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Einf�uhrung

Regnet es morgen? Wie wird das Wetter am Wochenende? Meteorologie-

studenten werden solche Fragen beliebig oft gestellt. Jeder scheint �uber die

Arbeit der Meteorologen Bescheid zu wissen: Die machen doch Wettervorher-

sagen. Um Wettererscheinungen und die Grundlagen der Wettervorhersage

geht es in dieser Vorlesung nat�urlich auch.

Meteorologie darf jedoch nicht mit Wettervorhersage gleichgesetzt wer-

den, denn neben dem Wetter versucht man zahlreiche andere atmosph�arische

Erscheinungen und Vorg�ange (z. B. Kondensation, Turbulenz, globale Zirku-

lation, Klima) zu erkl�aren. Daf�ur werden physikalische Prinzipien (New-

ton'sche Gesetze, Gesetze der Thermodynamik usw.) zusammen mit mathe-

matischen Hilfsmitteln (z. B. Vektorrechnung) auf die Atmosph�are angewen-

det. Schwierigkeiten entstehen dadurch, da� viele Vorg�ange sehr komplex

(R�uckkopplungen mit Ozean, Vegetation) und schwer zu messen sind (kei-

ne Laborexperimente m�oglich, um st�orende Ein
�usse auszuschalten). Auch

kann der Zustand der Atmosph�are durch Messungen auf keinen Fall l�ucken-

los erfa�t werden. Bei der Bew�altigung dieser Probleme helfen neue globale

Beobachtungssysteme (Satellitenmessungen) und numerische Simulationen

atmosph�arischer Prozesse durch leistungsf�ahige Gro�rechenanlagen. Letzte-

re sind f�ur die Prognose von Klima�anderungen infolge menschlicher Akti-

vit�aten wichtig, der heute wohl gr�o�ten Aufgabe der Meteorologie. Neben

der Einf�uhrung in die \Physik der Atmosph�are" soll auch diese Problematik

nicht zu kurz kommen.

Die Grundlagen der Meteorologie werden in unz�ahligen (Lehr-)B�uchern

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 �ubersichtlich).

*Bohr, P. u.a.: Allgemeine Meteorologie, Leitfaden f�ur die Ausbildung

im Deutschen Wetterdienst Nr. 1. Selbstverlag des DWD, O�enbach

a.M. 1987 (3. Au
age).(Anschaulich und doch exakt).
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Etling, D.: Theoretische Meteorologie - Eine Einf�uhrung. Vieweg,

Braunschweig 1996. (Eine gute Einf�uhrung in die Dynamik der At-

mosph�are).

Fabian, P.: Atmosph�are und Umwelt. Springer, Berlin 1989. (Ent-

stehung der Erdatmosph�are, chemische Reaktionen der Ozonbildung,

Luftverschmutzung).

*H�ackel, H.: Meteorologie. UTB 1338 Ulmer, Stuttgart 1985. (Be-

schreibend, ohne Mathematik, mit ausf�uhrlichem Literaturverzeichnis).

*Kurz, M.: Synoptische Meteorologie, Leitfaden f�ur die Ausbildung im

Deutschen Wetterdienst Nr. 8. Selbstverlag des DWD, O�enbach a.M.

1990 (2. Au
age). (Theoretische Grundlagen der Wettervorhersage).

*Liljequist, G.H., Cehak, K.: AllgemeineMeteorologie. Vieweg, Braun-

schweig 1984. (Standardwerk) (3. Au
age)

Malberg, H.: Meteorologie und Klimatologie. Springer, Berlin 1985.

(Verst�andliche Herleitung der wichtigsten Formeln)

*M�oller, F.: Einf�uhrung 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 Ein�uhrung 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 B�ucher stehen in der Meteorologie-Bibliothek im 1.Stock (Glast�ur

mit Klingel). Die mit * gekennzeichneten B�ucher sind im Lesesaal der

Pr�asenzbibliothek Mathematik/ Physik/Meteorologie (ebenfalls im 1.Stock)

vorhanden.



Kapitel 1

Mechanisches �uber die Gase

1.1 Vorbemerkungen

Beim Studium der Meteorologie besch�aftigen wir uns mit der Physik der

Atmosph�are. Da die Atmosph�are die Gash�ulle unseres Planeten Erde ist,

liegt es nahe, sich zun�achst mit der Natur der Gase vertraut zu machen.

Das geschieht am besten im Rahmen der Thermodynamik, die sich mit

dem thermischen Verhalten von Materie besch�aftigt: Aufbau und Struk-

tur von Materie und deren �Anderungen bei physikalischen Vorg�angen sind

von der Temperatur abh�angig. Die ph�anomenologische Betrachtung be-

schr�ankt sich im wesentlichen auf die Untersuchung der temperaturabh�angi-

gen Ver�anderung von Form, Dichte und Zustandsform der Sto�e (fest, 
�ussig

und gasf�ormig), ohne Vorg�ange im Inneren der Sto�e zu ber�ucksichtigen. Die

physikalische Gr�o�e Temperatur wird dann experimentell zum Beispiel �uber

die Form�anderung (Volumenausdehnung) de�niert.

Bei der atomistischen Betrachtungsweise der kinetischen Gas- und W�arme-

theorie, die wir in diesem Kapitel in den Vordergrund stellen wollen, werden
�Anderungen von Temperatur und Zustandsformen mit Energie�anderungen

erkl�art, die auf das Verhalten der einzelnen, am Aufbau der Sto�e beteiligten

Molek�ule zur�uckzuf�uhren sind. Die physikalischen Gr�o�en Druck, Tempera-

tur, W�arme und Entropie k�onnen dann anschaulich gedeutet werden.

In dieser Theorie werden Gase als Vielteilchensysteme (das sind Kollekti-

ve aus zahlreichen, voneinander unterscheidbaren Molek�ulen) aufgefa�t und

ihre thermischen Eigenschaften aus den mechanischen Bewegungen der ein-

zelnen Molek�ule abgeleitet. Bei dieser Gelegenheit erinnern wir an einige

wichtige Begri�e und Prinzipien der Physik, die Ihnen schon im Schulunter-

richt begegnet sind, und geben gleichzeitig einen kurzen und anschaulichen
�Uberblick �uber f�ur uns wichtige Aspekte der Thermodynamik der Gase.
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Die mikrophysikalische Betrachtungsweise ist von gro�em Nutzen im Zu-

sammenhang mit meteorologischen Messungen und wolkenphysikalischen Pro-

zessen. Auch lassen sich bei atmosph�arischen Vorg�angen wichtige Zustands�ande-

rungen und die damit verbundenen Auswirkungen auf die Temperatur, den

Druck oder das Volumen anschaulich begreifen.

Mit einfachen mikrophysikalischen �Uberlegungen gelingt schlie�lich die

anschauliche Einf�uhrung der physikalischen Gr�o�en W�arme, Volumenarbeit

und Innere Energie und damit des 1. Hauptsatzes der Thermodynamik, der

in der gesamten Meteorologie von fundamentaler Bedeutung ist.

Die folgenden, bewu�t qualitativ gehaltenen �Uberlegungen zu den Ei-

genschaften von Gasen sollen nicht zuletzt die in sp�ateren Kapiteln durch-

gef�uhrte mathematische Ableitung physikalischer Gesetzm�a�igkeiten moti-

vieren und mit Anschauung unterst�utzen. Um einer konkreten Vorstellung

der Natur der Gase n�aher zu kommen, erinnern wir zun�achst an einige, in un-

serem Kontext wichtige Befunde der Naturwissenschaften. Ziel ist, eine Idee

der grunds�atzlichen Strukturen von Gasen als Vielteilchensysteme entstehen

zu lassen.

1.2 Das Gas als Vielteilchensystem

Bereits vor mehr als 2000 Jahren gingen die griechischen Naturphilosophen

Leukipp und Demokrit davon aus, da� die verschiedenen Sto�e und ihre

festen, 
�ussigen oder gasf�ormigen Zustandsformen (auch Aggregatzust�ande

oder Phasen genannt) aus kleinsten, unteilbaren \Atomen" bestehen. Die-

se Atome sind nach Leukipp und Demokrit zwar unterschiedlicher Gestalt

und Gr�o�e, bestehen aber sonst aus demselben \Ursto�" und besitzen kei-

ne innere Struktur. Die Zustandsformen der Sto�e unterscheiden sich vor

allem durch die unterschiedlich dichte Lagerung der am Aufbau beteiligten

Atome: In festen K�orpern sind die Atome mehr oder weniger dicht gela-

gert und miteinander \verhakt", in 
�ussigen und gasf�ormigen Sto�en gibt es

gr�o�ere Zwischenr�aume 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 j�ungere Forschung

konnte den Beweis erbringen, da� alle Sto�e tats�achlich aus Atomen oder

Molek�ulen, die sich aus einzelnen Atomen zusammensetzen, aufgebaut sind.

Da die einzelnen Molek�ule nur Durchmesser von etwa 1 bis 5�10�10m haben,

k�onnen sie als Individuen 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 Vergr�o�erung direkt beobachtet

werden.

F�ur unsere Zwecke ist die einfache Atomvorstellung der beiden griechi-

schen Philosophen fast ausreichend. Nur die Vorstellung, da� die Atome einer

Substanz miteinander verhakt sind ersetzen wir durch die Vorstellung, da�

zwischen den Atomen (und Molek�ulen) anziehende elektrische Kr�afte wirken

(Molekularkr�afte), die mit zunehmendem Abstand voneinander rasch abneh-

men: Dabei sind die Bindungskr�afte zwischen den Atomen eines Molek�uls

etwa 10 bis 100 mal st�arker als jene Molekularkr�afte zwischen verschiedenen

Molek�ulen, die man Van-der-Waals-Kr�afte nennt. Die sogenannteWirkungs-

sph�are, die jedes Molek�ul umgibt, hat einen typischen Radius von nur 10�9m.

Von gro�er Bedeutung f�ur unsere weiteren �Uberlegungen ist die Tatsa-

che, da� die Atome und Molek�ule aller Sto�e in st�andiger Bewegung sind.

In einem Gas kann diese Molekularbewegung mit einem einfachen Mikroskop

(indirekt) beobachtet werden: Kleine, mikroskopisch gerade noch sichtbare

Teilchen wie etwa Rauchpartikel beschreiben innerhalb des Gases eine v�ollig

regellose Zickzackbewegung (Abbildung 1.1). Nach dem englischen Botani-

ker Brown, der diese Bewegungsform bereits 1827 entdeckt hat, ohne jedoch

die Ursache daf�ur angeben zu k�onnen, hei�t sie auch Brownsche Bewegung.

Eine Erkl�arung f�ur dieses Ph�anomen wurde erst 1905 von Einstein gegeben:

Die beobachtete Zickzackbewegung wird hervorgerufen durch die zahlreichen

unsichtbaren Gasmolek�ule, die von allen Seiten v�ollig unregelm�a�ig auf ein

im Gas schwebendes Rauchpartikel sto�en. 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 f�ur die Molekularbewegung gelten.

Die Tatsache, da� es die Brownsche Bewegung �uberhaupt gibt, l�a�t auf

Kollisionen von Gasmolek�ulen auch untereinander schlie�en. Wegen der

chaotischen Bewegungsvorg�ange, die o�ensichtlich in einem Gas herrschen,

kann man eine Kollision zwischen zwei Gasmolek�ulen als Zufallsproze� auf-

fassen: Das Ereignis \Kollision von zwei Gasmolek�ulen" ist mit einer ge-

wissen Wahrscheinlichkeit behaftet. Diese zuf�alligen Molek�ulkollisionen sind

Ergebnis und Ursache der unregelm�a�igen Bewegungsvorg�ange in einem Gas.

Nach der atomistischen Au�assung sind die Molek�ule und Atome aller

Sto�e in Bewegung, unabh�angig davon, ob ihr Aggregatzustand fest, 
�ussig

oder gasf�ormig ist. Allein die Existenz der drei verschiedenen Zustandsfor-

men deutet darauf hin, da� Materie ein dynamisches System sein mu�, in

dem kinetische Energie bewegter Teilchen mit deren potentieller Energie, die

durch den Abstand der Teilchen zueinander bestimmt ist, konkurriert.

Bei Festk�orpern f�uhren die Atome nur geringe Schwingungsbewegungen

um bestimmte Gleichgewichtslagen aus, die zu sto�spezi�schen Raumgittern
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Abbildung 1.1: Brownsche Bewegung von drei Teilchen in einer Rauchkam-

mer. Die eingezeichneten Punkte markieren die Orte, an denen sich die

Teilchen nach gleichen Zeitabschnitten befanden.

(Kristallgittern) angeordnet sind. Abbildungen eines Kristalls mit einem

Feldelektronenmikroskop werden deshalb bei l�angeren Belichtungszeiten un-

scharf. Diese festen, geordneten Bindungsstellen fehlen bei Fl�ussigkeiten und

Gasen, die sich nur durch die Packungsdichte ihrer Bestandteile voneinander

unterscheiden (Abbildung 1.2).

Abbildung 1.2: Schematische Darstellung der Aggregatzust�ande von Wasser:

a) fest, b) 
�ussig, c) gasf�ormig.

Die mittlere Verteilung der Gasmolek�ule im Raum l�a�t sich charakterisie-

ren durch die statistische Gr�o�e mittlerer Molek�ulabstand. (Die individuellen
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Abst�ande zwischen zwei Molek�ulen streuen um diesen Mittelwert, und m�ogli-

cherweise existiert kein einziger individueller Abstand, der diesen Mittelwert

annimmt.) Den mittleren Abstand k�onnen wir einfach bestimmen, wenn wir

wissen, wie viele Molek�ule eine bestimmte Sto�menge eines Gases aufbauen

und welches Volumen sie einnehmen.

Als Sto�menge wurde von Chemikern aus rein praktischen Erw�agungen

heraus die individuelle Masseneinheit Mol (als Einheit: mol) in die Natur-

wissenschaften eingef�uhrt. Es hat sich gezeigt, da� jeder Sto� der Menge 1

mol immer genau 6; 022� 1023 Atome oder Molek�ule enth�alt, und zwar un-

abh�angig von physikalischen Bedingungen (wie Druck, Volumen, Temperatur

oder Aggregatzustand) oder seiner chemischen Bescha�enheit (Man nennt

diese Zahl auch Avogadro-Konstante). Ein einfaches Beispiel soll verdeutli-

chen, wie riesig diese Teilchenzahl ist: Ein Z�ahlmaschine, die pro Sekunde

1 Million Molek�ule erfassen k�onnte, br�auchte 20 Milliarden Jahre, um die

Molek�ule von 1 Kilomol (1 kmol = 1000 mol) eines Sto�es zu z�ahlen!

Wenn man wei�, da� die rund 6�1026 Molek�ule eines Kilomols trockener

Luft unter Normalbedingungen (das hei�t bei einem Druck von 1013 Hekto-

pascal (hPa) und einer Temperatur von 0ÆC) ein Volumen von genau 22,4

m
3 einnehmen, l�a�t sich ein durchschnittlicher Abstand der Molek�ule in Bo-

denn�ahe angeben: Auf ein einzelnes Molek�ul entf�allt dann ein Raumanteil

von 22,4/6 � 1026m3 mit einem Durchmesser von 35 � 10�10m. Unter ty-

pischen atmosph�arischen Bedingungen haben die Gasmolek�ule der Luft also

einen, relativ zu ihrem Durchmesser, gro�en mittleren Abstand voneinan-

der, und wir d�urfen deshalb als gute N�aherung annehmen, da� anziehende

Kr�afte, wie sie zwischen den enger gepackten Molek�ulen von Festk�orpern

oder Fl�ussigkeiten wirken, bei Gasen nicht oder kaum wirksam sind. Zwi-

schen zwei Kollisionen werden sich die Gasteilchen also von Molekularkr�aften

nahezu unbeein
u�t bewegen k�onnen.

Zusammenfassend stellen wir fest, da� mit Hilfe des Atombegri�s, der

Brownschen Bewegung, der Avogadro-Konstante und einer einfachen stati-

stischen �Uberlegung (mit der Mittelung �uber ein Teilchenkollektiv charakte-

risierten wir die mittlere Verteilung der Teilchen) der grunds�atzliche Aufbau

eines (realen) Gases abgeleitet werden konnte: Ein Gasvolumen ist ein Viel-

teilchensystem, bei dem sich eine immense Zahl von Gasmolek�ulen v�ollig

ungeordnet im Raum bewegt. Charakteristisch f�ur die chaotischen Bewe-

gungsvorg�ange sind die zuf�alligen Molek�ulkollisionen. Das Gesamtvolumen

aller Molek�ule ist klein im Vergleich zum von ihnen eingenommenen Volu-

men, das bedeutet, da� der vom Gas eingenommene Raum relativ \leer"

ist. Zwischen zwei Kollisionen bewegt sich ein Gasteilchen deshalb nahezu

unbein
u�t von Molekularkr�aften.
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1.3 Thermodynamische Systeme

Im folgenden wollen wir zwei Bereiche deutlich voneinander unterscheiden:

den mikroskopischen Bereich von eher atomaren Dimensionen, und den ma-

kroskopischen Bereich, der sehr gro� ist im Vergleich zur Gr�o�e von Atomen

oder Molek�ulen. Bevor wir uns etwas genauer mit den mikrophysikalischen

Bewegungsvorg�angen und ihrer Bedeutung f�ur ein makroskopisches Gasvo-

lumen befassen, geben wir zuerst einige grunds�atzliche Erl�auterungen zum

Begri� \System".

Unter einem physikalischen System verstehen wir eine beliebige Menge

von Materie, die physikalische Ver�anderungen erf�ahrt und mit der Umge-

bung, die nicht zum System geh�ort, \irgendwie" in Wechselwirkung stehen

kann (Abbildung 1.3). Je nachdem, ob ein System Energie und/oder Mas-

se mit seiner Umgebung austauscht, spricht man von einem o�enen System

(Energie und Masse k�onnen ausgetauscht werden), von einem geschlossenen

System (Masse kann nicht ausgetauscht werden und ist deshalb eine Erhal-

tungsgr�o�e) oder von einem isolierten (oder abgeschlossenen) System (weder

Energie noch Masse k�onnen ausgetauscht werden, Energie und Masse sind

Erhaltungsgr�o�en).

Abbildung 1.3: Schematische Darstellung von physikalischen Systemen, die

auf verschiedene Weise mit ihrer Umgebung wechselwirken.

Um den mikroskopischen Zustand (Mikrozustand) eines Vielteilchensy-

stems zu erfassen, w�are es notwendig, das Verhalten jedes einzelnen Mo-

lek�uls mit Hilfe der Gesetze der Mechanik zu beschreiben, wobei die typische

L�angenskala dann von atomarer Gr�o�enordnung ist. Das ist praktisch aber

undurchf�uhrbar!

Meistens interessieren wir uns f�ur den makroskopischen Zustand (Makro-

zustand) eines Vielteilchensystems, und Details von atomarer Gr�o�enordnung

sind unwichtig. Jedem makroskopischen System lassen sich dann physika-

lische Gr�o�en (makroskopische Parameter) wie Druck, Temperatur, Masse,

Geschwindigkeit, Energie u.a. zuordnen. �Andern sich diese Gr�o�en nicht mit
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der Zeit, nennt man sie Zustandsgr�o�en, weil sie den physikalischen (Makro-)

Zustand des Systems im Gleichgewicht beschreiben. (Wie makroskopisches

Gleichgewicht zu verstehen ist, wird im Abschnitt 1.5 erl�autert).

Die einfachen Zustandsgr�o�en eines Gases, die durch makroskopische

Messungen direkt bestimmt werden k�onnen, sind das Volumen, der Druck

und die Temperatur. (Mit dem funktionalen Zusammenhang zwischen den

Zustandsgr�o�en, der mit einer Zustandsgleichung dargestellt wird, besch�afti-

gen wir uns in sp�ateren Kapiteln.) In einem homogenen System ist der Wert

einer Zustandsgr�o�e vom Ort im System unabh�angig. �Andert sich der Wert

der Zustandsgr�o�e r�aumlich, nennt man das System inhomogen. Physikali-

sche Gr�o�en, die von der Masse m abh�angig sind, nennt man extensiv (zum

Beispiel die Teilchenzahl N oder das Gasvolumen V ), intensive Gr�o�en sind

massenunabh�angig (zum Beispiel die Temperatur T oder der Druck p). Ab-

bildung 1.4 verdeutlicht diese Zusammenh�ange: Be�nden sich zwei vonein-

ander isolierte, homogene Gasvolumina im selben Zustand, nehmen die Zu-

standsgr�o�en 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 Zustandsgr�o�en zu neuen Zustandsgr�o�en,

w�ahrend die intensiven Zustandsgr�o�en ihre Werte beibehalten.

Abbildung 1.4: Mischung zweier gleicher Gasvolumina.

Die Zustandsgr�o�en beschreiben also den Makrozustand von Vielteilchen-

systemen und sind deshalb das Resultat des Zusammenwirkens einer riesigen

Anzahl von Molek�ulen. Um makrophysikalische Erscheinungen eines Gases

wie Druck, W�arme oder Volumenausdehnung mit Hilfe seiner Mikrozust�ande

anschaulich erkl�aren zu k�onnen, de�nieren wir im n�achsten Abschnitt ein ein-

atomiges \ideales Gas", das modellhaft f�ur das reale Gas(gemisch) \trockene

Luft" stehen soll .

1.4 Ein einatomiges ideales 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 gro�en Anzahl

gleichartiger, einatomiger (d. h. kugelf�ormiger) Gasmolek�ule gleicher Masse

bestehen, die folgende Grundannahmen erf�ullen m�ussen (Abbildung 1.5):

1. Das Volumen der Molek�ule ist im Vergleich zu ihren gegenseitigen

Abst�anden verschwindend klein.

2. Die Molek�ule �uben, au�er im Augenblick der Kollision, keine Kr�afte

aufeinander aus.

3. Der Sto� zwischen zwei Molek�ulen oder eines Molek�uls mit der Gef�a�wand

gehorcht den Gesetzen des vollelastischen Sto�es.

4. Es gilt das Prinzip der molekularen Unordnung.

(Anmerkung: Mit dem Begri� \Molek�ul" bezeichnen wir fortan auch den

einatomigen Baustein unseres Modellgases, und bei allen folgenden �Uberle-

gungen gehen wir davon aus, da� die Molek�ule ohne Probleme voneinander

zu unterscheiden sind. Begri�e wie \Gas" oder \Modellgas" beziehen sich

immer auf unser ideales Gas.)

Abbildung 1.5: 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 Molek�ule unseres idealen Gases bewegen sich v�ollig frei im

Raum und verhalten sich wie Kugeln, die keine Kr�afte aufeinander aus�uben,

solange sie sich geradlinig bewegen und sich dabei nicht ber�uhren. Dabei legt

ein Gasteilchen im Vergleich zu seinem Durchmesser eine relativ lange Strecke

zur�uck, die freie Wegl�ange hei�t. Erst dann kommt es zur Kollision mit einem

anderen Gasmolek�ul oder einer Gef�a�wand. Bei dieser Kollision �andern die

kugelf�ormigen Gasteilchen in Analogie zu Billardkugeln im allgemeinen nur
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Richtung und Betrag ihrer Geschwindigkeit: Die Kollisionspartner werden

nicht deformiert (vollelastischer Sto�).

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 gro�en mit

genau entgegengesetzter Richtung. Diese kr�aftefreie, 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 Tr�agheitsmomente um jede m�ogliche Rotationsachse unserer einatomi-

gen Molek�ule ohne Bedeutung. (Bei mehratomigen Molek�ulen �nden zus�atz-

lich zur translatorischen Bewegung auch Rotationsbewegungen um bis zu 3

Raumachsen statt, wodurch sich insgesamt h�ochstens 6 Freiheitsgrade der

Bewegung ergeben.)

Individuelle Gr�o�en wie Molek�ulabst�ande zwischen benachbarten Mo-

lek�ulen oder freie Wegl�angen streuen innerhalb des Gasteilchenkollektivs

r�aumlich und zeitlich sehr stark, haben also statistischen Charakter. Weil

sich der genaue Mikrozustand des Modellgases nicht erfassen l�a�t, bedient

man sich mit Erfolg statistischer �Uberlegungen und gelangt so zu Aussagen

�uber die mittleren Eigenschaften der Gasteilchen und damit zu Aussagen

�uber das Gesamtverhalten des Kollektivs: Beispielsweise konnten wir mit

unserer Absch�atzung des mittleren Abstands zwischen benachbarten Gas-

molek�ulen (mittlere Eigenschaft von einzelnen Teilchen) die mittlere Vertei-

lung der Gasmolek�ule unter Normalbedingungen charakterisieren (mittlere

Eigenschaft des Kollektivs).

Bei dieser Vorgehensweise ist die gro�e Anzahl von Gasmolek�ulen in einem

makroskopischen Gasvolumen von Vorteil, weil sie eine hohe Genauigkeit sta-

tistischer Resultate erst garantiert. Das soll im nchsten Abschnitt erl�autert

werden.

1.5 Der Gleichgewichtszustand

Eine wichtige Frage ist, wie in unserem Modellgas als makroskopisches Sy-

stem die Molek�ule im Raum verteilt sind. Zur Beantwortung dieser Frage

gehen wir von einer gro�en Anzahl N Gasmolek�ule aus, die in einem Beh�alter

eingeschlossen sind (Abbildung 1.6). Dieses Gas soll mit keinem anderen Sy-

stem wechselwirken und es bleibt ohne irgendeine �au�ere St�orung �uber einen

l�angeren Zeitraum sich selbst �uberlassen (es ist also isoliert).

Es ist leicht vorstellbar, da� wegen der zahlreichen St�o�e untereinan-

der - die Gasteilchen bewegen sich streng nach den Bewegungsgesetzen der

Mechanik - innerhalb des Modellgases chaotische Bewegungsvorg�ange ablau-
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Abbildung 1.6: Beh�alter mit N Gasmolek�ulen, den wir uns in zwei gleiche

H�alften geteilt denken. Im Gleichgewicht schwanken N
0 und N

00 nur wenig

um denselben Mittelwert N=2.

fen. Wenn wir lange genug warten, f�uhren diese Bewegungsvorg�ange zu einer

weitgehend gleichm�a�igen Verteilung der Gasmolek�ule im verf�ugbaren Raum.

Unterteilt man den Beh�alter durch eine gedachte Trennwand in zwei genau

gleich gro�e H�alften, so w�urden wir mit gro�er Wahrscheinlichkeit in jeder

H�alfte etwa gleich viele Teilchen feststellen: Die Zahl der Molek�ule in einer

H�alfte schwankt in der Zeit also nur wenig um den wahrscheinlichsten Wert

N=2, gr�o�ere Schwankungen erscheinen eher unwahrscheinlich. Eine Vertei-

lung, wo die Molek�ule derart gleichm�a�ig im Raum verteilt sind, hei�t zuf�allig

oder ungeordnet : Sie ist die wahrscheinlichste aller m�oglichen Verteilungen.

Wir k�onnen nun einen makroskopischen Standpunkt einnehmen: Das Ver-

halten des einzelnen Molek�uls bleibt au�er acht. Den Makrozustand eines

Gases hinsichtlich der Verteilung seiner Teilchen k�onnen wir dann angeben,

indem wir die Dichte de�nieren: Sie ist die \Gesamtmasse der Teilchen pro

eingenommenes Volumen". Die Dichte kann �uber eine Gewichtsmessung be-

stimmt werden und steht als makrophysikalische Gr�o�e mit den mikrophysi-

kalischen Bewegungsvorg�angen, die f�ur die Verteilung der einzelnen Teilchen

verantwortlich sind, in engem Zusammenhang: In diesem Sinne ist die Dichte

von statistischem Charakter.

Wie ist das zu verstehen? Abbildung 1.7a demonstriert, da� f�ur mikro-

skopisch kleine Gasvolumina gro�e Schwankungen der Teilchendichte sehr

wahrscheinlich werden: Die Angabe der Dichte f�ur eine H�alfte des Volumens

macht in diesem Fall keinen Sinn, weil sie stark zufallsbedingt ist und sich

st�andig �andert. (Es sind gerade solche lokalen Schwankungen der Teilchen-

dichte, die zur Brownschen Bewegung f�uhren!) Mit zunehmender Gr�o�e der

Volumina in einem Gas nehmen die (relativen) Schwankungen der Teilchen-
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dichten innerhalb dieser Volumina wegen der wachsenden Zahl der Gasmo-

lek�ule jedoch ab (Abbildung 1.7b). Erst wenn wir ein Volumen makrosko-

pischer Dimensionen mit zahlreichen Gasmolek�ulen betrachten, d�urfen wir

davon ausgehen, da� �uberall im isolierten Gasvolumen - das hei�t genauer:

in allen makroskopischen Teilvolumina - nach hinreichend langer Zeit dieselbe

Dichte beobachtet w�urde.

Abbildung 1.7: a) Die Wahrscheinlichkeit, da� in der linken (oder rechten)

H�alfte gleichzeitig 2 Molek�ule sind (entspricht 1 aus 4 m�oglichen Verteilun-

gen), ist nur halb so gro� wie die Wahrscheinlichkeit, da� in je einer H�alfte 1

Molek�ul ist (2 aus 4 M�oglichkeiten. b) Momentaufnahme eines Stahlkugel-

modells. Die mittlere Teilchendichte f�ur ein Teilvolumen ist 21. Die Teilchen-

dichten der Teilvolumina sind zwischen 17 und 24. Die relativen Schwankun-

gen der Teilchendichte in den Teilvolumina nehmen f�ur gr�o�ere Teilvolumina

ab.

�Andert sich der Makrozustand eines Gases zeitlich nicht - das bedeutet,

da� die lokalen Dichteschwankungen gering sind - hat das Gas seinen Gleich-

gewichtszustand erreicht. Selbst wenn sich ein Gas im Gleichgewicht be�n-

det, streuen die individuellen freien Wegl�angen, die von einzelnen Molek�ulen

zwischen zwei Kollisionen durch
ogen werden, um einen statistischen Mittel-

wert: die mittlere freie Wegl�ange. Das gleiche gilt auch f�ur die individuelle

Zahl der Kollisionen, die ein einzelnes Teilchen pro Sekunde erf�ahrt (Sto�-

zahl). Im Gleichgewichtszustand sind allerdings die mittlere freie Wegl�ange

und die mittlere Sto�zahl zeitlich konstante Merkmale eines makroskopischen

Gasvolumens.

Zusammenfassend l�a�t sich feststellen, da� der makroskopische Gleichge-

wichtszustand eines Gases also statistisch zu verstehen ist als ein mittlerer

Zustand (der Lage und Bewegung) einer gro�en Zahl miteinander wechselwir-

kender Gasmolek�ule, und die physikalische Gr�o�e \Dichte eines Gases" hat

statistischen Charakter. W�ahrend die makrophysikalische Gr�o�e Dichte eine

exakt zu bestimmende Sto�konstante ist, verliert sie im Mikrophysikalischen

ihre Bedeutung wegen der dort auftretenden gro�en Schwankungen.
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Mit Hilfe der kinetischen Gastheorie ergibt sich f�ur die meisten Gase unter

Normalbedingungen, da� im Durchschnitt jedes Molek�ul in einer Sekunde

109 bis 1010 Kollisionen mit anderen Molek�ulen erf�ahrt (mittlere Sto�zahl)

und sich zwischen zwei Kollisionen 10�6 bis 10�7m weit bewegt hat (mittlere

freie Wegl�ange). Es ist plausibel, da� in einem Gas hoher Dichte die mittlere

Sto�zahl gr�o�er und die mittlere freie Wegl�ange k�urzer ist als in einem Gas

mit geringerer Dichte (Abbildung 1.8).

Abbildung 1.8: Schematisch dargestellte Mikrozust�ande des Modellgases mit

hoher und niedriger Teilchendichte.

1.6 Irreversibilit�at und Entropie

In der Natur vorkommende Gase sind nie lange genug isoliert und ungest�ort

um wirklich einen Gleichgewichtszustand zu erreichen: Ihr Zustand �andert

sich zeitlich st�andig. (Den �Ubergang von einem Zustand in einen ande-

ren nennt man thermodynamischen Proze�). Um herauszu�nden, wie diese

Zustands�anderung vonstatten geht, gehen wir von einem hochgradig nicht-

zuf�alligen Zustand aus. Solche Molek�ulverteilungen sind fast immer auf �au�e-

re Ein
�usse zur�uckzuf�uhren.

Wir nehmen an, da� sich alle Gasmolek�ule in einer H�alfte eines Beh�alters

be�nden und das Gas sich zun�achst imGleichgewichtszustand be�ndet. Durch

eine bewegliche, aber gasdichte Wand ist unser Gas von der zweiten, abso-

lut leeren H�alfte abgetrennt, und das ganze System sei isoliert. Dann wird

die Trennwand \weggezaubert" (Abbildung 1.9a) und so ein Nicht- Gleich-

gewichtszustand erzeugt. Was wird jetzt geschehen?

