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Kapitel 5

Synoptische Analyse
auflertropischer Wettersysteme

In mittleren und hohen Breiten bestimmen Hoch- und Tiefdruckgebiete sowie
die mit ihnen in Verbindung stehenden Fronten das tédgliche Wettergeschehen.
Um ihre riumliche Verteilung und zeitliche Anderung zu erfassen, werden zu
international vereinbarten Terminen Beobachtungen und Messungen meteo-
rologischer Elemente (Druck, Temperatur, Bew6lkung, Wind, Niederschlag
usw.) durchgefiihrt. Die Daten werden dann méglichst rasch iiber ein globa-
les Fernmeldenetz verbreitet und anschliefend in Boden- und Hohenwetter-
karten dargestellt. Durch diese grofiriumige “Zusammenschau”(Synopsis)
der Meflwerte entsteht mehrmals am Tag eine Momentaufnahme des drei-
dimensionalen Zustandes der Atmosphére. In den folgenden Abschnitten
soll an einem Beispiel demonstriert werden, wie man mit Hilfe der synopti-
schen Wetteranalyse die Entwicklung und den vertikalen Aufbau eines Tief-
druckwirbels untersuchen kann. Dafiir wurde ein Tief iiber Nordamerika
ausgewdhlt, das an der Grenze von zwei sehr unterschiedlichen Luftmassen
entstand (in dieser Region ein relativ haufiger Vorgang) und deshalb beson-
ders ausgepridgt war. Die charakteristischen Wettererscheinungen am Boden
und in der Hohe beobachtet man aber auch in Europa, wie die Beispiele am
Ende des Kapitels zeigen.

5.1 Die Luftstromung im 500 hPa-Niveau

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



Abbildung 5.1: Isohypsen im 500 hPa-Niveau am 20. November 1964, 00
Uhr UTC.

Abb. 5.1 zeigt die Linien gleicher Hohe (Isohypsen), die aus den Mef-
werten vom 20. November 1964, 00 Uhr UTC ermittelt wurden. Die Héhen
der Isohypsen sind in geopotentiellen Dekametern (z. B. 582 gpdam = 5820
gpm) angegeben. In der Troposphire unterscheiden sich die Zahlenwerte von
geopotentiellem Meter und Meter nur wenig (vgl. Tab. 3.1).

Wie im néchsten Kapitel gezeigt wird, bliast der Wind parallel zu den Iso-
hypsen, und zwar auf der Nordhalbkugel so, dafl niedrige Geopotentialwerte
zur Linken liegen. Je kleiner der Abstand zwischen zwei benachbarten Iso-
hypsen ist, desto grofler ist die Windgeschwindigkeit. Das Stromungsmuster
im 500 hPa-Niveau #ndert sich oft einige Tage lang (manchmal auch eini-
ge Wochen lang) nur wenig und bestimmt deshalb die Grolwetterlage. Die
Tiefdruckgebiete am Boden werden durch die Geschwindigkeit und Richtung
des Hohenwindes gesteuert.

Abb. 5.2 zeigt die Isohypsen in der 500 hPa-Fliche am 19. und 20.
November 1964 im Gebiet des in Abb. 5.1 eingetragenen Rechtecks.



Abbildung 5.2: Isohypsen im 500-hPa-Niveau in 12-Stunden-Abstdnden vom
19. November 1964, 00 Uhr UTC (a) bis 20. November 1964, 12 Uhr UTC

(d).

t
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Abbildung 5.3: Wetterkartensymbole

In der Hohenstromung erkennt man kleinere Einbuchtungen ( Troglinien),
die in einem Bogen um das zentrale Tief {iber Kanada herum ziehen. Der
Trog B verstérkt sich wihrend seiner Verlagerung nach Siiden. In den Trog
A wird ein kleines Hohentief (s. Abb. 5.2a) einbezogen, dann zieht die
Troglinie nach Nordosten und erreicht am 20. November um 12 Uhr UTC
die kanadische Grenze. Zunichst werden die im Bereich von A am Boden
beobachteten Wettererscheinungen beschrieben. Weitere Hohenwetterkarten
und Querschnitte sollen danach den vertikalen Aufbau veranschaulichen.

5.2 Bodenbeobachtungen

Da eine synoptische Bodenwetterkarte eine Vielzahl von Wetterbeobachtun-
gen enthilt und auf den ersten Blick deshalb uniibersichtlich erscheint, wer-
den zunéchst die Wetterelemente Wind und Luftdruck, Temperatur, Tau-
punkt, Niederschlag und Druck- dnderung getrennt betrachtet. In diesem
Abschnitt wird auch erldutert, wie man mit Hilfe der Wettermeldungen die
Lage einer Luftmassengrenze (“Front”) erkennen kann.
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ff Windgeschwindigkeit 15 windstill 5

dd Windrichtung 320 / 070

TT Temperatur (°C) 21 -1 17

TyT; Taupunkt (°C) 10 -1 15

ppp Druck 1024,7 1003,7 993.6

+ ppa Druckédnderung 0,8*! 1 1,84 3,072 ¢

N wolkenlos nicht angebbar bedeckt

WW Wetter / Nebel Gewitter in der
letzten Stunde

RR Niederschlagsmenge der | / 0,15 keine Meldung

vergangenen 6 Stunden in
Inch (1lin = 25,4mm)

*I' (Tendenz erst steigend,
dann gleichbleibend)

*2 (Tendenz erst fallend, dann
steigend)

5.2.1 Wind und Luftdruck:

In Abb. 5.5 sind zu den gleichen Terminen wie in Abb. 5.2 die Boden-
windmeldungen verschiedener Stationen zusammengefafit (Erliuterung der
Symbole s. Seite 6, kleine Kreise stehen fiir Windstille). Aus den Luftdruck-
messungen wurden die Isobaren im 4 hPa-Abstand ermittelt. Gestrichelt
sind zusétzlich einige Isobaren im 2 hPa-Abstand eingetragen.

Der Wind bldst fast parallel zu den Isobaren, mit dem tiefen Druck
zur Linken, hat aber auch eine Komponente quer zu den Isobaren. Diese
Stromung von héherem zu tieferem Druck entsteht durch Reibungseinfliisse.

Auf der ersten der drei Karten erkennt man zwischen den Hochdruck-
gebieten im Nordwesten und Siidosten eine Zone tieferen Druckes (“Trog”).
Die Troglinie ist gleichzeitig eine Konfluenzlinie, an der Luftmassen aus Nord-
osten und Siidwesten zusammenflieen.

Wiéhrend der nédchsten 12 Stunden entwickelten sich an der Konfluenzlinie
zwei wellenférmige Deformationen (Abb. 5.5b). Allgemein ist eine Druckab-
nahme an der Troglinie zu beobachten; an den Wellenscheiteln entstanden
Druckminima (mit “T”gekennzeichnet). Im Westen bewegte sich die Kon-
fluenzlinie siidwérts, der Ostliche Teil verlagerte sich dagegen etwas nach
Norden.

Bis 00 Uhr UTC am 20. November 1964 (Abb. 5.5¢) verstirkte sich die
ostliche der beiden Wellen und wanderte nordostwérts. Dabei fiel der Luft-
druck um 10 hPa und es bildete sich ein Tiefdruckzentrum. Das Zentrum
wird gegen den Uhrzeigersinn (zyklonal) umstrémt, wobei Luft vom Golf



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

5.2.2 Temperatur; Fronten:

Die am 19. und 20. November 1964 jeweils um 00 Uhr UTC (nach Orts-
zeit ungefihr 6 Stunden frither) gemessenen Temperaturen sind in Abb. 5.6
eingetragen. Zusitzlich wurde die Lage der Konfluenzlinie aus Abb. 5.5a
bzw. ¢ iibernommen. Die Temperaturen liegen siidlich der Konfluenzlinie in
der iiber dem Golf von Mexiko aufgewdrmten Luftmasse bei fiir die Jahres-
zeit recht hohen Werten. Auch in der Néhe der Konfluenzlinie war es noch
fast genauso warm wie an der Golfkiiste, der horizontale Temperaturgradi-
ent in der Warmluft ist also sehr klein. Dagegen nimmt in einem 100 bis
200 km breiten Streifen auf der Nordseite der Konfluenzlinie die Tempera-
tur von 20°C auf 10°C ab. Nérdlich dieser Zone mit groflem horizontalen
Temperaturgradienten, der sog. Frontalzone oder baroklinen Zone, ist die
Temperaturverteilung wieder eher einheitlich, auch wenn die Temperaturen
nach Norden hin leicht absinken.

Die Konfluenzlinie markiert die Grenze zwischen der homogenen Warm-
luft und der Frontalzone im Ubergangsbereich zur Kaltluft. Eine derartige
Trennungslinie bezeichnet man als Front. Es ist nicht ganz richtig, die Begrif-
fe “Frontiind “Luftmassengrenze” gleichzusetzen, denn Warm- und Kaltluft
sind durch die Frontalzone und nicht durch die Front getrennt. Die Front
liegt auf der warmen Seite der Frontalzone und féllt mit der Konfluenzlinie
im Windfeld zusammen.

Je nach Verlagerungsrichtung der Front unterscheidet man Warmfronten,
die vom warmen zum kalten Gebiet wandern, und Kaltfronten, die vom kal-
ten zum warmen Gebiet vordringen. Wehen die Winde frontparallel, bleibt
die Front oder Frontalzone ortsfest, man spricht dann von einer stationiren
Front. Die symbolméBige Kennzeichnung der Frontarten (Halbkreise fiir
Warmfronten, Dreiecke fiir Kaltfronten) ist in Abb. 5.7 wiedergegeben. In
einem Laborversuch wiirde warme Luft im Gleichgewichtszustand iiber der
kilteren liegen und die Grenzfliche wére horizontal. In der Atmosphére
ist die Grenzfliche im Gleichgewichtszustand geneigt, die kalte Luft liegt
keilformig unter der wirmeren (s. Abb. 5.7). Ursache dafiir ist die Erdro-
tation, wie in Kapitel 6 noch gezeigt werden wird. Der Neigungswinkel der
Frontfliche gegeniiber der Erdoberfliche betragt ungefdhr 1:100.

In recht guter N&herung verhalten sich Fronten wie materielle Grenz-
flichen in der Atmosphiére, d. h. es stromt nur wenig Luft durch die Front-



(a)

Abbildung 5.5: Luftdruck (auf Meereshohe reduziert) und Bodenwinde am
19. November 1964, 00 Uhr UTC (a), 12 Uhr UTC (b) und 20. November
1964, 00 Uhr UTC (c).
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Abbildung 5.6: Idealisierte Querschnitte durch Frontalzonen. FEingetragen
sind Isothermen und Relativbewegungen in einem mit der Front wandernden
Bezugssystem.

fliche hindurch. Die Ver lagerungsgeschwindigkeit der Fronten wird deshalb
von der frontensenkrechten Komponente des Bodenwindes bestimmt (vgl. die
Verlagerung der Kaltfront in Abb. 5.5b und ¢ nach Siidosten). Auflerdem
muf} jede Bewegung, die die Front kreuzen wiirde, in eine Gleitbewegung
entlang der geneigten Frontfliche umgewandelt werden. Meist gleitet die
leichtere Warmluft bei der Frontverlagerung auf die schwerere Kaltluft auf.

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

Bei der Interpretation der Bodenwetterkarte mufl man beriicksichtigen,
daf sich auch der Tagesgang der Sonneneinstrahlung, der Bedeckungsgrad,
die Hohenlage der Wetterstationen oder die Ndhe zum Meer auf die Tem-
peraturverteilung auswirken. Der Einflufl dieser Faktoren kann die Tem-
peraturdifferenz zwischen zwei Luftmassen kompensieren. Besonders iiber
Ozeanen, wo die Lufttemperatur hochstens ein paar Grad von der Wasser-
temperatur abweicht, und in Gebieten mit groflen Hohenunterschieden, ist
das Lokalisieren der Frontalzone oft sehr schwierig. Zur Analyse der Fronten-
lage untersucht man dann weitere meteorologische Elemente wie Taupunkt,
Niederschlag oder Druckénderung.
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(b)

(a)

Abbildung 5.7: Temperaturen in °C und Lage der Fronten am 19. November
1964, 00 Uhr UTC und 20. November 1964, 00 Uhr UTC.
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Abbildung 5.8: Verinderung der Frontneigung innerhalb der atmosphéri-
schen Grenzschicht.

5.2.3 Taupunkt:

Frontalzonen konnen nicht nur durch grofie horizontale Temperaturgradien-
ten, sondern auch durch starke Anderungen der Taupunktstemperaturen ge-
kennzeichnet sein. Wird beispielsweise feuchtwarme Meeresluft von trocken-
warmer Kontinentalluft verdriangt, betrigt die Abnahme der Taupunktstem-
peratur bis zu 10K, die Lufttemperatur dndert sich dabei jedoch kaum. In
grofleren Hohen kann der Temperaturunterschied dennoch recht grof sein;
mit dem Luftmassenwechsel &ndert sich ndmlich die vertikale Schichtung:
Die Warmluft ist stabil geschichtet, die Kaltluft dagegen labil (groere ver-
tikale Temperaturabnahme). Ab einer bestimmten Hohe (meist ca. 1000 m
iiber Grund, entspricht ca. 850 hPa) sind daher Taupunkts- und Lufttempe-
ratur in der Kaltluft geringer als in der Warmluft.

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

13



(a)

(b)

Abbildung 5.9: Niederschlagsverteilung und Frontenlage am 19. November
1964, 00 Uhr UTC (a) und 20. November, 00 Uhr UTC (b). Zur Erlduterung
der Symbole s. 6; Kreise und Symbole bedeuten 6-stiindige Niderschlagsmen-
gen von 10 mm und mehr.
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5.2.4 Niederschlag:

Auch die Verteilung von Niederschlag und Nebel gibt Hinweise auf die Lage
einer Front. In Abb. 5.9a erkennt man einen breiten Streifen mit Regen- bzw.
Schneefillen leichter Intensitdt. Er befindet sich nordlich der stationéren
Front, weil hier die warme Luft auf die kalte aufgleitet und dabei gehoben
wird (vgl. Abb. 5.7b). An den Rocky Mountains kommt es wegen der
Ostlichen Luftstromung in diesem Bereich zu einer zusétzlichen Hebung der
Luft und deshalb zu einer Ausdehnung des Niederschlagsgebietes weit nach
Norden.

Bis zum 20. November 1964, 00 Uhr UTC (Abb. 5.9b) verstérkte sich
der Niederschlag noch und erreichte die kanadische Grenze im Norden. Ur-
sache ist das Aufgleiten von warmer Luft in der Hohe iiber kalte Luft in
Bodennihe auf der Vorderseite der Warmfront (vgl. Abb. 5.7a). Direkt an
der Warmfront entstand ein Nebelfeld. Die warme, feuchte Luft stromt dort
iiber den kalten Untergrund und kiihlt sich bis zum Taupunkt ab. Das Nie-
derschlagsband an der Kaltfront ist relativ schmal, ¢értlich regnete es beim
Durchzug der Kaltfront aber sehr stark, wie die 6-stiindigen Niederschlags-
mengen zeigen. Dies ist eine Folge der starken Hebung auf der Vorderseite
der Kaltfront (vgl. Abb. 5.7c). Von vielen Stationen in der Nihe der Front
wurden Gewitter gemeldet.

5.2.5 Druckinderung:

Die Werte der Druckéinderung wihrend der letzten 3 Stunden vor einem
Mefitermin sind ein Hilfsmittel fiir die Vorhersage der Zugrichtung und In-
tensitdtsdnderung von Fronten oder Tiefdruckgebieten. Aus dem charakte-
ristischen Verlauf der Druckidnderung vor und nach einer schnell ziehenden
Front kann man die Lage der Front leicht ermitteln. Néhert sich beispiels-
weise eine Warmfront einer Station, so wird die Schicht der kiihlen, relativ
dichten Luft in Bodenndhe immer diinner und gleichzeitig steigt die Tempe-
ratur vor der Front langsam an. Dadurch verringert sich der (hydrostatische)
Druck am Boden. Nach dem Durchzug der Warmfront bleibt der Luftdruck
haufig gleich oder fillt nur leicht. Auf &hnliche Weise kann man den Druck-
anstieg nach einer Kaltfront erkldren. Da die Frontneigung von Kaltfronten
grofler als die von Warmfronten ist, fillt der Druck vor Warmfronten relativ
langsam und steigt nach dem Kaltfrontdurchgang zunéchst stark an.

Die Verteilung der 3-stiindigen Druckénderungen am 20. November 1964
um 00 Uhr UTC zeigt Abb. 5.10. Die Linien gleicher Druckénderung nennt
man Isallobaren. Vor der Warmluft wurde in einem grofien Gebiet Druckfall
beobachtet und auf der Riickseite der Kaltfront in einem schmalen Streifen
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Abbildung 5.10: 3-stiindige Druckédnderung (in Hektopascal) am 20. Novem-
ber 1964, 00 Uhr UTC; Isallobaren in Absténden von 4 hPa/3h.

sehr starker Druckanstieg.

Mit Hilfe der Meflwerte der Druckéinderung in der Nédhe von Tief- bzw.
Hochdruckzentren kann man entscheiden, ob sich die Systeme in naher Zu-
kunft abschwichen oder verstirken. Die beiden Tiefdruckgebiete in Abb.
5.10 werden sich noch intensivieren, denn im Bereich der Zentren wurde
Druckfall gemessen. Gleichzeitig wird sich auch die zyklonale Zirkulation
in den néchsten Stunden verstidrken, d. h. die Windgeschwindigkeiten wer-
den zunehmen. Analog kann man aus Druckanstieg im Bereich eines Hoch-
druckgebietes schliefen, daf es sich aufbaut. Die Lage der Isallobaren gibt
auch Hinweise auf die Verlagerungsrichtung der Tief- und Hochdruckgebie-
te. Die Zentren ziehen in Richtung des stérksten Druckfalls bzw. -anstiegs;
das Tief siidlich der Groflen Seen bewegt sich also nach Nordosten. Klei-
ne Druckinderungen entstehen oft nicht durch synoptische Verinderungen
in der Atmosphiére, sondern durch Erwédrmung oder Abkiihlung der Luft je
nach Sonnenstand. Insbesondere wirkt sich der Tagesgang der Temperatur
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bei der Reduktion des Luftdrucks auf Meereshéhe aus (s. Glg. 3.25). Bei
der Analyse der Bodenwetterkarte beriicksichtigt man deshalb nur 3-stiindige
Druckénderungen von mehr als 1 hPa.

5.3 Synoptische Bodenbeobachtungen

In einer synoptischen Bodenwetterkarte sind die bisher getrennt betrachte-
ten meteorologischen Elemente (Wind, Druck, Temperatur, Taupunkt, Nie-
derschlag, Druckidnderung) zusammengefafit. Nach internationaler Verein-
barung wird dabei ein festgelegtes Eintragungsschema (“Stationsmodell”)
benutzt. Eine vereinfachte Version enthélt Abb. 5.4. In den vollstindi-
gen Wettermeldungen kommen Angaben iiber Sichtweite, Wolkenarten und
Untergrenze der tiefsten Wolken hinzu. Auch gibt es noch zahlreiche weite-
re Symbole zur genauen Beschreibung des Wetterzustandes und der Sicht-
verhéltnisse (z. B. Dunst, Nebel, Staubtriibung). Diese zusétzlichen Infor-
mationen sind besonders bei der Anwendung der Bodenwetterkarte in der
Luftfahrt niitzlich. In Wettermeldungen von Schiffen ist auflerdem noch die
Wassertemperatur und der gegenwértige Schiffkurs enthalten.

5.3.1 Die Bodenwetterkarte:

Neben den Wettermeldungen der einzelnen Stationen sind in einer ausgewer-
teten Bodenwetterkarte die Isobaren (Linien gleichen Luftdrucks, auf Mee-
reshohe reduziert), Fronten und Hoch- bzw. Tiefdruckzentren eingetragen.
Bewdolkungs- und Niederschlagsgebiete sowie besondere Wettererscheinungen
(Gewitter, Nebel u.a.) werden mit unterschiedlichen Farbstiften hervorgeho-
ben. Mit Hilfe der analysierten Bodenwetterkarte und den Hohenwetterkar-
ten kann man sich dann ein Bild vom aktuellen Zustand der Atmosphére
machen. Die Prozesse in der Atmosphéire laufen kontinuierlich ab. Des-
halb sollen sich Karten verschiedener Beobachtungstermine logisch aneinan-
der anschliefen. In der Praxis verwendet man daher bei der Analyse einer
Bodenkarte die letzte (meist 3 bis 6 Stunden alte) Wetterkarte als Vorlage
fiir Fronten- und Isobarenpositionen. In Gebieten mit geringer Stationsdich-
te (z. B. iiber Ozeanen) werden Fronten und Tiefdruckwirbel an Hand von
Satellitenbildern festgelegt.

