Entstehung dynamischer Hoch- und
Tiefdruckgebiete

Hoch- und Tiefdruckgebiete lassen sich nach ihrer Entstehung in zwei Gruppen einteilen:
thermische Druckgebilde entstehen durch Erwarmung oder Abkiihlung der bodennahen Luft (z.
B. Hitzetief, Kiltehoch), dynamische Druckgebilde dagegen durch grofiraumige
Bewegungsvorgange in der Atmosphadre. Entscheidend ist dabei das Zusammenspiel von
Luftmassenzufuhr und Luftmassenabfuhr in verschiedenen Héhen - vor allem im Bereich des
Jetstream in etwa 8 bis 12 km Hohe. Wird in einer Luftsdule mehr Luft in der Hohe abgefiihrt als
am Boden zustrémt, sinkt der Bodenluftdruck: Es entsteht ein dynamisches Tief. Wird mehr Luft
zugefiihrt als abflief3t, steigt der Druck: Es entsteht ein dynamisches Hoch.

2 Physikalische Grundlagen
2.1 Luftdruck und hydrostatische Grundgleichung

Der Luftdruck p ist das Gewicht der daruberliegenden Luftsdule pro Flache (Einheit: 1 Pa =1
N/m? =1 kg/(m-s®); 1 hPa = 100 Pa). Er nimmt mit der Hohe z ab. Diese Abnahme beschreibt die
hydrostatische Grundgleichung:

ap_

mit p = Luftdichte in kg/m® und g = 9,81 m/s* (Erdbeschleunigung). Der Bodendruck entspricht
damit der gesamten Luftmasse iiber einer Fliche: ps = g - m/A. Andert sich die Masse der
Luftséule, dndert sich zwangslaufig auch der Bodendruck.

Abbildung 1 veranschaulicht die Gleichung. Links ist eine diinne Luftschicht der Dicke Az und
Grundflache A in einer Luftsdule dargestellt. Von unten driickt der Druck p(z), von oben der
etwas kleinere Druck p(z + Az). Die Differenz beider Druckkrifte ist die nach oben gerichtete
vertikale Druckgradientkraft. Sie halt der Gewichtskraft p - g+ A - Az der Schicht genau das
Gleichgewicht: -Ap-A=p-g-A-Az also Ap/Az = -p - g. Deshalb nimmt der Druck in
Bodenndhe um etwa 1 hPa pro 8,5 m ab.(Beispiel 1). Rechts ist der horizontale Druckgradient
zwischen zwei Isobaren dargestellt. Er erzeugt die Druckgradientkraft, die stets vom hohen zum
tiefen Druck zeigt (Kapitel 2.2, Beispiel 2).
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Abbildung 1: Hydrostatische Grundgleichung - links Krdftegleichgewicht an einer Luftschicht
(Druckkrdfte von unten und oben, Gewichtskraft) mit dp/0z = -p - g = -11,77 Pa/m; rechts
horizontaler Druckgradient zwischen zwei Isobaren mit der Druckgradientkraft vom hohen zum
tiefen Druck (Werte aus den Beispielen 1 und 2)

2.2 Krafte auf ein Luftpaket

o Druckgradientkraft (pro Masse): ar = —(1/p) - dp/dn in m/s. Sie zeigt immer vom hohen
zum tiefen Druck, senkrecht zu den Isobaren.

o Corioliskraft (pro Masse): ac =f- v mitdem Coriolisparameter f=2-Q - sin ¢ (Q=7,292
x 10~°s™", ¢ = geographische Breite). Auf der Nordhalbkugel lenkt sie die Bewegung nach
rechts ab.

o Reibungskraft: wirkt in der Grenzschicht (ca. 0-1 km) der Bewegung entgegen und
bremst den Wind ab.

In der freien Atmosphére (oberhalb der Reibungsschicht) halten sich Druckgradient- und
Corioliskraft ndherungsweise das Gleichgewicht. Der resultierende geostrophische Wind weht
parallel zu den Isobaren:

A
vg = (1(p - f))-A—f1

In Bodennidhe bremst die Reibung den Wind; dadurch wird die Corioliskraft kleiner, und die
Druckgradientkraft tiberwiegt. Der Wind weht deshalb schrag tiber die Isobaren - im Tief
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spiralférmig hinein (Konvergenz), im Hoch spiralféormig heraus (Divergenz). Abbildung 2 zeigt
das Kraftegleichgewicht als Vektordarstellung.

Tiefdruckgebiet (Nordhalbkugel) Hochdruckgebiet (Nordhalbkugel)

Luft strémt gegen den Uhrzeigersinn und zum Zentrum Luft stromt im Uhrzeigersinn und vom Zentrum weg
1020 hPa
T

1025 hPa \
\\ Druckgradientkraft
«—o

1030 hPa Corioliskraft

=3 Windrichtung =P Druckgradientkraft =~ === Corioliskraft ~ ====» Reibung @ Luftpaket (Beispiel) ’

Schematische Darstellung, nicht maRstabsigetreu

Abbildung 2: Krdftevektoren (Druckgradientkraft, Corioliskraft, Reibung) und bodennahes
Windfeld um ein Tief (links) und ein Hoch (rechts) auf der Nordhalbkugel

3 Dynamische Entstehungsmechanismen

3.1 Divergenz und Konvergenz - die Massenbilanz der Luftsaule

Die horizontale Divergenz D beschreibt, ob Luft aus einem Gebiet ausstromt (D > 0, Divergenz)
oder zusammenstromt (D < 0, Konvergenz):

_au ov

=z — -1
D_6x+6y[D] s

Die Anderung des Bodendrucks ergibt sich aus der Bilanz iiber die gesamte Luftsdule
(barometrische Tendenzgleichung, vereinfacht in Druckkoordinaten):

dps 5 (Di - Api)

at boap

Dabei ist D; die Divergenz in der Schicht i und Ap; deren Druckdicke. Uberwiegt in der Summe die
Divergenz (meist in der Hohe), fillt der Bodendruck — dynamisches Tief. Uberwiegt die
Konvergenz in der Hohe, steigt der Bodendruck — dynamisches Hoch. Hoéhen- und
Bodenstromung sind dabei tiber die Vertikalbewegung gekoppelt (Abbildung 3): Unter
Hohendivergenz steigt Luft auf, unter Hohenkonvergenz sinkt sie ab.
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Abbildung 3: Vertikalschnitt - Divergenz am Jetstream liber dem Bodentief (Aufsteigen) und

Konvergenz in der Hohe iiber dem Bodenhoch (Absinken)

3.2 Die Rolle des Jetstream und der Hohenwellen (Rossby-Wellen)

Der Jetstream verlauft in Wellen (Rossby-Wellen) mit Tr6gen und Riicken. Héhendivergenz - und
damit Druckfall am Boden - tritt vor allem an folgenden Stellen auf:

Vorderseite eines Hohentrogs (zwischen Trogachse und nachfolgendem Riicken): Die
Luft stromt aus dem Trog mit zyklonaler Kriimmung in den Riicken mit antizyklonaler
Kriimmung; die Windgeschwindigkeit nimmt zu, es entsteht Divergenz — Bodentief
(Zyklogenese).

Riickseite eines Hohentrogs (zwischen Riicken und Trogachse): Konvergenz in der
Hohe — Absinken — Bodenhoch.

Diffluenz: Auseinanderlaufende Stromlinien in der Hohe erzeugen Divergenz.

Jetstreak (Windmaximum im Jetstream): Im linken Ausgangsbereich und im rechten
Eingangsbereich herrscht Divergenz (Tiefentwicklung), im rechten Ausgangs- und linken
Eingangsbereich Konvergenz (Hochentwicklung).

Geschwindigkeitsdivergenz im Jetstream: Die horizontale Divergenz lasst sich in zwei Anteile
zerlegen, wenn man die Koordinaten an der Stromung ausrichtet (s entlang der Stromlinie, n
quer dazu). Der erste Anteil ist die Geschwindigkeitsdivergenz 0V/ds, also die Anderung der
Windgeschwindigkeit V entlang der Stromung. Der zweite ist die Richtungsdivergenz Dr: Sie ist
positiv, wenn die Stromlinien auseinanderlaufen (Diffluenz), und negativ, wenn sie
zusammenlaufen (Konfluenz). Legt man die x-Achse in Stromungsrichtung, gilt ndherungsweise:

av Uasus — Uein OV
D=—+DR » 2 S04
ds Ax dy

(55%— 35%)

D ~
(8 - 105m) + (—1,0 x 1055~ 1)
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202
S

8 - 10°m — 1,0 x 1075s71

=25-10"%"1—- 10 x 10771 = +1,5 - 107°s71

(Geschwindigkeitsdivergenz dV/ds = +2,5 x 10 ° s %, Konfluenz Dr = -1,0 x 10 ®s )

Gréfden und Einheiten:

GroBe Bedeutung Einheit
D horizontale Divergenz s
oV/os Geschwindigkeitsdivergenz s
Dk Richtungsdivergenz (Diffluenz/Konfluenz) s
\") Windgeschwindigkeit entlang der Stromung m/s
s Strecke entlang der Stromlinie m
Uaus, Uein Windgeschwindigkeit am Aus- bzw. Eingang m/s
Ax Lange des Stromungsabschnitts m

v Querkomponente des Windes m/s
y Strecke quer zur Stromung m

Einheiten: (m/s) / m = s * fiir beide Summanden — [D] = s ™

Nimmt der Wind entlang der Strémung zu (dV/ds > 0), stromt aus einem Volumen mehr Luft
hinaus als hinein. Diffluenz (dv/dy > 0) verstarkt diese Divergenz, Konfluenz (dv/dy < 0)
schwicht sie ab. Entscheidend ist, dass sich beide Anteile weitgehend gegenseitig aufheben. Fiir
den rein geostrophischen Wind heben sie sich bei konstantem f sogar vollstindig auf (V - v'g =
0): Wo die Isohypsen enger zusammenriicken, wird die geostrophische Stromung zwar schneller,
ihre Stromlinien laufen aber im gleichen Maf zusammen. Eine Beschleunigung der Stromung
allein bedeutet deshalb noch keine Massenabfuhr. Einzeln erreichen beide Anteile
typischerweise etwa 107° s™%, ihre Summe im grof3rdumigen Mittel nur etwa 1076 s,

Eine Netto-Divergenz entsteht erst durch den ageostrophischen Wind, also dort, wo die
Stromung vom geostrophischen Gleichgewicht abweicht. Dafiir gibt es zwei Hauptursachen:

¢ Kriimmung (Trogvorderseite): Im Hohentrog ist der Wind wegen der zyklonalen
Kriimmung schwécher als der geostrophische Wind (subgeostrophisch), im
Hohenriicken wegen der antizyklonalen Kriimmung stirker (supergeostrophisch). Auf
dem Weg vom Trog zum Riicken nimmt die Geschwindigkeit deshalb starker zu, als es
der Abstand der Isohypsen allein bewirken wiirde. Die Geschwindigkeitsdivergenz
tiberwiegt, und es bleibt Divergenz tibrig (vgl. Abschnitt 5.3).

¢ Beschleunigung und Abbremsung (Jetstreak): Beim Ein- und Ausstromen ist die Luft
nicht im Gleichgewicht. Es entsteht ein ageostrophischer Querwind, der Divergenz im
rechten Eingang und im linken Ausgang erzeugt (Abschnitt 5.2).

Abbildung 4 zeigt, wie aus der Hohendivergenz ein Druckfall am Boden wird. Die Divergenz
verringert zundchst nur die Masse der Hohenschicht. Darunter steigt Luft auf
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(Kontinuitétsgleichung, Kapitel 3.3), und am Boden stromt Luft nach (Bodenkonvergenz). Masse
und Druck der gesamten Luftsdaule nehmen nur ab, wenn die Héhendivergenz die
Bodenkonvergenz iibertrifft (barometrische Tendenzgleichung, Kapitel 3.1). Dass sich
Hohendivergenz und Bodenkonvergenz weitgehend gegenseitig ausgleichen, nennt man Dines-
Kompensation. Uber die Entwicklung des Tiefs entscheidet der kleine Rest, wie das folgende
Zahlenbeispiel zeigt.