Das Modellgas mu� aufgrund der herrschenden Molekularbewegung ganz

zwangsl�au�g den leeren Raum besetzen! Alle Gasteilchen am rechten Rand

des Gases, deren Geschwindigkeit im Augenblick des Verschwindens der Trenn-

wand in die leere H�alfte des Beh�alters gerichtet ist, werden den leeren Raum

ungehindert durch
iegen, wobei die schnellsten Teilchen zuerst mit der rech-

ten Wand kollidieren und zur�uckprallen. F�ur die ersten Molek�ule ist die
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(a) (b)

(c) (d)

Abbildung 1.9: Zustands�anderungen in einem isolierten System verlaufen

irreversibel.

freie Wegl�ange also pl�otzlich sehr gro� geworden. F�ur die nachfolgenden Mo-

lek�ule nimmt die Wahrscheinlichkeit, da� sie in der zun�achst nur d�unn mit

zur�uck
iegenden Molek�ulen besetzten H�alfte des Beh�alters Kollisionen erlei-

den, im Laufe der Zeit st�andig zu. Die weitere Besetzung der vormals leeren

H�alfte verlangsamt sich deshalb, schreitet aber unaufhaltsam voran. Im Zwi-

schenstadium der Abbildung 1.9b, das nur eine \Momentaufnahme" des sich

�andernden Gaszustands zeigt, nimmt deshalb die Teilchendichte von links

nach rechts ab, mit gr�o�eren freien Wegl�angen im rechten Teil des Beh�alters.
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Warten wir lange genug, werden wir feststellen, da� sich ein anderer Gleich-

gewichtszustand eingestellt hat: Die Gasmolek�ule sind aufgrund der zahl-

reichen Kollisionen untereinander wieder gleichm�a�ig (oder zuf�allig) im nun

doppelt so gro�en verf�ugbaren Raum verteilt (Abbildung 1.9c). Der neue

Gleichgewichtszustand ist nun charakterisiert durch eine, verglichen mit der

Ausgangssituation nur noch halb so gro�en Teilchendichte, und die mittlere

freie Wegl�ange hat zugenommen. Die Zustands�anderung ist also charakteri-

siert durch zeitlich und r�aumlich variable Teilchendichten und mittlere freie

Wegl�angen.

Das Gas hat sich rasch auf das ganze verf�ugbare Volumen ausgebreitet

und gleichm�a�ig verteilt. Abbildung 1.9d zeigt schematisch, da� die Zahl

der Molek�ule im linken Teil des Beh�alters nach einer Relaxationszeit � nur

noch wenig um ihren statistischen Mittelwert N=2 schwankt. Zwei verschie-

dene Gase (zum Beispiel eines mit roten und eines mit gelben Molek�ulen),

die in zwei, zun�achst getrennten Volumina enthalten sind, mischen sich nach

Verschwinden der Trennwand so, da� das gesamte Volumen im neuen Gleich-

gewichtszustand gleichm�a�ig mit roten und gelben Gasmolek�ulen besetzt ist.

Beide Vorg�ange werden als Di�usion bezeichnet und sind mit einem

Teilchentransport verbunden, der o�ensichtlich 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 �au�erst unwahr-

scheinlich. Der Di�usionsproze� bewirkt eine (statistische) Gleichverteilung

der beteiligten Gasteilchen im verf�ugbaren Raum und ist wie die Brownsche

Bewegung ein Beweis f�ur die Molekularbewegung.

Ein isoliertes Vielteilchensystem, das sich zeitlich �andert, tut dies o�en-

sichtlich nur in eine ganz bestimmte Richtung: Es wird eine im h�oheren

Grade zuf�allige - oder gleichm�a�ige - Verteilung (verglichen mit der momen-

tanen) anstreben. Diese Verteilung ist gleichzeitig die wahrscheinlichste aller

m�oglichen Verteilungen. So eine Zustands�anderung hei�t irreversibel, da sie

von selbst (d. h. ohne zus�atzlichen Energieaufwand) nicht in umgekehrter

Richtung ablaufen w�urde. (In unserem Beispiel m�u�ten sich alle Gasmolek�ule

ohne �au�ere Einwirkung wieder in der linken H�alfte des Beh�alters anordnen,

was unserer Erfahrung nach allerdings ganz und gar unwahrscheinlich ist.)

Intuitiv ist klar, da� die Irreversibilit�at eines Vielteilchensystems mit wach-

sender Zahl der Molek�ule zunimmt: Es wird mit wachsender Teilchenzahl un-

wahrscheinlicher, da� sich alle Teilchen von selbst in nur einer Beh�alterh�alfte

aufhalten.

Sp�ater werden wir die Zustandsgr�o�e Entropie kennenlernen, die ein di-

rektes Ma� f�ur den Grad der Unordnung (\Zuf�alligkeit"), oder anders aus-

gedr�uckt, f�ur die Wahrscheinlichkeit einer bestimmten Molek�ulverteilung ei-
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nes makroskopischen Systems ist. Zustands�anderungen verlaufen in isolier-

ten Systemen immer so, da� die Entropie (also der Grad der Unordnung)

zunimmt, bis sie einen Maximalwert erreicht hat. Im Ergebnis f�uhrt eine

Zustands�anderung im isolierten Gasvolumen nach hinreichend langer Zeit

immer zu einem Gleichgewichtszustand mit (statistischer) Gleichverteilung

aller Molek�ule: Dann haben die Molek�ule die wahrscheinlichste Verteilung

angenommen.

Die makroskopische Zustandsgr�o�e Entropie ist eine extensive (also ad-

ditive) Gr�o�e und hat wie die Dichte statistischen Charakter. Auf mikrosko-

pischer Skala k�onnen durchaus kurzzeitig Vorg�ange statt�nden, die zu einer

lokalen Entropieabnahme f�uhren (mikroskopische Dichteschwankungen). Im

makroskopischen Bereich mu� die Entropie bei irreversiblen Zustands�ande-

rungen immer zunehmen.

Im Unterschied zu irreversiblen Prozessen bezeichnet man Zustands�ande-

rungen, die man sich als Sequenz von Gleichgewichtszust�anden vorstellt, als

reversibel. Sie lassen sich n�aherungsweise realisieren, wenn der urspr�ungliche

Gleichgewichtszustand schrittweise nur wenig (in�nitesimal) und (im Ver-

gleich zur Relaxationszeit des Systems) sehr langsam ver�andert wird. Solche

Prozesse nennt man auch quasi-reversibel.

1.7 Kinetische Energie der Gasmolek�ule

Ohne uns Rechenschaft dar�uber abzulegen, warum Gasteilchen sich st�andig

bewegen, wollen wir die physikalische Bedeutung dieser Bewegung erl�autern.

Jede an einem K�orper verrichtete Arbeit erfordert einen gewissen Kraft-

aufwand, vergr�o�ert dessen Energie und versetzt ihn in die Lage, seinerseits

Arbeit zu verrichten. Diese wichtigen Zusammenh�ange wollen wir etwas ge-

nauer erl�autern. Nehmen wir an, ein Gasmolek�ul bewegt sich anfangs nicht,

ist also in Ruhe. Wird es durch eine Kraft beschleunigt, entsteht Bewe-

gung: Das bewegte Molek�ul besitzt jetzt Impuls (Produkt aus Masse und

Geschwindigkeit; Impuls ist eine extensive Gr�o�e).

Um diese Bewegung entstehen zu lassen, ist Beschleunigungsarbeit gelei-

stet worden, die dem Gasmolek�ul erhalten bleibt als Energie der Bewegung

oder kinetische Energie. (Da die kinetische Energie neben dem Quadrat

der Geschwindigkeit auch von der Masse des Gasteilchens abh�angt, ist sie

ebenfalls eine extensive Gr�o�e.) So ausgestattet kann das Gasteilchen nun

selbst Beschleunigungsarbeit leisten und zum Beispiel ein anderes, ruhendes

Gasmolek�ul ansto�en und in Bewegung versetzen. Beschleunigungsarbeit

und kinetische Energie sind in diesem Sinne ineinander �uberf�uhrbare exten-

sive physikalische Gr�o�en, wobei der physikalische Begri� Arbeit keine neue



KAPITEL 1. MECHANISCHES �UBER DIE GASE 20

Energieform, sondern eine Form der Energie�ubertragung (Arbeit ist eine so-

genannte Austauschgr�o�e) bedeutet, und der Begri� Energie l�a�t sich als

\Arbeitsverm�ogen" deuten.

Was geschieht nun physikalisch bei der Kollision beider Gasteilchen in

unserem Modellgas? Beim Aufprall �ubt das sto�ende Molek�ul auf das (in

unserem Beispiel) ruhende Molek�ul einen Kraftsto� aus und beschleunigt es.

Mit jeder Impuls�anderung ist also eine Kraftwirkung verbunden. W�ahrend

das sto�ende Molek�ul Geschwindigkeit, Impuls und damit kinetische Energie

verliert, gewinnt das zun�achst ruhende Molek�ul Geschwindigkeit, Impuls und

kinetische Energie. Die Masse der beteiligten Molek�ule hat sich dabei nicht

ver�andert. F�ur den vollelastischen Sto� (eine Deformation der Molek�ule ist

ausgeschlossen) gilt das Prinzip der Impulserhaltung : Die Summe der Ein-

zelimpulse vor dem Sto� ist gleich der Summe der Einzelimpulse nach dem

Sto�. Im Spezialfall des zentralen Sto�es gleichartiger Molek�ule bedeutet das,

da� das sto�ende Molek�ul nach dem Sto� ruht, w�ahrend das andere Molek�ul

mit derselben Geschwindigkeit wie das zuvor an
iegende Molek�ul weg
iegt:

Der Impuls wurde weitergereicht. Das zuvor ruhende Molek�ul �ubte einen

Kraftsto� gleicher Gr�o�e, nur in entgegengesetzte Richtung, auf das heran-


iegende Molek�ul aus und stoppte es (allgemeines Wechselwirkungsgesetz ).

Was sich in unserem Modellgas also st�andig �andert, sind nur die individuel-

len Geschwindigkeiten und damit die individuellen kinetischen Energien der

einzelnen Molek�ule.

1.8 Innere Energie

Beim Sto� wurde neben Impuls auch kinetische Energie weitergegeben und es

gilt das Prinzip der Energieerhaltung : In einem isolierten Modellgasvolumen,

in welchem st�andig eine riesige Anzahl von kugelf�ormigen Gasteilchen mit-

einander vollelastisch kollidieren und dessen Schwerpunkt ruht, ergibt sich

die momentane gesamte kinetische Energie aus der Summe aller individu-

ellen kinetischen Energien der Molek�ule und ist konstant (Energiesatz f�ur

abgeschlossene Systeme).

Diese gesamte kinetische Energie, die nur durch die ungeordnete Transla-

tionsbewegung aller Molek�ule verursacht wird, hei�t Innere Energie. Bewegt

sich unser Modellgas \als Ganzes", das hei�t der ungeordneten Molekular-

bewegung ist eine allen Molek�ulen eigene, translatorische Bewegung �uberla-

gert (Wind), dann unterscheidet sich seine Gesamtenergie von seiner Inneren

Energie gerade um die kinetische Energie des Schwerpunktes.
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1.9 Die Maxwellsche Geschwindigkeitsvertei-

lung

Wegen der chaotischen Bewegungsvorg�ange in unserem Modellgas streuen die

individuellen Geschwindigkeiten �uber 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 Molek�ule verteilt ist (als

�ktive mittlere kinetische Energie eines Molek�uls).

Wie k�onnten wir diese mittlere Geschwindigkeit bestimmen? Wenn wir

ein einzelnes Molek�ul herausgreifen und �uber einen l�angeren Zeitraum beob-

achten k�onnten, w�urden wir feststellen, da� es nach jedem Sto� eine andere

Geschwindigkeit (Richtung und Betrag) und deshalb eine andere kinetische

Energie besitzt. Mit statistischen Methoden k�onnten wir aus unserer Be-

obachtungsreihe eine mittlere Geschwindigkeit und damit eine mittlere ki-

netische Energie dieses Molek�uls ermitteln (zeitliche Mittelung). Wegen des

Prinzips der molekularen Unordnung w�urden wir auf diese Weise f�ur das

ganze Kollektiv (also f�ur jedes beliebige andere Gasteilchen) repr�asentative

Ergebnisse nur bei einer hinreichend langen Zeitreihe erhalten.

Wir k�onnten aber auch versuchen, zu einem beliebigen Zeitpunkt �uber

alle momentanen individuellen Geschwindigkeiten und kinetischen Energien

zu mitteln (Mittelung �uber das ganze Kollektiv). Die Ergebnisse beider Mit-

telungsverfahren w�urden �ubrigens sehr gut �ubereinstimmen, wenn nur die

Zeitreihe hinreichend (m�oglichst unendlich!) lange w�are und das Kollektiv

aus sehr (m�oglichst unendlich!) vielen Teilchen best�unde. Jedenfalls sind

beide Verfahren praktisch undurchf�uhrbar!

Ganz einfach k�onnten wir unser Problem l�osen, wenn wir w�u�ten, wie

die Geschwindigkeiten in jedem Augenblick auf alle Gasteilchen verteilt sind.

Maxwell gelang es 1859, mit Hilfe einer Wahrscheinlichkeitsrechnung die mo-

lekulare Geschwindigkeitsverteilung, die f�ur alle idealen Gase gilt, theoretisch

abzuleiten (siehe Abbildung 1.10). Dabei fragte er sich, wie gro� die Wahr-

scheinlichkeit ist, unter allen Teilchen eines Gases eines zu �nden, dessen

Geschwindigkeit in einem vorgegebenen Geschwindigkeitsintervall liegt.

In Abbildung 1.10 erkennt man, da� die Geschwindigkeit vw die wahr-

scheinlichste, weil die am h�au�gsten vorkommende Geschwindigkeit ist: F�ur

vw nimmt die mittlere Zahl der Gasteilchen ihr Maximum an. Die Vertei-

lungskurve liegt aber nicht symmetrisch zu ihrem Maximum: Die Anzahl der

Teilchen mit h�oherer Geschwindigkeit als vw ist gr�o�er als diejenige mit ge-

ringerer Geschwindigkeit. Deshalb ist die Durchschnittsgeschwindigkeit vm
aller Molek�ule (arithmetischer Mittelwert) etwas gr�o�er als die wahrschein-
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Abbildung 1.10: Maxwell-Verteilung, aus der die mittlere Anzahl F(v) dv

von Molek�ulen pro Volumeneinheit zu ersehen ist, die eine Geschwindigkeit

zwischen v und v + dv haben.

lichste Geschwindigkeit vw. Die der mittleren kinetischen Energie entspre-

chende mittlere Molek�ulgeschwindigkeit v (sie wird aus dem mittleren Ge-

schwindigkeitsquadrat bestimmt) ist noch etwas gr�o�er als vm(vm �= 0:92 v

und vw
�= 0:82v). Im folgenden beziehen wir uns immer auf die mittlere

Geschwindigkeit v.

Typische Werte mittlerer Molek�ulgeschwindigkeiten realer Gase liegen, je

nach Temperatur der Gase, im Bereich von einigen 100 m/s bis weit �uber

1000 m/s. F�ur Sticksto�, der Hauptbestandteil unserer Luft ist, ergibt sich

unter Normalbedingungen eine mittlere Geschwindigkeit von 453 m/s.

Ohne uns um die mikrophysikalischen Bewegungsvorg�ange im einzelnen

zu k�ummern, k�onnen wir nun den energetischen Makrozustand unseres Mo-

dellgases mit den statistischen Gr�o�en mittlere Geschwindigkeit oder mittlere

kinetische Energie eines einzelnen Teilchens charakterisieren. F�ur ein Mo-

dellgasgemisch mit Molek�ulen unterschiedlicher Masse ist die Angabe der

mittleren kinetischen Energie notwendig. Kennen wir die Anzahl der Mo-

lek�ule in einem isolierten Gasvolumen, k�onnen wir nun die Innere Energie

einfach als Produkt aus Anzahl der Molek�ule und mittlerer kinetischer Ener-

gie bestimmen.
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1.10 Der Gasdruck

Nun wollen wir die Zusammenh�ange zwischen den physikalischen Kenngr�o�en

\mittlere Geschwindigkeit" und \mittlere kinetische Energie" eines Gasteil-

chens und den einfachen Zustandsgr�o�en Druck und Temperatur herstellen.

Die ungeordnete Molekularbewegung verursacht auch den makroskopisch

me�baren Gasdruck. In Abbildung 1.11 ist unser in einem Beh�alter mit festen

W�anden eingeschlossenes Modellgas dargestellt. Auf die Fl�ache A prallen

pro Zeiteinheit unz�ahlige Gasteilchen und bewirken eine resultierende Kraft

auf diesen Wandabschnitt. Der Quotient aus dieser Kraft (senkrecht auf

A) und der Fl�ache A entspricht dem mittleren Druck, den die sto�enden

Gasteilchen �uberall auf die Wand aus�uben. 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 Kraftsto� auf sie auszu�uben.

Abbildung 1.11: Darstellung zur kinetischen Erkl�arung des Gasdrucks.

Da die Molekularbewegung in unserem Modellgas v�ollig ungeordnet und

keine Raumrichtung ausgezeichnet ist, k�onnte die Me�
�ache A beliebig im

Raum orientiert sein. Wenn sich das Gasvolumen im Gleichgewicht be�ndet,

w�urde sich immer derselbe mittlere Gasdruck ergeben, da auf jede beliebig

orientierte, gleich gro�e Me�
�ache im Mittel gleich viele Gasmolek�ule mit

derselben mittleren Intensit�at prallen wie auf das Wandsegment A.

In Abbildung 1.12 ist eine Anordnung dargestellt, wie die makroskopische

Zustandsgr�o�e Druck direkt gemessen werden kann. Solange die Me�
�ache

(in der Abbildung ist das der Rohrquerschnitt) makroskopische Abmessungen

annimmt, wird der gemessene Druck f�ur ein Gas im Gleichgewichtszustand

nicht schwanken, weil immer unz�ahlig viele Gasteilchen an der Druckmessung

beteiligt sind und unser tr�ages Me�ger�at den tats�achlichen, minimalen Druck-
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schwankungen nicht folgen kann. Der makroskopisch gemessene Gasdruck ist

also eine Zustandsgr�o�e mit statistischem Charakter. Im Mikroskopischen

f�uhrt die stark zufallsbestimmte Zahl der auf eine winzige Me�
�ache auf-

tre�enden Gasteilchen zu gro�en relativen Druckschwankungen. Die Zeiger

sehr emp�ndlicher Me�instrumente mit sehr kleinen Me�systemen nehmen

so selbst an der Brownschen Bewegung teil.

Abbildung 1.12: Der mittlere Druck p eines Gases wird mit einem Mano-

meter bestimmt, das aus einem mit Quecksilber gef�ullten U-f�ormigen Rohr

besteht. Damit mechanisches Gleichgewicht bestehen kann, mu� sich die

Quecksilbers�aule so einstellen, da� die Di�erenz ihrer beiden Niveaus h die

H�ohe einer Quecksilbers�aule ist, deren Quotient aus Gewicht und Querschnitt

gleich dem vom Gas ausge�ubten Druck ist.

Die Gr�o�e des Gasdrucks h�angt bei unserem Modellgas (einatomig, mit

einheitlicher Molek�ulmasse) nur von der mittleren Geschwindigkeit und der

mittleren (Teilchen-) Dichte ab. Bei gegebener mittlerer Geschwindigkeit

gilt, da� der Gasdruck um so gr�o�er ist, je mehr Teilchen pro Zeiteinheit

auf eine Me�
�ache sto�en. Das bedeutet, da� in zwei Gasvolumina mit un-

terschiedlicher Teilchendichte, aber identischer mittlerer Teilchengeschwin-

digkeit, voneinander verschiedene Gasdr�ucke herrschen m�ussen (Abbildung

1.13).

Bei vorgegebener Teilchendichte (und einheitlicher Teilchenmasse) gilt,

da� der Gasdruck nur von der mittleren Teilchengeschwindigkeit abh�angt: Je

gr�o�er die mittlere Teilchengeschwindigkeit ist, desto gr�o�er ist der Gasdruck.

Allgemeiner gilt (zum Beispiel f�ur Gasgemische mit Molek�ulen unter-

schiedlicher Masse): Der mittlere Gasdruck ist zur mittleren kinetischen

Energie eines Gasteilchens direkt proportional. Diese Aussage gilt f�ur al-

le Gase, unabh�angig von ihrer sto�ichen Zusammensetzung.
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Abbildung 1.13: Falls in A und A0 die mittlere Teilchengeschwindigkeit �uber-

einstimmt, mu� in A
0 aufgrund h�oherer Teilchendichte h�oherer Gasdruck

herrschen als in A.

Zusammenfassend stellen wir fest, da� der gemessene makroskopische

Druck also bestimmt ist durch 1. die Teilchendichte und 2. die mittlere kine-

tische Energie der Teilchen, und er wird erzeugt durch alle Gasteilchen, die

pro Zeiteinheit im Mittel auf eine Me�
�ache prallen. Diese Aussagen gelten

auch f�ur Gasgemische mit mehreren Komponenten, zum Beispiel mit gleich

vielen roten und gelben Gasteilchen mit ansonsten identischer Teilchenmas-

se. Im Gleichgewicht w�aren beide Farben auf Grund di�usiver Vorg�ange

gleichm�a�ig im gesamten Gasvolumen verteilt, und deshalb w�urden im Mit-

tel gleich viele rote wie gelbe Gasteilchen pro Zeiteinheit auf die Me�
�ache

prallen: gemeinsam erzeugen sie den mittleren Gesamtdruck.

Denken wir uns die roten Gasteilchen weg aus unserem Gasvolumen, so

bleiben nur die gelben Gasteilchen �ubrig: Die Teilchendichte hat sich also

gerade halbiert. Der Druck, der durch sie erzeugt wird, ist deshalb nur noch

halb so gro� wie der zuvor im Gasgemisch gemessene Gesamtdruck. Den

Druckanteil, der in unserem \bunten" Gasgemisch nur durch eine Gaskom-

ponente erzeugt wird, nennt man Partialdruck.

Allgemein gilt: Der Gesamtdruck eines Gasgemisches (in dem weder zu

hohe Dr�ucke noch zu tiefe Temperaturen herrschen d�urfen) ist gerade gleich

der Summe der Partialdr�ucke seiner Komponenten (Gesetz von Dalton). Da-

bei spielt keine Rolle, aus welchen verschiedenen Komponenten sich das Gas-

gemisch zusammensetzt. Nur die Teilchendichte und die mittlere kinetische

Energie sind entscheidend f�ur den Gasdruck!

1.11 Temperatur und W�arme

Unsere sinnliche Wahrnehmung gestattet es uns, den \W�armezustand" von

verschiedenen Sto�en als warm oder kalt zu f�uhlen, wir k�onnen ihn aber

nicht quanti�zieren. Dabei hilft uns aber die Erfahrungstatsache, da� sich
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(die meisten) Sto�e bei Erw�armung ausdehnen. Dieses thermische Verhalten

der Sto�e wird beispielsweise bei der Temperaturmessung mit Fl�ussigkeits-

thermometern ausgenutzt. Die willk�urliche Festlegung von Temperaturskalen

(z. B. Celsius-Skala oder Fahrenheit-Skala) mit Hilfe von Fixpunkten (z. B.

dem Eispunkt und Siedepunkt bei der Celsius-Skala) erm�oglicht dann die

direkte Messung der Temperatur, die ein Ma� f�ur diesen \W�armezustand"

eines Sto�es ist (\W�armezustand" ist kein physikalischer Begri�. Wir wer-

den sp�ater verstehen, was damit eigentlich gemeint ist). F�ur die Tempe-

raturmessung eignen sich grunds�atzlich alle Eigenschaften von Sto�en, die

gesetzm�a�ig von der Temperatur abh�angen.

H�alt man den Druck in einem realen Gas konstant, dann ist bei Erw�armen

die Volumen�anderung direkt proportional zur Temperatur�anderung (das Gas-

volumen mu� bei dieser Zustands�anderung isoliert sein und chemische Pro-

zesse d�urfen nicht statt�nden). Dieses lineare Gesetz von Gay-Lussac ist in

Abbildung 1.14 f�ur zwei verschiedene Ausgangsvolumina dargestellt. Die rein

formale Verl�angerung der verschiedenen Geraden zeigt, da� alle Geraden die

Temperaturachse bei -273,16 ÆC schneiden. (Dieses formale Verfahren macht

physikalisch zun�achst keinen Sinn, da im Schnittpunkt das massebehaftete

Volumen zu Null verschwindet.)

Abbildung 1.14: V , t-Diagramm eines Gases (t in ÆC). Zur Einf�uhrung des

absoluten Nullpunktes und der absoluten Temperaturskala.

Nach Vorschlag von Lord Kelvin wird dieser Schnittpunkt absoluter Null-

punkt einer neuen Temperaturskala genannt, der thermodynamischen 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 Temperaturdi�erenzen auf

beiden Skalen genau denselben Zahlenwert, aber unterschiedliche Einheiten.

Die Beobachtung, da� die Intensit�at der Brownschen Bewegung bei an-

steigenden Gastemperaturen zunimmt, weist auf einen direkten Zusammen-
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hang zwischen Gastemperatur und Molekularbewegung hin. Der ist in Ab-

bildung 1.15 dargestellt: Die Geschwindigkeitsverteilung eines Gases ist von

der absoluten Temperatur abh�angig. Je h�oher die Gastemperatur ist, desto

gr�o�er ist die wahrscheinlichste und damit auch die mittlere Geschwindig-

keit. Mit der kinetischen Gastheorie kann gezeigt werden, da� die absolute

Temperatur eines idealen Gases der mittleren kinetischen Energie eines Gas-

teilchens direkt proportional ist. Diese Aussage gilt f�ur alle Gase. F�ur unser

einatomiges Modellgas mit einheitlichen Teilchenmassen folgt daraus, da�

bei ansteigender Temperatur die mittlere Molek�ulgeschwindigkeit zunehmen

mu�: Erw�armen bedeutet also, die mittlere Teilchengeschwindigkeit zu ver-

gr�o�ern.

Abbildung 1.15: Maxwell-Verteilung der Molekulargeschwindigkeitsbetr�age

als Funktion der absoluten Temperatur T .

Diese kinetische Deutung der makroskopischen Zustandsgr�o�e \absolute

Temperatur" bedeutet, da� f�ur ein Gas, dessen Bestandteile keine Bewegung

ausf�uhren, die also \in Ruhe" sind, die absolute Temperatur Null sein mu�,

da auch die mittlere kinetische Energie Null ist.

Die beobachtete Volumen�anderung bei Erw�armen �ndet somit eine einfa-

che gaskinetische Erkl�arung. Der gr�o�ere Raumbedarf der Molek�ule, die sich

bei Erw�armung immer heftiger bewegen, ist die Ursache der Volumenver-

gr�o�erung. Je geringer die anziehenden Molekularkr�afte sind, desto st�arker

kann sich ein erw�armter Sto� ausdehnen. Deshalb dehnen sich Fl�ussigkei-

ten im allgemeinen st�arker aus als Festk�orper. Die (bei konstant gehaltenem

Druck) fast gleich gro�e W�armeausdehnung aller Gase ist durch ihren ein-

heitlichen Aufbau bedingt.

Die Tatsache, da� die absolute Temperatur von der mittleren Teilchen-

energie abh�angt, unterstreicht den statistischen Charakter dieser makrosko-

pischen Zustandsgr�o�e, die sich wieder nur durch das Zusammenwirken einer



KAPITEL 1. MECHANISCHES �UBER DIE GASE 28

riesigen Anzahl von Gasteilchen ergibt, die sich ungeordnet im Raum bewe-

gen. (Die Molekularbewegung wird deshalb auch als W�armebewegung be-

zeichnet.) Einem individuellen Teilchen eine Temperatur zuzuordnen, macht

also keinen Sinn.

Die absolute Temperatur beschreibt einen mikrophysikalischen Zustand:

die Verteilung der gesamten kinetischen Energie auf alle Gasmolek�ule eines

Gasvolumens. Die Temperatur als makroskopische Zustandsgr�o�e kennzeich-

net somit einen statistischen Zustand eines Sto�es, der von seiner Masse und

seiner sto�ichen Zusammensetzung unabh�angig ist. Temperatur ist deshalb

eine intensive Gr�o�e. Jetzt k�onnen wir den unklaren Begri� \W�armezu-

stand" physikalisch als Energieinhalt oder Innere Energie unseres Modellga-

ses deuten. Wir k�onnen uns jetzt auch anschaulich erkl�aren, wie uns die

Innere Energie der uns umgebenden Luft als W�arme mitgeteilt wird: Durch

miteinander wechselwirkende Molek�ule der Luft und unserer Haut. Wer-

den die Molek�ule an unserer (trockenen) Hautober
�ache durch die zahlreich

auftre�enden Gasteilchen zu heftigeren Bewegungen (Schwingungen um ihre

Bindungsstellen) angeregt, emp�nden wir eine Erw�armung der Hautober-


�ache. Ist die mittlere kinetische Energie der Gasteilchen geringer als die

der Hautmolek�ule (die Luft ist also k�alter als unsere Hautober
�ache), wird

die Bewegung der Hautmolek�ule langsamer (gleichzeitig die der beteiligten

Gasmolek�ule schneller!) und wir emp�nden K�alte.

Diese Form der Energie�ubertragung im molekularen Bereich nennt man

thermische Wechselwirkung. Die Molekularbewegung erm�oglicht, da� (be-

reits vorhandene) kinetische Energie als W�arme(-energie) zwischen zwei Sy-

stemen, die miteinander in Kontakt stehen, ausgetauscht werden kann. W�arme

(-energie) ist in diesem Sinne keine neue Energieform, sondern eine Form

der Energie�ubertragung (W�arme ist wie Arbeit eine Austauschgr�o�e): Ein

K�orper hat eine bestimmte Energie und Temperatur (aber keinen W�arme-

zustand im physikalischen Sinn!) und gibt W�arme ab oder nimmt sie auf.

(Lange Zeit glaubte man, da� W�arme ein Sto� mit Namen \Caloricum" sei,

der weder erzeugt noch vernichtet werden kann.) An den Temperatur�ande-

rungen in beiden Systemen erkennen wir, welches System Energie aufnimmt

oder abgibt: Ein positiver W�armetransport �ndet immer zum energie�arme-

ren (also k�alteren) System statt. Auch im Fall der W�arme�ubertragung ist

durch das Wesen der Molekularbewegung die Richtung des W�armetransports

vorgegeben. Die ungeordnete Molekularbewegung bewirkt, da� die einheit-

liche Energieverteilung �uber beide in Kontakt stehenden Systeme am wahr-

scheinlichsten ist und deshalb angestrebt wird: Ohne �au�ere Einwirkung mu�

die Entropie des gesamten Systems bei Zustands�anderungen zunehmen (Ab-

bildung 1.16).

Wenn wir einem Gasvolumen W�arme zuf�uhren, erh�oht sich die Tempera-
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Abbildung 1.16: Diese Bildfolge wirkt nur deshalb so komisch, weil sie die

Umkehr eines irreversiblen Prozesses darstellt. Diese Reihenfolge der Ereig-

nisse k�onnte vorkommen - ist jedoch au�erordentlich unwahrscheinlich.

tur. Die mittlere kinetische Energie der Gasmolek�ule und damit die Innere

Energie nimmt zu. Es zeigt sich, da� die W�armemenge, die notwendig ist um

die Temperatur eines Gasvolumens um einen bestimmten Betrag zu erh�ohen,

von der gesamten Gasmasse abh�angt. Wir verstehen leicht, warum das so

sein mu�: Um die mittlere kinetische Energie der Teilchen zu vergr�o�ern,

m�ussen 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 K�orper aus verschiedenen Stof-

fen sich lange genug ber�uhren m�ussen, bevor sie dieselbe Temperatur ha-

ben und miteinander im Gleichgewicht sind: Es dauert einfach eine gewisse

Zeit (die von der W�armeleitf�ahigkeit der Sto�e abh�angt), bis durch die ther-

mische Wechselwirkung und die Molekularbewegung innerhalb der Systeme

die Energie gleichm�a�ig auf alle Sto�teilchen verteilt und der gemeinsame

Gleichgewichtszustand mit identischer Temperatur erreicht ist. Dieser Zu-

sammenhang ist f�ur die Temperaturmessung von gro�er Bedeutung.
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Es wird auch klar, warum der Me�f�uhler des Thermometers klein sein

mu� im Vergleich zum Gasvolumen, dessen Temperatur gemessen werden

soll. Sonst w�urde das Thermometer selbst (als makroskopisches System) die

Gastemperatur beein
ussen und die Messung so verf�alschen.

1.12 Zum 1. Hauptsatz der Thermodynamik

Wir k�onnen einemGasvolumen (geschlossenes System) auch Energie zuf�uhren,

indem wir makroskopische Arbeit am Gasvolumen verrichten. Durch eine

�au�ere Kraft, die wir auf den beweglichen Kolben in Abbildung 1.17 aus�uben,

komprimieren wir das Gas und halten den Kolben schlie�lich gegen den Gas-

druck in Stellung (b). Die Teilchendichte nimmt wegen der Volumenverklei-

nerung zu und der Gasdruck mu� ansteigen, weil nun mehr Teilchen pro

Zeiteinheit auf den Kolben prallen.

