) die Temperatur

h=T <&>H . (3.49)

p
Man nennt 6 potentielle Temperatur des Luftpakets. Sie bleibt bei adiaba-
tischen Bewegungen erhalten. Wie in einem der néchsten Abschnitte gezeigt
wird, ist die Anderung der potentiellen Temperatur mit der Hohe ein MaB
fiir die Stabilitdt der atmosphérischen Schichtung.

3.11 Adiabaten in einem pa-Diagramm

Die potentielle Temperatur ist nach (3.49) eine Funktion von Druck und
Temperatur, also § = 0(p,T) oder mit T'= ap/R ist § = 0(p, «). Lost man
die Gleichung 0 = (pa/R)(p./p)" nach « auf, ergibt sich

oo (ﬁ)m. (3.50)

P+« p
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Fiir verschiedene Werte # = const. lassen sich dann die Kurven oo = a(p)
in ein pa-Diagramm (wie in Abbildung 3.7(b) dargestellt) eintragen. Sie wer-
den Trockenadiabaten genannt. Entlang dieser Linien erfolgt die trockena-
diabatische Zustandsinderung eines Luftpakets. Die Trockenadiabaten fiir
f =280 K und § =400 K sind in Abbildung 3.8 eingetragen.

600 T T

700 -

800

mb

q0g

looc

U e os

o m3/kg

Abbildung 3.8: Trockenadiabaten und Isothermen in einem pa-Diagramm

Fiir meteorologische Anwendungen ist es giinstig, ein pa -Diagramm mit
Isobaren, Isothermen und Trockenadiabaten fiir die in der Atmosphére vor-
kommenden Werte zu verwenden. Abbildung 3.9 zeigt einen Ausschnitt da-
von. Fiir die MefSiwerte von Druck und Temperatur in einer bestimmten
Hoéhe ps bzw. T4 kann man aus dem Diagramm die zugehérige potentielle
Temperatur 6, ablesen.

Wird dieses Luftpaket durch irgendeinen atmosphérischen Vorgang trok-
kenadiabatisch bis auf die Hohe mit dem Druck pg gehoben, dndern sich
dabei die Zustandsgréfien entlang der Trockenadiabaten # = 64 bis zum
Schnittpunkt mit der Isobare pg. Die Isotherme durch diesen Punkt gibt die
Temperatur T des Luftpakets nach der Hebung an. Fiir praktische Zwecke
sind in einem solchen Diagramm moglichst viele Linien eingetragen, um Ver-
tikalbewegungen von Luftpaketen mit unterschiedlichen Zustandsgrofien ver-
folgen zu konnen.
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3.12 Gleichgewicht und Stabilitéit in der
Atmosphire

Beim Wettergeschehen spielen Vertikalbewegungen eine wichtige Rolle. Kénnen
beispielsweise an einem Sommertag von der Sonne aufgeheizte Luftpakete
vom Boden bis in grofle Hohe aufsteigen, besteht eine hohe Gewittergefahr.
Werden die Luftpakete dagegen weit unten abgebremst, bilden sich h6chstens
ein paar Wolken. Welche Krifte auf ein aus der Ruhelage gestortes Luftpaket
wirken und wie sich unterschiedliche Verhalten erklidren lassen, wird nun im
folgenden Abschnitt erklrt.

m,

m}
u|

600
T00 +
= 800 1
E
=
m] [m}
\ 900 +
1000 77
u/
1010 It | |
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0
o mi/kg

Abbildung 3.9: pa-Diagramm mit Isobaren, Isothermen und Trockenadiaba-
ten zur Auswertung von Atmosphérischen Bewegungen

Zuerst werden die Krifte untersucht, die auf ein aus dem Gleichgewicht
gebrachtes Teilchen in einer inkompressiblen Fliissigkeit wirken. FEin Bei-
spiel fiir eine inkompressible Fliissigkeit ist Wasser: Am Ozeanboden (in
durchschnittlich 4 km Tiefe) herrscht zwar ein gewaltiger Druck, die Dichte
des Wassers unterscheidet sich jedoch nur um ein paar Prozent von der des
Oberflichenwassers. Das Wasser wird also (im Gegensatz zur Luft) unter
seinem eigenen Gewicht nicht zusammengedriickt. Die Dichte hingt somit
ausschlie$lich von der Temperatur ab.
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Bei einer kleinen Temperaturdnderung von Ty auf T gilt fiir die dazu-
gehorige Dichteédnderung p(T') — p(T}) ein linearer Zusammenhang (u, Ty =
const.):

p(T) — p(To) = (T — Tp) pp(To)

oder

p(T) = p(Ty)[1 + u(T — Ty)] . (3.51)

Die Dichte von Wasser nimmt mit zunehmender Temperatur ab, d. h.
p < 0 (vorausgesetzt T, Ty > 4°C'). Jetzt soll ein Wasserkorper mit dem
Volumen V' betrachtet werden, der von seiner Gleichgewichtslage A in der
Hohe z auf den benachbarten Punkt B mit der Hohe z 4+ dz gehoben wird
(s. Abbildung 3.10). Die Dichte py und die Temperatur T, des Wassers in
diesem Korper dndern sich bei dessen Bewegung nicht, die Temperatur des
ihn umgebenden Wassers kann jedoch in der Hohe 2+ dz einen anderen Wert
haben.

B_(holz\

z+dz Tolz) Polz+dz),Tylz +dz)
Polz)

z A W Polz), Tolz)

Abbildung 3.10: Auslenkung eines Pakets um dz von A nach B

Bestehen im Punkt B zwischen Wasserkoérper und Umgebung Temperatur-
und Dichteunterschiede, wirkt auf den Korper eine Kraft. Sie 148t sich mit
Hilfe des Archimedischen Prinzips bestimmen. Es besagt, dafl der Gewichts-
kraft des Korpers (gpo(2)V) eine Kraft entgegenwirkt, die gleich der Ge-
wichtskraft des von ihm verdringten Wassers (gpo(z + dz)V') ist. Die Net-
tokraft F' = g(po(z + dz) — po(2))V bezeichnet man als Auftriebskraft. Fiir
kleine Hohenéinderungen gilt po(z + dz) — po(z) = dps und

dpo

Nimmt die Dichte mit der Hohe ab (dpy/dz < 0), so wirkt eine ricktrei-
bende Kraft auf den Korper im Punkt B. Im Korper ist das Wasser in der
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Hohe z + dz kilter und schwerer als das Wasser in der Umgebung und sinkt
wieder zum Punkt A ab. Das Wasser ist also stabil geschichtet. Nimmt da-
gegen die Dichte mit der Hohe zu (dpy/dz > 0), geniigt die kleinste Storung,
um eine Umlagerung der ganzen Schicht auszulosen (labile Schichtung). Die
Bewegungen der Wasserteilchen dauern so lange bis das Wasser durchmischt
und dpy/dz = 0 ist (neutrale Schichtung).

Die Bewegung des Wasserkdrpers kann mit Hilfe des 2. Gesetzes von
Newton genauer beschrieben werden. Nimmt man an, dafl nur die Auftriebs-
kraft wirkt (z. B. keine Reibungskraft), dann folgt aus Masse x Beschleuni-
gung = Kraft

d*¢ _ dpo
V—e =g—V¢ . 3.53
po()V oz =g ~VE (3.53)
£(t) gibt (statt dz in (3.52)) die Entfernung von der Ausgangsposition an.
Mit
g dpo

N'= 272 54
po dz (3:54)

(die Auftriebskraft pro Einheitsmasse vereinfacht sich mit dieser Definition
zu —N?dz) erhiilt man

LR

P +N€¢€=0. (3.55)

Bei vertikaler Dichteabnahme, d.h. N? > 0, ist (3.55) die Differen-
tialgleichung einer harmonischen Schwingung. Thre Losung hat die Form
£ =& cos (Nt+x) mit & und x als Konstanten. Der Wasserkorper schwingt
also mit der Frequenz N und der Periode T' = 27 /N auf und ab. N und T
bezeichnet man als Brunt-Viiséld-Frequenz (Auftriebsfrequenz) bzw. Brunt-
Viiséld-Periode. Fiir dpy/dz > 0, d.h. bei vertikaler Zunahme der Dichte,
wird N? negativ und die Losung der Gleichung (3.55) ist proportional zu
exp(Nt). Der Wasserkorper entfernt sich in diesem Fall nach seiner Auslen-
kung immer schneller von der Ausgangsposition.

Im Prinzip gelten diese Uberlegungen auch fiir Bewegungen in der At-
mosphére. (Wir betrachten zunéichst nur trockene Luft. Den Einfluf von
vorhandenem Wasserdampf auf die Dichte eines Luftpakets beriicksichtigen
wir spéter.) Da jedoch die Luft ein kompressibles Gas ist, hingt die Dichte
nicht nur von der Temperatur ab (wie in (3.51)), sondern auch von der Menge
der Luft, die sich iiber einem Luftpaket befindet und es mehr oder weniger
stark “zusammendriickt”:

p=ppT) =7 . (3.56)
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Wird ein Luftpaket auf die Héhe z+dz gehoben, dehnt es sich dort wegen
des niedrigeren Druckes aus und kiihlt sich dabei ab. Beim Absinken fiihrt
der umgekehrte Vorgang zu einer Erwdrmung. Man kann daher nicht wie im
Wasserkorper von einer konstanten Dichte py bei der Vertikalbewegung aus-
gehen. Konstant bleibt dagegen in vielen Fiéllen die potentielle Temperatur.

Im Punkt B (s. Abbildung 3.9) soll die Dichte im Luftpaket den Wert
pp erreichen. Dann betrigt die Auftriebskraft pro Einheitsmasse:

dz) —
PB
Im Luftpaket pafit sich der Druck in der H6he z 4+ dz auf den in der
Umgebung herrschenden Druck py(z + dz) an. Mit (3.56) folgt deshalb fiir

die Auftriebskraft

9T — Ty (2 + dz)]

Verwendet man dann noch Gleichung (3.48), ergibt sich

gl0s — 0y (2 + dz)]
= ) 3.58
? 0o (z + dz) (3:58)
Bei adiabatischen Vertikalbewegungen des Luftpakets (ohne Warmezu-
fuhr oder Warmeverlust) dndert sich seine potentielle Temperatur nicht, d. h.

Op =04 = 0o(z). Fiir geniigend kleine Hohenunterschiede dz gilt:

o9, (3.59)

In der kompressiblen Atmosphére wird demnach die Stabilitét der Schich-
tung durch die vertikale Anderung der potentiellen Temperatur bestimmt
(analog der Rolle des vertikalen Dichtegradienten in einer inkompressiblen
Fliissigkeit). Auf ein Luftpaket wirken nach der Auslenkung aus seiner
Gleichgewichtslage riicktreibende Krifte, wenn dfy/dz > 0 ist (stabile Schich-
tung). Ist dagegen dfy/dz < 0 (labile Schichtung), entfernt sich das Luftpaket
immer weiter von seiner Ausgangsposition. Fiir y(z) = const. befindet sich
das Luftpaket in jeder Hohe im Gleichgewicht mit der Umgebung (indiffe-
rente oder neutrale Schichtung).

Die Bewegungsgleichung (3.55) gilt in der gleichen Form fiir Luftpakete,
aber jetzt mit

_adh

N2=2_—2,
90 dz

(3.60)
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So wird die Brunt-Viisild-Frequenz in der kompressiblen Atmosphére defi-
niert.

Die Annahme, dafl die Vertikalbewegung adiabatisch verlduft, ist sinn-
voll, wenn die Warmediffusion von der Umgebung in das Luftpaket langsam
ablduft. Sie muf} viel langsamer sein als die Dauer einer Schwingungspe-
riode des Luftpakets 2w /N (typischer Wert in der Troposphére: 10 Minu-
ten). Messungen zeigen, dal die Wérmediffusion bei Vertikalbewegungen
vernachlissigt werden kann. Dennoch verlagern sich Luftpakete oft nicht
rein adiabatisch, da Umgebungsluft durch turbulente Bewegungen in das
Luftpaket eingemischt wird (entrainment).

Temperatur und Salzgehalt bestimmen die Stabilitdt der Schichtung des
Ozeanwassers. Die Erwdrmung des Oberflichenwassers durch die Sonnen-
einstrahlung ist die Ursache fiir den vertikalen Temperaturanstieg im Ozean
(stabile Schichtung). Andererseits fiihrt die Verdunstung an der Oberfliche
zu einer Erhohung des Salzgehalts, wodurch sich die Dichte der obersten
Wasserschichten vergroflert, d. h. die Stabilitdt wird verringert. Insgesamt
iiberwiegt jedoch der Einflufl der Temperaturverteilung auf die Wasserdichte,
so dafl die Ozeane stabil geschichtet sind.

