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| 9.6 Thermische Schichtung
der Atmosphére, Luftbewe-
gungen und Drucksysteme

JucuNDuUS JACOBEIT

Thermische Schichtung
der Atmosphare

Die thermische Schichtung der Atmosphire spielt fiir
viele vertikale und horizontale Austauschprozesse eine
wesentliche Rolle. Sie bestimmt beispielsweise, ob ein
durch duflere Krifte initial gehobenes Luftpaket weiter
aufsteigt (labile Schichtung) oder wieder in seinen
Ausgangszustand  zuriickkehrt (stabile Schichtung).
Bezugsgréfen fiir die thermische Schichtung sind die
trocken- und feuchtadiabatischen Temperaturgra-
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dienten (Exkurs 9.6.1). Ist die vertikale Temperaturab-
nahme in einer Luftmasse grofer als der adiabatische
Gradient, wird ein initial gehobenes Luftpaket, das sich
gemaf dieses Gradienten abkiihlt, im Zuge der Hebung
relativ wirmer und damit spezifisch leichter als seine
Umgebungsluft, es erfihrt also eine freie Auftriebsgrofle
und setzt seinen Aufstieg fort. Ist dagegen die vertikale
Temperaturabnahme in einer Luftmasse kleiner als der
adiabatische Gradient, wird ein dementsprechend sich
abkiihlendes Luftpaket im Zuge einer Hebung relativ
kilter und damit spezifisch schwerer als seine Umge-
bungsluft, es sinkt folglich ab und nimmt wieder seinen
urspriinglichen Zustand an. Die labilen bzw. stabilen
Schichtungsverhiltnisse fithren also zu einer Fortset-
zung oder Intensivierung bzw. einer Abbremsung oder
Unterbindung vertikaler Aufwirtsbewegungen mit
dementsprechenden Konsequenzen (grofle bzw. geringe
Vertikaldurchmischung, bei hinreichender Machtigkeit
verstirkte bzw. fehlende Konvektionsbewolkung). Ent-
spricht die vertikale Temperaturabnahme in einer Luft-
masse dem adiabatischen Gradienten, sprechen wir von
einer neutralen oder indifferenten Schichtung. Die
Abbildung 9.6.1 zeigt dariiber hinaus den Sonderfall
einer besonders intensiven stabilen Schichtung, bei der
die Temperatur mit der Héhe sogar zunimmt (sog.
Inversion). Weiterhin wird erkennbar, dass durch die
notwendige Unterscheidung trocken- und feuchtadia-
batischer Gradienten feuchtespezifische Schichtungen
entstehen (trockenlabil und -stabil in nichtwasser-
dampfgesittigter Luft, feuchtlabil und -stabil nach
Erreichen des Kondensationspunktes) und ein bemer-
kenswerter Ubergangsbereich existiert, in dem bei unge-
sittigten Bedingungen noch stabile, bei Wasserdampf-

Héhe

Temperatur

Abb. 9.6.1 Bereichsabgrenzung thermischer Schichtungen der
Atmosphére und verschiedene Fallbeispiele: 1 = trocken- und
feuchtlabil, 2 = trockenstabil und feuchtlabil, 3 = trocken- und
feuchtstabil, 4 = Inversion (veradndert nach Hupfer & Kuttler
1998).

sittigung jedoch bereits labile Schichtungsverhiltnisse
vorliegen (trockenstabil bis feuchtlabil).

Horizontale Luftbewegungen

Bei den horizontalen Luftbewegungen unterscheidet
man kleinrdumige und groffiriumige. Die kleinrdumi-
gen Luftbewegungen sind von einer Erstreckung tiber
einige Zehner von Kilometern gekennzeichnet und
folgen weitgehend der Richtung ihrer antreibenden
Gradientkraft G. Die zugrunde liegenden horizontalen
Druckunterschiede sind dabei zumeist thermischer
Natur und werden in Kapitel 9.9 erklirt.

