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Das Ziel dieser Vorlesung ist, die dreidimensionalen Wetterprozesse diszipliniibergreifend mittels
der Satelliten -, Synoptischen - und Theoretischen Meteorologie zu beschreiben und zu ergriinden.
In ihrem synoptischen und theoretischen Teil folgt der Veranstaltungsinhalt iberwiegend den Aus-
fithrungen von [I, Kurz, 1990]; aus diesem Grunde ist dieses Script nur vorlesungsintern gedacht
und darf, auch auszugsweise, keinesfalls vervielféltigt oder Dritten vervielféltigt zugénglich gemacht
werden. Der Préamisse der Lehrveranstaltung entsprechend erfolgte allerdings eine Restrukturierung
der Themenkreise unter Ausgrenzung noch weiterfithrender Kapitel.

Inhaltlich orientiert sich die Vorlesung am zur Verfiigung stehenden Zeitfenster, weshalb das
Script keinesfalls als abgeschlossen betrachtet werden darf. Ergdnzungen und Korrekturen bleiben
deshalb kiinftigen Lehrveranstaltungen bzw. Seminaren vorbehalten.

Ziel ist weiterhin die Endfassung einheitlich in englischer Sprache herauszugeben.

Das Skript insgesamt ist redaktionell als noch nicht abgeschlossenen zu betrachteten und unter-
liegt deshalb zukiinftig weiteren Uberarbeitungen und Ergédnzungen.

Die Inkonsistenz der Darstellung von Vektoren (fettgedruckt bzw. normal mit nach rechtsorien-
tiertem Pfeil als overline) ist noch nicht vollstdndig zur einheitlichen Fettschrift umgestellt.
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Kapitel 1

Grofienordnung der synoptischen
Systeme

1.1 Langen- und Zeitscales

Bei der praktischen Anwendung der nachfolgenden Gleichungen st6ft man auf Schwierigkeiten, da
in ihnen vielfach Terme enthalten sind, die mefitechnisch gar nicht oder nur ungenau erfafit werden
kénnen. Das gilt zum Beispiel in den Beschleunigungstermen in den Bewegungsgleichungen. Um
dennoch mit den Gleichungen arbeiten zu kénnen, muf man sie weitestgehend vereinfachen, indem
man unbequeme Terme entweder ndherungsweise darstellt oder einfach vernachlissigt. Inwieweit
das moglich ist, ohne die Aussage der jeweiligen Beziehung zu gefahrden, hdngt im wesentlichen
von der Dimensionierung der betrachteten Phénomene ab.

Zur dimensionsméfigen Unterscheidung der verschiedenartigen meteorologischen Phdnomene
und Strukturen wurde das Einteilungsschema der Scales geschaffen. Man vergleicht dabei die Zah-
lenwerte fiir gewisse characteristische Parameter wie Lange, Hohe, Periode, Geschwindigkeit usw.
Die [8, WMO, 1961] benutzt folgende Einteilung (Tab. [L1):

scale charakt. Lange | Phinomene
small < 100 km Gewitter,
lokale Winde,
Tornado
meso 100 - 1000 km | Fronten, konvektive
Wolkenansammlungen
large 1000 - 5000 km | Tiefdruck- und
(synoptic) Hochdruckgebiete
planetary | > 5000 km lange hochtropo-
sphérische Wellen

Tabelle 1.1: WMO Léangenskala

Die charakteristische Lange kann bei wellenférmigen Gebilden mit etwa einer halben Wellenlan-
ge gleichgesetzt werden.

Die néchste Skaleneinteilung orientiert sich nach dem Vorschlag von Orlanski in [9, Matthews,
1984] an den in Tabelle (I.2)) genannten Lingen (L) - und Zeiteinheiten (t).
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scale Lange L Zeit t Okosystem

Micro-y 1073 - 10" m Pflanzenorgan (Blatt)
Micro-8 10! - 102 m Organismus (Pflanze)
Micro-a 10% - 10 m Okosystem (Wald)
Meso-y/3 | 10 - 105m Landschaft

Meso-vy 2.5 - 25 km d1-1h

Meso-3 25 - 250 km 1-6h

Meso-a 250-2500 km | 6-36 h

Tabelle 1.2: Synoptische und ékologische Langen- und Zeitskala nach Orlanski in [9, Matthews,
1984]

Erginzend wird in den Abbildungen [Tl und eine zusétzliche Skala nach [4, Fortak, 1971] als
Zeit-Langen-Diagramm der charakteristischen Scales fiir den Ozean und die Atmosphére vorgestellt.