In der Atmosphire beeinfluflt nicht nur die Temperatur sondern auch
der Feuchtegehalt die Luftdichte (siche Seite 67). Dieser Effekt 148t sich
beriicksichtigen, wenn man in der Gleichung (3.49) die Temperatur 7" durch
die virtuelle Temperatur T, ersetzt. Statt der potentiellen Temperatur 6 wird
dann die wvirtuell-potentielle Temperatur 6, verwendet, die folgendermaflen
definiert ist:

0, =T, (%)K . (3.61)

Der Feuchtegehalt hat auf den Wert von x nur einen geringen Einfluf}, so
dal immer der Wert fiir trockene Luft eingesetzt werden kann. Das Stabi-
litdtskriterium fiir feuchte Luft lautet also: df,/dz > 0. Die Brunt-Véiisili-
Frequenz ergibt sich zu: N? = (¢/0,) df,/dz.

Schon bei geringer Labilitit der atmosphérischen Schichtung finden so-
fort vertikale Luftumlagerungen statt, solange bis eine indifferente (neutrale)
Schichtung entstanden ist, also df,/dz = 0. Labile Schichten kommen des-
halb in der Atmosphére fast nie vor. Eine Ausnahme ist die bodennahe
Luftschicht an sonnigen Sommertagen: iiber dem aufgeheizten Boden ent-
steht eine etwa 100 m hohe labile Schicht.

Oft wird die Stabilitdt der Atmosphére mit Hilfe von aerologischen Dia-
grammen (sie werden im Kapitel 5 vorgestellt) graphisch untersucht. In
derartigen Diagrammen wird 6, iiblicherweise nicht dargestellt. Der Zustand



KAPITEL 3. THERMODYNAMIK DER ATMOSPHARE 92

eines feuchten Luftvolumens wird dort immer durch zwei Wertepaare ange-
geben: (Druck, Temperatur) und (Druck, Feuchtegrofie). Eine bedeutsame
Form atmosphérischer Labilitét, die in engem Zusammenhang mit der atmo-
sphérischen Luftfeuchte steht und einer feuchtlabilen Luftschichtung bedarf,
duBert sich erst in sichtbaren Wettererscheinungen, wenn in aufsteigenden
Luftpaketen Kondensation eintritt. Dabei wird Wirme frei, das Luftpa-
ket wird wirmer als seine Umgebung und setzt seine Vertikalbewegung be-
schleunigt fort. Auf diese Weise entstehen méchtige Quellwolken, die sich
zu Schauer- und Gewitterwolken entwickeln kénnen. (Die Kriterien zur Un-
terscheidung von feuchtstabiler und feuchtlabiler Schichtung werden spéter
noch aufgefiihrt.)

An Tagen mit intensiver Sonneneinstrahlung entstehen in Bodennéhe im-
mer neue warme Luftpakete, die adiabatisch aufsteigen, und zwar bis zu der
Hohe, in der sie sich auf die Temperatur der umgebenden Luft abgekiihlt ha-
ben. Die Hohe der Schicht, in der diese thermische Konvektion stattfindet,
wichst vormittags mit zunehmender Sonneneinstrahlung an. Das Kennzei-
chen dieser Konvektionsschicht ist der vertikal konstante Verlauf der (virtuell-
) potentiellen Temperatur. In den trockenen subtropischen Wiistengebieten
reicht die durchmischte Schicht bis zu einer Hohe von 4 km. In Deutschland
sind an warmen Sommertagen Werte von 1—2 km typisch. FEine wichtige
Rolle in unseren Breiten spielt der Feuchtegehalt des Bodens. Ist der Boden
sehr feucht, wird ein grofler Teil der Sonnenwirme zur Wasserverdunstung
bendtigt und steht daher nicht fiir die Erwédrmung der bodennahen Luft zur
Verfiigung. Erhohte Feuchte in Bodennidhe hat auch eine erhohte virtuell-
potentielle Temperatur zur Folge.

In windschwachen Néchten, vor allem wenn die Luft trocken und der
Himmel klar ist, kiihlt sich der Erdboden stark ab. Es kommt in den un-
tersten Luftschichten zur Ausbildung einer starken Strahlungsinversion. Als
Inversion bezeichnet man eine Luftschicht, in der nicht nur die potentielle
Temperatur, sondern auch die normale Temperatur zunimmt. Eine derartige
Schichtung hat eine hohe Stabilitdt, d.h. Vertikalbewegungen werden unter-
bunden. Néchtliche Strahlungsinversionen reichen aber oft nicht einmal 100
m hoch.

3.13 Die trockenadiabatische Temperaturab-
nahme

Im Mittel nimmt die Temperatur in der Atmosphére mit der Hohe ab (siehe
Kapitel 1). Fiir den vertikalen Temperaturgradienten wird manchmal der
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Buchstabe ' benutzt: I' = —dT'/d>.

Jetzt soll die vertikale Temperaturabnahme in einer trockenadiabatisch
geschichteten Atmosphére berechnet werden, d. h. bei § = const. Aus der
Definitionsgleichung fiir die potentielle Temperatur (3.49) erhilt man

InT=Inf+k(np—Inp,.).

Differenzieren nach z ergibt

1dT 1d0  rkdp
Tdz 9dz+pdz '
Aus der Annahme 0(z) = const. folgt df/dz = 0. Nimmt man weiter an,
daBl hydrostatisches Gleichgewicht herrscht, d.h. dp/dz = —pg (nach (3.17),
und ersetzt 7' mit Hilfe der idealen Gasgleichung (3.2), so 148t sich die letzte
Gleichung umschreiben (mit x = R/c,):

(3.62)

drl’ g
& o (3.63)

Aus den Zahlenwerten von g und ¢, errechnet sich die Temperaturabnah-
me mit der Héhe in trockener, adiabatisch geschichteter Luft (z. B. in einer
konvektiv durchmischten Schicht) zu fast genau 10 K pro km Hohenénde-
rung.

Die Gleichung (3.63) beschreibt auch die Temperaturabnahme in einem
Luftpaket, das (trocken-)adiabatisch gehoben wird. 100 m Hebung haben
also eine Abkiihlung von 1 K zur Folge.

Gleichung (3.62) ist fiir die meisten meteorologischen Betrachtungen hin-
reichend genau. Beriicksichtigt man jedoch den (geringen) Effekt von Was-
serdampf auf den trockenadiabatischen Temperaturgradienten, dann zeigt
sich, daf3 die adiabatische Temperaturabnahme in feuchter Luft etwas grofler
sein muf als in trockener Luft.

3.14 Beispiele vertikaler Temperatur- und
Feuchteprofile

In Abbildung 3.11 sind die Mefiwerte eines Radiosondenaufstieges dargestellt.
Er wurde an einem warmen, sonnigen Tag (7. August 1991) um 13.00 MESZ
in Oberschleifheim bei Miinchen gemacht. Die Mefisonde héngt bei einem
solchen Aufstieg an einem gasgefiillten Ballon. Die Meflwerte von Druck,
Temperatur und Feuchte werden durch einen Kurzwellensender zur Station
iibermittelt. Der Hohenwind 148t sich dabei aus der Ballondrift bestimmen.
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In Abbildung 3.11a erkennt man in Bodennéhe die durch die starke Son-
neneinstrahlung entstandene labile Schicht (df/dz < 0; df,/dz < 0). Bis
etwa 1 km Hohe reicht die konvektiv durchmischte Schicht, in der # und
f, nahezu konstant sind. Dariiber herrscht eine stabile Schichtung, d.h.
df,/dz > 0. Besonders stabile Schichten liegen zwischen 1,1 und 1,3 km
sowie zwischen 2,7 und 3,5 km, was sich auch an der verminderten verti-
kalen Temperaturabnahme d7'/dz zeigt (siche Abbildung 3.11c). In diesen
beiden Schichten nimmt der Feuchtegehalt stark mit der Hohe ab (siehe Ab-
bildung 3.11b). In der durchmischten Schicht ist das Wasserdampfmischungs-
verhéltnis am hochsten, da die Verdunstung am Erdboden eine stindige
Wasserdampfquelle darstellt. Die Feuchteverteilung in gréfleren Hohen wird
dagegen hauptsichlich durch grofiriumige Luftbewegungen beeinflufit. In
Abbildung 3.11c ist die Trockenadiabate § = 305 K als gestrichelte Linie
eingetragen. Entlang dieser Linie verringert sich die Temperatur natiirlich
gemif dem trockenadiabatischen Temperaturgradienten I' = 1 K/100 m. Bis
1 km verlduft die gemessene Temperaturkurve parallel zur Trockenadiabaten
(neutrale Schichtung); in der labilen Schicht in Bodennihe ist die Tempera-
turabnahme so grof, daf d7'/dz < —T.

Abbildung 3.12 zeigt den vertikalen Verlauf der potentiellen Temperatur
an einem Nachmittag (15.00 Uhr Ortszeit) in Mount Isa (139° 6stl. Linge,
21° siidl. Breite). Mount Isa ist eine Kleinstadt in einem ariden Gebiet Nord-
ostaustraliens; der Sondenaufstieg wurde wihrend der Trockenzeit (am 16.
September 1991) gemacht. Die sehr starke Sonneneinstrahlung fiihrt zu einer
Durchmischung der Luft bis knapp 4 km Hohe. Das Anwachsen von df/dz
in 16 km Hohe markiert die Tropopause. Sie liegt damit wesentlich héher
als in mittleren Breiten in einem fiir tropische Breiten typischen Niveau. In
dieser Abbildung wurde die #,-Kurve weggelassen, weil die Luft so trocken
ist (Mischungsverhiltnis w(z) < 8 g/kg), daB selbst in Bodennéhe 6 und 6,
nur wenig voneinander abweichen.

Zur graphischen Darstellung von Verdnderungen der atmosphérischen
Schichtung an einem bestimmten Ort konstruiert man Zeit-Hohenschnitte
der verschiedenen Groflen. In Abbildung 3.13 sind in einem solchen Quer-
schnitt die [solinien der potentiellen Temperatur eingetragen. Die Mef3werte
stammen wieder aus Mount Isa und dokumentieren den Durchzug einer Kalt-
front in der bodennahen Luftschicht. Die Zeitachse weist in Abbildung 3.13
nach links, um die West-Ost-Verlagerung der Kaltfront (also im Bild nach
rechts) anschaulich zu machen. Diese Vorstellung ist nur richtig, wenn sich
der Aufbau der Kaltluftmasse bei der Bewegung nicht verdndert, die Kaltluft
also nur durch den Wind weitertransportiert (advehiert) wird. Zeit-Hohen-
schnitte enthalten viele Informationen. Am Morgen des 16. September ist
beispielsweise eine vertikale Zunahme der potentiellen Temperatur, d.h. ei-



KAPITEL 3. THERMODYNAMIK DER ATMOSPHARE 95

@ B
4F L}
st sl
£ =
N N
2 2 b
1 b
o R N o
300 305 310 315 320 a 12
8(z3,6.(z) K wiz) grkg
s
s
3L
€
22 ~
N AN
2 o,
A .,
\
L9
1
A
10 0 10 20 0
Tz} °C

Abbildung 3.11: Vertikale Anderung (a) der potentiellen Temperatur bzw.
virtuell-potentiellen Temperatur (gestrichelte Linie), (b) des Wasserdampf-
mischungsverhéltnisses und (c) der Temperatur; Radiosondenaufstieg vom 7.
August 1991, 13.00 MESZ in Oberschleiffheim bei Miinchen.

ne stabile Luftschichtung, zu sehen. Der stabile Bereich unter 2 km Hdohe
verschwindet im Tagesverlauf mit zunehmender Erwdrmung der Luft vom
Boden her. Am Nachmittag bleibt die potentielle Temperatur bis 3 km
Hohe konstant; dariiber erkennt man eine starke Dréngung der #-Isolinien
(die man auch Isentropen nennt). Zwischen 3 und 3,5 km ist demnach df/dz
sehr grof3, die Schichtung somit sehr stabil. Nach Sonnenuntergang, ab un-
gefdhr 19.00 Uhr, kiihlt sich die Luft in Bodennédhe ab, da der Boden bei
wolkenlosem Himmel die Warme ungehindert abstrahlen kann.

Um 22.30 Uhr erreichte Mount Isa eine Kaltfront, die potentielle Tempe-
ratur beginnt stark zu sinken. Uber 2 km Hohe wurde jedoch keine Ande-
rung beobachtet, d. h. dort blieb die Luftmasse unverdndert und hatte am
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Abbildung 3.12: Vertikale Sondierung der potentiellen Temperatur an einem
Sommertag in Mount Isa.

nidchsten Morgen immer noch die Temperatur des Vortages.

Eine andere Moglichkeit, derartige Verdnderungen in der Atmosphére
zu untersuchen, ist der direkte Vergleich mehrerer Sondenaufstiege. Ab-
bildung 3.14 zeigt drei #(z)-Kurven, aus denen wieder ein Zeit-Hohenschnitt
konstruiert werden konnte. Man erkennt aber auch in dieser Darstellung, daf3
sich wihrend der Messungen ein dem vorigen dhnlicher Kaltfrontdurchgang
ereignet haben muf}. Eingetragen sind die Meflwerte vom Boden bis in 2 km
Hohe. In der Nachmittagsmessung sieht man den konstanten Verlauf der
f-Kurve. Bis 21.06 Uhr kiihlte sich die Luft unterhalb 1,5 km Hdéhe leicht ab;
in Bodenn#he hat sich eine Strahlungsinversion ausgebildet. Der Aufstieg
von 3.20 Uhr zeigt den starken Temperaturriickgang nach dem Durchzug
der Kaltfront. Uber 1,5 km war die Wirkung der Kaltfront schon deutlich
geringer.
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Abbildung 3.13: Zeit-Hohenschnitt der potentiellen Temperatur in Mount
Isa mit Durchzug einer Kaltfront.