Bei Luftbewegungen iiber Entfernungen von mehr
als einigen Hundert Kilometern spricht man von grof2-
rdumigen Luftbewegungen. Bei ihnen beginnt sich der
Ablenkungseffekt durch die Erdrotation bemerkbar
zu machen. Hier werden die Folgen fiir den einfachen
Fall einer unbeschleunigten Stréomung konstanter
Geschwindigkeit betrachtet; weitergehende Effekte bei
beschleunigter und abgebremster Luftbewegung werden
im Kapitel 9.7 behandelt. Zu unterscheiden ist jedoch
danach, ob weitere Krifte wie Zentrifugal- und Rei-
bungskraft zu berticksichtigen sind.

Im ersten betrachteten Fall seien geradlinige Isobaren
und nahezu reibungsfreie Verhiltnisse oberhalb der
Peplosphire unterstellt, die einzigen wirksamen Krifte
seien also Gradientkraft G und Corioliskraft C (Exkurs
9.6.1). Die Abbildung 9.6.2 geht von existenten Hoch-
und Tiefdruckgebieten aus, deren Entstehung in Kapitel
9.7 beleuchtet wird. Die zugehdrige, vom Hoch zum Tief
gerichtete Gradientkraft 16st eine Luftbewegung aus, die
allmihlich der Coriolisablenkung unterliegt (nach .
rechts auf der Nord-, nach links auf der Siidhalbkugel).
Ein Gleichgewichtszustand ist erreicht, wenn Gradient-

Nordhemisphére Siidhemisphére
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Abb. 9.6.2 Entstehung des geostrophischen Windes v, auf der
Nord- und Siidhemisphare (G = Gradientkraft, C = Corioliskraft,
W = Windvektor, H = Hochdruckgebiet, T = Tiefdruckgebiet).
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—Exkurs 9.6.1

Klimatologische Grundbegriffe zu Austauschprozessen

Trocken- und feuchtadiabatische
Temperaturgradienten

Sie geben an, wie sich die Temperatur eines vertikal beweg-
ten Luftpakets ohne Warmezufuhr und -entzug von auBen
allein aufgrund des variierenden Luftdrucks veréndert. Bei
vertikalem Aufstieg dehnt sich Luft wegen des sinkenden
AuBendruckes aus, die dafiir erforderliche Arbeit wird der
inneren thermischen Energie des aufsteigenden Luftpakets
entnommen, das entsprechend abkiihlt. Bei Absinken wird
Luft unter steigendem AuBendruck komprimiert, die dafiir
aufgewendete Arbeit wird in innere thermische Energie des
absinkenden Luftpakets umgewandelt, das sich entspre-
chend erwarmt. Aus dem ersten Hauptsatz der Thermody-
namik lasst sich herleiten, dass der trockenadiabatische
Gradient ohne Phasenanderungen des Wasserdampfes etwa
1K/100m betragt (Hupfer & Kuttler 1998). Bei Wasser-
dampfséattigung verringert sich im feuchtadiabatischen Gra-
dienten dieser Wert aufgrund freigesetzter Kondensations-
oder Sublimationswarme auf zirka 0,4 bis 0,8 K/100m in
Abhangigkeit von der in die Phaseniibergénge involvierten
Wasserdampfmenge.

Gradientkraft

Antriebskraft horizontaler Luftbewegungen, die auf horizon-
tale Druckunterschiede zuriickgeht. Sie ergibt sich aus dem
Produkt der invertierten Luftdichte p mit dem horizontalen
Luftdruckgradienten dp/dn (Luftdruckénderung dp pro Stre-
ckeneinheit dn in senkrechter Richtung zu den Isobaren):