Abbildung 1.17: Ein Gasvolumen wird rasch komprimiert: Temperatur und

Gasdruck steigen.

Die mittlere Teilchengeschwindigkeit (und damit die Temperatur) hat

ebenfalls zugenommen. Warum? Gasteilchen, die sich auf den sich nach

links bewegenden Kolben zubewegen und mit ihm kollidieren, werden nach

links beschleunigt. Diese zus�atzliche Beschleunigungsarbeit bleibt den Gas-

teilchen als zus�atzliche kinetische Energie erhalten und wird im Gleichge-

wichtszustand der Kolbenstellung (b) - die Kolbenbewegung ist dann schon

beendet - gleichm�a�ig auf alle Teilchen verteilt. Die mittlere kinetische Ener-

gie jedes Teilchens wird dadurch vergr�o�ert und damit auch die Temperatur

des komprimierten Gasvolumens.

Bei geschlossenen Systemen kann die so gewonnene Energie �uber thermi-

sche Wechselwirkung als W�arme an die Umgebung abgef�uhrt werden. Ei-

ne Fahrradpumpe zusammen mit einem Fahrradschlauch ist ein Beispiel f�ur

ein o�enes System. Beim Aufpumpen sp�uren wir, wie sich die Luftpumpe

erw�armt.

Die am Gas verrichtete makroskopische Arbeit erh�oht also wie jede (mi-

kroskopische) W�armezufuhr auch die Innere Energie. Dieser Zusammenhang
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ist im 1. Hauptsatz der Thermodynamik zusammengefa�t: Die Zunahme

(Abnahme) der Inneren Energie eines Gases setzt sich zusammen aus W�arme-

zufuhr (W�armeabfuhr) und der makroskopischen Arbeit, die am (vom) Gas

verrichtet wird.

In Abschnitt 1.8 haben wir uns klargemacht, da� 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 k�onnen (Arbeit

und W�arme): Die �Anderung der Inneren Energie ist dann gerade gleich der

Summe aus mit der Umgebung ausgetauschten Arbeit und W�arme (Arbeit

und W�arme sind als Formen der Energie�ubertragung zu verstehen. Siehe

Abschnitt 1.7 und 1.11).

1.13 �Uber die adiabatische Zustands�anderung

Mit Hilfe der Abbildung 1.18 wollen wir demonstrieren, wie Arbeit vom

Gasvolumen geleistet werden kann. Der bewegliche Kolben sei zun�achst in

Stellung (1) arretiert: Da beide Gasvolumen bei gleicher Temperatur ver-

schiedene Dichte haben, wirken auf beiden Seiten des Kolbens verschiedene

Dr�ucke. Wir wollen annehmen, da� beide Gasvolumen geschlossene Syste-

me darstellen und die Systeme thermisch oder adiabatisch isoliert sind, das

bedeutet, es �ndet keine thermische Wechselwirkung sowohl zwischen den

Systemen als auch zwischen den Systemen und deren Umgebungen statt (die

Beh�alterw�ande und der Kolben sind also nicht- w�armeleitend).

Abbildung 1.18: Das Gasvolumen B verrichtet makroskopische Arbeit am

Volumen A und vergr�o�ert so dessen Innere Energie.

Was passiert nun, wenn wir die Arretierung l�osen? Das Gasvolumen B

leistet makroskopische Arbeit am Gasvolumen A. Nach L�osen der Arretie-

rung bewegt sich der Kolben nach links, weil der Gasdruck im Volumen B
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h�oher ist als im Volumen A (resultierende Kraft nach links). Wegen der

Impulserhaltung bei vollelastischen St�o�en verlieren die auf den nach links

bewegten Kolben sto�enden Molek�ule im Volumen B Impuls und damit ki-

netische Energie (vergleiche Abschnitt 1.8). Dieser Energieverlust geht zu

Lasten der Inneren Energie, und als Folge davon sinkt die Temperatur im

Volumen B, das gleichzeitig gr�o�er wird. Da die mittlere kinetische Energie

der Gasteilchen und gleichzeitig die Teilchendichte in B abnehmen, sinkt der

Gasdruck im Volumen B.

Im Volumen A mu� nach dem 1. Hauptsatz die Innere Energie zugenom-

men haben: Die Temperatur ist gestiegen. Da in beiden Ausgangsvolumina

dieselbe Temperatur herrschte, mu� nun die Temperatur im VolumenA h�oher

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, hei�t 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 W�armeenergie

aufnehmen oder abgeben. Die Zustands�anderungen in geschlossenen, ther-

misch isolierten Systemen nennt man adiabatisch (vom Griechischen abge-

leitet und bedeutet: \(W�arme) kann nicht hindurchgehen"). Adiabatische

Zustands�anderungen sind von gro�er Bedeutung bei atmosph�arischen Verti-

kalbewegungen.

1.14 �Uber die spezi�schenW�armekapazit�aten

Das Gasvolumen der Abbildung 1.19 ist in einem festen Beh�alter und kann

sich deshalb w�ahrend der W�armezufuhr von au�en nicht ver�andern (isochore

Erw�armung).

Beim Erw�armen erh�oht 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, wegen der erh�ohten mittleren Teilchengeschwindigkeit nimmt

der Gasdruck aber zu: Es sto�en jetzt mehr Teilchen (weil auch entferntere)

innerhalb eines kurzen Zeitintervalls mit gr�o�erer Intensit�at auf eine Druck-

me�
�ache. Druck und Temperatur m�ussen also steigen, wenn bei konstantem

VolumenW�arme zugef�uhrt wird. Als spezi�sche W�arme (-kapazit�at) bezeich-

net man allgemein jene Energie, die aufgewendet werden mu�, um 1 kg eines

Gases (oder anderen Sto�es) um 1 Kelvin zu erw�armen.
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Abbildung 1.19: Isochore Erw�armung des Modellgases aus mikroskopischer

Sicht.

Abbildung 1.20 zeigt einen �ahnlichen Versuch mit einem Gasvolumen, das

sich im gleichen Zustand be�ndet wie jenes der Abbildung 1.19: Nur ist in

diesem Fall die rechte Wand ein beweglicher Kolben, der so gef�uhrt wird, da�

Gasdruck und Au�endruck zeitlich konstant bleiben (isobare Erw�armung).

W�urde der Kolben festgehalten werden, w�are das Ergebnis wie im isochoren

Fall: Temperatur und Gasdruck erh�ohen sich beim Erw�armen. Im isobaren

Fall kann der bewegliche Kolben nachgeben und das Gasvolumen vergr�o�ert

sich w�ahrend der Gasdruck gleich dem Au�endruck ist. Das Gasvolumen

hat also gegen den Au�endruck makroskopische Arbeit geleistet. (Es gilt

das Gesetz von Gay-Lussac, Abbildung 1.14 Abschnitt 1.11). Wollen wir

das Gasvolumen isobar um denselben Temperaturbetrag wie beim isochoren

Experiment erw�armen, m�ussen wir eine gr�o�ere W�armemenge aufwenden,

weil die Innere Energie auf denselben Wert wie im isochoren Fall erh�oht und

gleichzeitig Energie f�ur die zus�atzliche Volumenarbeit aufgebracht werden

mu�: Die spezi�sche W�arme cp (bei konstantem Druck) ist immer gr�o�er als

die spezi�sche W�arme cv (bei konstantem Volumen). Das wird klar, wenn wir

uns vorstellen, da� zwei Zustands�anderungen nacheinander ablaufen: zuerst

die isochore Erw�armung wie in Abbildung 1.19, dann die Ausdehnung des

Volumens auf die Kolbenstellung von Abbildung 1.20(c), bei der die Innere

Energie des Gasvolumens, wie im adiabatischen Fall beschrieben, abnehmen

mu�. Ohne zus�atzliche W�armezufuhr k�onnen wir also bei sonst gleichem

Ausgangszustand im isobaren Fall nicht dieselbe Temperaturerh�ohung erzie-

len.

Als Fazit halten wir fest, da� die spezi�sche W�arme im isobaren Fall

gr�o�er sein mu� als im isochoren Fall: Die spezi�schen W�armen sind also

proze�abh�angig.
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(a) (b)

(c)

Abbildung 1.20: Der Au�endruck bleibt w�ahrend des Erw�armens konstant.

1.15 Phasen�anderungen

F�ur die meisten meteorologischen Betrachtungen ist ausreichend, die atmo-

sph�arische Luft als Gasgemisch zu betrachten, das nur aus zwei Komponen-

ten besteht: aus trockener Luft (die eigentlich selbst ein Gasgemisch ist) und

aus unsichtbarem Wasserdampf. Dieses Gasgemisch nennen wir feuchte Luft.

Atmosph�arischer Wasserdampf entsteht haupts�achlich bei der Verdunstung

von 
�ussigem Wasser an der Ober
�ache der Ozeane, und seine Existenz ist

Voraussetzung f�ur 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 f�ur ein

kompliziertes heterogenes System: Wasser kommt in der 
�ussigen Phase als
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Wolkentr�opfchen oder Regentropfen vor, die feste Phase besteht aus ver-

schiedensten Eiskristallen, Schnee
ocken oder Graupelk�ornern, und die um-

gebende feuchte Luft bildet die gasf�ormige Phase. Wir erkennen, da� die

verschiedenen Phasen durch Phasengrenzen markiert sind, die mit sprung-

haften �Anderungen bestimmter Eigenschaften (wie Teilchendichte und Teil-

chenbindung) verbunden sind.

Bei Zustands�anderungen eines heterogenen Systems �andern sich nicht nur

die physikalischen Gr�o�en wie Druck, Temperatur oder Volumen, sondern

es �nden auch Phasen�uberg�ange statt, die mit Massentransport �uber die

Phasengrenzen hinweg verbunden sind: So gewinnt bei Kondensation die


�ussige Phase Masse hinzu, w�ahrend sie bei Verdunstung Masse verliert.

Phasen�uberg�ange sind auch mit Energieums�atzen verbunden: Im Fall der

Kondensation wird genau jene W�armemenge freigesetzt, die f�ur den Ver-

dunstungsvorgang ben�otigt wurde. In einem isolierten oder geschlossenen

System gilt das Prinzip der Massenerhaltung, im isolierten System zus�atzlich

der Energieerhaltungssatz.

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.

1.16 Verdunstung und S�attigungszustand

Was geschieht beim Verdunsten von (reinem) 
�ussigem Wasser? Bei jeder

Wassertemperatur gibt es wegen der Maxwellschen Geschwindigkeitsvertei-

lung Molek�ule, deren kinetische Energie ausreicht, die anziehenden Moleku-

larkr�afte (man nennt sie Koh�asionskr�afte, wenn sie zwischen gleichartigen

Molek�ulen wirken) an der Ober
�ache des Wassers zu �uberwinden und das

Wasser durch die Ober
�ache hindurch zu verlassen. Die Zahl der pro Zeit-

einheit durch die Wasserober
�ache austretenden Molek�ule ist dabei von der

Temperatur des Wassers abh�angig: Je h�oher die Temperatur ist, desto mehr

Teilchen k�onnen das Wasser pro Zeiteinheit verlassen (Abbildung 1.21).

Die freien Molek�ule, die sich oberhalb des Wassers be�nden, bilden ei-

ne gasf�ormige Phase, die man Wasserdampf nennt. Freie Dampfmolek�ule,

die wegen der ungeordneten Molekularbewegung wieder zuf�allig auf die Was-

serober
�ache prallen, werden vom Wasser wieder \eingefangen". Werden die

Wasserdampfmolek�ule �uber einer Wasserober
�ache jedoch durch den Wind

weggetragen, verliert das Wasser mehr Molek�ule als es zur�uckgewinnt, und

es wird schlie�lich vollst�andig verdunsten (Abbildung 1.22a-c).

Weil das verdunstende Wasser nur Molek�ule mit h�oherer kinetischer Ener-

gie verliert, nimmt die mittlere kinetische Energie der im Wasser verbleiben-
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Abbildung 1.21: Schematische Darstellung der Verdunstung an einer ebenen

Wasserober
�ache.

Abbildung 1.22: Wind vergr�o�ert die Verdunstungsrate an Wasserober-


�achen.

den Molek�ule ab und die Temperatur des Wassers sinkt (Verdunstungsk�alte),

wenn ihm keine W�arme von au�en zugef�uhrt wird. Trotzdem ist der Wasser-

dampf nicht w�armer (er sollte ja nur aus energiereichen Molek�ulen bestehen)

als das Wasser, welches st�andig Energie verliert: Wasser und Wasserdampf

haben n�amlich dieselbe Temperatur! Wie ist das zu erkl�aren?

Beim Austreten aus der Fl�ussigkeit werden die energiereichen Molek�ule

durch die Koh�asionskr�afte nahe der Ober
�ache abgebremst. W�ahrend sich

n�amlich bei einem Molek�ul im Inneren der Fl�ussigkeit die nach allen Seiten

gleich gro�en Koh�asionskr�afte gerade aufheben, wirkt auf ein Molek�ul nahe

oder direkt an der Ober
�ache eine nach innen gerichtete, resultierende Kraft

(Abbildung 1.23; sie ist die Ursache der Ober
�achenspannung von Fl�ussigkei-

ten). Gegen diese Kraft m�ussen aus demWasser austretende Molek�ule Arbeit

verrichten und gewinnen - allerdings auf Kosten ihrer kinetischen Energie -

potentielle Energie. Ein Teil der Arbeit wird verrichtet, bis das Molek�ul an

die Ober
�ache gelangt ist, ein weiterer, etwa gleich gro�er Energieaufwand ist

notwendig, damit das Molek�ul schlie�lich den molekularen Wirkungsbereich

gegen die Koh�asionskr�afte verlassen kann (vgl. Abbildung 1.21).

Im Unterschied zu unserem Modellgas haben die Molek�ule eines Damp-

fes, der in einem isolierten System mit seiner 
�ussigen Phase in direktem

Kontakt steht, neben der kinetischen also auch potentielle Energie. Die ge-
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samte Innere Energie eines Dampfes setzt sich dann aus den Summen der

individuellen kinetischen und potentiellen Energien zusammen.

Abbildung 1.23: Schematische Darstellung zur Ober
�achenspannung von

Fl�ussigkeiten.

Wir wollen uns nun den speziellen Eigenschaften des Wasserdampfes zu-

wenden, der mit seiner 
�ussigen Phase im direkten Kontakt steht, und gehen

von einem isolierten heterogenen System aus, in welchem (reines) Wasser

durch eine isolierende Trennwand von einem Vakuum zun�achst getrennt ist

(Abbildung 1.24a). Verschwindet die Trennwand pl�otzlich, setzt Verdun-

stung ein und die Zahl der Molek�ule im Dampfraum nimmt zun�achst st�andig

zu (Abbildung 1.24b; die Entropie des gesamten Systems nimmt zu).

Abbildung 1.24: Fl�ussige und Dampfphase wechselwirken miteinander: b)

unges�attigter Dampf; c) ges�attigter Dampf; d) �ubers�attigter Dampf.
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Der in den Dampfraum gerichtete Molek�ulstrom h�angt von der Tempera-

tur im System ab: Je h�oher die Temperatur ist, desto mehr Molek�ule haben

gem�a� der Maxwellschen Geschwindigkeitsverteilung ausreichende kinetische

Energie, die 
�ussige Phase zu verlassen. Im Dampfraum sind dagegen noch

zu wenig freie Molek�ule, die auf die Ober
�ache zu
iegen und wieder in die


�ussige Phase eintreten: Der Netto-Molek�ulstrom bedeutet einen Massenver-

lust f�ur die Fl�ussigkeit, und einen Massengewinn f�ur den Dampf. In diesem

Stadium nennt man den Dampf unges�attigt, der im Dampfraum me�bare

Gasdruck hei�t Dampfdruck.

Nach einiger Zeit, dann, wenn die Molek�uldichte im Dampfraum ausrei-

chend gro� ist, stellt sich jedoch ein dynamisches Gleichgewicht ein: Jetzt

wechseln gleich viele Molek�ule von der Fl�ussigkeit in den Dampfraum wie

umgekehrt vom Dampfraum in die Fl�ussigkeit und der Netto-Molek�ulstrom

ist Null (Abbildung 1.24c). Wie stark die beiden, sich gegenseitig aus-

gleichenden Molek�ulstr�ome sind, h�angt dann nur von der Temperatur ab.

Dieses dynamische Gleichgewicht charakterisiert den S�attigungszustand des

Wasserdampfs: Der Wasserdampf ist ges�attigt, das hei�t, da� der verf�ugbare

Dampfraum mit der maximal m�oglichen Anzahl von Molek�ulen besetzt ist

(mehr geht nicht!).

Im Dampfraum herrscht dann der maximal m�ogliche Dampfdruck, der

S�attigungsdampfdruck. Der Zusammenhang zwischen S�attigungsdampfdruck

und Temperatur ist nicht linear (Abbildung 1.25). Denn, anders als bei

der oben beschriebenen isochoren Zustands�anderung unseres Modellgases,

nimmt mit ansteigender Temperatur im (geschlossenen) heterogenen 2- Pha-

sensystem sowohl die mittlere kinetische Energie der Molek�ule als auch die

Teilchendichte im Dampfraum zu, was zu einem �uberproportionalen Anstei-

gen des S�attigungsdampfdrucks mit der Temperatur f�uhrt. Ohne Kontakt

zu seiner 
�ussigen Phase w�urde sich der Dampf verhalten wie unser Mo-

dellgas: bei isochorer Erw�armung bliebe die Molek�uldichte im Dampfraum

n�amlich konstant und zwischen Druck und Temperatur best�unde ein linearer

Zusammenhang.

W�urde man in das Dampfvolumen der Abbildung 1.24c von au�en mehr

Dampfmolek�ule zuf�uhren, w�urden wegen der erh�ohten Dampfdichte solan-

ge mehr Dampfmolek�ule in die Fl�ussigkeit �ubertreten, bis die Dampfdichte

wieder den urspr�unglichen Wert des S�attigungszustands erreicht hat: Dann

herrscht wieder dynamisches Gleichgewicht. Abbildung 1.24d zeigt einen

�ubers�attigten Dampf mit ungleichen Molek�ulstr�omen, die netto einen Mas-

senzuwachs der Fl�ussigkeit bedeuten (Kondensation).

Geht man von der Anordnung der Abbildung 1.24c aus und vergr�o�ert

das Dampfvolumen bei konstant gehaltener Temperatur (das System sei ge-

schlossen), setzt also die Dampfdichte herab, werden solange mehr Molek�ule
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Abbildung 1.25: Der S�attigungsdampfdruck als Funktion der Temperatur

�uber einer ebenen Wasserober
�ache.

aus der Fl�ussigkeit aus- als eintreten (Verdunstung), bis die urspr�ungliche

Dampfdichte wieder hergestellt ist. Es stellt sich also wieder der S�attigungs-

zustand mit demselben S�attigungsdruck ein.

Verkleinert man das Dampfvolumen und erh�oht somit die Dampfdich-

te bei festgehaltener Temperatur im geschlossenen System, ist der Dampf

�ubers�attigt, wie in Abbildung 1.24d dargestellt, und durch Kondensation

wird der urspr�ungliche S�attigungszustand wieder hergestellt.

Zusammenfassend stellen wir fest, da� Dampf also ein Gas ist, das mit ei-

ner Fl�ussigkeit in Kontakt steht, die aus gleichartigen Molek�ulen aufgebaut

ist. Ist der Dampf ges�attigt, herrscht ein dynamisches Gleichgewicht und

im Dampfraum der S�attigungsdampfdruck. Das Niveau des dynamischen

Gleichgewichts (das hei�t, wie stark beide gleich gro�en, jedoch entgegenge-

setzt gerichteten Molek�ulstr�ome durch die Fl�ussigkeitsober
�ache sind) h�angt

nur von der Temperatur ab (die einer bestimmten Energieverteilung der Mo-

lek�ule entspricht). Auch der S�attigungsdampfdruck (siehe Abbildung 1.25)

h�angt deshalb nur von der Temperatur ab und ist unabh�angig vom Dampf-

volumen (im deutlichen Unterschied zum Verhalten unseres Modellgases).

Falls der Raum �uber der Fl�ussigkeit 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 S�attigungsdampfdruck ist in sehr guter

N�aherung vom Partialdruck anderer vorhandener Gase unabh�angig. Das dy-

namische Gleichgewicht des S�attigungszustands stellt sich nur langsamer ein,

weil die Di�usion der Dampfmolek�ule durch andere Gasmolek�ule behindert
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wird.

Der S�attigungsdampfdruck h�angt stark von der Form der Fl�ussigkeitso-

ber
�ache ab und ist �uber konvexen Ober
�achen (zum Beispiel von Wolken-

tr�opfchen) gr�o�er als �uber einer ebenen Ober
�ache. In diesem Fall be�nden

sich aus geometrischen Gr�unden weniger Fl�ussigkeitsmolek�ule im Wirkungs-

bereich eines freien Dampfmolek�uls, weshalb die Anziehungskr�afte geringer

sind als im ebenen Fall (bei sonst gleichem Abstand zur Ober
�ache). Es kon-

densieren also weniger Dampfmolek�ule, und deshalb sind die Dampfdichte

und somit auch der Dampfdruck im dynamischen Gleichgewicht bei S�atti-

gung h�oher als �uber einer ebenen Fl�ache (bei festgehaltener Temperatur).

Je st�arker die konvexe Kr�ummung (also je kleiner das Wolkentr�opfchen)

ist, desto gr�o�er ist der S�attigungsdampfdruck �uber der Tr�opfchenober
�ache.

Das ist der Grund daf�ur, da� unter geeigneten Umst�anden in einer Wolke

die kleinen Tr�opfchen zugunsten der gr�o�eren Wolkentr�opfchen verdunsten

m�ussen (Abbildung 1.26).

Am Ende des ersten Kapitels sei noch erw�ahnt, da� sich unges�attigter

(oder �uberhitzter) Dampf ohne Kontakt zur 
�ussigen Phase verh�alt wie ein

quasi-ideales Gas, und eine Unterscheidung zwischen Gas und Dampf ist nicht

mehr gerechtfertigt. Messungen haben ergeben, da� f�ur in der Atmosph�are

vorkommende Drucke und Temperaturen Wasserdampf in guter N�aherung

als ideales Gas behandelt werden kann.

Abbildung 1.26: Im linken Bild ist der Dampf gegen�uber der Tr�opfchenober-


�ache gerade ges�attigt: Bringt man ein kleineres Tr�opfchen in die N�ahe des

Gr�o�eren, mu� das Kleine vollst�andig verdunsten.



Kapitel 2

Unsere Atmosph�are

Etwas �uber Entwicklungsgeschichte, Bestandteile und vertikale Struktur der

Atmosph�are zu wissen, ist Voraussetzung f�ur die Diskussion wichtiger aktu-

eller Probleme wie Klimaver�anderung und \Ozonloch".

Heute nimmt man an, da� es zum Zeitpunkt der Erdentstehung vor etwa

4; 5 � 109 Jahren bzw. kurz danach keine Atmosph�are gab.

2.1 Die Uratmosph�are

und Entstehung der Hydrosph�are

Die Uratmosph�are bildete sich aus den Entgasungsprodukten des Erdman-

tels, die durch gro�e vulkanische Aktivit�at freigesetzt wurden. Die Gaszu-

sammensetzung heute noch t�atiger Vulkane sollte also Anhaltspunkte f�ur

die Zusammensetzung der Atmosph�are liefern. Doch hier st�o�t man auf eine
�Uberraschung: Vulkanische Gase enthalten ungef�ahr 85% Wasserdampf, 10%

Kohlendioxid, einige Prozent Schwefelverbindungen (z. B. Schwefeldioxid und

Schwefelwassersto�) sowie etwas Sticksto�, jedoch keinen freien Sauersto�.

Im Gegensatz dazu sind heute in der Atmosph�are ca. 78% Sticksto� und

21% Sauersto� vorhanden (siehe Tab. 2.1).

Abbildung 2.1:

41
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Die Erdatmosph�are hat also eine lange Entwicklungsgeschichte durchlau-

fen. Diese wird verst�andlich, wenn man die Atmosph�are als Teil eines ge-

koppelten Systems betrachtet, das neben der Lufth�ulle auch die Erdkruste,

die Ozeane und das Festland mit der Biosph�are umfa�t. Die einzelnen Teile

standen und stehen immer noch in st�andiger Wechselwirkung untereinander

(siehe Abbildung 2.1).

Tabelle 2.1: Zusammensetzung der Atmosph�are bis 100 km H�ohe

Gas Molek�ule in

g/mol

Anteil am Ge-

samtvolumen

der trockenen

(feuchten)

Luft

Anteil der

Gesamtmasse

der trockenen

Luft

Sticksto� (N2) 28,02 78,08% (74,96%) 75,51%

Sauersto� (O2) 32,00 20,95% (20,11%) 23,15%

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

Wasserdampf

(H2O)

18,02 � (4,00%)

Kohlendioxid

(CO2)

44,01 347 ppm =

347�10�4%

Neon (Ne) 20,18 18,2 ppm

Helium (He) 4,00 5,2 ppm

Methan (CH4) 16,04 2,0 ppm

Krypton (Kr) 83,80 1,1 ppm

Wassersto� (H2) 2,02 0,5 ppm

Disticksto�oxid

(N2O)

44,02 0,5 ppm

Ozon (O3)

Troposph�are 48,00 0,06 ppm

Stratosph�are 48,00 5-10 ppm

Die Masse der Gase in diesem System ist vergleichsweise klein: Sie be-

tr�agt gerade 0,025% der Erdmasse, die Atmosph�arenmasse etwa 0,3% der

Hydrosph�arenmasse.

In unserem Planetensystem entstand allein auf der Erde eine Hydrosph�are

mit allen drei Aggregatszust�anden des Wassers. Auf den Nachbarplane-

ten Mars und Venus gibt es Wasser nur als Eis bzw. Dampf. Dies war

m�oglich, weil die Erde daf�ur genau den richtigen Abstand zur Sonne besitzt.
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Bei den gem�a�igten Erdtemperaturen kann sich nur ein winziger Teil des

st�andig durch die Vulkane ausgesto�enen Wasserdampfs in der Atmosph�are

halten (die Temperaturabh�angigkeit des Wasserdampfgehalts der Luft wird

sp�ater noch erkl�art). Der Gro�teil des Wassers regnete aus, in der Atmo-

sph�are sind heute 0,001% der gesamten Wassermenge von 1; 36 � 1021kg bzw.

2; 66 � 106kg/m2 (siehe Tab. 2.2).

Tabelle 2.2:

Anteil der Gesamtmasse

der Hydrosph�are in %

Ozeane 97

Eis 2,4

S�u�wasser (Grundwasser) 0,6

S�u�wasser (Fl�usse, Seen) 0,02

Atmosph�are 0,001

Nimmt man an, da� w�ahrend der gesamten Erdgeschichte soviel Dampf

wie im vergangenen Jahrhundert durch vulkanische Aktivit�at freigesetzt wor-

den ist, so erh�alt man eine noch um zwei Gr�o�enordnungen h�ohere Masse

der Hydrosph�are. Es mu� also Wasser aus der Hydrosph�are im Laufe der

Zeit \verschwunden" sein, was an Spalten in der Erdkruste am Ozeanboden

(Plattengrenzen) m�oglich ist. Eine gewisse Wassermenge wurde durch die

ultraviolette Strahlung zerst�ort. Bei diesem Proze�, der oft als Photodisso-

ziation bezeichnet wird, entsteht aus Wasser Wassersto� und Sauersto�.

Die Wechselwirkung der Atmosph�are mit den entstandenen Ozeanen hat-

te entscheidenden Ein
u� auf die Bildung des freien Sauersto�s und die

Verringerung des Kohlendioxidgehalts, beides Besonderheiten der Erdatmo-

sph�are.

2.2 Atmosph�arischer Sauersto�

und biologische Evolution

Es l�a�t sich ausschlie�en, da� der atmosph�arische Sauersto� aus dem Ma-

terial von Erdkruste und Erdmantel stammt (zu feste chemische Bindung),

soda� als Quelle nur oxidische Gase wie Wasserdampf und Kohlendioxid �ubrig

bleiben. Es bleiben zwei M�oglichkeiten:

a) Photodissoziation des Wassers (oder analog des Kohlendioxids)
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2H2O! 2H2 +O2 (2.1)

Die Reaktion l�auft ab, wenn gen�ugend Energie durch die ultraviolette

Sonnenstrahlung zugef�uhrt wird. Da der entstehende freie Sauersto� jedoch

die Eigenschaft hat, ultraviolette Strahlung zu absorbieren, die dann f�ur

weitere Reaktionen als Energiequelle ausscheidet, kann nur ein bestimmtes

Sauersto�-Niveau erreicht werden. Dieses Gleichgewicht pendelt sich schon

bei einem tausendstel des heutigen Sauersto�anteils ein.

b) Photosynthese

H2O + CO2 ! fCH2g+O2 (2.2)

Aus den zwei energiearmen Verbindungen Wasser und Kohlendioxid ent-

steht der Kohlehydratbaustein fCH2Ogmit viel gespeicherter Energie, wobei

der Sauersto� als \Abfallprodukt" freigesetzt wird. F�ur diese Reaktion ist

Sonnenstrahlung im sichtbaren Spektralbereich (Licht) n�otig.

Fossile Funde in Zimbabwe und Australien belegen, da� sich das Leben auf

der Erde bereits vor fast 4 �109 Jahren bis zu einer so fortgeschrittenen Form

wie der Photosynthese entwickelt hatte. Wichtig daf�ur war die Existenz der

Ozeane, denn nur eine mehrere Meter dicke Wasserschicht bot Schutz vor der

f�ur die Zellen sch�adlichen ultravioletten Strahlung. Die primitiven Blaualgen

bauten die Kohlehydrate zur Deckung ihres Energiebedarfs durch G�arung

ab, wobei Alkohol und Kohlendioxid entstand. Der bei der Photosynthese

freiwerdende Sauersto� war also Zellgift, das allerdings �uber lange Zeit durch

die Oxidation von im Meer gel�ostem Eisen beseitigt wurde.

Als vor etwa 2 �109 Jahren jedoch das unoxidierte Eisen aufgebraucht war

und das Gift sich ansammelte, entwickelte sich als neuer Sto�wechselmecha-

nismus die Atmung. Bei diesem wesentlich e�ektiveren Proze� zur Energie-

gewinnung handelt es sich um die Umkehrung der Photosynthese-Reaktion.

Wegen des evolution�aren Fortschritts nahmen die biologische Aktivit�at und

Sauersto�produktion stark zu, so da� erstmals durch freien Sauersto� an

Land eisenhaltiges Gestein oxidiert wurde. Die ultraviolette Strahlung ver-

hinderte jedoch noch die Besiedelung des Landes.

Erst nachdem 10% des heutigen atmosph�arischen Sauersto�anteils er-

reicht waren, begann die Bildung einer Ozonschicht in der h�oheren Atmo-

sph�are. Die Ozonmolek�ule (O3) haben die Eigenschaft, ultraviolette Strah-

lung aus der einfallenden Sonnenstrahlung zu �ltern und zwar genau den Teil,

der f�ur P
anzen sch�adlich ist. (Welche Vorg�ange in der Ozonschicht genau

ablaufen, welche Wirkung Ozon in Bodenn�ahe hat und wie das \Ozonloch"
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entsteht, wird noch erl�autert.) Das Ozon scha�te f�ur das Leben im Ozean die

Voraussetzung, unter einer immer weniger dicken Wasserschutzschicht exi-

stieren zu k�onnen, wodurch mehr sichtbare Strahlung zur Verf�ugung stand

(siehe Abbildung 2.2).

Abbildung 2.2:

Der �ubertritt des Lebens von den geringen Wassertiefen auf das Land

war dann vor etwa 500 Mio. Jahren m�oglich. Seit 350 Mio. Jahren betr�agt

der Sauersto�gehalt der Atmosph�are 21%. Diese 21% bedeuten jedoch nur

5% der Gesamtmenge des produzierten Sauersto�s, denn 95% wurden in

Eisenoxid und Sulfat (Oxidation der Schwefelverbindungen) gebunden (siehe

Abbildung 2.3).

Abbildung 2.3:
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2.3 Atmosph�arisches und gespeichertes

Kohlendioxid

Eine wichtige Voraussetzung bei der Entstehung des Lebens war die Ver-

ringerung des Kohlendioxidgehalts von 10 % in der Uratmosph�are auf den

heutigen Wert von 0,03%. CO2-Molek�ule besitzen die Eigenschaft, Sonnen-

strahlung nahezu ungehindert durchzulassen, die langwellige Strahlung der

Erdober
�ache aber teilweise zu absorbieren und zur�uckzustrahlen (\Treib-

hause�ekt"). Auf der Venus herrschen Temperaturen von 470ÆC, weil sich

alles entgaste CO2 in der Atmosph�are anreichern konnte. Ein Gro�teil des

in die Erdatmosph�are ausgesto�enen CO2 ist dagegen in den Sedimenten

gespeichert bzw. im Ozean gel�ost worden (siehe Tab. 2.3).