3.15 Der Begriff “Luftpaket”

Mehrmals war bereits von einem “Luftpaket” die Rede, ohne dafl erwdhnt
wurde, wie gut die gemachten Annahmen auf Luftpakete in der Atmosphére
zutreffen (sieche Abschnitt 3.9). Zuniichst ist die Frage zu kldren, ob die
Mischung mit der Umgebung auf Grund der statistischen Molekiilbewegung
(Diffusion, siehe Kapitel 2, Abschnitt 2.6) einen Einflufl hat. In der Atmo-
sphére ist die Mischung nur bei Luftpaketen mit einer Ausdehnung von weni-
ger als 1 cm und iiber der Turbopause (in 100 km) von Bedeutung. Sonst ge-
schieht der Transport zwischen verschiedenen Luftschichten tatsdchlich durch
den vertikalen Austausch von Luftpaketen, deren Grofie von wenigen Zenti-
metern bis hin zu mehreren hundert Metern reicht.

Bisher wurde die Vertikalbewegung eines kleinen Luftpakets untersucht.

e Es soll gegen den Wéirmeaustausch mit der Umgebung isoliert sein.

e Der Druck im Luftpaket soll immer gleich dem Umgebungsdruck in
dieser Hohe sein. Hierbei wird hydrostatisches Gleichgewicht ange-
nommen.

e Die Verlagerung des Luftpakets soll so langsam geschehen, daf} die ki-
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Abbildung 3.14: Sondierung der potentiellen Temperatur in Mount Isa zu

unterschiedlichen Tageszeiten.
netische Energie einen vernachléssigbar kleinen Anteil an der Gesamt-

energie hat.

Bei der Bewegung realer Luftpakete wird fast immer mindestens eine
dieser Annahmen mehr oder weniger stark verletzt. Dennoch hilft das ein-
fache, idealisierte Modell beim Verstehen der physikalischen Vorginge, die
die Vertikalbewegungen und den vertikalen Austausch in der Atmosphére

beeinflussen.

3.16 Latente Wiarme

In diesem Fall fiihrt die Zunahme der inneren Energie ausschliefllich zu
Verdnderungen in der Anordnung der Molekiile, mit denen eine Phasenénde-
rung verbunden ist (siehe Kapitel 2, Abschnitt 2.15 und 2.16). Unter ge-
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wissen Voraussetzungen bleibt hier die Temperatur einer Substanz auch bei
Wirmezufuhr konstant. Erwidrmt man beispielsweise Eis bei Normaldruck
(1013 hPa) und 0°C, bleibt hier die Temperatur solange konstant, bis das
ganze Eis geschmolzen ist. Die Wiarmemenge, die nétig ist, um 1 kg einer
Substanz (bei gleichbleibender Temperatur) von der festen in die fliissige Pha-
se zu liberfiihren, wird Schmelzwdrme, die Temperatur beim Phaseniibergang
Schmelzpunkt genannt. Zum Schmelzen von 1 kg Eis bei Normaldruck und
0°C sind 3,34 x 10°J erforderlich. Als Verdampfungswéirme bezeichnet man
die Wirme, die gebraucht wird, um 1 kg einer Substanz (bei gleichbleiben-
der Temperatur) von der fliissigen in die gasférmige Phase zu iiberfiihren.
Bei Normaldruck und 100° C betrigt die Verdampfungswirme fiir Wasser
2,257 x 106 J kg™, bei 0°C 2,500 x 10° J kg~!. Wasser verdampft (verdun-
stet) also auch bei Temperaturen weit unterhalb des Siedepunktes. Ein fiir
die atmosphirische Energiebilanz sehr wichtiger Vorgang (siehe Kapitel 1,
Abschnitt 2.15 und 2.16), denn die Verdampfungswérme geht nicht verloren,
sondern kann mit einem gleich hohen Betrag als Kondensationswdirme wieder
freigesetzt werden, wenn in feuchter Luft (Mischung von trockener Luft und
Wasserdampf) Kondensation eintritt. In feuchter Luft ist demnach eine grofle
Menge Wiarmeenergie gespeichert. Man spricht in diesem Zusammenhang oft
von latenter (bedeutet verborgene) Warme. Auch die Schmelzwirme steckt
als latente Wéarme im fliissigen Wasser und wird beim Gefrieren wieder frei.
Schmelz- und Siedepunkt sind druckabhingig. So siedet Wasser bei einem
Luftdruck von 700 hPa (in ca. 3 km Hohe) bereits bei 90°C. Auflerdem
hingen Schmelz- und Verdampfungswérme von der Temperatur ab.

3.17 Feuchtemeflgréflen und Sittigung

Der Gehalt der Luft an Wasserdampf, die Luftfeuchtigkeit, kann je nachdem,
welche Zwecke man verfolgt, in verschiedenen Feuchtemeflgrofien angegeben
werden.

Mischungsverhéltnis: Auf Seite 67 wurde mit dem Mischungsverhéltnis
w bereits eine der Meflgrofien erwédhnt. Es ist als das Verhiltnis der Was-
serdampfmasse m,, zur Masse der trockenen Luft m, definiert. Wird einem
Luftvolumen weder Wasserdampf zugefiihrt noch entnommen (keine Verdun-
stung oder Kondensation) dndert sich das Mischungsverhéltnis bei Vertikal-
bewegungen nicht. Es ist eine konservative Grdfle, vergleichbar mit der
potentiellen Temperatur bei einer adiabatischen Bewegung.
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Dampfdruck: Der Wasserdampfgehalt eines Luftvolumens wird auch durch
die Angabe des Dampfdruckes e festgelegt. Als Dampfdruck bezeichnet man
den Partialdruck des Gases Wasserdampf im Gasgemisch Luft (siehe Kapitel
2, Abschnitt 2.10). Eine Beziehung zwischen e und r 148t sich folgenderma-
en ableiten: Die ideale Gasgleichung lautet fiir trockene Luft pyV = myRyT
und fiir Wasserdampf eV = m,, R, T. Da p; + ¢ = p folgt

e My Ry R,

=r—.
pb—e mg Rg R,

Lost man die Gleichung nach e auf und definiert ¢ = Ry/R,, = 0,622,
ergibt sich

__"p
T r4e

Der Dampfdruck e hdngt also nicht nur vom Mischungsverhéltnis r, son-
dern auch vom Gesamtdruck p ab. Unter den oben genannten Voraussetzun-
gen bleibt r zwar bei Vertikalbewegungen erhalten, dabei &ndert sich jedoch
p, so daf} e im allgemeinen keine Erhaltungsgrofle ist. Der Dampfdruck va-
riiert auch bei Temperaturdnderungen nur dann nicht, wenn gleichzeitig der
Druck konstant bleibt.

In einem geschlossenen Gefiafl mit Luft soll der Boden mit reinem Wasser
bedeckt sein und die Temperatur auf einem konstanten Wert 7" gehalten wer-
den. Ist die Luft in dem Gefifl anfangs trocken, verdunstet Wasser, was zu
einer Zunahme des Dampfdruckes fiihrt. Irgendwann bei einem Dampfdruck
es wird ein Gleichgewichtszustand erreicht sein. Die Luft ist dann gesdttigt
gegentiber der ebenen Oberfliche aus reinem Wasser. (Diese durchaus ge-
bréauchliche Formulierung ist nicht ganz korrekt: Es ist ndmlich der Was-
serdampf gesittigt, nicht die Luft!). Den dazugehorigen Dampfdruck iiber
einer ebenen Wasseroberfliche (aus reinem Wasser) nennt man Sdttigungs-
dampfdruck. Auch iiber einer ebenen Oberfliche aus reinem Eis entsteht
nach einiger Zeit ein Gleichgewichtszustand. Die Luft ist dann gegeniiber
Eis geséittigt und der dabei herrschende Dampfdruck ey; ist der Sattigungs-
dampfdruck iber einer ebenen Fisoberfliche.

Die Verdunstung des Wassers und die Entstehung des Gleichgewichtszu-
standes 1d8t sich durch die kinetische Energie der Molekiile erkldren. Die
Molekiile im Wasser befinden sich stindig in Bewegung. Dabei haben nicht
alle Molekiile dieselbe Geschwindigkeit, vielmehr sind die Geschwindigkei-
ten statistisch um den wahrscheinlichsten Wert V,, verteilt (siche Abbildung
2.10 und Tab. 1.4 auf Seite 18). Die durchschnittliche Geschwindigkeit héngt
von der Temperatur ab. Einige Wassermolekiile nahe der Wasseroberfliche

(3.64)

e
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Abbildung 3.15: Statistisch verteilte Geschwindigkeiten mit Ubergang Was-
ser — Dampf, Dampf — Wasser.

haben also stindig eine geniigend hohe Geschwindigkeit (und eine geeignete
Bewegungsrichtung), um in die Luft zu entweichen (Abbildung 3.15).

Nach und nach sammeln sich die Molekiile in der Luft an und der Dampf-
druck steigt. Diese Molekiile bewegen sich jedoch wieder mit unterschiedli-
chen Geschwindigkeiten in alle Richtungen, so daf} in der Nidhe der Wassero-
berfléche einige zuriick in das Wasser gelangen kénnen. Der Gleichgewichts-
zustand ist erreicht, wenn gleichviele Molekiile aus dem Wasser in Dampf
iibergehen wie umgekehrt. Bei einer hoheren Temperatur des Systems steigt
die Durchschnittsgeschwindigkeit der Wassermolekiile an und deshalb auch
die Anzahl der Molekiile, die das Wasser verlassen. Man wird also erwarten,
daB} der Sattigungsdampfdruck eg sich mit zunehmender Temperatur erhoht.

Im Eis bewegen sich die Molekiile langsamer und die Bindungskréfte sind
viel stirker als im Wasser. Die im Gitter gebundenen Molekiile benétigen
eine hohere kinetische Energie als die Wassermolekiile, um in die Luft zu
gelangen. Der Sattigungsdampfdruck mufl daher iiber Eis niedriger sein als
tiber (unterkiihltem) Wasser mit derselben Temperatur.

Innerhalb einer konvex gekriimmten Oberfliche, z. B. einem Tropfen, ist
die Bindung der Wassermolekiile schwicher als in einer ebenen Oberfliche.
Die Molekiile konnen daher leichter aus einem Wassertropfen entweichen als
aus einer ebenen Fliche, somit mufl der Séttigungsdampfdruck héher sein.
Dagegen wird der Séttigungsdampfdruck durch Salz in wéflriger Losung im
Vergleich zu reinem Wasser herabgesetzt. Den Krimmungs- und Lisungsef-
fekt mul man beriicksichtigen, wenn man das Tropfenwachstum in Wolken
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untersuchen mochte.

Aus Messungen und theoretischen Uberlegungen folgt, da der Sitti-
gungsdampfdruck nur von der Temperatur (und nicht vom Luftdruck) abhéngt.
Abbildung 3.16 zeigt den exponentiellen Anstieg des Sattigungsdampfdruckes
iiber (reinem) Wasser e; mit zunehmender Temperatur.
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Abbildung 3.16: Temperaturabhingigkeit des Sattigungsdrucks von Wasser-
dampf und der Differenz von e; — eg;

Auflerdem ist darin die Differenz e, — ey; als gestrichelte Kurve eingetra-
gen. Der Sittigungsdampfdruck iiber Eis ey; ist (wegen der bei gleicher Tem-
peratur geringeren Verdunstung) kleiner als der iiber Wasser. Bei —12°C hat
die Abweichung den maximalen Wert. Daraus ergibt sich eine weitere Kon-
sequenz fiir das Wachstum von Niederschlagsteilchen in Wolken: Befindet
sich ein Eisteilchen in gegeniiber fliissigem Wasser geséttigter Luft, wéchst
es, weil die Luft gegeniiber Eis iiberséttigt ist und sich deshalb Wasserdampf
an seiner Oberfliche anlagert.

Fiir die Berechnung von ey(7) fiir Wasserdampf gibt es eine empirische
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Néherungsformel, die sogenannte Magnus-Formel:

(3.65)

1 T
es(T) = 6,112 exp ( 7,67 >

T +243,5

mit 7" in °C. Im Bereich —35°C< T <35°C betrigt die Ungenauigkeit der
Formel maximal 0,3%.

Sattigungsmischungsverhéltnis: Das Verhiltnis der Masse des Wasser-
dampfes m,s in einem Luftvolumen, welches gegeniiber einer ebenen Wasser-
oberflache gesittigt ist, zur Masse der trockenen Luft my bezeichnet man als
Sdttigungsmischungsverhdltnis rs (bezogen auf Wasser). 7, ist das in einem
Luftvolumen maximal mogliche Mischungsverhéltnis und wird wie r in g¢
Wasserdampf pro kg trockener Luft angegeben. Setzt man in (3.64) es(T)
statt e ein, ergibt sich eine Beziehung fiir r:

. ees(T)

S p _ 65 (T) Y
wobei € = Ry/R, = 0.662. Das Séttigungsmischungsverhiltnis hingt also
(im Gegensatz zu r) von der Temperatur und vom Luftdruck ab. In der Ab-
bildung 3.17 sind verschiedene Kurven r4(p,T') fiir den Bereich von 1000 hPa
bis 200 hPa (ca. 11 km Hohe) dargestellt.