G=1/p-dp/dn

Corioliskraft und Coriolisparameter

Aufgrund der Erdrotation unterliegen groBraumige Luft-
bewegungen einer Rechtsablenkung auf der Nord-, einer
Linksablenkung auf der Siidhalbkugel. Ursache dafiir ist bei
einer meridionalen (langenkreisparallelen) Strémung die
sich mit der geographischen Breite verdndernde Mitfiih-
rungsgeschwindigkeit der Erde (z.B. 1670km/h am Aqua-
tor, 835 km/h in 60° Breite), an die sich bewegte Luftpakete
aufgrund ihrer Massentragheit erst mit zeitlicher VerzGge-
rung anzupassen vermogen, sodass sie beim Transport in
niedrigere (hohere) Breiten hinter der Erdrotation zuriick-
bleiben (der Erdrotation vorauseilen). Bei zonaler (breiten-
kreisparalleler) Stromung resultieren dhnliche Ablenkungen,

da die bei Westwinden (Ostwinden) verstarkte (abge-
schwichte) Zentrifugalkraft eine zusatzliche Horizontalkom-
ponente beinhaltet, die senkrecht zur Strémungsrichtung
orientiert ist (nach rechts auf der Nord-, nach links auf der
Siidhalbkugel). Quantitativ bestimmt sich die auf die Mas-
seneinheit bezogene ablenkende Corioliskraft der Erdrota-
tion zu

C=2m-sin-v

(o = Winkelgeschwindigkeit der Erde; ¢ = geographische
Breite; v = Windgeschwindigkeit).
Als Coriolisparameter f wird der von v unabhéngige Term

f=2w - sin

bezeichnet. Er verdeutlicht die Breitenabhédngigkeit der
Coriolisablenkung (gleich null am Aquator und ansteigend
mit zunehmender Breite).

Relative Vorticity

Die primar bedeutsame vertikale Komponente { der relati-
ven Vorticity beschreibt Umdrehungssinn und Intensitat
horizontaler Drehbewegungen um vertikale Rotationsachsen
relativ zum rotierenden Erdkorper. Sie setzt sich aus einem
Kriimmungs- und einem Scherungsanteil zusammen: Erste-
rer ergibt sich aus der Abweichung der Stromungsrichtung
von der Tangentialrichtung an einem bestimmten Strom-
linienpunkt (zyklonal bei Links-, antizyklonal bei Rechtsab-
weichung), Letzterer aus der Geschwindigkeitsanderung
senkrecht zur Strémungsrichtung (zyklonal bei rechts-, anti-
zyklonal bei linksseitiger Zunahme). KonventionsgeméB hat
zyklonale Vorticity ein positives Vorzeichen, antizyklonale
ein negatives. C l3sst sich mittels der zonalen (u) und meri-
dionalen (v) Windkompaonenten auch darstellen als Verdnde-
rung (partielle Ableitung §) von v in zonaler Richtung x und
von v in meridionaler Richtung y.

€ =dv/dx - du/dy

Die partiellen Differenzialquotienten lassen sich durch endli-
che Differenzen approximieren und erlauben somit eine
naherungsweise Bestimmung von { aus Gitternetzdaten der
horizontalen Windkomponenten (Jacobeit 1989).
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und Corioliskraft gleich grof8 und entgegengerichtet
sind, die entsprechende isobarenparallele Strémung
wird geostrophischer Wind genannt. Er ist in der rei-
bungsfreien Hoéhenstrémung ein hiufig zutreffendes
Modell und lisst sich aufgrund der Ubereinstimmung G
= Cangeben als (Exkurs 9.6.1):

vi=lipe dpldn - 1/f

Dies impliziert, dass bei gleichem Druckgradienten und
gleicher Luftdichte in niederen Breiten ein stirkerer geo-
strophischer Wind resultiert als in héheren Breiten.
Wesentlich ist iiberdies, dass im Unterschied zu klein-
rdumigen Luftbewegungen geostrophische Winde auf-
grund ihrer isobarenparallelen Stromungsrichtung
keinen Druck- und Temperaturausgleich zu leisten ver-
maogen.