Geschwindigkeitsdivergenz im Jetstream — Druckfall am Boden

dy
Kontrollvolumen, Ax = 800 km

Draufsicht (300 hPa) Konfluenz 9% = —1,0- 10755~

——

Geschwindigkeitsdiverg :
windigl enz ! Ausstrom
) Vaus = 55m/s

i
Einstrom !

Ugin=35m/s | Qu/ox = +2,5-10"%s™1
e — — S —— RS e
—— e — e e
—— D (oben) = +1,5 - 105! S
— mehr Luft hinaus als hinein
T T
Vertikalschnitt | i R R B
i - assenbilanz im umen
P— Divergenz: Massenabfuhr {oben = unten)
‘ ' 100 % 95 %

©
E 400 hPa+ t !
@ 4 i
5 Aufsteigen :
- w=5cm/s !

Bodenk 5

lenkonvergenz
850 hPa+ q =-19.10"5¢" h Abfuhr Ausgleich Rest
1.9 - 1008 (G00hPa) _ (Ausieige/ | = Drckfl
4 lenkonvergenz,
R ceciicerercecccccd Weciecrrd
Bodendruck fallt:
—0,54 hPa/h = —13 hPa/24 h

Abbildung 4: Geschwindigkeitsdivergenz im Jetstream - oben Draufsicht: Die Luft wird entlang des
Jets von 35 auf 55 m/s beschleunigt, aus dem Kontrollvolumen strémt mehr Luft heraus als hinein;
unten Vertikalschnitt: Massenabfuhr in der Héhe, Bodenkonvergenz, Aufsteigen und Druckfall am
Boden (Werte aus dem Zahlenbeispiel in Abschnitt 3.2)

Geschwindigkeitsdivergenz im Jetstream und Druckfall am Boden

Gegeben:

Hoéhenschicht 400-200 hPa, Apopen = 200 hPa = 2 x 10* Pa: Im Jetstream nimmt die
Westwindkomponente auf Ax = 800 km = 8 x 10° m von Uein = 35 m/s auf s = 55 m/s zu. Die
Stromlinien laufen leicht zusammen (Konfluenz): dv/dy = -1,0 x 107> s™™,

Bodenschicht 1000-850 hPa, Apunten = 150 hPa = 1,5 x 10* Pa: Konvergenz Dunten = —1,9 x 107°

-1
s7h
Luftdichte in 400 hPa p = 0,6 kg/m?, g = 9,81 m/s?

a) Geschwindigkeitsdivergenz:
0u _ Uein — Uaus
0x Ax
du 55— 35m/s
dx 8 -10°m
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b) Gesamte Hohendivergenz:

Doben = du/0x + dv/0y =2,5x 10°s* - 1,0 x 107> s™* = +1,5 x 1075 s™* (die Konfluenz gleicht 40
% der Geschwindigkeitsdivergenz aus; ein so geringer Ausgleich ist typisch fiir stark
ageostrophische Bereiche wie Trogvorderseite und Jetstreak, im grofdraumigen Mittel heben sich
beide Anteile weitgehender auf)

c) Massenabfuhr in der Hohe:

Masse der Hohenschicht pro Flache:

m _Ap 2 x 10*Pa _ 3 kg
A g 9,81 % 2
s
Abfuhr:
m e 4 kg 10~ %kg
D-—= 15 x 107>s™ - 2039— = 3,06 X ~ 110 Stunde
A m? m?-s mZpro

Ohne Ausgleich wiirde der Bodendruck fallen um: g - 3,06 x 10~? kg/(m?s) = 0,30 Pa/s = 10,8
hPa/h (Einheiten: m/s? - kg/(m?s) = kg/(m-s*) = Pa/s)

d) Ausgleich durch Bodenkonvergenz (barometrische Tendenzgleichung):

dps
o = —(Dy - Dy+ Dy - Dy)

Pa Pa

—(1,5 x 1075s71. 2 x 10*Pa — 1,9 x 107°s71- 1,5 x 10*Pa) = —(0,300?— 0,285?)
Pa
= —0,015—
S

Pa S Pa hPa
= —0,015?' 3600H= _54T= —0,54T—> in24h ~ —13 hPa

e) Aufsteigen unter der Divergenzschicht:

Mit w = 0 in 200 hPa folgt in 400 hPa

Pa
w = —Dy=-15x 107571. 2 x 10*Pa = —0,30?(negativesoo = Aufsteigen)

Pa
w 0,30 s

(-8 (0,6k—g3- 9,81%)
m S

m cm m
~ 005—=5—= 180—
S S h
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Deutung: Die Geschwindigkeitsdivergenz allein (2,5 x 107> s™* - 2 x 10* Pa = 0,50 Pa/s)
entsprache einem unrealistisch schnellen Druckfall von 18 hPa pro Stunde, nach Abzug der
Konfluenz wiren es noch 10,8 hPa pro Stunde. In der Atmosphare wird diese Massenabfuhr zum
grofdten Teil ausgeglichen: zunachst durch die Konfluenz in der Héhe und dann vor allem durch
die Konvergenz in Bodennahe, die hier 95 % der Hohendivergenz ausgleicht (0,285 / 0,300;
Dines-Kompensation). Erst der Rest von 5 % ldsst den Bodendruck um rund 13 hPa pro Tag
fallen, und ein Tief entsteht oder vertieft sich (vgl. Beispiele 5 und 19).

3.3 Kontinuitatsgleichung und Vertikalbewegung

Da Luft nicht verloren geht, muss horizontale Konvergenz durch vertikale Bewegung
ausgeglichen werden. Die (inkompressible) Kontinuititsgleichung lautet:

aow

—=-D > w(H)= -D-H

0z
w ist die Vertikalgeschwindigkeit in m/s und H die Schichtdicke in m. Bodenkonvergenz (D < 0)
fiihrt also zu Aufsteigen (w > 0) mit Abkiihlung, Kondensation, Wolken und Niederschlag;
Bodendivergenz (D > 0) zu Absinken mit Erwdrmung und Wolkenauflésung.

3.4 Vorticity - warum sich Tiefs zu Wirbeln aufdrehen

Die relative Vorticity { (Wirbelstirke, Einheit s™*) beschreibt die Drehung der Stromung; { > 0
bedeutet zyklonale Drehung (Tief), ¢ < 0 antizyklonale Drehung (Hoch). Die vereinfachte
Vorticitygleichung zeigt, dass Konvergenz die absolute Vorticity (¢ + f) verstarkt — dhnlich einer
Eiskunstlduferin, die die Arme anzieht:

di@ + )
—a - @+DH-D

Bodenkonvergenz unter einem dynamischen Tief erzeugt somit zyklonale Rotation (gegen den
Uhrzeigersinn auf der Nordhalbkugel), Divergenz unter einem dynamischen Hoch antizyklonale
Rotation (im Uhrzeigersinn).

Abbildung 5 veranschaulicht diesen Vorgang. Stromt Luft am Boden zusammen, zieht sich ein
gedachter Luftring zusammen. Da sein Drehimpuls erhalten bleibt, dreht er sich schneller. Die
Erddrehung fliefert dabei den Startwert, auch wenn die Luft anfangs ruht. Unter einem Hoch

lauft der Vorgang umgekehrt ab: Der Ring weitet sich, und es entsteht antizyklonale Drehung.
Die eingetragenen Werte stammen aus Beispiel 7.
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Tief: Konvergenz - Aufdrehen

Aufsteigen
w>0

{=153-10"*s"
V=23m/s
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- -~
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Absinken
w<0
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N )
d({ +f ) ({ + f ) D ‘ Erddrehung f = 1,117 -10~*s7! als Startwert A

J

Abbildung 5: Vorticity - Bodenkonvergenz zieht die Luftsdule zusammen und ldsst sie zyklonal

aufdrehen (Tief, links); Bodendivergenz erzeugt antizyklonale Drehung (Hoch, rechts). Werte aus

Beispiel 7

Erlduterung zu Abbildung 5:

Im linken Teil ruht der Luftring zunéchst relativ zur Erdoberfldache (o = 0). Durch die

Erddrehung besitzt er aber bereits die absolute Vorticity {+ f=f=1,117 x 10™*

s™L. Die

Bodenkonvergenz von D = -1,0 x 107° s™* zieht den Ring zusammen; die verdringte Luft weicht

nach oben aus (Aufsteigen, Kapitel 3.3). Der mittlere Teil zeigt das zugrunde liegende Prinzip:

Wie bei der Eiskunstlauferin bleibt der Drehimpuls erhalten, fiir den Luftring gilt ((+f) - A=

konstant. Schrumpft die Flache A innerhalb von 24 h auf rund 42 %, steigt die absolute Vorticity
auf das 2,37-Fache. So entstehen { = 1,53 x 10™* s™* und Windgeschwindigkeiten um 23 m/s . Im

rechten Teil l1auft der Vorgang umgekehrt ab: Bodendivergenz weitet den Ring, { + f nimmt ab, {
wird negativ, und die Luft dreht sich antizyklonal bei gleichzeitigem Absinken. Da ¢ + f dabei

positiv bleibt, ist die antizyklonale Vorticity auf Werte kleiner als f begrenzt. Das ist ein Grund,

warum die Winde in Hochdruckgebieten meist schwacher sind als in Tiefs.

4 Beispiele

Fiir alle Beispiele gelten, sofern nicht anders angegeben: p = 1,2 kg/m?3 g=9,81 m/s% Q= 7,292

x1075s7t
48,7° N).

Beispiel 1: Druckabnahme mit der Hohe

Gegeben: p = 1,2 kg/m? g =9,81 m/s?

Rechnung: dp/dz = -p - g=-1,2kg/m*- 9,81 m/s* = -11,77 kg/(m?-s*) = -11,77 Pa/m

Ergebnis: In Bodenndhe nimmt der Druck um 1 hPa (= 100 Pa) auf einer Hohe von 100 Pa /

11,77 Pa/m = 8,5 m ab. Ein Druckfall von 10 hPa am Boden bedeutet also, dass etwa so viel
9 ©Entstehung dynamischer Hoch- und Tiefdruckgebiete Lothar Aeckerle
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Luftmasse fehlt, wie in einer 85 m dicken bodennahen Luftschicht enthalten ist (= 102 kg pro
m?).

Beispiel 2: Druckgradientkraft, Coriolisparameter und
geostrophischer Wind

Gegeben: Zwei Isobaren (1000 hPa und 1004 hPa) liegen An = 200 km = 2 x 10°> m auseinander,
also Ap =4 hPa =400 Pa.

a) Druckgradientbeschleunigung:

1y Ap kg ; 1073m
aP = (—)-—z 400Pa(1,2—- 210 m)= 1,67 -
p/ An m?3 s

b)
Coriolisparameter bei 50° N:

f=2-0-sinpg=2-7292-10"51-5in50° = 2 - 7,292 - 1075s71- 0,766
= 1,117 - 107%s7?

c) Geostrophischer Wind:

vg = aP/f = 1,67 - 10°ms* /1,117 - 10™*s™* = 149 ms ~ 54 km/h (Windstirke 7 Bft)

Deutung: Ohne Corioliskraft wiirde die Luft innerhalb weniger Stunden in das Tief stromen und
es auffiillen. Durch die Ablenkung weht sie fast parallel zu den Isobaren - deshalb kénnen Tiefs
mehrere Tage bestehen.

Beispiel 3: Rossby-Zahl - gilt das geostrophische Gleichgewicht?

Gegeben: Windgeschwindigkeit U = 15 m/s, Ausdehnung des Tiefs L = 1000 km = 10° m, f =
1,117 x 107*s™"

Rechnung:

U 15 %

Ro = = =
T 1) T (117 - 10-*s1- 105m)

(dimensionslos)

Deutung: Ro < 1 bedeutet, dass die Corioliskraft dominiert. Groffraumige dynamische
Druckgebilde sind daher nahezu geostrophisch. Bei kleinrdumigen Wirbeln (z. B. Tornado, L =
100 m, U = 50 m/s) ware Ro = 4500 - dort spielt die Corioliskraft keine Rolle.

Beispiel 4: Hohendivergenz an der Trogvorderseite

Gegeben (300-hPa-Niveau): Die Westwindkomponente u nimmt auf Ax = 500 km von 40 m/s
auf 50 m/s zu. Gleichzeitig dndert sich die Stidkomponente v auf Ay = 500 km von 0 m/s auf -2,5
m/s (beschleunigte Stromung mit schwach konvergenter Querkomponente).