Bei einer vorgegebenen Temperatur steigt r; mit abnehmendem Luft-
druck an, so ist z. B. r;(1000 hPa, 0°C) = 4 g/kg, r(200 hPa, 0°C') = 20
g/kg. In einem aufsteigenden Luftpaket wird dieser Effekt jedoch durch die
Temperaturabnahme in der Atmosphére iiberkompensiert (in 200 hPa liegt
die Temperatur unter —40°C).

In der Atmosphére ist praktisch immer e4(7") << p, so daf} statt (3.66)
in guter Ndherung gilt:

(3.66)

= EE€s (T)
p
Die Funktion r; = ry(p,T) ist eine Zustandsfunktion. Die Kurven r;
= const. konnen deshalb auch in einem pa-Diagramm dargestellt werden
(sieche Abbildung 3.18). Wegen der starken Temperaturabhingigkeit von
es(T') verlaufen sie fast wie Isothermen.

(3.67)

Relative Feuchte, Taupunkt und Reifpunkt: Das Verhiltnis zwischen
dem aktuellen Dampfdruck e und dem Séattigungsdampfdruck eg bei der ak-
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Abbildung 3.17: Druck- und Temperaturabhéingigkeit des Sattigungsmi-
schungsverhéltnis.

tuellen Temperatur des Luftvolumens wird relative Feuchte (RF) genannt !
und in Prozent angegeben:

RF =100 x —. (3.68)
€s
Die relative Feuchte ist ein Maf} fiir den Séttigungsgrad der Luft, (oder
besser: des Wasserdampfes) aber auf keinen Fall eine konservative Grofe.
Warme und relativ trockene Luft kann wesentlich mehr Wasserdampf ent-
halten als relativ feuchte aber kalte Luft.

'Wallace und Hobbs verwenden die Definition RF = 100 (r/rs) Diese Definition wird
in der Praxis nur selten gebraucht: (3.68) ist dazu jedoch identisch, solange (3.66) durch
(3.67) ersetzt werden kann.
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Abbildung 3.18: Verlauf der Isolinien des Séttigungsmischungsverhiltnis in
einem pa-Diagramm

Kiihlt man Luft bei konstantem Druck ab, so dndert sich der Dampfdruck
e dabei nicht. Der Sittigungsdampfdruck (iiber einer ebenen Wasserober-
fliche) e, sinkt jedoch stark ab, wodurch sich die relative Feuchte erhoht.
Die Temperatur, bei der die relative Feuchte 100% betrigt, Dampfdruck und
Sattigungsdampfdruck also gleich grof} sind, nennt man Taupunktstempera-
tur oder einfach Taupunkt Ty. Bei weiterer Abkiihlung kondensiert namlich
iiberschiissiger Wasserdampf und es bilden sich z. B. Wolken oder Tau. Am
Taupunkt besteht natiirlich auch Gleichheit zwischen dem Mischungsverhélt-
nis 7 und dem Séattigungsmischungsverhéltnis r;. Die relative Feuchte bei der
Temperatur 7" und beim Druck p kann auch wie folgt definiert werden:

bei der Temperatur 7; und dem Druck p)

RF — 1007

. 3.69
rs (bei der Temperatur 7' und dem Druck p) (3.69)

Analog zum Taupunkt definiert man den Reifpunkt (Frostpunkt) T;: Hier
wird die Luft bei konstantem Druck soweit abgekiihlt, bis sie gegeniiber einer
ebenen KEisoberfliche gesittigt ist. Bei weiterer Abkiihlung bildet sich am
Boden Reif. Auch die Definitionen fiir das Sattigungsmischungsverhéltnis
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und die relative Feuchte, die fiir Wasser eingefiihrt wurden, kénnen fiir den
Fall einer Eisoberfliche iibertragen werden. Wenn Mischungsverhiltnis und
relative Feuchte nicht ndher bezeichnet sind, gebraucht man sie immer fiir
die Angabe des Dampfgehalts der Luft in Bezug auf eine Wasseroberfléiche.

Feuchttemperatur: Wenn Regentropfen in ungeséttigte Luft fallen und
dabei verdunsten, erh6ht sich der Dampfdruck. Die zum Verdunsten notige
Verdampfungswirme wird in diesem Fall der Luft entzogen, wodurch Luft-
temperatur und Sattigungsdampfdruck sinken. Hierbei soll der Luftdruck
konstant bleiben. Regnet es lange genug, nihert sich die Luft (besser: Was-
serdampf) allméhlich dem S#ttigungszustand. Ist die Séttigung erreicht, geht
die Temperatur nicht mehr weiter zuriick; die Temperatur der gesittigten
feuchten Luft nennt man Feuchttemperatur T,, (auf englisch: ”wet bulb tem-
perature”).

Vor dem Regen enthilt 1 kg trockene Luft r kg Wasserdampf. Der Was-
serdampfanteil erh6ht sich bis zur Sattigung auf r; kg. Die in der Luft
gespeicherte latente Warmemenge vergrofiert sich dadurch um L(ry — r); L
steht fiir die latente Verdampfungswérme. Gleichzeitig kiihlt sich das Sy-
stem trockene Luft + Wasserdampf von 7" auf 7T, ab und verliert dabei die
fiihlbare Wérmemenge ¢g. Aus dem ersten Hauptsatz in der Form (3.41) folgt
bei konstantem Druck (dp = 0):

Ag=1c)(Ty —T)+rycp(Ty —T) ,

mit ¢, als spezifischer Warmekapazitit des Wasserdampfes und rp als Ge-
samtwassergehalt. Dieser setzt sich aus dem urspriinglichen Wassergehalt r
und dem Wasseranteil r; — r zusammen, der bis zur Séttigung der Luft ver-
dunstet ist. Die Summe ist gleich dem Mischungsverhiltnis der gesittigten
Luft, also rp = r4(T,,). Damit lautet die Gleichung fiir ¢:

—Aq = (cp +140p0) (T —T)) -

Nimmt die fiihlbare Warme um dq ab, erhoht sich die latente Wéarme um
L(rs — 1), es gilt deshalb

(ep +rsep)(T —Ty) = L(rs — 1) . (3.70)

Bei gegebenem r und 7 stellt diese Gleichung nur eine implizite Beziehung
fir Ty dar. Da sich jedoch T und T,, einfach messen lassen, kann aus (3.70)
w bestimmt werden. Vernachlissigt man die relativ kleine Anderung des
Wasserdampfwirmegehalts rgc,, (T — T,,), ergibt sich aus (3.70)
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r=rs— Z(T —Ty) (3.71)
und fiir den Dampfdruck der Luft
c
e =es(Tr) — g—Zp(T —Tr) . (3.72)

Der Quotient c,/cL betrégt ungefihr 0,000662 (mit ¢ = 0,622, bei 20°C
und 50% RF: ¢, = 1012 J kg=" K™'; bei 20°C: L = 2,452 x 10° J kg™'). Die
Einheiten von e, e;(T") und p miissen in (3.72) {ibereinstimmen, kénnen aber
in mbar (hPa) oder Pa angegeben sein.

(3.72) ist die Grundgleichung fiir die psychrometrische Methode der Feuch-
temessung. Ein Psychrometer besteht aus zwei Thermometern, von denen
eines die Lufttemperatur 7" messen soll, wihrend das Quecksilbergefif§ des
anderen mit einem feuchten Strumpf {iberzogen ist und abkiihlt sich infolge
der Verdunstung auf T,,. Haufig werden Schleuderpsychrometer oder Aspira-
tionspsychrometer (mit eingebautem Ventilator) verwendet. Bei der Messung
mit einem nicht beliifteten Psychrometer mufi man den Koeffizienten c,/sL
auf 0,00121 korrigieren, um die Anderung der Verdunstungseigenschaften zu
beriicksichtigen.



Kapitel 4

Luftmassen und Fronten

Eine Gruppe von skandinavischen Meteorologen (u. a. V. und J. Bjerknes, T.
Bergeron) untersuchte Anfang der 20er Jahre das Verhalten von Tiefdruck-
gebieten in Europa. Die Ergebnisse dieser Forschung werden immer noch
im praktischen Wetterdienst verwendet. Damals wurden z. B. die Begriffe
“Luftmasse” und “Front” eingefiihrt, um den Aufbau der Troposphire in
den mittleren und hohen Breiten zu beschreiben. Wie die téglichen Wetter-
beobachtungen zeigen, nimmt die Temperatur vom Aquator zum Pol nicht
gleichméBig ab. Es gibt grofle Gebiete mit nahezu einheitlichen Verhéltnissen
(Luftmassen), die durch schmale Zonen getrennt sind, in denen sich auf ge-
ringe Entfernung die Temperatur stark &ndert (Fronten). Diese Frontalzonen
sind von besonderem Interesse, da sie oft mit ausgedehnten Niederschlags-
gebieten verbunden sind. Untersuchungen fiir Miinchen haben ergeben, dafl
durchschnittlich etwa 50% des gesamten Niederschlags von Kaltfronten ver-
ursacht werden. Die Analyse der Fronten und Luftmassenverteilungen sowie
ihre Darstellung in Karten bildet bis heute die Grundlage fiir eine Wettervor-
hersage. Innerhalb einer Luftmasse variieren Temperatur, Feuchte, Stabilitét
und Staubkonzentration nur gering. In den folgenden Abschnitten soll die
Entstehung dieser Eigenschaften wie auch die Umwandlung der Luftmasse
auf ihrem Transportweg erldutert werden. Temperatur und Feuchte in den
héheren Luftschichten lassen sich am besten in einem thermodynamischen
Diagramm untersuchen. Im Kapitel 5 dieses Kapitels geht es daher um die
Arbeit mit solchen Diagrammen, die im Prinzip eine Weiterentwicklung der
bereits besprochenen pa-Diagramme sind. Zur Interpretation des vertikalen
Temperaturverlaufs werden die thermodynamischen Grundlagen aus Kapitel
3 verwendet.
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Abbildung 4.1: Temperaturverteilung in der 500 hPa-Fliche am 6.2.1952; die
Isothermen sind in Abstidnden von 2 K gezeichnet. Die dicke Linie markiert
die siidliche Begrenzung der Polarluft. (Aus Bradbury und Palmén, 1953).

4.1 Fronten

Zwischen zwei verschiedenen Luftmassen bildet sich eine geneigte Grenzfliche
(Frontfliche), an der sich die schwerere Kaltluft unter die leichtere Warm-
luft schiebt. Die Schnittlinie der Grenzfliche mit der Erde bezeichnet man
als Front; oft wird aber unter einer “Front” auch das ganze System verstan-
den. Im Bereich der Frontfliche herrscht oft ein grofier horizontaler Tem-
peraturgradient, der in Bodennihe bis zu 10 K/100 km betragen kann. In
einer vereinfachten Vorstellung der allgemeinen Zirkulation der Atmosphére
werden die tropische Luft und die Polarluft durch eine einzige Front (“Polar-
front”) getrennt. Die Polarfront umschlieit nach dieser Vorstellung praktisch
die ganze Hemisphire. Zeichnet man beispielsweise die Isothermen in der
500 hPa-Fliche auf der Nordhalbkugel (Abbildung 4.1), wird die Polarfront
durch ein schmales Band mit sehr hohem Temperaturgradienten sichtbar. In
der unteren Troposphére ist der Temperaturgradient an der Front an einigen
Stellen hdufig noch stérker ausgeprigt. Dazwischen liegen wiederum groflere
Gebiete, in denen die Polarfront fehlt.
Hierfiir gibt es zwei Griinde:
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1. Im Bereich von Tiefdruck- und Hochdruckgebieten der mittleren Brei-
ten entstehen Luftmassen, deren Temperaturen zwischen denen von
tropischer und polarer Luft liegen. Die Polarfront wird dadurch in
mehrere Teile aufgespalten.

2. Kontinente konnen weniger Wiarme speichern als Ozeane. Wo kalte
kontinentale Luftmassen auf warme maritime Luftmassen treffen (an
den Ostkiisten von Nordamerika und Asien), ist deshalb der Tempera-
turgegensatz in der Atmosphére besonders hoch.

Die Bildung und Verlagerung von Fronten wird in einem eignen Kapitel
spiter noch ausfiihrlicher erldutert. Zunéchst soll das Augenmerk auf die
Gebiete zwischen den Fronten, die Luftmassen, gerichtet sein.