Die Bodenwetterkarte vom 20. November 1964, 12 Uhr UTC zeigt Abb.
5.11. Seit 00 Uhr UTC (s. Abb. 5.5¢) verlagerte sich das 6stliche der beiden
Tiefdruckzentren nach Nordosten und vertiefte sich um 6hPa. Die Kaltfront
zog schnell ostwirts und néhert sich jetzt der Atlantikkiiste.

Wihrend der Entwicklung des Tiefs entfernte sich das Tiefdruckzentrum

17



Abbildung 5.11: Die Bodenwetterkarte vom 20. November 1964, 12 Uhr
UTC.
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immer weiter von der Frontalzone, wo es urspriinglich entstanden war. In
Abb. 5.11 liegt der tiefste Druck bereits innerhalb der Kaltluft. Bis zu dem
Punkt, an dem sich Warm- und Kaltfront schneiden, verlduft eine Front, auf
deren Vorderseite die gleichen Wettererscheinungen wie vor einer Warmfront
(Temperaturanstieg, Ostlicher Wind, Druckfall) beobachtet werden; west-
lich der Front ist der Wetterablauf dagegen wie nach dem Durchzug einer
Kaltfront (Temperaturriickgang, abnehmender Niederschlag, boiger westli-
cher Wind, starker Druckanstieg). Charakteristiche Merkmale dieser Front
sind also Temperaturmaximum, Druckminimum und Windrichtungsénde-
rung. Die Frontalzone auf beiden Seiten der Front ist in der N&he des Schnitt-
punktes von Warm- und Kaltfront (“Okklusionspunkt”) stirker ausgeprigt
als im Bereich des Tiefdruckzentrums. Derartige Fronten entstehen héufig
durch den Zusammenschlufl von Warm- und Kaltfront. Man nennt sie Ok-
klusionen (Symbol ); ihre Entstehung und vertikale Struktur wird
noch behandelt (s. Abb. 5.15).

5.3.2 Zeitreihen:

Die Wettermeldungen einiger ausgewéhlter Stationen vom 19. und 20. No-
vember 1964 sind in Abb. 5.13 als Zeitreihen dargestellt. Die Stationen wur-
den nach der geographischen Breite geordnet; die nérdlichste Station (NB)
liegt in Siidkanada, die siidlichsten (LC, BR) am Golf von Mexiko (s. Abb.
5.12).

Die Stationsmeldungen in Abb. 5.13 zeigen deutlich, wie grof3 die Luft-
massengegensitze am 19. November 1964 {iber den &stlichen USA waren und
wie dann die polare Kaltluft nach Siiden stromte:

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

e NA (Nashville, Tennessee) und HT (Huntington, West Virginia) liegen
anfangs in der Frontalzone nordlich der stationdren Front. Zwischen
12 und 18 Uhr UTC steigen Temperatur und Taupunkt leicht, gleich-
zeitig fallt der Druck. Ursache ist die Verlagerung der Frontalzone
nach Norden. Fiir kurze Zeit dreht der Wind nach dem Durchgang
der Warmfront auf Stidwest und es wird ungefihr 6K wirmer. Die
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Abbildung 5.12: Lage der fiir die Zeitreihen (Abb. 5.13), Radiosondenauf-
stiege (Abb. 5.21) und Vertikalschnitte (Abb. 5.22 und 5.23) ausgewéhlten
Stationen; Verlauf des Vertikalschnitts (- - -); Frontenlage am 20. No-
vember 1964, 00 Uhr UTC (- - -) zum Zeitpunkt der Radiosondenaufstiege;
Ortsnamen s. Text.

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

e Das noch etwas nordlicher gelegene PI (Pittsburgh, Pennsylvania) er-
reicht die Warmluft nicht mehr. Der Wetterablauf ist zunéchst dhnlich
wie in HT und NA vor dem Warmfrontdurchgang. Zwischen 00 und
03 Uhr UTC am 20. November iiberquert eine Front die Station; dann
wurde, wie in HT und NA nach der Kaltfront, starker Temperaturriick-
gang und Druckanstieg beobachtet. Bei dieser Front handelt es sich also
um eine Okklusion. Sie verlduft in der 00 Uhr UTC-Bodenkarte etwas
westlich von PI bis zum Tiefdruckzentrum bei BU, wurde aber in Abb.
5.53c nicht eingezeichnet.

e Fiir BU (Buffalo, New York) ist die Interpretation der Wettermeldun-
gen nicht ganz so eindeutig wie fiir PI. Um 03 Uhr UTC dreht der Wind
von Ostlichen auf westliche Richtungen, der Druck erreicht gleichzeitig
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ein Minimum, die Temperatur steigt jedoch nur geringfiigig. Auffillig
ist dagegen, daf} der Niederschlag von Schnee in Regen und schlief8lich
wieder in Schnee iibergeht. Die Erwdrmung im Bereich der Front muf
demnach in hoheren Luftschichten grofler als am Boden sein. Der Wet-
terablauf in BU kann als Durchgang einer schwachen Okklusion, weit
entfernt vom Okklusionspunkt, interpretiert werden.

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

5.3.3 Die Entwicklungsstadien einer Polarfrontzyklo-
ne:

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

e Wellenbildung an einer stationéren Front (z. B. Polarfront). Am Wel-
lenscheitel setzt Druckfall ein, dadurch entsteht eine zyklonale Zirkula-
tion um den Wellenscheitel; die Verwirbelung der Frontalzone beginnt
und es bildet sich die sogenannte

e Warmsektorzyklone. Die Warmluft stromt auf der Vorderseite der Zy-
klone nach Norden, die Kaltluft auf der Riickseite nach Siiden. Dabei
bilden sich Warmfront und Kaltfront mit ihren typischen Wetterer-
scheinungen. Fiir die weitere Entwicklung ist charakteristisch, daf
die Kaltfront schneller vordringt als die Warmfront. Der Warmsek-
tor (Bereich zwischen Warmfront und Kaltfront) wird dadurch immer
schméler. Schliellich holt die Kaltfront die Warmfront ein, das Tief
befindet sich im

e Okklusionsstadium. Zu Beginn dieser Phase erreicht die Zyklone gew6hn-
lich ihren tiefsten Kerndruck und ihre grofite Intensitdt, was die auf-
tretenden Windgeschwindigkeiten betrifft. Mit fortschreitendem Ok-
klusionsprozefl wandelt sich das Tiefdruckgebiet in einen kalten Wirbel
um, die Temperaturgegensitze gleichen sich in Kernndhe immer mehr
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Richtung des geostrophischen Windes an (aus Palmn und Newton, 1969).

November 1964, 00 Uhr UTC bis 20 November 1964, 12 Uhr UTC; zur Lage
Tiefdruckgebietes im Bodendruckfeld; die Pfeile an den Isobaren geben die

Abbildung 5.13: Der Wetterlauf an einigen ausgewéhlten Stationen vom 19.

der Stationen s.
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Abbildung 5.14: Entwicklung eines Tiefdruckgebietes im Bodendruckfeld; die
Pfeile an den Isobaren geben die Richtung des geostrophischen Windes an
(aus Palmn und Newton, 1969).

aus. Damit wird die Energiezufuhr fiir die zyklonale Rotation gerin-
ger. Durch die Bodenreibung, die einen Massenflufl zum Zentrum hin
bewirkt, 16st sich das Tief langsam auf. Am Okklusionspunkt oder
an der langgestreckten Kaltfront, wo wegen des Temperaturkontrastes
noch potentielle Energie (Hebung der Warmluft, Absinken der Kaltluft)
verfiigbar ist, kann es zur Bildung neuer Tiefdruckgebiete kommen.

e Abb. 5.14 zeigt Isobaren und Fronten in der Bodenwetterkarte fiir die
einzelnen Entwicklungsstadien. Diese Entwicklungsstadien erkannten
J. Bjerknes und H. Solberg in den Jahren nach dem Ersten Weltkrieg
auf Grund des Studiums zahlreicher Zyklonenentwicklungen im Bereich
des west- und nordeuropéischen Stationsnetzes (damals nur Boden-
beobachtungen). Einige der urspriinglichen Vorstellungen mufiten in
den folgenden Jahrzehnten korrigiert werden, sobald Radiosondenda-
ten und damit Informationen iiber die Strémung in der freien Atmo-
sphére verfiighar waren. Die Grundziige der sogenannten “Polarfront-
theorie” (Entwicklung der Zyklonen an der Grenze von Polarluft und
Subtropikluft) sind jedoch bis heute giiltig und werden immer noch bei
der Interpretation der Bodenwetterkarte verwendet.

Nur selten verlduft eine Zyklogenese so exakt nach der Polarfronttheorie
wie in dem Beispielfall vom 19./20. November 1964. Besonders im letzten
Entwicklungsstadium sind die Warmfronten oft nur schwach ausgebildet (wie
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Abbildung 5.15: Idealisiertes Modell einer Kaltfrontokklusion (a) und einer
Warmfrontokklusion (b); Querschnitte senkrecht zur Verlagerungsrichtung
mit dem Verlauf der Frontflichen ( ) und Isothermen ( - - - - ), Verla-
gerungsrichtung der Fronten von links nach rechts.

z. B. beim westlichen der beiden Tiefdruckgebiete in Abb. 5.11). Durch oro-
graphische Einfliisse konnen sich an bestimmten Stellen Fronten neu bilden.
Die Fronten konnen aber auch abgeschwicht oder verlangsamt werden (vgl.
Abb. 5.5c: durch die kleinere Verlagerungsgeschwindigkeit der Warmfront
im Bereich der Appalachen entsteht eine Ausbuchtung nach Siiden). Aufler-
dem muf} nicht jede Welle, die sich an einer stationdren Front bildet, den
gesamten Lebenszyklus durchlaufen und sich zur groflen okkludierten Zyklo-
ne entwickeln, sondern die Entwicklung kann in jedem Stadium enden. Um
zu entscheiden, bis zu welchem Stadium eine Entwicklung fiihrt, beno6tigt
man neben der Bodenwetterkarte auch Hohenwetterkarten.

5.3.4 Okklusionen:

Nach der Polarfronttheorie schrumpft wiahrend der Zyklogenese der Warm-
sektor des Tiefs immer mehr, bis schlieflich die schneller ziehende Kaltfront
die Warmluft einholt. Die resultierende Front wird Okklusion genannt. Die
Warmluft und damit auch die Warmfront ist dann nur noch in der Hoéhe
vorhanden, wihrend am Boden zwei Kaltluftmassen, die der Vorderseite
und die der Riickseite des Tiefs, aneinandergrenzen. Im Idealfall sind die
Wettererscheinungen auf der Vorderseite der Okklusion wie an einer Warm-
front und auf der Riickseite wie an einer Kaltfront. Meist weisen die bei-
den Kaltluftmassen unterschiedliche Temperaturen auf, so dafl entweder der
Kaltfront- oder der Warmfrontcharakter iiberwiegen. Ist die nachfolgende
Kaltluft kélter als die vorlaufende, entsteht eine ” Kaltfrontokklusion”, die in
den unteren Luftschichten riickwérts geneigt ist (Abb. 5.15a). Diese Form
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tritt im Mitteleuropa héufig im Sommer auf. Bei einer ” Warmfrontokklusi-
on”, wie sie als Folge des im Vergleich zum Festland warmen Atlantiks bei
uns im Winter ofter auftritt, liegt die kélteste Luft vorderseitig des Tiefs.
Die Frontfliche der Warmfrontokklusion ist wie die einer Warmfront nach
vorn geneigt (Abb. 5.15b).

Abb. 5.15 zeigt auflerdem, dafl beim Durchzug einer Kaltfrontokklusion
die Luftschichtung stabiler, beim Durchzug einer Warmfrontokklusion dage-
gen labiler wird. Die Okklusionsfront ist jeweils durch ein Temperaturmaxi-
mum markiert, eine Folge der Frontalzonen auf beiden Seiten der Front. Gut
148t sich der Verlauf einer Okklusionsfront mit Hilfe einer Schichtdickenkarte
festlegen (vgl. Abb. 5.22¢).

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

5.4 Der Stromungsverlauf in der freien At-
mosphire

An der Entstehung der meisten Wettervorgénge sind nicht nur die bodenna-
hen Luftschichten, sondern auch héhere Schichten der Atmosphére beteiligt.
Fiir die Beschreibung der Wetterlage benotigt man daher neben der Boden-
wetterkarte auch Hohenwetterkarten. Es wurde beispielsweise beobachtet,
daB die Tiefdruckgebiete am Boden vom Wind in der Mitte der Troposphére
(in ca. 500 hPa) gesteuert werden. Aulerdem hat die Druckverteilung in den
oberen Luftschichten Einflu} auf die Intensivierung oder Abschwéchung der
Tief- und Hochdruckgebiete in Bodenndhe und auf die damit verbundenen
Niederschlige.

5.4.1 Hohenwetterkarten:

Da die Radiosonden Temperatur und Wind in Abhéngigkeit vom Druck mes-
sen, ist es zweckmifig, die Hohen bestimmter Druckflichen zu berechnen und
die Meflwerte auf das jeweilige Druckniveau zu beziehen. In den Hohenwet-
terkarten sind also keine Isobaren sondern Isohypsen (Linien gleicher geopo-
tentieller Hohe) eingetragen. Die Abbildungen 5.16, 5.17 und 5.18 zeigen die
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Isohypsen und Isothermen fiir den 20. November 1964, 00 Uhr UTC auf den
Druckfliichen 850, 700, 500, 250 und 100 hPa.

In der 850 hPa-Karte (Abb. 5.16a) gibt es einige Unterschiede im Ver-
gleich zur Bodenkarte (Abb. 5.5¢):

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

Die Windgeschwindigkeiten sind grofler als am Boden; der Wind blést
annihernd parallel zu den Isophysen, im Gegensatz zur Windkompo-
nente quer zu den Isobaren in der Bodenkarte.

LC und NA liegen in der Bodenkarte bereits auf der Riickseite der
Kaltfront; dagegen erreicht in der 850 hPa-Karte die Front (definiert
als der warme Rand der Frontalzone) gerade LC und NA. Die Front-
fliche ist demnach riickwirts geneigt, die Kaltluftschicht wird erst nach
Frontdurchgang vertikal méchtiger (vgl. Abb. 5.7¢).

Die Warmfront ist im 850 hPa-Niveau stiarker ausgeprigt als in der Bo-
denwetterkarte und liegt weiter nordlich. Im Bereich der Appalachen,
wo die Warmfront am Boden nur langsam nach Norden zieht (s. Aus-
buchtung an der Warmfront in Abb. 5.6b), reicht die kiihle Luftschicht
anscheinend nur einige hundert Meter hoch.

In der 700 hPa-Fliche, deren Hohe zwischen 2640 m (im Zentrum des
Tiefs) und 3150 m (im Siidosten) schwankt, kann man folgendes erkennen
(Abb. 5.16b):

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

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

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

Die Position der Warmfront ist deutlich nach Norden verschoben. Der
meiste Niederschlag fillt an der Warmfront im Bereich der Frontalzone
in 700 hPa (vgl. Abb. 7.7b).

Der Temperaturgradient an der Frontalzone ist nicht auf so engem
Raum konzentriert wie in 850 hPa oder am Boden, z. B ist es schwierig,
den Siidteil der Kaltfront im 700 hPa-Niveau festzulegen.
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Abbildung 5.16: Hohenwetterkarte vom 20 November 1964, 00 Uhr UTC fiir
die untere Troposphére:

(———) Isohypsen in Abstéinden von 3 geopotentiellen Dekametern,
(----) Isothermen in Abstinden von 4°C,
(o) Lage der Stationen LC und NA.
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Im 500 hPa-Niveau (Abb. 5.17) wurden ortlich Windgeschwindigkeiten
von iiber 100 kn (ca. 180 km/h) gemessen. Die Troglinie und die Frontalzone
liegen noch ein Stiick westlicher (stromaufwérts) als in der 700 hPa-Karte.
Die Neigung der Frontfliche in Richtung Kaltluft 148t sich also bis in gréfere
Hohen verfolgen. Die Front erscheint in der 500 hPa- Fliche jedoch nicht als
richtige Frontalzone sondern als Gebiet mit hohem Temperaturgradienten.

In Kapitel 2 (Abb. 2.9, Seite 15) wurde bereits erwéhnt, dafl die Tro-
popause keine einheitliche Flache bildet. Typisch ist ein Tropopausenbruch
in mittleren Breiten zwischen der hohen, kalten subtropischen Tropopause
und der tiefen, warmen polaren Tropopause. Wie Abb. 2.9 zeigt, treten im
klimatologischen Mittel an dieser Bruchstelle die hdchsten Windgeschwindig-
keiten (im Extremfall bis zu 600 km/h) auf. Man nennt dieses Starkwind-
band Strahlstrom oder oft auch Jetstream. Die in Abb. 5.17b dargestell-
te 250 hPa-Karte schneidet den Tropopausenbruch in Hohe des Jetstreams.
Nordwestlich des Jetstreams befindet sich die 250 hPa-Fliche in der unteren
Stratosphére, siidostlich des Jets dagegen in der oberen Troposphére. Die
hochsten Temperaturen wurden in der Nidhe des Troges auf der nordlichen
Seite des Strahlstroms gemessen. Die Radiosondenaufstiege zeigen, dafl in
diesem Gebiet die Tropopause besonders niedrig ist.

Die 100 hPa-Fliche (Abb. 5.18) liegt deutlich {iber Jetstream und Tro-
popause. In der Stratosphire nehmen die Windgeschwindigkeiten ab und die
Temperaturverteilung kehrt sich um: Im Siiden (Florida) ist es kélter als im
Norden (Kanada). Im 100 hPa-Niveau dndert sich aulerdem das Stromungs-
muster. Man kann keine Troge und Frontalzonen wie in der Troposphire
erkennen, sondern nur eine grofle wellenférmige Deformation in der Hohen-
stromung. Die Wellen in der stratosphérischen Stromung verlagern sich nur
sehr langsam und haben eine Wellenléinge von mehr als 10 000 km (1 bis 3
Wellen pro Hemisphire). Sie werden planetarische Wellen genannt. Diese
Wellen gibt es auch in der mittleren und oberen Troposphére, sind aber hier
von Wellen kleinerer Wellenlénge, die in Zusammenhang mit den synopti-
schen Systemen stehen, {iberlagert.
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Abbildung 5.17: Hohenwetterkarte vom 20 November 1964, 00 Uhr UTC: (a)
fiir die mittlere Troposphére und (b) in Tropopausennihe:

(———) Isohypsen in Abstéinden von 6 geopotentiellen Dekametern,
(----) Isothermen in Abstinden von 4°C,
(o) Lage der Stationen LC und NA.
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Abbildung 5.18: Hohenwetterkarten vom 20. November 1964, 00 Uhr UTC
fiir die untere Stratosphére:

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

5.4.2 Vertikale Temperaturverteilung:

Die Temperaturkurven der Radiosondenaufstiege an vier Stationen, die auf
einer Linie senkrecht zur Kaltfront liegen (s. Abb. 5.12), sind in Abb. 5.19
dargestellt.

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

Die vertikale Temperaturverteilung ist in Nashville, Tennessee (NA) ober-
halb von 850 hPa #hnlich der von AT. In den untersten Luftschichten hat
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sich aber bereits die kéltere Luft auf der Riickseite der Kaltfront durchge-
setzt. Die Front liegt an der Obergrenze der Inversion, zum Zeitpunkt des
Radiosondenaufstiegs also in 850 hPa. Dies steht in Ubereinstimmung zur
850 hPa-Hohenwetterkarte (Abb. 5.16), in der NA gerade der Rand der
Frontalzone erreicht.

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

Omaha, Nebraska (OM) liegt in der Nihe des 500 hPa-Troges in hoch-
reichend kalter Luft. Der vertikale Temperaturverlauf weist in ungefihr 350
hPa (8,5 km) einen wesentlichen Unterschied im Vergleich zu CB auf. In die-
ser Hohe befindet sich die Tropopause, erkennbar am starken Riickgang der
vertikalen Temperaturabnahme. Im langjdhrigen Mittel sinkt selbst an den
Polen die Tropopause nicht auf 350 hPa ab (vgl. Abb. 2.9). Derartig niedri-
ge Tropopausenhéhen treten nur in der Umgebung von starken Trogen in der
oberen Troposphire auf. Fiir diese Gebiete sind sehr niedrige Temperaturen
in der gesamten Troposphére und sehr hohe Temperaturen direkt iiber der
Tropopause in der unteren Stratosphére charakteristisch. Die Tatsache, dafl
sich die Temperatur in der Stratosphire meist gegenldufig zur Temperatur in
der Troposphére verhélt, wird als Gegenlaufigkeitsprinzip oder stratosphéri-
sche Kompensation bezeichnet.