Sind die Isobaren nicht geradlinig, sondern gekriimmt
wie im Einflussbereich von Hoch- und Tiefdruckgebie-
ten, kommt als weiterer Faktor die Zentrifugalkraft
hinzu (Z = v*/ r mit v = Umstromungswindgeschwin-
digkeit und r = Drehradius). Sie addiert sich als vom
Rotationszentrum weg gerichtete Kraft beim Umstré-
men eines Tiefdruckgebietes (Gegenuhrzeigersinn) mit
der Corioliskraft zum Gegengewicht der Gradientkraft
(G = C+ Z), beim Umstrémen eines Hochdruckgebie-
tes (Uhrzeigersinn) mit der Gradientkraft zum Gegen-
gewicht der Corioliskraft (G + Z = C). Diese als Gra-
dientwind bezeichnete Luftstromung auf gekriimmten
Bewegungsbahnen ist bei gleichem Druckgradienten
und gleicher Luftdichte also schwicher (stirker) als ein
geradliniger geostrophischer Wind, wenn ein Tief
(Hoch) umstrémt wird.

In der reibungsbeeinflussten unteren Atmosphire
(Peplosphire) entsteht der sogenannte geotriptische
Wind (Abb. 9.6.3). Hier wird die Gradientkraft ausbal-
anciert durch die Resultierende aus Corioliskraft (senk-
recht zur Bewegungsrichtung) und abbremsender Rei-
bungskraft (entgegengesetzt zur Bewegungsrichtung).
Das Gleichgewichtsergebnis ist ein Wind, der eine ageo-
strophische Komponente zum tiefen Druck hin auf-
weist; damit wird ein partieller Druckausgleich méglich.
Allerdings hingt der Ablenkungswinkel gegeniiber der
geostrophischen Windrichtung von der Gréfie der Rei-
bungskraft und der geographischen Breite ab: In den
Mittelbreiten betrégt er iiber dem reibungsarmen Meer
nur 15 bis 20°, iiber dem raueren Festland 25 bis 45°. In
niedrigeren Breiten, wo die Corioliskraft geringere
Werte annimmt, steigt der Ablenkungswinkel und kann
schon iiber dem Meer Werte iiber 40° erreichen.

Die Abbildung 9.6.5 zeigt iiberdies, wie sich der Ablen-
kungswinkel innerhalb der reibungsbeeinflussten Atmo-
sphare mit der Hohe dndert: In Bodennihe ist er am

Isobare

Isobare

Abb. 9.6.3 Kréftegleichgewicht beim geotriptischen Wind (G =
Gradientkraft, C = Corioliskraft, R = Reibungskraft, W = Wind-
vektor, H = Hochdruckgebiet, T = Tiefdruckgebiet).

grofiten, um mit zunehmender Héhe sukzessive abzu-
nehmen und die tatsichliche Windrichtung allméhlich
der geostrophischen anzunihern. Diese charakteristische
Winddrehung, gepaart mit einer Geschwindigkeitszu-
nahme unter nachlassendem Reibungseinfluss (vertikale
Scherung), beschreibt eine sogenannte Ekman-Spirale
(Abb. 9.6.5), die fiir die Windverhéltnisse der Reibungs-
schicht kennzeichnend ist.

Zusammenfassend ergibt sich im bodennahen Stré-
mungsfeld zwischen Hoch- und Tiefdruckkernen fol-
gendes Kriftespiel (Abb. 9.6.4): Luftmassen, die dem
Druckgradienten vom Hoch zum Tief folgend aus dem

G\

Nordhemisphéare

A

Stdhemisphére

Abb. 9.6.4 Strémungsverhaltnisse im bodennahen Luftdruck-
feld.
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Abb. 9.6.5 Ekman-Spirale in der reibungsbeeinflussten Atmo-
sphare (verandert nach Malberg 2002).