4.2 Entstehung von Luftmassen

Die Luft erhilt bestimmte spezifische Eigenschaften, wenn {iber mehrere Ta-
ge die gleichen physikalischen Einfliisse (z. B. Strahlung, turbulenter und
konvektiver Austausch, Verdunstung vom jeweiligen Untergrund her) auf sie
einwirken. Urspriinglich unterschied man nur zwei Luftmassen, die Polarluft
(P) und die Tropikluft (T), die durch die Polarfront getrennt sind. Ein Nord-
Siid-Querschnitt der mittleren Luftbewegungen in der Atmosphére (Abbil-
dung 4.2) zeigt aber, daf§ diese Einteilung noch ergénzt werden muf. Reine
Tropikluft kann nur sehr selten bis in mittlere Breiten vorstoflen, da der sub-
tropische Hochdruckgiirtel ihre Ausbreitung nach Norden verhindert. Auch
stammt die Polarluft oft nicht direkt aus den Polargebieten (arktische Polar-
luft), sondern hiufig aus Gronland oder Skandinavien. Die Polarfront trennt
also meist subtropische von subpolarer Luft. In mittleren Breiten werden
durch die rasche Verlagerung von Hochdruck- und Tiefdruckgebieten mit
standiger Anderung von Windgeschwindigkeit und Windrichtung die Luft-
massen vermischt und umgewandelt (geméBigte Luft). Es lassen sich somit
5 Hauptluftmassen unterscheiden:

1. arktische Polarluft (P),
2. Subpolarluft (Py),

3. gemifBigte Luft (X),

4. subtropische Luft (T),

5. Tropikluft (T).
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Abbildung 4.2: Schema der Hauptluftmassen und Frontalzonen sowie der
vorherrschenden Luftbewegungen auf der Nordhalbkugel im Winter (PJ
Polarfront-Jetstream, SJ Subtropen-Jetstream). Die Fronten sind je nach
Zeit und Ort unterschiedlich stark ausgeprigt.

Die Verteilung dieser Hauptluftmassen auf der Nordhalbkugel zeigt Ab-
bildung 4.3.

Eine ldngere Verweildauer der Luft in einem bestimmten Gebiet ( Entste-
hungsgebiet oder Quellgebiet einer Luftmasse) setzt geringe horizontale und
vertikale Luftbewegung voraus. Diese Bedingung ist in ausgedehnten, nahezu
ortsfesten Hochdruckgebieten (z. B. Subtropenhoch iiber den Azoren, Kélte-
hoch iiber Sibirien) und in sich auflésenden, windschwachen Tiefdruckzonen
erfiillt.

Auf Grund der atmosphérischen Zirkulation stromen die Luftmassen von
ihren Enstehungsgebieten auch in andere Regionen (z. B. Polarluft {iber war-
mes Meerwasser). Bei weitem Transportweg fiihren die neuen Untergrund-
und Strahlungsbedingungen zu einer Umwandlung ( Transformation). Diese
Verédnderungen haben dann groflen Einflul auf die Wetterverhiltnisse in der

Luftmasse.
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Subtropische

Abbildung 4.3: Luftmassenverteilung auf der Nordhalbkugel a) im Winter,
b) im Sommer; Luft- und Wassertemperaturen in °C. (Aus Malberg 1985)

4.3 Transformation durch thermodynamische
Einfliisse

Uber dem Festland kommt es im Sommer durch die starke Einstrahlung
zu einer Aufheizung der Luftmassen vom Untergrund her - verbunden mit
Durchmischung und Abnahme der relativen Feuchte (Abbildung 4.4a). Im
Winter dagegen bewirkt die im Tagesgang dominierende Ausstrahlung ei-
ne allméahliche Abkiihlung der bodennahen Luftschichten mit Stabilisierung
und Zunahme der relativen Feuchte (Abbildung 4.4c). Die stabile Schicht
in Bodennéhe, in der sich hidufig Nebel und Hochnebel bilden, wird erst bei
auffrischendem Wind wieder beseitigt.

Stromt eine Kaltluftmasse iiber warmen Untergrund (warmer Ozean, auf-
geheizte Landoberfliche), ist damit eine Labilisierung verkniipft, die den Ver-
tikalaustausch verstérkt (Abbildung 4.4b). Wie grof die Labilisierung von
Polarluft sein kann, wird beim “Aprilwetter” deutlich, wenn frische Kaltluft
vom relativ kiihlen Atlantik auf das bereits erwidrmte mitteleuropéische Fest-
land iibertritt. Hochreichende Quellwolken, gute Sichtweite und boiger Wind
sind charakteristisch fiir labilisierte Kaltluft.

Die Abkiihlung vom Untergrund her (kalter Ozean, winterliches Fest-
land) fiihrt zu einer Stabilisierung, die den Vertikalaustausch hemmt (Ab-
bildung 4.4d). Stabilisierte Warmluft iiber kaltem Untergrund ist an ausge-
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Abbildung 4.4: Umwandlung von Luftmassen.

dehnten, tiefliegenden Schichtwolken- und Nebelfeldern zu erkennen. Weitere
Kennzeichen sind geringe Sichtweiten (Dunst) und schwache oder gleichmé&fi-
ge Winde.

Bei sonst gleichen Bedingungen wird die Erwidrmung einer Kaltluftmasse
iber warmem Untergrund (hoher Vertikalaustausch) stirker sein und eine
vertikal méchtigere Schicht erfassen als die Abkiihlung einer Warmluftmasse
iiber kaltem Untergrund (geringer Vertikalaustausch).

Bei diesen Vorgéngen dndert sich nicht nur die Temperatur sondern auch
der Wasserdampfgehalt, besonders wenn die Luft iiber das Meer stromt. In
der urspriinglich sehr trockenen Polarluft erfolgt auf diese Weise eine Feuch-
teanreicherung (Abbildung 4.4e). Andererseits wird feuchte Meeresluft iiber
den Kontinenten durch Ausregnen und geringeren Wasserdampfnachschub
trockener (Abbildung 4.4f); die Niederschlagsneigung nimmt ab. Eine Luft-
masse aus einem bestimmten Quellgebiet hat also nach einem weiten Weg
iiber Wasser ganz andere Eigenschaften als nach der Uberstromung einer
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Landmasse. Man unterscheidet deshalb bei den 5 Hauptluftmassen mariti-
me (m) und kontinentale (c) Prigung. Der starke vertikale Austausch in
Kaltluft iiber wérmerem Wasser fiihrt dazu, dafl der Wasserdampfgehalt bis
in groe Hohen zunimmt (Bildung von Schauerwolken). In Warmluft iiber
kilterem Wasser reichert sich dagegen die Feuchte nur in den untersten Luft-
schichten an (Bildung von Nebelfeldern).

4.4 Luftmassentransformation durch
dynamische Einfliisse
Die Erscheinungsform einer Luftmasse ist sehr unterschiedlich, je nachdem,

ob sie grofriumig gehoben wird (Abbildung 4.5b) oder unter dem Einflufl
einer Absinkbewegung (Abbildung 4.5a) steht.

a) Absinken
(i) WARM . (m)
KALT >
KATA - WARM- FOHN
FRONT
b) Hebung
(i} Im)
WARH
KALT /\
ANA - WARM- ’ NGEN
N ONT ERZwWU

Abbildung 4.5: Verschiedene Absink- oder Hebungsursachen in der Atmo-
sphére (i) Druckgebilde, (ii) Fronten, (iii) Orographie.

Hebung fiihrt zu einer adiabatischen Abkiihlung, verbunden mit einer
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Zunahme der relativen Feuchte (evtl. Wolkenbildung und Niederschlégen).
Absinken fiihrt zu einer adiabatischen Erwidrmung mit Feuchteriickgang und
Wolkenauflosung. Die Vertikalbewegungen kénnen an einer Luftmassen-
grenzfliche (Abbildung 4.5ii), einem orographischen Hindernis (Abbildung 4.5iii)
oder in Hochdruck- bzw. Tiefdruckgebieten (Abbildung 4.51) erzwungen wer-
den. Das vertikale Schrumpfen der Luftmasse im Hochdruckgebiet bewirkt
eine Stabilisierung, so dafl konvektive Umlagerungen verhindert werden. Im
Sommerhoch entsteht iiber der durchmischten Schicht in 1 - 2 km Hohe eine
kriiftige Inversion mit markantem Feuchteriickgang oberhalb davon (vgl. Ab-
schnitt 3.14, Abbildung 3.12). Im Winter befindet sich die trockene Luft {iber
der stabilen Schicht in Bodennihe (gute Fernsicht auf den Bergen). Hebung
im Bereich eines Tiefdruckgebietes fiihrt zu einem vertikalen Strecken der
Luftmasse. Dies ist gleichbedeutend mit einer Labilisierung der Schichtung
hinsichtlich konvektiver Umlagerungen.

4.5 Ubersicht iiber die Luftmassen Europas

Grundsétzlich 148t sich sagen, dafl eine Luftmasse Mitteleuropa um so ur-
spriinglicher erreicht, je direkter ihr Weg vom Quellgebiet zu uns ist und um
so rascher sie sich verlagert. So fiithrt Polarluft zu einem starken Kilteein-
bruch, wenn sie vom Polargebiet iiber verschneite Landflichen rasch nach
Mitteleuropa vordringt, wihrend gronldndische (Sub-)Polarluft durch ihren
weiten Weg iiber den Atlantik wesentlich wirmer und feuchter in Mitteleu-
ropa ankommt (siehe Tabelle 4.1).
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Tabelle 4.1: Klassifizierung der verschiedensten Luftmassen in Europa
Abkiirzung Bezeichnung Ursprungsgebiet
cP Arktische kontinental Nordsibirien
mP Polarluft maritim Polare Arktis

Zone
cPy Subpolarluft | kontinental Russland
mP; maritim Gronland
cX Gemadssigte | kontinental Gemaissigte | Mitteleuropa
mX Luft maritim Zone Nordostatlantik
cT Subtropische | kontintental Naher Osten
mT Luft maritim Tropische Azorenraum
Zone
T Tropikluft kontinental Sahara
mT maritim Afrika
Abkiirzung Weg Eigenschaft
cP Russland extrem kalt
mP Nordmeer (6stlich Island) sehr kalt, feucht
cP; Osteuropa kalt, trocken
mP; Gronlandmeere (westlich Island) | kalt, feucht
cX — —
mX England feucht, mild
cT Stidosteuropa trocken
mT Westeuropa feucht, warm
cT Italien trocken, heif}
mT Mittelmeer schwiil




Kapitel 5

Thermodynamische Diagramme

Mit thermodynamischen (aerologischen) Diagrammen lassen sich Zustandsénde-
rungen von Luftpaketen bei Vertikalbewegungen graphisch untersuchen. Hier-
bei trigt man die Radiosondenmessungen (Druck, Temperatur, Feuchte) in
diese Diagramme ein, um die gemessenen Kurven mit dem Verlauf der Iso-
baren, Isothermen, Isolinien des Séittigungsmischungsverhéltnisses sowie der
Trocken- und Feuchtadiabaten zu vergleichen. Dadurch kann man ohne auf-
wendige Rechenarbeit die Stabilitdt der atmosphérischen Schichtung beur-
teilen und Aussagen iiber Thermik, Quellwolkenbildung, Schauer- und Ge-
witterwahrscheinlichkeit machen.

In Kapitel 3 wurde bereits das pa-Diagramm vorgestellt. Jeder Zustand
eines trockenen Luftpakets 148t sich durch einen Punkt (siche Abschnitt 3.9),
jedes feuchte Luftpaket mit zwei Punkten (Temperatur und Feuchtegrifie) in
diesem Diagramm angeben. Bei einer Zustandsénderung von trockener Luft
(z. B. isotherm oder adiabatisch) ergibt sich ein charakteristischer Kurven-
verlauf. Zu jedem Wertepaar von p und o kann man die Temperatur, die
potentielle Temperatur und das Séttigungsmischungsverhiltnis ablesen, da
das Diagramm die Kurvenscharen der Isothermen T = T(p,a) = pa/R,
Adiabaten ¢ = 0(p,a) = (pa/R)(p«/p)* und Isolinien des Séttigungsmi-
schungsverhéltnisses r(T, o) = ces(T)/p = ces(pa/ R) /p enthiilt.

Durchlduft das Luftvolumen einen Kreisprozefs, d. h. nach mehreren Zu-
standsénderungen soll wieder der Anfangszustand erreicht werden, ergibt sich
eine geschlossene Kurve. Eine vorteilhafte Eigenschaft von pa-Diagrammen
ist, daf} die von der Kurve eingeschlossene Fliache der verrichteten Arbeit
proportional ist.

Da p und T leichter mefibar als p und « sind, transformiert man fiir me-
teorologische Anwendungen die Koordinaten des pa-Diagramms auf geeig-
nete Weise. Ein thermodynamisches Diagramm ist also ein transformiertes
pa-Diagramm. Die neuen Koordinaten wéhlt man unter folgenden Gesichts-
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punkten aus:

e Die von der Kurve eines Kreisprozesses eingeschlossene Fliche soll wie
im pa-Diagramm der dabei verrichteten Arbeit proportional sein.

e Die wichtigsten Linien (Isobaren, Isothermen, Trockenadiabaten) sollen
moglichst geradlinig verlaufen.

e Der Winkel zwischen Isothermen und Trockenadiabaten soll mé6glichst
groB} (90°) sein.