Tabelle 2.3:

Kohlensto�menge in re-

lativen Einheiten

Biosph�are Ozean 1

Land 1

Atmosph�are (CO2) 70

fossile Brennsto�e 800

Ozean (gel�ostes CO2) 4000

Schiefergestein 800 000

Karbonatgestein 2 000 000

F�ur den im Vergleich zu anderen Planeten einmaligen Vorgang der CO2-

Speicherung auf der Erde waren die Ozeane und das darin entstandene Leben

die Ursache. Das CO2 kann sich im Meerwasser l�osen:

H2O + CO2 ! H2CO3 (2.3)

Zusammen mit metallischen Ionen (Kalzium, Magnesium) entstehen Kar-

bonate. Die dabei ablaufenden Ionenaustauschreaktionen lassen sich in fol-

gender Bilanzgleichung zusammenfassen:

H2CO3 + Ca
++

! CaCO3 + 2H+ (2.4)

Kalziumkarbonat (CaCO3) setzt sich als Kalkgestein ab oder ist der

Grundsto� f�ur Kalkschalen bestimmter Meeresorganismen (z. B. Foraminife-

ra). Diese werden dann nach dem Absterben als Sedimente in das Kalkgestein

der Erdkruste eingebaut, wo man heute h�au�g fossile Reste �ndet.
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Die in (2.4) freigesetzten H+-Ionen reagieren mit einem Sauersto�atom

zu Wasser. Das Sauersto�atom stammt aus den Metalloxiden der Erdkru-

ste, die auf diese Weise wieder Luftsauersto� aufnehmen k�onnen. Durch

die Bildung von Karbonaten geht somit der Atmosph�are Sauersto� verloren,

der aber bei Au
�osung dieser Karbonate wieder freigesetzt wird. Karbonat-

produzierende Meereslebewesen wie Foraminifera k�onnen also die Sauersto�-

und Kohlendioxidmenge der Atmosph�are regulieren.

Eine weitere M�oglichkeit f�ur die CO2-Speicherung ist die Photosynthese-

reaktion (2.2). Immer wenn ein O2-Molek�ul produziert wird, entsteht gleich-

zeitig ein organisches Molek�ul, in dem ein C-Atom gebunden ist. Die meisten

der C-Atome werden allerdings durch die Atmung der P
anzen und die Ver-

rottung von organischem Material erneut oxidiert:

fCH2Og+O2 ! H2O + CO2 (2.5)

Ein Teil der abgestorbenen organischen Substanz geht jedoch diesem

Kreislauf durch Konservierung unter Luftabschlu� verloren (ungef�ahr eines

von 3 � 104 C-Atomen). Die gr�o�te Menge davon ist fein verteilt, nur etwa

10=00 liegt in Form abbauw�urdiger Kohle-, Erd�ol- und Erdgaslagerst�atten

vor.

Die Verbrennung der fossilen Brennsto�e vernichtet jedes Jahr die Ar-

beit von 1000 Jahren Photosynthese. Die Photosynthese gibt es allerdings

gl�ucklicherweise schon seit einigen hundert Millionen Jahren. Der gr�o�te

Teil der organischen Kohlensto�menge in der Lithosph�are ist au�erdem, wie

erw�ahnt, in f�ur die anthropogene Nutzung zu verd�unnter Form gespeichert.

Die Verbrennung stellt also f�ur den atmosph�arischen Sauersto�haushalt si-

cher kein Problem dar. Das freigesetzte Kohlendioxid kann dagegen durchaus

zu Konsequenzen f�uhren. Langj�ahrige Me�reihen zeigen einen st�andigen An-

stieg der atmosph�arischen CO2-Konzentration auf mittlerweile �uber 350 ppm.

Mit Hilfe von CO2-Analysen der Gaseinschl�usse in Eisbohrkernen aus der

Antarktis konnte der CO2-Anteil im Jahr 1750, vor Beginn der Industriali-

sierung, bestimmt werden. Er betrug damals nur 280 ppm. Die Zunahme

entsteht durch die St�orung des Gleichgewichts zwischen Quellen und Senken

im CO2-Kreislauf. Abbildung 2.4 zeigt die Messungen am Mauna Loa auf

Hawaii. Dem langj�ahrigen Trend ist eine jahreszeitliche Variation �uberla-

gert. W�ahrend der Sommermonate sinkt durch die h�ohere Photosynthese-

Aktivit�at die CO2-Konzentration und steigt dann den Winter �uber bis zu

einem Maximum im Fr�uhjahr wieder an. Diese Schwankungen sind auf der

S�udhalbkugel wegen der geringen Landmasse kleiner.

Zwischen Atmosph�are, Biosp�are, Ozeanen und Gesteinen gibt es einen

st�andigen Austausch von CO2, ein gutes Beispiel f�ur die Wirkung des fr�uher
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beschriebenen gekoppelten Systems. In diesem CO2-Kreislauf werden jedes

Jahr betr�achtliche Mengen umgesetzt (vereinfachte Darstellung siehe Abbil-

dung 2.5).

Abbildung 2.4:

Abbildung 2.5:

2.4 Weitere atmosph�arische Bestandteile

Ein kleiner Teil (ungef�ahr 20%) des in die Atmosph�are entgasten Sticksto�s

wurde in den Nitraten im Erdboden gebunden. Dies geschah durch Ionen-

austauschreaktionen �ahnlich wie in (2.5) und Mikroorganismen im Boden,

die den Sticksto� �xieren. Da jedoch Sticksto� ein chemisch inertes (nur

wenig mit anderen Substanzen reagierendes) Gas ist, au�erdem eine geringe

Wasserl�oslichkeit besitzt (etwa 1/70 des Kohlendioxids), blieb der gr�o�te Teil

des von Vulkanen freigesetzten Sticksto�s in der Atmosph�are. Nach dem fast

vollst�andigen Verschwinden von CO2 und Wasserdampf wurde Sticksto� das

Gas mit dem gr�o�ten Anteil am Volumen der Luft.
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Schwefel und Schwefelverbindungen (H2S, SO2) von Vulkanausbr�uchen

werden schnell zu Sulfaten (SO2�

4 ) oxidiert und in Wolkentr�opfchen gel�ost,

wodurch eine verd�unnte Schwefels�aurel�osung entsteht. Auch den \Sauren Re-

gen" in der Abgasfahne von gro�en Industriezentren erkl�art man sich durch

die bei der Verbrennung von Kohle und �Ol freigesetzten schwefelhaltigen Ver-

bindungen. Nach dem Abregnen werden die Sulfationen durch die Reaktion

mit Metallionen im Boden gebunden. Eine weitere Schwefelverbindung wird

f�ur die Erkl�arung der Niederschlagsbildung sp�ater wichtig werden, n�amlich

das aus Schwefeldioxid und Ammoniak entstehende Ammoniumsulfat.
�Ahnlich wie die Schwefelverbindungen sind zahlreiche weitere Gase in nur

geringer Konzentration vorhanden (ppm-Gase oder Spurengase). Manche

(CH4, N2O und auch H2O) haben aber wie das CO2 gro�en Ein
u� auf die

\Treibhauswirkung" der Atmosph�are, so da� bereits geringe �Anderungen das

Gleichgewicht Atmosph�are - Biosph�are - Hydrosph�are st�oren k�onnen.

Beim Vergleich der Volumenanteile in Tab. 2.1 steht Argon mit 0,93% in

trockener Luft an dritter Stelle. 99,7% davon bestehen aus dem Argon-Isotop

mit der Massenzahl 40, das durch radioaktiven Zerfall des im Erdmantel

enthaltenen Kalium-40 im Lauf der Erdgeschichte gebildet wurde. Auch das

Helium stammt �uberwiegend aus radioaktiven Zerf�allen.

2.5 Bestandteile mit variabler

Konzentration: Wasserdampf und Ozon

Im Gegensatz zu den anderen in Tab. 2.1 aufgef�uhrten Gasen sind die Kon-

zentrationen von Wasserdampf und Ozon sowohl r�aumlich als auch zeitlich

stark variabel. Obwohl beides Spurengase, haben sie doch gro�e Bedeutung

wegen ihrer Wirkung auf die langwellige Abstrahlung der Erde bzw. die kurz-

wellige Sonnenstrahlung. Durch Verdunstung (Energieverbrauch) und Kon-

densation (Energiefreisetzung) von Wasserdampf wird au�erdem der Ener-

giekreislauf der Atmosph�are entscheidend beein
u�t (Transport von latenter

W�arme).

Die Hauptquelle f�ur den Wasserdampf ist Verdunstung an der Erdober-


�ache (besonders �uber den tropischen Ozeanen), die gr�o�te Senke die Kon-

densation in den Wolken. Die Konzentration erreicht mit bis zu 4% An-

teil am Gesamtvolumen das Maximum in den untersten Luftschichten. Mit

zunehmender H�ohe erfolgt jedoch wegen der niedrigen Temperaturen eine

starke Abnahme. �Uber 10 km H�ohe sind nur noch Bruchteile der Menge in

Bodenn�ahe vorhanden. Die typische \Lebensdauer" eines Wasserdampfmo-

lek�uls in der Atmosph�are betr�agt etwa eine Woche, d. h. in dieser Zeit wird
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der gesamte atmosph�arische Wasserdampf in einem hydrologischen Kreislauf

einmal umgew�alzt.

Ozon entsteht durch photochemische Reaktionen in einer Schicht zwi-

schen 20 und 60 km H�ohe. In geringeren Mengen bildet sich das sehr reaktive,

giftige Gas auch in Bodenn�ahe. G�unstige Bedingungen hierf�ur herrschen in

einer mit Kohlenwassersto�en (u. a. aus Autoabgasen) angereicherten Luft,

wenn dann noch intensive Sonnenstrahlung dazukommt. Der Abbau des Oz-

ons geht in der verschmutzten Luft mit vielen Reaktionspartnern schneller

als in Reinluftgebieten. In H�ohen von 10 bis 25 km herrscht ein chemisches

Gleichgewicht zwischen Produktion und Abbau bei einer stark h�ohenabh�angi-

gen Lebensdauer der Molek�ule (Minuten bis Monate). �Uber einen l�angeren

Zeitraum beobachtet man einen leicht abw�arts gerichteten Ozon
u� von der

Quelle in der H�ohe hin zu den Senken in Bodenn�ahe (P
anzen, Gew�asser).

2.6 H�ohenabh�angigkeit von Luftdruck

und Luftdichte

Die �Anderung von Druck und Dichte mit der H�ohe ist wesentlich gr�o�er als die

Schwankung dieser Gr�o�en im zeitlichen Verlauf an einem bestimmten Ort.

300 m H�ohen�anderung entsprechen dem Unterschied zwischen Hochdruck-

und Tiefdruckgebiet. Mittelt man die Me�werte von verschiedenen Orten

zeitlich, so bleibt nur noch die H�ohenabh�angigkeit �ubrig. Diese Mittelwer-

te de�nieren die Standardatmosph�are (siehe Abbildung 2.6). Bis zu einer

H�ohe von 100 km ergibt sich, da� der Logarithmus des Luftdrucks p mit

zunehmender H�ohe z linear abnimmt, d. h.

lnp(z) = lnp(0)� z=H (2.6)

Die Gleichung kann auch folgenderma�en geschrieben werden:

p(z) = p(0)exp(�z=H) (2.7)

H ist eine Konstante und wird \Skalenh�ohe" der Atmosph�are genannt.

In der H�ohe z = H betr�agt der Druck ungef�ahr 37% (exp(�1) = 1

2;718
) des

Wertes in Meeresh�ohe bei z = 0. F�ur den mittleren Druck in Meeresh�ohe

p(0) wurden 1013,25 hPa (Hektopascal; 1 hPa = 100 Pa) errechnet. Ein

Druck von 1 Pa entsteht, wenn auf eine Fl�ache von 1 m2 die Kraft von

1 N (Newton) wirkt. In der meteorologischen Literatur wird oft noch das

Millibar verwendet (1000 mbar = 1bar; Bar war die alte Druckeinheit). Die

Umrechnung ist jedoch einfach: 1 mbar = 1hPa.
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Abbildung 2.6:

Die Abnahme der Dichte mit der H�ohe erfolgt nach fast dem gleichen

linearen Zusammenhang (siehe Abbildung 2.6), so da� wieder die Konstante

H als Ma� f�ur die Geschwindigkeit der exponentiellen Abnahme auftaucht:

�(z) � �(0)exp(�z=H) (2.8)

Aus der Steigung der Kurve in Abbildung 2.6 ergibt sich f�ur H ungef�ahr

7 km. Daraus folgt, da� sich die H�alfte der Atmosph�arenmasse unterhalb

des 500 hPa-Niveaus be�ndet (im Mittel liegt es in einer H�ohe von 5,5 km,

weniger als 1/1000 des Erdradius'). In 30 km H�ohe hat man dann schon 99%

der Atmosph�arenmasse unter sich.

2.7 H�ohenabh�angigkeit der Zusammensetzung

der Atmosph�are

Die Zusammensetzung des Gasgemisches Luft in verschiedenen H�ohen ist,

weit entfernt von Quellen oder Senken, davon abh�angig, welcher von den fol-

genden zwei physikalischen Vorg�angen den gr�o�eren Ein
u� hat: molekulare

Di�usion oder Durchmischung auf Grund von Gasstr�omungen.

Die Di�usion entsteht durch die st�andigen, rein zuf�alligen Molek�ulbe-

wegungen im Erdschwerefeld. Weil die Schwerkraft zur Erde hin zunimmt,

sammeln sich die schwereren Bestandteile des Gasgemisches hier an, d. h. die
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mittlere Masse nimmt mit der H�ohe allm�ahlich ab. Die einzelnen Gaskompo-

nenten k�onnen unabh�angig voneinander betrachtet werden. Die Dichte jedes

Gases verringert sich exponentiell, aber mit unterschiedlichen Skalenh�ohen

H. Je schwerer das Gas, desto kleiner ist H. In gro�en H�ohen sind also die

leichtesten Gase (Wassersto� und Helium) angereichert.

Die molekulare Di�usion gewinnt an Bedeutung, wenn (i) die mittle-

re Geschwindigkeit der zuf�alligen Molek�ulbewegungen oder (ii) die mittlere

freie Wegl�ange zwischen den Molek�ulzusammenst�o�en zunehmen. Der Ein-


u� der mittleren freien Wegl�ange l�a�t sich vielleicht mit folgender Analogie

veranschaulichen: Am Nachmittag ist es wesentlich schwieriger, durch das

Menschengew�uhl am Marienplatz \hindurch zu di�undieren" als am sp�aten

Abend, wenn die freie Wegl�ange zwischen zwei Zusammenst�o�en recht gro�

ist. In der Atmosph�are nimmt das \Gedr�ange" von unten nach oben ab.

In den untersten Luftschichten ist die mittlere freie Wegl�ange sehr klein

(siehe Abbildung 2.6). Die Trennung der leichten von schweren Bestandteilen

durch molekulare Di�usion geht deshalb nur sehr langsam. Weil der st�andig

statt�ndende, viel schnellere turbulente Gasaustausch entstehende Dichteun-

terschiede sofort wieder ausgleicht, ergibt sich eine h�ohenunabh�angige Gas-

zusammensetzung. Die mittlere freie Wegl�ange nimmt jedoch mit der H�ohe

stark zu (siehe Abbildung 2.6), so da� �uber 100 km H�ohe die molekulare

Di�usion bestimmend ist. Dieser Teil der Atmosph�are wird Heterosph�are

genannt, das �Ubergangsniveau Turbopause und der Bereich darunter Homo-

sph�are.

In der unteren Heterosph�are gibt es viele freie Sauersto�atome, die durch

die Photodissoziation des zweiatomigen Sauersto�molek�uls entstehen. In

gr�o�eren H�ohen w�achst der Anteil von leichteren Gasen an der Gesamtmas-

se der Luft immer mehr. Das recht schwere zweiatomige Sticksto�molek�ul

kommt in 500 km H�ohe nur noch in Spuren vor; dominierend ist der ato-

mare Sauersto�. �Uber 1000 km sind dann die leichtesten Gase Helium und

Wassersto� vorherrschend.

2.8 Entweichen der leichten Bestandteile

�Uber 500 km sind Molek�ulzusammenst�o�e wegen der gro�en mittleren freien

Wegl�ange relativ selten. Unter diesen Bedingungen k�onnen einige der Mo-

lek�ule, die sich zuf�allig gerade schnell bewegen, dem Schwerefeld der Erde

entkommen und in den Weltraum entweichen. Die dazu n�otige Fluchtge-

schwindigkeit ist f�ur alle Molek�ule gleich gro�; sie h�angt nur von der H�ohe

z ab. Damit ein Teilchen mit der Masse m entweichen kann, mu� dessen ki-

netische Energie 1=2 mv2 gr�o�er als das Gravitationspotential GMm=r sein.
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M steht f�ur die Erdmasse, r f�ur die Entfernung vom Erdmittelpunkt und G

f�ur die Gravitationskonstante. Als Fluchtgeschwindigkeit ergibt sich deshalb

Vf =
p
2GM=r. In einer H�ohe von 500 km �uber der Erdober
�ache betr�agt

r = (6; 37 + 0; 5) � 106m. In die Formel eingesetzt erh�alt man

Vf =
p
[2 � 6; 67 � 10�11 � 5; 97 � 1024= (6; 87 � 106)] oder ungef�ahr 11 km/s.

Die wahrscheinlichste der verschiedenen Geschwindigkeiten von mehreren

Teilchen mit der Masse m ist

Vw =
p
[2kT=m] (2.9)

mit k als Boltzmann-Konstante (1; 38 � 10�23JK�1)und T als absoluter Tem-

peratur. Die kinetische Energie 1

2
mV

2
w
hat also f�ur alle Bestandteile den

konstanten Wert kT , wobei sich die leichteren Molek�ule mit einer h�oheren

Durchschnittsgeschwindigkeit bewegen. Die Geschwindigkeiten einer Anzahl

von Teilchen mit gleicher Masse sind um den wahrscheinlichsten Wert Vw
statistisch verteilt. Nach der kinetischen Gastheorie haben 2% der Molek�ule

eine gr�o�ere Geschwindigkeit als 2Vw und nur eines von 104 erreicht eine

Geschwindigkeit gr�o�er als 3Vw (siehe Tab. 2.4).

Tabelle 2.4:

V Bruchteil der Gasmolek�ule mit mindestens

1Vw 0,5

2Vw 0,02

3Vw 10�4

4Vw 10�6

6Vw 10�20

10Vw 10�50

15Vw 10�90

In der Erdatmosph�are herrschen in der unteren Exosph�are, wo bestimmte

Gase entweichen k�onnen, Temperaturen von 600 K. Nach (2.9) ergibt sich

dann f�ur ein Wassersto�atom (m = 1; 67 � 10�27kg) die wahrscheinlichste

Geschwindigkeit von 3 km/s. Im statistischen Mittel be�ndet sich unter

einigen hunderttausend Atomen ein Atom mit einer Geschwindigkeit von

mindestens 11 km/s. In erdgeschichtlichen Zeitr�aumen f�uhrt dieser E�ekt zu

einem v�olligen Verschwinden des Wassersto�s aus der Atmosph�are. Geringe

Mengen sind dennoch vorhanden, weil st�andig neuer Wassersto� produziert
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wird (z. B. durch Photodissoziation des Wassers). Die gleiche Rechnung

liefert f�ur atomaren Sauersto� (m = 16 � 1; 6710�27kg) die wahrscheinlichste

Geschwindigkeit von Vw = 0; 8km/s. Nur eines von 1084 Atomen erreicht

die Fluchtgeschwindigkeit. Die Wahrscheinlichkeit f�ur das Entweichen von

Sauersto� ist also sehr klein und kann selbst f�ur die Dauer der gesamten

Erdgeschichte vernachl�assigt werden.

2.9 Mittlere vertikale Temperaturverteilung

Den vertikalen Temperaturverlauf in der Standardatmosph�are zeigt Abbil-

dung 2.7.

Obwohl die Temperaturen auch in h�oheren Atmosph�arenschichten von der

Jahreszeit und der geographischen Lage abh�angen, so lassen sich doch im-

mer vier verschiedene Schichten unterscheiden: Troposph�are, Stratosph�are,

Mesosph�are und Thermosph�are. Die Obergrenzen Tropopause, Stratopause,

Mesopause und Thermopause werden durch die Wendepunkte der Tempera-

turkurve festgelegt.

Abbildung 2.7:

Die Troposph�are enth�alt mehr als 80% der Atmosph�arenmasse und fast

den gesamten Wasserdampf. Deshalb spielen sich alle Wettererscheinungen

wie Wolken oder Niederschlag in der Troposph�are ab. Nur gelegentlich rei-

chen gro�e Gewitterwolken bis in die untere Stratosph�are.

Eine weitere Eigenschaft der Troposph�are ist der starke vertikale Luft-

austausch. Es ist �ublich, da� die Molek�ule die ganze Troposph�are in ein

paar Tagen durchqueren. In den Aufwindgebieten kr�aftiger Gewitterwolken

dauert dies oft nur 10 Minuten.
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Oberhalb der Tropopause beginnt die Temperatur mit der H�ohe anzu-

steigen. Diese stabile Schichtung behindert den Luftaustausch zwischen Tro-

posph�are und Stratosph�are. An der Tropopause beobachtet man deshalb eine

markante �Anderung bestimmter Spurengaskonzentrationen, z. B. Abnahme

von Wasserdampf, Zunahme von Ozon. Eine weitere Folge ist die lange

Verweilzeit des durch Vulkanausbr�uche, Nuklearexplosionen oder Gewitter-

wolken in die Stratosph�are geschleuderten Materials. Einige Jahre wurden

gemessen, im Gegensatz zu einigen Tagen bis Wochen in der Troposph�are.

Deshalb bildet die Stratosph�are auch ein \Reservoir" f�ur bestimmte luftver-

schmutzende Gase.

Bis zum Stratopausenniveau nimmt der Luftdruck von �uber 1000 hPa in

Meeresh�ohe bis auf 1 hPa ab, d. h. 99,9% der Atmosph�arenmasse be�nden

sich in der Troposph�are und Stratosph�are. Von der restlichen Masse enth�alt

99% die Mesosph�are und nur 1% die Thermosph�are.

In der Mesosph�are nimmt, wie in der Troposph�are, die Temperatur mit

der H�ohe so stark ab, da� Vertikalbewegungen nicht durch eine stabile Luft-

schichtung gebremst werden. Im Sommer ist �uber den Polargebieten die

Hebung manchmal so gro�, da� d�unne Wolken in der oberen Mesosph�are

entstehen. Diese Wolken werden dann am Abend noch von der Sonne an-

gestrahlt, wenn in Bodenn�ahe bereits Dunkelheit herrscht (\nachleuchtende

Wolken").

Oberhalb der Mesopause beginnt die bis in H�ohen von mehreren hundert

Kilometern reichende Thermosph�are. In ihr steigt die Temperatur je nach

Sonnenaktivit�at auf 500 K bis 2000 K an. Die Thermopause liegt im �Uber-

gangsbereich zum isothermen Temperaturverlauf in noch gr�o�eren H�ohen

(siehe Abbildung 2.8).

Wegen der sehr geringen Luftdichte gibt es oberhalb der Mesopause viel

weniger Molek�ulzusammenst�o�e. Die Luft ist deswegen nicht mehr in der

Lage, W�arme an ein Thermometer oder den menschlichen K�orper zu �ubert-

ragen. Trotz der hohen Temperaturen w�urde man sie nicht als hei�emp�n-

den. Die Temperaturwerte ergeben sich nur rechnerisch aus physikalischen

Gesetzen (vgl. Abschnitt 1.11).

2.10 Breitenabh�angige und zeitliche Tempe-

raturschwankungen

Je nach Jahreszeit und geographischer Breite gibt es betr�achtliche Abwei-

chungen von den Mittelwerten (siehe Abbildung 2.9).

In der Troposph�are nimmt die Temperatur vom �Aquator zu den Polen hin
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Abbildung 2.8:

Abbildung 2.9: Meridionaler Querschnitt der Temperaturmittelwerte (in ÆC)

zur Zeit der Sonnenwenden.

ab, wobei auf der Winterhalbkugel ein doppelt so gro�er Temperaturgradient

herrscht wie auf der Sommerhalbkugel. Zwischen der kalten tropischen und

der warmen polaren Tropopause besteht ein H�ohenunterschied von mehreren

Kilometern.

Die Temperaturverteilung in der unteren Stratosph�are ist recht kompli-

ziert. So be�ndet sich auf der Winterhalbkugel zwischen den K�altegebieten

am �Aquator bzw. Pol ein w�armerer Bereich �uber den mittleren Breiten. Die

Bildung von stratosph�arischer Kaltluft in der Polarnacht wird auch gelegent-
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lich unterbrochen. W�ahrend einiger Wochen im Hochwinter steigen dann die

Temperaturen pl�otzlich um 70 K an (\sudden warmings\).

Entlang der Stratopause sinkt die Temperatur kontinuierlich vom Som-

merpol bis zum Winterpol. Die Erkl�arung daf�ur und auch f�ur das genau

umgekehrte Verhalten an der Mesopause wird noch nachgeliefert.

Abbildung 2.10 zeigt die Verh�altnisse in der Troposph�are und unteren

Stratosph�are etwas detaillierter. Au��allig ist der Tropopausenbruch in mitt-

leren Breiten, wo sich die zur warmen Subtropikluft geh�orende hohe Tro-

popause mit der niedrigen Tropopause �uber der kalten Polarluft �uberlappt.

Der Sprung liegt im Winter weiter s�udlich und ist sch�arfer ausgepr�agt als im

Sommer (siehe Abbildung 2.10).

Abbildung 2.10: Meridionaler Querschnitt der Mittelwerte von Tempera-

tur ( , inÆC) und Windgeschwindigkeit (- - -, in ms
�1) auf der

Nordhalbkugel; negative Windgeschwindigkeiten bedeuten Ostwind.

In bestimmten Teilen der Atmosph�are beobachtet man nicht nur deutli-

che Jahresg�ange sondern auch gro�e Tagesschwankungen der Temperaturen.

Die gr�o�ten Unterschiede treten mit einigen hundert Grad Di�erenz zwischen

Tag und Nacht in der oberen Thermosph�are auf. T�agliche (wesentlich kleine-

re) Temperatur�anderungen im Stratopausenniveau f�uhren zu ausgleichenden

Luftbewegungen in der oberen Atmosph�are. Der dadurch entstehende wel-

lenf�ormige Luftdrucktagesgang ist typisch f�ur die Tropen. In mittleren Brei-
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ten �uberdeckt meistens der Wechsel zwischen Hoch- und Tiefdruckgebieten

diese regelm�a�igen Schwingungen.

Die t�aglichen Temperaturschwankungen betragen in der mittleren und

oberen Troposph�are oft weniger als 1 K. �uber den Kontinenten sind jedoch

in den untersten Schichten 10 K die Regel, in W�ustengebieten sogar mehr

als 20 K.

Der augenblickliche Zustand der Troposph�are wird immer von den in

Abbildung 2.10 dargestellten Verh�altnissen (Monatsmittel aller Me�werte auf

den einzelnen Breitenkreisen) abweichen. Oft konzentriert sich ein Gro�teil

des Temperaturgradienten zwischen �Aquator und Pol auf engstem Raum

in einer \Frontalzone\. Die dabei auftretenden Wettererscheinungen kennt

jeder Mitteleurop�aer. Sie werden sp�ater noch genauer erkl�art.

2.11 Gro�r�aumigeWindsysteme in der Erdat-

mosph�are

Die mittlere vertikale Windverteilung zur Zeit der Sonnenwenden zeigt Ab-

bildung 2.11.

Abbildung 2.11:

Aufgetragen sind die Mittelwerte der zonalen (West-Ost gerichteten)

Windkomponente (in ms�1) auf den einzelnen Breitenkreisen gegen die H�ohe.

Die meridionale (S�ud-Nord gerichtete) Komponente ist im Mittel um eine

Gr�o�enordnung kleiner als die zonale.

In der Atmosph�are gibt es mehrere Bereiche mit hohen Windgeschwin-

digkeiten. Die beiden Maxima in 10 km H�ohe �uber den mittleren Breiten

liegen nahe bei den Tropopausenbr�uchen (siehe Abbildung 2.10). Im Win-

terhalbjahr ist der sogenannte Strahlstrom (jet stream) wegen des h�oheren

horizontalen Temperaturgradienten am st�arksten ausgepr�agt. Diese Wech-

selwirkung beein
u�t auch, wie noch gezeigt wird, die Entstehung von Tief-

druckgebieten und damit das Wetter der mittleren Breiten.
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Die h�ochsten Windgeschwindigkeiten treten in den Starkwindb�andern der

unteren Mesosph�are auf. Zur Zeit der Wintersonnenwende beobachtet man

�uber den mittleren Breiten in 60 km H�ohe starken Westwind, w�ahrend der

Sommersonnenwende einen etwas schw�acheren Ostwind. Die Windrichtung

wechselt im M�arz bzw. Oktober auf Grund der Umkehrung des Temperatur-

gradienten zwischen �Aquator und Pol.

Gewisse Besonderheiten der mittleren vertikalen Windverteilung gehen

nicht direkt aus Abbildung 2.11 hervor. So wird ein winterliches \sudden

warming"-Ereignis von einer deutlichen Abschw�achung der stratosph�arischen

Westwinde in hohen Breiten begleitet. Manchmal verschwinden sie in dieser

H�ohe vor�ubergehend sogar v�ollig. Derartige Wind�anderungen haben jedoch

nur geringen Ein
u� auf die Windverteilung in der Troposph�are.

In den Tropen �andert der mittlere zonale Wind in der h�oheren Atmo-

sph�are jedes halbe Jahr die Richtung (siehe Abbildung 2.12). Weiter unten

�ndet der Windrichtungswechsel dagegen nur ungef�ahr alle zwei Jahre statt

(quasi-zweij�ahrige Schwingung).

Abbildung 2.12:



Kapitel 3

Thermodynamik der

Atmosph�are

In diesem Kapitel werden die wichtigsten thermodynamischen Gesetze ein-

gef�uhrt. Sie helfen, Stabilit�at bzw. Labilit�at bei Vertikalbewegungen und

Kondensationsprozesse zu erkl�aren.

Das atmosph�arische Gasgemisch kann man in guter N�aherung wie ein

ideales Gas behandeln. Dieser Begri� stammt aus der kinetischen Gastheo-

rie und steht f�ur ein Modellgas, in dem keine Kr�afte zwischen den Molek�ulen

wirken. Au�erdem sollen die Molek�ulzusammenst�o�e vollkommen elastisch

verlaufen, d. h. vergleichbar dem Verhalten zweier Billardkugeln (vgl. Kapi-

tel 1, Abschnitt 1.4).

Laborversuche haben gezeigt, da� der Druck p, die absolute Temperatur

T und das Volumen V eines solchen Gases durch eine einfache Zustandsglei-

chung miteinander verkn�upft sind (p und T sind intensive Gr�o�en, V ist als

materielles Volumen eine extensive Gr�o�e). F�ur m Kilogramm des Gases gilt

pV = mRT: (3.1)

mit R als Konstante. R wird (spezi�sche) Gaskonstante genannt (Einheit:

Joule pro Kelvin und Kilogramm) und hat f�ur jedes Gas einen anderen Zah-

lenwert.

Die Dichte des Gases ist � = m=V , weshalb (3.1) auch so geschrieben

werden kann:

p = R�T: (3.2)

Das Volumen von 1 kg eines Gases bezeichnet man als spezi�sches Volu-

men �. Also lautet (3.1) f�ur die Einheitsmasse m = 1 kg

60
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p� = RT: (3.3)

Die Masse aller Teilchen eines Kilomol (kmol; entspricht der Zahl von

6; 022 � 1026) einer Substanz ergibt ihr Molekulargewicht M in Kilogramm.

(Vor allem in der �alteren Literatur �ndet man oft die Angaben in Gramm,

d. h. die Masse von einem Mol oder 6; 022 � 1023 Teilchen.) Ein Kilomol

Wasser wiegt z. B. 18,016 kg. Die Zahl der Kilomole n einer beliebigen

Masse m eines Sto�es l�a�t sich leicht berechnen:

n = m=M: (3.4)

Die Teilchenmenge 6; 022 �1026 ist eine Universalkonstante und wird Avo-

gadro-Konstante genannt.

Legt man Druck und Temperatur fest, so beansprucht die jeweils gleiche

Menge verschiedener Gasmolek�ule ein konstantes Volumen. F�ur ein Kilomol

Teilchen, d. h. m =M in (3.4), folgt f�ur alle idealen Gase aus (3.1)

pV =MRT: (3.5)

R� = MR ist demnach eine sto�unabh�angige Konstante. Diese univer-

selle Gaskonstante hat den Wert 8314,3 JK�1 kmol�1.