Hochdruckgebiet ausstromen, unterliegen einerseits der
Coriolisablenkung, woraus ein Ast antizyklonaler Um-
stromung des Hochdruckkerns resultiert (im Uhrzeiger-
sinn auf der Nord-, entgegengesetzt auf der Stidhalbku-
gel); andererseits ergibt sich aus dem bodennahen
Reibungseinfluss eine zum Tief gerichtete Bewegungs-
komponente, die dort zum Einstromen fithrt und unter
zyklonale Rotation gelangt (jeweils invertierter Umdre-
hungssinn zum antizyklonalen Fall). Bodennah sind
also Hochdruckgebiete durch divergentes Ausstromen,
Tiefdruckgebiete durch konvergentes Einstromen
gekennzeichnet; beides verbindet sich mit entsprechen-
den Vertikalbewegungen (abwirts gerichtet im Hoch,
aufwirts gerichtet im Tief).

Vertikale Luftbewegungen

Abgesehen von Gewitterzellen, in denen Vertikalge-
schwindigkeiten bis zu 15m/s auftreten konnen, sind
vertikale Luftbewegungen vergleichsweise klein (einige
cm/s) gegeniiber horizontalen Winden (bei Jetstreams
bis zu mehreren Hundert km/h). Wichtig sind sie den-
noch wegen ihres erheblichen Vertikalaustausches und
der thermodynamischen Zustandsinderungen etwa im
Zusammenhang mit Bildung und Auflésung von Wol-
ken. Es lassen sich verschiedene Ursachengruppen be-
nennen:

1.) Einfluss der Orographie: Quer zur horizontalen
Stromungsrichtung angeordnete Gebirgsziige bewir-
ken im Luv eine orographisch erzwungene Hebung,
im Lee orographische Fallwinde. Damit gehen héufig
markante Witterungsphianomene einher (Steigungs-
niederschlag bzw. Fohneffekte).

2.) dynamische Turbulenz: Durch vertikale Anderung
von Windrichtung (Drehung) und Windgeschwin-
digkeit (Scherung) — beispielsweise bei nachlassen-
dem Reibungseinfluss oder im Bereich von Stark-
windzonen — bilden sich verschiedenartige Wirbel,
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die insbesondere auch vertikale Bewegungskompo-
nenten beinhalten.

3.) Advektion unterschiedlich temperierter Luftmas-
sen: Wird wirmere Luft gegen kiltere gefiihrt
(Warmfront), gleitet Erstere als spezifisch leichtere
auf Letztere auf, wobei selbst bei kleinem Steigungs-
verhiltnis (unter 1 Prozent) eine Vertikalkompo-
nente von einigen cm/s resultiert. Wird kiltere Luft
gegen wirmere gefiihrt (Kaltfront), bricht Erstere als
spezifisch schwerere in Letztere ein, wobei diese zum
konvektiven Aufsteigen mit einigen m/s veranlasst
wird.

4.) labile Schichtung: Diese Art der thermischen Schich-
tung kann unterschiedliche Griinde haben: zum
einen die Aufheizung von der Unterlage (z.B. bei
starker Sonneneinstrahlung), wobei bodennah er-
wirmte und spezifisch leichtere Luftpakete auf-
steigen (thermische Konvektion) und in ihrer Um-
gebung kompensatorische Absinkbewegungen ent-
stehen, zum anderen Kaltluftadvektion in der Hohe
(z.B. auf der Riickseite von Frontalzyklonen), wo-
durch vor allem im Sommer ein reger Vertikalaus-
tausch induziert werden kann.

5.) Vergenzen im horizontalen Stromungsfeld: Kon-
vergenz (Massengewinn) in der unteren Tropo-
sphire und Divergenz (Massenverlust) in der oberen
Troposphire fithren zu aufwiirts gerichteter Vertikal-
bewegung, die umgekehrten Konstellationen zu Ab-
sinkprozessen. In welchem dynamischen Kontext
derartige Vergenzen zur Ausbildung gelangen, wird
im Kapitel 9.7 behandelt.

6.) Advektion relativer Vorticity: Wird im horizontalen
Stromungsfeld positive (negative) Vorticity herange-
fihrt, fithrt dies zu aufsteigender (absinkender)
Luftbewegung, wie sie fiir voll entwickelte Zyklonen
(Antizyklonen) kennzeichnend ist.