5.4.3 Vertikalschnitte:

Die vertikale Schichtung der Atmosphére in der Umgebung der Frontalzone
zeigt Abb. 5.20. (s. Seite 33). Zur Konstruktion der Vertikalschnitte wurden
die Temperatur- und Windmessungen an den fiinf Radiosondenstationen und
die Hohenwetterkarten (Abb. 5.16 - 5.18) herangezogen. Die Isotachen (Li-
nien konstanter Windgeschwindigkeit) geben die Windkomponente senkrecht
zum Querschnitt an. (Genaugenommen handelt es sich um den geostrophi-
schen Wind; der Unterschied zwischen geostrophischem und tatséchlichem
Wind wird im Kapitel 6 erklédrt, kann aber hier bei der qualitativen Diskus-
sion vernachléssigt werden). Der Querschnitt liegt annéhernd senkrecht zur
Frontfliche und zum Jetstream. In Abb. 5.20a wird der vertikale Aufbau
der Frontalzone sichtbar:

e Die Frontalzone ist in der unteren Troposphére sehr gut ausgeprigt
und in Richtung Kaltluft geneigt. Die Frontposition 148t sich nur bis
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Abbildung 5.19: Vertikale Temperaturverteilung am 20. November 1964, 00
Uhr UTC (zur Lage der Stationen s. Abb. 5.12).

knapp siidostlich der Station CB eindeutig bestimmen. Der Radioson-
denaufstieg von CB (s. Abb. 5.19, Seite 32) zeigt zwischen 600 hPa
und 500 hPa nur eine etwas verringerte vertikale Temperaturabnahme.

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

e Zwischen tiefer polarer und héherer subtropischer Tropopause befindet
sich der Jetstream. Wie bereits in den Erlduterungen zu Abb. 5.17b
erwahnt, schneidet die 250 hPa-Flache den Jetstream und liegt nord-
westlich davon in der unteren Stratosphére. Der Querschnitt macht
deutlich, daf} die Radiosondenaufstiege in der Umgebung des Jetstre-
ams keine eindeutige Tropopausenhthe ergeben kénnen.

e In der Stratosphire kehrt sich das Temperaturgefille um.
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Abbildung 5.20: Vertikalschnitte durch die Frontalzone am 20. November

(

)

1964, 00 Uhr UTC (Stationen auf der in Abb. 5.12 eingezeichneten Linie);

Lage von Kaltfront und Tropopause

Isotachen der geostrophischen Windkomponente senkrecht
zum Vertikalschnitt

(in ms™!; positive Werte bedeuten Windrichtung in die Zei-
chenebene hinein, entspricht Stidwestwind; J: Jetachse)

(a) Isothermen in Abstéinden von 8°C,

(b) Isentropen in Abstéinden von 5K.
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Manchmal ist es giinstiger, Isentropen (Linien gleicher potentieller Tem-
peratur) statt Isothermen in einen Vertikalschnitt einzutragen (Abb. 5.20b).
Bei adiabatischen Bedingungen kénnen aus der Lage der Isentropen Riick-
schliisse auf die Luftbewegungen gezogen werden. Die Stabilitdt der Schich-
tung steht in direktem Verhiltnis zum vertikalen Abstand der Isentropen.
In den Bereichen mit dicht gedringten Linien (wie z. B in der Stratosphére
und in der Frontalzone) ist die Stabilitéit sehr hoch.

5.5 Schichtdicke und vertikale Temperatur-
verteilung

Bisher wurde in den Hohenwetterkarten immer die absolute Hohe einer be-
stimmten Druckfliche iiber dem Meeresniveau angegeben. Es gibt aber auch
die Moglichkeit, den relativen Hohenunterschied zwischen zwei beliebigen
Druckflichen (“Schichtdicke”; vgl. Kapitel 3, Seite 31) in eine Karte einzu-
tragen. In beiden Kartendarstellungen gleichen die Isohypsen den Hohen-
linien auf einer topographischen Karte der Erdoberfliche. Man bezeichnet
deshalb Hohenwetterkarten auch als Topographien und unterscheidet abso-
lute Topographien (z. B. 500 hPa-Karte) von relativen Topographien (z. B.
Schichtdickenkarte 500/1000 hPa). Aus den absoluten Hohen zweier Druck-
flachen 148t sich durch ”graphische Subtraktionéine relative Topographie ge-
winnen, vorausgesetzt die beiden Karten liegen in gleichem Mafistab vor und
die Isohypsen sind in ganzzahligen Vielfachen von z. B. 6 gpdam eingezeich-
net. Man legt die Karten iibereinander und bildet an jedem Schnittpunkt
der Isohypsen die Differenz zwischen den geopotentiellen Hohen der oberen
und der unteren Druckfliche. An diesen Schnittpunkten ergeben sich durch
6 gpdam teilbare Schichtdickenwerte. Damit sind die Schichtdickenlinien be-
reits festgelegt: Man mufl nur den Linienverlauf zwischen den Schnittpunk-
ten interpolieren, denn alle passendenSSchichtdickenlinien im Abstand von 6
gpdam kreuzen die absoluten Isohypsen ausschlieflich an ihren Schnittpunk-
ten. Ein Beispiel folgt im néchsten Abschnitt.

5.5.1 Schichtdicke 500/1000 hPa:

In Abb. 5.21 ist die Schichtdicke zwischen 1000 hPa und 500 hPa am 20.
November 1964, 00 Uhr UTC dargestellt (gestrichelte Linien). Zusétzlich
eingetragen sind die Hohe der 500 hPa-Fliche (dick ausgezogene Linien) und
der auf Meereshohe reduzierte Luftdruck (diinn ausgezogene Linien). Da in
Meereshohe 1 hPa Druckunterschied 8 m Hohenunterschied entsprechen, gilt
folgende Umwandlung mit einem Fehler von weniger als 10 %:
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Abbildung 5.21:
) in hPa, Isohypsen 500 hPa (
Schichtdicke 500/1000 hPa ( - - - - ) in gpdam am 20. November 1964,00
Uhr UTC. Pfeile geben die Richtung des geostrophischen Windes an. Die
Buchstaben H und T bezeichnen Maxima bzw. Minima im Bodendruckfeld.

Bodendruck ( ) und

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

Auf diese Weise lassen sich die Isobaren der Bodenkarte direkt in Isohyp-
sen im 1000 hPa-Niveau umrechnen. Aus der graphischen Subtraktion der
geopotentiellen Hohen im 1000 hPa-Niveau von den Werten in 500 hPa erhélt
man dann die Schichtdickenlinien in Abb. 5.21. Es ergeben sich nur drei-
fache Schnittpunkte. An jedem der Schnittpunkte liefert die Addition von

35



1000 hPa-Ho6he und relativer Hohe 500/1000 hPa die 500 hPa-Hohe. Entlang
einer beliebigen Isohypse auf der 500 hPa-Flache nimmt die Schichtdicke um
6 gpdam zu, wenn sich die Hohe der 1000 hPa-Fliche um den gleichen Betrag
verringert. Uber dem Bodentief ist die Schichtdicke auf einer bestimmten
Isohypse daher am grofiten.

Eine Schichtdickenkarte zeigt Maxima dort, wo die Luft warm ist, und
Minima, wo die Luft kalt ist, denn der Abstand zwischen zwei Druckflichen
héngt nur von der mittleren virtuellen Temperatur der dazwischenliegen-
den Luftschicht ab (folgt aus Gleichung (3.22) in Kapitel 3, Seite 31). Eine
Erhohung der Schichtdicke um 6 gpdam ist gleichbedeutend mit einer Zu-
nahme der mittleren virtuellen Temperatur von 3K. Der Verlauf der Schicht-
dickenlinien in Abb. 5.21 steht deshalb mit der Temperaturverteilung in 850
hPa, 700 hPa und 500 hPa (s. Abb. 5.16 und 5.17) in Zusammenhang.
Wegen der vertikalen Mittelung ist die Lage der Frontalzone in der relativen
Topographie zwar nicht so deutlich sichtbar wie z. B. in der 850 hPa-Karte,
man erkennt aber dennoch eine Drangungszone der Schichtdickenlinien auf
der kalten Seite der Bodenfronten. Da die 1000 hPa-Fliche im Vergleich zur
500 hPa-Fliche relativ eben ist, sind die Schichtdickenkarte und die 500 hPa-
Karte sehr dhnlich. Beispielsweise stehen die niedrigen Geopotentialwerte im
500 hPa-Niveau iiber Kanada mit der geringen Schichtdicke 500/1000 hPa in
Zusammenhang, sind also eine Folge der sehr kalten Luft in diesem Gebiet.

Auf der Riickseite des Tiefs iiber den ostlichen Groflen Seen stromt ein
Teil der kanadischen Kaltluft weit nach Siiden. Dadurch bildet sich in die-
sem Bereich ein ausgepriagter “Trogin der Schichtdickenkarte. Dieser Trog
ist die Ursache dafiir, dafl der Trog in der 500 hPa-Karte ein ganzes Stiick
westlich des Tiefdruckzentrums am Boden liegt. Auch hinter der Kaltfront
des Tiefs im Nordwesten des Kartenausschnitts folgt eine trogformige Aus-
buchtung in den Schichtdickenlinien, wodurch ein Trog im 500 hPa-Niveau
stromaufwérts (nordwestlich) des Bodentiefs entsteht. Die Neigung der Ach-
se des tiefsten Druckes nach Westen (stromaufwiirts) beobachtet man hiufig
bei den Tiefdruckgebieten der mittleren Breiten. Sie ist eine Folge der De-
formation des troposphérischen Temperaturfeldes, die sich ausbildet, wenn
auf der Vorderseite des Bodentiefs Warmluft nach Norden transportiert wird
und dahinter Kaltluft nach Siiden gelangt. Die Kaltluftschicht wird nach
dem Durchgang der Kaltfront vertikal immer méchtiger, die Schichtdicke
verringert sich und, weil diese Schichtdickenabnahme meist nicht durch den
Druckanstieg auf der Riickseite der Bodenfront kompensiert wird, nimmt die
absolute geopotentielle Hohe (z. B. im 500 hPa-Niveau) bis zum Durchzug
des Schichtdickentroges ab.

In Abb. 5.22 ist die Verdnderung der thermischen Struktur wihrend der
verschiedenen Entwicklungsstadien eines Tiefdruckgebietes schematisch dar-
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Abbildung 5.22:
Temperaturverteilung und Verlauf der Hohenstréomung wihrend der verschie-
denen Stadien einer Zyklonenentwicklung (a) Wellenbildung, (b) Warmsek-

torzyklone und (c) Okklusionsstadium: Bodendruck ( ), Isohypsen
500 hPa ( ), Schichtdicke 500/1000 hPa (- - -). (aus Palmén 1969).

gestellt. Wie in Abb. 5.21 sind die Schichtdickenlinien 500/1000 hPa den
Isohypsen im 1000 hPa- und 500 hPa-Niveau {iberlagert. Im Stadium der
Wellenbildung (Abb. 5.22a) liegt das Tief auf der warmen Seite der Fron-
talzone, die hier an der Dringungszone der Schichtdickenlinien erkennbar
ist. Aus der Uberlagerung von Isohypsen und Isothermen (Schichtdickenli-
nien) erkennt man, daf§ vor dem Wellenscheitel Warmluftadvektion und hin-
ter ihm Kaltluftadvektion einsetzt. Der Transport von Kaltluft nach Siiden
und von Warmluft nach Norden verstirkt sich bei der Weiterentwicklung
des Tiefdruckgebietes zur Warmsektorzyklone (Abb. 5.22b). Dadurch wird
das Temperaturfeld immer mehr deformiert und die Isothermen der Mit-
teltemperatur nehmen eine Wellenform an. Abb. 5.20b macht auflerdem
deutlich, daf} die Schichtdickenadvektion Hinweise auf die Lage von Warm-
und Kaltfront gibt. Bei der Entwicklung zur Warmsektorzyklone néhert sich
der Bodenkern der Achse des Jetstreams von der warmen Seite. Die Zy-
klogenese erreicht ihren Hohepunkt, wenn das Bodentief genau unter dem
Jetstream liegt. Wahrend des Okklusionsprozesses entfernen sich Kern und
Jetstream wieder voneinander, wobei sich das Tiefdruckzentrum jetzt unter
der kalten Seite des Jets befindet und die Jetachse iiber den Okklusionspunkt
hinwegfiihrt. Im Okklusionsstadium (Abb. 5.220c) wird der warme Riicken
in der Temperaturwelle immer schméler und beginnt nach hinten iiberzukip-

37



pen, wobei die Isothermen iiber der Okklusion Zungenform annehmen. Der
Okklusionspunkt bleibt auf der warmen Seite der Frontalzone. Gegen Ende
der Entwicklung néhert sich das Bodentief dem Trog (oder abgeschlossenem
Tief) im 500 hPa-Niveau. Die anfangs weit nach hinten geneigte Achse der
Zyklone richtet sich immer weiter auf, bis sie schliellich senkrecht steht. Die
Isohypsen in 1000 hPa und in 500 hPa sowie die Schichtdickenlinien verlaufen
dann parallel.

5.5.2 Schichtdicke 100/250 hPa:

Abb. 5.23 zeigt die Isothermen der Mitteltemperatur fiir die Schicht zwischen
250 hPa und 100 hPa am 20. November 1964, 00 Uhr UTC. Die Schicht-
dickenkarte gleicht qualitativ der Temperaturverteilung in 100 hPa (s. Abb.
5.18) und ist sehr dhnlich zur 500/1000 hPa-Schichtdickenkarte. In der un-
teren Stratosphire zwischen 250 hPa und 100 hPa erkennt man jedoch eine
Umkehrung des Temperaturgradienten. Das Maximum der Schichtdicke, d.
h. die warmste Luft, liegt iber den Groflen Seen, also dort, wo in der Tro-
posphire die geringsten Schichtdickenwerte auftreten. Die Gegenldufigkeit
der Temperaturverteilung in der Troposphére und in der unteren Strato-
sphéire wurde bereits im letzten Abschnitt erwidhnt. Hier soll noch etwas
genauer darauf eingegangen werden.

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

Die Umkehrung des Temperaturgradienten an der Grenze zwischen Tro-
posphire und Stratosphére 148t sich folgendermaflen erkléren: Im Gegensatz
zu den troposphérischen Temperaturgradienten, die durch die unterschiedli-
che Erwirmung der Erdoberfliche je nach geographischer Breite (Aquator-
Pol) und Bodenbeschaffenheit (Land-Meer) entstehen, werden Temperatur-
gradienten in der unteren Stratosphire durch adiabatische Vertikalbewegun-
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Abbildung 5.23: 100/250 hPa-Schichtdickenkarte fiir den 20. November 1964,
00 Uhr UTC (Hohenangaben in Dekametern); zusétzlich eingetragen ist die
Position der Bodenfronten.

gen verursacht. Absinken fiihrt zur Erwidrmung der Luft und bewirkt niedrige
Tropopausenhohen iiber kalter Luft in der Troposphére. Aufsteigende Luft
kiihlt sich dagegen ab, wodurch die Tropoause iiber den troposphérischen
Warmluftmassen angehoben wird (s. Abb. 5.24).

5.6 Beispiele fiir Wetterlagen in Europa

Am Ende dieses Kapitels sollen noch fiinf fiir Mitteleuropa typische Wetter-
lagen vorgestellt werden. Ausgewéhlt wurden

e cine winterliche Westlage (Zufuhr atlantischer Meeresluft, Tauwetter in
den Niederungen; 3.1.1991),

e cine winterliche Ostlage (Zufuhr kontinentaler Kaltluft; 6.2.1991),

e cine Siidlage im Friihling (F6hn am Alpennordrand; 8.3.1991),
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Abbildung 5.24:

Achsenneigung (- - - - - ), Vertikalbewegungen ( ) und Tropopau-
senhohe (———) in den Hochdruck- und Tiefdruckgebieten der mittleren
Breiten.Die Neigung der Druckflichen ( ) ist fiinffach iiberhoht darge-
stellt.

e cine Nordlage im Friihling (“Aprilwetter”; 17.4.1991) und eine som-
merliche Stidwestlage (Zufuhr feuchtwarmer Luft; 12.7.1991)

(Ausziige aus der “Wetterkarte des Deutschen Wetterdienstes”).

Deutschland liegt zwar in einer Zone mit maritim gepréigtem, geméfligtem
Klima, gelegentlich gibt es aber dennoch extreme Wetterlagen. Die dabei
gemessenen Wetterrekorde sind in Tab. 5.2 zusammengefaft.
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WETTERLAGE

Bereits seit Samstag wird das Wetter in Mittelcuropa von ciner zyklonalen Westlage bestimmt. [a 500 bPa ist
die stark ausgeprigte atlantische Frontalzone mit Windgeschwindighsiten von Gber 200 km/h sebr gut zu
erkennen, In der Bodenkarte beherrscht ein umfangreiches Sturmtief dea sordatlantisch-islindischea Raum.
Dieses Tiel war Ursache fir das stiirmische und regnerische Wetter, das am Mittwoch in ganz Deutschland
herrschie. In Hohenlagen wurden mittlere Windgeschwindigkeiten won 50 bis 80 km /b gemessen (Brockea 79
kio /b, Fichtelberg 76 km/h, Feldberg/Schw. 63 km, /h). Nebeu hoben Windgeschwindigkeiten wurden auch grofle
Nicderschlagsmengen registriert. So ficlen in Niedersachsen 20 bis 301/m? , in Saarbriicken sogar 35 [/m?® . Das
Nicderschlagsgebiet, das diese ergicbigen Regenfille brachte, war nekoppelt an das Frontensystem des bereits
erwihnten Sturmiicfs. Von dicsem Frontensystem ist auf dem Satellitenbild besonders markant der Scheited der
sich wellenden Kalifront westlich der Bretagne zu crkennen. B ders eindrucksvoll ist die Quellwolkenbildung
iiber dem Adlantik. Ursache bierfiir ist die Labilisierueg durch herangefiibrte polare Luftmassen. Stdlich der
Alpen zeigt sich noch ein besondercs Phinomen. Im Bereich der Cirren kam es zur Ausbildung einer sog. Lee-
Fahne, die durch das stabile Ubersizémen der Alpen von Nordwest nach S3dost entstanden ist.

Abbildung 5.28:
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Abbildung 5.29:
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Typisch winterliche Witterung stellt sich in dieser Jahreszeit in Mitteleuropa bei der GroBwetterlage "Hoch tber
Feanoskandicn® ein. Bei dieser auch als Ostlage bezeichneten Situation gelangt kalte bis sebr kalte Festlandsluft
aus éstlichen Richtungen nach Deutschland. Sic prigt unsere winterlichen Impressionen, dic noch lange in der
Erinnerung bleiben. Die derzeitige Ostlage dauert seit nunmehr sechs Tagen an. Es ist schon bemerkenswert,
daB sie sich in den vergangenen drei Jahren zwischen November und Marz iberhaupt nicht einstellte. Zuletzt
bescherte uns diese Wetterlage 1987 (10.1. bis 17.1. und 33. bis 143.), 1986 (4.2 bis 17.2.) und 1985 (15.11. bis
23.11.) winterliche Witterungsperioden.

Mit groBer RegelmiaBigkeit driften auf der Sidflanke der skandinavischen Antizyklone in der Hdhe
Tiefdruckgebiete iber Ost- und Mitteleuropa hinweg westwirts. In ihrem Bereich ist dic Atmosphire sebr,
bisweilen exuem kalt. So liegen dic Temperaturen im 500-hPa-Niveau (5300 m Gber NN) im Bercich des
Tiefzentrums iber dem siidlichen Mitteleuropa bei ~4°C. Dabei war es. abgesehen von der Zugspize
mit -37,3°C, auf den Gipfeln der Mittelgebirge am kiltesten. So meldeten beispielsweise der Fichteiberg -23,7°C
als Minimum und der Brocken -23.0°C. Aber auch auf der von warmem Wasser umgebenen Insel Helgoland
wurden -6,4°C gemessen. Im Westen Deutschlands stiegen die Hochstwerte der Temperatur etwas dber 0°C an,
im Osten dagegen und auf den Bergen herrschte Dauerfrost. In Deutschlands dstlichster Werterstation, in
Gorlitz. stieg das Thermometer nur auf -8°C. In der meist ost- bis nordéstlichen Strémung traten vor allem im
Stau der Mittelgebirge verbreitet leichte Schaeefille auf. Dic Neuschnechdhen lagen aber allgemein nur uater
1cm.
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WETTERLAGE

Die GroBwetterlage blieb in Europa in den letztcn 24 Stunden unveriindert. Auf der Ostseite des komplexen
Ticldrucksystems am Westrand Europas stréomtc am Donnerstag weiterhin milde Lult aus dem Mittelmeerraum
nach Milteleuropa. Bei der siidlichen Grundstromung bewirkte das Alpenmassiv siidscitig weiterhin einen Anstau
der Lultmassen und damit andauernde Regenfille und nordseitig cine ausgepriigte Fohnsituation. Dabei stiegen
die Temperaturen in Siidbayern auf 18 bis 20°C. L

In der 500-hPa-Hahenkarte spicgelt sich der WarmluftvorstoB in Form cines krifltigen Héhenriickens iiber dem
dstlichen Mitteleuropa wider.