-p . A

2}

tw
o

Abbildung 5.1: Flichentreue Koordinatentransformation von (—p, ) zu
(4, B)

Die Forderung, dafl auch nach der Transformation von den Koordinaten

(—p, @) auf die Koordinaten A, B die von einer Kurve eingeschlossene Fliche
gleich grof} ist (Abbildung 5.1), lautet in mathematischer Schreibweise:

—}{pda:fAdB

f(pda—i— AdB) =0.

oder

Aus dieser Gleichung folgt, dal pda+ AdB ein vollsténdiges Differential sein

muf, d.h.
0A ap
94N _(op\ 1
(aa>3 (aB>a G1)

Nach der Wahl der Koordinate B, wird durch (5.1) die Koordinate A so
festgelegt, dafl die Transformation flichentreu ist. Fiir die Koordinatenwahl
gibt es mehrere Moglichkeiten:
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I. Emagramm: B =T Das Emagramm ermdéglicht die Bestimmung des
Energiebetrages pro Masseneinheit und somit quantitative Vorstellungen von
der Stabilitéit bzw. Labilitit der Atmosphére. Aus Gleichung (5.1) folgt mit

B =T, pa = RT:
94\ _(op) _ R
o), \O0T), o

Integration ergibt: A = Rlna + F(T). Mit Ina = InR + InT — Inp erhélt
man

A=-Rlnp+ RInR+ RInT + F(T)
Wiihle F(T) so, daB dieser Ausdruck Null wird.

Die Koordinatenachsen des Emagramms sind also
A= —Rinp, B=T.

Die Gleichung der Trockenadiabaten in diesem Diagramm la8t sich fol-

gendermaflen ableiten:
" R
ren(2) o
y2 Cp

InT —Inf =klnp — klnp,

C
—Inp = —2InT t.
np Ia nli —+ cons

In diese Gleichung setzt man die Koordinaten A, B des Emagramms ein:

A = —cplnB + const.

Die Trockenadiabaten sind im Emagramm (sieche Abbildung 5.2) loga-
rithmische Kurven; fiir die in der Atmosphére vorkommenden Werte A und
B verlaufen die Trockenadiabaten (genauso wie die Séttigungsmischungs-
verhéltnislinien) jedoch fast gerade. Stérker gekriimmt sind dagegen die
Feuchtadiabaten. (Die Bedeutung der Feuchtadiabaten wird im néchsten
Abschnitt erldutert.)
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Abbildung 5.2: Emagramm mit Feucht- und Trockenadiabaten, Isothermen,
Isobaren und Linien mit konstantem Sattigungsmischungsverhéltnis.

II. Tephigramm: B = T Das Emagramm ist zwar eine flichentreue
Transformation des pa-Diagramms, hat aber den Nachteil, dafl der Win-
kel zwischen den Isothermen und Trockendiabaten nur 45° betrégt, wodurch
sich kleine Fléchen bei Energieberechnungen ergeben. Dieses Problem 16st
das von Sir Napier Shaw entwickelte Tephigramm. Zuné&chst wihlt man wie
beim Emagramm B =T, A = Rlna+ F(T). Hier wird Rina jedoch auf eine
andere Weise umgeformt:

r
0

Q-

1
Inae = —=(Inf — InT) + InT + InR — Inp,
K

RT\"
pacv

Rina = cplnf + G(T).

Die Koordinate A 1483t sich demnach auch so schreiben als:
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A=c¢lnl+ F(T)+G(T)
—_——
Wihle F(T) = G(T).

Die Koordinaten des Tephigramms sind also:
B =T, A= cynb.

Fiir ¢,lnf wird manchmal die Bezeichnung ¢ verwendet, daher der Name
“T,  — Gramm”.

Die Gleichung fiir die Isobare p = const. lautet Inf = InT" + const. oder
A = ¢ylnB + const. Die logarithmische Abhéngigkeit &uflert sich in einer
(im meteorologisch interessanten Bereich relativ schwachen) Kriimmung der
Isobaren. Zu beachten ist, dafl im Tephigramm der Winkel zwischen Iso-
thermen und Adiabaten genau 90° betrigt (Abbildung 5.3). Anderungen im
vertikalen Temperaturverlauf (z. B. Temperaturzunahme an einer Inversion)
kann man deshalb besonders deutlich erkennen.

/ Adi.n.bu.‘tt’.

s
p / AL / !soﬁhu‘-’r?-;e
/

L isobore

Abbildung 5.3: Tephigramm mit Adiabaten, Isothermen und Isobaren.

Die Radiosondenmessungen werden meist in Tephigramme eingetragen,
die um 45° im Uhrzeigersinn gedreht sind (Abbildung 5.4). Die leicht ge-
kriimmten Isobaren verlaufen dann annihernd waagrecht.

IT1. Skew T, log p-Diagramm (Schiefes 7', log p-Diagramm: B =
-Rlnp) In diesem von Herlofson 1947 eingefiihrten Diagramm ist der Schnitt-
winkel zwischen Adiabaten und Isothermen fast so grof3 wie im Tephigramm.
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Abbildung 5.4: Um 45° gedrehtes Tephigramm mit Feucht- und Trockena-
diabaten, Isothermen, Isobaren und Linien mit konstanten Sattigungsmi-
schungsverhéltnis.

Da auflerdem die Isobaren horizontale Geraden sind, zdhlt das Skew 7', log
p-Diagramm zu den gebréuchlichsten thermodynamischen Diagrammen. Als
Koordinate B wihlt man —RIlnp (entspricht A im Emagramm). Aus Glei-

chung (5.1) folgt:
04N _ 1 (9 _ p
Oa lnp_ R\dmp/), R

Bei der Integration iiber o« ergibt sich als Integrationskonstante eine frei
wihlbare Funktion F'(Inp):

A= —% + F(inp) = —T + F(Inp).

Als Funktion F' wird —x In p genommen, wobei . eine Konstante ist. Weil
nur die Grofe, nicht aber das Vorzeichen der Fliche § AdB interessiert, kann
man statt —7 — plnp auch T + pInp als Koordinate A wihlen. Im Skew T,
log p-Diagramm gilt also fiir B (= Ordinate) und A (= Abszisse):

B=—RIlnp,A=T+ plnp.

Die Gleichung fiir die Isothermen lautet

_ _ K
A = const. + plnp = const. — EB

oder

R
B = —— A + const.,
1
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Abbildung 5.5: Skew T, log p-Diagramm mit Feucht- und Trockenadiaba-
ten, Isothermen, Isobaren und Linien mit konstantem Sattigungsmischungs-
verhéltnis.

d. h. die Isothermen sind schrége (engl.: skew) Geraden (siehe Abbildung 5.5).
Die Konstante wihlt man so, dafl der Winkel zwischen Isothermen und Adia-
baten moglichst grof (90°) wird. Die Gleichung fiir die Trockenadiabaten 148t
sich folgendermaflen ableiten:

R B
InNT = — Inp + const. = —— + const.
Cp Cp
oder

B
In(A+ ﬁB) = —— + const.
R Cp

Daraus folgt (C sei eine weitere Konstante):
H —B/c
A+=B=C v,
7 e

Die Adiabaten sind demnach konkav gekriimmt. Insgesamt &hnelt das
Skew T, log p-Diagramm dem um 45° gedrehten Tephigramm.

IV. Stiive-Diagramm: Ordinate p*, Abszisse T (nicht flichentreu)

Das Stiive-Diagramm wird teilweise beim Deutschen Wetterdienst ver-
wendet. Es ist wegen der p®-Ordinate auch fiir hochreichende Radioson-
denmessungen handlich, hat aber den Nachteil, dafl mit seiner Hilfe ther-
modynamische Arbeitsleistungen nicht bestimmt werden kénnen. Isobaren,
Isothermen und Trockenadiabaten sind im Stiive-Diagramm Geraden (s. Ab-
bildung 5.6). Die Trockenadiabaten treffen sich im Punkt 7" = 0, p® = 0,
d.h. sie konvergieren in dem in der Meteorologie verwendeten Ausschnitt des
Diagramms nach links oben.
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Abbildung 5.6: Stiive-Diagramm.

5.1 Feuchtadiabaten

Nun geht es um die Auswirkung der Kondensation von Wasserdampf auf die
Vertikalbewegung von feuchter Luft (= trockene Luft + Wasserdampf). Wird
ein Paket mit feuchter Luft adiabatisch gehoben, d.h. ohne Warmezufuhr von
auflen und ohne Mischung mit der Umgebungsluft, bleibt das Wasserdampf-
mischungsverhiltnis konstant. Solange noch keine Séttigung erreicht ist, also
(r < ry) fiir jedes Wertepaar (virtuelle Temperatur, Druck) gilt, wird keine
Kondensationswirme freigesetzt. Das bedeutet, dafl bei der Vertikalbewe-
gung von feuchter, ungesdttigter Luft r, bleibt konstant) die adiabatische
Temperaturinderung so grof} ist wie die eines trockenen Luftpakets, ndmlich
1 K pro 100 m.

Die Temperaturabnahme bei der Hebung hat gleichzeitig eine Erhéhung
der relativen Feuchte zur Folge, da r; immer kleiner wird, (wihrend r kon-
stant bleibt). In einer bestimmten Hohe erreicht dann die relative Feuchte
100%, d.h. das Luftpaket ist beziiglich des Wasserdampfes geséttigt (r = ;).
Diese Hohe bezeichnet man als Hebungskondensationsniveau (HKN). Bei
weiterer Hebung kondensiert der iiberschiissige Wasserdampf an Konden-
sationskerne und es bilden sich Wolkentropfchen. Dabei wird Kondensati-
onswarme frei und die Luft im Paket erwérmt. Daher ist die feuchtadiabati-
sche Temperaturabnahme (Temperaturabnahme in geséttigter Luft) kleiner
als die trockenadiabatische.

Bei der Berechnung der feuchtadiabatischen Temperaturabnahme ver-
nachlissigt man die (kleine) Wirmemenge, die vom Fliissigwasser aufge-
nommen wird (pseudoadiabatischer Prozefs). Es wird angenommen, daf}
der iiberschiissige Wasserdampf sofort als Regen ausfiillt, die freiwerdende
Wiérme aber im Luftpaket verbleibt. Ein derartiger pseudoadiabatischer
Prozef} ist irreversibel. Bleibt dagegen das gesamte kondensierte Wasser
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p-dp, T-dT
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Abbildung 5.7: Anderung der Gr”8en p, T und r,(p, T) bei Vertikalbewegun-
gen.

im Luftpaket, handelt es sich um einen reversiblen Proze. Bei den in
der Natur vorkommenden Hebungsvorgéngen beobachtet man meistens eine
Mischung zwischen diesen beiden Extremen. Wenn Kondensation eintritt,
verringert sich der Wasserdampfanteil im Luftpaket, das Wasserdampfmi-
schungsverhéltnis w (in geséttigter Luft r = r,) ist deshalb nicht mehr kon-
stant (Abbildung 5.7). Die Abnahme von r; auf ry — dry; mufl gleich der
Menge des kondensierten Wassers sein. Dabei wird einem kg trockener Luft
die Wirmemenge dqg = —Ldrs zugefithrt (mit L als latenter Wirme des
Wasserdampfes). Aus dem 1. Hauptsatz der Thermodynamik in der Form
(3.41).

dq = c,dT — adp

folgt also hier

RT
—Ldrg = ¢,dT" — —dp.
p

Diese Gleichung 148t sich umformen zu
dT _ RT ( dr, | -
—=—|L—+c .
dp P dTl’ P
5.2 kann numerisch integriert werden, da die Werte der Funktion

rs(p, T) =~ ees(T)/p

(5.2)
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bekannt sind. Die Kurven, die die Abhéngigkeit der Temperatur vom Druck
bei der feuchtadiabatischen Vertikalbewegung eines Luftpakets wiedergeben,
nennt man Feuchtadiabaten. Jedes thermodynamische Diagramm enthélt ne-
ben den Isobaren, Isothermen, Linien mit konstanten Sittigungsmischungs-
verhéltnis und Trockenadiabaten auch die Feuchtadiabaten. Die Feuchta-
diabaten ndhern sich in grofler Hohe (geringer Druck, tiefe Temperaturen)
asymptotisch den Trockenadiabaten, da bei der Hebung von kalter, was-
serdampfarmer Luft mit niedrigem 74(p,T) auch Ldrs klein ist, d.h. dem
Luftpaket wird nur wenig latente Wérme zugefiihrt. Die feuchtadiabatische
Temperaturabnahme betrigt in sehr warmer Luft 0,4 K pro 100 m, in der
unteren Troposphére in mittleren Breiten 0,6 K pro 100 m und n&hert sich
bei sehr tiefen Temperaturen 1 K pro 100 m.

Die Feuchtadiabaten werden in thermodynamischen Diagrammen meist
mit der pseudopotentiellen Temperatur 0., gekennzeichnet. Die pseudopoten-
tielle Temperatur 6,; nimmt eine gesittigte Luftmenge an, wenn sie vom Kon-
densationsniveau solange feuchtadiabatisch aufsteigt, bis der gesamte Was-
serdampf kondensiert und ausgefallen ist, und dann trockenadiabatisch auf
einen Druck von 1000 hPa absinkt (Abbildung 5.8).

esttigtes
Eu.f-‘\:f.\ alket
T=-3C
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\/

0o
B=5% / Sezoe | Ot
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Abbildung 5.8: Pseudopotentielle und feuchtpotentielle Temperatur im Te-
phigramm.