Drucksysteme

Hoch- und Tiefdrucksysteme lassen sich gemifl ihrer
Entstehung in thermische und dynamische Druck-
gebilde einteilen. Bei Ersteren erzeugt die jeweilige
Temperatur einer Luftmasse iiber die damit gekoppelte
Luftdichte einen typischen Druckunterschied zur Um-
gebung: So bildet Warmluft geringer Dichte gegen-
iiber der kiilteren Umgebung ein relatives Tiefdruckge-
biet aus, das bei entsprechender Intensitit als Hitzetief
bezeichnet wird. Umgekehrt entsteht mit Kaltluft hoher
Dichte gegeniiber der wirmeren Umgebung ein relatives

Hochdruckgebiet, das bei kriftiger Ausbildung als Kal-

tehoch bezeichnet wird. Beide thermischen Drucksys-



260

km km
6 6 =
/F\ \—/
4 P e | 4Pl s e
thermisch
24— 2 Jise e T R
\-_t/ /—-'_\
ol2 olb .
Hitzetief in Warmluft Kéltehoch in Kaltluft
km km
6 6

/\ dynamisch \/

24— 7 i P SEa
e U e
0le H old

Zentralhoch in Warmluft Zentraltief in Kaltluft

Abb. 9.6.6 Schematischer Aufbau thermischer und dynami-
scher Drucksysteme. Die schwarzen Linien indizieren Flachen
gleichen Luftdrucks (veréandert nach Barry & Chorley 2003).

teme haben allerdings nur eine begrenzte Vertikalerstre-
ckung, da nach der barometrischen Hohenformel der
Luftdruck in einer kalten Atmosphire mit zunehmender
Hoéhe schneller abnimmt als in einer warmen Atmo-
sphire, also iiber einem Kiltehoch ein Hohentief und
iiber einem Hitzetief ein Hohenhoch zur Ausbildung
gelangt (Abb. 9.6.6).

Anders verhilt es sich bei dynamischen Drucksyste-
men, auf deren Entstehung im Kapitel 9.7 eingegangen
wird. Ein dynamisches Bodenhoch in Warmluft ver-
stirkt sich sogar mit zunehmender Hohe und bildet ein
vertikal michtiges Zentralhoch, entsprechend intensi-
viert sich ein dynamisches Bodentief in Kaltluft nach
oben und formt ein Zentraltief (Abb. 9.6.6). Entste-
hungsbedingt sind allerdings die dynamischen Druck-
systeme vertikal geneigt, sodass die Bodendruckgebiete
jeweils an der Vorderseite des entsprechenden Hohen-
druckregimes zu finden sind.

Eine weitere bedeutsame Abwandlung tritt in Gestalt
der auflertropischen Frontalzyklonen in Erscheinung.
Sie sind nicht ausschliefflich in Kaltluft ausgebildet,
sondern beinhalten einen Warmsektor, an dessen
Begrenzungen unterschiedliche Luftmassenfronten wet-
terwirksam sind: zum einen die gegen die Vorderseiten-
kaltluft vorriickende Warmfront, gekennzeichnet durch
grofiriumige Aufgleitbewegungen, stratiforme Wolken-
bildung und Landregen, zum anderen die durch nach-
riickende Riickseitenkaltluft entstandene Kaltfront,
geprigt von erzwungener Konvektion, cumuliformer
Wolkenbildung und Schauerniederschligen. Frontalzy-

klonen sind mit dem maiandrierenden Polarfront-Jet-
stream der Hohenstromung verbunden, der ein wesent-
liches Glied der Planetarischen Zirkulation ist (Kapitel
9.7).

Tropische Zyklonen sind dagegen frontenlose Tief-
drucksysteme, bei denen die latente Energie eine wich-
tige Rolle spielt. Unter speziellen Bedingungen konnen
sie intensititsgesteigert als tropischer Wirbelsturm aus-
gebildet sein (Borchert 1993). Daneben gibt es eine
Reihe sekundirer Drucksysteme, die hier lediglich
benannt seien (Zwischenhoch, Randtief, Leedepression,
Polartief).