Die Synoptische Meteorologie beschéftigt sich hauptsichlich mit Systemen, die dem large scale
angehoren, so daf fiir diesen Grofienordnungsbereich auch die Bezeichnung synoptic scale gebrauch-
lich ist. Daneben gehéren aber auch Phinomene des meso scale und des planetary scale zum Ar-
beitsgebiet der Synoptik.

Nachstehend seien nun die wichtigsten charakteristischen Grofen fiir die Dimensionen der syn-
optischen Systeme tabellarisch aufgefiihrt:

Parameter Lange L bzw. Zeit t

horizontale Geschwindigkeit | U ~ 10msec™!

Vertikalgeschwindigkeit W ~ 10~ ?msec™!
Linge L ~10%m

Hohe H ~10*m

Verhiltnis Hohe zur Lénge | H/L ~ 155

Periode (Zeitscala) L/U ~ 10°sec ~ 1Tag

Tabelle 1.3: Lingen- und Zeitskala nach [1, Kurz, 1990]

Die Charakterisierung von Stromungssystemen wird hiufig die Rossby-Zahl (nach dem schwe-
dischen Meteorologen C.G. Rossby benutzt. Sie ist definiert durch das Verhéltnis von individueller
Beschleunigung zur Tragheitsbeschleunigung, d.h. der Beschleunigung durch die Corioliskraft. Unter
der Verwendung der in Tabelle [[.3] aufgelisteten Parameter ergibt sich

U 1 U

Fiir den large scale hat Ro die Dimension 1071,
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Abbildung 1.1: Schematische Darstellung
der charakteristischen Langen- und Zeitscales
sowie der energetischen Besetzung fiir die ver-
schiedenen Typen von Oberflichenwellen des
Meeres
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Abbildung 1.2: Schematische Darstellung
der charakteristischen Léngen- und Zeitsca-
les sowie der energetischen Besetzung fiir ver-
schiedene besonders wichtige Bewegungsfor-
men und Prozesse innerhalb der Atmosphére.
Die kleinen Kreise stellen jeweils die charak-
teristische Geschwindigkeit in 10m/sec dar.
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Kapitel 2

Grundlagen

2.1 Gleichungen der Thermodynamik

Die Gasgleichung

po = RqT (2.1)

oder

p
- = R4T 2.2
p d (2.2)

bestimmt den Zustand der Luft als Gasgemisch. Die Gleichung fiir trockene Luft mit dem Druck
p, dem spezifischen Volumen «, der Dichte p, der temperatur T' und der Gaskonstanten R,. Bei
Anwendung auf ungeséattigte feuchte Luft mufs 7" durch die Virtuelltemperatur 7, ersetzt werden.

Eine rdumliche Anordnung, bei der die Fliachen gleichen Druckes (isobare Flachen) die Flachen
gleichen spezifischen Volumens (isostere Flichen) schneiden, wird als baroklin bezeichnet. Nach der
Gasgleichung ist das gleichbedeutend damit, daff auch die Flachen gleicher Dichte und gleicher Tem-
peratur die Druckflachen schneidet. Eine Anordnung, bei der im Gegensatz dazu alle diese Flachen
parallel zueinander liegen, wird barotrop genannt.

Wird einem Luftpartikel von der Umgebung die Warmemenge d(@Q zugefiihrt, so wird diese
teilweise zur Vergroflerung seiner inneren Energie und teilweise zur Expansionsarbeit gegen den
AuRendruck verwendet (1. Hauptsatz der Wérmelehre). Fiir die Masseneinheit gilt

dQ = cudt + pda (2.3)
oder unter der Verwendung von (2.))

dQ = cpdT — adp. (2.4)

¢p und ¢, sind die spez. Warmen bei konstantem Druck bzw. konstantem Volumen.

Die wichtigsten Prozesse, durch die in der Atmosphére diabatische Warmeiibergénge erfolgen,
sind Kondensation, Strahlung und Turbulenz.

Vorgénge, bei denen die Partikel weder Warme von der Umgebung aufnehmen noch an sie abge-
ben, werden adiabatisch genannt. Mit dQ = 0 ergibt sich dann aus ([24]) und (1)) die Poissonsche

Gleichung
Rg
T p\
L_(r)", 2.5
To (P0> (25)

durch die die Variationen von Temperatur und Druck wéhrend eines adiabatischen Prozesses mit-
einander verkniipft sind. Setzt man py = 1000hPa, so liefert (Z3) die Definitionsgleichung der
potentiellen Temperatur

11
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Ry
0=T (1000> " (2.6)

p

Sie ist eine konservative Grofe fiir adiabatische Vorgénge.