Manchmal gibt man zu den Feuchtadiabaten auch die zugehérige feucht-
potentielle Temperatur 6, an. Diese Temperatur herrscht in geséittigter Luft,
wenn sie feuchtadiabatisch auf das Druckniveau von 1000 hPa gebracht wird.
(Abbildung 5.8).

Die pseudopotentielle Temperatur wird hiufig zur Bestimmung der Luft-
massen im Druckniveau p = 850 hPa verwendet. Innerhalb einer Luftmasse
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variiert oft der Feuchtegehalt und damit die Differenz zwischen der Lufttem-
peratur 7" und dem Taupunkt T, (Taupunktdifferenz T — Ty). Charakteri-
stisch fiir eine Luftmasse ist also weniger ihre (Trocken-) Temperatur, sondern
eher ihr Energiegehalt (der sich aus innerer Energie und latenter Wérme zu-
sammensetzt). Die Werte (' = T, = —3° C), (T' = 0°C, T, = —8°C),
(T = 2°C, T, = —14°C) fiihren alle zur gleichen pseudopotentiellen Tem-
peratur von 20°C (Abbildung 5.9). Auf einer 6 ,-Karte kann man Gebiete
mit einheitlichen pseudopotentiellen Temperaturen (Luftmassen) und Gebie-
te mit grofem 0,,-Gradienten (Luftmassengrenzen) unterscheiden. Zur Be-
stimmung der pseudopotentiellen Temperatur von ungeséttigter Luft werden
T und Ty z. B. in ein Tephigramm eingetragen. Die zum Taupunkt gehoren-
de Sattigungsmischungsverhiltnislinie (= Wasserdampfgehalt des Luftpa-
kets) verfolgt man dann bis zum Schnittpunkt mit der durch 7" verlaufenden
Trockenadiabaten. In der Hohe des Schnittpunktes ist das Lufpaket geséttigt.
f.s 1Bt sich dann an der Feuchtadiabaten ablesen (Abbildung 5.9).

S
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/
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Abbildung 5.9: Bestimmung der pseudopotentiellen Temperatur im Tephi-
gramm.

5.2 Latente Labilitat

Da die trockenadiabatische Temperaturabnahme grofler ist als die feuchtab-
diabatische, kann es vorkommen, dafl die Temperaturabnahme in der Atmo-
sphire zwischen diesen beiden Werten liegt, d.h. die Schichtung ist gleich-
zeitig trockenstabil und feuchtlabil. Mit anderen Worten, die Schichtung
ist stabil, solange bei der Hebung des Luftpakets keine Kondenstaion ein-
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tritt. Kondensiert aber der Wasserdampf im aufsteigenden Luftpaket, wird
dabei latente Wéarme frei, das Luftpaket wird wérmer als seine Umgebung
und setzt daher seine Vertikalbewegung beschleunigt fort. Diese Art der
Schichtung nennt man bedingte oder latente Labilitit. Wenn von labiler
Schichtung gesprochen wird, meint man fast immer diesen Schichtungstyp,
da eine trockenlabile Schichtung in der freien Atmosphére praktisch nicht
vorkommt.

Die latente Labilitit wirkt sich erst aus, wenn ein Luftpaket aus irgend-
einem Grund, z. B. an Hindernissen, bis zum Kondensationsniveau gehoben
wird. Erzwungene Hebung tritt auch an der Vorderseite einer Kalt- oder
Seewindfront ein, wo sich kalte Luft unter warme schiebt. Durch die Sonne
stark aufgeheizte Luftpakete haben ebenfalls oft geniigend Auftriebskraft das
Kondensationsniveau zu erreichen. Mit Hilfe eines thermodynamischen Dia-
gramms kann man beurteilen, bis in welche Hohe das Luftpaket seine Ver-
tikalbewegung fortsetzen wird. Ob nur kleine Quellwolken entstehen oder
diese sich in eine Schauerwolke weiterentwickeln, hingt von der vertikalen
Michtigkeit der feuchtlabilen Schicht ab.

5.3 Anwendung der thermodynamischen
Diagramme

Die Radiosondenmessungen (Druck, Temperatur, Feuchte) werden in ther-
modynamische Diagramme eingetragen, um Aussagen iiber Stabilitit bzw.
Labilitdt der atmosphérischen Schichtung machen zu kénnen. In einem ther-
modynamischen Diagramm 148t sich feststellen, ob ein Luftpaket, wenn es
durch irgendeinen atmosphérischen Vorgang gehoben wird, in der neuen
Hohe wirmer oder kilter als die umgebende Luft ist. Eine hohere Tempe-
ratur (geringere Dichte) im Luftpaket hat eine Auftriebskraft nach oben zur
Folge, d. h. das Luftpaket setzt seine Vertikalbewegung beschleunigt fort. Ist
dagegen die Temperatur im Luftpaket nach der Hebung niedriger (die Dichte
also grofer) als in der Umgebung, wirken riicktreibende Kréfte in Richtung
der Ausgangsposition. Genaugenommen miiffite man bei diesen Betrachtun-
gen statt der Temperatur die virtuelle Temperatur verwenden. Der durch die
Vernachlédssigung des virtuellen Temperaturzuschlages T, — T" = 0,61r x T'
(siehe Seite 67) entstehende Fehler ist jedoch kleiner als die Mefigenauigkeit
der Radiosonden.

Die atmosphérische Schichtung in der Umgebung eines gehobenen Luft-
pakets ist

e stabil, wenn auf das Luftpaket riicktreibende Krifte wirken;
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e [abil, wenn das Luftpaket die Vertikalbewegung aus eigenem Antrieb
fortsetzt;

e indifferent (neutral), wenn die Dichte im Luftpaket gleich der Dichte
der Umgebungsluft ist.

(Inversion)
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Abbildung 5.10: Hohenabh#ngige Stabiltatsbetrachtung fiir verschiedene ver-
tikale Temperaturgradienten.

Wird feuchte Luft grofiriumig gehoben, kiihlt sie iiber dem Kondensati-
onsniveau gemifl Gleichung (5.2) langsamer ab als bei trockenadiabatischer
Hebung. Die atmosphérische Schichtung kann deshalb beziiglich der Verti-
kalbewegung eines trockenen Luftpakets stabil geschichtet sein, sobald aber
Kondensation einsetzt, erfihrt das vertikal bewegte Luftpaket Auftrieb (frei-
werdende Kondensationswirme im Luftpaket setzt die Dichte herab (siehe
Abbildung 5.10)).

Verschiedene Vorgénge bei der Untersuchung der Vertikalbewegung mit
Hilfe der sogenannten “Paketmethode” wurden bisher nicht beriicksichtigt:

e Der Vertikalbewegung wirken Reibungskrifte entgegen.

e Die Hebung des Luftpakets wird in seiner Umgebung durch absinkende
Luftstromungen kompensiert.

e Durch Mischung mit der Umgebungsluft dndert sich der Wasserdampf-
gehalt und die Temperatur im Luftpaket.
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e Die Auftriebskraft wird durch das Gewicht des kondensierten Wassers
verringert.

Schwerwiegender als diese Vernachléssigungen wirkt sich jedoch bei der
Anwendung der “Paketmethode” fiir die Wettervorhersage die Tatsache aus,
da Radiosondenmessungen nur zweimal pro Tag durchgefiihrt werden und
deshalb die augenblickliche atmosphérische Schichtung nicht genau bekannt
ist. Wie man dennoch aus dem vertikalen Temperatur- und Taupunktverlauf
Riickschliisse auf Wolkenuntergrenze oder (konvektive) Wolkenentwicklung
ziehen kann, soll im folgenden erldutert werden.

Hebungskondensationsniveau: Die Hohe, in der bei erzwungener He-
bung der Luft (z. B. Uberstromen eines Berges, Aufgleiten von warmer Luft
auf kalte Luft) Kondensation eintritt, bezeichnet man als Hebungskondensa-
tionsniveau (HKN). Es 148t sich in einem thermodynamischen Diagramm aus
der gemessenen Temperatur- und Taupunktkurve folgendermafien bestimmen
(Abbildung 5.11):

1. Die Linie des durch die Taupunkttemperatur 7,; bestimmten Mischungs-
verhéltnisses (evtl. Interpolation zwischen 2 Linien nétig) und

2. die zur Temperatur 1" gehorende Trockenadiabate verfolgt man bis zu
ihrem Schnittpunkt.

3. Das HKN liegt in der Hohe des Schnittpunktes.

N W 7\”' /

&00hfa 7
» T&_Aé% \ S Mischungsverhsibais linie
900k Pa.- ,’ ’ffrf} ‘
7 HKN
'la)\/ i‘r .
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Abbildung 5.11: Bestimmung des Hebungskondensationsniveaus (HKN).

Wird die Luft bei einer atmosphérischen Schichtung wie in Abbildung 5.11
an einem Hindernis von 1000 hPa auf 930 hPa (etwa 800 m Hohenunterschied)
gehoben, bilden sich in dieser Hohe Wolken.
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Die Hohe des HKN héngt vom Ausgangsniveau des gehobenen Luftpakets
ab. Die geringste der moglichen Hohen des HKN bestimmt die Wolkenun-
tergrenze bei erzwungener Hebung. Haufig erreicht aufsteigende bodennahe
Luft, die einen hohen Feuchtegehalt und eine niedrige potentielle Temperatur
hat, zuerst das HKN. Beim Aufgleiten von verschiedenen Luftmassen kann
es jedoch vorkommen, dafl die Hebungsvorgéinge die stabil geschichtete Luft
in Bodennédhe nicht erfassen. Dann mufl man das HKN aus Temperatur und
Taupunkt der betreffenden héheren Luftschicht ermitteln.

Konvektionskondensationsniveau und Auslésetemperatur: Die Erd-
oberfliche wird bei Sonnenstrahlung erwirmt und dadurch auch die auflie-
gende Luft. Die entstehende thermische Konvektion bewirkt eine von der Bo-
denoberfliche ausgehende Durchmischung, die im Tagesverlauf immer héhere
Luftschichten erfafit. Im sog. “Konvektionsraum” ist die Luft dann trockena-
diabatisch geschichtet und die morgendliche Bodeninversion aufgelost. Ha-
ben die im Konvektionsraum aufsteigenden Warmluftpakete relativ hohen
Wasserdampfgehalt, fiihrt die trockenadiabatische Temperaturabnahme bei
der Vertikalbewegung in einem bestimmten Niveau, dem Konvektionskonden-
sationsniveau (KKN), zur Siattigung. In dieser Hohe liegt die Untergrenze
der sich bildenden Quellwolken.

Bei sonnenreichen Wetterlagen im Sommerhalbjahr steht man vor der
Aufgabe, aus einem in der Nacht gemessenen Radiosondenaufstieg (“Temp”)
den Tagesgang der Konvektionsbewolkung vorherzusagen (z. B. Segelflug-
wetterprognosen). Die Hohe des KKN I&8t sich einem thermodynamischen
Diagramm auf folgende Weise ermitteln:

1. Die Durchmischung auf Grund der thermischen Konvektion fiihrt zu
einer vertikal einheitlichen Feuchteverteilung. Deshalb wird der im Ta-
gesverlauf zu erwartende Taupunkt im thermodynamischen Diagramm
durch eine Mischungsverhéltnislinie abgeschétzt, die die Taupunktkur-
ve in der bodennahen Luftschicht (ungefihr 1000 m iiber Grund oder
die etwa unteren 100 hPa) so schneidet, daf die von beiden Linien um-
schlossenen Flichen etwa gleich grofi sind. (Dabei wurde angenommen,
dal am Boden keine weitere Verdunstung stattfindet - was nur selten
der Fall ist!)

2. Man bestimmt den Schnittpunkt der Mischungsverhéltnislinie mit der
Temperaturkurve des Sondenaufstieges.

3. In der Hohe des Schnittpunktes befindet sich das KKN.
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Der in der Abbildung 5.12 eingetragene Temp fiihrt zu einem KKN in
830 hPa oder 1600 m iiber Grund.

Zur Quellwolkenbildung kommt es, sobald die Luft am Boden bis zur
Auslosetemperatur 7, aufgeheizt ist. Erst bei dieser Temperatur kénnen
Luftpakete bis zum KKN trockenadiabatisch aufsteigen. Im thermodynami-
schen Diagramm erhilt man die Auslosetemperatur, indem man

1. das KKN bestimmt,
2. von dort trockenadiabatisch bis zum Bodenniveau “absteigt” und

3. am Schnittpunkt Trockenadiabate/Bodendrucklinie die Temperatur ab-
liest. (Die Fliche (unterhalb des KKN) zwischen der Trockenadiabate
und der Schichtungskurve entspricht der Ausldseenergie.)