F�ur n kmol irgendeines Gases kann man die ideale Gasgleichung (3.1) in

folgender Form schreiben:

pV = nR � T: (3.6)

Die Luft besteht aus einem Gemisch von Gasen mit verschiedenen Mole-

kulargewichten. Es l�a�t sich jedoch ein mittleres Molekulargewicht Ml de�-

nieren, welches f�ur M in (3.5) eingesetzt wird.

m kg trockene Luft enth�alt mi kg des Gases i mit dem Molekularge-

wichtMi. Der Druck, den die i-te Gaskomponente aus�ubt, wird Partialdruck

genannt. Nach dem Gesetz von Dalton setzt sich der Gesamtdruck im Gasge-

misch aus der Summe der Partialdrucke zusammen: p =
P

pi (siehe Kapitel

1, Abschnitt 1.10). Die mi=Mi Kilomole der einzelnen Bestandteile nehmen

unabh�angig von der Teilchensorte immer das gesamte Volumen V ein. F�ur

das Gas i wird dann (3.6) zu

piV =

�
mi

Mi

�
R � T

und die Addition dieser i Gleichungen ergibt
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pV =

"X
i

�
mi

Mi

�#
R � T: (3.7)

Auch f�ur ein Gasgemisch kann man also (3.6) anwenden, wenn man

n =
P

i

�
mi

Mi

�
setzt. Zusammen mit (3.4) l�a�t sich jetzt auch das mittle-

re Molekulargewicht bestimmen:

Ml =

P
i
miP

i
(mi=Mi)

: (3.8)

F�ur trockene Luft betr�agt M1 = 28; 97kg=kmol. Wird nur 1 kg trockene

Luft untersucht, vereinfacht sich (3.7) zu

p� = R1T (3.9)

mit

R1 = R � =M1 = 287JK�1kg�1:

Feuchte Luft ist ein Gemisch von trockener Luft und Wasserdampf, so

da� die Rechnung �ahnlich verl�auft.

Volumen V , Druck p und die Temperatur T der feuchten Luft seien vor-

gegeben. Die Gleichungen f�ur die Komponenten Wasserdampf und trockene

Luft mit den Partialdrucken e bzw. p1 lauten

p1V = m1R1T (3.10)

und

eV = mwRwT: (3.11)

Die Addition der beiden Gleichungen liefert

pV = (m1R1 +mwRw)T

oder

p� = RmT (3.12)

mit

Rm =
m1R1 +mwRw

m1 +mw

: (3.13)
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F�ur praktische Anwendungen ist es g�unstiger, diese Gleichung in einer

anderen Form zu schreiben:

Rm = Rl

"
m1 +mw

Rw

R1

m1 +mw

#

= R1

"
1 + mw

m1

�
Rw

R1

1 + mw

m1

#

� Rl

�
1 + w

Rw

Rl

�
(1� w)

mit w = mw

m1

und (1 + w)�1 � (1 � w). Voraussetzung f�ur diese N�aherung

ist ein kleiner Wert von w. In diesem Fall kann auch das Produkt wRw

R1

� w

vernachl�assigt werden:

Rm = R1

�
1 + w

�
Rw

R1

� 1

��
(3.14)

Das Wasserdampfmischungsverh�altnis w ist das Verh�altnis der Massen

des Wasserdampfes und der trockenen Luft. Aus R* = Mw Rw folgt Rw =

8314; 3 JK�1kmol�1=18; 016 kg kmol�1 = 461 JK�1 kg�1. In (3.14) eingesetzt

erh�alt man

Rm = R1[1 + 0; 61w]: (3.15)

Die Gaskonstante Rm der feuchten Luft ist demnach immer gr�o�er als die

der trockenen Luft. Das bedeutet nach (3.12), da� bei gleicher Temperatur

und gleichem Druck feuchte Luft eine geringere Dichte bzw. ein gr�o�eres

spezi�sches Volumen hat.

Mit (3.15) lautet die Zustandsgleichung f�ur feuchte Luft

p� = R1(1 + 0; 61w)T:

Anstatt den Feuchtegehalt in einer variablen \Gaskonstante" zu ber�uck-

sichtigen, ist es praktischer, eine virtuelle Temperatur Tv zu de�nieren. Mit

Tv = T (1 + 0; 61w) folgt dann

p� = R1Tv: (3.16)

Erw�armt man trockene Luft auf die virtuelle Temperatur Tv, so hat sie

bei konstantem Druck das gleiche spezi�sche Volumen wie die feuchte Luft

mit der Temperatur T.
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Gleichung (3.16) beh�alt also die einfache Form von (3.9), durch die Ver-

wendung von Tv ist sie aber die Zustandsgleichung feuchter Luft der Dichte

1=�, und � ist nun eine Funktion von Tv und p. Einerseits wird also der

Ein
u� von Wasserdampf auf die Dichte ber�ucksichtigt, andererseits kann

feuchte Luft rechnerisch weiterhin behandelt werden wie trockene Luft (der

etwas h�oheren Temperatur T = Tv).

Normalerweise bleibt das Mischungsverh�altnis kleiner als ein bis zwei Pro-

zent und wird in Gramm Wasserdampf pro Kilogramm trockener Luft ange-

geben. Die Voraussetzung f�ur die N�aherung bei der Herleitung von (3.14) ist

also erf�ullt. Um Tv zu bestimmen, mu� man den Wert auf kg/kg umrechnen.

Au�erdem ist die Temperatur in Kelvin einzusetzen!

3.1 Die hydrostatische Grundgleichung

Die Atmosph�are be�ndet sich fast vollst�andig im hydrostatischen Gleich-

gewicht. Nur bei kleinr�aumigen Bewegungen (z. B. in Gewittern) k�onnen

st�arkere Abweichungen auftreten. Hydrostatisches Gleichgewicht bedeutet,

da� die Gewichtskraft eines Luftpaketes von dessen Auftriebskraft aufgeho-

ben wird. Der Druck auf das Luftvolumen ist n�amlich von unten gr�o�er als

von oben.

Abbildung 3.1:

Mathematisch l�a�t ich das Kr�aftegleichgewicht so formulieren:

p(z)A� p(z + dz)A = �gAdz:

Der �Ubergang zu kleinen dz liefert die Di�erentialgleichung
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dp

dz
= �g�(z); (3.17)

die hydrostatische Grundgleichung genannt wird. Das Minuszeichen kommt

durch die vertikale Druckabnahme zustande.

Ist die vertikale Dichte�anderung �(z) bekannt, kann man (3.17) bez�uglich

z integrieren:

p(z) =

Z
1

z

g�(z)dz: (3.18)

Dabei gilt die Randbedingung p(z) ! 0 f�ur z ! 1. Der Druck in

der H�ohe z entsteht nach (3.18) durch das Gewicht, mit dem die vertikale

Lufts�aule auf einer Einheits
�ache lastet.

Weiter folgt, da� das Produkt mittlerer Luftdruck in Meeresh�ohe (=

105Pa) mal Erdober
�ache (= 5 � 1014 m2) geteilt durch die Schwerebeschleu-

nigung g (= 10 ms�2) ungef�ahr die gesamte Atmosph�arenmasse (5 � 1018 kg)

ergibt.

Das vertikale Dichtepro�l �(z) ist schwierig zu messen, kann aber mit Hilfe

der idealen Gasgleichung p = �RT durch die leichter bestimmbare Tempera-

tur ersetzt werden:

1

p

dp

dz
= �

g

RT
:

Integriert man die hydrostatische Grundgleichung in dieser Form, ergibt

sich

p(z) = p(0)exp

�
�
1

R

Z
z

o

g(z�)dz�

T (z�)

�
(3.19)

Die vertikale Druckabnahme h�angt von der Temperaturschichtung T(z)

der Atmosph�are und vom Ausgangswert am Boden p(0) ab. In warmer

Luft nimmt der Druck langsamer mit der H�ohe ab als in kalter Luft. Der

Bodendruck p(0) l�a�t sich mit (3.19) nicht bestimmen, er mu� z. B. durch

eine Messung gegeben sein.

3.2 Geopotential

Das Geopotential � an einer beliebigen Stelle in der Atmosph�are wird durch

die Arbeit de�niert, die man leisten mu�, um vom Meeresniveau eine Masse

von 1 kg im Erdschwerefeld auf die H�ohe des gew�ahlten Punktes zu heben.
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Oder anders ausgedr�uckt: � ist das Gravitationspotential f�ur die Einheits-

masse (Einheit Jkg�1 bzw. m2s�2).

Die Schwerkraft (in Newton), die auf 1 kg in der H�ohe z wirkt, entspricht

dem Zahlenwert der Schwerebeschleunigung g. Um 1 kg von z auf die H�ohe

z + dz zu bringen, ist deshalb die Arbeit gdz n�otig. Es folgt d� = gdz und

nach Integration:

�(z) =

Z
z

0

g(z)dz: (3.20)

F�ur das Bezugsniveau z = 0 gilt die Konvention �(0) = 0 .

Angemerkt werden mu� noch, da� das Geopotential einer Masse nur von

deren H�ohe abh�angt, nicht aber vom Weg, auf dem sie dorthin gebracht

wurde. Der mathematische Beweis hierf�ur stammt aus der Vektoranalysis.

Wird die Masse von der H�ohe A auf die H�ohe B gehoben, so ben�otigt man

also immer die Energie �(B)��(A). Auf dem Weg zur�uck zu A ist die gleiche

Energiemenge wieder verf�ugbar.

Die geopotentielle H�ohe Z ergibt sich aus der Division des Geopotenti-

als durch die mittlere Schwerebeschleunigung an der Erdober
�ache (g
�
=9,

8 ms�2):

Z =
�(z)

g
�

=
1

g
�

Z
z

0

g(z)dz: (3.21)

In der unteren Atmosph�are besteht zwischen H�ohenangaben in z und Z

fast kein Unterschied, weil sich die zunehmende Erdentfernung erst in gr�o�e-

ren H�ohen auf g st�arker auswirkt. Die Werte in Tab. 3.1 gelten f�ur den 40.

Breitengrad.

Die Schwerebeschleunigung variiert wegen der Erdrotation und der da-

durch entstandenen Abplattung der Erdkugel auch mit der geographischen

Breite. In niedrigen Breiten, wo g durch die Zentrifugalkraft vermindert wird

(g �Aq
= 9; 78ms�2; gPol = 9; 83ms�2), kann man mit einer vorgegebenen Ener-

giemenge eine Masse etwas h�oher heben als am Pol. Deshalb verlaufen die

Geopotential
�achen (Fl�achen mit � = const.) in der Atmosph�are �uber dem

Pol in geringerer Entfernung vom Meeresniveau als �uber dem �Aquator. Auf

diesen leicht geneigten Fl�achen wirkt in jedem Punkt als einzige Kraft die

Schwerkraft genau senkrecht zur Fl�ache. Auf einer nicht geneigten Fl�ache

z = const. tritt dagegen zus�atzlich eine zum �Aquator hin gerichtete Kraft-

komponente auf. Die Meeresober
�ache ist die Geopotential
�ache � = 0, auf

welcher die Schwerkraft ebenfalls senkrecht zur Flche wirkt. Selbst hier, wie

auf allen anderen Geopotential
�achen auch, ist die Schwerkraft nur am �Aqua-

tor und an den Polen genau zum Erdmittelpunkt hin gerichtet, weil wegen

der Abplattung der Erde die Wasserverteilung nicht kugelsymmetrisch ist.
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Tabelle 3.1:

z(km) Z(km) g(ms�2)

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

Sind in der Zustandsgleichung f�ur feuchte Luft (3.16) drei von den Gr�o�en

p, �, w und T durch Messungen bestimmt, kann man die vierte daraus be-

rechnen. H�au�g wird mit (3.16) die schwer me�bare Dichte � in den Glei-

chungen eliminiert. Die hydrostatische Gleichung l�a�t sich beispielsweise so

umschreiben:

dp

dz
= �

pg

RT
= �

pg

R1Tv

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

d� = �R1Tv
dp

p

und nach Integration

�2 � �1 = �R1

Z
p2

p1

Tv
dp

p

oder

Z2 � Z1 =
R1

g
�

Z
p1

p2

Tv
dp

p
: (3.22)
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Die geopotentielle H�ohe kann also ermittelt werden, wenn die �Anderung

der Temperatur und des Mischungsverh�altnisses (f�ur die Berechnung von Tv

n�otig) in Abh�angigkeit vom Druck bekannt ist. Genau diese Gr�o�en messen

die Radiosonden in der Atmosph�are.

Die Integration von (3.22) f�ur den Fall einer trockenen und isothermen

Atmosph�are, d. h Tv = T = const., liefert

Z2 � Z1 =
R1T

g
�

ln
p1

p2
(3.23)

oder mit p1 = pb (Bodendruck), Z1 = 0, Z2 = Z und p2 = p(Z)

p(Z) = pbexp

�
�
Z

H

�
: (3.24)

Die Konstante H = R1T=g� wird Skalenh�ohe genannt. Bis zu dieser H�ohe

nimmt der Druck auf 1/e des Bodenwertes ab. F�ur die mittlere Temperatur

an der Erdober
�ache von 288 K betr�agt H ungef�ahr 8,5 km.

In der Troposph�are �andert sich zwar die virtuelle Temperatur mit der

H�ohe, die Formel (3.23) kann aber dennoch verwendet werden, wenn man

statt Tv eine mittlere virtuelle Temperatur Tv bez�uglich ln p de�niert:

T v =

Z
ln p1

ln p2

Tvd(ln p)=

Z
ln p1

ln p2

d(ln p) =

Z
p1

p2

Tv
dp

p
= ln

�
p1

p2

�

3.3 Schichtdicke und H�ohe von Druck
�achen

Der geopotentielle H�ohenunterschied Z2�Z1 zwischen zwei beliebigen Nive-

aus in der Atmosph�are wird als Schichtdicke bezeichnet. Aus den im letzten

Abschnitt abgeleiteten Gleichungen folgt, da� die Schichtdicke zwischen den

Druck
�achen p1 und p2 nur von der mittleren virtuellen Temperatur der ein-

geschlossenen Luft abh�angt. Steigt Tv an, dehnt sich die Luft aus und die

Schichtdicke w�achst. Die Masse der Luft �andert 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, abgek�urzt:

gpdam), so da� die Temperaturverteilung in der unteren Troposph�are zu er-

kennen ist. Die im Abstand von 4 zu 4 gpdam gezeichneten Isolinien entspre-

chen Unterschieden der virtuellen Temperatur von 2 K. Die Dr�angungszonen

sind mit den thermischen Frontalzonen identisch und geben Hinweise auf die

Lage der Fronten in der Bodenwetterkarte (Beispiel vom 12.02.1992, 13 MEZ

siehe Abbildung 3.2).
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Abbildung 3.2:

Karten der Schichtdicke kann man recht schnell aus den Daten (Druck,

Temperatur, Feuchte) der Radiosondenaufstiege konstruieren. Diese Aufstie-

ge werden alle 12 Stunden in einem internationalen Me�netz durchgef�uhrt.

3.4 Luftdruckreduktion auf Meeresh�ohe

Die vertikale Druck�anderung �ubertri�t bei weitem die horizontalen Druckun-

terschiede in verschiedenen Wettersystemen. Dies f�uhrt dazu, da� der Luft-

druck an einer Station haupts�achlich von deren H�ohenlage bestimmt wird.

Zum Studium von Wettersystemen mit ihren horizontalen Druckverteilun-

gen, die sich im allgemeinen zeitlich ver�andern, m�ussen die verschiedenen

Druckmessungen auf ein gemeinsames Bezugsniveau (mittlere Meeresh�ohe)

reduziert, das hei�t einfach umgerechnet werden. Erst dann sind Druckmes-

sungen von verschiedenen Orten untereinander vergleichbar und man kann
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aus einer Druckverteilung die Windverteilung ableiten.

Eine Methode f�ur die Druckreduktion ist, den zus�atzlichen Druck einer

�ktiven Lufts�aule zwischen Beobachtungsort und Meeresniveau zum Me�-

wert an der Station pst zu addieren: Wir denken uns also unterhalb unserer

Station eine Lufts�aule, die bis auf Meeresh�ohe hinabreicht und dort eine

Druckerh�ohung (zum gemessenen Stationsdruck) aufgrund ihres Gewichts

bewirkt.

Zun�achst bestimmen wir die Mitteltemperatur T der gedachten Lufts�aule,

indem wir annehmen, da� die Temperatur nach unten 0.65 K pro 100 m zu-

nimmt (siehe Abbildung 3.3). Mit Hilfe der an der Station gemessenen Luft-

feuchte kann schlie�lich die virtuelle Mitteltemperatur T v bestimmt werden.

Der Druck in Meeresh�ohe p(0) ergibt sich dann aus 3.24.

Abbildung 3.3:

p(0) = pstexp

�
Zst

H

�
(3.25)

mit Zst als geopotentieller Stationsh�ohe und H = R1=T v=g�: Solange Zst

nicht gr�o�er ist als einige hundert Meter, gilt Zst=H << 1 und f�ur (3.25) in

guter N�aherung

p(0) = pst

�
1 +

g
�

R1

Zst

T v

�
(3.26)

F�ur h�ohergelegene Stationen verwendet man eine andere N�aherungsfor-

mel. Wegen der bei noch gr�o�eren Stationsh�ohen zunehmenden Ungenauig-

keiten der Luftdruckreduktion wird der Meeresspiegel nur unterhalb 700 m

H�ohe als Bezugsniveau gew�ahlt. Bei h�ohergelegenen Orten (Bergstationen)

berechnet man aus der Luftdruck- und Temperaturmessung die H�ohe der

n�achstgelegenen Hauptdruck
�ache (850 hPa, 700 hPa).



KAPITEL 3. THERMODYNAMIK DER ATMOSPH�ARE 71

3.5 Barometrische H�ohenmessung

Die H�ohenmesser in Flugzeugen funktionieren nach dem Prinzip der baro-

metrischen H�ohenmessung: Die H�ohendi�erenz zwischen zwei Punkten wird

durch Messung des Luftdrucks an diesen beiden Punkten bestimmt. F�ur die

exakte Ermittlung der H�ohe ist jedoch nach Gleichung (3.23) die Kenntnis

der Temperatur- und Feuchteverteilung erforderlich. Da man diese norma-

lerweise nicht kennt, werden den Skalen der H�ohenmesser die Werte der US-

Standardatmosph�are zugrunde gelegt. In ihr betr�agt der vertikale Tempera-

turgradient bis zur Tropopause 6,5 K/km. Ausgangspunkte in Meeresh�ohe

sind p
�
= 1013,25 hPa und T

�
= 288 K; au�erdem wird die Luft als trocken

angenommen. Die H�ohenmessereinstellung vor dem Flugzeugstart erfolgt

mit Hilfe des QNH-Wertes, wie man in der Luftfahrt den mit dem Tempera-

turverlauf der Standardatmosph�are auf Meeresniveau reduzierten Luftdruck

bezeichnet. Die angezeigte Flugplatzh�ohe stimmt mit der tats�achlichen H�ohe

nur �uberein, wenn die atmosph�arischen Verh�altnisse zuf�allig denen in der

Standardatmosph�are entsprechen. Auch die aktuelle Temperaturschichtung

der Atmosph�are w�ahrend des Fluges wird von der Skala des H�ohenmessers

nicht erfa�t. Dies f�uhrt dazu, da� die angezeigte H�ohe von der tats�achlichen

H�ohe mehr oder weniger stark abweicht.

Das Flugzeug soll sich in der H�ohe z �uber dem Meeresspiegel und in der

H�ohe z� �uber der Druck
�ache der Standardatmosph�are bewegen. Es gilt

T = T
�
� �z�: (3.27)

Aus der hydrostatischen Grundgleichung erh�alt man

dp

p
= �

g

RT
dz�= �

gdz�

R (T
�
� �z�)

:

Die �Anderung von g bis zur H�ohe z� kann vernachl�assigt werden. Deswe-

gen l�a�t sich die Integration �uber p bzw. z� so durchf�uhren:Z
p

p�

dp

p
= �

g

R

Z
z�

0

dz�

T
�
� �z�

;

woraus folgt

ln
p

p
�

=
g

R�
ln

�
T
�
� �z�

T
�

�
;

nach z� aufgel�ost
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z�=
T
�

�

"
1�

�
p

p
�

�R�=g
#
: (3.28)

Der aktuelle Bodendruck (dieser Druckwert hei�t in der Luftfahrt QFE-

Wert), auf QNH umgerechnet, also auf z = 0, sei gleich pb. Die H�ohe dieser

Druck
�ache �uber dem Niveau p* in der Standardatmosph�are ergibt sich aus

(3.28) zu

z
�

b
=
T
�

�

"
1�

�
pb

p
�

�R�=g
#
: (3.29)

Der H�ohenmesser zeigt eine Flugh�ohe von

z = z
0

� z
0

b

an, wenn f�ur den QNH-Wert pb die H�ohe z = 0 eingestellt wurde. Ist die

Mitteltemperatur der Luft zwischen Boden und Flugzeug h�oher (niedriger)

als die der Standardatmosph�are, mi�t man im Vergleich zur tats�achlichen

H�ohe eine zu kleine (zu gro�e) Flugh�ohe. Zus�atzliche Abweichungen k�onnen

durch die �Anderung des QNH-Wertes beim Durch
iegen von Wettersystemen

entstehen.

3.6 Der 1. Hauptsatz der Thermodynamik

Energie kann zwar in verschiedene Formen �uberf�uhrt werden (z. B. Versuch

von Joule: durch mechanische Arbeit wird W�arme erzeugt), sie kann aber

weder neu gescha�en noch vernichtet werden. In einem geschlossen System

mu� also die Summe der verschiedenen Energieformen immer konstant blei-

ben (siehe Kapitel 1, Abschnitt 1.3 und 1.13). F�uhrt man beispielsweise

einem Gas die W�armemenge dQ zu, dann erh�oht sich seine innere Energie

um dU und das Gas verrichtet die Arbeit dW, weil es sich ausdehnt und

dabei Gas in der Umgebung verdr�angt:

dQ = dU � dW: (3.30)

Das ist die mathematische Formulierung des 1. Hauptsatzes (siehe Kapi-

tel 1, Abschnitt 1.12. Die vom System abgegebene Arbeit dW wird negativ

gez�ahlt. Im folgenden sollen die Terme dU und dW f�ur das ideale Gas erkl�art

werden.
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Abbildung 3.4:

i) Volumen(�anderungs)arbeit (dW): Der Kolben eines Zylinders (siehe

Abbildung 3.4) verschiebt sich bei Erw�armung des eingeschlossenen

Gases von P nach Q um die Strecke dx.

Das Gas leistet dabei die Arbeit - dW, die gleich der auf den Kolben

wirkenden Kraft pA (p: Gasdruck, A: Kolben
�ache) mal der Wegstrecke dx

ist. Mit Adx = dV (Volumen�anderung) ergibt sich

�dW = pAdx = pdV:

Die Arbeit dW entspricht der schraÆerten Fl�ache im pV-Diagramm (Ab-

bildung 3.4). Die pV-Kurve gibt die physikalisch m�oglichen Werte der beiden

thermodynamischen Variablen Druck und Volumen an (Beispiel f�ur ein ther-

modynamisches Diagramm). �Andert sich der Zustand des Gases im Zylinder

von A(p1; V1) nach B(p2; V1), so gilt f�ur die verrichtete Arbeit (Fl�ache unter

der Kurve AB)

�W =

Z
V2

V1

pdV: (3.31)

Das Volumen von 1 kg eines Gases wird spezi�sches Volumen � genannt

und ist eine intensive Gr�o�e. Die bei der Zunahme von d� geleistete Arbeit

betr�agt f�ur 1 kg des Gases
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�dw = pd�: (3.32)

F�ur spezi�sche, d. h. auf die Einheitsmasse 1 kg bezogene, Gr�o�en ver-

wendet man �ublicherweise Kleinbuchstaben. Alle spezi�schen Gr�o�en sind

intensive Gr�o�en. Der 1. Hauptsatz lautet f�ur 1 kg eines idealen Gases

dq = du� dw = du+ pd�: (3.33)

ii) �Anderung der inneren Energie (dU): W�armezufuhr bewirkt nicht nur

eine Ausdehnung sondern auch eine Temperaturerh�ohung des Gases.

Damit verbunden ist eine �Anderung der inneren Energie. Als inne-

re Energie bezeichnet man die kinetische und potentielle Energie der

Molek�ule bzw. Atome. Die mittlere kinetische Energie (Bewegungs-

energie) ist der Gastemperatur proportional. Ein Anstieg der Gastem-

peratur bedeutet, da� sich die Teilchen im Mittel schneller bewegen.

Die potentielle Energie wird von den Anziehungskr�aften zwischen den

Gasmolek�ulen verursacht, beim idealen Gas ist sie de�nitionsgem�a�

(keine Wechselwirkung zwischen den Gasteilchen) zu vernachl�assigen.

Die innere Energie einer bestimmten Menge eines idealen Gases h�angt

also nur von der Temperatur ab. F�ur die Berechnung der Energie�ande-

rung dU ben�otigt man neben der Temperatur�anderung noch die spe-

zi�sche W�armekapazit�at der Substanz (siehe Kapitel 1, Abschnitt 1.8

und 1.11).

3.7 Spezi�sche W�armekapazit�aten

Das Verh�altnis der zugef�uhrten W�armemenge dQ zur erzielten Temperatur-

erh�ohung dT wird als W�armekapazit�at C bezeichnet. Die spezi�sche W�arme-

kapazit�at c ist die W�armemenge, die notwendig ist, um 1 kg eines Sto�es um

1 K zu erw�armen (Phasen�uberg�ange sollen ausgeschlossen sein):

c =
dq

dT
:

Bei Gasen mu� man zwei Arten der spezi�schen W�armekapazit�at un-

terscheiden: W�armezufuhr bei konstantem Volumen (cv) und W�armezufuhr

bei konstantem Druck (cp). Bei festen und 
�ussigen K�orpern ist dieser

Unterschied wegen der wesentlich geringeren thermischen Ausdehnung ver-

nachl�assigbar klein (siehe Kapitel 1, Abschnitt 1.14).

H�alt man den Kolben des Zylinders (Abbildung 3.4) fest und erw�armt das

eingeschlossene Gas, so kann das Gas keine Volumen�anderungsarbeit leisten
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(dw = 0). F�ur die spezi�sche W�armekapazit�at bei konstantem Volumen

ergibt sich dann mit dq = du

cv =

�
du

dT

�
�=const:

(3.34)

Da die innere Energie u von 1 kg eines idealen Gases nicht vom Volumen

abh�angt, folgt aus (3.34)

du = cvdT (3.35)

Diese Beziehung, in (3.33) eingesetzt, f�uhrt zu folgender Form des 1. Haupt-

satzes:

dq = cvdT + pd�: (3.36)

Angenommen der Kolben des Zylinders bewegt sich bei der Erw�armung

des Gases gerade so mit, da� der Druck konstant bleibt, dann l�a�t sich die

spezi�sche W�armekapazit�at bei konstantem Druck de�nieren:

cp =

�
dq

dT

�
p=const:

(3.37)

In diesem Fall erh�oht die zugef�uhrte W�armemenge die Temperatur und

gleichzeitig wird der Kolben vom Gas nach au�en gedr�uckt (dw 6= 0). Es ist

deshalb eine gr�o�ere W�armemenge als bei konstantem Volumen erforderlich,

um das Gas um dT zu erw�armen.

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

in di�erentieller Form

pd� + �dp = RdT: (3.38)

Au
�osen nach pd� und Einsetzen in (3.33) ergibt

dq = (cv +R)dT � �dp: (3.39)

Bei konstantem Druck ist dp = 0. Aus (3.37) folgt dann

cp = cv +R: (3.40)

Die spezi�sche Gaskonstante (siehe Seite 60, Gleichung (3.1)), hat die-

selbe Einheit wie eine spezi�sche W�armekapazit�at und entspricht genau der

Volumenarbeit, die 1 kg eines Gases verrichtet, wenn es bei konstantem Druck

um den Temperaturbetrag 1 K erw�armt wird.
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Die Werte f�ur trockene Luft sind cv = 717JK�1kg�1 und cp = 1004JK�1

kg
�1. (3.40) in (3.39) f�uhrt zu einer weiteren Schreibweise des 1. Hauptsat-

zes:

dq = cpdT � �dp: (3.41)

Auch wenn die Terme �dp und pd� �ahnlich ausschauen, sollten sie nicht

verwechselt werden, denn �dp ist nicht die vom Gas verrichtete Arbeit.

Da die spezi�schen W�armekapazit�aten f�ur Wasserdampf deutlich gr�o�ere

Werte annehmen als jene f�ur trockene Luft, sollten die spezi�schen W�arme-

kapazit�aten f�ur feuchte Luft gr�o�er sein als cv und cp. Unter Annahme einer

durchschnittlichen Luftfeuchte �ndet man, da� die Zunahme nur etwa 1%

betr�agt. F�ur die meisten meteorologischen Betrachtungen kann deshalb der

Ein
u� der Feuchte auf die spezi�schen W�armekapazit�aten unber�ucksichtigt

bleiben.

3.8 Enthalpie

Wird einer Substanz bei konstantem Druck (z. B. Atmosph�arendruck) W�arme

zugef�uhrt, wodurch sich das spezi�sche Volumen von �1 auf �2 vergr�o�ern

soll, betr�agt die verrichtete Arbeit pro Einheitsmasse p(�2 � �1). Es folgt

4q = (u2 � u1) + p(�2 � �1) = (u2 + p�2)� (u1 + p�1);

wobei u1, u2 die inneren Energien pro Einheitsmasse des Anfangs- bzw.

Endzustandes bezeichnen und q die gesamte zugef�uhrte W�armemenge ist.

Bei konstantem Druck gilt also

4q = k2 � k1

mit

ki = ui + p�i (3.42)

als spezi�scher Enthalpie. Die di�erentielle Form liefert

dk = du+ d (p�) = cv dT +RdT = cp dT: (3.43)

Die Integration von (3.43) ergibt die spezi�sche Enthalpie des idealen

Gases:

k = cp T: (3.44)
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F�ur T = 0K wurde festgelegt : k= 0.

Wird ein (makroskopisches) Luftvolumen als Ganzes in der Atmosph�are

gehoben oder gesenkt, kann man Druck�anderungen nicht vernachl�assigen.

Die di�erentielle Form von (3.20) lautet

d� = gdz = �� dp;

vorausgesetzt die Atmosph�are be�ndet sich im hydrostatischen Gleichge-

wicht. Diese Beziehung, zusammen mit (3.43) in den 1. Hauptsatz (3.41)

eingesetzt, ergibt

dq = d (k + �) = d (cpT + �): (3.45)

Findet zwischen dem Luftpaket und seiner Umgebung kein W�armeaus-

tausch statt (adiabatische Bewegung), ist k + � eine Erhaltungsgr�o�e.

3.9 Graphische Darstellung von Zustands�ande-

rungen

Um Bewegungsvorg�ange in der Atmosph�are 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 \Luftmolek�ulen", so da� es als makroskopisches System gelten kann

und mit makroskopischen Parametern wie Druck, Temperatur oder (materi-

ell besetztes) Volumen beschrieben werden kann (siehe Kapitel 1, Abschnitt

1.3). Je nach Problemstellung kann ein Luftpaket ein isoliertes, geschlosse-

nes oder o�enes thermodynamisches System sein. H�au�g wird angenommen,

da� sich das Luftpaket - ohne Widerstand zu erfahren - in einer ansonsten

ruhenden Atmosph�are bewegt.

Die Beschreibung komplizierter r�aumlicher Bewegungen von Luftpaketen

geschieht analog zur Beschreibung der Bewegung von Festk�orpern in der Me-

chanik. Mit dem Konzept \Luftpaket" ist es m�oglich, die Atmosph�are (oder

das Gasgemisch feuchte Luft) als kontinuierliches Medium zu betrachten. (Im

Abschnitt 3.15 geben wir weitere Erkl�arungen zum Begri� \Luftpaket").

Der thermodynamische Zustand trockener Luft l�a�t sich durch einen

Punkt im pV- oder p�-Diagramm angeben (siehe auch Abbildung 3.4). Zu-

stands�anderungen kann man durch Kurven in diesem Diagramm darstellen.

Die Kurve der isochoren Zustands�anderung (� = const:) verl�auft parallel zur

p-Achse, die der isobaren Zustands�anderung (p = const:) parallel zur �-Achse
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(Abbildung 3.5). Die Kurve der isothermen Zustands�anderung (T=const.)

ist im p�-Diagramm die gleichseitige Hyperbel p� = const:, deren Lage

von der Temperatur T bestimmt wird (folgt aus der idealen Gasgleichung

p� = RT ).

Abbildung 3.5:

Im p�-Diagramm der Abbildung 3.6a sind Isothermen (T = (p�) =R =

const:) f�ur verschiedene Temperaturen T eingetragen. Ein derartiges Dia-

gramm kann dazu verwendet werden, die Temperatur eines Luftpakets mit

dem Druck p und dem spezi�schen Volumen � zu bestimmen. Bei einer

Zustands�anderung dieses Luftpakets (z. B. entlang der Kurven in Abbil-

dung 3.5) l�a�t sich dessen Temperatur�anderung verfolgen.