Das Satcllitenfoto zeigt das spiralférmig angeordnetc Wolkenband des Tiefs iiber der Biscaya sowie die
kompakte hochreichende Bewdlkung iiber Westeuropa und dem Mittelmeerraum auf der Vorderseite des
siidwestcuropdischen Hohentroges. Man crkennt dic [6hnige Aufheitcrung siidlich der Donau und die
Wolkenauflockerung Gber Westlrankreich und Spanien aul der Riickscite der Gber Frankreich und dem
westlichen Mittelmeer angelangten Kaltfront.
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WETTERLAGE

Die bereits seil cinigen Tagen vorhergesagle markante Umstellung der Wetterlage erfaBte am Dienstag
schland von Nord nach Sid. Die Kaltfront eines umfangreichen Ticfdruckkomplexes iber Norduosteuropa
rte sich im Laufe des Tages vom Kiistengebict bis zu den Alpen, Da die ihr folgende Kaltluft zuniichst
e in bodennahen Schichten einstriomte, machte sich dic Front vor allem in der Mitte Deutschlands nur durch
Sichthesserung und cinsctzenden Temperaturriickgang bemerkbar. Stirkere Hebungsvorgiinge im Frontbercich
setzten erst am Abend fiber Sitddeutschland cin. Ursache hierfiir ist die orographisch crawungene Hebung durch
Stau an den Alpen und die gleichzeitige Ausweitung des langwelligen [dhentroges von Skandinavien bis nach
Mittcleuropa. Im Bereich dieses [ohentroges licgen dic Temperaturen im SO0-hPa-Nivcau verbreitet unter -
35°C. Da die Polaciult durch das ctwa 7°C warme Nordscewasser in hodennahen Schichten crwiiemt wird, ist die
Schichtung im Trogbercich hochreichend lubil. Das damit verbundene typische Aprilwetter mit zahlecichen
Regen-, Sehnee- und Graupelschavern erfalie in der ersten T eshiilfte des Dicnstags bereits Norddeutsehland
und breitete sich zum Abend bis in den Mitelgebirgsraum aus.

1m Satellitenbild erkennt man das durch Stau verstirkte frontase Wolkenband am Alpennordrand. Ausgeprigle
selluliire konvektive Bewilkung befindet sich iiber dem Nordmeer und der Nordsee. Im Lee der skandinavischen
Gebiree reicht cine Aulheiterungszone bis in den Berliner Raum.

In der eingeflossenen Polaluft erreichien dic Hochsttemperaturen am Dienstae in Norddeutschland nur noch
6 bis 10°C. In Stddeutschlund gab ¢s priifrontal nochmals cinen sonniven und warmen Frithlinestae nut
Temperaturen bis 20°C. Dic zahlicichen Schauer brachten an der Ostseckiiste bis + 1/m# Nicderschla, Dic
Stauniedersehlice fihrten in der Nacht zum Mittwoch im Alpenvorland zu Neuschueemengen bis 16 cm. Aul
Sylt traten orkanartipe Boen bis 105 kin/h aus Nordwest auf.

Abbildung 5.40:
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WETTERLAGE

Der Donnerstag (11.07.) war ein heiBer Tag in Mittel- und Westeuropa. Maximumtemperaturen bis zu 37°C
wurden iiber Mittelfrankreich um 15 UTC gemessen. Vor der nach Frankreich eindringenden Kaltfront bildete
sich prifrontal cin sogenannter Gewittersack aus. Darunter versteht man eine in Folge starker Erhitzung des
Festlandes cotstchende sackformige zyklonale Ausbuchtung der Isobarcn. In dicsem Bodentrog tretea konfluente
‘Winde auf; es bildet sich eine Konvergenzlinie aus (siche Bodenkarte 00 UTC). In ibrem Bercich kommt es zur
Hebung in der meist feuchtlabilen Luftmasse und zur Auslosung von Schauern und Gewittern, die sich bei
Anpiherung des Hohentroges noch verstirken. Zu Gewittern kam es gestern in den Beneluxstaaten und
Siidfrankreich. Hier wurden die Hcbungsvorginge mit Anniherung von Kurzwellentrogen verstarkt. Trotz
nachlassender Tageserwirmung reichte das noch zur Auslosung der Gewitter in den spaten Abendstunden aus.
- Sonst war das Absinken.im Bereich des Hohenkeils aber Mitteleuropa noch dominicrend. a

In Deutschland errcichten die Temperaturhdchstwerte in der Rheinebene verbreitet 35°C, Karlsruhe registrierte
sogar 37°C. Niederschlige wurden nur im Nordwesten Deutschlands gemessen. Da die Messung heute {riih um
06 UTC erfolgte, handelt es sich hier um Gewitterschauer, die heute frith bis zur Deutschen Bucht auftraten.
Die MeBwerte licgen zwischen 0,1 bis 9 1/m* . Zwei Stationcn meldcten dber 10 I/m? : Norderney 121/m* und
Emden 21 1/m* .

Das Satellitenbild von 00 UTC zeigt die Kaltfrontbewdlkung als schmales, schwer crkennbares Band stlich vom
Nullmeridian. Der kriftige, helle Wolkencluster iiber der Deutschen Bucht sowie ein weiterer fiber den Pyrenden
und die zerfaserte Bewolkung zwischen beiden licgen in dem "Gewiutersack. Die Obergreaze der hellen
konvektiven Zellen licgt.zwischen 9 bis 10 km; in ihoen treten verbreitet Gewitter auf.

Abbildung 5.44:
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- Wetterrekorde

im Bereich der Bundesrepublik Deutschland (Stand' September 1990} -
- ohne die neuen Bundeslinder -

Lufttemperatur (*C)

gemessen in Thermomaterhitie {2 m Gber Erdboden)
Héchste Temperatur: 40,2° € am 27.07.1983 In Garmersdod bei Amberg/Opf.

Niedrigste Temperatur 37,8 *C am 12.02.1929 in HGl (QOrtstel von Wolnzach, Kr.
Ptalfenhoten film).

Niederschlag {mm)”

Grdfte tighiche cherscﬂagshdhe: 238,3 mm, gemessen am 09.07,1954, 07 Uhr (MOZ)
fOr die vorangeganganen 24 Stunden In Seehaus (Onsted von Ruhpolding, Kr. Traun-
stein)

GrdGte Niederschlagsintensitit: In 8 Minuten fielen 126,0 mm am 25.04.1920 in Fissen,
Kr, Ostaligdu,

Gewitterunwetter Im Raum Stuttgart am 15.08.1972:
In TGbingen flelen In 45 Minuten fast 80 mm, davon 40 mm altein In den ersten 3
Minuten des Unwetters,

GrdBte monatliche Niederschiagshshe: 777 mm im Mal 1933 in Oberreute. Krs. Lindau
{Bedansee)

Grabte jahriiche Niederschiagshdha: 3432 mm im Jahr 1933, ebentalls in Oberreute.
Schneedecke {cm)

Hachste Schneedecke: B30 cm am 02.04.1944 aul dem Zugspitzplatt, gemessen In
2650 m Hohe dber NN

Sonnenschein (Stunden)

Hachste monatliche Sonnenscheindauer: 367 Std. im Juni 1559 in Westermarkelsdori/-
Fehmarn.

Hachste jihdiche Sonnenscheindauer: 2329 Std. im Jahr 1953 auf dem Klippeneck
(Wetterstation), Kr. Tuttingen

- Luftdruck (hPa) auf Meeresniveau (NN) reduziert
Hdchster Luftdruck: 1056,7 hPa am 23.01.1907 in Hamburg,
Niedrigster Luftdruck: 955,4 hPa am 27.11.1983 in 8remen (Flughatan).
Wwind (km/h)

Absolutes Maximum der Wlndgesr.hwindigkaih Bden: 335 km/h am 12.06.1985 auf der
Zugspitza {registriert mit einem zum Hang geneigten Staudruckmesser in 2975 m Hdhe
aber NN),

Nebel

Langste Andauer in Stunden: 117 Stunden ab 28.11.1968 (04 Uhe ME) in Saarbricken-
Ensheim (Flughalen)

*) Die Niederschtagshdhe wird in mm gemessen, wobei 1 mm einer
Wassermange von 1 Liter pro m? der Sodenfiiche entspricht.

Abbildung 5.45:
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Kapitel 6

Dynamik der Atmosphire

Bewegungsvorgénge in der Atmosphére entstehen, wenn Kréfte auf die Luft-
teilchen wirken. Die Abh#ngigkeit der Bewegungen von den Kréften be-
schreibt die “Dynamik der Atmosphére”, ein Teilgebiet der theoretischen
Meteorologie.

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

Masse x Beschleunigung = Kraft (6.1)

Anders als bei der Bewegung eines Festkérpers mufl bei der Strémung
eines Gases (oder einer Fliissigkeit) noch eine zusétzliche Bedingung erfiillt
sein: die Kontinuitdtsgleichung oder Massenerhaltungsgleichung. Wird bei-
spielsweise Wasser durch ein Rohr gepumpt, kann am Ende des Rohres
nicht mehr Wasser ausstromen als einflieffit. Die Losung der Bewegungs-
gleichung wird schwieriger als fiir das Festkorperproblem, denn die Wirkung
der “Kraftéder genauer des “Kraftfeldes”héingt in einer Strémung von den
Randbedingungen ab. Auch wenn die Pumpe (= Kraft) konstant arbeitet,
flieBt das Wasser an den Engstellen im Rohr schneller als bei groem Rohr-
querschnitt (= Randbedingungen). Fiir Luftbewegungen gibt es ebenfalls
Randbedingungen, z. B. strémt keine Luft durch die Erdoberfliche und
im allgemeinen nur wenig durch die Tropopause. Zusitzlich wird die Auf-
stellung einer Bewegungsgleichung fiir Luftstromungen dadurch erschwert,
daBl sich die Erde um die Erdachse mit einer Winkelgeschwindigkeit von
Q = 2n/Tag ~ 7,3, 107551 dreht. Ein mit der Erdoberfliche verbun-
denes Koordinatensystem ist deshalb kein Inertialsystem, in dem man die
Beschleunigung mit (6.1) berechnen konnte. Angenommen ein Luftpaket
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hat pro Volumeneinheit (1m?3) die Beschleunigung a in einem Inertialsy-
stem und a’ in einem Bezugssystem, das sich mit der Erde mitbewegt. Sei
a” = mathbfa — a’, die Differenz der beiden Beschleunigungen. Dann gibt

es fiir (6.1) folgende zwei Schreibweisen:

a) pa = pa +pa" =F
b) pa’ = F —pa” (6.2)

wobei F die Kraft ist, die auf das Luftpaket wirkt. Nach Gleichung (6.2a)
mufl man im rotierenden Koordinatensystem einen zusétzlichen Beschleuni-
gungsterm pa” auf der linken Seite der Newtonschen Gleichung hinzufiigen,
um die Beschleunigung des Bezugssystems zu “korrigieren”. Eine andere
Moglichkeit ist, diesen Term wie in (6.2b) auf die rechte Seite der Gleichung
zu stellen. Dann interpretiert man ihn nicht als Beschleunigung sondern als
Kraft. Diese Kraft wird in der Literatur “Scheinkraft”genannt, eine ungliick-
liche Bezeichnung, denn fiir den Beobachter im rotierenden System ist die
Kraft genauso “real”wie alle anderen Krifte. Da die Beobachtungen in der
Meteorologie von der Erde aus durchgefiihrt werden, wéhlt man fiir die Dar-
stellung der atmosphérischen Bewegungen ein mit der rotierenden Erde ver-
bundenes Koordinatensystem und gibt in ihm die Beschleunigung an. Die
zusdtzlich auftretenden Terme interpretiert man dann hiufig als Kréfte. Be-
vor diese niher beschrieben werden, geht es darum, welches Kraftfeld F auf
das Luftpaket wirkt.

Um einen mathematischen Ausdruck fiir (6.2b) herzuleiten, betrachtet
man {iblicherweise ein kleines, quadratférmiges Luftpaket in einem karte-
sischen Koordinatensystem (Abb. 6.1). In der Meteorologie gilt folgende
Konvention fiir die Achsenorientierung: Die xz-Achse weist nach Osten, die
y-Achse nach Norden und die z-Achse vertikal nach oben.

Hat das Luftpaket die Kantenlingen Ax, Ay, Az erhilt man fiir das
Volumen AzAyAz und fiir die Masse pAxAyAz mit p als mittlerer Dichte
im Luftvolumen (zur Erinnerung: Dichte = Masse pro Volumeneinheit).

Die Krifte auf das Luftpaket konnen in drei verschiedene Arten unterteilt
werden: Korperkréfte, Druckkrifte und Reibungskrifte.

Als Korperkrifte oder Volumenkréfte bezeichnet man Krifte, die zur
Masse proportional sind. Zu den Korperkriften ist die Gravitationskraft
zu rechnen, die nur von der Masse der Luft abhéingt und nach unten gerich-
tet ist. In einem rotierenden System kommen noch Beitrige von pa” dazu.
Weiter unten wird gezeigt, wie man diese Beitrége berechnen kann.

Druckkrifte sind Kréfte, die senkrecht auf die Seitenflichen des Luftpa-
kets wirken. Druck ist nichts anderes als Kraft pro Flicheneinheit. Wenn
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Abbildung 6.1:

die umgebende Luft gleichmifig auf Boden und Deckel des Quaders driickt,
betrigt die Netto-Druckkraft:

p(z,y,2)AzAy — p(z,y, 2 + Az) AzAy.

Fiir kleine z gilt fiir die Netto-Druckkraft Ndherungsweise
op

0z
d. h. 0p/0 z pro Volumeneinheit oder —(1/p)dp/0 z pro Masseneinheit.
Bei Luftpaketen in Ruhe steht diese nach oben gerichtete Kraft im Gleich-

gewicht zur Gravitationskraft gpAzAyAz. Daraus erhilt man die aus Kapi-
tel 3 (Gleichung (3.17) auf Seite 28) bekannte hydrostatische Gleichung

AxAyAz, (6.3)

%Z—w- (6.4)

Ist die Luft in Bewegung, sind meistens auch die iibrigen Komponenten

der Druckkraft (bzw. des Druckgradienten) von Bedeutung: in z-Richtung

—(0p/0x)AzAyAz und in y-Richtung —(0p/0y) Az AyAz. Die gesamte Druck-

kraft (Druckgradientkraft) auf das Luftpaket ist deshalb gleich dem Vektor
—Vp pro Volumeneinheit oder —(1/p)Vp pro Masseneinheit.
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Abbildung 6.2: Zur Entstehung von horizontalen Druckgradienten.

Im Gegensatz zu den Druckgradientkriften haben Reibungskrdfte sowohl
parallele als auch senkrechte Komponenten zu den Seitenflichen des Luft-
quaders, weshalb ihre mathematische Formulierung recht kompliziert wird.
Zum Gliick kann man Reibungskréfte héufig in einer ersten N&herung im
Vergleich zu anderen Kriften vernachléssigen. Vorerst sollen sie deshalb
nicht detaillierter betrachtet werden. Bei vielen Bewegungen in der Atmo-
sphire ist die hydrostatische Gleichung (6.4) in sehr guter Niherung erfiillt,
d. h. die vertikalen Beschleunigungen sind wesentlich kleiner als die Gra-
vitationsbeschleunigung g. Dies gilt fiir Hoch- und Tiefdruckgebiete, Kalt-
und Warmfronten und sogar fiir tropische Zyklonen. Dagegen konnen bei
kleinrdumigen Luftbewegungen, z. B. in den Aufwind- (Updraughts) und
Abwindgebieten (Downdraughts) von Quellwolken oder Gewittern grofle ver-
tikale Beschleunigungen auftreten. In diesen Féllen ist dann die hydrostati-
sche Gleichung nicht anwendbar. In groffirdumigen Luftstromungen bewirkt
jedoch im wesentlichen die horizontale Komponente der Druckgradientkraft
die Entstehung von Wind. Horizontale Druckgradienten kdnnen verschiedene
Ursachen haben. Zwei wichtige Beispiele sind in Abb. 6.2 schematisch dar-
gestellt: unterschiedlich hohe Gas- oder Fliissigkeitssdulen und horizontale
Temperaturunterschiede.

In Abb. 6.2 wird angenommen, daf die Dichte iiberall konstant ist (ho-
mogenes Medium). Der Druckunterschied zwischen B und A erklirt sich
durch das Gewicht der schraffierten Sidule der Hohe H, das zusétzlich iiber B
lastet, vorausgesetzt der Auflendruck auf das Medium ist bei B und A gleich
grof}. Das Fluid strémt entgegengesetzt zur Richtung des Druckgradienten
vom hohen zum tiefen Druck. In Abb. 6.2b sind zwar die Sdulen iiber A und
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B gleich hoch, aber die Dichte ist in der wirmeren S&ule iiber A niedriger.
Uber B lastet also wie in (a) das groBere Gewicht, d. h. es herrscht dort
der hohere Druck, weshalb auch in diesem Fall eine Stromung in Richtung A
entsteht.

Horizontale Luftdruckgradienten kénnen relativ leicht mit mehreren Ba-
rometern gemessen werden. Bei verschiedenen Stationshohen mufl man al-
lerdings die Meflwerte auf ein gemeinsames Bezugsniveau reduzieren, um die
vertikale Druckabnahme zu korrigieren. Der Druckunterschied zwischen dem
Zentrum eines auflertropischen Tiefdruckgebietes und dessen Umgebung be-
tragt ungefihr 10 hPa pro 1000 km. Daraus errechnet sich ein Druckgradient
pro Masseneinheit Luft von 10* Pa/10° m dividiert durch die Dichte der Luft
in Bodenniihe p = 1kg/m?, was 10 ®ms 2 ergibt. Wirkt ein Druckgradient
dieser GroBe auf 1kg Luft iiber einen Tag (ca. 10°s), wiirde dessen Geschwin-
digkeit auf 100 ms~' anwachsen. Tatsiichlich beobachtet werden jedoch nur
10ms'. Ursache fiir diesen Unterschied ist der Einfluff der Erdrotation auf
die groffirdumigen Luftstromungen. Ein grofler Teil der Druckgradientkraft
steht im Gleichgewicht mit einer Tragheitskraft, die durch die Erdrotation
entsteht und die im Term pa” auf der rechten Seite der Gleichung (6.2b)
enthalten ist. Vor der Herleitung einer mathematischen Formel soll ein Ge-
dankenexperiment die Wirkung der Kraft veranschaulichen.

Angenommen man befindet sich im Zentrum eines Karussells, das sich
gegen den Uhrzeigersinn mit der konstanten Winkelgeschwindigkeit €2 dreht
und rollt einen Ball zu einem Freund, der auflerhalb des Karussells steht
(Abb. 6.3). Vernachléssigt werden soll die Reibung und, da die Winkelge-
schwindigkeit w der Erde wesentlich kleiner als die des Karussells ist, auch
die Erdrotation. Der Freund auflerhalb des Karussells sieht den Ball auf
einer geraden Linie mit konstanter Geschwindigkeit rollen. Daraus schliefit
er nach dem Gesetz von Newton, dal keine Kraft auf den Ball wirkt. Vom
rotierenden Karussell aus beobachtet man jedoch, wie der Ball nach rechts
abgelenkt wird, und folgert nach dem Gesetz von Newton, dafl auf den Ball
eine Kraft wirkt. Wer hat recht? Natiirlich beide, denn im Inertialsystem
auBerhalb des Karussells (vorausgesetzt die Erdrotation wird vernachlissigt)
ist das Newtonsche Gesetz in der Form (6.2a) giiltig. Beobachtet man keine
Beschleunigung, folgt F = 0. Im rotierenden Koordinatensystem gilt zwar
auch F = 0; es gibt aber noch eine Kraft pa’ (mit p als Masse des Balls), die
die Ablenkung des Balls verursacht. Diese Kraft ist nach (6.2b) gleich der
Kraft —pa” (fiir F = 0). Die Kraft, die auf der rechten Seite der Newton-
schen Gleichung hinzugefiigt werden muf}, wenn die Beschleunigung in einem
rotierenden Bezugssystem gemessen wird, nennt man Corioliskraft.

Wenn sich das Karussell schneller dreht, die Geschwindigkeit des Balles
aber gleichbleibt, erscheint die Bahn des Balls stéirker gekriimmt; die Corio-
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mit der Drehscheibe rotierende Linie

im Inertialsystem ruhende Linie
= tatsdchliche Flugbahn des Balls

N

Scheinbare Flugbahn des Balls im rotierenden
Koordinatensystem ; bei einer Rotation gegen den
Uhrzeigersinn ergibt sich eine Ablenkung nach rechts.