2.2 Die Bewegungsgleichungen

Die dreidimensionale Bewegung eines Partikels relativ zur rotierenden Erde wird durch die Bewe-
gungsgleichung beschrieben:

dV3 1
& ap— Fs. 2.
7 pV3p 20 xvi+g+Fs (2.7)

v3 ist der dreidimensionale Windvektor, —V3p der dreidimensionale Druckgradient, 2 der Vek-
tor der Erdrotation, g die effektive Schwerkraft und Fs der Vektor der Reibungskraft. Entsprechend
dieser Gleichung resultiert die individuelle Beschleunigung des Partikels aus der Wirkung der Druck-
gradientkraft, der Corioliskraft, der Schwerkraft und der Reibungskraft.

Bei Vernachléssigung einer betragsméfig kleinen Komponente der Corioliskraft die aus der Wir-
kung der Vertikalbewegung resultiert, und der Annahme einer reibungsfreien Strémung ergibt sich
aus (Z7) die horizontale Bewegungsgleichung fiir die x-, y-Ebene eines normalen kartesischen Ko-
ordinatensystems

dv 1

mit dem Coriolisparameter f = 2Qsing und dem vertikalen Einheitsvektor k. ¢ ist die geographi-
sche Breite, v ist der horizontale Windvektor, —Vp der horizontale Druckgardient.

Fiir die vertikale Bewegungskomponenete w in Richtung der vertikalen Koordinate z erhélt man
bei Vernachlassigung der Vertikalkoordinate

dw 10p
YT g. (2.9)
Fiir zahlreiche Untersuchungen ist es giinstiger, anstelle des kartesischen ein sogenanntes natiir-
liches Koordinatensystem zu verwenden. Seine horizontalen Koordinaten (s,n) sind definiert durch
die Einheitsvektoren t und n, wobei t an jedem Punkt parallel zur Stromung angeordnet ist und n

normal dazu verlduft, positiv gezéhlt ach links, wenn man in Richtung der Stréomung blickt.

In diesem System ist der horizontale Windvektor v = V¢, wobei V = ds/dt die Windgeschwin-
digkeit darstellt. Fiir die Beschleunigung gilt

= t4+ V=, (2.10)

2.3 Hydrostatisches Gleichgewicht

Schétzt man mittels der im vorangehenden Kapitel angegebenen Daten die Grofle der verschiedenen
Terme in den Bewegungsgleichungen ab, so ergibt sich, daf die Bescheunigungen eine oder mehrere
Zehnerpotenzen kleiner sind als die wirksamen Kréfte. Das gilt insbesondere fiir die vertikale Be-
schleunigung dw/dt in Z3), die mit einer GroRenordnung von 10~ "msec™? verschwindend gering
ist gegeniiber den Termen auf der rechten Seite, die die Dimension 10msec™2 besitzen. Das bedeu-
tet aber, dafl im large scale eine nahezu vollstdndige balance zwischen vertikaler Druckgradientkraft
und Schwerkraft vorausgesetzt werden kann. Diese Balance wird als hydrostatisches Gleichgewicht
bezeichnet.

Mit dw/dt = 0 resultiert aus (2.9) die statische Grundgleichung

dp = —gpdz. (2.11)
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Fiir praktische Anwendungen dieser Formel ist es niitzlich, die Breitenvariation von g zu elimi-
nieren. Dies geschieht durch die Einfiihrung des geopotentiales ® als neue Variable. Es ist definiert
als die Arbeit, die erforderlich ist, um die Einheitsmasse vom Meerespiegel bis zum Niveau z zu
heben.

¢ = /gdz >~ gz[m®sec™?. (2.12)
0

Mit dieser neuen Variablen und unter Benutzung der Gasgleichung kann man (ZI1)) in die Form

1 Ty
d _ 1 _ Ry (2.13)
dp P P
bringen, in der nur noch die Dichte bzw. die Virtuelltemperatur als bestimmender Faktor erscheint.

Fiir das Geopotential wird neben der Einheit [m256072] in der synoptischen Praxis die Einheit
geopotentielles Meter verwendet. Es ist definert durch

lgpm = 9.8m*sec”2a.