Abbildung 3.6:

Die Verwendung eines p�-Diagramms ist f�ur die Darstellung der Zu-

stands�anderungen von trockener oder feuchter Luft n�utzlich. Handelt es

sich um ein feuchtes Luftvolumen, mu� dessen Zustand allerdings (wegen
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des enthaltenen Wasserdampfs) durch einen weiteren Punkt, also durch ins-

gesamt zwei Punkte im p�-Diagramm beschrieben werden. (Wir werden uns

damit ausf�uhrlicher im Abschnitt 4.5 befassen.) Da in der Atmosph�are der

Druck nach oben abnimmt, stellt man das Diagramm f�ur die Auswertung von

Luftbewegungen auf den Kopf (Abbildung 3.6b). Au�erdem gen�ugt es, die

p-Achse bei einem bestimmten Bodenluftdruck (z. B. 1050 hPa) beginnen zu

lassen, denn h�ohere Werte kommen nur sehr selten vor. Ein Diagramm dieser

Art ist die Grundlage f�ur ein sogenanntes thermodynamisches (aerologisches)

Diagramm. Neben p und � kann man genausogut irgendeine andere Kombi-

nation der drei Variablen p, T und � w�ahlen. Thermodynamische Diagram-

me sind ein wichtiges Hilfsmittel bei der Analyse des vertikalen Aufbaus der

Atmosph�are. Auf diese Weise k�onnen aus den Me�daten der Radiosonden-

aufstiege die Wolkenbasis oder die Wahrscheinlichkeit f�ur das Auftreten von

Schauern und Gewittern bestimmt werden. Vor der Anwendung des ther-

modynamischen Diagramms m�ussen noch ein paar Grundbegri�e erl�autert

werden.

3.10 Adiabatische Zustands�anderungen

Bei der Bewegung eines Luftpakets in der Atmosph�are kann zumindest f�ur

ein paar Stunden die von au�en zugef�uhrte W�armemenge vernachl�assigt wer-

den, denn Luft besitzt nur eine geringe W�armeleitf�ahigkeit. 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 v�ollig w�armeisoliert von der Umgebung (adiabatische Zu-

stands�anderung). Zun�achst soll das Verhalten von trockener Luft untersucht

werden. Ohne W�armezufuhr dq vereinfacht sich Gleichung (3.36) zu

0 = cv dT + pd� : (3.46)

Bewegt sich das Luftpaket in die H�ohe, dehnt es sich wegen des abnehmen-

den Au�endrucks aus (d� > 0). Nach (3.46) f�uhrt die bei der Verdr�angung

des umgebenden Gases verrichtete Arbeit (pd�) zu einer Abk�uhlung des

Luftpakets (dT < 0).

Nach Gleichung (3.41) l�a�t sich die Abk�uhlung des Luftpakets auch durch

die Druckabnahme beim Aufsteigen (�dp > 0) erkl�aren:

0 = cp dT � �dp :

Mit Hilfe der idealen Gasgleichung erh�alt man
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0 = cp dT �
RT

p
dp

oder, nach Division durch T

dlnT =
R

cp
dlnp :

Die Integration dieser Gleichung liefert

T = Ap
� (3.47)

mit A als Integrationskonstante und � = R=cp. F�ur trockene Luft betr�agt

� = 0; 286.

Die Gleichung (3.47) beschreibt die �Anderung der Temperatur in Abh�angig-

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 Starth�ohe des Luftpakets).

Diese Konstante ist also f�ur verschiedene Luftpakete im allgemeinen ver-

schieden gro�. Angenommen das Luftpaket hat beim Druck p
�
= 1000 hPa

die Temperatur �. Dann gilt A = �=�
�

�

und (3.47) wird zu

T = �

�
p

p
�

��

: (3.48)

Die Temperatur � verwendet man in der Meteorologie dazu, den Ener-

gieinhalt (trockener) Luftpakete in unterschiedlichen H�ohen zu vergleichen.

Jedes Paket mit trockener Luft (Temperatur T , Druck p) wird adiabatisch,

d. h. ohne W�armeaustausch mit der Umgebung, auf das 1000 hPa-Niveau

gebracht. Dort hat es nach (3.48) die Temperatur

� = T

�
p
�

p

��

: (3.49)

Die Temperatur � nennt man potentielle Temperatur des Luftpakets. Sie

bleibt bei adiabatischen Bewegungen erhalten. Wie in einem der n�achsten

Abschnitte gezeigt wird, ist die �Anderung der potentiellen Temperatur mit

der H�ohe ein Ma� f�ur die Stabilit�at der atmosph�arischen Schichtung.

3.11 Adiabaten in einem p�-Diagramm

Die potentielle Temperatur ist nach (3.49) eine Funktion von Druck und

Temperatur, also � = �(p; T ) oder mit T = �p=R ist � = �(p; �). L�ost man

die Gleichung � = (p�=R)(p
�
=p)� nach � auf, ergibt sich
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� =
R�

p
�

�
p
�

p

�1��

: (3.50)

F�ur verschiedene Werte � = const. lassen sich dann die Kurven � = �(p)

in ein p�-Diagramm (wie in Abbildung 3.6b dargestellt) eintragen. Sie wer-

den Trockenadiabaten genannt. Entlang dieser Linien erfolgt die trockena-

diabatische Zustands�anderung eines Luftpakets. Die Trockenadiabaten f�ur

� = 280 K und � = 400 K sind in Abbildung 3.7 eingetragen.

Abbildung 3.7:

F�ur meteorologische Anwendungen ist es g�unstig, ein p� -Diagramm mit

Isobaren, Isothermen und Trockenadiabaten f�ur die in der Atmosph�are vor-

kommenden Werte zu verwenden. Abbildung 3.8 zeigt einen Ausschnitt da-

von. F�ur die Me�werte von Druck und Temperatur in einer bestimmten

H�ohe pA bzw. TA kann man aus dem Diagramm die zugeh�orige potentielle

Temperatur �A ablesen.

Wird dieses Luftpaket durch irgendeinen atmosph�arischen Vorgang trok-

kenadiabatisch bis auf die H�ohe mit dem Druck pB gehoben, �andern sich

dabei die Zustandsgr�o�en entlang der Trockenadiabaten � = �A bis zum

Schnittpunkt mit der Isobare pB. Die Isotherme durch diesen Punkt gibt die

Temperatur TB des Luftpakets nach der Hebung an. F�ur praktische Zwecke

sind in dem Diagramm m�oglichst viele Linien eingetragen, um Vertikalbewe-

gungen von Luftpaketen mit unterschiedlichen Zustandsgr�o�en verfolgen zu

k�onnen.
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3.12 Gleichgewicht und Stabilit�at in der

Atmosph�are

BeimWettergeschehen spielen Vertikalbewegungen eine wichtige Rolle. K�onnen

beispielsweise an einem Sommertag von der Sonne aufgeheizte Luftpakete

vom Boden bis in gro�e H�ohe aufsteigen, besteht hohe Gewittergefahr. Wer-

den die Luftpakete dagegen weit unten abgebremst, bilden sich h�ochstens

ein paar Wolken. Welche Kr�afte auf ein in der Ruhelage gest�ortes Luftpaket

wirken und wie sich das unterschiedliche Verhalten erkl�aren l�a�t, darum geht

es im folgenden Abschnitt.

Abbildung 3.8:

Zuerst werden die Kr�afte untersucht, die auf ein aus dem Gleichgewicht

gebrachtes Teilchen in einer inkompressiblen Fl�ussigkeit wirken. Ein Beispiel

f�ur eine inkompressible Fl�ussigkeit ist Wasser: Am Ozeanboden (in durch-

schnittlich 4 km Tiefe) herrscht zwar ein gewaltiger Druck, die Dichte des

Wassers unterscheidet sich jedoch nur um ein paar Prozent von der des Ober-


�achenwassers. Das Wasser wird also (im Gegensatz zur Luft) unter seinem

eigenen Gewicht nicht zusammengedr�uckt. Die Dichte h�angt ausschlie�lich

von der Temperatur ab.

Bei einer kleinen Temperatur�anderung von T0 auf T gilt f�ur die dazu-

geh�orige Dichte�anderung �(T ) � �(T0) ein linearer Zusammenhang (�; T0 =

const:):

�(T )� �(T0) = (T � T0) ��(T0)
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oder

�(T ) = �(T0)[1 + �(T � T0)] : (3.51)

Die Dichte von Wasser nimmt mit zunehmender Temperatur ab, d. h.

� < 0 (vorausgesetzt T; T0 > 4ÆC). Jetzt soll ein Wasserk�orper mit dem

Volumen V betrachtet werden, der von seiner Gleichgewichtslage A in der

H�ohe z auf den benachbarten Punkt B mit der H�ohe z + dz gehoben wird

(s. Abbildung 3.9). Die Dichte �0 und die Temperatur T0 des Wassers in

diesem K�orper �andern sich bei dessen Bewegung nicht, die Temperatur des

ihn umgebenden Wassers kann jedoch in der H�ohe z+dz einen anderen Wert

haben.

Abbildung 3.9:

Bestehen im Punkt B zwischen Wasserk�orper und Umgebung Temperatur-

und Dichteunterschiede, wirkt auf den K�orper eine Kraft. Sie l�a�t sich mit

Hilfe des Archimedischen Prinzips bestimmen. Es besagt, da� der Gewichts-

kraft des K�orpers (g�0(z)V ) eine Kraft entgegenwirkt, die gleich der Ge-

wichtskraft des von ihm verdr�angten Wassers (g�0(z + dz)V ) ist. Die Net-

tokraft F = g(�0(z + dz) � �0(z))V bezeichnet man als Auftriebskraft. F�ur

kleine H�ohen�anderungen gilt �0(z + dz)� �0(z) = d�0 und

F = g
d�0

dz
V dz : (3.52)

Nimmt die Dichte mit der H�ohe ab (d�0=dz < 0), wirkt eine r�ucktreibende

Kraft auf den K�orper im Punkt B. Im K�orper ist das Wasser in der H�ohe

z+dz k�alter und schwerer als das Wasser in der Umgebung und sinkt wieder

zum Punkt A ab. Das Wasser ist stabil geschichtet. Nimmt dagegen die

Dichte mit der H�ohe zu (d�0=dz > 0), gen�ugt die kleinste St�orung, um eine

Umlagerung der ganzen Schicht auszul�osen (labile Schichtung). Die Bewe-

gungen der Wasserteilchen dauern so lange bis das Wasser durchmischt und

d�0=dz = 0 ist (neutrale Schichtung).

Die Bewegung des Wasserk�orpers kann mit Hilfe des 2. Gesetzes von

Newton genauer beschrieben werden. Nimmt man an, da� nur die Auftriebs-
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kraft wirkt (z. B. keine Reibungskraft), dann folgt aus Masse � Beschleuni-

gung = Kraft

�0(z)V
d
2
�

dt2
= g

d�0

dz
V � : (3.53)

�(t) gibt (statt dz in (3.52)) die Entfernung von der Ausgangsposition an.

Mit

N
2 = �

g

�0

d�0

dz
(3.54)

(die Auftriebskraft pro Einheitsmasse vereinfacht sich mit dieser De�ni-

tion zu �N2
dz) erh�alt man

d
2
�

dt2
+N

2
� = 0 : (3.55)

Bei vertikaler Dichteabnahme, d. h. N
2
> 0, ist (3.55) die Di�eren-

tialgleichung einer harmonischen Schwingung. Ihre L�osung hat die Form

� = �0 cos (Nt+�) mit �0 und � als Konstanten. Der Wasserk�orper schwingt

also mit der Frequenz N und der Periode T = 2�=N auf und ab. N und T

bezeichnet man als Brunt-V�ais�al�a-Frequenz (Auftriebsfrequenz) bzw. Brunt-

V�ais�al�a-Periode. F�ur d�0=dz > 0, d. h. bei vertikaler Zunahme der Dichte,

wird N2 negativ und die L�osung der Gleichung (3.55) ist proportional zu

exp(Nt). Der Wasserk�orper entfernt sich in diesem Fall nach seiner Auslen-

kung immer schneller von der Ausgangsposition.

Im Prinzip gelten diese �Uberlegungen auch f�ur Bewegungen in der At-

mosph�are. (Wir betrachten zun�achst nur trockene Luft. Den Ein
u� von

vorhandenem Wasserdampf auf die Dichte eines Luftpakets ber�ucksichtigen

wir sp�ater.) Da jedoch die Luft ein kompressibles Gas ist, h�angt die Dichte

nicht nur von der Temperatur ab (wie in (3.51)), sondern auch von der Menge

der Luft, die sich �uber einem Luftpaket be�ndet und es mehr oder weniger

stark \zusammendr�uckt":

� = �(p; T ) =
p

RT
: (3.56)

Wird ein Luftpaket auf die H�ohe z+dz gehoben, dehnt es sich dort wegen

des niedrigeren Druckes aus und k�uhlt sich dabei ab. Beim Absinken f�uhrt

der umgekehrte Vorgang zu einer Erw�armung. Man kann daher nicht wie im

Wasserk�orper von einer konstanten Dichte �0 bei der Vertikalbewegung aus-

gehen. Konstant bleibt dagegen in vielen F�allen die potentielle Temperatur.

Im Punkt B (s. Abbildung 3.8) soll die Dichte im Luftpaket den Wert

�B erreichen. Dann betr�agt die Auftriebskraft pro Einheitsmasse:
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� =
g (�0(z + dz)� �B)

�B
: (3.57)

Im Luftpaket pa�t sich der Druck in der H�ohe z + dz auf den in der

Umgebung herrschenden Druck p0(z + dz) an. Mit (3.56) folgt deshalb f�ur

die Auftriebskraft

� =
g [TB � T0 (z + dz)]

T0(z + dz)

Verwendet man dann noch Gleichung (3.48), ergibt sich

� =
g [�B � �0 (z + dz)]

�0(z + dz)
: (3.58)

Bei adiabatischen Vertikalbewegungen des Luftpakets (ohne W�armezu-

fuhr oder W�armeverlust) �andert sich seine potentielle Temperatur nicht, d. h.

�B = �A = �0(z). F�ur gen�ugend kleine H�ohenunterschiede dz gilt:

� = �
g

�0

d�0

dz
dz: (3.59)

In der kompressiblen Atmosph�are wird demnach die Stabilit�at der Schich-

tung durch die vertikale �Anderung der potentiellen Temperatur bestimmt

(analog der Rolle des vertikalen Dichtegradienten in einer inkompressiblen

Fl�ussigkeit). Auf ein Luftpaket wirken nach der Auslenkung aus seiner

Gleichgewichtslage r�ucktreibende Kr�afte, wenn d�0=dz > 0 ist (stabile Schich-

tung). Ist dagegen d�0=dz < 0 (labile Schichtung), entfernt sich das Luftpaket

immer weiter von seiner Ausgangsposition. F�ur �0(z) = const: be�ndet sich

das Luftpaket in jeder H�ohe im Gleichgewicht mit der Umgebung (indi�e-

rente oder neutrale Schichtung).

Die Bewegungsgleichung (3.55) gilt in der gleichen Form f�ur Luftpakete,

aber jetzt mit

N
2 =

g

�0

d�0

dz
: (3.60)

So wird die Brunt-V�ais�al�a-Frequenz in der kompressiblen Atmosph�are

de�niert.

Die Annahme, da� die Vertikalbewegung adiabatisch verl�auft, ist sinn-

voll, wenn die W�armedi�usion von der Umgebung in das Luftpaket langsam

abl�auft. Sie mu� viel langsamer sein als die Dauer einer Schwingungspe-

riode des Luftpakets 2�/N (typischer Wert in der Troposph�are: 10 Minu-

ten). Messungen zeigen, da� die W�armedi�usion bei Vertikalbewegungen
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vernachl�assigt 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 Stabilit�at der Schichtung des

Ozeanwassers. Die Erw�armung des Ober
�achenwassers durch die Sonnen-

einstrahlung ist die Ursache f�ur den vertikalen Temperaturanstieg im Ozean

(stabile Schichtung). Andererseits f�uhrt die Verdunstung an der Ober
�ache

zu einer Erh�ohung des Salzgehalts, wodurch sich die Dichte der obersten

Wasserschichten vergr�o�ert, d. h. die Stabilit�at wird verringert. Insgesamt

�uberwiegt jedoch der Ein
u� der Temperaturverteilung auf die Wasserdichte,

so da� die Ozeane stabil geschichtet sind.

In der Atmosph�are beein
u�t nicht nur die Temperatur sondern auch

der Feuchtegehalt die Luftdichte (siehe Seite 63). Dieser E�ekt l�a�t sich

ber�ucksichtigen, wenn man in der Gleichung (3.49) die Temperatur T durch

die virtuelle Temperatur Tv ersetzt. Statt der potentiellen Temperatur � wird

dann die virtuell-potentielle Temperatur �v verwendet, die folgenderma�en

de�niert ist:

�v = Tv

�
p
�

p

��

: (3.61)

Der Feuchtegehalt hat auf den Wert von � nur einen geringen Ein
u�, so

da� immer der Wert f�ur trockene Luft eingesetzt werden kann. Das Stabi-

lit�atskriterium f�ur feuchte Luft lautet also: d�v=dz > 0. Die Brunt-V�ais�al�a-

Frequenz ergibt sich zu: N2 = (g=�v) d�v=dz.

Schon bei geringer Labilit�at der atmosph�arischen Schichtung �nden so-

fort vertikale Luftumlagerungen statt, solange bis eine indi�erente (neutrale)

Schichtung entstanden ist, d. h. d�v=dz = 0. Labile Schichten kommen

deshalb in der Atmosph�are fast nie vor. Eine Ausnahme ist die bodennahe

Luftschicht an sonnigen Sommertagen: �uber dem aufgeheizten Boden ent-

steht eine etwa 100 Meter hohe labile Schicht.

Oft wird die Stabilit�at der Atmosph�are mit Hilfe von aerologischen Dia-

grammen (sie werden im Kapitel 5 vorgestellt) graphisch untersucht. In

derartigen Diagrammen wird �v �ublicherweise nicht dargestellt. Der Zustand

eines feuchten Luftvolumens wird dort immer durch zwei Wertepaare ange-

geben: (Druck, Temperatur) und (Druck, Feuchtegr�o�e). Eine bedeutsame

Form atmosph�arischer Labilit�at, die in engem Zusammenhang mit der atmo-

sph�arischen Luftfeuchte steht und einer feuchtlabilen Luftschichtung bedarf,

�au�ert sich erst in sichtbaren Wettererscheinungen, wenn in aufsteigenden

Luftpaketen Kondensation eintritt. Dabei wird W�arme frei, das Luftpa-

ket wird w�armer als seine Umgebung und setzt seine Vertikalbewegung be-

schleunigt fort. Auf diese Weise entstehen m�achtige Quellwolken, die sich
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zu Schauer- und Gewitterwolken entwickeln k�onnen. (Die Kriterien zur Un-

terscheidung von feuchtstabiler und feuchtlabiler Schichtung werden sp�ater

noch aufgef�uhrt.)

An Tagen mit intensiver Sonneneinstrahlung entstehen in Bodenn�ahe im-

mer neue warme Luftpakete, die adiabatisch aufsteigen, und zwar bis zu der

H�ohe, in der sie sich auf die Temperatur der umgebenden Luft abgek�uhlt ha-

ben. Die H�ohe der Schicht, in der diese thermische Konvektion statt�ndet,

w�achst vormittags mit zunehmender Sonneneinstrahlung an. Das Kennzei-

chen dieser Konvektionsschicht ist der vertikal konstante Verlauf der (virtuell-

) potentiellen Temperatur. In den trockenen subtropischen W�ustengebieten

reicht die durchmischte Schicht bis zu einer H�ohe von 4 km. In Deutschland

sind an warmen Sommertagen Werte von 1�2 km typisch. Eine wichtige

Rolle spielt in unseren Breiten der Feuchtegehalt des Bodens. Ist der Boden

sehr feucht, wird ein gro�er Teil der Sonnenw�arme zur Wasserverdunstung

ben�otigt und steht daher nicht f�ur die Erw�armung der bodennahen Luft zur

Verf�ugung. Erh�ohte Feuchte in Bodenn�ahe hat auch eine erh�ohte virtuell-

potentielle Temperatur zur Folge.

In windschwachen N�achten, vor allem wenn die Luft trocken und der

Himmel klar ist, k�uhlt 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 Temperatur zunimmt. Eine derartige Schich-

tung hat eine hohe Stabilit�at, d. h. Vertikalbewegungen werden unterbunden.

N�achtliche Strahlungsinversionen reichen oft nicht einmal 100 m hoch.

3.13 Die trockenadiabatische Temperaturab-

nahme

Im Mittel nimmt die Temperatur in der Atmosph�are mit der H�ohe ab (siehe

Kapitel 2). F�ur den vertikalen Temperaturgradienten wird manchmal der

Buchstabe � benutzt: � = �dT=dz.

Jetzt soll die vertikale Temperaturabnahme in einer trockenadiabatisch

geschichteten Atmosph�are berechnet werden, d. h. bei � = const: Aus der

De�nitionsgleichung f�ur die potentielle Temperatur (3.49) erh�alt man

ln T = ln � + �(ln p� ln p
�
) :

Di�erenzieren nach z ergibt

1

T

dT

dz
=

1

�

d�

dz
+
�

p

dp

dz
: (3.62)
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Aus der Annahme �(z) = const. folgt d�=dz = 0. Nimmt man weiter an,

da� hydrostatisches Gleichgewicht herrscht, d. h. dp=dz = ��g (nach (3.17),

und ersetzt T mit Hilfe der idealen Gasgleichung (3.2), l�a�t sich die letzte

Gleichung so umschreiben (mit � = R=cp):

dT

dz
= �

g

cp
: (3.63)

Aus den Zahlenwerten von g und cp errechnet sich die Temperaturabnah-

me mit der H�ohe in trockener, adiabatisch geschichteter Luft (z. B. in einer

konvektiv durchmischten Schicht) zu fast genau 10 K pro km H�ohen�ande-

rung.

Die Gleichung (3.63) beschreibt auch die Temperaturabnahme in einem

Luftpaket, das (trocken-)adiabatisch gehoben wird. 100 m Hebung haben

also eine Abk�uhlung von 1K zur Folge.

Gleichung (3.62) ist f�ur die meisten meteorologischen Betrachtungen hin-

reichend genau. Ber�ucksichtigt man jedoch den (geringen) E�ekt von Was-

serdampf auf den trockenadiabatischen Temperaturgradienten, dann zeigt

sich, da� die adiabatische Temperaturabnahme in feuchter Luft etwas gr�o�er

sein mu� als in trockener Luft.

3.14 Beispiele vertikaler Temperatur- und

Feuchtepro�le

In Abbildung 3.10 sind die Me�werte eines Radiosondenaufstieges darge-

stellt. Er wurde an einem warmen, sonnigen Tag (7. August 1991) um

13.00 MESZ in Oberschlei�heim bei M�unchen gemacht. Die Me�sonde h�angt

bei einem solchen Aufstieg an einem gasgef�ullten Ballon. Die Me�werte von

Druck, Temperatur und Feuchte werden durch einen Kurzwellensender zur

Station �ubermittelt. Der H�ohenwind l�a�t sich aus der Ballondrift bestim-

men. In Abbildung 3.10a erkennt man in Bodenn�ahe die durch die starke

Sonneneinstrahlung entstandene labile Schicht (d�=dz < 0; d�v=dz < 0). Bis

etwa 1 km H�ohe reicht die konvektiv durchmischte Schicht, in der � und

�v nahezu konstant sind. Dar�uber herrscht eine stabile Schichtung, d. h.

d�v=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 vertika-

len Temperaturabnahme dT/dz zeigt (siehe Abbildung 3.10c). In diesen

beiden Schichten nimmt der Feuchtegehalt stark mit der H�ohe ab (siehe

Abbildung 3.10b). In der durchmischten Schicht ist das Wasserdampfmi-

schungsverh�altnis am h�ochsten, denn die Verdunstung am Erdboden stellt ei-

ne st�andige Wasserdampfquelle dar. Die Feuchteverteilung in gr�o�eren H�ohen
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wird dagegen haupts�achlich durch gro�r�aumige Luftbewegungen beein
u�t.

In Abbildung 3.10c ist die Trockenadiabate � = 305 K als gestrichelte Linie

eingetragen. Entlang dieser Linie verringert sich die Temperatur nat�urlich

gem�a� dem trockenadiabatischen Temperaturgradienten � = 1 K/100 m. Bis

1 km verl�auft die gemessene Temperaturkurve parallel zur Trockenadiabaten

(neutrale Schichtung); in der labilen Schicht in Bodenn�ahe ist die Tempera-

turabnahme so gro�, da� dT=dz < ��.

Abbildung 3.10 zeigt die vertikale �Anderung der potentiellen Temperatur

an einem Nachmittag (15.00 Uhr Ortszeit) in Mount Isa (139Æ �ostl. L�ange,

21Æ s�udl. Breite). Mount Isa ist eine Kleinstadt in einem ariden Gebiet

Nordostaustraliens; der Sondenaufstieg wurde w�ahrend der Trockenzeit (am

16. September 1991) gemacht. Die sehr starke Sonneneinstrahlung f�uhrt zu

einer Durchmischung der Luft bis knapp 4 km H�ohe. Das Anwachsen von

d�=dz in 16 km H�ohe markiert die Tropopause. Sie liegt damit wesentlich

h�oher als in mittleren Breiten in dem f�ur tropische Breiten typischen Niveau.

In dieser Abbildung wurde die �v-Kurve weggelassen, weil die Luft so trocken

ist (Mischungsverh�altnis w(z) < 8 g/kg), da� selbst in Bodenn�ahe � und �v

nur wenig voneinander abweichen.

Abbildung 3.10: Vertikale �Anderung (a) der potentiellen Temperatur bzw.

virtuell-potentiellen Temperatur (gestrichelte Linie), (b) des Wasserdampf-

mischungsverh�altnisses und (c) der Temperatur; Radiosondenaufstieg vom 7.

August 1991, 13.00 MESZ in Oberschlei�heim bei M�unchen.
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Zur graphischen Darstellung von Ver�anderungen der atmosph�arischen

Schichtung an einem bestimmten Ort konstruiert man Zeit-H�ohenschnitte

der verschiedenen Gr�o�en. In Abbildung 3.12 sind in einem solchen Quer-

schnitt die Isolinien der potentiellen Temperatur eingetragen. Die Me�werte

stammen wieder aus Mount Isa und dokumentieren den Durchzug einer Kalt-

front in der bodennahen Luftschicht. Die Zeitachse weist in Abbildung 3.12

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 ver�andert, die Kaltluft

also nur durch den Wind weitertransportiert (advehiert) wird. Zeit-H�ohen-

schnitte enthalten viele Informationen. Am Morgen des 16. September ist

beispielsweise eine vertikale Zunahme der potentiellen Temperatur, d. h. eine

stabile Luftschichtung, zu sehen. Der stabile Bereich unter 2 km H�ohe ver-

schwindet im Tagesverlauf mit zunehmender Erw�armung der Luft vom Boden

her. Am Nachmittag bleibt die potentielle Temperatur bis 3 km H�ohe kon-

stant; dar�uber erkennt man eine starke Dr�angung der �-Isolinien (die man

auch Isentropen nennt). Zwischen 3 und 3,5 km ist demnach d�/dz sehr gro�,

die Schichtung sehr stabil. Nach Sonnenuntergang, ab ungef�ahr 19.00 Uhr,

k�uhlt sich die Luft in Bodenn�ahe ab, denn der Boden kann bei wolkenlosem

Himmel die W�arme ungehindert abstrahlen.

Abbildung 3.11:
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Um 22.30 Uhr erreichte Mount Isa eine Kaltfront, die potentielle Tempe-

ratur beginnt stark zu sinken. �Uber 2 km H�ohe wurde jedoch keine �Ande-

rung beobachtet, d. h. dort blieb die Luftmasse unver�andert und hatte am

n�achsten Morgen immer noch die Temperatur des Vortages.

Abbildung 3.12:

Eine andere M�oglichkeit, derartige Ver�anderungen in der Atmosph�are

zu untersuchen, ist der direkte Vergleich mehrerer Sondenaufstiege. Ab-

bildung 3.13 zeigt drei �(z)-Kurven, aus denen wieder ein Zeit-H�ohenschnitt

konstruiert werden k�onnte. Man erkennt aber auch in dieser Darstellung, da�

sich w�ahrend der Messungen ein dem vorigen �ahnlicher Kaltfrontdurchgang

ereignet haben mu�. Eingetragen sind die Me�werte vom Boden bis in 2 km

H�ohe. In der Nachmittagsmessung sieht man den konstanten Verlauf der

�-Kurve. Bis 21.06 Uhr k�uhlte sich die Luft unterhalb 1,5 km H�ohe leicht ab;

in Bodenn�ahe hat sich eine Strahlungsinversion ausgebildet. Der Aufstieg

von 3.20 Uhr zeigt den starken Temperaturr�uckgang nach dem Durchzug

der Kaltfront. �Uber 1,5 km war die Wirkung der Kaltfront schon deutlich

geringer.

3.15 Der Begri� \Luftpaket"

Mehrmals war bereits von einem \Luftpaket" die Rede, ohne da� erw�ahnt

wurde, wie gut die gemachten Annahmen auf Luftpakete in der Atmosph�are

zutre�en (siehe Abschnitt 3.9). Zun�achst ist die Frage zu kl�aren, ob die

Mischung mit der Umgebung auf Grund der statistischen Molek�ulbewegung

(Di�usion, siehe Kapitel 1, Abschnitt 1.6) Ein
u� hat. In der Atmosph�are
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Abbildung 3.13:

ist die Mischung nur bei Luftpaketen mit einer Ausdehnung von weniger als

1 cm und �uber der Turbopause (in 100 km) von Bedeutung. Sonst geschieht

der Transport zwischen verschiedenen Luftschichten tats�achlich durch den

vertikalen Austausch von Luftpaketen, deren Gr�o�e von wenigen Zentimetern

bis mehreren hundert Metern reicht.

Bisher wurde die Vertikalbewegung eines kleinen Luftpakets untersucht.

� Es soll gegen den W�armeaustausch mit der Umgebung isoliert sein.

� Der Druck im Luftpaket soll immer gleich dem Umgebungsdruck in die-

ser H�ohe sein. Dabei wird hydrostatisches Gleichgewicht angenommen.

� Die Verlagerung des Luftpakets soll so langsam geschehen, da� die ki-

netische Energie einen vernachl�assigbar 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 Vorg�ange, die

die Vertikalbewegungen und den vertikalen Austausch in der Atmosph�are

beein
ussen.
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3.16 Latente W�arme

In diesem Fall f�uhrt die Zunahme der inneren Energie ausschlie�lich zu

Ver�anderungen in der Anordnung der Molek�ule, womit eine Phasen�ande-

rung verbunden ist (siehe Kapitel 1, Abschnitt 1.15 und 1.16) . Unter

gewissen Voraussetzungen bleibt die Temperatur einer Substanz auch bei

W�armezufuhr konstant. Erw�armt man beispielsweise Eis bei Normaldruck

(1013 hPa) und 0Æ C, bleibt die Temperatur solange konstant, bis das ganze

Eis geschmolzen ist. Die W�armemenge, die n�otig ist, um 1 kg einer Sub-

stanz (bei gleichbleibender Temperatur) von der festen in die 
�ussige Phase

zu �uberf�uhren, wird Schmelzw�arme, die Temperatur beim Phasen�ubergang

Schmelzpunkt genannt. Zum Schmelzen von 1 kg Eis bei Normaldruck und

0Æ C sind 3; 34 � 105J erforderlich. Als Verdampfungsw�arme bezeichnet man

die W�arme, die gebraucht wird, um 1 kg einer Substanz (bei gleichbleiben-

der Temperatur) von der 
�ussigen in die gasf�ormige Phase zu �uberf�uhren.

Bei Normaldruck und 100Æ C betr�agt die Verdampfungsw�arme f�ur Wasser

2; 257 � 106Jkg�1, bei 0Æ C 2; 500 � 106Jkg�1. Wasser verdampft (verdunstet)

also auch bei Temperaturen weit unterhalb des Siedepunktes, ein f�ur die

atmosph�arische Energiebilanz sehr wichtiger Vorgang (siehe Kapitel 1, Ab-

schnitt 1.15 und 1.16). Denn die Verdampfungsw�arme geht nicht verloren,

sondern kann mit einem gleich hohen Betrag als Kondensationsw�arme wieder

freigesetzt werden, wenn in feuchter Luft (Mischung von trockener Luft und

Wasserdampf) Kondensation eintritt. In feuchter Luft ist demnach eine gro�e

Menge W�armeenergie gespeichert. Man spricht in diesem Zusammenhang oft

von latenter (bedeutet verborgene) W�arme. Auch die Schmelzw�arme steckt

als latente W�arme im 
�ussigen Wasser und wird beim Gefrieren wieder frei.

Schmelz- und Siedepunkt sind druckabh�angig. So siedet Wasser bei einem

Luftdruck von 700 hPa (in ca. 3 km H�ohe) bereits bei 90ÆC. Au�erdem

h�angen Schmelz- und Verdampfungsw�arme von der Temperatur ab.

3.17 Feuchteme�gr�o�en und S�attigung

Der Gehalt der Luft an Wasserdampf, die Luftfeuchtigkeit, kann in verschie-

denen Feuchteme�gr�o�en angegeben werden, je nachdem, welche Zwecke man

verfolgt.