10 ©Entstehung dynamischer Hoch- und Tiefdruckgebiete Lothar Aeckerle



Rechnung:

du/dx=(50-40)m/s /(5x10°m)=2,0x107°s™*
ov/dy=(-2,5-0)m/s/(5x10°m)=-0,5x10"°s"?
D=0u/dx+0dv/dy=2,0x10"°s1-05%x10°s1=+1,5x10°s*

Deutung: D > 0 — Divergenz in der Hohe. Es wird Luft aus der Sdule abgefiihrt; darunter kann
sich ein Bodentief bilden bzw. vertiefen.

Beispiel 5: Bodendruckfall durch Netto-Divergenz (Zyklogenese)

Gegeben:

Hohenschicht 300-200 hPa: Divergenz Doben = +1,5 x 107° 5™, Apoben = 100 hPa = 10* Pa
Bodenschicht 1000-900 hPa: Konvergenz Dunten = =1,3 x 107%s7, APunten = 10* Pa
Mittlere Schichten: D = 0 (Niveau ohne Divergenz)

Rechnung:
aps
E ~ _(Doben ’ A0b9n + Dunten : Dunten)

—(1,5 - 1073>s71. 10*Pa — 1,3 - 107>s~1. 10*Pa)
Pa Pa Pa

—(0,15—— 0,13—) = —0,02—
S S S

Umrechnung: -0,02 Pa/s - 3600 s/h = -72 Pa/h =-0,72 hPa/h; in 24 h: -0,72 hPa/h - 24 h~ -17
hPa

Deutung: Hohendivergenz und Bodenkonvergenz kompensieren sich zu rund 87 %; nur der
kleine Uberschuss der Hohendivergenz lisst den Druck fallen. Ein Bodentief von 1010 hPa
wiirde sich in einem Tag auf etwa 993 hPa vertiefen. Zum Vergleich: Bei 50° N spricht man ab ca.
24 hPa - sin 50°/sin 60° = 21 hPa in 24 h von einer ,explosiven Zyklogenese“ (Bombogenese).

Beispiel 6: Aufsteigen durch Bodenkonvergenz

Gegeben: Bodenkonvergenz D = -1,3 x 107> s™* (aus Beispiel 5) in der Schicht 1000-900 hPa.
Deren Dicke betrigt nach Beispiel 1 etwa H = 10* Pa / 11,77 Pa/m ~ 850 m.

Rechnung:
w(H)~-D-H=-(-1,3%x10"°5%)-:850m=1,1x10"%m/s ~ 1,1 cm/s
pro Stunde: 1,1 x 107> m/s - 3600 s/h ~ 40 m/h; pro Tag: ~ 950 m/d

Deutung:

Die Hebung ist sehr langsam, aber grofsraumig. Bei trockenadiabatischer Abkiihlung von ca. 0,98
K/100 m kiihlt die gehobene Luft innerhalb eines Tages um rund 9 K ab - genug, um
Kondensation, ausgedehnte Bewolkung und Niederschlag (Landregen) auszuldsen. Unter einem
dynamischen Hoch lauft der Vorgang umgekehrt ab: Absinken mit Erwarmung und
Wolkenauflsung.
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Beispiel 7: Aufbau zyklonaler Rotation (Vorticity)

Gegeben: Anfangs ruhende Luft ({, = 0),f=1,117 x 10™*s™*, Bodenkonvergenz D = -1,0 x 107°
s™, Dauert=24h=86400s
Rechnung:

Die Losung der Vorticitygleichung lautet (¢ + f) = f- e-Dt
Exponent: -D - t=1,0 x 107> s™* - 86 400 s = 0,864 — e0864 = 2,373
(+f=1,117x10"*s1-2,373=2,651x10"*s™*
(=2,651x10"*s1-1,117x10*s*=1,53 x 10™*s™*

Windgeschwindigkeit: Fiir einen Wirbel mit starrer Rotation gilt { = 2 - V/R. Bei einem Radius
R =300 km = 3 x 10° m folgt

m km

V=7-R-2=153-10"%"1-3-10°m-2 =~ ZB?z SBT

Deutung: Allein durch Konvergenz (und die Erddrehung als ,Startkapital“ f) entsteht innerhalb
eines Tages ein kraftiger zyklonaler Wirbel. In der Realitidt begrenzt die Bodenreibung diesen
Wert, sodass die tatsachlichen Windgeschwindigkeiten geringer sind.

Beispiel 8: Druckanstieg im dynamischen Hoch (Antizyklogenese)

Gegeben: Trogriickseite, Hbhenkonvergenz Doben = -1,2 x 107° s™* (300-200 hPa),
Bodendivergenz Dunten = +1,1 x 107 s™* (1000-900 hPa), jeweils Ap = 10* Pa

Rechnung:
aps Pa Pa
%z —(-=1,2 - 1075s71. 10*Pa + 1,1 - 107°s~ 1. 10%*Pa) = —(—0,12?+ 0,11?)
Pa

Pa hPa
= +36?= +0'36T_) in24h =~ 48,6 hPa

Deutung: Der Druck steigt, z. B. von 1018 hPa auf rund 1027 hPa. Hochdruckgebiete entwickeln
sich typischerweise langsamer als Tiefs, sind aber oft langlebiger (z. B. das dynamische
Azorenhoch im subtropischen Hochdruckgtirtel).

5 Tiefdruckentwicklung durch Baroklinitat, Jetstreak und
Hohendivergenz

Die bisherigen Kapitel zeigen, dass Hohendivergenz den Bodendruck fallen lasst. Dieses Kapitel
erklart, warum und wo die H6hendivergenz entsteht und weshalb sich ein Tief selbst verstarkt.
Die Ursachenkette hat drei Glieder: Baroklinitit (Temperaturgegensatz) liefert die Energie und
erzeugt den Jetstream, der Jetstreak und die Trogvorderseite erzeugen Hohendivergenz, und
die Riickkopplung aus Hebung, Warmefreisetzung und Warmluftadvektion verstarkt das Tief
weiter.
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5.1 Baroklinitat - die Energiequelle des Tiefs

Eine Atmosphaére heifst baroklin, wenn sich Flachen gleichen Drucks und Flachen gleicher
Temperatur schneiden, also auf einer Druckfliache ein horizontaler Temperaturgradient besteht.
In den mittleren Breiten trifft polare Kaltluft auf subtropische Warmluft (Polarfront). Weil kalte
Luftsdulen dichter und damit niedriger sind als warme, wachst der Druckunterschied zwischen
Nord und Siid mit der Hohe - und damit auch der Westwind. Diesen Zusammenhang beschreibt
die Gleichung des thermischen Windes:

AVT = (g(f - D)) - (g) Az

Avr ist die Windzunahme mit der Héhe in m/s, T die mittlere Temperatur der Schicht in K,
AT/An der horizontale Temperaturgradient in K/m und Az die Schichtdicke in m. Je stirker der
Temperaturgegensatz, desto starker der Jetstream. Eine solche Stromung ist baroklin instabil:
Kleine Wellenstérungen wachsen an, indem warme Luft nach Norden aufsteigt und kalte Luft
nach Stiden absinkt. Dabei wird verfiigbare potenzielle Energie in Bewegungsenergie des Tiefs
umgewandelt. Die Anwachsrate o der stiarksten Stérung schitzt das Eady-Modell ab:

(z)

Dabei ist du/0z die vertikale Windscherung in s™*, N die Brunt-Viisili-Frequenz (Maf fiir die
Stabilitit der Schichtung) in s™*, H die Héhe der Troposphére in m und Liax die Wellenldnge der
am schnellsten wachsende Storung. Abbildung 6 zeigt, wie sich ein Bodentief in der
Baroklinzone unter der Trogvorderseite bildet.

o=2031-f- und Lmax = 3,9 - N - —

f

Hohentrog liegt westlich
des Bodentiefs (Westneigung).
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Abbildung 6: Baroklinzone - das Bodentief entsteht unter der Trogvorderseite; Warmluftadvektion
ostlich und Kaltluftadvektion westlich des Tiefs, der H6hentrog liegt westlich des Bodentiefs
(Westneigung)

Herleitung der Gleichung des thermischen Windes

Die Gleichung folgt aus zwei bekannten Beziehungen: dem geostrophischen Wind (Kapitel 2.2)
und der hydrostatischen Grundgleichung (Kapitel 2.1) zusammen mit der Gasgleichungp=p - Ry
- T. Die horizontale Koordinate n steht senkrecht auf den Isothermen und zeigt zur warmen Luft.
Voraussetzungen: geostrophisches Gleichgewicht in allen Héhen (Ro « 1, vgl. Beispiel 3),
hydrostatisches Gleichgewicht und ideales Gas.

Schritt 1 - Geostrophischer Wind auf einer Druckflache:

Auf einer Flache konstanten Drucks (z. B. 500 hPa) zeigt sich der Druckgradient als Neigung
dieser Fliache, ausgedriickt durch ihre Hohe Z (Geopotential). Nach der hydrostatischen
Gleichung gilt Ap =p - g - AZ, also (1/p) - Ap/An = g - AZ/An. Eingesetztinvg = (1/(p - f)) - Ap/An
folgt:

vg = (g/f) - 0Z/0n  Einheiten: (m/s?) /s~ -m/m=m/s

Schritt 2 - Differenz zwischen zwei Druckflachen: Der thermische Wind ist definiert als
Differenz der geostrophischen Winde an der oberen Druckflache p, und der unteren Druckflache
p:. Da fund g in beiden Niveaus gleich sind, hingt er nur von der horizontalen Anderung der
Schichtdicke Az = Z, - Z, ab (Schichtdickenform, verwendet in Beispiel 10):

f

vT = vg(py) — vg(p1) = (%) % _ (g) . a;AnZ)

m m m
VT = vg(500 hPa) — vg(1000 hPa) = 20,1—~ 23— = 178—

m
B 9817 (5475m — 5171 m)
~ 11,117 - 104572 (1,5 - 106m)
- g7 2 304 — 872,203 10 = 1782
- 7" s 15-10m s s

Beispiel zur Schichtdickenform :

Zwei Orte liegen An = 1500 km = 1,5 x 10° m auseinander; n zeigt zur warmen Luft (Stiden). f =
1,117 x 10™*s™*, g=9,81 m/s? also g/f= 8,78 x 10* m/s.

Hohe der 1000-hPa-Flache: Z; = 100 m im Norden, 140 m im Siiden —» AZ; =40 m

Hohe der 500-hPa-Fliache: Z, =5271 m im Norden, 5615 m im Siiden —» AZ, = 344 m
Schichtdicke Az = Z, - Z;: 5171 m im Norden (kalt, T = 255 K), 5475 m im Siiden (warm, T = 270
K) - A(Az) =304 m

Geostrophische Winde:
vg(1000 hPa) =8,78 x 10*m/s-40m / 1,5 x 10°m = 2,3 m/s
vg(500 hPa) =8,78 x 10*m/s-344m / 1,5 x 10°m = 20,1 m/s
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Deutung: Die Differenz der beiden geostrophischen Winde (20,1 m/s - 2,3 m/s) ist genau so
grof} wie der Wert, der sich direkt aus der Anderung der Schichtdicke ergibt (17,8 m/s). Der
thermische Wind hdngt also nur davon ab, wie stark die Schichtdicke horizontal zunimmt, nicht
von den absoluten Hohen der Druckflachen. Weil die warme Luftsdule im Stiden 304 m dicker ist,
steigt die 500-hPa-Flache nach Stiden deutlich stiarker an als die 1000-hPa-Flache, und der
Westwind nimmt mit der Héhe zu.