Abbildung 6.3:

scheinbare Flugbahn
des Balles

Abbildung 6.4:

liskraft nimmt also mit der Winkelgeschwindigkeit zu. Aber Vorsicht! Man
darf nicht analog weiter folgern, dafl die Corioliskraft abnimmt, wenn der
Ball schneller rollt, denn im Wahrheit wird sie grofler. Die Kriimmung der
Flugbahn ist in diesem Fall kein MafR fiir die Corioliskraft, weil bei gréferer
Rollgeschwindigkeit V der Ball den Rand des Karussells schneller erreicht, d.
h. die Zeit, in der die Corioliskraft wirken kann, nimmt ab. Wie die folgende
einfache Rechnung beweist, ist die Corioliskraft direkt proportional zu w und
V. Abb. 6.4 zeigt einen Ausschnitt der Drehscheibe.

OA' sei eine Linie, die in Ruhe bleibt, wobei O im Zentrum und A’ am
Rand der Scheibe mit Radius r liegen soll. Der Punkt A soll dagegen, eben-
falls in der Entfernung r vom Zentrum, mit der Scheibe rotieren. Die Zeit t,
die der Ball fiir die Strecke OA braucht, ergibt sich aus r/V. Wéhrend dieser
Zeit legt A am Rand der Drehscheibe die Entfernung s = (wt) - r = wV?
zuriick. Aus dem Vergleich mit der bekannten Formel s = %at2 wiirde der
Beobachter im Mittelpunkt der Scheibe schlielen, da} der Ball nach A ge-
langt, weil er die Beschleunigung a = 2QQV erfihrt oder anders ausgedriickt
die (Coriolis-) Kraft ma (mit m als Masse des Balls). Natiirlich funktioniert
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Abbildung 6.5:

diese Rechnung nur fiir s << r. Eine exakte Herleitung der Corioliskraft
wird im néchsten Abschnitt vorgestellt.

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

Wie noch gezeigt wird, wirkt die Corioliskraft immer senkrecht zur Be-
wegungsrichtung eines Luftpakets. Es stellt sich heraus, dafl die meisten
atmosphérischen Bewegungsvorgéinge nur von der horizontalen Komponente
der Corioliskraft beeinflult werden. In diesem Fall ist die Corioliskraft zur
Vertikalkomponente von 2 proportional (Abb. 6.5).

Die vertikale Komponente der Winkelgeschwindigkeit der Erde in der
Breite ¢ betrigt |Q|sing (Abb. 6.5). Am Aquator ist ¢ = 0, dort ver-
schwindet die horizontale Komponente der Corioliskraft. Am Aquator wird
also die horizontale Luftstromung von der Erdrotation nicht beeinflufit. Die
Corioliskraft lenkt auf der Nordhalbkugel den Wind (oder einen Ball) nach
rechts ab, denn vom Nordpol aus gesehen dreht sich die Erde gegen den Uhr-
zeigersinn (Abb. 6.6). Vom Siidpol aus betrachtet, scheint die Erde dagegen
im Uhrzeigersinn zu rotieren. Auf der Stidhalbkugel wirkt die Corioliskraft
daher auf Luftstromungen senkrecht zur Bewegungsrichtung nach links.
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Meridian Meridian
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Abbildung 6.6: Bahn eines Luftkorpers von der Erde (— — —— >) und vom
Weltraum aus ( ) betrachtet: a) Bewegung vom Pol Richtung
Aquator; b) Bewegung vom Aquator Richtung Pol, in diesem Fall hat der
Luftkérper am Aquator relativ zum Weltraum eine Geschwindigkeitskompo-
nente QR, nach Osten (R, sei der Erdradius am Aquator); Ursache ist die
Winkelgeschwindigkeit €2 der Erde.

6.1 Mathematische Herleitung der Coriolis-
beschleunigung

Im folgenden wird die zeitliche Anderung eines beliebigen Vektors A(t) un-
tersucht. Die orthogonalen Einheitsvektoren im Inertialsystem sollen mit
i, j, k bezeichnet werden, die Einheitsvektoren in einem rotierenden Ko-
ordinatensystem mit i’, j’, k. Die Winkelgeschwindigkeit des relativ zum
Inertialsystem gleichformig rotierenden Koordinatensystems betrage €2.

Im Inertialsystem i3t sich fiir den Vektor A schreiben

A(t) = Aii+ Ax(t)j+ As(H)k (6.5)

und im rotierenden Bezugssystem

A(t) = AL(0)i' + AS(1)j + A (K (6.6)

Die Ableitung von A (t) nach der Zeit kann man in (6.5) ohne Schwierig-
keit bilden:

d,A idA dA, +de3
dt —  dt dt dt

Der Index “a” soll daran erinnern, dafl sich die Ableitung auf das In-
ertialsystem bezieht. Bei der Bildung der Ableitung von (6.6) mufl man

1+j

(6.7)
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beriicksichtigen, daf die Einheitsvektoren i’, j’, k' ihre Richtung mit der Zeit
dndern, d. h. i’ = i'(¢) usw. Der Einheitsvektor i’ hat infolge der Rotation
mit der Winkelgeschwindigkeit 2 die Geschwindigkeit di'/dt. Fiir d,A/dt
ergibt sich im rotierenden Bezugssystem:

dA  _ srdAy rdi
dt = ' +A1dt+

= UL A Q)+ (6.8)
= [L+Qx] (A +--).

Werden die Komponenten von A im rotierenden Koordinatensystem ge-
messen, mufl man bei der Berechnung von d,A/dt den Term ©Q x A hin-
zufiigen.

Der Vektor r(t) gebe den Ort eines Luftpakets an. Die absolute Geschwin-
digkeit u, des Luftpakets, d. h. die Geschwindigkeit im Inertialsystem, sei
u, = d,r/dt. Die relative Geschwindigkeit in einem rotierenden Bezugssy-
stem betrage u = dr/dt = (dr,/dt)i’ + (dry/dt)j’ + (drs/dt)k. Nach (6.8)
besteht dann zwischen u, und u folgende Beziehung:

u, =u+Qxr. (6.9)

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

Um die Bewegung eines Luftpakets mit dem Gesetz von Newton beschrei-
ben zu kénnen, mufl man die absolute Beschleunigung d, u,/dt kennen. Da
aus den Messungen auf der Erde nur die relative Windgeschwindigkeit u und
damit die relative Beschleunigung d u/dt bekannt ist, bendtigt man eine
Formel zur Umrechnung der Beschleunigung zwischen den beiden Bezugssy-
stemen. Aus (6.8) folgt fiir A = u,

dou,  du,

= Q
dt g
und mit Hilfe von (6.9)
dou, d
d‘; :d—‘;+29xu+ﬂx(ﬂxr). (6.10)

Die zusitzlichen Terme auf der rechten Seite von (6.10) nennt man Co-
riolisbeschleunigung (2€2 x u) und Zentripetalbeschleunigung (2 x (2 x r)).
Wird die Beschleunigung du/dt in einem mit der rotierenden Erde verbunde-
nen Koordinatensystem gemessen, ergibt sich durch Addition der Coriolisbe-
schleunigung und der Zentripetalbeschleunigung die absolute Beschleunigung
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Abbildung 6.7:

d,u,/dt in einem Inertialsystem. Die Coriolisbeschleunigung wirkt senkrecht
zum Rotationsvektor und senkrecht zur Bewegungsrichtung. Wie sich bereits
im letzten Abschnitt ergab, ist sie direkt proportional zum Betrag von €2 und
u. Fiir vorgegebene |Q| und |u| wird die Coriolisbeschleunigung maximal,
wenn (2 und u senkrecht aufeinander stehen, und wird Null, wenn €2 und u
parallel sind.

Zur Interpretation der Zentripetalbeschleunigung zerlegt man den Orts-
vektor r(t) in Komponenten parallel und senkrecht zum Rotationsvektor €2

(Abb. 6.7): r= <r : fl) Q 4+ R mit Q = Q/|Q|. Die zu  parallele Kompo-

nente des Ortsvektors liefert keinen Beitrag zur Zentripetalbeschleunigung,

weil das Vektorprodukt in diesem Fall verschwindet. Es folgt daher
Qx(Qxr)=2x (2xR)=—|QR. (6.11)

Die Zentripetalbeschleunigung ist also nach innen, zur Rotationsachse
hin, gerichtet und hat fiir ein Luftpaket in der Entfernung R von der Rota-
tionsachse den Betrag Q%R (mit Q = |]).

6.2 Das 2. Gesetz von Newton in einem ro-
tierenden Bezugssystem

Fiir ein Luftpaket mit der Volumeneinheit 1 m?3, d. h. mit der Masse p (p =
Dichte), lautet das 2. Gesetz von Newton im rotierenden Koordinatensystem
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d
p{d—?+29xu+ﬂx(ﬂxr) =F. (6.12)

Diese Form entspricht der Schreibweise (6.2a). Der zweite und dritte
Term kann auch wie in (6.2b) auf die rechte Seite der Gleichung gestellt
werden

p[i—?]:F—2pru+Qx(er). (6.13)
Dann fafit man —2p€2 x u als Corioliskraft und —p€2 x (€2 x r) als Zen-

trifugalkraft auf.

6.3 Effektive Schwerkraft

Wire die Erde eine nicht rotierende ideale Kugel, wiirde nach dem New-
tonschen Gravitationsgesetz nur die Gravitationskraft g* pro Masseneinheit
in Richtung Erdmittelpunkt wirken. Wire die Erde eine rotierende ideale
Kugel, wiirde sich die effektive Schwerkraft g aus der Vektoraddition der
Gravitationskraft g* und der Zentrifugalkraft w?R. ergeben (s. Abb. 6.8a),
d. h.

g=g"+ QR (6.14)

Die effektive Schwerkraft hitte dann eine zum Aquator gerichtete Kom-
ponente parallel zur Erdoberfliche. Da aber die rotierende fliissige Erde auf
Grund der Zentrifugalkraft nicht als Kugel erstarrte sondern mit einem Aqua-
torwulst und einer Abplattung am Pol (Radius am Aquator = Radius am Pol
+ 21 km), ist die Massenverteilung so, dafl g immer senkrecht zur Erdober-
fliche steht (Abb. 6.8b). Nicht ganz korrekt wird die Schwerebeschleunigung
g oft auch als Gravitationsbeschleunigung bezeichnet.

Verwendet man g statt ¢g*, 148t sich die Gleichung (6.13) vereinfachen.
Auf ein Luftpaket mit der Gravitationskraft pg* pro Volumeneinheit wirke
die Kraft F = F'+ pg*. Unter Verwendung von (6.11) und (6.14) wird (6.13)
7u

d
pd—l; =F + pg — 2pQ x u. (6.15)

Die Zentrifugalkraft infolge der Erdrotation erscheint in der Gleichung
nicht mehr explizit, sie ist in der effektiven Schwerkraft enthalten. Be-
reits bisher wurde g = (0,0, —g) und nicht g* als Schwerebeschleunigung
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A b)

Abbildung 6.8: a) effektive Schwerkraft g auf einer kugelférmigen Erde.
b) effektive Schwerkraft auf einer leicht abgeplatteten Erde; g steht iiber-
all senkrecht zur Erdoberfliche.

(Gravitationsbeschleunigung) verwendet (z. B. in der hydrostatischen Glei-
chung (6.4)). Wenn Reibungskrifte vernachlissigt werden kénnen, wirkt auf
ein Luftpaket neben der Schwerkraft vor allem die Druckgradientkraft, d. h.

F’ = —Vp pro Volumeneinheit.

Teilt man (6.15) durch p (alle GroBen sind dann auf die Masseneinheit 1
kg bezogen), ergibt sich
du

1
v — 920 x u. 6.16
7 p p+g X u (6.16)

In dieser Form beschreibt das 2. Newtonsche Gesetz die reibungsfreie
Bewegung eines Luftpakets, dessen Geschwindigkeit u in einem Bezugssystem
auf der rotierenden Erde gemessen wird. Bei der Anwendung von (6.16)
ist es giinstig, die Gleichung in einem kartesischen Koordinatensystem mit
Nullpunkt in der Breite ¢ zu betrachten. Die Einheitsvektoren i, j, k sollen
so orientiert sein, dafl i nach Osten, j nach Norden und k nach oben zeigt
(Abb. 6.9).

Der Vektor €2 kann in diesem Koordinatensystem als (2 cos ¢ j + sin ¢ k
geschrieben werden, weshalb folgt

2Q x u =20 sing k x u+ 2Q cos ¢ j X u. (6.17)

Fiir Luftbewegungen in Zusammenhang mit den Tiefdruck- und Hoch-
druckgebieten der mittleren Breiten zeigt eine Abschitzung, dafl nur der
erste Term auf der rechten Seite von (6.17) von Bedeutung ist (siehe z. B.
Holton, 1979, Kapitel 2.4). In guter Nidherung gilt daher
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Abbildung 6.9:

2Q x u=2Q sin gk x u=fx u. (6.18)

Die Grole f = 2Qsing (f = fk) bezeichnet man als Coriolisparameter.
Die Corioliskraft beeinfluit nach (6.18) nur horizontale Luftstromungen. Au-
Berdem ist sie von der Breite ¢ abhingig: In Aquatornihe kann man die
Wirkung der horizontalen Komponente der Corioliskraft vernachlissigen, in
Richtung Pole wird sie dagegen immer grofler.

6.4 Geostrophische Bewegung

Laborversuche ergeben, dafl ein Gas vom hohen zum tiefen Druck stromt
und dafl dadurch alle Druckunterschiede ausgeglichen werden (vgl. Abb.
6.2). Die Corioliskraft hat in diesem Fall keinen EinfluB auf die Strémung,
weil sie einige Groflenordnungen kleiner als die Druckgradientkraft ist. Wie
die Wetterkarten in Kapitel 5 (z. B. Abb. 5.16, 5.17) zeigen, erfolgt die
groffiraumige Luftbewegung in der Atmosphére nicht senkrecht sondern par-
allel zu den Isobaren (oder Isohypsen) kreisformig um die Hochdruck- bzw.
Tiefdruckzentren herum (abgesehen von der Reibungsschicht nahe der Erd-
oberfliche). Die Windgeschwindigkeit bleibt dabei konstant, solange sich
der Druckgradient nicht dndert, d. h. die Stromung befindet sich in ei-
nem Gleichgewichtszustand. Deshalb kann die Beschleunigung eines Luftpa-
kets du/dt in Gleichung (6.16) gegeniiber der Coriolisbeschleunigung 2€2 x u
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Abbildung 6.10: Definition des geostrophischen Windes auf der Nordhalbku-
gel

vernachléssigt werden. Verwendet man auflerdem fiir den Coriolisterm die
Niherung (6.18), folgt fiir die horizontalen Komponenten von (6.16)

1
0=—-Vip—=£fxu (6.19)
p
und fiir die vertikale Komponente
10p
0=——+—g. 6.20
59, 9 (6.20)

V1 bezeichnet den horizontalen Anteil des z. B. V-Operators, d. h. V, =
(0/0x,0/0y,0). Gleichung (6.20) sagt aus, daB die vertikale Komponente
der Druckgradientkraft im Gleichgewicht zur Gewichtskraft des Luftpakets
steht (hydrostatisches Gleichgewicht, siehe auch Gleichung (6.4). Die hori-
zontalen Bewegungsgleichungen (6.19) zeigen fiir den Fall einer grofrdumi-
gen, reibungsfreien Luftstromung ein Gleichgewicht zwischen der horizonta-
len Druckgradientkraft —(1/p)Vyp und der Corioliskraft f x u. Die Luft-
stromung befindet sich im geostrophischen Gleichgewicht (Abb. 6.10).

Der geostrophische Wind u;, weht genau parallel zu den Isobaren und ist
auf der Nordhalbkugel so gerichtet, da} der tiefe Luftdruck in Stromungs-
richtung gesehen links liegt. Auf der Stidhalbkugel blést der geostrophische
Wind mit dem tiefen Druck zur Rechten, da €2 und damit auch die Coriolis-
kraft entgegengesetzt gerichtet ist. Auf die geostrophische Stromung wirkt
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keine Kraftkomponente; die Luftpakete werden daher bei ihrer Verlagerung
nicht beschleunigt. Aus Gleichung (6.19) &8t sich uj, bestimmen, indem man
auf beiden Seiten das Vektorprodukt mit k bildet, d. h

kx (fkxu)= —%k X Vpp. (6.21)

Mit Hilfe des Entwicklungssatzes fiir dreifache Vektorprodukte a x (b x
c)=(a-c)b—(a-b)cund u = (u,v,w) wird die linke Seite zu f[(k-u)k —
(k- k)u] = flwk — u] = — fuy,. Damit erhilt man aus (6.21)

1
uy,=—kxV 6.22
h pf hp ( )

Es gilt daher

1
w,| = — |Vip 6.23
[un] = =% [Vap] (6.23)

d. h. zwischen dem geostrophischen Wind u; und dem Druckgradienten
besteht eine lineare Abhingigkeit. Ein Blick auf eine Wetterkarte bestétigt
dieses Ergebnis: je kleiner der Isobarenstand, desto stirker der Wind. Da
der Coriolisparameter f in Richtung Aquator immer kleiner wird, hingt die
geostrophische Windgeschwindigkeit auch von der geographischen Breite ab.
In niederen Breiten ist bei gleichem Druckgradienten der Wind stérker als
in hoheren Breiten. Direkt am Aquator, wo f Null wird, wire die Geschwin-
digkeit des geostrophischen Windes unendlich grof. In Aquatornihe kann
man deshalb die geostrophische N&herung (6.19) oder (6.21) nicht anwen-
den. Die Luftstromung ist in diesen Gebieten nicht parallel sondern quer zu
den Isobaren vom hoheren zum tieferen Druck gerichtet.

Im Rechenbeispiel auf Seite 66 ergab sich bei einem Druckgradienten von
10 hPa/1000 km (oder 10~*kg m~2s7%) und p = lkg/m? fiir ein Luftpaket
nach einem Tag die viel zu grofie Geschwindigkeit von 100 ms~!. Nimmt
man dagegen geostrophisches Gleichgewicht bei ¢ = 45°C (f = 10*s™!) an,
errechnet sich eine Windgeschwindigkeit von 10 ms~!. Dieser Wert stimmt
ungefihr mit der beobachteten Windstérke {iberein.

6.5 Der Druck als vertikale Koordinate

Auf Wetterkarten fiir die freie Atmosphére analysiert man nicht die Druckver-
teilung auf bestimmten Niveauflichen (z. B. Meeresniveau), sondern stellt
die Hohenverteilung auf ausgewiihlten Druckflichen (z. B. 300 hPa) dar.
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Abbildung 6.11:

Da diese Druckflichen nahezu horizontal sind, kann man die Luftbewegun-
gen ohne allzu grofle Fehler mit der horizontalen Windkomponente gleich-
setzen. Wie soll man jedoch das Newtonsche Gesetz anwenden, wenn defi-
nitionsgemaf auf einer Druckfliche kein Druckgradient besteht? In diesem
Abschnitt wird gezeigt, dal bei der Transformation von “Hohenkoordina-
ten” (x,y,z) auf “Druckkoordinaten” (x,y,p) der horizontale Druckgradient in
der Bezugshohe z in einen quasi horizontalen Gradienten der geopotentiel-
len Hohe auf der jeweiligen Druckfliche iibergeht. Die Koordinaten p und z
konnen ineinander umgewandelt werden, weil die hydrostatische Beziehung
zwischen Druck und Hohe in den meisten Féllen sehr gut erfiillt ist. Aufler-
dem besteht zwischen p und z ein enger funktionaler Zusammenhang (nach
Gleichung (2.7) bzw. (3.23) gibt es eine exponentielle Abhéngigkeit).

Abb. 6.11 zeigt benachbarte Druckflichen p+ Ap (Ap > 0), die die Geo-
potentialfliche z in den Punkten A und B schneiden. Der geopotentielle
Hohenunterschied zwischen den Druckflichen betrage am Punkt B A z und
die Entfernung zwischen A und B sei A x.

Schreibt man die partielle Ableitung als Differentialquotient, ergibt sich

op - Pb—Pa
(aw)z:const. - Al;;glo Az
= lim 2ePe. BZqpeil p, = pg;

Az Bz A
AZ_:?O 0z
== (S_Z)Q::const. ) (%)p:const.

= P9 (%)p:const.

In der letzten Zeile wurde die hydrostatische Gleichung (6.4) angewendet.
Es gilt also die Beziehung

1 (0p 0z
(£ =_qg| == . .24
p ( 8x ) z=const. g ( ax ) z=const. (6 )
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Beim Ubergang von Hohenkoordinaten auf Druckkoordinaten muff man
den horizontalen Druckgradient pro Masseneinheit durch die Neigung der
Druckfliche, multipliziert mit g, ersetzen.