Mischungsverh�altnis: Auf Seite 63 wurde mit dem Mischungsverh�altnis

w bereits eine der Me�gr�o�en erw�ahnt. Es ist als das Verh�altnis der Was-

serdampfmasse mw zur Masse der trockenen Luft mL de�niert. Wird einem

Luftvolumen weder Wasserdampf zugef�uhrt noch entnommen (keine Verdun-
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stung oder Kondensation) �andert sich das Mischungsverh�altnis bei Vertikal-

bewegungen nicht. Es ist eine konservative Gr�o�e, vergleichbar mit der

potentiellen Temperatur bei einer adiabatischen Bewegung.

Dampfdruck: DerWasserdampfgehalt 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

1, Abschnitt 1.10). Eine Beziehung zwischen e und w l�a�t sich folgenderma-

�en ableiten: Die ideale Gasgleichung lautet f�ur trockene Luft pLV = mLRLT

und f�ur Wasserdampf eV = mwRwT . Da pL + e = p folgt

e

p� e
=
mw

mL

Rw

RL

= w
Rw

RL

:

L�ost man die Gleichung nach e auf und de�niert " = RL=Rw = 0; 622,

ergibt sich

e =
wp

w + "
: (3.64)

Der Dampfdruck e h�angt also nicht nur vom Mischungsverh�altnis w, son-

dern auch vom Gesamtdruck p ab. Unter den oben genannten Voraussetzun-

gen bleibt w zwar bei Vertikalbewegungen erhalten, dabei �andert sich jedoch

p, so da� e im allgemeinen keine Erhaltungsgr�o�e ist. Der Dampfdruck va-

riiert auch bei Temperatur�anderungen nur dann nicht, wenn gleichzeitig der

Druck konstant bleibt.

In einem geschlossenen Gef�a� mit Luft soll der Boden mit reinem Was-

ser bedeckt sein und die Temperatur auf einem konstanten Wert T gehalten

werden. Ist die Luft in dem Gef�a� anfangs trocken, verdunstet Wasser, was

zu einer Zunahme des Dampfdruckes f�uhrt. Irgendwann bei einem Dampf-

druck es wird ein Gleichgewichtszustand erreicht sein. Die Luft ist dann

ges�attigt gegen�uber der ebenen Ober
�ache aus reinem Wasser. (Diese durch-

aus gebr�auchliche Formulierung ist nicht ganz korrekt: Der Wasserdampf ist

ges�attigt, nicht die Luft!). Den dazugeh�origen Dampfdruck nennt man S�atti-

gungsdampfdruck �uber einer ebenen Wasserober
�ache (aus reinem Wasser).

Auch �uber einer ebenen Ober
�ache aus reinem Eis entsteht nach einiger Zeit

ein Gleichgewichtszustand. Die Luft ist dann ges�attigt gegen�uber Eis, der

dabei herrschende Dampfdruck esi ist der S�attigungsdampfdruck �uber einer

ebenen Eisober
�ache.

Die Verdunstung des Wassers und die Entstehung des Gleichgewichtszu-

standes l�a�t sich durch die kinetische Energie der Molek�ule erkl�aren. Die

Molek�ule im Wasser be�nden sich st�andig in Bewegung. Dabei haben nicht

alle Molek�ule dieselbe Geschwindigkeit, die Geschwindigkeiten sind vielmehr



KAPITEL 3. THERMODYNAMIK DER ATMOSPH�ARE 95

um den wahrscheinlichsten Wert Vw statistisch verteilt (siehe Abbildung 1.10

und Tab. 2.4 auf Seite 53). Die durchschnittliche Geschwindigkeit h�angt von

der Temperatur ab. Einige Wassermolek�ule nahe der Wasserober
�ache haben

also st�andig eine gen�ugend hohe Geschwindigkeit (und geeignete Bewegungs-

richtung), um in die Luft zu entweichen (Abbildung 3.14).

Abbildung 3.14:

Nach und nach sammeln sich die Molek�ule in der Luft an, der Dampf-

druck steigt. Diese Molek�ule bewegen sich jedoch wieder mit unterschied-

lichen Geschwindigkeiten und in alle Richtungen, so da� in der N�ahe der

Wasserober
�ache einige zur�uck in das Wasser gelangen k�onnen. Der Gleich-

gewichtszustand ist erreicht, wenn gleichviele Molek�ule aus dem Wasser in

Dampf �ubergehen wie umgekehrt. Bei einer h�oheren Temperatur des Systems

steigt die Durchschnittsgeschwindigkeit der Wassermolek�ule an und deshalb

auch die Anzahl der Molek�ule, die das Wasser verlassen. Man wird also er-

warten, da� der S�attigungsdampfdruck es sich mit zunehmender Temperatur

erh�oht.

Im Eis bewegen sich die Molek�ule langsamer und die Bindungskr�afte sind

viel st�arker als im Wasser. Die im Gitter gebundenen Molek�ule ben�otigen

eine h�ohere kinetische Energie als Wassermolek�ule, um in die Luft zu gelan-

gen. Der S�attigungsdampfdruck mu� daher �uber Eis niedriger sein als �uber

(unterk�uhltem) Wasser mit derselben Temperatur.

Innerhalb einer konvex gekr�ummten Ober
�ache, z. B. einem Tropfen, ist

die Bindung der Wassermolek�ule schw�acher als in einer ebenen Ober
�ache.

Die Molek�ule k�onnen daher leichter aus einem Wassertropfen entweichen als

von einer ebenen Fl�ache, der S�attigungsdampfdruck mu� also h�oher sein.
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Dagegen wird der S�attigungsdampfdruck durch Salz in w�a�riger L�osung im

Vergleich zu reinem Wasser herabgesetzt. Den Kr�ummungse�ekt und den

L�osungse�ekt mu� man ber�ucksichtigen, wenn man das Tropfenwachstum in

Wolken untersucht.

Aus Messungen und theoretischen �Uberlegungen folgt, da� der S�atti-

gungsdampfdruck nur von der Temperatur (und nicht vom Luftdruck) abh�angt.

Den exponentiellen Anstieg des S�attigungsdampfdruckes �uber (reinem) Was-

ser es mit zunehmender Temperatur zeigt Abbildung 3.15.

Abbildung 3.15:

Au�erdem ist darin die Di�erenz es � esi als gestrichelte Kurve eingetra-

gen. Der S�attigungsdampfdruck �uber Eis esi ist (wegen der bei gleicher Tem-

peratur geringeren Verdunstung) kleiner als der �uber Wasser. Bei �12ÆC hat

die Abweichung den maximalen Wert. Daraus ergibt sich eine weitere Kon-

sequenz f�ur das Wachstum von Niederschlagsteilchen in Wolken: Be�ndet

sich ein Eisteilchen in gegen�uber 
�ussigem Wasser ges�attigter Luft, w�achst

es, weil die Luft gegen�uber Eis �ubers�attigt ist und sich deshalb Wasserdampf

an seiner Ober
�ache ablagert.

F�ur die Berechnung von es(T) f�ur Wasserdampf gibt es eine empirische

N�aherungsformel, die sogenannte Magnus-Formel :

es(T ) = 6; 112 exp

�
17; 67 T

T + 243; 5

�
(3.65)
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mit T in ÆC. Im Bereich �35ÆC� T �35ÆC betr�agt die Ungenauigkeit der

Formel maximal 0,3%.

S�attigungsmischungsverh�altnis: Das Verh�altnis der Masse des Wasser-

dampfes mws in einem Luftvolumen, das gegen�uber einer ebenen Wasser-

ober
�ache ges�attigt ist, zur Masse der trockenen Luft mL bezeichnet man als

S�attigungsmischungsverh�altnis w s (bezogen auf Wasser). w s ist das in einem

Luftvolumen maximal m�ogliche Mischungsverh�altnis und wird wie w in g

Wasserdampf pro kg trockener Luft angegeben. Setzt man in (3.64) es(T)

statt e ein, ergibt sich eine Beziehung f�ur ws:

ws =
"es(T )

p� es(T )
: (3.66)

Das S�attigungsmischungsverh�altnis h�angt also (im Gegensatz zu w) von

der Temperatur und vom Luftdruck ab. In der Abbildung 3.16 sind ver-

schiedene Kurven ws(p; T ) f�ur den Bereich 1000 hPa bis 200 hPa (ca. 11 km

H�ohe) dargestellt.

Abbildung 3.16:

Bei einer vorgegebenen Temperatur steigt ws mit abnehmendem Luft-

druck an, z. B. ws (1000 hPa, 0Æ C) = 4g/kg, ws(200 hPa; 0
Æ

C) = 20g=kg.
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In einem aufsteigenden Luftpaket wird dieser E�ekt jedoch durch die Tem-

peraturabnahme in der Atmosph�are �uberkompensiert (in 200 hPa liegt die

Temperatur unter �40ÆC).

In der Atmosph�are ist praktisch immer es(T) << p, so da� statt (3.66)

in guter N�aherung gilt:

ws =
"es (T )

p
: (3.67)

Die Funktion ws = ws(p; T ) ist eine Zustandsfunktion. Die Kurven ws =

const. k�onnen deshalb auch in einem p�-Diagramm dargestellt werden (siehe

Abbildung 3.17). Sie verlaufen wegen der starken Temperaturabh�angigkeit

von es(T) fast wie die Isothermen.

Abbildung 3.17:

Relative Feuchte, Taupunkt und Reifpunkt: Das Verh�altnis zwischen

dem aktuellen Dampfdruck e und dem S�attigungsdampfdruck es bei der Tem-

peratur des Luftvolumens wird relative Feuchte (RF) genannt 1 und in Pro-

zent angegeben:

RF = 100
e

es
: (3.68)

1Wallace und Hobbs verwenden die De�nition RF = 100 (w/ws) Diese De�nition 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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Die relative Feuchte ist ein Ma� f�ur den S�attigungsgrad der Luft, (oder

besser: des Wasserdampfes) aber auf keinen Fall eine konservative Gr�o�e.

Warme und relativ trockene Luft kann wesentlich mehr Wasserdampf ent-

halten als relativ feuchte aber kalte Luft.

K�uhlt man Luft bei konstantem Druck ab, �andert sich der Dampfdruck

e dabei nicht. Der S�attigungsdampfdruck (�uber einer ebenen Wasserober-


�ache) es sinkt jedoch stark ab, d. h. die relative Feuchte erh�oht sich. Die

Temperatur, bei der die relative Feuchte 100% betr�agt, Dampfdruck und

S�attigungsdampfdruck also gleich gro� sind, nennt man Taupunktstempera-

tur oder einfach Taupunkt Td. Bei weiterer Abk�uhlung kondensiert n�amlich

�ubersch�ussiger Wasserdampf und es bilden sich z. B. Wolken oder Tau am

Boden. Am Taupunkt besteht nat�urlich auch Gleichheit zwischen dem Mi-

schungsverh�altnis w und dem S�attigungsmischungsverh�altnis ws. Die relative

Feuchte bei der Temperatur T und beim Druck p kann auch so de�niert wer-

den:

RF = 100
ws (bei der Temperatur Td und dem Druck p)

ws (bei der Temperatur T und dem Druck p)
: (3.69)

Analog zum Taupunkt de�niert man den Reifpunkt (Frostpunkt) Ti : Die

Luft wird bei konstantem Druck soweit abgek�uhlt, bis sie gegen�uber einer

ebenen Eisober
�ache ges�attigt ist. Bei weiterer Abk�uhlung bildet sich am

Boden Reif. Auch die De�nitionen f�ur das S�attigungsmischungsverh�altnis

und die relative Feuchte, die f�ur Wasser eingef�uhrt wurden, k�onnen f�ur den

Fall einer Eisober
�ache �ubertragen werden. Wenn Mischungsverh�altnis und

relative Feuchte nicht n�aher bezeichnet sind, gebraucht man sie immer f�ur

die Angabe des Dampfgehalts der Luft in Bezug auf eine Wasserober
�ache.

Feuchttemperatur: Wenn Regentropfen in unges�attigte Luft fallen und

dabei verdunsten, erh�oht sich der Dampfdruck. Die zum Verdunsten n�otige

Verdampfungsw�arme wird in diesem Fall der Luft entzogen, wodurch Luft-

temperatur und S�attigungsdampfdruck sinken. Dabei soll der Luftdruck kon-

stant bleiben. Regnet es lange genug, n�ahert sich die Luft (besser: Wasser-

dampf) allm�ahlich dem S�attigungszustand. Ist die S�attigung erreicht, geht

die Temperatur nicht mehr weiter zur�uck; die Temperatur der ges�attigten

feuchten Luft nennt man Feuchttemperatur TF .

Vor dem Regen enth�alt 1 kg trockene Luft w kg Wasserdampf. Der Was-

serdampfanteil erh�oht sich bis zur S�attigung auf ws kg. Die in der Luft

gespeicherte latente W�armemenge vergr�o�ert sich dadurch um L(ws � w);

L steht f�ur die latente Verdampfungsw�arme. Gleichzeitig k�uhlt sich das Sy-

stem trockene Luft + Wasserdampf von T auf TF ab und verliert dabei die
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f�uhlbare W�armemenge q. Aus dem ersten Hauptsatz in der Form (3.41) folgt

bei konstantem Druck (dp = 0):

�q = cp(TF � T ) + wgcpv(TF � T ) ;

mit cpv als spezi�scher W�armekapazit�at des Wasserdampfes und w g als

Gesamtwassergehalt. Dieser setzt sich aus dem urspr�unglichen Wassergehalt

w und dem Wasseranteil ws � w zusammen, der verdunstet bis die Luft

ges�attigt ist. Die Summe ist gleich dem Mischungsverh�altnis der ges�attigten

Luft, also wg = ws(TF ). Damit lautet die Gleichung f�ur q:

��q = (cp + wgcpv)(T � TF ) :

Nimmt die f�uhlbare W�arme um Æq ab, erh�oht sich die latente W�arme um

L(ws � w), es gilt deshalb

(cp + wscpv)(T � TF ) = L(ws � w) : (3.70)

Bei gegebenem w und T stellt diese Gleichung nur eine implizite Bezie-

hung f�ur TF dar. Da sich jedoch T und TF einfach messen lassen, kann aus

(3.70) w bestimmt werden. Vernachl�assigt man die relativ kleine �Anderung

des Wasserdampfw�armegehalts wscpv(T � TF ), ergibt sich aus (3.70)

w = ws �
cp

L
(T � TF ) (3.71)

und f�ur den Dampfdruck der Luft

e = es(TF )�
cp

"L
p(T � TF ) : (3.72)

Der Quotient cp/"L betr�agt ungef�ahr 0,000662 (mit " = 0; 623, bei 20ÆC

und 50% RF: cp = 1012Jkg�1K�1; bei 20ÆC: L = 2; 452 � 106Jkg�1). Die

Einheiten von e, es(T) und p m�ussen in (3.72) �ubereinstimmen, k�onnen aber

in mbar (hPa) oder Pa angegeben sein.

(3.72) ist die Grundgleichung f�ur die psychrometrische Methode der Feuch-

temessung. Ein Psychrometer besteht aus zwei Thermometern, von denen

eines die Lufttemperatur T messen soll. Das Quecksilbergef�a� des anderen

ist mit einem feuchten Strumpf �uberzogen und k�uhlt sich infolge der Ver-

dunstung auf TF ab. H�au�g werden Schleuderpsychrometer oder Aspirati-

onspsychrometer (mit eingebautem Ventilator) verwendet. Bei der Messung

mit einem nicht bel�ufteten Psychrometer mu� man den KoeÆzienten cp/"L

auf 0,00121 korrigieren, um die �Anderung der Verdunstungseigenschaften zu

ber�ucksichtigen.



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 verwendet man immer

noch im praktischen Wetterdienst. Damals wurden z. B. die Begri�e \Luft-

masse" und \Front" eingef�uhrt, um den Aufbau der Troposph�are in mittleren

und hohen Breiten zu beschreiben. Wie die t�aglichen Wetterbeobachtungen

zeigen, nimmt die Temperatur vom �Aquator zum Pol nicht gleichm�a�ig ab.

Es gibt gro�e Gebiete mit nahezu einheitlichen Verh�altnissen (Luftmassen),

die durch schmale Zonen getrennt sind, in denen sich auf geringe Entfernung

die Temperatur stark �andert (Fronten). Da diese Frontalzonen oft mit aus-

gedehnten Niederschlagsgebieten verbunden sind, sind sie von besonderem

Interesse. Untersuchungen haben etwa f�ur M�unchen ergeben, da� durch-

schnittlich etwa 50% des gesamten Niederschlags von Kaltfronten verursacht

werden. Die Analyse der Fronten und Luftmassenverteilungen sowie ihre

Darstellung in Karten bildet bis heute die Grundlage f�ur eine Wettervorher-

sage. Innerhalb einer Luftmasse variieren Temperatur, Feuchte, Stabilit�at

und Staubkonzentration nur wenig. In den folgenden Abschnitten soll die

Entstehung dieser Eigenschaften wie auch die Umwandlung der Luftmasse

auf ihrem Transportweg erl�autert werden. Temperatur und Feuchte in den

h�oheren 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 p�-Diagramme sind. Zur Interpretation des vertikalen

Temperaturverlaufs werden die thermodynamischen Grundlagen aus Kapitel

3 verwendet.

101
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Abbildung 4.1: Temperaturverteilung in der 500 hPa-Fl�ache am 6.2.1952; die

Isothermen sind in Abst�anden von 2 K gezeichnet. Die dicke Linie markiert

die s�udliche Begrenzung der Polarluft. (Aus Bradbury und Palmen, 1953).

4.1 Fronten

Zwischen zwei verschiedenen Luftmassen bildet sich eine geneigte Grenz
�ache

(Front
�ache), an der sich die schwerere Kaltluft unter die leichtere Warmluft

schiebt. Die Schnittlinie der Grenz
�ache mit der Erde bezeichnet man als

Front; oft wird unter einer \Front" auch das ganze System verstanden. Im

Bereich der Front
�ache herrscht ein gro�er horizontaler Temperaturgradient,

in Bodenn�ahe bis zu 10 K/100 km. In einer vereinfachten Vorstellung von

der allgemeinen Zirkulation in der Atmosph�are werden die tropische Luft und

die Polarluft durch eine einzige Front (\Polarfront") getrennt. Die Polarfront

umschlie�t nach dieser Vorstellung praktisch die ganze Hemisph�are. Zeichnet

man beispielsweise die Isothermen in der 500 hPa-Fl�ache auf der Nordhalb-

kugel (Abbildung 4.1), wird die Polarfront durch ein schmales Band mit sehr

hohem Temperaturgradienten sichtbar. In der unteren Troposph�are ist der

Temperaturgradient an der Front h�au�g noch st�arker, dies jedoch nur an

einigen Stellen. Dazwischen liegen gr�o�ere Gebiete, in denen die Polarfront

fehlt.

Hierf�ur gibt es zwei Gr�unde:

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.
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2. Kontinente k�onnen weniger W�arme speichern als Ozeane. Wo kalte

kontinentale Luftmassen auf warme maritime Luftmassen tre�en (an

den Ostk�usten von Nordamerika und Asien), ist deshalb der Tempera-

turgegensatz in der Atmosph�are besonders hoch.

Die Bildung und Verlagerung von Fronten wird in einem eignen Kapitel

sp�ater noch ausf�uhrlicher erl�autert. Zun�achst soll das Augenmerk auf die

Gebiete zwischen den Fronten, die Luftmassen, gerichtet sein.

4.2 Entstehung von Luftmassen

Die Luft erh�alt bestimmte spezi�sche Eigenschaften, wenn �uber mehrere Ta-

ge die gleichen physikalischen Ein
�usse (z. B. Strahlung, turbulenter und

konvektiver Austausch, Verdunstung vom jeweiligen Untergrund her) auf sie

einwirken. Urspr�unglich unterschied man nur zwei Luftmassen, die Polarluft

(P) und die Tropikluft (T), die durch die Polarfront getrennt sind. Ein Nord-

S�ud-Querschnitt der mittleren Luftbewegungen in der Atmosph�are (Abbil-

dung 4.2) zeigt aber, da� diese Einteilung noch erg�anzt werden mu�. Reine

Tropikluft kann bis in mittlere Breiten nur sehr selten vorsto�en, da der sub-

tropische Hochdruckg�urtel ihre Ausbreitung nach Norden verhindert. Auch

stammt die Polarluft oft nicht direkt aus den Polargebieten (arktische Polar-

luft), sondern h�au�g aus Gr�onland oder Skandinavien. Die Polarfront trennt

also meist subtropische von subpolarer Luft. In mittleren Breiten werden

durch die rasche Verlagerung von Hochdruck- und Tiefdruckgebieten mit

st�andiger �Anderung von Windgeschwindigkeit und Windrichtung die Luft-

massen vermischt und umgewandelt (gem�a�igte Luft). Es lassen sich somit

5 Hauptluftmassen unterscheiden:

1. arktische Polarluft (P),

2. Subpolarluft (Ps),

3. gem�a�igte Luft (X),

4. subtropische Luft (Ts),

5. Tropikluft (T).

Die Verteilung dieser Hauptluftmassen auf der Nordhalbkugel zeigt Ab-

bildung 4.3.

Eine l�angere Verweildauer der Luft in einem bestimmten Gebiet ( Entste-

hungsgebiet oder Quellgebiet einer Luftmasse) setzt geringe horizontale und
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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 ausgepr�agt.

Abbildung 4.3: Luftmassenverteilung auf der Nordhalbkugel a) im Winter,

b) im Sommer; Luft- und Wassertemperaturen in ÆC. (Aus Malberg 1985)

vertikale Luftbewegung voraus. Diese Bedingung ist in ausgedehnten, nahezu

ortsfesten Hochdruckgebieten (z. B. Subtropenhoch �uber den Azoren, K�alte-

hoch �uber Sibirien) und in sich au
�osenden, windschwachen Tiefdruckzonen

erf�ullt.

Auf Grund der atmosph�arischen Zirkulation str�omen die Luftmassen von

ihren Enstehungsgebieten auch in andere Regionen (z. B. Polarluft �uber war-

mes Meerwasser). Bei weitem Transportweg f�uhren die neuen Untergrund-

und Strahlungsbedingungen zu einer Umwandlung (Transformation). Diese

Ver�anderungen haben dann gro�en Ein
u� auf die Wetterverh�altnisse in der

Luftmasse.
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4.3 Transformation durch thermodynamische

Ein
�usse

�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 allm�ahliche Abk�uhlung der bodennahen Luftschichten mit Stabilisierung

und Zunahme der relativen Feuchte (Abbildung 4.4c). Die stabile Schicht

in Bodenn�ahe, in der sich h�au�g Nebel und Hochnebel bilden, wird erst bei

au�rischendem Wind wieder beseitigt.

Abbildung 4.4:

Str�omt eine Kaltluftmasse �uber warmen Untergrund (warmer Ozean, auf-

geheizte Landober
�ache), ist damit eine Labilisierung verkn�upft, die den Ver-

tikalaustausch verst�arkt (Abbildung 4.4b). Wie gro� die Labilisierung von

Polarluft sein kann, wird beim \Aprilwetter" deutlich, wenn frische Kaltluft

vom relativ k�uhlen Atlantik auf das bereits erw�armte mitteleurop�aische Fest-

land �ubertritt. Hochreichende Quellwolken, gute Sichtweite und b�oiger Wind

sind charakteristisch f�ur labilisierte Kaltluft.

Die Abk�uhlung vom Untergrund her (kalter Ozean, winterliches Fest-

land) f�uhrt zu einer Stabilisierung, die den Vertikalaustausch hemmt (Ab-

bildung 4.4d). Stabilisierte Warmluft �uber kaltem Untergrund ist an ausge-

dehnten, tie
iegenden Schichtwolken- und Nebelfeldern zu erkennen. Weitere
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Kennzeichen sind geringe Sichtweiten (Dunst) und schwache oder gleichm�a�i-

ge Winde.

Bei sonst gleichen Bedingungen wird die Erw�armung einer Kaltluftmasse

�uber warmem Untergrund (hoher Vertikalaustausch) st�arker sein und eine

vertikal m�achtigere Schicht erfassen als die Abk�uhlung einer Warmluftmasse

�uber kaltem Untergrund (geringer Vertikalaustausch).

Bei diesen Vorg�angen �andert sich nicht nur die Temperatur sondern auch

der Wasserdampfgehalt, besonders wenn die Luft �uber das Meer str�omt. In

der urspr�unglich sehr trockenen Polarluft erfolgt auf diese Weise eine Feuch-

teanreicherung (Abbildung 4.4e). Andererseits wird feuchte Meeresluft �uber

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

�uber Wasser ganz andere Eigenschaften als nach der �Uberstr�omung einer

Landmasse. Man unterscheidet deshalb bei den 5 Hauptluftmassen mariti-

me (m) und kontinentale (c) Pr�agung. Der starke vertikale Austausch in

Kaltluft �uber w�armerem Wasser f�uhrt dazu, da� der Wasserdampfgehalt bis

in gro�e H�ohen zunimmt (Bildung von Schauerwolken). In Warmluft �uber

k�alterem Wasser reichert sich dagegen die Feuchte nur in den untersten Luft-

schichten an (Bildung von Nebelfeldern).

4.4 Luftmassentransformation durch

dynamische Ein
�usse

Die Erscheinungsform einer Luftmasse ist sehr unterschiedlich, je nachdem,

ob sie gro�r�aumig gehoben wird (Abbildung 4.5b) oder unter dem Ein
u�

einer Absinkbewegung (Abbildung 4.5a) steht.

Hebung f�uhrt zu adiabatischer Abk�uhlung, verbunden mit einer Zunah-

me der relativen Feuchte, evtl. Wolkenbildung und Niederschl�agen, das

Absinken zu adiabatischer Erw�armung mit Feuchter�uckgang und Wolken-

au
�osung. Die Vertikalbewegungen k�onnen an einer Luftmassengrenz
�ache

(Abbildung 4.5ii), einem orographischen Hindernis (Abbildung 4.5iii) oder

in Hochdruck- bzw. Tiefdruckgebieten (Abbildung 4.5i) erzwungen wer-

den. Das vertikale Schrumpfen der Luftmasse im Hochdruckgebiet bewirkt

eine Stabilisierung, so da� konvektive Umlagerungen verhindert werden. Im

Sommerhoch entsteht �uber der durchmischten Schicht in 1 - 2 km H�ohe eine

kr�aftige Inversion mit markantem Feuchter�uckgang oberhalb davon (vgl. Ab-

schnitt 3.14, Abbildung 3.11). Im Winter be�ndet sich die trockene Luft �uber

der stabilen Schicht in Bodenn�ahe (gute Fernsicht auf den Bergen). Hebung
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Abbildung 4.5:

im Bereich eines Tiefdruckgebietes f�uhrt zu einem vertikalen Strecken der

Luftmasse. Dies ist gleichbedeutend mit einer Labilisierung der Schichtung

hinsichtlich konvektiver Umlagerungen.

4.5 �Ubersicht �uber die Luftmassen Europas

Grunds�atzlich l�a�t sich sagen, da� eine Luftmasse Mitteleuropa um so ur-

spr�unglicher erreicht, je direkter ihr Weg zu uns vom Quellgebiet ist und um

so rascher sie sich verlagert. So f�uhrt Polarluft zu einem starken K�alteein-

bruch, wenn sie vom Polargebiet �uber verschneite Land
�achen rasch nach

Mitteleuropa vordringt, w�ahrend gr�onl�andische (Sub-)Polarluft durch ihren

weiten Weg �uber den Atlantik wesentlich w�armer und feuchter in Mitteleu-

ropa ankommt siehe Tabelle 4.1.
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Tabelle 4.1



Kapitel 5

Thermodynamische Diagramme

Mit thermodynamischen (aerologischen) Diagrammen lassen sich Zustands�ande-

rungen von Luftpaketen bei Vertikalbewegungen graphisch untersuchen. Die

Radiosondenmessungen (Druck, Temperatur, Feuchte) tr�agt man in diese

Diagramme ein, um die gemessenen Kurven mit dem Verlauf der Isoba-

ren, Isothermen, Isolinien des S�attigungsmischungsverh�altnisses sowie der

Trocken- und Feuchtadiabaten zu vergleichen. Dadurch kann man ohne auf-

wendige Rechenarbeit die Stabilit�at der atmosph�arischen Schichtung beur-

teilen und Aussagen �uber Thermik, Quellwolkenbildung, Schauer- und Ge-

witterwahrscheinlichkeit machen.

In Kapitel 3 wurde bereits das p�-Diagramm vorgestellt. Jeder Zustand

eines trockenen Luftpakets l�a�t sich durch einen Punkt (siehe Abschnitt 3.9),

jedes feuchte Luftpaket mit zwei Punkten (Temperatur und Feuchtegr�o�e) in

diesem Diagrammangeben. Bei einer Zustands�anderung trockener Luft (z. B.

isotherm oder adiabatisch) ergibt sich ein charakteristischer Kurvenverlauf.

Zu jedem Wertepaar von p und � kann man die Temperatur, die potenti-

elle Temperatur und das S�attigungsmischungsverh�altnis ablesen, denn das

Diagramm enth�alt die Kurvenscharen der Isothermen T = T (p; �) = p�=R,

Adiabaten � = �(p; �) = (p�=R)(p
�
=p)� und Isolinien des S�attigungsmi-

schungsverh�altnisses ws(T; �) = "es(T )=p = "es(p�=R)=p.

Durchl�auft das Luftvolumen einen Kreisproze�, d. h. nach mehreren Zu-

stands�anderungen soll wieder der Anfangszustand erreicht werden, ergibt sich

eine geschlossene Kurve. Eine vorteilhafte Eigenschaft von p�-Diagrammen

ist, da� die von der Kurve eingeschlossene Fl�ache der verrichteten Arbeit

proportional ist.

Da p und T leichter me�bar als p und � sind, transformiert man f�ur

meteorologische Anwendungen die Koordinaten des p�-Diagramms auf ge-

eignete Weise. Ein thermodynamisches Diagramm ist also ein transformiertes

p�-Diagramm. Die neuen Koordinaten w�ahlt man unter folgenden Gesichts-
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punkten aus:

� Die von der Kurve eines Kreisprozesses eingeschlossene Fl�ache soll wie

im p�-Diagramm der dabei verrichteten Arbeit proportional sein.

� Die wichtigsten Linien (Isobaren, Isothermen, Trockenadiabaten) sollen

m�oglichst geradlinig verlaufen.

� Der Winkel zwischen Isothermen und Trockenadiabaten soll m�oglichst

gro�(90Æ) sein.

Abbildung 5.1:

Die Forderung, da� auch nach der Transformation von den Koordinaten

(�p, �) auf die Koordinaten A, B die von einer Kurve eingeschlossene Fl�ache

gleich gro� ist (Abbildung 5.1), lautet in mathematischer Schreibweise:

�

I
pd� =

I
AdB

oder I
( pd�+ AdB) = 0 :

Aus dieser Gleichung folgt, da� pd�+ AdB ein vollst�andiges Di�erential

sein mu�, d. h. �
@A

@�

�
B

=

�
@p

@B

�
�

: (5.1)

Nach der Wahl der Koordinate B, wird durch (5.1) die Koordinate A so

festgelegt, da� die Transformation 
�achentreu ist. F�ur die Koordinatenwahl

gibt es mehrere M�oglichkeiten:
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I. Emagramm: B = T Das Emagramm erm�oglicht die Bestimmung des

Energiebetrages pro Masseneinheit und somit quantitative Vorstellungen von

der Stabilit�at bzw. Labilit�at der Atmosph�are. Aus Gleichung (5.1) folgt mit

B = T ,p� = RT : �
@A

@�

�
T

=

�
@p

@T

�
�

=
R

�
:

Integration ergibt: A = Rln�+F (T ). Mit ln� = lnR+ lnT � lnp erh�alt

man

A = �R ln p+R lnR +R lnT + F (t)| {z } :

W�ahle F(T) so, da� dieser Ausdruck Null wird. Die Koordinatenachsen

des Emagramms sind also

A = �Rlnp; B = T:

Die Gleichung der Trockenadiabaten in diesem Diagramm l�a�t sich fol-

genderma�en ableiten:

T = �

�
p

p
�

��

; � =
R

cp

lnT � ln � = � ln p� � ln p
�

�lnp = �
cp

R
lnT + const:

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

A = �cP lnB + const:

Die Trockenadiabaten sind im Emagramm (siehe Abbildung 5.2) loga-

rithmische Kurven; f�ur die in der Atmosph�are vorkommenden Werte A und

B verlaufen die Trockenadiabaten (genauso wie die S�attigungsmischungs-

verh�altnislinien) jedoch fast gerade. St�arker gekr�ummt sind dagegen die

Feuchtadiabaten. (Die Bedeutung der Feuchtadiabaten wird im n�achsten

Abschnitt erl�autert.)
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Abbildung 5.2: Emagramm

II. Tephigramm: B = T Das Emagramm ist zwar eine 
�achentreue

Transformation des p�-Diagramms, hat aber den Nachteil, da� der Win-

kel zwischen den Isothermen und Trockendiabaten nur 45Æ betr�agt, d. h. es

ergeben sich kleine Fl�achen bei Energieberechnungen. Dieses Problem l�ost

das von Sir Napier Shaw entwickelte Tephigramm. Zun�achst w�ahlt man wie

beim Emagramm B = T;A = Rln� + F (T ). Dann wird Rln� jedoch auf

eine andere Weise umgeformt:

T

�
=

�
p

p
�

��

=

�
RT

p
�
�

��

ln� =
1

�
(ln� � lnT ) + lnT + lnR� ln p

�

Rln� = cpln� +G(T ):

Die Koordinate A l�a�t sich demnach auch so schreiben:

A = cpln� + F (T ) +G(T )| {z }
W�ahle F(T) = G(T).