Schritt 3 - Schichtdicke aus der Temperatur (hypsometrische Gleichung): Mitp=p / (Re:
T) wird aus der hydrostatischen Gleichung dZ = -(R. - T / g) - dp/p. Die Integration von p, bis p,
mit der mittleren Schichttemperatur T ergibt:

T
Az = (RL -—>-ln(&)
g P2

Einheiten: (J/(kgK) - K) / (m/s?) = (m?/s%) / (m/s*) =m

Schritt 4 - Einsetzen (Druckform): Auf den Druckfldchen sind p; und p, konstant; horizontal
indert sich nur T. Warme Luftsiulen sind daher dicker als kalte. Einsetzen von Schritt 3 in Schritt

2 liefert:
(8 RL) (p1> oT (RL) (pl) oT
vl = (f) (R g In P2 on \f In p,/ On

m J
. 9815 28719 K (850 hpa) (255 K — 243 K)
YT 1117 108t 981 | "\300hpa) " (80 - 10°m)
S
m m 1075K m
= 87825—- 29,256—- 1,0415 - 1,5 - = 40,1—
S J K m S
287 s
kg K 105K
- - 1,0415 - 1,5 - -
1,117 - 10~4s—1 0415 - 1,5 m
10%m? 107K m
2,569 - - 1,0415 - 1,5 - = 40,1—
S - m S

Schritt 5 - Umrechnung auf Hohenkoordinaten: Nach Schritt 3 gilt In(p1/p.) =g+ Az / (R.- T).
Damit kiirzt sich Ry, heraus, und es entsteht die oben verwendete Gleichung:

o= () (525 - () ()

Einheiten: (m/s%) / (s™*-K)-K/m-m=m/s
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Ergebnis und Deutung:

Der thermische Wind weht parallel zu den Isothermen der Schichtmitteltemperatur, auf der
Nordhalbkugel mit der kalten Luft links. Er ist umso stirker, je grofier der Temperaturgradient
und je dicker die Schicht ist, und umso schwécher, je grofier fist. Liegt die Kaltluft im Norden, ist
der thermische Wind ein Westwind. Deshalb nimmt der Westwind in den mittleren Breiten mit
der Hohe zu, bis er unter der Tropopause im Jetstream sein Maximum erreicht. Die Hohenform
ist eine Naherung, weil Az selbst leicht von T abhingt. Fiir Schichten mit horizontalen
Temperaturunterschieden von einigen Prozent ist der Fehler aber klein.

Abbildung 7 fasst das Ergebnis grafisch zusammen. Links ist ein Nord-Stid-Schnitt dargestellt:
Die warme Luftsaule ist dicker als die kalte, deshalb neigen sich die Druckfldchen nach Norden
umso starker, je hoher sie liegen, und der Westwind nimmt mit der Héhe zu (Werte aus den
Beispielen 9 und 10). Rechts ist zu sehen, wie sich Bodenwind und thermischer Wind zum
Hohenwind addieren .

Vertikalschnitt Nord-Siid Vektoraddition (Draufsicht)
A = =
Warmluft, T = 270K Kaltluft, T = 255K N
dicke Luftsaule diinne Luftsaule T Isothermen (West-Ost)

94 —~ .. - T-AT
® 42 m/s (kalt)

V (500 hPa) = 20,4 m/s

300 hPa aus 241°
E
X 6
> ® 2SS e |- ——————f —————————— T
S Rechtsdrehung 61°
Q0
T 500 hPa — Warmluftadvektion
vr =17,8m/s
34 Az =5171m (Kaltluft links)
V (1000 hPa) = 10 m/s
aus Siid
N || T+AT
(warm)
0 > s - =
Siid (warm) Nord (kalt) ® = Wind zeigt in die Bildebene

(Westwind)
Westwind nimmt mit der Hohe zu — -

Abbildung 7: Thermischer Wind - links Nord-Stid-Schnitt mit Schichtdicken (1000-500 hPa), nach
Norden geneigten Druckfldchen und mit der Héhe zunehmendem Westwind; rechts Vektoraddition
v 1500 hPa) = v 11000 hPa) + v T mit Rechtsdrehung (Warmluftadvektion)

) AT 107°K
Az = 9000 m,T = 250 K,E= 1,0 x

, f=1117 x 107%s71
m
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2
88290 7

pP1 g - Az m 9000 m _ _
1 (_) =TT 9,81 - ] = > = 1,2305 (dimensionslos)
p2/ (RL-T) s (287kg—_K- 250 K) 7175055
p1 _ _ 1000 hpa
— = ¢e1,2305 = 3,423 - beip; = 1000 hPaistp, = 1000 hPa————— = 292 hPa
~ 3,423
J
T 7 kg - K 1,2305 - 1,0 107K 2,569 10°m? 1,2305 - 1,0 107K
—_ . . X = X . . X
VT T117 x 10741 ’ ’ K ’ m
m
= 31,6—
S

Beispiel 9: Vom Temperaturgegensatz zum Jetstream (thermischer Wind)

Gegeben: Temperaturgegensatz AT = 10 K auf An = 1000 km = 10° m, mittlere Temperatur der
Troposphire T = 250 K, Schichtdicke Az = 9000 m (Boden bis ca. 300 hPa), f=1,117 x 10™*s7%,
Bodenwind 10 m/s

Rechnung:
m
5 iy = 351,3—
(f-T) (1,117 x 10~4s71. 250K) “s-K
AT _ 10K o ><10—5K
An ~ 106m
m -5 m
AVT = 351,3—- 1,0 X - 9000m = 31,6—
s-K S
Wind in 300 hPa: v=10m/s + 31,6 m/s * 42 m/s = 150 km/h
Deutung:

Allein der Temperaturgegensatz von 10 K erzeugt einen Jetstream. Verdoppelt sich der
Gegensatz an einer Front auf 20 K/1000 km, verdoppelt sich auch die Windzunahme auf 63 m/s
- so entstehen Jetstreaks mit 70 m/s und mehr.

Beispiel 10: Thermischer Wind aus Schichtdicken (1000-500 hPa)

Der thermische Wind ldsst sich auch tiber die Schichtdicke (relative Topografie) berechnen.
Warme Luftsdulen sind dicker als kalte; der Unterschied der Schichtdicken Ah iiber die Strecke
An bestimmt den thermischen Wind:

T
Az = <RL '—>-ln(&>
g %)

und

Q%
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Gegeben: Schicht 1000-500 hPa, im Norden Ty = 255 K, im Siiden Ts = 270 K, Abstand An =
1500 km = 1,5 x 10°m, R, = 287 J/(kg-K),g=9,81 m/s? f=1,117 x 107*s™*

a) Schichtdicken:

R./g-In(1000/500) = 287 J/(kg-K) / 9,81 m/s* - 0,69315 = 29,256 m/K - 0,69315 = 20,279
m/K

Azy=20,279 m/K-255K=5171m

Azs=20,279 m/K-270K=5475m

Ah=5475m-5171m =304 m

b) Thermischer Wind:

f

m
Ah 9,81 304 m
(g) = S . 304m

T = = -
v An 1117 x 10-%s-1 15 x 105m

=87825m/s-2,03x10"*=17,8 m/s ~ 64 km/h

Deutung: Zwischen 1000 und 500 hPa nimmt der Westwind um knapp 18 m/s zu. Auf
Wetterkarten der relativen Topografie (Schichtdicke) gilt: Je enger die Linien gleicher
Schichtdicke liegen, desto starker sind Baroklinitdt und thermischer Wind.

Beispiel 11: Jetstream im Winter und im Sommer

Gegeben: Mittlere Temperaturdifferenz der Troposphare zwischen 30° N und 60° N (idealisierte
Annahme): im Winter ATw = 40 K, im Sommer ATs = 20 K. Abstand: 30 Breitengrade - 111,2 km
pro Grad = 3336 km ~ 3,34 x 10° m. Mittlere Breite 45° N, T = 250 K, Az = 9000 m.

a) Coriolisparameter bei 45° N:

f=2-7,292x105s-sin45°=2-7,292 x 1057+ 0,7071 = 1,031 x 10~*s™*
g/ (f-T)=9,81m/s?/ (1,031 x107*s™- 250 K) = 380,6 m/(sK)

b) Winter: AT/An=40K /3,34 x 10°m = 1,198 x 10"5 K/m
Avr=380,6 m/(s’K) - 1,198 x 1075 K/m - 9000 m = 41,0 m/s ~ 148 km/h

¢) Sommer: AT/An=20K /3,34 x10°m =0,599 x 107° K/m
Avr=380,6 m/(s-K) - 0,599 x 107° K/m - 9000 m = 20,5 m/s ~ 74 km/h

Deutung: Im Winter ist der Temperaturgegensatz zwischen Polargebiet und Subtropen doppelt
so grof3, und damit ist auch der thermische Wind doppelt so stark. Die Werte sind Mittelwerte
tiber rund 3300 km. Im Jetstream-Kern ist der Gegensatz auf eine schmale Frontalzone
konzentriert (vgl. Beispiel 13), deshalb werden dort hohere Geschwindigkeiten erreicht. Nach
dem Eady-Modell (Beispiel 14) wachst die Anwachsrate ¢ proportional zur Windscherung.
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Deshalb sind Sturmtiefs tiber dem Nordatlantik im Winterhalbjahr haufiger und kraftiger als im
Sommer.

Winter Sommer
Av=41m 9 Av=20,5m/s
——
8 -
> —p
—_— i —_
— 6 _
£ " £ s —
Q ()
T £ 4
e —
3 =
—_— —
[ 2 1 =
— ->
1 2
AT =40K " ar-20k kel
0
30°N 60° N 30°N 60°N

Abbildung 7a: Jetstream im Winter und im Sommer - Nord-Siid-Schnitt zwischen 30° N und 60° N;
der doppelt so grofse Temperaturgegensatz im Winter (AT = 40 K statt 20 K) verdoppelt die
Windzunahme mit der Héhe (Avr = 41 m/s statt 20,5 m/s). Werte aus Beispiel 11

Beispiel 12: Winddrehung mit der Hohe und Warmluftadvektion

Der Wind in der Hohe ist die Vektorsumme aus Bodenwind und thermischem Wind: v {oben) =
v Tunten) + v 7. Der thermische Wind weht parallel zu den Isothermen, mit der kalten Luft links
(Nordhalbkugel). Dreht der Wind mit der Hohe nach rechts (im Uhrzeigersinn), wird Warmluft
herangefiihrt; dreht er nach links, wird Kaltluft herangefiihrt. Die Temperaturadvektion betrigt
Ar=-v-0T/dy.

Gegeben: Ostlich eines Bodentiefs (Warmsektor, vgl. Abbildung 6) weht in 1000 hPa ein Siidwind
mitu=0m/s,v=10 m/s. Der thermische Wind der Schicht 1000-500 hPa aus Beispiel 10 ist ein
Westwind mit ur = 17,8 m/s. Horizontaler Temperaturgradient 9T /dy = -1,0 x 107> K/m
(Temperatur nimmt nach Norden ab; derselbe Gradient wie in Beispiel 10).

a) Wind in 500 hPa (Vektoraddition):

m m m m m m
u=0—+178—=178—; v = 10—+ 0—= 10—
S s s s s S

9] = \/(17,8?)2 + (10?)2 = \/416,8?—22= 20,4?
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Strémungsrichtung:

t (10>— 29,3°
arctan 178) = %%

nordlich von Ost - Wind aus 241° (WSW)

b) Winddrehung: Vom Boden (Wind aus 180°, Stid) bis 500 hPa (aus 241°) dreht der Wind um
61° nach rechts (Rechtsdrehung) - Warmluftadvektion.

c)Warmluftadvektion: Da die Siidkomponente v in der ganzen Schicht 10 m/s betragt, gilt der
Wert fiir die gesamte Schicht 1000-500 hPa:

oT m 103K 107*K
AT = —v -— = —10—- [ -1,0 X = 41,0 X
y S m S

107K

S K
=10 x - 3600— = 0,36E—> in24h =+86K

h

Deutung: Die Rechtsdrehung des Windes mit der Hohe zeigt Warmluftadvektion an, wie sie auf
der Vorderseite eines sich entwickelnden Tiefs auftritt. Die Erwdrmung hebt die Héhenflachen
an und verstdrkt den Hohenrticken stromab - genau die Riickkopplung, die in Abschnitt 5.4
(Beispiel 18) beschrieben wird. Auf der Riickseite des Tiefs dreht der Wind dagegen nach links
(Kaltluftadvektion), und der Hohentrog vertieft sich.

Warmluftadvektion und Warm Conveyor Belt: Die in Beispiel 12 berechnete Warmluftzufuhr
findet in einem schmalen Band statt, dem Warm Conveyor Belt (WCB, ,warmes Férderband*).
Er beginnt bodennah im Warmsektor vor der Kaltfront, stromt nach Norden und gleitet auf die
flach geneigte Warmfrontfldche auf. In der Hohe biegt er nach rechts (Osten) in den
Hohenrticken ab. Weil die Warmluft schon in grof3er Hohe weit vor der Bodenwarmfront
ankommt, ist die Bewolkung der Front vorauseilend: Zuerst erscheint Cirrus, dann folgen
Cirrostratus, Altostratus und schliefRlich Nimbostratus mit Landregen. Abbildung 8 zeigt beides.