Die geostrophische Gleichung (6.19) lautet in Druckkoordinaten

fxV=—gV,. (6.25)

Der Index “p” soll daran erinnern, dafl die Ableitungen im V — Operator
nicht bei konstantem z sondern bei konstantem p zu berechnen sind (d. h.
0z/0x = Aliglo (ze — 2za) /Ax) Gleichung (6.25) zeigt, dal der geostrophische
Wind im p-System parallel zu den Isohypsen blést und dafl dabei die niedrige-
ren Geopotentialwerte auf der Nordhalbkugel (Siidhalbkugel) in Stromungs-
richtung gesehen links (rechts) liegen. Analog zu (6.22) 148t sich aus (6.25)
der geostrophische Wind V berechnen

9
f
In dieser Beziehung erscheint die stark h6henabhéngige Dichte nicht mehr
explizit. Eine Schablone, mit deren Hilfe aus dem Isohypsenabstand V be-
stimmt werden kann, ist deshalb fiir alle Druckflichen verwendbar. Die Brei-
tenabhéngigkeit von V bleibt jedoch auch im p-System erhalten. Die Druck-
flachen sind natiirlich je nach Windgeschwindigkeit unterschiedlich stark ge-
neigt, verlaufen aber auch bei groflen V nahezu horizontal. Fiir die sehr hohe
Windgeschwindigkeit von 100ms' (200 kn) ergibt sich in mittleren Breiten
(f ~ 10*s') eine Neigung von 1:1000. Umgekehrt entspricht einer Neigung
von 1:100 000 die relativ kleine Windgeschwindigkeit
10 1 L

-1 _
m - 1—05m8 =1ms ".

V==kxV,z (6.26)

g
V|i==1|V,z| =
VI 7 V2|
Die geostrophische N#iherung beschreibt in folgenden Bereichen der At-
mosphére die Luftstromungen hinreichend genau:
e auflerhalb der Tropen,
e in der freien Atmosphére iiber 1 km Hohe,
e in Gebieten mit nur schwach gekriimmten Isobaren bzw. Isohypsen.

“Hinreichend” genau bedeutet, dal unter diesen Voraussetzungen der geostro-
phische Wind ungefihr 85 % des beobachteten Windes erklirt. In den
néchsten Abschnitten sollen die Strémungsverhéltnisse bei gekriimmtem Iso-
barenverlauf sowie in der bodennahen Luftschicht unter 1 km Hohe erldutert
werden.
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Abbildung 6.12: (a) zyklonaler und (b) antizyklonaler Gradientwind.

6.6 Gradientwind

Das geostrophische Gleichgewicht zwischen Druckgradientkraft und Coriolis-
kraft gilt nur fiir Luftstromungen entlang geradliniger Isobaren, wenn kei-
ne Zentrifugalkrifte wirken. In vielen Féllen sind die Bahnen der Luft-
teilchen in der freien Atmosphére jedoch so schwach gekriimmt, dafl der
Wind anndhernd geostrophisch ist. Bei stark gekriimmten Bahnen oder bei
kreisformiger Bewegung, z. B. in Tiefdruckgebieten, Tornados, Windhosen
oder Staubteufeln kann man aber die Zentrifugalkréfte nicht vernachléssi-
gen. Abb. 6.12 zeigt das Kréiftegleichgewicht bei der Umstrémung eines
Tiefdruckzentrums und eines Hochdruckzentrums.

Die Druckgradientkraft pro Masseneinheit (P) ist in Polarkoordinaten
gleich —(1/p)(0p/0r). Die Corioliskraft (C) betrégt fV und wirkt senkrecht
zur Richtung des Tangentialwindes V nach rechts. Hinzu kommt die Zentri-
fugalkraft (Z) V?/r pro Masseneinheit, die immer radial nach aufien gerichtet
ist (Analog zur Unterscheidung von Coriolisbeschleunigung und Corioliskraft
spricht man von Zentripetalbeschleunigung oder Zentrifugalkraft, je nachdem
auf welcher Seite der Gleichung V?/r gestellt wird). Mathematisch 1}t sich
das Gleichgewicht von Druckgradientkraft, Corioliskraft und Zentrifugalkraft
folgendermaflen formulieren

VZ  10p

fV+—=

= o (6.27)

V' bezeichnet man als Gradientwind. Nach einer Konvention ist V in
antizyklonal gekriimmten Stromungen negativ. Gleichung (6.27) wird Gra-
dientwindgleichung genannt. In Druckkoordinaten lautet sie

79



V2 0z
V4+—=g9g—. 6.28
fV+— =95 (6.28)
Ist der Druckgradient (Isobarenabstand) bekannt, ergibt sich V aus der
Losung der quadratischen Gleichung (6.27):

1
5 |:'I"2f2 +
Das Vorzeichen vor der Wurzel wurde so gewihlt, daf bei groflem Radius

r, d. h. bei kleiner Zentrifugalkraft V2 /r, (6.29) wieder zur geostrophischen
Gleichung wird. Fiir r — oo erhélt man

4r dp] 1/2

1
V=—
27afjL p dr

(6.29)

4 dp 1/2
2 2

prf2dr
2 dp _
prf2dr

V = —lrf—i-lrf [l—l—

&Q

1 1

Ly
pfdr

Aus (6.29) folgt fiir ein Hochdruckgebiet (dp/dr < 0), dal der Druck-
gradient in der Entfernung r vom Zentrum nicht grofer als (1/4)prf? sein
darf, denn sonst wiirde der Ausdruck unter der Wurzel negativ werden.
Der antizyklonale Gradientwind muf§ daher die Bedingung |V| < (1/2)rf
erfiilllen. Deshalb ist bei kleinem r in der Nihe eines Hochdruckzentrums
der Wind schwach und der Druckgradient entsprechend gering. In einem
Tiefdruckgebiet gibt es dagegen theoretisch keine Obergrenze fiir V oder
dp/dr. Wegen der Reibungskrifte und weil nur eine begrenzte Energiemen-
ge zur Verfiigung steht, wird die Windgeschwindigkeit zwar nicht unend-
lich gro}, kann aber dennoch beachtliche Werte erreichen (z. B. 120 km/h
am 1.3.1990 in der Miinchner Innenstadt, obwohl dort eine grofle Reibung
herrscht). Auch bei gekriimmter Stromung kann man den geostrophischen
Wind V, definieren. Die tatséchliche Windgeschwindigkeit weicht allerdings
bei zunehmender Kriimmung immer mehr von V; ab. Aus der Definition fiir
den geostrophischen Wind

Q

10p

Vo= pOr

(6.30)

ergibt sich zusammen mit (6.27) eine rechnerische Beziehung zwischen der
Geschwindigkeit von geostrophischem und Gradientwind
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V2

FV =V ===

(6.31)

Da die rechte Seite von (6.31) immer negativ ist, muf} bei der Umstrémung
eines Tiefdruckgebietes (V' > 0) V kleiner als V sein. In einem Hochdruck-
gebiet (V' < 0) gilt dagegen |V| > |Vg|. Dieses Ergebnis steht in Uber-
einstimmung zu Abb. 6.12. Beim zyklonalen Gradientwind (P = C' + Z)
ist die Corioliskraft kleiner als im geostrophischen Fall (P = (') und da-
mit auch die Windgeschwindigkeit. Beim antizyklonalen Gradientwind mit
P+ 7 = C im Kréftegleichgewicht miissen Corioliskraft und Windgeschwin-
digkeit grofler sein, um den beiden anderen Kriften die Waage halten zu
konnen. Der antizyklonale Gradientwind ist also supergeostrophisch (groBer
als der geostrophische Wind bei gleichem Druckgradienten) und der zyklo-
nale Gradientwind subgeostrophisch (kleiner als der geostrophische Wind bei
gleichem Druckgradienten). Das folgende Beispiel zeigt, dafi die Strémung
in einem Hurrikan stark subgeostrophisch ist. Angenommen der Hurrikan
befindet sich bei 20° N. 50 km von Zentrum entfernt soll ein Druckgradi-
ent von 50 hPa pro 100 km bestehen. Dann errechnet sich aus (6.30) der
geostrophische Wind zu

50 - 10%kg m~ts~2

vV, — = 802ms "
97 1, 25kgm—> -2 (7,29 - 10-5) s~ - sin 20° - 10°m e

Die Gradientwindgleichung (6.27) ergibt 43.5ms ™!, ein Wert der ungefiihr
der beobachteten Windgeschwindigkeit entspricht. Die beiden Ergebnisse
sind extrem unterschiedlich, weil im Hurrikan die Luftbewegung viel mehr
durch die Zentrifugalkraft V2 /r als durch die Corioliskraft fV beeinflult wird
(das Verhiltnis von Zentrifugalkraft zu Corioliskraft betrigt V/(r f) = 17, 4).
Man konnte deshalb die Corioliskraft bei der Berechnung von V auch ganz
weglassen und wiirde dennoch fiir den Gradientwind fast das gleiche Ergeb-
nis erhalten (44, 7Tms™!). Gleichung (6.27) beschreibt in diesem Fall nur das
Gleichgewicht zwischen Zentrifugalkraft und Druckgradientkraft (zyklostro-
phisches Gleichgewicht).

2
VE_1o (6.32)
r por

Luftstromungen in intensiven kleinrdumigen Wirbeln (Hurrikane, Torna-
dos, Windhosen, Staubteufel) sind zumindest in deren Kernbereichen im zy-
klostrophischen Gleichgewicht. Im Bereich von scharfen Trégen in der Hohen-
stromung der mittleren Breiten ist die gemessene Windgeschwindigkeit oft
nur halb so grofl wie die dem Isobarenabstand entsprechende geostrophische
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Abbildung 6.13: Kréftegleichgewicht fiir Luftpakete mit gekriimmten Tra-
jektorien auf der Nordhalbkugel.

Windgeschwindigkeit. Der Wind blést aber dennoch parallel zu den Isobaren
und Isohypsen. Ursache ist wiederum der Einflul der Zentrifugalkraft auf die
zyklonal gekriimmte Strémung, die in diesem Fall vom Kriimmungsradius R,
der Trajektorien (Bahnen) der Luftpakete abhingt (Abb. 6.13).

Im allgemeinen sind die Luftstromungen in der Atmosphére nicht stati-
onér, denn die Anordnung der Isobaren dndert sich mit der Zeit. Deshalb
fallen die Trajektorien (zeitliche Wege der individuellen Luftteilchen) nicht
mit den Stromlinien (Linien, die zu einem bestimmten Zeitpunkt parallel
zur Stromung sind; Momentaufnahme des Bewegungsfeldes) zusammen. Der
unterschiedliche Verlauf von Stromlinien und Trajektorien in einem ostwérts
ziehenden Trog ist in Abb. 6.14 dargestellt.

Man kann daher bei der Gradientwindberechnung den Kriimmungsradius
der Trajektorien R; nicht aus dem Radius der Stromlinien oder Isobaren, der
aus den Wetterkarten bekannt ist, bestimmen. Da sich der Kriimmungsradius
deshalb nur schwer und zeitraubend bestimmen l48t, wird der Gradientwind,
obwohl er den wahren Wind besser approximiert als der geostrophische Wind,
in der Praxis nur selten berechnet.

6.7 Die Wirkung der Reibungskraft

Innerhalb der planetarischen Grenzschicht (Reibungsschicht) bewirkt die Rei-
bungskraft eine Abbremsung des Windes unter den geostrophischen Wert.
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Abbildung 6.14:

( , - - - >) Stromlinien zu zwei verschiedenen Zeitpunkten und
Trajektorien eines anfangs am Punkt A liegenden Luftpakets. Der Weg des
Luftpakets ist abhéingig von der Windgeschwindigkeit V im Punkt A und der
Verlagerungsgeschwindigkeit C des Troges:

AB, wenn V > C

AC, wenn V =C

AD, wenn V < C.

Die Windgeschwindigkeit ist besonders in Bodennihe subgeostrophisch und
nihert sich bis zur Obergrenze der Reibungsschicht in ungefihr 1000 bis 1500
m Hohe dem geostrophischen Wert an. Da bei verringerter Windgeschwin-
digkeit auch die Corioliskraft kleiner ist, kann sie die Druckgradientkraft
nicht mehr ausbalancieren, so dafl der Wind eine Komponente quer zu den
Isobaren in Richtung tieferen Druck (oder quer zu den Isohypsen in Richtung
niedrigere geopotentielle Hohe) erhélt (Abb. 6.15, siehe auch Abb. 5.5).

Die Luft mufl unter Reibungseinflufl vom héheren zum tieferen Druck
stromen, da es einer Arbeit bedarf, die Reibungskraft zu tiberwinden. Diese
Arbeit mufl von der Druckgradientkraft geleistet werden, denn die Coriolis-
kraft kann keine Arbeit verrichten, weil sie immer senkrecht auf die Bewe-
gungsrichtung steht. Die Stromung hat daher eine Komponente in Richtung
der Druckgradientkraft. Abb. 6.16 zeigt das Kriftegleichgewicht zwischen
der Druckgradientkraft P, Corioliskraft C und Reibungskraft F in einer Luft-
stromung auf der Nordhalbkugel.

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

|F| = |P] sin ¢ und |P|cosy = |C| = f|V].

Damit erhilt man eine Formel zur Berechnung der Reibungskraft
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Abbildung 6.15: Abweichung des Windes von der Isobarenrichtung infolge
der Reibung an der Erdoberfliche.
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Abbildung 6.16: Kriftegleichgewicht fiir Luftpakete in der Reibungsschicht
auf der Nordhalbkugel.
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|F| = f|V|tany (6.33)

Der Betrag der Reibungskraft ist nach (6.33) vorwiegend von der Wind-
geschwindigkeit abhinging, auch wenn der Ablenkungswinkel ) am Boden
unterschiedlich sein kann. Er wichst mit zunehmender Stabilitdt der ther-
mischen Schichtung und abnehmender geographischer Breite. Uber Land
kann man im Mittel einen Ablenkungswinkel von 30° annehmen , wobei das
Verhiltnis V/V, etwa 0,5 betrigt. Uber See dagegen ist der Winkel gegen die
Isobaren zumindest in mittleren und hoheren Breiten recht gering (10 — 20°)
und die Windgeschwindigkeit erreicht durchschnittlich 70-80 % des geostro-
phischen Wertes.

6.8 Der thermische Wind

Bestehen in der Atmosphére horizontale Temperaturunterschiede, ist damit
eine vertikale Anderung des geostrophischen Windes verbunden. Denn nach
der hydrostatischen Gleichung (6.4) nimmt der Druck mit der Hohe um so
rascher ab, je grofler die Dichte p ist, d. h. in kalter Luft schneller als
in warmer Luft. In Gebieten mit horizontalen Temperaturgradienten sind
deshalb der horizontale Druckgradient und damit auch der geostrophische
Wind hohenabhiingig. Die Anderung des geostrophischen Windes zwischen
zwei Druck- oder Hohenflichen (oberhalb der Reibungsschicht) bezeichnet
man als thermischen Wind.

In Abb. 6.17 ist schematisch ein Vertikalschnitt durch eine Luftstromung
auf der Nordhalbkugel dargestellt. Die Kreuze sollen andeuten, dafl die Luft
in die Zeichenebene hinein stromt. Die Grofle der Kreise ist dem Betrag der
Windgeschwindigkeit proportional. In Bodennéhe gibt es keinen geostrophi-
schen Wind, weil die 1000 hPa-Fliche horizontal liegt. Die gleichméfige
Zunahme der mittleren Lufttemperatur entlang der n-Achse (senkrecht zur
Stromung) hat zur Folge , dafl die 700 hPa- und 500 hPa-Flichen geneigt
sind.

Der Abstand der beiden Druckflichen ist der Mitteltemperatur der Schicht
dazwischen proportional (s. Gleichung (3.21) ). Die Neigung der 500 hPa-
Fliche Ohsgp/On mufl deshalb grofer sein als die der 700 hPa-Fliche. Zu-
sammen mit (6.26) folgt

v :gahf)oo g Ohzgo
0 on f on -

Der thermische Wind zwischen 700 hPa und 500 hPa ergibt sich zu
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Abbildung 6.18:
0 oD
Vi = Vsoo — Vzoo = ?% (hsoo — hroo) = %%, (6.34)

wobei D = hsgg — h7go die Schichtdicke zwischen den zwei Druckflichen an-
gibt. In Abb. 6.17 ist 0D /0n positiv und daher auch V; positiv, d. h.
die geostrophische Windgeschwindigkeit nimmt mit der Héhe zu. Ist in
der gesamten Atmosphire kein horizontaler Temperaturgradient vorhanden,
herrscht zwischen den Druckflachen iiberall dieselbe Mitteltemperatur. Dar-
aus folgt, dafl der vertikale Abstand zwischen zwei beliebigen Druckflichen
konstant ist, d. h. die Druckflichen sind untereinander parallel (jedoch liegen
sie im allgemeinen nicht horizontal). Wenn sich die Neigung der Druckfléichen
in der Vertikalen nicht &ndert, hat der geostrophische Wind in allen Héhen
die gleiche Geschwindigkeit (Abb. 6.18).

Eine Atmosphére, in der Luftdruck- und Temperaturflichen parallel ver-
laufen, nennt man barotrop. Das Gegenstiick zu einer barotropen Atmosphére
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ist die barokline Atmosphére. Bei Baroklinitéit sind die isothermen Fléchen
gegeniiber den isobaren Fléchen beliebig geneigt und es gibt Schnittpunkte
zwischen Isohypsen und Isothermen. Betrag und Richtung des geostrophi-
schen Windes dndern sich mit der Hohe. Besteht der horizontale Tempe-
raturgradient ausschlieBlich senkrecht zur Stromungsrichtung (die Isother-
men bzw. Schichtdickenlinien sind dann parallel zu den Isohypsen), ist die
Schichtung dquivalent-barotrop (Abb. 6.17). In diesem Fall hingt die Ge-
schwindigkeit des geostrophischen Windes von der Hohe ab, nicht aber die
Richtung.
Die allgemein giiltige Beziehung fiir den thermischen Wind lautet

g _9
f f

(6.35) hat die gleiche Form wie die Gleichung fiir den geostrophischen
Wind V = (¢/f)k x V,z (6.26). Analog zum geostrophischen Wind gilt
daher, daf§ der thermische Wind parallel zu den Schichtdickenlinien (Isother-
men) blist oder, anders ausgedriickt, im rechten Winkel zum Temperatur-
gradienten, wobei auf der Nordhalbkugel die niedrigen Schichtdickenwerte
(tiefen Temperaturen) zur Linken liegen.

Vt = V2 — V1 = Zk x Vp (2,’2 — Zl) k x va (635)

6.9 Luftbewegungen bei dquivalent-barotroper
Schichtung

In erster Ndherung sind viele Stromungen in der Erdatmosphére (z. B. Hurri-
kane, Tiefdruckgebiete und Frontalzonen der mittleren Breiten) dquivalent-
barotrop geschichtet. Beispielsweise erkennt man in den Abb. 5.14 und
5.15, daf die Isothermen und Isohypsen im Bereich der Frontalzone auf allen
Druckflichen anndhernd in gleicher Richtung (von Siidwesten nach Nord-
osten verlaufen. Der Querschnitt in Abb. 5.18a ist senkrecht zu den Isother-
men und Isohypsen und deshalb auch senkrecht zur geostrophischen Wind-
richtung orientiert. Daher unterscheidet sich der Betrag der Windkomponen-
te senkrecht zum Querschnitt nicht allzu sehr von der tatséchlichen Windge-
schwindigkeit. Die Isotachen in der Abbildung geben also die geostrophische
Windgeschwindigkeit an, die davon abhingt, wie stark die Druckflichen in
der Atmosphére geneigt sind. Ein Maf fiir die Neigung einer Druckfliche ist
der Isohypsenabstand in der dazugehorigen Hohenwetterkarte.
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Abbildung 6.19: Intensitdtsinderung von Druckgebilden in Abhingigkeit
von der Temperatur; die Querschnitte zeigen den Verlauf der Druckflichen
und die vertikale Anderung der Gradientwindgeschwindigkeit. Mit D ist die

Schichtdicke zwischen zweil Druckflachen bezeichnet.

Abb. 5.20a zeigt in Ubereinstimmung zu Gleichung (6.35) einen engen
Zusammenhang zwischen dem horizontalen Temperaturgradienten und der
vertikalen Scherung des geostrophischen Windes. Beide Groflen haben hohe
Werte in der Frontalzone und sind in der nahezu barotropen Warmluft we-
sentlich schwiicher. Uber dem Jetstream-Niveau nimmt die Windgeschwin-
digkeit mit der Hohe ab. Damit verbunden ist eine Richtungséinderung des
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horizontalen Temperaturgradienten. So wurden in 11 km Hohe im Norden
—48° C gemessen, im Siiden dagegen nur —64°C.