In Abbildung 5.12 ergibt sich eine Auslésetemperatur von 20°C, d.h.,

9COhPx

A0QO Hha

Abbildung 5.12: Bestimmung des Konvektionskondensationsniveaus (KKN)
und der Auslosetemperatur (7).

wenn die bodennahe Temperatur im Tagesverlauf auf diesen Wert ansteigt,
werden sich erste Quellwolken bilden. Wegen der stabilen Schicht {iber
800 hPa konnen sie allerdings nicht weiter in die Hohe wachsen; an diesem
Tag sind also nur flache Quellwolken zu erwarten. Es kommt jedoch auch
vor, daf} eine derartige Sperrschicht in der Atmosphére fehlt. Dann entste-
hen immer hohere Wolken und evtl. auch Schauer. Manchmal ist die Luft
dagegen so stabil geschichtet (oder so trocken), dal die Sonneneinstrahlung
nicht fiir die Erwérmung der Luft bis auf die Auslosetemperatur ausreicht.
An solchen Tagen gibt es keine Cumuluswolken.
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Bei der Vorhersage der Konvektionsbewo6lkung mufl man auch beriicksich-
tigen, wie die groraumigen Luftbewegungen (Advektion, Absinken, Hebung)
die vertikale Luftschichtung wihrend des Tages verdndern. Dies &8t sich mit
einfachen Hilfsmitteln nur ungeniigend abschétzen, was an manchen Tagen
zu (unerwiinschten) Unstimmigkeiten zwischen Prognose und tatsichlichem
Wetter fiihren kann.

5.4 Ubungen zu Anwendungen des
Tephigramms

1. Trage den Punkt p = 880 hPa, T'= —5°C in das Tephigramm ein. Das
Mischungsverhéltnis w betrage 2g/kg. Bestimme:

a) das Sittigungsmischungsverhiltnis r, fiir diesen Punkt;

b) die potentielle Temperatur 6.

d) die relative Feuchte RF;

(&

)
)
¢) die Taupunkttemperatur Ty;
)
) Druck und Temperatur in Kondensationsniveau KN;
)

f) die Wassermenge dr; (in g/kg), die bei der Hebung vom Kondensati-
onsniveau auf p = 685 hPa kondensiert.

Trage die folgenden Temperaturmessungen in das Tephigramm ein (Ra-
diosondenaufstieg in Stuttgart am 22.7. 1991, 0100 MESZ):
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Druck (hPa) Taupunkt®C

990 14
960 17
930 16
850 09
820 07
800 05
780 03
700 -1
670 —4
650 -3
630 -2
600 —4
570 -7
930 -9
500 —13

a) Untersuche den vertikalen Temperaturverlauf:
- In welchen Hohen befinden sich Inversionen?
- Gibt es Schichten mit trockenadiabatischem Temperaturgradienten?

b) Versuche die Entstehung der Inversionen zu erkléren.

2. Zeichne den bei dem Stuttgarter Radiosondenaufstieg gemessenen Tau-
punktverlauf in das Tephigramm ein:
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Druck (hPa) Temperatur°C

990 8
960 9
930 8
850 6
820 4
800 2
780 1
700 -9
670 —6
650 -9
630 —19
600 —27
570 —32
930 —27
500 —27

a) Bestimme das Hebungskondensationsniveau (HKN) fiir ein vom Boden
gehobenes Luftpaket.

b) Bestimme das Konvektionskondensationsniveau (KKN) und die Auslose-
temperatur T,.

¢) Bis zum Nachmittag des 22.7.1991 soll die Luft in der Schicht von
700 hPa bis 650 hPa trockenadiabatisch um 50 hPa absinken und die
Feuchte stark abnehmen. Sonst sind keine Verdnderungen der Luft-
masse zu erwarten. Versuche den Tagesgang der Quellbewdlkung vor-
herzusagen. Wann entstehen Cumuluswolken? Wie hoch werden sie

wachsen? Bilden sich Schauer? (Die Auslosetemperatur wurde an die-
sem Tag um ca. 1100 MESZ erreicht.)

3. Wie in Aufgabe 1 sei p = 880 hPa, T = —5°C, r = 2g/kg. Welche
Temperatur ergibt sich, wenn

a) die relative Luftfeuchtigkeit im Luftpaket auf 100% steigt (Feuchttem-
peratur T)?

b) man das gesittigte Luftpaket feuchtadiabatisch auf das Druckniveau
1000 hPa bringt (feuchtpotentielle Temperatur 6,,)?

c¢) das Luftpaket vom Kondensationsniveau solange feuchtadiabatisch auf-
steigt, bis der gesamte Wasserdampf kondensiert und ausgefallen ist,
und dann trockenadiabatisch auf einen Druck von 1000 hPa absinkt
(pseudopotentielle Temperatur 6,5)?
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Niveau freier Konvektion: Es kommt hiufig vor, dafl die bodennahe
Atmosphire trockenstabil geschichtet ist, wihrend héhere Schichten feucht-
labil geschichtet sind (Abbildung 5.13). Ein ungeséttigtes Luftpaket der un-
teren Luftschichten (mit hoher relativer Luftfeuchte) konnte unter diesen
Umstinden aus eigener Kraft jene hoheren Schichten nicht erreichen, wo es
als gesiittigtes Luftpaket wirmer wire als seine Umgebung. Durch erzwun-
gene Hebung (bei Anstromung von Hindernissen oder durch groirdumige He-
bungsvorginge) konnte unser Luftpaket aber zunéichst das HKN erreichen,
dann feuchtadiabatisch den erzwungenen Aufstieg fortsetzen, bis es schlief3-
lich das Niveau freier Konvektion (NFK; Level of Free Convection (LFC))
erreicht. Von nun an kann es ”von selbst”, in unserem Beispiel sogar unter
Beschleunigung, seinen Weg nach oben fortsetzen: Mit héherer Temperatur,
also geringer Dichte als in seiner direkten Umgebung erfihrt es nun Auftrieb.
Das Luftpaket setzt seine Vertikalbewegung fort, bis in groflerer Hohe die
Temperatur im Luftpaket niedriger (die Dichte also grofler) ist als in seiner
Umgebung und deshalb riicktreibende Kriifte (Abtrieb) wirken. Auf diese
Weise kénnen bei hochreichender Labilitdt kréiftige Schauer auch wéhrend
der Nachtstunden entstehen.
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Abbildung 5.13: Bestimmung von HKN, NFK, GN bei durch erzwungener
Hebung ausgeloster Konvektion; mit +(—) bezeichnete Flachen bedeuten
Labilitdtsenergie (Stabilitdtsenergie).

Gleichgewichtsniveau: Die Hohe, in der die Temperatur in einem auf-
steigenden Luftpaket wieder gleich der Temperatur seiner Umgebung wird
(sieche Abbildung 5.13 und 5.14), bezeichnet man als Gleichgewichtsniveau



KAPITEL 5. THERMODYNAMISCHE DIAGRAMME 137

(GN). Uber dem Gleichgewichtsniveau erfihrt das Luftpaket Abtrieb, weil
es im Vergleich zur Umgebung kilter (schwerer) ist. Das Luftpaket wendet
deshalb etwas oberhalb des Gleichgewichtsniveaus und bewegt sich beschleu-
nigt nach unten. Dabei durchquert es wieder das GN, wird gebremst (durch
Auftriebskriifte) und beginnt von neuem eine Vertikalbewegung nach oben,
d.h. es schwingt um die Gleichgewichtslage. Reibung und Mischung mit
der Umgebungsluft fiihren jedoch dazu, dafl das Luftpaket schnell zur Ruhe
kommt.

Positive und negative Flichen: Die Koordinaten einiger thermodyna-
mischen Diagramme wurden so gewihlt, daf die von der Kurve eines Kreispro-
zesses eingeschlossene Fliiche der verrichteten Arbeit proportional ist (das Te-
phigramm erfiillt diese Anforderung: Es ist flichentreu). Nun wird gezeigt,
wie man die Fldche zwischen der Hebungskurve eines Luftpaketes (Trocken-
bzw. Feuchtadiabate, entlang der das Luftpaket aufsteigt) und der Schich-
tungskurve (Temperaturverlauf in der Umgebung des Luftpaketes) interpre-
tieren kann.

Ein Luftpaket (Masse m, Volumen V', Dichte p) soll in der Hohe z mit der
Geschwindigkeit w aufsteigen. Die Dichte der Umgebungsluft betrage po(2).
Das Zweite Newton’sche Gesetz lautet fiir dieses Luftpaket:

md—f = resultierende Kraft in der Hohe z. (5.3)

Wenn man die Reibungskrifte vernachléssigt, ergibt sich die resultie-
rende Kraft aus der Differenz der nach oben wirkenden Druckgradientkraft
(—dp/dz)V und der nach unten gerichteten Gewichtskraft pgV. Angenom-
men das Luftpaket hat die Form eines Zylinders mit Héhe dz und Quer-
schnittsfliche A (siehe Abbildung 3.1), dann 148t sich die Druckgradientkraft
in z-Richtung aus der Kraft p(z)A, die von unten auf den Boden des Zylin-
ders driickt, minus der Kraft p(z + dz)A, die in entgegengesetze Richtung
auf den Deckel wirkt, berechnen. Bei kleinem dz gilt ndherungsweise fiir die
Druckgradientkraft:

N dp ~dp
(p(z) —p(z+dz))A =~ (dzdz) A= sz

Da w von der Hohe abhéngt, folgt fiir die Vertikalbeschleunigung des

Luftpakets

dw B dw% dw

At dzdt  dz
Damit wird (5.3) zu
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dw dp

e 5.4
pw—- o P9 (5.4)

Der Druck p im Luftpaket gleicht sich wihrend der Vertikalbewegung
schnell dem #dufleren Luftdruck an. Die Druckinderung im Luftpaket ist
demnach gleich der vertikalen Druckédnderung in der Umgebungsluft dp/dz =
—gpo(z). Statt (5.4) kann man also auch schreiben

d% <%r2> :g(Po —P), (5.5)

p

d.h. die vertikale Anderung der kinetischen Energie pro Kilogramm des Luft-
paketes ist gleich der Auftriebskraft (vgl. Abschnitt 3.1, Seite 68) pro Ein-
heitsmasse. Integration von der Hohe A bis zur Hohe B liefert

1 1 B (py —
iw?g - §wi = / gwdz. (5.6)
za

Mit Hilfe der hydrostatischen Gleichung in der Form adp = —gdz und
der Beziehung 148t sich die rechte Seite von (5.6) so umformen:

1 9 1 9 PB
SWn — 5Wa = / (o — ) dp. (5.7)
paA

Nach Gleichung (5.6) entsteht die Anderung der kinetischen Energie zwi-
schen A und B dadurch, daf3 die Auftriebskraft am Luftpaket Arbeit verrich-
tet. Gleichung (5.7) zeigt, daf in einem pa-Diagramm die Fliche zwischen
der Schichtungskurve ag(p) und der Hebungskurve a(p) der bei der Verti-
kalbewegung umgesetzen Arbeit entspricht. Dies gilt jedoch nicht nur im
pa-Diagramm sondern auch in den anderen durch flichentreue Transforma-
tion entstandenen thermodynamischen Diagrammen. Die Grofle der Fléche
ist ein Maf} dafiir, wie stark sich die kinetische Energie des Luftpakets dndert.
Man unterscheidet zwischen negativen (bei Abnahme der kinetischen Ener-
gie) und positiven Flichen (bei Zunahme der kinetischen Energie).

Negative Flichen: Ist das Luftpaket kilter bzw. schwerer (p > po) als die
Umgebungsluft und die Auftriebskraft nach (5.5) negativ, verringert sich die
Vertikalgeschwindigkeit; unter Umstinden kehrt das Luftpaket zum Gleich-
gewichtsniveau zuriick. Bei dieser stabilen Schichtung sind Vertikalbewegun-
gen nur bei Energiezufuhr (Sonneneinstrahlung, Hebung an einem Hinder-
nis) moglich. Man bezeichnet die Flichen zwischen Hebungs- und Schich-
tungskurve, die eine aufzuwendende Energie (Stabilitéitsenergie) darstellen,
als negative Flichen.
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Positive Flichen: Wenn das Luftpaket wirmer bzw. leichter (p < pp)
als die Umgebungsluft ist, steigt es wegen der Auftriebskraft beschleunigt
in die Hohe. In diesem Fall entspricht die Fliche zwischen Hebungs- und
Schichtungskurve freiwerdender Energie (Labilitédtsenergie) und wird positive
Fldche genannt.

Beispiele fiir negative bzw. positive Fldchen zeigen die Abbildungen 5.13
und 5.14. Die bodennahe negative Fliche in Abbildung 5.14 nennt man auch
Ausldseenergie (vgl. Abschnitt zur Auslésetemperatur).
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Abbildung 5.14: Bestimmung von KKN, GN sowie der positiven (+) und
negativen (-) Flichen PF und NF bei thermischer Konvektion.

Die positive Fliche (PF) ist also (in erster Ndherung) proportional zur
kinetischen Energie, die durch die Auftriebskréfte erzeugt werden, welche
in hoheren Niveaus wirken. Die negative Fliche (NF) ist andererseits pro-
portional zum Arbeitsaufwand, der notwendig ist, das Luftpaket bis zum
NFK zu heben. Als CAPE (Abkiirzung fiir “Convective Available Potential
Energy”) bezeichnet man gerade jenen (Netto-)Energiebetrag, der freigesetzt
wird beim gesamten Aufstieg des Luftpakets. CAPE entspricht gerade der
Differenz von PF-NF in einem flichentreuen aerologischen Diagramm.