Zahlenabschitzung zum Aufgleiten: Neigung der Warmfrontflache s = 1:150, Geschwindigkeit
der Warmluft relativ zur Front v.e = 15 m/s

m
15; m cm
150 S S

Zeit fiir den Aufstieg auf 7 km:

7000 m
t =

0102
S
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dabei legt die Luft relativ zur Front 7000 m - 150 =1 050 000 m = 1050 km zurtick.

Deutung:

Das Aufgleiten ist etwa zehnmal schneller als die grofdraumige Hebung durch Bodenkonvergenz
(Beispiel 6). Deshalb fallen vor der Warmfront ausgedehnte Niederschlige. Die freiwerdende
latente Warme verstarkt den Hohenriicken (Beispiel 18), und die erste Cirrus Bewdélkung
kiindigt die Front bis zu rund 1000 km im Voraus an.

Warmluftadvektion und Warm Conveyor Belt (warmes Férderband) an der Warmfront

Draufsicht

Warm Conveyor Belt
(WCB)
L (am Boden)

Warmfront

Kaltfront

Isobare (hPa)
Isotherme (kalter)
Isotherme (warmer)

Warm Conveyor Belt (WCB)

Warmsektor
500 hPa:

/ 20,4 m/s

aus 241°
Rechtsdrehung
612~

Warmluftadvektion
Bodenwind 0,36 K/h

10 m/s i
aus Siid (180°) e

Vertikalschnitt durch die Warmfront

10

Warme, feuchte Luft

vorauseilende

/ Bewdlkung
Cirrus (Ci)

8 Cirrostratus (Cs)
=6 Altostratus (As)
L
3 s -~
=
41 Nimbostratus (Ns)
. - i
[T W/f
/// /;{/,//’/‘
24 /) / / ‘Na‘
Landregen, Kaltluft
300-400 km
vor der Front
0 * T T T T
(l) 300 600 900 1200
Bod%‘ nt:]l;mfront Entfernung zur Bodenwarmfront (km)

nach Osten
(vor der Front)

Abbildung 8: Warmluftadvektion und Warm Conveyor Belt - links Draufsicht mit Warmsektor,
Fronten, Forderband und Rechtsdrehung des Windes mit der Héhe (Werte aus Beispiel 12); rechts
Vertikalschnitt durch die Warmfront mit Aufgleiten (Neigung ca. 1:150) und vorauseilender

Bewodlkung (Ci, Cs, As, Ns)

Beispiel 13: Riickrechnung des Temperaturgradienten aus einer

Radiosondenmessung

Gegeben: Eine Radiosonde misst Westwind von 15 m/s in 850 hPa (z # 1500 m) und 60 m/s in
300 hPa (z ~ 9200 m). Mittlere Schichttemperatur T = 255K, f=1,117 x 10™*s™".

Rechnung: Die Gleichung des thermischen Windes wird nach dem Temperaturgradienten

aufgelost:

An

T

(g - 42)
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m m m
AVT = 60?— 15?= 45;; Az = 9200m — 1500m = 7700 m

AT m o 255 K
T 457 1117 x 107%s7 1. =
4n s (9,81—2- 7700 m)
S
1,282 msﬁ2
= —
755370
S

=1,70 x 107> K/m = 17 K pro 1000 km

Deutung: Aus der gemessenen Windscherung allein ldsst sich ein Temperaturgegensatz von
etwa 17 K auf 1000 km ablesen - fast doppelt so viel wie in Beispiel 9. Eine solche ausgepragte
Frontalzone (Polarfront) ist besonders baroklin instabil und damit ein bevorzugtes Gebiet fiir die
Entstehung neuer Tiefs.

Beispiel 14: Wie schnell wachst eine barokline Storung? (Eady-Modell)

Gegeben: Windscherung aus Beispiel 9: du/dz = 31,6 m/s / 9000 m = 3,51 x 1073 s7%, Stabilitit
N=1,0x10"%s1H=9000m,f=1,117 x 10™*s™*
a) Anwachsrate:
o =031-1117 x 107%s71. 3,51 XlO_—3S_1: 1,22 x 1073571
’ ’ ’ 1,0 x 107257t 7
e-Faltungszeit:

1 1
T=5T M 1051~ 82000s ~ 23

Verstiarkung in 2 Tagen: eot = g1,22x107°s™-172800s = 2,10 x 8

b) Bevorzugte Wellenlinge:

N H—10><10-2 -1 2000 m 8,06 x 10°m = 806k
For U T117 x 10451 © m= m

c) Rossby-Deformationsradius
Lmax ® 3,9 - 806 km = 3100 km

Deutung: Eine kleine Wellenstérung in der Baroklinzone verstarkt sich etwa alle 23 Stunden um
den Faktor e ~ 2,7 und innerhalb von zwei Tagen um rund das Achtfache. Die bevorzugte
Wellenldnge von rund 3000 km erklért, warum Tiefs der mittleren Breiten typischerweise 1000
bis 2000 km Durchmesser haben (etwa halbe Wellenldnge) und im Abstand von 1 bis 3 Tagen
aufeinander folgen.

Zweischichtenmodell der baroklinen Instabilitit: Das einfachste Modell, das die barokline
Instabilitit erklart, teilt die Troposphare in zwei Schichten: eine obere Schicht (Niveau 1, ca. 250
hPa) mit dem Westwind U; und eine untere Schicht (Niveau 3, ca. 750 hPa) mit dem
schwiacheren Westwind Us. Die Vertikalbewegung wird in der Mitte bei 500 hPa berechnet. Die
Windscherung U, — U; ist nach dem thermischen Wind ein Maf? fiir den Temperaturgegensatz
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zwischen den beiden Schichten. Abbildung 9 zeigt die entscheidenden Merkmale einer
wachsenden Stérung:

Westneigung: Die Welle der oberen Schicht ist gegeniiber der unteren um etwa eine
Viertelwellenldnge nach Westen versetzt. Dadurch liegt die Trogvorderseite der oberen
Welle mit ihrer Hohendivergenz iiber dem unteren Trog. Das Bodentief vertieft sich, statt
sich aufzufiillen.

Vertikalzirkulation: Ostlich des unteren Trogs stromt Warmluft nach Norden und steigt
auf, westlich davon stromt Kaltluft nach Stiden und sinkt ab. Der Schwerpunkt der
Luftmasse sinkt; dabei wird verfiligbare potenzielle Energie in Bewegungsenergie der
Stérung umgewandelt.

Keil der Instabilitat: Die Flachen gleicher potenzieller Temperatur (Isentropen) steigen
in der Baroklinzone nach Norden an. Energie wird nur frei, wenn sich die Luftpakete auf
Bahnen bewegen, die flacher geneigt sind als die Isentropen, aber nicht waagerecht
verlaufen. Dann ist die aufsteigende Luft warmer als ihre Umgebung, die absinkende
kélter.

Bedingung fiir Wachstum: Die Stérung wachst nur, wenn die Scherung U; — Us
ausreichend grof3 ist und die Wellenldnge im richtigen Bereich liegt. Kurze Wellen
werden durch die stabile Schichtung geddmpft, sehr lange Wellen durch die Anderung
von f mit der geographischen Breite (3-Effekt). Am schnellsten wachsen Wellen von
einigen tausend Kilometern Linge - in Ubereinstimmung mit dem Eady-Modell (Beispiel
14: Linax ® 3100 km, e-Faltungszeit = 23 h).

Zweischichtenmodell der baroklinen Instabilitat

250 hPa U, =30m/s
obere Schicht (1) —_—
Trog oben

West-Ost-Schnitt Nord-Siid-Schnitt: Keil der Instabilitat
Druckhshe EcﬂerungTJl - [13 =20m/s | Héhe
A Isentropen 6, 6,, 6;
(Flachen gleicher

Riicken oben potentieller Temperatur)
6;

1

,L Westneigung 6,
1 (% Wellenlange)
S00hPp L =e=eeraecs e / 6,
Mitte:
Vertikalbewegung w ,’ warmes Luftpaket /
] steigt flacher als die
[} / Isentropen auf

Trog unten /

Keil der Instabilitat

750 hPa Bodentief T
untere Schicht (3) / kaltes Luftpaket
sinkt ab
Warmluft:

Kaltluft: nach Norden, ——

nach Siiden, Aufsteigen _ Schwerpunkt sinkt:

Absinken verfiigbare potentielle Energie -
10(3)212: & kinetische Energie der Storung

West 0 >
° < > r Siid (warm) Nord (kalt)

Wellenldnge L = 3000-4000 km

Abbildung 9: Zweischichtenmodell der baroklinen Instabilitdt — links West-Ost-Schnitt mit
oberer(250 hPa) und unterer Schicht (750 hPa), Westneigung der Welle, Aufsteigen der Warmluft
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und Absinken der Kaltluft; rechts Nord-Siid-Schnitt mit nach Norden ansteigenden Isentropen und
dem Keil der Instabilitdt

Gleichungen der baroklinen Instabilitat im Zweischichtenmodell

Das Zweischichtenmodell nach Phillips (Abbildung 9) liefert eine geschlossene Gleichung dafiir,
ob und wie schnell eine Wellenstérung wachst. Zwei Grofden bestimmen das Ergebnis: der
Rossby-Parameter A, der Coriolisparameter, Stabilitdt und Hohenabstand der beiden Schichten
zusammenfasst (A™* ist der Rossby-Deformationsradius), und der thermische Wind Uy, also die
halbe Windscherung zwischen oberer und unterer Schicht:

A=f/(N-Az) und Up=(Us-Us)/2

Fiir eine Welle mit der Wellenzahl k = 21t/L ergibt das Modell ohne 3-Effekt (f-Ebene) die
Anwachsrate o. Die Welle wachst nur, wenn der Ausdruck unter der Wurzel positiv ist, also fiir k
<V2-A Wellen, die kiirzer als Lmin = 21 / (\/2 - A) sind, bleiben stabil:

(2A%2 — k?)

]fﬁrk<\/§-k

Setzt man die Ableitung do/dk gleich null, erhdlt man die Wellenzahl der am schnellsten
wachsende Stérung (Kmax? = (V2 - 1) - 2A%) und ihre maximale Anwachsrate:

kmax = 091 - 1 = Lmax = 2n / kmax
(U, — U)

omax= 059 - UT -1 =029 - f m

Die rechte Form zeigt: omax ist proportional zur vertikalen Windscherung (U; — U3)/Az und damit
nach dem thermischen Wind zum Temperaturgegensatz. Sie entspricht fast genau dem Eady-
Modell (Faktor 0,29 statt 0,31). Beriicksichtigt man zusétzlich die Anderung von f mit der Breite
(B-Effekt), werden auch sehr lange Wellen stabilisiert. Instabilitit ist dann nur méglich, wenn die
Windscherung einen Kritischen Wert iiberschreitet:

U;-Uz>B /A% mit B=2-Q-cosg/a

GrifSen und Einheiten:

GroBe Bedeutung Einheit ‘
U,,U;  Westwind in der oberen (250 hPa) bzw. unteren Schicht (750 hPa) m/s

U thermischer Wind (halbe Windscherung) m/s

f Coriolisparameter s

N Brunt-Vaisala-Frequenz (Stabilitat) s

Az Hbéhenabstand der Niveaus 1 und 3 m

A Rossby-Parameter (\™' = Deformationsradius) m™

k, L Wellenzahl (k = 21t/L) bzw. Wellenlange m~" bzw. m
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o Anwachsrate der Stérung s

B Anderung von f mit der Breite m's™
Q, d,a | Winkelgeschwindigkeit der Erde, geographische Breite, Erdradius s, °m