Bei dquivalent-barotroper Schichtung sind alle Isohypsen gleichzeitig auch
Schichtdickenlinien. Deshalb ergeben die Isohypsen in allen Hohen das glei-
che Stromungsmuster (z. B. kreisformige Isohypsen im Bereich eines ab-
geschlossenen Tiefs). Die Richtung des geostrophischen Windes hingt, wie
bei rein barotroper Schichtung, nicht von der Héhe ab. Die Windgeschwin-
digkeit ist jedoch auf den einzelnen Druckflichen verschieden grofl. Denn
der Temperatur- bzw. Schichtdickengradient senkrecht zu den Isohypsen
hat zur Folge, daf sich die Neigung der Druckflichen mit der Hohe &dndert
(sieche Abb. 6.17). Hochdruck- und Tiefdruckzentren fallen bei dquivalent-
barotroper Schichtung mit den Zentren positiver oder negativer Temperatur-
anomalien zusammen. Warme Hochdruckgebiete und kalte Tiefdruckgebiete
sind vertikal hochreichende Gebilde. Wie Abb. 6.19a, b zeigt, nimmt der Iso-
hypsengradient und der geostrophische Wind mit der Hohe zu. Dagegen sind
kalte Hochs und warme Tiefs flache Druckgebilde. Bei ihnen ergibt sich eine
Intensitdtsabnahme mit der Héhe (Abb. 6.19¢, d). Reichen die Temperatu-
ranomalien bis in groflere Hohen, kann es sogar zu einem Vorzeichenwechsel
des Tsohypsengradienten kommen. Uber dem warmen Bodentief liegt dann
in der Hohe ein Hoch, iiber dem kalten Bodenhoch ein Tief.

6.10 Luftbewegung bei barokliner Schichtung

In den baroklinen Bereichen der Atmosphére, wo sich Druck- und Tempe-
raturflichen unter einem beliebigen Winkel schneiden, variiert der Abstand
und die Linienform der Isohypsen von Druckfliche zu Druckfliche (z. B.
werden die Tiefdruckzentren in Bodennéhe hdufig von kreisférmigen Isohyp-
sen umgeben, wihrend die Hohenwetterkarten Troge zeigen). Deshalb ist die
Geschwindigkeit und die Richtung des geostrophischen Windes auf den ein-
zelnen Druckflichen unterschiedlich. Bei barokliner Schichtung kreuzen sich
Isohypsen und Isothermen, so dafl der geostrophische Wind eine Komponen-
te senkrecht zu den Isothermen oder Schichtdickenlinien besitzt. Wie spéter
noch gezeigt wird, verfrachtet diese Windkomponente das Temperaturfeld in
Stromungsrichtung. Die horizontale Zufuhr von unterschiedlich temperierter
Luft durch den geostrophischen Wind wird als geostrophische Temperatur-
advektion bezeichnet. Es gibt zwei Moglichkeiten: Weht der Wind von der
wéarmeren zur kilteren Luft, so wird - von einem festen Ort aus betrachtet -
mit dem Wind wirmere Luft herantransportiert, es herrscht Warmluftadvek-
tion (Abb. 6.20a). Weht umgekehrt der Wind von der kilteren zur wirmeren
Luft, so wird mit dem Wind kéltere Luft advehiert. Man spricht dann von
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Kaltluftadvektion (Abb. 6.20b). Die atmosphirische Temperaturverteilung
andert sich nicht nur bei geostrophischer Temperaturadvektion sondern auch
bei Vertikalbewegungen (Abkiihlung der aufsteigenden Luft, Erwérmung der
absinkenden Luft) und durch diabatische Einfliisse, d. h. durch Wérmezu-
fuhr (z. B. Sonneneinstrahlung) oder Warmeentzug (z. B. néchtliche Aus-
strahlung). Diese Prozesse lassen sich im Gegensatz zur geostrophischen
Temperaturadvektion nur schwer quantitativ bestimmen.

Nach Gleichung (6.35) blést der thermische Wind parallel zu den Iso-
thermen und es gilt V, = V5 — Vy, weshalb sich der geostrophische Wind
V, durch Vektoraddition von Vl und Vt ergibt (vgl. Abb. 6.20). In der
Abbildung ist [Vy] > |Vy|, so dafl der Abstand zwischen den Isohypsen auf
der Druckfliche ps kleiner sein mufy als auf der Druckfliche p,;. Es zeigt
sich auBerdem, dal der Wind auf der Nordhalbkugel bei Kaltluftadvektion
mit der Hohe zyklonal (gegen den Uhrzeigersinn) dreht. Warmluftadvektion
ist dagegen mit einer antizyklonalen Drehung (im Uhrzeigersinn) verbunden.
Oft sagt man auch, dafl der Wind bei Kaltluftadvektion mit der Hohe nach
links und bei Warmluftadvektion nach rechts dreht.Die englischen Ausdriicke
“backing” (mit der Hohe nach links drehen, riickdrehen) und “veering” (mit
der Hohe nach rechts drehen) werden meistens auf der Nord- und Siidhalb-
kugel als Synonyme fiir eine Drehung gegen den Uhrzeigersinn bzw. im Uhr-
zeigersinn gebraucht. Wallace und Hobbs (Seite 388) weichen davon ab und
ordnen den Begriffen auf der Siidhalbkugel die umgekehrten Drehsinne zu!

Die Bedeutung des thermischen Windes soll Abb. 6.21 veranschaulichen.
Darin sind zum Zeitpunkt der in Kapitel 5 beschriebenen Zyklogenese die
geostrophischen Windvektoren im 1000 hPa- und 500 hPa-Niveau eingezeich-
net. Die Differenz zwischen den beiden Vektoren (Voo — Vigeo) ergibt die
vertikale Windscherung (den thermischen Wind) in der Schicht 500/1000
hPa.

Ein Vergleich von Abb. 5.19 und Abb. 6.21 zeigt, dal die Vektoren
des thermischen Windes parallel zu den 500/1000 hPa-Schichtdickenlinien
orientiert sind. In den Frontalzonen auf der Riickseite der beiden Kaltfron-
ten, wo starke Kaltluftadvektion herrscht, erkennt man, dafl der Wind mit
der Hohe nach links dreht. Die Warmluftadvektion auf der Vorderseite der
Warmfronten ist dagegen mit einer Rechtsdrehung des geostrophischen Win-
des verbunden. Im Bereich der Warmluft, die in der Bodennihe ann&hernd
barotrop und in der mittleren Troposphire dquivalent-barotrop geschichtet
ist, bleibt die Windrichtung mit der Hohe konstant. Auf der kalten Seite
der Bodentiefs ist die Schichtung ebenfalls nahezu dquivalent- barotrop. Die
Stromungsverhéltnisse sind in diesem Gebiet daher dhnlich wie in Abb. 6.17.

Die in Abb. 6.22 eingetragenen Hohenwindsondierungen wurden, wie die
Daten fiir Abb. 6.21, am 20. November 1964, 00 Uhr UTC gemessen.
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Abbildung 6.20: a) Warmluftadvektion b)Kaltluftadvektion Vertikale
Anderung des geostrophischen Windes bei Temperaturadvektion:
— Isohypsen auf der Druckfliche p,
—— Isohypsen auf der Druckfliche py(p2 < p1)
---- Schichtdickenlinien (geben die mittlere Temperatur der
Schicht zwischen den beiden Druckflichen an).

Die Station Nashville liegt in den unteren Luftschichten auf der Riick-
seite der Kaltfront. Die Kaltluftschicht reicht bis zum 850 hPa-Niveau, wo
die starke Linksdrehung des Windes die Lage der Kaltfront markiert. Auf
dhnliche Weise 148t sich die in Nantucket beobachtete vertikale Winddrehung
erkldren. Die Station befindet sich in der Frontalzone auf der Vorderseite der
Warmfront. Die Warmluftadvektion bewirkt eine Rechtsdrehung des Win-
des unterhalb der Front in ungefdhr 850 hPa. Die Messungen von Charle-
ston und Omaha zeigen nur geringe Windrichtungsénderungen, abgesehen
von der Rechtsdrehung des Windes bis 1 km Hohe in Charleston, die auf
Reibungseinfliisse zuriickzufiihren ist. Beide Station liegen n&dmlich weit von
der Front entfernt in hochreichend warmer Luft (Charleston) bzw. hochrei-
chend kalter Luft (Omaha), so da§ die Schichtung (iquivalent-) barotrop ist.
Mit Hilfe der Gleichung fiir den thermischen Wind (6.35) ist es moglich, das
gesamte Windfeld festzulegen, wenn die Temperaturverteilung T(x,y,p) und
gleichzeitig die Werte von p(x,y) oder von V(x,y) auf der Erdoberfliche oder
einem anderen “Bezugsniveau”bekannt sind. Deshalb geniigen im Prinzip
z. B. die auf Meereshohe reduzierten Luftdruckmessungen zusammen mit
Temperatursondierungen von Satelliten (Infrarotkanal), um daraus die drei-
dimensionale Verteilung von V fiir einen bestimmten Zeitpunkt ableiten zu
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Abbildung 6.21: Vertikale Anderung des geostrophischen Windes zwischen
1000 hPa und 500 hPa am 20. November 1964, 00 Uhr UTC:
geostrophischer Wind in 1000 hPa

——  geostrophischer Wind in 500 hPa

————— > thermischer Wind fiir die Schicht 500/1000 hPa.
Die Buchstaben K und W stehen fiir Kaltluftadvektion bzw. Warmluft-
advektion. (Die Vektoren wurden mit Hilfe von Abb. 5.21 konstruiert.)
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Abbildung 6.22: Hohenwinde vom 20. November 1964, 00 Uhr UTC in
Nashville (Tennessee), Nantucket Island (Massachusetts), Charleston (South
Carolina) und Omaha (Nebraska).

konnen. Probleme bei der Anwendung dieser Methode bereiten jedoch die
groflen Liicken im Bodenstationsnetz iiber den Ozeanen und die ungenaue
Hohenzuordnung der Temperaturen.

6.11 Die Vorhersage von Stromungen in der
Atmosphire

Eine wichtige Eigenschaft der Gleichung fiir den geostrophischen Wind (6.19)
ist, daf} sie keine Ableitung nach der Zeit enthilt. Deshalb kann man (6.19)
nicht dazu verwenden, Verdnderungen der Luftstromungen vorherzusagen.
Gleiches gilt fiir die Gradientwindgleichung (6.27) oder (6.28). Gleichun-
gen dieser Art nennt man diagnostische Gleichungen. Ist beispielsweise die
Druckverteilung zu einem bestimmten Zeitpunkt vorgegeben, 148t sich daraus
eine Diagnose des geostrophischen Windfeldes fiir diesen Zeitpunkt ableiten.
Im Gegensatz dazu erhélt man durch Integration nach t aus der vollstdndi-
gen prognostischen Gleichung (6.15), eine Vorhersage der zeitlichen Entwick-
lung der Stromung. Dafiir werden allerdings noch zwei weitere Gleichungen
benétigt: die thermodynamische Gleichung, die die Entwicklung des Tempe-
raturfeldes vorhersagt, und die Kontinuitétsgleichung, die die Massenerhal-
tung sicherstellt.
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Eine vollsténdige Diskussion des Vorhersageproblems bildet die Grund-
lage fiir die Entwicklung von Computermodellen, wie sie in der numerischen
Wettervorhersage eingesetzt werden. Im Rahmen dieser Vorlesung kann die-
ses Thema jedoch nur relativ oberflichlich behandelt werden.

6.12 Totale Ableitung, Advektion

Aus dem 2. Newtonschen Gesetz ergab sich fiir Luftstromungen auf der rotie-
renden Erde die Bewegungsgleichung (6.15). Der darin enthaltene Beschleu-
nigungsterm wurde mit du/dt bezeichnet. Implizit bedeutet diese Schreib-
weise, dafl die Ableitung nach der Zeit d/dt bestimmt wird, indem man die
Bahn eines einzelnen Luftpakets verfolgt und dabei die Anderungen von u
beobachtet. Im allgemeinen interessiert jedoch nicht das Schicksal eines ein-
zelnen Luftpakets, denn dieses Luftpaket unterscheidet sich durch nichts von
den anderen. Man will meist nur den Stromungszustand und seine zeitli-
che Anderung insgesamt kennen. Die abhingigen Variablen wie Tempera-
tur T, Druck p oder Geschwindigkeit u werden deshalb als Felder behan-
delt, d. h. den Gréflen werden in den verschiedenen Raumpunkten skalare
bzw. vektorielle Werte zugewiesen, die sich noch zeitlich verdndern kénnen:
T =T(x(t),y(t), z2(t),t) = T(z,y,2,t),p = p(x,y, z,t),u = u(x,y, z,t) usw.
Jetzt soll gezeigt werden, was unter d7'/dt,du/dt, ... zu verstehen ist, wenn
man sich mit den Luftpaketen bei threr Verlagerung mitbewegt und dabei die
Anderung von T, u, ... mifit. Auf diese Weise ergeben sich aus der Bewe-
gungsgleichung Momentaufnahmen der augenblicklichen Stromungszusténde.

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

Angenommen man steht an einem festen Punkt (xg, 3o, 20) und liest die
Temperaturen T zu verschiedenen Zeitpunkten t am Thermometer ab. Der
Temperaturverlauf T = T'(t) = T (o, Yo, 20, t) héingt dann nur von t ab. Die
Anderung der Temperatur dT/dt ist deshalb gleich der partiellen Ableitung
von T am festen Punkt (zo, Yo, 20), d. h. dT'/dt = (OT/0t) 4y o 20 -

Angenommen man befindet sich an Bord eines Forschungsflugzeuges und
registriert die Temperatur T widhrend eines Meflfluges. Welche Tempera-
turdnderung beobachtet man in diesem Fall? Das Flugzeug habe zur Zeit
t die Position x(t) und bewege sich mit der Geschwindigkeit c(t) = dx/dt.
Dann legt das Flugzeug in einem kleinen Zeitintervall dt die Strecke dz =
¢ d1" zuriick und erreicht einen Nachbarpunkt x + dx. Das totale Differential
dT der Funktion T(x,y,z,t) ergibt sich aus der Kettenregel zu
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or or or or
T=—dt+ —dv + ——dy + ——dz. :
d 5 dt + 8a:dx+ 8ydy—i— 8zdz (6.36)

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

dT _ OT | 9Tds | 0T dy | OTdz
dt 8t+8$dt+8ydt+azdt

:%—FC-VT.

Der erste Term auf der rechten Seite von (6.37) gibt die lokale Anderung
von T an, d. h. die Temperaturdnderung pro Zeiteinheit, die ein ortsfester
Beobachter bei ¢ = 0 (z. B. in einem in der Luft stehenden Hubschrauber)
mifit. Besitzt das Temperaturfeld T nur eine rdumliche Abhéingigkeit, d.
h. T = T(z,y,2), ist T /0t = 0. Fast immer wird man dennoch eine
Temperaturinderung wihrend des Meffluges registrieren. Fiir 90T /0t = 0
liefert (6.37) ndmlich

dT
— =c-VT. 6.38
G-V (6.38)

Diese Art der Temperaturinderung bezeichnet man als Advektion. Sie
tritt auf, wenn bei der Bewegung mit der Geschwindigkeit ¢ der rdumliche
Temperaturgradient V1 besteht. Im n#chsten Abschnitt wird gezeigt, dafl
bei einem Gradienten V7T im Temperaturfeld Luftpakete unter bestimmten
Bedingungen wirmere oder kiltere Luft herantransportieren (advehieren)
konnen, daher der Name “Advektion”. Im allgemeinen Fall (siehe Gleichung
(6.37) ) ergibt sich die totale Anderung aus der Summe von lokaler Anderung
und Advektion.

Nun werde die Temperatur in einem Ballon gemesssen, der sich mit der
Windgeschwindigkeit u bewegen soll. Fiir die totale Anderung der Tempe-
ratur gilt nach (6.37) mit u statt c

ar
5 +u-VT. (6.39)
Hierbei handelt es sich um die Temperaturdnderung, die ein Beobachter
registriert, der sich mit den Luftpaketen mitbewegt. Um dies deutlich zu
machen, verwendet man fiir die totale Ableitung iiblicherweise das Symbol

D/Dt anstelle von d/dt, also

DT oT
ﬁt = E +u
Diese Gleichung 148t sich natiirlich auch auf andere physikalische Gréflen
anwenden, z. B. auf die drei Windkomponenten u, v, w, des Windvektors u.

VT, (6.40)
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Abbildung 6.23:

Die Beschleunigung eines Luftpaketes (du/dt in Gleichung (6.15) kann daher
geschrieben werden als

Du_ou, o DI _0T
Dt ot VY DE T o
wobei u -Vu gleich (u- Vu,u-Vv,u- Vw) ist.

+u-VT. (6.41)

6.13 Temperaturadvektion

Eine Luftmasse, in der ein in allen Hohen gleich grofler Temperaturgradient
bestehen soll, werde durch einen einheitlichen (horizontalen) Wind u verla-
gert. Sind keine Wiarmequellen oder Wiarmesenken vorhanden, bleibt dabei
die Temperatur in jedem Luftpaket konstant, d. h. DT/Dt = 0. Aus (6.41)
folgt dann fiir die Temperaturdnderung an einem festen Ort

or
- =—uw VT (6.42)

Die lokale Temperaturinderung 07'/0t ist in diesem Fall gleich minus der
advektiven Temperaturdnderung. Abb. 6.23 soll dieses Ergebnis veranschau-
lichen.

In (a) bringt der Wind u wérmere Luft, denn die zu V7' parallele Wind-
komponente ist von der wirmeren zur kélteren Luft gerichtet. Jeder stati-
onidre Beobachter wird eine Temperaturéinderung messen (—u - V7T > 0, d.
h. 0T/ot > 0). In (b) blist der Wind mit einer Komponente aus Rich-
tung der kalten Luft. An allen Orten sinken die Temperaturen (07/0t < 0,
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weil —u - VT < 0). In (c) stehen Windrichtung und Temperaturgradient
aufeinander senkrecht, so dafl u- V1 = 0. Deshalb bleibt die Temperatur
iiberall konstant. Wie bereits frither erwdhnt, spricht man im Fall (a) von
Warmluftadvektion und im Fall (b) von Kaltluftadvektion.

6.14 Schichtdickenadvektion

Die Situation sei dhnlich wie oben beschrieben: der Wind soll geostrophisch
und V7T unabhingig von der Hohe (bzw. vom Druck) sein. Auflerdem wird
wieder vorausgesetzt, dafl keine Wéarmequellen oder -senken vorhanden sind.
In Druckkoordinaten lautet (6.42)

T
(?9—t +u(z,y,p)- VT =0. (6.43)

Die Schichtdicke D zwischen zwei Druckflichen py, und p betrdgt nach

Gleichung (3.21)
Po
D= E/ TdInp.
9 Jp

Unter Verwendung von (6.43) ergibt sich fiir die zeitliche Anderung der
Schichtdicke

9D _ E f bo dln P
= pro xyp -VT|dIn p.
Den geostrophischen Wind u erhidlt man auch durch Addition von uy

(geostrophischer Wind auf der Druckfliche py) und u’ (thermischer Wind
zwischen py und p). Der thermische Wind ist aus (6.35) bekannt

(6.44)

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

Damit 148t sich Gleichung (6.44) umformen zu

G =""u VT]dlnp
= Rf”O (uo VT)dlnp—i— S0 (W (p) - VT)dlnp.

Da uy unabhéngig von p ist und nur anndhernd horizontale Komponenten
besitzt (ug - V hat also keine p-Komponente), kann der Operator ug - V vor
das Integralzeichen gestellt werden. Auflerdem wirkt u'(p) senkrecht zum
(h6henunabhéngigen) Temperaturgradienten V7', d. h. u' - VT = 0. Es gilt
daher
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Wiéhlt man py = 1000hPa, folgt aus (6.45), dafl unter den angegebenen

Bedingungen (geostrophische Bewegung, Temperaturgradient nicht von der

Hohe abhéngig) die Schichtdicke vom bodennahen geostrophischen Wind ad-

vehiert wird. Dieses Ergebnis ist fiir praktische Anwendungen sehr niitzlich.

Uberlagert man einer Bodenkarte eine Schichtdickenkarte, lassen sich die

Gebiete mit Kaltluftadvektion bzw. Warmluftadvektion identifizieren (vgl.

Abb. 5.19). Es ist also nicht erforderlich, den mittleren Wind fiir die gesamte
Schicht zu berechnen, es geniigt das geostrophische Bodenwindfeld.

6.15 Die thermodynamische Gleichung

In Kapitel 3 zeigte sich, daf3 die potentielle Temperatur in einem Luftpa-
ket erhalten bleibt, wenn die Bewegung adiabatisch verlduft, d. h. wenn
kein Warmeaustausch zwischen Luftpaket und Umgebungsluft stattfindet.
Mathematisch 148t sich die Erhaltung der potentiellen Temperatur in der
sogenannten thermodynamischen Gleichung formulieren

Do
Dt

Im Prinzip wird damit nur ausgesagt, dafl der 1. Hauptsatz der Thermo-
dynamik erfiillt ist.