Die Koordinaten des Tephigramms sind also:

B = T;A = cpln�:
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F�ur cpln� wird manchmal die Bezeichnung � verwendet, daher der Name

\T, � � Gramm".

Die Gleichung f�ur die Isobare p = const: lautet ln� = lnT + const. oder

A = cplnB + const: Die logarithmische Abh�angigkeit �au�ert sich in einer

(im meteorologisch interessanten Bereich relativ schwachen) Kr�ummung der

Isobaren. Zu beachten ist, da� im Tephigramm der Winkel zwischen Iso-

thermen und Adiabaten genau 90Æ betr�agt (Abbildung 5.3). �Anderungen im

vertikalen Temperaturverlauf (z. B. Temperaturzunahme an einer Inversion)

kann man deshalb besonders deutlich erkennen.

Abbildung 5.3: Tephigramm

Die Radiosondenmessungen werden meist in Tephigramme eingetragen,

die um 45Æ im Uhrzeigersinn gedreht sind (Abbildung 5.4). Die leicht ge-

kr�ummten Isobaren verlaufen dann ann�ahernd waagrecht.

Abbildung 5.4: Um 45Æ gedrehtes Tephigramm.
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III. Skew T , log p-Diagramm (Schiefes T , log p-Diagramm: B =

-Rlnp) In diesem von Herlofson 1947 eingef�uhrten Diagramm ist der Schnitt-

winkel zwischen Adiabaten und Isothermen fast so gro� wie im Tephigramm.

Da au�erdem die Isobaren horizontale Geraden sind, z�ahlt das Skew T , log

p-Diagramm zu den gebr�auchlichsten thermodynamischen Diagrammen. Als

Koordinate B w�ahlt man �Rlnp (entspricht A im Emagramm). Aus Glei-

chung (5.1) folgt: �
@A

@�

�
ln p

= �
1

R

�
@p

@ ln p

�
�

= �
p

R
:

Bei der Integration �uber � ergibt sich als Integrationskonstante eine frei

w�ahlbare Funktion F(lnp):

A = �
p�

R
+ F (lnp) = �T + F (lnp):

Als Funktion F wird �� ln p genommen, wobei � eine Konstante ist. Weil

nur die Gr�o�e, nicht aber das Vorzeichen der Fl�ache
H
AdB interessiert, kann

man statt �T � � ln p auch T + � ln p als Koordinate A w�ahlen. Im Skew T ,

log p-Diagramm gilt also f�ur B (= Ordinate) und A (= Abszisse):

B = �Rlnp; A = T + � ln p:

Die Gleichung f�ur die Isothermen lautet

A = const: + � ln p = const:�
�

R
B

oder

B = �
R

�
A+ const:;

d. h. die Isothermen sind schr�age (engl.: skew) Geraden (siehe Abbildung 5.5).

Die Konstante w�ahlt man so, da� der Winkel zwischen Isothermen und

Adiabaten m�oglichst gro� (90Æ) wird. Die Gleichung f�ur die Trockenadiaba-

ten l�a�t sich folgenderma�en ableiten:

lnT =
R

cp
ln p+ const: = �

B

cp
+ const:

oder

ln(A +
�

R
B) = �

B

cp
+ const:
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Abbildung 5.5: Skew T , log p-Diagramm.

Daraus folgt (C sei eine weitere Konstante):

A+
�

R
B = Ce

�B=cp :

Die Adiabaten sind demnach konkav gekr�ummt. Insgesamt �ahnelt das

Skew T , log p-Diagramm dem um 45Æ gedrehten Tephigramm.
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IV. St�uve-Diagramm: Ordinate p�, Abszisse T (nicht 
�achentreu)

.

Das St�uve-Diagramm wird teilweise beim Deutschen Wetterdienst ver-

wendet. Es ist wegen der p�-Ordinate auch f�ur hochreichende Radioson-

denmessungen handlich, hat aber den Nachteil, da� mit seiner Hilfe ther-

modynamische Arbeitsleistungen nicht bestimmt werden k�onnen. Isobaren,

Isothermen und Trockenadiabaten sind im St�uve-Diagramm Geraden (s. Ab-

bildung 5.6). Die Trockenadiabaten tre�en sich im Punkt T = 0, p� = 0,

d. h. sie konvergieren in dem in der Meteorologie verwendeten Ausschnitt

des Diagramms nach links oben.

Abbildung 5.6: St�uve-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 W�arme-

zufuhr von au�en und ohne Mischung mit der Umgebungsluft, bleibt das

Wasserdampfmischungsverh�altnis konstant. Solange noch keine S�attigung

erreicht ist, also (w < w s) f�ur jedes Wertepaar (virtuelle Temperatur, Druck)

gilt, wird keine Kondensationsw�arme frei. Das bedeutet, da� bei der Verti-

kalbewegung von feuchter, unges�attigter Luft (w s bleibt konstant) die adia-

batische Temperatur�anderung so gro� ist wie die eines trockenen Luftpakets,

n�amlich 1 K pro 100 m.

Die Temperaturabnahme bei der Hebung hat gleichzeitig eine Erh�ohung

der relativen Feuchte zur Folge, denn w s wird immer kleiner (w�ahrend w

konstant bleibt). In einer bestimmten H�ohe erreicht dann die relative Feuch-

te 100%, d. h. das Luftpaket ist bez�uglich des Wasserdampfes ges�attigt
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(w = w s). Diese H�ohe bezeichnet man als Hebungskondensationsniveau

(HKN). Bei weiterer Hebung kondensiert der �ubersch�ussige Wasserdampf an

Kondensationskerne und es bilden sich Wolkentr�opfchen. Dabei wird Kon-

densationsw�arme frei und die Luft im Paket erw�armt. Daher ist die feuchta-

diabatische Temperaturabnahme (Temperaturabnahme in ges�attigter Luft)

kleiner als die trockenadiabatische.

Abbildung 5.7:

Bei der Berechnung der feuchtadiabatischen Temperaturabnahme ver-

nachl�assigt man die (kleine) W�armemenge, die vom Fl�ussigwasser aufge-

nommen wird (pseudoadiabatischer Proze�). Es wird angenommen, da�

der �ubersch�ussige Wasserdampf sofort als Regen ausf�allt, die freiwerdende

W�arme aber im Luftpaket verbleibt. Ein derartiger pseudoadiabatischer

Proze� ist irreversibel. Bleibt dagegen das gesamte kondensierte Wasser

im Luftpaket, handelt es sich um einen reversiblen Proze�. Bei den in

der Natur vorkommenden Hebungsvorg�angen beobachtet man meistens eine

Mischung zwischen diesen beiden Extremen. Wenn Kondensation eintritt,

verringert sich der Wasserdampf anteil im Luftpaket, das Wasserdampfmi-

schungsverh�altnis w (in ges�attigter Luft w = ws) ist deshalb nicht mehr

konstant (Abbildung 5.7). Die Abnahme von ws auf ws � dws mu� gleich

der Menge des kondensierten Wassers sein. Dabei wird einem kg trockener

Luft die W�armemenge dq = �Ldws zugef�uhrt (mit L als latenter W�arme des

Wasserdampfes). Aus dem 1. Hauptsatz der Thermodynamik in der Form

(3.41).

dq = cpdT � �dp
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folgt also hier

�Ldws = cpdT �
RT

p
dp:

Diese Gleichung l�a�t sich umformen zu

dT

dp
=
RT

p

�
L
dws

dT
+ cp

�
�1

: (5.2)

5.2 kann numerisch integriert werden, da die Werte der Funktion

ws(p; T ) � "es(T )=p

bekannt sind. Die Kurven, die die Abh�angigkeit der Temperatur vom Druck

bei der feuchtadiabatischen Vertikalbewegung eines Luftpakets wiedergeben,

nennt man Feuchtadiabaten. Jedes thermodynamische Diagramm enth�alt

neben den Isobaren, Isothermen, S�attigungsmischungsverh�altnislinien und

Trockenadiabaten auch die Feuchtadiabaten. Die Feuchtadiabaten n�ahern

sich in gro�er H�ohe (geringer Druck, tiefe Temperaturen) asymptotisch den

Trockenadiabaten, denn bei der Hebung von kalter, wasserdampfarmer Luft

mit niedrigem w s (p,T) ist auch Ldw s klein, d. h. dem Luftpaket wird nur

wenig latente W�arme zugef�uhrt. Die feuchtadiabatische Temperaturabnah-

me betr�agt in sehr warmer Luft 0,4 K pro 100 m, in mittleren Breiten in

der unteren Troposph�are 0,6 K pro 100 m und n�ahert sich bei sehr tiefen

Temperaturen 1 K pro 100 m.

Die Feuchtadiabaten werden in thermodynamischen Diagrammen meist

mit der pseudopotentiellen Temperatur �ps gekennzeichnet. Die pseudopoten-

tielle Temperatur �ps nimmt eine ges�attigte 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).

Manchmal gibt man zu den Feuchtadiabaten auch die zugeh�orige feucht-

potentielle Temperatur �f an. Diese Temperatur herrscht in ges�attigter Luft,

wenn sie feuchtadiabatisch auf das Druckniveau von 1000 hPa gebracht wird.

(Abbildung 5.8).

Die pseudopotentielle Temperatur wird h�au�g zur Bestimmung der Luft-

massen im Druckniveau p = 850 hPa verwendet. Innerhalb einer Luftmasse

variiert oft der Feuchtegehalt und damit die Di�erenz zwischen der Luft-

temperatur T und dem Taupunkt Td (Taupunktdi�erenz T � Td). Cha-

rakteristisch f�ur eine Luftmasse ist also weniger ihre (Trocken-)Temperatur,

sondern eher ihr Energiegehalt (der sich aus innerer Energie und latenter

W�arme zusammensetzt). Die Werte T = Td = �3Æ C, T = 0ÆC=Td = �8ÆC,
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Abbildung 5.8: Pseudopotentielle und feuchtpotentielle Temperatur im Te-

phigramm.

T = 2Æ C=Td = �14ÆC f�uhren alle zur gleichen pseudopotentiellen Tempera-

tur von20ÆC (Abbildung 5.9). Auf einer �ps-Karte kann man Gebiete mit

einheitlichen pseudopotentiellen Temperaturen (Luftmassen) und Gebiete

mit gro�em �ps-Gradienten (Luftmassengrenzen) unterscheiden. Zur Bestim-

mung der pseudopotentiellen Temperatur von unges�attigter Luft werden T

und Td z. B. in ein Tephigramm eingetragen. Die zum Taupunkt geh�orende

S�attigungsmischungsverh�altnislinie (= Wasserdampfgehalt des Luftpakets)

verfolgt man dann bis zum Schnittpunkt mit der durch T verlaufenden

Trockenadiabaten. In der H�ohe des Schnittpunktes ist das Lufpaket ges�attigt.

�ps l�a�t sich dann an der Feuchtadiabaten ablesen (Abbildung 5.9).

5.2 Latente Labilit�at

Da die trockenadiabatische Temperaturabnahme gr�o�er ist als die feuchtab-

diabatische, kann es vorkommen, da� die Temperaturabnahme in der Atmo-

sph�are 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 eintritt.

Kondensiert aber der Wasserdampf im aufsteigenden Luftpaket, wird dabei

latente W�arme frei, das Luftpaket wird w�armer als seine Umgebung und setzt

daher seine Vertikalbewegung beschleunigt fort. Diese Art der Schichtung

nennt man bedingte oder latente Labilit�at. Wenn von labiler Schichtung

gesprochen wird, meint man fast immer diesen Schichtungstyp, denn eine

trockenlabile Schichtung kommt in der freien Atmosph�are praktisch nicht



KAPITEL 5. THERMODYNAMISCHE DIAGRAMME 120

Abbildung 5.9: Bestimmung der pseudopotentiellen Temperatur im Tephi-

gramm.

vor.

Die latente Labilit�at 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 Kaltfront oder

Seewindfront ein, wo sich kalte Luft unter warme schiebt. Durch die Son-

ne stark aufgeheizte Luftpakete haben ebenfalls oft gen�ugend Auftriebskraft,

das Kondensationsniveau zu erreichen. Mit Hilfe eines thermodynamischen

Diagramms kann man beurteilen, bis in welche H�ohe das Luftpaket seine Ver-

tikalbewegung fortsetzen wird. Ob nur kleine Quellwolken entstehen oder

diese sich in eine Schauerwolke weiterentwickeln, h�angt von der vertikalen

M�achtigkeit der feuchtlabilen Schicht ab.

5.3 Anwendung der thermodynamischen

Diagramme

Die Radiosondenmessungen (Druck, Temperatur, Feuchte) werden in ther-

modynamische Diagramme eingetragen, um Aussagen �uber Stabilit�at bzw.

Labilit�at der atmosph�arischen Schichtung machen zu k�onnen. In einem ther-

modynamischen Diagramm l�a�t sich feststellen, ob ein Luftpaket, wenn es

durch irgendeinen atmosph�arischen Vorgang gehoben wird, in der neuen

H�ohe w�armer oder k�alter als die umgebende Luft ist. Eine h�ohere Tempe-

ratur (geringere Dichte) im Luftpaket hat eine Auftriebskraft nach oben zur

Folge, d. h. das Luftpaket setzt seine Vertikalbewegung beschleunigt fort. Ist
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dagegen die Temperatur im Luftpaket nach der Hebung niedriger (die Dich-

te ist gr�o�er) als in der Umgebung, wirken r�ucktreibende Kr�afte in Richtung

Ausgangsposition. Genaugenommen m�u�te man bei diesen Betrachtungen

statt der Temperatur die virtuelle Temperatur verwenden. Der durch die

Vernachl�assigung des virtuellen Temperaturzuschlages Tv � T = 0; 61w � T

(siehe Seite 63) entstehende Fehler ist jedoch kleiner als die Me�genauigkeit

der Radiosonden.

Die atmosph�arische Schichtung in der Umgebung eines gehobenen Luft-

pakets ist

� stabil, wenn auf das Luftpaket r�ucktreibende Kr�afte wirken;

� labil, wenn das Luftpaket die Vertikalbewegung aus eigenem Antrieb

fortsetzt;

� indi�erent (neutral), wenn die Dichte im Luftpaket gleich der Dichte

der Umgebungsluft ist.

Abbildung 5.10:

Wird feuchte Luft gro�r�aumig gehoben, k�uhlt sie �uber dem Kondensati-

onsniveau gem�a� Gleichung (??) langsamer ab als bei trockenadiabatischer

Hebung. Die atmosph�arische Schichtung kann deshalb bez�uglich der Verti-

kalbewegung eines trockenen Luftpakets stabil geschichtet sein , sobald aber

Kondensation einsetzt, erf�ahrt das vertikal bewegte Luftpaket Auftrieb (frei-

werdende Kondensationsw�arme im Luftpaket setzt die Dichte herab (siehe

Abbildung 5.10)).
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Verschiedene Vorg�ange bei der Untersuchung der Vertikalbewegung mit

Hilfe der sogenannten \Paketmethode" wurden bisher nicht ber�ucksichtigt:

� Der Vertikalbewegung wirken Reibungskr�afte entgegen.

� Die Hebung des Luftpakets wird in seiner Umgebung durch absinkende

Luftstr�omungen kompensiert.

� Durch Mischung mit der Umgebungsluft �andert sich der Wasserdampf-

gehalt und die Temperatur im Luftpaket.

� Die Auftriebskraft wird durch das Gewicht des kondensierten Wassers

verringert.

Schwerwiegender als diese Vernachl�assigungen wirkt sich jedoch bei der

Anwendung der \Paketmethode" f�ur die Wettervorhersage die Tatsache aus,

da� Radiosondenmessungen nur zweimal pro Tag durchgef�uhrt werden und

deshalb die augenblickliche atmosph�arische Schichtung nicht genau bekannt

ist. Wie man dennoch aus dem vertikalen Temperatur- und Taupunktverlauf

R�uckschl�usse auf Wolkenuntergrenze oder (konvektive) Wolkenentwicklung

ziehen kann, soll im folgenden erl�autert werden.

Hebungskondensationsniveau: Die H�ohe, in der bei erzwungener He-

bung der Luft (z. B. �Uberstr�omen eines Berges, Aufgleiten von warmer Luft

auf kalte Luft) Kondensation eintritt, bezeichnet man als Hebungskondensa-

tionsniveau (HKN). Es l�a�t sich in einem thermodynamischen Diagramm aus

der gemessenen Temperatur- und Taupunktkurve folgenderma�en bestimmen

(Abbildung 5.11):

1. Die Linie des durch die Taupunkttemperatur Td bestimmtenMischungs-

verh�altnisses (evtl. Interpolation zwischen 2 Linien n�otig) und

2. die zur Temperatur T geh�orende Trockenadiabate verfolgt man bis zu

ihrem Schnittpunkt.

3. Das HKN liegt in der H�ohe des Schnittpunktes.

Wird die Luft bei einer atmosph�arischen Schichtung wie in Abbildung 5.11

an einem Hindernis von 1000 hPa auf 930 hPa (etwa 800 m H�ohenunterschied)

gehoben, bilden sich in dieser H�ohe Wolken.

Die H�ohe des HKN h�angt vom Ausgangsniveau des gehobenen Luftpakets

ab. Die geringste der m�oglichen H�ohen des HKN bestimmt die Wolkenun-

tergrenze bei erzwungener Hebung. H�au�g erreicht aufsteigende bodennahe
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Abbildung 5.11: Bestimmung des Hebungskondensationsniveaus (HKN).

Luft, die einen hohen Feuchtegehalt und eine niedrige potentielle Temperatur

hat, das HKN zuerst. Beim Aufgleiten von verschiedenen Luftmassen kann

es jedoch vorkommen, da� die Hebungsvorg�ange die stabil geschichtete Luft

in Bodenn�ahe nicht erfassen. Dann mu� man das HKN aus Temperatur und

Taupunkt der betre�enden h�oheren Luftschicht ermitteln.

Konvektionskondensationsniveau und Ausl�osetemperatur: Die Erd-

ober
�ache wird bei Sonnenstrahlung erw�armt und dadurch auch die au
ie-

gende Luft. Die entstehende thermische Konvektion bewirkt eine von der Bo-

denober
�ache ausgehende Durchmischung, die im Tagesverlauf immer h�ohere

Luftschichten erfa�t. Im sog. \Konvektionsraum" ist die Luft dann trockena-

diabatisch geschichtet und die morgendliche Bodeninversion aufgel�ost. Ha-

ben die im Konvektionsraum aufsteigenden Warmluftpakete relativ hohen

Wasserdampfgehalt, f�uhrt die trockenadiabatische Temperaturabnahme bei

der Vertikalbewegung in einem bestimmten Niveau, dem Konvektionskonden-

sationsniveau (KKN), zur S�attigung. In dieser H�ohe 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 Konvektionsbew�olkung vorherzusagen (z. B. Segel
ug-

wetterprognosen). Die H�ohe des KKN l�a�t sich einem thermodynamischen

Diagramm auf folgende Weise ermitteln:

1. Die Durchmischung auf Grund der thermischen Konvektion f�uhrt zu

einer vertikal einheitlichen Feuchteverteilung. Deshalb wird der im Ta-

gesverlauf zu erwartende Taupunkt im thermodynamischen Diagramm

durch eine Mischungsverh�altnislinie abgesch�atzt, die die Taupunktkur-

ve in der bodennahen Luftschicht (ungef�ahr 1000 m �uber Grund oder

die etwa unteren 100 hPa) so schneidet, da� die von beiden Linien um-
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schlossenen Fl�achen etwa gleich gro� sind. (Dabei wurde angenommen,

da� am Boden keine weitere Verdunstung statt�ndet - was nur selten

der Fall ist!)

2. Man bestimmt den Schnittpunkt der Mischungsverh�altnislinie mit der

Temperaturkurve des Sondenaufstieges.

3. In der H�ohe des Schnittpunktes be�ndet sich das KKN.

Der in der Abbildung 5.12 eingetragene Temp f�uhrt zu einem KKN in

830 hPa oder 1600 m �uber Grund.

Zur Quellwolkenbildung kommt es, sobald die Luft am Boden bis zur

Ausl�osetemperatur Ta aufgeheizt ist. Erst bei dieser Temperatur k�onnen

Luftpakete bis zum KKN trockenadiabatisch aufsteigen. Im thermodynami-

schen Diagramm erh�alt man die Ausl�osetemperatur, 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 Fl�ache (unterhalb des KKN) zwischen der Trockenadiabate

und der Schichtungskurve entspricht der Ausl�oseenergie.)

Abbildung 5.12: Bestimmung des Konvektionskondensationsniveaus (KKN)

und der Ausl�osetemperatur (Ta).

In Abbildung 5.12 ergibt sich eine Ausl�osetemperatur von 20ÆC, d. h.,

wenn die bodennahe Temperatur im Tagesverlauf auf diesen Wert ansteigt,
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werden sich erste Quellwolken bilden. Wegen der stabilen Schicht �uber

800 hPa k�onnen sie nicht weiter in die H�ohe wachsen; an diesem Tag sind

also nur 
ache Quellwolken zu erwarten. Es kommt jedoch auch vor, da�

eine derartige Sperrschicht in der Atmosph�are fehlt. Dann entstehen immer

gr�o�ere Wolken und evtl. auch Schauer. Manchmal ist die Luft dagegen so

stabil geschichtet (oder so trocken), da� die Sonneneinstrahlung nicht f�ur die

Erw�armung der Luft bis auf die Ausl�osetemperatur ausreicht. An solchen

Tagen gibt es keine Cumuluswolken.

Bei der Vorhersage der Konvektionsbew�olkung mu� man auch ber�ucksich-

tigen, wie die gro�r�aumigen Luftbewegungen (Advektion, Absinken, Hebung)

die vertikale Luftschichtung w�ahrend des Tages ver�andern. Dies l�a�t sich mit

einfachen Hilfsmitteln nur ungen�ugend absch�atzen, was an manchen Tagen

zu (unerw�unschten) Unstimmigkeiten zwischen Prognose und tats�achlichem

Wetter f�uhren kann.

5.4 �Ubungen zu Anwendungen des

Tephigramms

1. Trage den Punkt p = 880 hPa, T = �5ÆC in das Tephigramm ein. Das

Mischungsverh�altnis w betrage 2g/kg. Bestimme:

a) das S�attigungsmischungsverh�altnis ws f�ur diesen Punkt;

b) die potentielle Temperatur �.

c) die Taupunkttemperatur Td;

d) die relative Feuchte RF;

e) Druck und Temperatur in Kondensationsniveau KN;

f) die Wassermenge dws (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) TaupunktÆC

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

530 �9

500 �13

a) Untersuche den vertikalen Temperaturverlauf:

- In welchen H�ohen be�nden sich Inversionen?

- Gibt es Schichten mit trockenadiabatischem Temperaturgradienten?

b) Versuche die Entstehung der Inversionen zu erkl�aren.

2. Zeichne den bei dem Stuttgarter Radiosondenaufstieg gemessenen Tau-

punktverlauf in das Tephigramm ein:
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Druck (hPa) TemperaturÆC

990 8

960 9

930 8

850 6

820 4

800 2

780 1

700 �5

670 �6

650 �9

630 �19

600 �27

570 �32

530 �27

500 �27

a) Bestimme das Hebungskondensationsniveau (HKN) f�ur ein vom Boden

gehobenes Luftpaket.

b) Bestimme das Konvektionskondensationsniveau (KKN) und die Ausl�ose-

temperatur Ta.

c) 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 Ver�anderungen der Luft-

masse zu erwarten. Versuche den Tagesgang der Quellbew�olkung vor-

herzusagen. Wann entstehen Cumuluswolken? Wie hoch werden sie

wachsen? Bilden sich Schauer? (Die Ausl�osetemperatur wurde an die-

sem Tag um ca. 1100 MESZ erreicht.)

3. Wie in Aufgabe 1 sei p = 880 hPa, T = �5ÆC, w = 2g=kg. Welche

Temperatur ergibt sich, wenn

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

peratur Tf )?

b) man das ges�attigte Luftpaket feuchtadiabatisch auf das Druckniveau

1000 hPa bringt (feuchtpotentielle Temperatur �f )?

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 �ps)?
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Niveau freier Konvektion: Es kommt h�au�g vor, da� die bodennahe

Atmosph�are trockenstabil geschichtet ist, w�ahrend h�ohere Schichten feucht-

labil geschichtet sind (Abbildung 5.13). Ein unges�attigtes Luftpaket der un-

teren Luftschichten (mit hoher relativer Luftfeuchte) k�onnte unter diesen

Umst�anden aus eigener Kraft jene h�oheren Schichten nicht erreichen, wo es

als ges�attigtes Luftpaket w�armer w�are als seine Umgebung. Durch erzwun-

gene Hebung (bei Anstr�omen auf Hindernisse oder durch gro�r�aumige He-

bungsvorg�ange) k�onnte unser Luftpaket aber zun�achst das HKN erreichen,

dann feuchtadiabatisch den erzwungenen Aufstieg fortsetzen, bis es schlie�-

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 h�oherer Temperatur,

also geringer Dichte als in seiner direkten Umgebung erf�ahrt es nun Auf-

trieb. Das Luftpaket setzt seine Vertikalbewegung fort, bis in gr�o�erer H�ohe

die Temperatur im Luftpaket niedriger (die Dichte gr�o�er) ist als in seiner

Umgebung und deshalb r�ucktreibende Kr�afte (Abtrieb) wirken. Auf diese

Weise k�onnen bei hochreichender Labilit�at kr�aftige Schauer auch w�ahrend

der Nachtstunden entstehen.

Abbildung 5.13: Bestimmung von HKN, NFK, GN bei durch erzwungener

Hebung ausgel�oster Konvektion; mit +(�) bezeichnete Fl�achen bedeuten

Labilit�atsenergie (Stabilit�atsenergie).

Gleichgewichtsniveau: Die H�ohe, in der die Temperatur in einem auf-

steigenden Luftpaket wieder gleich der Temperatur seiner Umgebung wird

(siehe Abbildung 5.13 und 5.14), bezeichnet man als Gleichgewichtsniveau

(GN). �Uber dem Gleichgewichtsniveau erf�ahrt das Luftpaket Abtrieb, weil
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es im Vergleich zur Umgebung k�alter (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

Auftriebskr�afte) und beginnt von neuem eine Vertikalbewegung nach oben,

d. h. es schwingt um die Gleichgewichtslage. Reibung und Mischung mit

der Umgebungsluft f�uhren jedoch dazu, da� das Luftpaket schnell zur Ruhe

kommt.

Positive und negative Fl�achen: Die Koordinaten einiger thermodyna-

mischen Diagrammewurden so gew�ahlt, da� die von der Kurve eines Kreispro-

zesses eingeschlossene Fl�ache der verrichteten Arbeit proportional ist (das Te-

phigramm erf�ullt diese Anforderung: Es ist 
�achentreu). Nun wird gezeigt,

wie man die Fl�ache 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 �) soll in der H�ohe z mit der

Geschwindigkeit w aufsteigen. Die Dichte der Umgebungsluft betrage �0(z).

Das Zweite Newton'sche Gesetz lautet f�ur dieses Luftpaket:

m
dw

dt
= resultierende Kraft in der H�ohe z: (5.3)

Wenn man die Reibungskr�afte vernachl�assigt, ergibt sich die resultie-

rende Kraft aus der Di�erenz der nach oben wirkenden Druckgradientkraft

(�dp/dz) V und der nach unten gerichteten Gewichtskraft �gV. Angenom-

men das Luftpaket hat die Form eines Zylinders mit H�ohe dz und Quer-

schnitts
�ache A (siehe Abbildung 3.1), dann l�a�t sich die Druckgradientkraft

in z-Richtung aus der Kraft p(z)A, die von unten auf den Boden des Zylin-

ders dr�uckt, minus der Kraft p(z + dz)A, die in entgegengesetze Richtung

auf den Deckel wirkt, berechnen. Bei kleinem dz gilt n�aherungsweise f�ur die

Druckgradientkraft:

(p(z)� p(z + dz))A t �

�
dp

dz
dz

�
A = �

dp

dz
V:

Da w von der H�ohe abh�angt, folgt f�ur die Vertikalbeschleunigung des

Luftpakets

dw

dt
=
dw

dz

dz

dt
= w

dw

dz

Damit wird (5.3) zu
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�w
dw

dz
= �

dp

dz
� �g: (5.4)

Der Druck � im Luftpaket gleicht sich w�ahrend der Vertikalbewegung

schnell dem �au�eren Luftdruck an. Die Druck�anderung im Luftpaket ist

demnach gleich der vertikalen Druck�anderung in der Umgebungsluft dp=dz =

�g�0(z). Statt (5.4) kann man also auch schreiben

d

dz

�
1

2
w
2

�
= g

(�0 � �)

�
; (5.5)

d. h. die vertikale �Anderung der kinetischen Energie pro Kilogramm des

Luftpaketes ist gleich der Auftriebskraft (vgl. Abschnitt 3.1, Seite 64) pro

Einheitsmasse. Integration von der H�ohe A bis zur H�ohe B liefert

1

2
w
2

B
�

1

2
w
2

A
=

Z
zB

zA

g
(�0 � �)

�
dz: (5.6)

Mit Hilfe der hydrostatischen Gleichung in der Form �dp = -gdz und der

Beziehung l�a�t sich die rechte Seite von (5.6) so umformen:

1

2
w
2

B
�
1

2
w
2

A
=

Z
pB

pA

(�0 � �) dp: (5.7)

Nach Gleichung (5.6) entsteht die �Anderung der kinetischen Energie zwi-

schen A und B dadurch, da� die Auftriebskraft am Luftpaket Arbeit verrich-

tet. Gleichung (5.7) zeigt, da� in einem p�-Diagramm die Fl�ache zwischen

der Schichtungskurve �0(p) und der Hebungskurve �(p) der bei der Verti-

kalbewegung umgesetzen Arbeit entspricht. Dies gilt jedoch nicht nur im

p�-Diagramm sondern auch in den durch 
�achentreue Transformation ent-

standenen thermodynamischen Diagrammen. Die Gr�o�e der Fl�ache ist ein

Ma� daf�ur, wie stark sich die kinetische Energie des Luftpakets �andert. Man

unterscheidet zwischen negativen (bei Abnahme der kinetischen Energie) und

positiven Fl�achen (bei Zunahme der kinetischen Energie).

Negative Fl�achen: Ist das Luftpaket k�alter bzw. schwerer (� > �0) als die

Umgebungsluft und die Auftriebskraft nach (5.5) negativ, verringert sich die

Vertikalgeschwindigkeit; unter Umst�anden kehrt das Luftpaket zum Gleich-

gewichtsniveau zur�uck. Bei dieser stabilen Schichtung sind Vertikalbewegun-

gen nur bei Energiezufuhr (Sonneneinstrahlung, Hebung an einem Hinder-

nis) m�oglich. Man bezeichnet die Fl�achen zwischen Hebungs- und Schich-

tungskurve, die eine aufzuwendende Energie (Stabilit�atsenergie) darstellen,

als negative Fl�achen.
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Positive Fl�achen: Wenn das Luftpaket w�armer bzw. leichter (� < �0)

als die Umgebungsluft ist, steigt es wegen der Auftriebskraft beschleunigt

in die H�ohe. In diesem Fall entspricht die Fl�ache zwischen Hebungs- und

Schichtungskurve freiwerdender Energie (Labilit�atsenergie) und wird positive

Fl�ache genannt.

Beispiele f�ur negative bzw. positive Fl�achen zeigen die Abbildungen 5.13

und 5.14. Die bodennahe negative Fl�ache in Abbildung 5.14 nennt man

auch Ausl�oseenergie (vgl. Abschnitt zur Ausl�osetemperatur).

Abbildung 5.14: Bestimmung von KKN, GN sowie der positiven (+) und

negativen (-) Fl�achen PF und NF bei thermischer Konvektion.

Die positive Fl�ache (PF) ist also (in erster N�aherung) proportional zur

kinetischen Energie, die durch die Auftriebskr�afte erzeugt werden, welche

in h�oheren Niveaus wirken. Die negative Fl�ache (NF) ist andererseits pro-

portional zum Arbeitsaufwand, der notwendig ist, das Luftpaket bis zum

NFK zu heben. Als CAPE (Abk�urzung f�ur \Convective Available Potential

Energy") bezeichnet man gerade jenen (Netto-)Energiebetrag, der freigesetzt

wird beim gesamten Aufstieg des Luftpakets. CAPE entspricht gerade der

Di�erenz von PF-NF in einem 
�achentreuen aerologischen Diagramm.