Einheiten: :: s /(s?-m)=m™-oom™-m/s=s7-B/A% (mTs) /mZ=m/s

Beispiel 15: Barokline Instabilitat im Zweischichtenmodell

Gegeben: Westwind U; =30 m/s in 250 hPa und U3 = 10 m/s in 750 hPa (wie in Abbildung 9),
Hohenabstand der beiden Niveaus Az = 8000 m (ca. 2,5 km bis 10,5 km), Stabilitat N = 1,0 x 1072
s™%, Breite ¢ =50°N,f=1,117 x 10™*s™%, Q0 =7,292 x 10~ s™%, Erdradius a = 6,371 x 10° m

a) Rossby-Parameter und Deformationsradius:
f 1,117 x 107%s71

A= - = 1,40 x 106m™?
(N - Az) (1,0 x 10-2s-1- 8000 m) m

1

Al=1
1,40 X 10~6m~1

~ 716 km; A2 = 1,95 x 107 2m™2

b) Ist die Stromung instabil? (kritische Scherung mit -Effekt)

cos 50°
=2-7292x 10 %s 1 ————
B $ 6371 x 105m
0,6428
. X 10751, — 1~ "~  _ x -11,.-1.-1
27,292 X 107571+ eomm—re = 147 X 107 mls

_ B 1,47 x 107 1m~1s71 m
(Ul - U3)krlt = 5 = 1= 7,5_

X 1,95 x 10~12m—2 s

Vorhanden: U; - Uz =30m/s - 10 m/s =20 m/s > 7,5 m/s — baroklin instabil
(Scherung rund 2,7-mal so grofd wie der kritische Wert)

c) Maximale Anwachsrate:

Ur=(30m/s-10m/s) /2=10m/s
Omax=0,586-Ur-1=0,586-10m/s- 1,40 x 10°°m*=8,2x107°s™*
e-Faltungszeit: T=1/0max=1/82x10"%s1x1,22x10°s~34h
Verstarkung in 2 Tagen: eot = @82x107°s™-172800s = e141 x 4,1

d) Bevorzugte und kiirzeste instabile Wellenlinge:

Kmax = 0,910+ 1,40 x 10 m™*=1,27 x 107°m™ > Linax = 2w / 1,27 x 107° m™* ~ 4900 km
2 _ 2

(VZ- 1,40 x 10-6m-1) 197 x 10~°m~

(kiirzere Wellen bleiben stabil)

Lmin = T 3200 km
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d) Vergleich mit dem Eady-Modell bei gleicher Scherung:

m
ou U —U; 207

— = = =25 x 1073571
oz Az 8000 m S
Zweischichtenmodell:
= 0,29 - 1,117 x 10~*s? 25 x 10757 _ 8,2 x 107°s71
omax = 9, ’ S U T0x 1021 O S
Eady-Modell:
= 0,311,117 x 107*s71 25 x 1077 _ 1,0 x 1072571
=5 ’ S U170 x 10725-1 S

Deutung: Die Windscherung von 20 m/s liegt deutlich tiber dem kritischen Wert von 7,5 m/s.
Die Stromung ist daher baroklin instabil, und eine Welle von rund 5000 km Lange verstarkt sich
innerhalb von zwei Tagen etwa um das Vierfache. Bei gleicher Scherung liefern Zweischichten-
und Eady-Modell fast dieselbe Anwachsrate (Unterschied ca. 6 %). Dass Beispiel 14 mit 23 h eine
kiirzere e-Faltungszeit ergibt, liegt an der dort grofReren Scherung (3,51 x 1073 s7* statt 2,5 x
1073 s™1). Die bevorzugte Wellenldnge fillt im Zweischichtenmodell wegen der groben vertikalen
Auflosung etwas grofier aus als im Eady-Modell (3100 km); beobachtete Wellen der mittleren
Breiten liegen zwischen diesen Werten. Im Winter ist die Scherung etwa doppelt so grof$
(Beispiel 11), die Anwachsrate verdoppelt sich, und Tiefs entwickeln sich entsprechend
schneller.

5.2 Der Jetstreak - Hohendivergenz im Vier-Quadranten-Modell

Ein Jetstreak ist ein Windmaximum innerhalb der Jetstreams, typischerweise 1000 bis 2000 km
lang. Luft, die in den Jetstreak hineinstromt (Eingang), wird beschleunigt; Luft, die ihn verladsst
(Ausgang), wird abgebremst. Bei Beschleunigung oder Abbremsung ist das geostrophische
Gleichgewicht gestort. Es entsteht eine ageostrophische Windkomponente quer zum Jet:

_(1 du_ 1) ou
vag = f) dt_<f 1ok

) m (602 - 30)
vag = (1 ) 45— S S
1,117 - 10~4s1 s (1,2 - 10°m)

-3

m 10
= 8953s - 45:' 2,5 - 107%s71 = 8953s - 1,125 -

m m
— = +10,1—
S S

(Eingang eines Jetstreaks: Wind nimmt auf Ax = 1200 km von 30 auf 60 m/s zu, mittlere
Geschwindigkeit u = 45 m/s, f bei 50° N. Positives vqq = Querwind nach Norden zur kalten Seite.
Einheiten:s-m/s-s ™ =s-m/s?=m/s)
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e Eingang (Beschleunigung, du/dt > 0): Die ageostrophische Stromung zeigt nach links,
also zur kalten Seite (Norden). Luft wird vom rechten Eingang abgezogen (Divergenz)
und im linken Eingang angehauft (Konvergenz).

e Ausgang (Abbremsung, du/dt < 0): Die ageostrophische Strémung zeigt nach rechts,
also zur warmen Seite (Siiden). Luft wird vom linken Ausgang abgezogen (Divergenz)
und im rechten Ausgang angehduft (Konvergenz).

o Folge: Unter dem linken Ausgang und dem rechten Eingang steigt Luft auf, und der
Bodendruck fillt - hier bilden und verstarken sich Tiefs. Unter dem linken Eingang und
dem rechten Ausgang sinkt Luft ab (Hochdrucktendenz). Abbildung 10 zeigt das Modell.

linker Eingang: T linker Ausgang:
Konvergenz — Absinken - H Divergenz — Hebung —» T

ageostrophischer ageost_rophischer
Wind v,q T l Wind v,g

Hohenstromung 2 )
—— 300 hPa » Jetstreak —— — — — — —

(Windmaximum 70 m/s)
l 1 ageostrophischer
Wind v,

>
'

A
\A
A

Eingang (Beschleunigung) Ausgang (Abbremsung)

rechter Eingang:
Divergenz — Hebung —» T

rechter Ausgang:
Konvergenz — Absinken — H

Abbildung 10: Vier-Quadranten-Modell eines Jetstreaks (Nordhalbkugel) - ageostrophische
Windvektoren, Divergenz im rechten Eingang und linken Ausgang (Tiefentwicklung), Konvergenz
im linken Eingang und rechten Ausgang

Beispiel 16: Ageostrophischer Wind, Divergenz und Hebung am Jetstreak

Gegeben (300 hPa): Im Ausgang eines Jetstreaks nimmt der Wind auf Ax = 1000 km = 10° m
von 70 m/s auf 40 m/s ab; mittlere Geschwindigkeit u = 55 m/s. Die ageostrophische Stromung
klingt quer zum Jet auf Ay = 500 km = 5 x 10° m auf null ab. f= 1,117 x 10™*s7%,
Divergenzschicht 400-300 hPa, Ap = 100 hPa = 10* Pa, Luftdichte in 400 hPa p ~ 0,6 kg/m>.

a) Abbremsung:
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b) Ageostrophischer Wind:
vag = (1/f) - du/dt = —1,65 - 103 m/s* /1,117 - 10™*s™* = —14,8m/s

(nach Siiden, zur warmen Seite)

c) Divergenz im linken Ausgang: Nordlich der Jetachse ist vag = 0, an der Achse -14,8 m/s.
Nach Norden gerechnet:
D ~ Av/Ay = (0 — (—14,8m/s))/5 x 10°m = +2,96 x 107°s™*- Divergenz

d) Hebung unter der Divergenzschicht:

w=-D-Ap=-2,96x10">s7* . 10* Pa = -0,30 Pa/s (negatives w = Aufsteigen)

Pa
B 0 0,30 5cm 180m
(o - o) kg m\ " s h
(-8 (0,6E- 9,815—2)

Deutung: Die Divergenz im linken Ausgang ist etwa doppelt so grofs wie in Beispiel 4. Unter
diesem Quadranten wird Luft aus der Sdule ,abgesaugt®, die Luft darunter steigt verstarkt auf,
und der Bodendruck fallt. Im rechten Eingang gilt dasselbe mit umgekehrtem Vorzeichen von v
(nach Norden).

5.3 Hohendivergenz an der Trogvorderseite - Vorticity-Advektion

Im Hoéhentrog dreht die Stromung zyklonal (¢ > 0), im Hohenrticken antizyklonal (¢ < 0). Die
Hohenluft stromt schneller als die Welle wandert. Auf dem Weg vom Trog zum Riicken muss ein
Luftpaket daher seine Vorticity verringern. Nach der Vorticitygleichung (Kapitel 3.4) gelingt das
nur durch Divergenz. Auf der Trogvorderseite wird positive Vorticity herantransportiert
(positive Vorticity-Advektion, PVA):

1 ) d¢

at
PVA = —u - — D= —-{——)-—
u 6x> 0 und (< )@

Kriimmung der Isohypsen und Vorticity: In der Hohe weht der Wind nahezu parallel zu den
Isohypsen (Hohenlinien der Druckfldche; sie entsprechen den Isobaren im Bodenniveau). Biegt
die Stromung um einen Trog oder Riicken, dreht sich die Luft dabei mit. In natiirlichen
Koordinaten (s entlang der Stromung, n senkrecht nach links) setzt sich die relative Vorticity aus
einem Kriimmungs- und einem Scherungsanteil zusammen: { = V/R - dV/dn. Dabei ist V die
Windgeschwindigkeit in m/s und R der Kriimmungsradius der Stromlinie in m, positiv bei
zyklonaler Kriimmung (Trog), negativ bei antizyklonaler Kriimmung (Riicken). Fiir V=30 m/s
ergibt sich im Trog mitR=300km {=30m/s /3 x 10° m = +1,0 x 10~* s™* und im Riicken mit R
=-600km {=30m/s / (-6 x 10°m) = -0,5 x 10~* s™* (Scherung vernachlissigt; Einheiten:
(m/s) / m =s"1). Das sind die Werte aus Beispiel 17. Je enger die Kriimmung, desto gréfer die
Vorticity und desto stirker die Divergenz auf der Trogvorderseite. Abbildung 11 zeigt den
Zusammenhang.
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Kriimmung der Isohypsen und Vorticity (300 hPa)

Hohenstromung
V=30m/s 9000 m
9120 m

9240 m

Hohenriicken 9360 m

/—'-\\
¥ o)

/
I R=300km“

antizyklonale Kriimmung,
{=-V/R=-0,5-10"s1
(Hoch-Drehsinn)

Trogriickseite:
negative Vorticity-
Advektion (NVA)

- Hohenkonvergenz

positive Vorticity-

Trogvorderseite:
Advektion (PVA)

— Hohendivergenz

—> Absinken D=+2-10%s |
- Bodenhoch H Hohentrog - Aufsteigen ‘
H - Bodentief T
zyklonale Krimmung, T Natiirliche Koordinaten
¢=V/R=+10- 107 s i s (Stromungsrich
gsrichtung)
(Tief-Drehsinn) fu(naetlnicl

[V

R on

(Kriimmungs- +

% Scherungsvorticity)

Abbildung 11: Kriimmung der Isohypsen und Vorticity (300 hPa) - zyklonale Kriimmung im
Héhentrog (R = 300 km, { = +1,0 X10 *s ™), antizyklonale Kriimmung im Héhenriicken (R = 600
km, { = -0,5 x10 *s ™); auf der Trogvorderseite positive Vorticity-Advektion mit Héhendivergenz
und Bodentief, auf der Trogrlickseite negative Vorticity-Advektion mit Konvergenz und Bodenhoch
(Werte aus Beispiel 17)

Beispiel 17: Divergenz zwischen Trog und Rucken

Gegeben (300 hPa): Vorticity an der Trogachse {rrog = +1,0 x 10™* s7%, an der Riickenachse ricken
=-0,5 x 107*s7!, Abstand Trog-Riicken Ax = 1000 km = 10° m (Viertel- bis halbe Wellenldnge),
Windgeschwindigkeit u = 30 m/s, Verlagerungsgeschwindigkeit der Welle c=10 m/s, f=1,117 x
107*s7t

a) Vorticity-Advektion an der Trogvorderseite:

9 (=05 x 107*s™1— 1,0 x 107*s™")
ox 10°m

d m
PVA = —u 'a_i: —30? (-1,5 x 1079m1s71) = +4,5 x 1079572

= —-1,5 x 1071%m~1s?!

b) Vorticity-Anderung eines Luftpakets: Relativ zur Welle bewegt es sich mitu - ¢ =20 m/s
und braucht fiir die Strecke

10°m
At = 10°m m=5><104sz14h
dq 1074571
— = —-15X—————= —-3,0 X 1079572
dt 5 x 10%s = s
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c) Erforderliche Divergenz: mittlere absolute Vorticity { + f= 0,25 x 10™*s™" + 1,117 x 10™*s™"
=1,37x107*s™"
(=3,0 x 107%"2)

D =
1,37 x 1074s71

= 42,2 x 107%s71

Deutung: Die Kriimmung der Héhenstromung allein erzwingt an der Trogvorderseite eine
Divergenz von rund 2 x 107> s™*. Deshalb entstehen Bodentiefs bevorzugt dstlich (stromab) eines
Hohentrogs. Auf der Trogriickseite kehrt sich das Vorzeichen um: Konvergenz, Absinken,
Hochdruck.