Konnen Wiarmequellen oder Warmesenken nicht vernachléssigt werden,
gilt der 1. Hauptsatz in der differentiellen Form dg = ¢,dI" — adp (Glei-
chung (3.40) ); in dT und dp sind die Temperatur- und Druckidnderungen im
Luftpaket infolge der Warmezufuhr dq enthalten. Verwendet man die ideale
Gasgleichung pa = RT, ergibt sich

d dI'  Rd
Tq =c, (— - __p) = c,dInb. (6.47)

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

0. (6.46)

D 1 Dg H
—nf=——t = 6.48
Dt T TDt T (6.48)

Dies ist die allgemeine Form der thermodynamischen Gleichung. Darin
bezeichnet H = Dq/Dt die Warmezufuhr dq in das Luftpaket im Zeitintervall
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dt. Aus (6.47) 158t sich auch eine Gleichung fiir die Anderung der Temperatur
im Zeitintervall dt ableiten:

1DT «kDp H
T Dt pDt ¢T
oder
DT kT H
=4+ = 6.49
Dt P Wt Cp ( )
wobei
Dp
=== 6.50
W=7, (6.50)

Die Grofle w gibt die Druckidnderung im Luftpaket an. Normalerweise
nimmt der Druck in einem aufsteigenden Luftpaket ab, wihrend er in einem
absinkenden Luftpaket zunimmt (auf jeden Fall gilt dies fiir hydrostatische
Bewegungen). Mit anderen Worten, w ist mit der Vertikalgeschwindigkeit w
negativ korreliert. Setzt man in (6.50) p statt T ein, folgt

Dyp
= 2w, 6.51
W= pr T Pgw (6.51)

In vielen Fillen liefert der zweite Term auf der rechten Seite von (6.51)
den gréfiten Beitrag zu w.

Gleichung (6.49) kann man folgendermaflen interpretieren: Die beiden
Terme auf der rechten Seite der Gleichung erkldren die Ursachen der Tem-
peraturdnderung in einem Luftpaket. Der erste Term gibt die adiabatische
Temperaturdnderung auf Grund der Druckidnderung wihrend der Bewegung
an. Wird das Luftvolumen zusammengedriickt(w > 0), erwérmt es sich; er-
reicht das Luftvolumen ein Gebiet mit geringerem Luftdruck(w < 0), kann
es sich ausdehnen und abkiihlen. Der zweite Term beschreibt die sogenann-
ten diabatischen Prozesse, d. h. die Wirkung von direkter Erwidrmung oder
Abkiihlung. Eine Abschétzung fiir die adiabatische Temperaturinderung in
Grad pro Tag erhélt man aus kT0p/p,,. In dieser Formel ist dp die typi-
sche Druckinderung, die ein Luftpaket wihrend eines Tages erfihrt, und
pm der mittlere Druck entlang einer Trajektorie des Luftpakets. In einem
Tiefdruckgebiet der mittleren Breiten legen die Luftpakete in der mittleren
Troposphére (p,, = 500hPa) hiufig einem Hohenunterschied von dp,, = 200
hPa pro Tag zuriick. Fiir T ~ 250K ergibt sich damit eine Temperaturédnde-
rung von 30K /Tag.
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Beitrige zum diabatischen Term entstehen durch die Absorption von sola-
rer Strahlung, Absorption und Emission von infraroter (langwelliger) Strah-
lung und durch die Freisetzung von latenter Warme bei Kondensation. Dazu
kommt in der oberen Atmosphire die bei chemischen und photochemischen
Reaktionen verbrauchte bzw. freiwerdende Wirme. In der Troposphire und
in der unteren Stratosphire kompensieren sich Teile der durch Strahlung be-
wirkten Erwdrmungen und Abkiihlungen, weshalb die dadurch entstehenden
Temperaturdnderungen nur ungefihr 1K/Tag betragen. Die latente Wirme
kann man vernachldssigen, ausgenommen in Gebieten mit Niederschlag, wo
die Temperaturverdinderung durch freigesetzte latente Wirme und durch
adiabatische Vertikalbewegungen vergleichbar grofl werden kann. Im gréfiten
Teil der Troposphére ist jedoch der diabatische Term in (6.49) wesentlich
kleiner als der Term, der die adiabatischen Temperaturdnderungen angibt.

6.16 Lokale Temperaturinderung
Gleichung (6.49) kann man auch in folgender Form schreiben

oT T H
T mu VT St (6.52)
ot P Cp

Zusitzlich tritt in dieser Gleichung der Advektionsterm (—u - VT) auf.
Beitrdge zur Advektion liefern alle drei Komponenten des Windvektors u.
Im allgemeinen ist jedoch die Vertikalkomponente w wesentlich kleiner als
die beiden horizontalen Komponenten u, v, so dafl die vertikale Advektion
vernachlissigt werden kann. Zu lokaler Temperaturzunahme (9/0t > 0)
kommt es nach (6.52) durch

e Advektion wiarmerer Luft
e adiabatische Absinkbewegung und/oder

e diabatische Warmezufuhr. Umgekehrt erfolgt lokal Temperaturabnah-
me (07'/0t < 0) durch

e Advektion kélterer Luft,
e adiabatische Hebung und/oder

e diabatischen Wérmeentzug.
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6.17 Die Kontinuititsgleichung

Am Anfang dieses Kapitels wurde erldutert, dafl die Losung der Bewegungs-
gleichung fiir Gasstromungen schwieriger ist als fiir Festkérper. In Gas-
stromungen mufl ndmlich zusitzlich eine Massenerhaltungsgleichung (Kon-
tinuitdtsgleichung) erfiillt sein, damit interne Massenquellen oder -senken
ausgeschlossen bleiben. In diesem Abschnitt geht es um die mathematische
Formulierung der Kontinuitétsgleichung in Druckkoordinaten (x,y,p). Wal-
lace und Hobbs veranschaulichen das Prinzip der Kontinuitéitsgleichung mit
einem dicken, weichen Pfannkuchen. Wird der Pfannkuchen zwischen zwei
flache Teller gequetscht, divergiert er in horizontaler Richtung, weil das ur-
spriingliche Volumen erhalten bleibt. Luftpakete verhalten sich nicht viel
anders, wenn sie durch ein grofiriumiges Stromungsfeld deformiert werden.
Im Gegensatz zu einem weichen Pfannkuchen sind Luftpakete jedoch kom-
pressibel, d. h. sie konnen ihr Volumen dndern. Im allgemeinen lassen sich
zwei Typen von Volumenédnderungen unterscheiden:

a) Nicht hydrostatische Volumenschwankungen, verbunden mit Schallwel-
len und

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

Die nicht hydrostatischen Volumenschwankungen haben extrem kleine
Amplituden bzw. extrem hohe Frequenzen. Sie wirken sich daher nicht auf
die grofirdumigen atmosphérischen Bewegungen aus. Auflerdem ist der Ener-
gieinhalt dieser Schwankungen vernachléssigbar. Im Gegensatz dazu konnen
die hydrostatischen Anderungen recht gro werden und die Luftstrémungen
in der Atmosphére beeinflussen. Formuliert man die Kontinuitétsgleichung in
(x,y,p)-Koordinaten, sind die nicht hydrostatischen Stérungen automatisch
ausgeschlossen.

Zur Ableitung der Kontinuititsgleichung werde ein quaderférmiges Luft-
paket mit den Kantenldngen dx, dy, dp betrachtet (s. Abb. 6.24).

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

OM = pdxdydz = _51:5y5p,
g

wobei die hydrostatische Gleichung (6.4) in der Form dp = —pgdz verwendet
wurde. Im Laufe der Zeit wird der Quader durch die Scherungen und Defor-
mationen im Bewegungsfeld bis zur Unkenntlichkeit verdreht und verformt.
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Abbildung 6.24: Zur Ableitung der Kontinuititsgleichung.

Hier sollen jedoch nur die Verinderungen ganz am Anfang der Bewegung
interessieren oder, mathematisch ausgedriickt, in einem unendlich kleinen
Zeitintervall 0t. Innerhalb dieses Zeitintervalls wird der Quader zu einem
Parallelepiped deformiert. Da die Masse des Quaders dabei konstant bleibt,
gilt

D
Di (0xdydp) =0 (6.53)
oder
D D D
5y(5pﬁt (0z) + (53:6th (0y) + 53:5y3t((5p) =0 (6.54)

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

Die zeitlichen Anderungen von 6y und 6p konnen analog ausgedriickt
werden. Setzt man die drei Beziehungen in (6.54) ein, folgt

ou n ov n ow
Oor Oy Op
Dies ist die Kontinuitditsgleichung in Druckkoordinaten.

Zur Interpretation der Kontinuitdtsgleichung werde in (6.53) dxdy = A
definiert. Die (6.54) entsprechende Gleichung lautet jetzt

= 0. (6.55)
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Wie oben a8t sich D(dp)/Dt als (Ow/0p)dp schreiben. Aus (6.56) erhilt
man dann eine weitere Form der Kontinuitdtsgleichung

1 DA n Ow
A Dt  0Op
Der Vergleich dieses Ergebnisses mit (6.55) fithrt zu folgender Gleichung

= 0. (6.57)

ou Ov 1DA
5% "oy = A D0 (6.58)
Der Ausdruck auf der linken Seite von (6.58) ist die horizontale Divergenz
des horizontalen Windvektors V (in kartesischer Form) V - 'V oder, in der
frither eingefiihrten Schreibweise, V, - V. Gleichung (6.58) zeigt, daf§ die
Divergenz gleich der relativen Anderung der Boden- bzw. Deckfliche des
Luftquaders in Abb. 6.24 ist. Aulerdem folgt aus (6.57) und (6.58), daf bei
horizontaler Divergenz (V -V > 0) der Luftquader in vertikaler Richtung
gestaucht wird (Ow/0p < 0). Anderseits bewirkt horizontale Konvergenz
(V -V <0) vertikale Streckung (Ow/dp > 0).
Fiir ein Gas (oder eine Fliissigkeit) mit konstanter Dichte 1a8t sich zeigen,
daB die Kontinuitétsgleichung auch in (z,y, z)-Koordinaten eine zu (6.55)
analoge Form annimmt

ou Ov Ow
ox + dy + 0z

In einem Gebiet mit konvergenter Stromung in Bodenndhe (Ju/0x +
Ov/dy < 0) ist demnach Jw/0z > 0. Da direkt am Boden keine Ver-
tikalgeschwindigkeit auftreten kann, mufl w in den unteren Luftschichten
posititv sein. Mit anderen Worten, Konvergenz am Boden hat eine aufstei-
gende Luftstromung zur Folge. Umgekehrt wirkt auf Vertikalbewegungen
in der oberen Troposphire die Tropopause wie ein fester Deckel. Gleichung
(6.59) ist daher bei Konvergenz in hoheren Luftschichten nur dann erfiillt,
wenn w von negativen Werten bis nahezu Null in Tropopausennéhe anwichst,
(Ow/0z > 0; —0w/dz < 0), d. h. w < 0 unterhalb der Tropopause. Konver-
genz in der Hohe ist also mit Absinken verbunden.

Abb. 6.15 zeigt, dafl der Wind in Bodennihe auf Grund der Reibungs-
krifte eine Komponente quer zu den Isobaren in Richtung tieferen Druck
besitzt. In einem Drucktrog (z. B. entlang einer Front) und in einem Tief-
druckzentrum konvergiert deshalb die Stréomung; die Luft wird gehoben. Da-

= 0. (6.59)
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Abbildung 6.25: Zusammenhang zwischen horizontaler Divergenz (HD) bzw.
Konvergenz (HK) und Vertikalbewegung (VD: vertikale Divergenz, VK: ver-
tikale Konvergenz).

gegen verursacht die Reibung in der Nihe eines Hochdruckzentrums in den
unteren Luftschichten Divergenz und absinkende Luftbewegungen.

Es ist wichtig, in der unteren und in der oberen Troposphire die Gebiete
mit horizontaler Konvergenz bzw. Divergenz zu lokalisieren, denn die damit
verbundenen Vertikalbewegungen haben groflen Einflufl auf den Wettercha-
rakter. Bei Konvergenz am Boden und Divergenz in der Hohe bilden sich
in der aufsteigenden Luft Wolken und Niederschlige. Im Gegensatz dazu
kommt es bei Konvergenz in den oberen Luftschichten und bodennaher Di-
vergenz durch Absinken zu adiabatischer Erwérmung und Wolkenauflosung.

Im Prinzip kann man die Vertikalgeschwindigkeit (in Druckkoordinaten)
w auf jeder Druckfliche berechnen, indem man Gleichung (6.55) zwischen
p. und p integriert. Dabei ist p, der Druck auf einem Bezugsniveau, wo w
bekannt sein soll. Es ergibt sich

P rou  Ov

w(p) = w(p.) / | ( = ay)dp. (6.60)

Diese Form der Kontinuititsgleichung dient als wichtige Verbindung zwi-
schen der Vertikalgeschwindigkeit und den anderen abhéngigen Variablen
in den Gleichungen fiir grofiriumige atmosphérische Bewegungen. Durch
(6.60) wird ein vertikales Geschwindigkeitsfeld festgelegt, das iiberall mit
dem horizontalen Geschwindigkeitsfeld konsistent ist. Die mit Hilfe von
(6.60) aus MeBdaten berechnete Vertikalgeschwindigkeit kann jedoch stark

vom tatsdchlichen Wert abweichen, weil die horizontalen Windkomponenten
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Abbildung 6.26: Vertikalbewegung in einem Cumulonimbus

nicht geniigend genau bestimmt werden kénnen. (6.60) 148t sich dennoch fiir
einige Anwendungen gut gebrauchen, wie die folgenden Beispiele zeigen.

Beispiel 1: Der Ambof} von Gewitterwolken entsteht, wenn die aufsteigen-
de Luft im Tropopausenniveau an der weiteren Vertikalbewegung gehindert
wird und in der Folge horizontal ausstromt (Abb. 6.26). In einer Serie von
Satellitenbildern erscheint eine Gewitterwolke deshalb zunéchst als kleiner
Punkt, der sich dann schnell vergréflert. In dem hier ausgewéhlten Beispiel
soll der Ambof einer Cumulonimbuswolke nach 10 Minuten eine um 20%
groflere Fliche einnehmen. Die Vergroflerung der Fliche sei reprisentativ
fiir die mittlere Divergenz in der Schicht zwischen 300 hPa und 100 hPa.
Auflerdem wird angenommen, daf die vertikale “Geschwindigkeit”w im 100
hPa-Niveau Null ist. Mit Hilfe der Kontinuititsgleichung 148t sich die mitt-
lere Vertikalgeschwindigkeit in der 300 hPa Fléche berechnen.
Aus (6.58) folgt fiir die horizontale Divergenz
1 DA 0,20
VV=1Dr T 6oos
Fiir die Vertikalgeschwindigkeit in Druckkoordinaten ergibt sich nach
(6.59)

=3,33.107%s7L.

W300 = W1000 — (V : V) (300 hPa — 100 hPa)
=0-3,33-10"*s71-200 hPa
= —6,66-10"2hPa s~ "

Zur Umrechnung von w auf die Vertikalgeschwindigkeit w in ms~! kann
man in guter Ndherung die Beziehung w = —pgw verwenden. Nach der idea-
len Gasgleichung gilt gp = gp/RT = p/H, wobei H die in Teil I auf Seite 54
eingefiihrte Skalenhohe ist (H = 8 km fiir T = 273 K). Die Vertikalgeschwin-
digkeit w in 300 hPa betrigt damit
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Abbildung 6.27: Vertikalgeschwindigkeit in einer tropischen Regenzone (sche-
matische Darstellung).
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Dabei handelt es sich um einen Mittelwert fiir den gesamten Ambof. In
dem nur eng begrenzten Aufwindgebiet beobachtet man wesentlich groflere
Vertikalgeschwindigkeiten (in Extremfillen bis zu 30ms ™).

Beispiel 2: Abb. 6.27 zeigt schematisch die Vertikalgeschwindigkeit inner-
halb einer tropischen Regenzone. Zwischen 1000 hPa und 800 hPa betrage
die horizontale Konvergenz der Luftstrémung in das Regengebiet 10725~}
und der mittlere Wasserdampfgehalt der konvergierenden Luft sei 16gkg .

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

In Abb. 6.27 erkennt man, daf§ |Ow/0p| zwischen 200 hPa und 100 hPa
doppelt so grof§ ist wie zwischen 1000 hPa und 800 hPa. Deshalb liegt der
absolute Wert der Divergenz in der Schicht zwischen 200 hPa und 100 hPa
bei 2-10°s 1.

Fiir die Vertikalgeschwindigkeit w im 800 hPa-Niveau folgt nach (6.60)

800hPa
wsoo = w1000 = Jipgonpq (V- V) dp

= W1000 — (V . V) (800 hPa — 1000 hPCL)
=0—(—=107°s7") (=200 hPa)
=2-10"3hPas '
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Verwendet man wie in Beispiel 1 die Beziehung w ~ —pgw, ergibt die Di-
vision von wggp (in SI- Einheiten) durch g den vertikalen Massenflufl wggg. Pro
Zeit- und Fliacheneinheit kondensiert daher folgende Menge an Fliissigwasser
aus:

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

3,27-10"*mm/s - 8,64 - 107*s/Tag = 28, 2mm/Tag,

ein typischer Wert fiir Regen mit méfiger Intensitét.

6.18 Ubungen zur Einfithrung in die Meteo-
rologie 11

1. Die Bewegungsgleichung fiir die reibungsfreie Verlagerung eines Luft-
pakets, dessen Geschwindigkeit in einem Bezugssystem auf der rotie-
renden Erde gemessen wird, lautet

Du 1
— = —fk — -V )
D1 fk xu p P+8g

Die in der Atmosphire ablaufenden Bewegungen (Tornados, Tiefdruck-
gebiete der mittleren Breiten, allgemeine Zirkulation auf den Erdhalb-
kugeln,...) haben sehr unterschiedliche Groflenordnungen “scales”).
Bei der Anwendung der Bewegungsgleichung auf meteorologische Pro-
bleme schétzt man daher zunichst die Groflenordnung der einzelnen
Terme ab (“scale analysis”) und vereinfacht die Bewegungsgleichung,
indem man nur die wichtigsten Terme beriicksichtigt. Hier soll die Be-
deutung des Beschleunigungsterms im Vergleich zur Corioliskraft un-
tersucht werden. Dazu setzt man statt der Variablen die fiir die ein-
zelnen Systeme typischen Grofenordnungen ein: U (horizontale Wind-
geschwindigkeit), L (horizontale Ausdehnung des Systems), T=L/U
(die Zeit, in der ein Luftpaket mit der Geschwindigkeit U die Strecke L
zuriicklegt), f (Coriolisparameter). Es ergibt sich folgende Abschétzung:

U? U

Du/Dt
fkxu

Die Grofle Ro bezeichnet man als Rossby-Zahl. Fiir Ro >> 1 kann die
Erdrotation bei der Bewegung eines Luftpakets vernachlissigt werden.
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Umgekehrt iiberwiegt bei Ro << 1 der Einflufl der Erdrotation. Die
Bewegung steht dann im geostrophischen Kréftegleichgewicht zwischen
Corioliskraft und Druckgradientkraft. Schétze Ro fiir ein Tiefdruckge-
biet, fiir ein Gewitter und fiir einen Tornado ab (Wihle f = 107*s7!)!
Welche Systeme stehen bzw. stehen nicht im geostrophischen Gleich-
gewicht?

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

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

Station 1 | Station 2
1000 hPa 310 20 140 20
950 hPa 310 25 150 30
900 hPa 320 30 180 40
850 hPa 260 40 210 50
800 hPa 240 50 230 50
700 hPa 250 60 230 55
600 hPa 250 65 230 55
500 hPa 250 85 230 55

Im Hodogramm sind die Differenzvektoren der Windvektoren aufein-
anderfolgender Hohen dargestellt, d. h. die Vektoren des thermischen
Windes. In welchen Schichten herrscht Kaltluft- bzw. Warmluftadvek-
tion? Gibt es (dquivalent) barotrop geschichtete Bereiche? Schitze die
Hohen der Frontflichen ab! Welche der beiden Stationen liegt auf der
Vorderseite der Warmfront, welche auf der Riickseite der Kaltfront?

. Skizziere das Kréiftegleichgewicht fiir den geostrophischen Wind auf der
Nordhalbkugel und auf der Siidhalbkugel. Erklidre den Unterschied! Ist
auf der Stidhalbkugel in mittleren und hohen Breiten eine Westwind-
zone oder eine Ostwindzone zu erwarten?

. Die Isohypsen in der 500 hPa-Karte sind meist im Abstéinden von 80
m eingetragen. Uber Miinchen (f = 107*s™!) sollen die Isohypsen
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in West- Ost-Richtung verlaufen. Die Entfernung zwischen zwei be-
nachbarten Linien betrage 300 km, wobei die geopotentielle Hohe nach
Norden hin abnehmen soll. Bestimme Richtung und Geschwindigkeit
des geostrophischen Windes!

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

Die zwei Stationen sind als Punkte in der Bodenwetterkarte eingezeichnet:

Abbildung 6.28:
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Trage die Windmessungen in das Diagramm ein und verbinde die End-
punkte der Windvektoren (s. Beispiel). Dieser Linienzug heifit Hodogramm.

N thdxieschwind;cike;i i kn

Winddaten: 5 S,

85ChPa 210 20 =g='~ 93

7060hPa 225 37 %‘\ e

6G0hPa 235 50 gﬁa~ :
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Abbildung 6.29:
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