5.4 Selbstverstarkung und Gesamtbilanz

Ein Tief verstarkt sich, wenn seine eigenen Folgen die Ursache verstirken (positive
Riickkopplung): Ostlich des Tiefs wird Warmluft nach Norden gefiihrt und gehoben. Bei der
Kondensation wird latente Warme frei. Die Luftsdule wird warmer und damit nach der
hydrostatischen Gleichung ,héher*. Der Héhenriicken stromab baut sich auf, der Trog vertieft
sich durch Kaltluftadvektion auf der Riickseite, die Stromung wird starker gekriimmt und die
Hohendivergenz nimmt zu. Die Dicke einer Schicht zwischen zwei Druckflachen beschreibt die
hypsometrische Gleichung:

T A
Az = <RL -—)-ln(&) und AT = LV - 24
g cp

P2

mit Ry, = 287 J/(kg-K) (Gaskonstante trockener Luft), Ly = 2,5 x 10° ] /kg (Verdampfungswirme),
cp = 1004 J/(kg-K) (spezifische Warmekapazitit) und Aq = kondensierte Wassermenge in kg/kg.

Abbildung 12 zeigt, wie sich ein Tief selbst erhilt und verstérkt. Links ist ein West-Ost-Schnitt
dargestellt: Ostlich des Bodentiefs steigt Warmluft auf, kondensiert und erwarmt die Luftsiule,
sodass sich der Hohenrticken stromab aufbaut. Westlich sinkt Kaltluft ab und vertieft den
Hohentrog. Weil der Hohentrog westlich des Bodentiefs liegt (Westneigung), befindet sich das
Tief genau unter der Héhendivergenz der Trogvorderseite. Rechts ist der daraus entstehende
Kreislauf dargestellt: Jeder Schritt verstirkt den nichsten, bis die Okklusion die Riickkopplung
beendet. Die eingetragenen Werte stammen aus den Beispielen 12, 17, 18 und 19.
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Selbstverstarkung eines Tiefs (positive Riickkopplung)
West-Ost-Schnitt Riickkopplungskreislauf
Hohe
i~ Hohentrog Hohendivergenz Hohenriicken 1
(vertieftsich) D=+2,2-10"s™! (baut sich auf) Hohendivergenz
300hPaf - - \\ T / g ber dem Tief
500-hPa-Flache
\ +100m Starkere Krummung Bodendruck fallt,
: mehr PVA Bodenkonvergenz
\
£
500 hPa | -~ --- s A -
3 Warmluft stelgt auf
@\ (Warmluftadvektion Tief vertleft
Kaltluft sinkt ab @ | - 0,36 K/h) 5 sich weiter 3
A \ S
(Kaltluftadvektion) || e Héhenriicken stromab Warmluft steigt auf,
| \ 7" latente Warme wachst, Trog vertieft Kondensation
\ ) +5K sich durch Kaltluft
‘| D oF
‘ st Latente Warme:
1000 hPa — T pr— Luftsaule warmer
(Boden) Bodenkonvergenz 7 und hgher
" Bodendruck fallt: 0
Yoot ~0,94 hPa/h "

Ende: Okklusion — Trog liegt senkrecht

tiber dem Tief, Riickkopplung bricht ab.

g

Abbildung 12: Selbstverstdrkung eines Tiefs - links West-Ost-Schnitt mit aufsteigender Warmluft

und Freisetzung latenter Wirme (+5 K, 500-hPa-Fldche +100 m), absinkender Kaltluft,

Westneigung und Hohendivergenz iiber dem Bodentief (Druckfall -0,94 hPa/h); rechts
Riickkopplungskreislauf bis zur Okklusion (Werte aus den Beispielen 12, 17, 18 und 19)

Beispiel 18: Riickkopplung durch latente Warme

a) Erwdrmung:

Gegeben: In der gehobenen Warmluft kondensieren Aq = 2 g/kg = 0,002 kg/kg Wasserdampf.
Betrachtet wird die Schicht 1000-500 hPa

108]

kg

2,5 X

A
AT = LV - —

1004

kg

b) Zunahme der Schichtdicke

A(A7) = (i;) AT -1n (pl)

J
kg- K
m
9,815—2

287

- 5,0

P2

- (1000>
{500

=29,26 m/K-50K-0,693=~101m

31 ©Entstehung dynamischer Hoch- und Tiefdruckgebiete Lothar Aeckerle



Deutung: Die 500-hPa-Flache wird iiber der Warmluft um rund 100 m angehoben. Dadurch
verstdrkt sich der Hohenrticken stromab des Tiefs. Die Stromung zwischen Trog und Riicken
wird starker gekriimmt, PVA und Hohendivergenz nehmen zu (Beispiel 17), und der Bodendruck
fallt schneller. Das Tief , fiittert” sich selbst.

Beispiel 19: Gesamtbilanz - Jetstreak tiber der Trogvorderseite -
rapide Zyklogenese

Gegeben: Der linke Ausgang eines Jetstreaks liegt iiber der Trogvorderseite. Hohendivergenz
Doben = +2,96 x 107> s7* (Beispiel 16) in der Schicht 400-300 hPa. Die verstirkte Hebung zieht in
der Bodenschicht 1000-900 hPa mehr Luft an: Dynten = =2,70 x 107° s72, Jeweils Ap = 10* Pa.

Rechnung:
dps
T —(Dy - Ap + Dy - Ap)

=—(2,96 x 1075s71. 10*Pa — 2,70 x 1073s~1. 10*Pa) =
Pa Pa Pa
—(0,296—— 0,270—) = —0,026—
S S S

00261)‘3l 3600 = 94Pa— 094hP"’1
’ s h h ' h

—in 24 h=~-22,5hPa
Vergleich mit dem Kriterium fiir rapide Zyklogenese(Bombogenese) bei 50° N:

)

24hpa - S020° _ e ®  212hPain24h
4°5in60° 470866 ~ “oonram

Deutung: Mit einem Druckfall von 22,5 hPa in 24 h liegt die Entwicklung {iber dem
Schwellenwert: Das Tief vertieft sich explosionsartig (Bombogenese), z. B. von 1005 hPa auf
rund 983 hPa. Ohne Jetstreak (Beispiel 5, nur Trogvorderseite) waren es 17 hPa.
Hohendivergenz und Bodenkonvergenz heben sich zu etwa 91 % auf; tiber die Entwicklung
entscheidet der kleine Rest von rund 9 % - und genau diesen Uberschuss liefert der Jetstreak.
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5.5 Wirkungskette: Warum sich das Tief entwickelt

Baroklinitat: Thermischer Wind: Hohendlvergenz Massenabfuhr
(Trogvorderseite,
Temperaturgegensatz Jetstream und linker Ausgang / in der Hohe:
Nord-Siid Jetstreak rechter Eingang Bodendruck fallt

des Jetstreaks)

Riickkopplung:
Warmluftadvektion verstarkt
Héhenriicken und Divergenz

(7] o

) . Kondensation, Boderik
Vortlaty nimmt zu: Freisetzung latenter odenkonvergenz
Tief dreht sich auf Wirme, Wolken, und Hebung

Niederschlag

Abbildung 13: Wirkungskette der dynamischen Tiefdruckentwicklung mit Riickkopplung

1.

Baroklinitat: Ein Temperaturgegensatz von 10 K/1000 km erzeugt iiber den
thermischen Wind einen Jetstream von ca. 42 m/s (Beispiel 9). Die Strémung ist baroklin
instabil; Wellenstorungen wachsen in rund 23 h um den Faktor e (Beispiel 14).

Hohendivergenz: An der Trogvorderseite (D » 2,2 x 107° s7%, Beispiel 17) und im linken
Ausgang bzw. rechten Eingang eines Jetstreaks (D = 3 x 10~ 5 s™%, Beispiel 16) wird Luft in
der Hohe abgefiihrt.

Druckfall am Boden: Ist die Hohendivergenz grofder als die Bodenkonvergenz, verliert
die Luftsdule Masse, und der Bodendruck fallt (-0,94 hPa/h, Beispiel 19).

Hebung und Konvergenz: Am Boden stromt Luft nach, steigt auf (cm/s-Bereich), kiihlt
ab und kondensiert (Beispiele 6 und 16).

Aufdrehen: Bodenkonvergenz verstarkt die Vorticity, das Tief wird zum Wirbel (Beispiel
7).

Riickkopplung: Latente Warme (+5 K) und Warmluftadvektion heben die Héhenflachen
um rund 100 m an (Beispiel 18). Riicken und Trog verstarken sich, die Hohendivergenz
wachst - das Tief vertieft sich weiter.

Ende der Entwicklung (Okklusion): Sobald die Kaltluft die Warmluft vom Boden
abgehoben hat und der Hohentrog senkrecht iiber dem Bodentief liegt, fehlen
Temperaturgegensatz und Hohendivergenz iiber dem Kern. Das Tief fiillt sich langsam
auf.

5.6 Praxisbezug: Tiefentwicklung in Vorhersagekarten

Die in diesem Kapitel beschriebenen Antriebe lassen sich in den Vorhersagekarten numerischer

Wettermodelle direkt beobachten. Neben den Standardkarten gibt es daflir sogenannte
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Antriebskarten, die nach der quasigeostrophischen Theorie die Ursachen von Hebung und
Tiefentwicklung zeigen. Abbildung 14 zeigt eine solche Kartenkombination in idealisierter Form.
Far eine Tiefentwicklung sind vor allem folgende Karten aussagekraftig:

e 500 hPa Geopotential, Bodendruck und relative Topografie - Baroklinitit: Eng
gedrangte Linien gleicher Schichtdicke markieren die Baroklinzone (Abschnitt 5.1). Liegt
der Hohentrog westlich des Bodentiefs, ist die fiir eine Vertiefung notige Westneigung
vorhanden (Abbildung 9).

¢ 300 hPa Geopotential, Divergenz und Wind - Jetstreak und Héhendivergenz:
Divergenzmaxima im linken Ausgang bzw. rechten Eingang eines Windmaximums zeigen,
wo Luft in der Hohe abgefiihrt wird (Abschnitt 5.2, Abbildung 10).

e 300 hPabzw. 500 hPa Geopotential und absolute Vorticityadvektion - positive
Vorticity-Advektion auf der Trogvorderseite (Abschnitt 5.3, Abbildung 11).

e 850 hPa Geopotential und Temperaturadvektion sowie 850 hPa
dquivalentpotenzielle Temperatur und Bodendruck - Warmluftadvektion im
Warmsektor und Lage der Fronten (Beispiel 12, Abbildung 8).

e 500 hPa Geopotential und Vertikalbewegung - grofsraumige Hebung tiber dem sich
entwickelnden Tief (Kapitel 3.3).

So liest man die Kartenserie: Man wahlt einen Modelllauf und vergleicht dieselben Karten fiir
mehrere Vorhersagezeitpunkte, z. B. +0 h, +24 h und +48 h. Eine kriftige Tiefentwicklung
erkennt man daran, dass das Bodentief genau unter einem Divergenzmaximum in 300 hPa und
unter positiver Vorticity-Advektion liegt, sich dabei in einer Zone eng gedrangter
Schichtdickenlinien befindet und sein Kerndruck von Termin zu Termin deutlich fillt. Ein
Druckfall von mehr als rund 21 hPa in 24 h entspricht bei 50° N einer explosiven Zyklogenese
(Beispiel 19). Wandert der Hohentrog spater senkrecht iiber das Bodentief, beginnt die
Okklusion, und die Vertiefung endet (Abschnitt 5.5).
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300 hPa: Geopotential, Wind und Divergenz (+24 h)
10°W o 10°€ 20°€

\v T 9; 3
i L
M o 2% ?\ I\
v H?henrﬂcken ) o
¢ \ 0

Jetstreak
70 m/s

Atlantischer
Ozean

Mittelmeer
P 2ol
" Ngerien [Tunesien
Windgeschwindigkeit (m/s) Divergenz (10~*s7") ——— Geopotential (gpdam) 500 hPa relative Topographie (gpdam) Bodendruck (hPa)
Y =w=ee Trogachse w= e w500 hPa Trogachse
30 0 50 60 n 80 90 -8 -4 -2 0 2 4 8 492 504 516 528 540 552 564 576 588
. . . Liegt darunter das Bodentief Kerndruck fallt von Termin zu Termin
Divergenzmaximum in 300 hPa suchen —> A 3 —> 5
’ 0 9 in der Baroklinzone? - Tiefentwicklung
Deutscher Wetterdienst g

Schematische Darstellung, keine realen Modelldaten Wetter und Kiima aus einer Hand u

Abbildung 14: Idealisierte Vorhersagekarte einer Tiefentwicklung (+24 h) — links 300 hPa mit
Jetstreak (70 m/s) und Héhendivergenz im linken Ausgang, rechts Bodendruck, 500-hPa-
Geopotential und relative Topografie mit Baroklinzone und Westneigung des Héhentrogs;
Kerndruck von 1005 auf 983 hPa in 24 h (Werte aus den Beispielen 16, 17 und 19). Schematische
Darstellung, keine realen Modelldaten

6 Vergleich: Dynamisches Tief und dynamisches
Hoch

Merkmal Dynamisches Tief Dynamisches Hoch
(Zyklone) (Antizyklone)

Hohenstromung (ca. 300 Divergenz, D >0 Konvergenz, D < 0 (Trogruickseite)

hPa) (Trogvorderseite)

Bodenstromung Konvergenz, Einstromen Divergenz, Ausstromen

Vertikalbewegung Aufsteigen, w= +1 cm/s Absinken, w= -1 cm/s

Drehsinn gegen den Uhrzeigersinn, > | im Uhrzeigersinn, <0

(Nordhalbkugel) 0

Typische Drucktendenz | -0,5 bis -1 hPa/h +0,2 bis +0,5 hPa/h

Wetter Wolken, Niederschlag, wolkenarm, trocken, im Winter
Wind, Fronten Nebel/Inversion

35 ©Entstehung dynamischer Hoch- und Tiefdruckgebiete Lothar Aeckerle



7 Zusammenfassung

Dynamische Druckgebilde entstehen durch eine unausgeglichene Massenbilanz der
Luftsdule: Hohendivergenz lasst den Bodendruck fallen (Tief), Hohenkonvergenz lasst
ihn steigen (Hoch).

Antrieb ist die wellenférmige Hohenstrémung mit Jetstream, Trogen, Riicken und
Jetstreaks.

Die Kontinuititsgleichung koppelt Héhen- und Bodenstromung tiber Aufsteigen (Tief)
bzw. Absinken (Hoch).

Corioliskraft und Vorticity erkldaren den Drehsinn und die Langlebigkeit der Systeme.
Schon ein kleiner Uberschuss von etwa 0,2 x 1075 s~ zwischen Hohendivergenz und
Bodenkonvergenz (je 100 hPa Schichtdicke) geniigt, um Druckdnderungen von rund 17
hPa pro Tag zu erzeugen (Beispiel 5).

Warum sich ein Tief entwickelt: Baroklinitit liefert Energie und Jetstream,
Trogvorderseite und Jetstreak (linker Ausgang, rechter Eingang) erzeugen die
Hohendivergenz, und latente Warme sowie Warmluftadvektion verstirken die
Entwicklung bis zur Okklusion (Kapitel 5).

Quellen:

Die Atmosphdre der Erde (Kraus)
Synoptische Meteorologie (Bott)
Theoretische Meteorologie (Hantel)
Practical Meteorologie (Stull)
Theoretische Meteorologie (Etling )

©Lothar Aeckerle
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    ∂ p  ∂ z =   − p ∙ g
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    ∂ ps  ∂ t ≈   − Σ    ( Di   ·   Δ pi )
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    ∂ u  ∂ x =   55 −   35   m / s  8   ·   10 ⁵   m = + 2 , 5   ·   10 ⁻ ⁵   s ⁻ ¹


    ∂ u  ∂ x =   55 −   35   m / s  8   ·   10 ⁵   m = + 2 , 5   ·   10 ⁻ ⁵   s ⁻ ¹


   m A =   Δ p g =     2   ×    10 4 Pa  9 , 81  m   s 2 =   2039  kg   m 2


  D ·  m A =   1 , 5   ×    10  − 5  s  − 1 ·   2039  kg   m 2 =   3 , 06   ×    10  − 2 kg   m 2 · s ≈   110  kg   m 2 pro Stunde


    𝜕 p s  𝜕 t ≈   −  (   D  H   ·     D  H +   D  u   ·     D  u )


  −  ( 1 , 5   ×    10  − 5  s  − 1 ·   2   ×    10 4 Pa   −   1 , 9   ×    10  − 5  s  − 1 ·   1 , 5   ×    10 4 Pa ) =   −  ( 0 , 300  Pa s −   0 , 285  Pa s ) =   − 0 , 015  Pa s
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  a P   =    (  1 ρ ) ·   Δ p  Δ n =   400   Pa  ( 1 , 2  kg   m 3 ·   2   ·    10 5 m ) =   1 , 67   ·   1  0  − 3 m   s 2
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  τ   =  1 σ =   1  1  1 , 22   ×    10  − 5  s  − 1 ≈   82   000   s   ≈   23   h


  N   ·     H  f   =   1 , 0   ×    10  − 2   s  − 1 ·     9000   m  1 , 117   ×    10  − 4   s  − 1 ≈   8 , 06   ×    10 5 m   =   806   k m


  σ  ( k ) =   k   ·   UT   ·     [    ( 2  λ 2 −    k 2 )   ( 2  λ 2 +    k 2 ) ]   f ü r   k   <    2 ·   λ


  k m a x   ≈   0 , 91   ·   𝜆     ⇒     L m a x   =   2 𝜋   /   k m a x


  λ   =    f   ( N   ·   Δ z ) =       1 , 117   × 10  − 4  s  − 1   ( 1 , 0   ×    10  − 2  s  − 1 ·   8000   m ) =   1 , 40   ×   1  0  − 6  m  − 1


   λ  − 1 =   1  1  1 , 40   ×    10  − 6  m  − 1 ≈   716   km ;    λ 2 =   1 , 95   ×    10  − 12  m  − 2


   λ  − 1 =   1  1  1 , 40   ×    10  − 6  m  − 1 ≈   716   km ;    λ 2 =   1 , 95   ×    10  − 12  m  − 2


  𝛽   =   2   ·   7 , 292   ×    10  − 5   s  − 1 ·    cos ⁡  50 °  6 , 371   ×    10 6 m


  2   ·   7 , 292   ×    10  − 5  s  − 1 ·     0 , 6428  6 , 371   ×    10 6 m =   1 , 47   ×   1  0  − 11  m  − 1  s  − 1


   (  U 1 −    U 3 ) krit   =    β   λ 2 =       1 , 47   ×  10  − 11  m  − 1  s  − 1  1 , 95   ×    10  − 12  m  − 2 1 =   7 , 5  m s


 


  L m i n   =     2 𝜋   (  2 ·   1 , 40   ×    10  − 6   m  − 1 ) =     2 𝜋  1 , 97   ×    10  − 6   m  − 1 ≈   3200   k m


    𝜕 u  𝜕 z =     U 1 −     U 3  𝛥 z =     20   m  s  8000   m =   2 , 5   ×    10  − 3   s  − 1


  𝜎 max =   0 , 29   ·   1 , 117   ×    10  − 4   s  − 1 ·     2 , 5   ×  10  − 3   s  − 1  1 , 0   ×    10  − 2   s  − 1 =   8 , 2   ×    10  − 6   𝒔  − 𝟏


 


  𝜎   =   0 , 31   ·   1 , 117   ×    10  − 4   s  − 1 ·     2 , 5   ×  10  − 3   s  − 1  1 , 0   ×    10  − 2   s  − 1 =   1 , 0   ×    10  − 2   s  − 1


  vag   =    (  1 f ) ·  du dt =    (  1 f ) ·   u   ·   ∂ u  ∂ x


  vag   =    ( 1  1  1 , 117   ·   1  0  − 4  s  − 1 ) ·   45  m s ·    ( 60  m s −   30  m s )   ( 1 , 2   ·   1  0 6 m )


  vag   =    ( 1  1  1 , 117   ·   1  0  − 4  s  − 1 ) ·   45  m s ·    ( 60  m s −   30  m s )   ( 1 , 2   ·   1  0 6 m )


 


   du dt =   u   ·   Δ u  Δ x =   55  m s ·    ( − 30  m s )   10 6 m     =   − 1 , 65   ·   1  0  − 3 m   s 2


  vag   =   ( 1 / f )   ·   du / dt   =   − 1 , 65   ·   10 ⁻ ³   m / s ²   /   1 , 117   ·   10 ⁻ ⁴   s ⁻ ¹   =   − 14 , 8   m / s


  D ≈ 𝛥 v / 𝛥 y =  ( 0 −  ( − 14 , 8 m / s ) ) / 5 × 10 ⁵ m = + 2 , 96 × 10 ⁻ ⁵ s ⁻ ¹


  w   =   −  ω   ( ρ   ·   g ) =     0 , 30  Pa s   ( 0 , 6  kg   m 3 ·   9 , 81  m   s 2 ) ≈   5  cm s ≈   180  m h


  PVA   =   − u   ·   ∂ ζ  ∂ x >   0       und       D   =   −  (  1  ζ   +   f ) ·   d ζ dt


  ×


  ×


    ∂ ζ  ∂ x =    ( − 0 , 5   ×    10  − 4  s  − 1 −   1 , 0   ×    10  − 4  s  − 1 )   10 6 m   =   − 1 , 5   ×    10  − 10  m  − 1  s  − 1


  Δ t   =    10 6 m    10 6 m  20  m s =   5   ×    10 4 s   ≈   14   h


  D   =   −    ( − 3 , 0   ×    10  − 9  s  − 2 )  1 , 37   ×    10  − 4  s  − 1 =   + 2 , 2   ×   1  0  − 5  s  − 1


  Δ z   =    ( RL   ·    T ̄ g ) · l  n ⁡   (    p 1   p 2 )     und       Δ T   =   LV   ·     ∆ q cp


  Δ T   =   LV   ·       Δ q cp


    2 , 5   ×    10 6 J kg ·   0 , 002  kg kg  1004  J  kg · K =   5 , 0   K


  Δ  ( Δ z ) =    (  RL g ) ·   Δ T   ·  ln ⁡   (    p 1   p 2 )


  =    (   287  J  kg · K  9 , 81  m   s 2 ) ·   5 , 0   K   ·  ln ⁡   (  1000 500 )


    ∂ ps  ∂ t ≈   −  (  D H   ·   Δ p   +    D U   ·   Δ p )


  −  ( 2 , 96   ×    10  − 5  s  − 1 ·    10 4 Pa   −   2 , 70   ×    10  − 5  s  − 1 ·    10 4 Pa )


  −  ( 0 , 296  Pa s −   0 , 270  Pa s ) =   − 0 , 026  Pa s


  − 0 , 026  Pa s ·   3600  s h =   − 94  Pa h =   − 0 , 94  hPa h


  24   hPa   ∙    sin ⁡ 50 °   sin ⁡ 60 °   =   24   hPa   ·       0 , 766  0 , 866   ≈   21 , 2   hPa   in   24   h