Fiir Orte mit 9.8msec™2 ergibt sich damit eine zahlenmiRige Ubereinstimmung zwischen der
geometriscxhen Hohe in [m] und dem Geopotential in [gpm].

Unter der Annahme hydrostatischen Gleichgewichtes in der Umgebung gewinnt man eine An-
gabe {liber die Temperaturéinderung, die ein adiabatisch bewegtes Teilchen in der Vertikalen erfahrt.
Aus (— 1.3 —) ergibt sich bei dQ =0

dT «@ 1

dp e pop
Nach Durchlaufen des Hohenintervalls dz gilt nach ([Z.I1)) fiir den Umgebungsdruck
dp' = —gp'dz.
Da das Druckfeld kontinierlich sein mug, ist dp’ = dp, woraus folgt
4T _vg _Tyg
dz pep T'ep

Befindet sich das Teilchen in thermischem Gleichgewicht mit der Umgebung, so ist auch 7" =T
und der adiabatische Temperaturgradient ergibt sich zu

dTl g o

=(—— ] == =0.98"C/100m. 2.14

i ( dz )t Cp /100m ( )

Der Index t bezeichnet eine trockenadiabatischea Vertikalbewegung. Wird bei Hebung feuchter

Luft das Kondensationsniveau iiberschritten, so wird latente Wérme freigesetzt und die adiabatische

Abkiihlung dementsprechend vermindert. Der feuchtadiabatische Temperaturgradient vy innerhalb
aufsteigender Wolkenluft ist somit immer kleiner als der trockenadiabatische Gradient ~;.

Die Differenz zwischen trocken- oder feuchtadiabatischem Temperaturgradienten und dem aktu-
ellen Temperaturgradienten v = —d7'/dz ist ein Mafk fiir die Stabilitdt der thermischen Schichtung
gegeniiber Vertikalbewegungen. Es gilt fiir

v > Ve labil v > vr
v =y | indifferent | v =~y
¥ < Y stabil v <r

und kombiniert
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v <y absolut stabil
Ye >y > vr | latent labil
Y>> v absolut labil

Unter Berticksichtigung der potentiellen bzw. pseudopotentiellen Temperatur erhélt man analog
dazu fiir

99 >0 | labil ng >0
% =0 | indifferent 2= =0
9 <0 | stabil | <o

Besonders eine Schichtung mit vertikaler Abnahme der pseudopotentiellen Temperatur ist von
grofler bedeutung fiir konvektive Prozesse. Eine derartige Schichtung wird auch als potentiell la-
bil bezeichnet. Sie tritt z.B. in Erscheinung, wenn bei nur schwacher thermischer Stabilitdt sehr
trockene Luftmassen iiber feuchter Luft lagern. Wird dann die gesamte Luftsdule einer Hebung un-
terworfen, so kiihlt sich die trockene Luft trockenadiabatisch, die feuchte Luft dagegen nach rascher
Sattigung feuchtadiabatisch ab. Dadurch kann sehr rasch die gesamte Luftséule labilisiert werden).



Kapitel 3

Applikation meteorologischer
Satellitensysteme und Qualitat der

aus Satellitendaten abgeleiteten
Produkte

3.1 Zusammenstellung aktuell und zukiinftig zur Verfii-
gung stehender Satellitensysteme und ihrer in der

(numerischer) Wettervorhersage verwertbaren Pro-
dukte

Bei den Satellitendaten- bzw. Bildern wird in der iiberwiegenden Zahl der Fille auf NOAA AVHRR
Satelliten und METEOSAT bzw. andere geostationare Satelliten (zB. GOES) zuriickgegriffen, deren
Auflésungsvermogen die Erkennung von kleinrdumigen bis globalen Phdnomenen erlaubt.

Die fiir die (numerischen) Wettervorhersage relevanten Produkte bilden nur einen kleinen Teil
des gesamten aus Satellitenbeobachtungen abgeleiteten Datenkollektives. Relevant sind zuna&chst
alle Daten, die zur Beschreibung der Atmosphére und der Erdoberfliche als unterer Grenzfliche
dienen konnen. Eine erste Einschrénkung ergibt sich jedoch bereits aus der Notwendigkeit, daft eine
moglichst enge Beziehung zwischen einer Datenart und einer Modellgrofe bestehen mufs. Eine di-
rekte Vergleichbarkeit (z.B. OLR) ist der seltene Idealfall. In der Regel miissen mehr oder weniger
gesicherte funktionale Zusammenhéinge, sowohl bei der Ableitung der Produkte aus gemessenen
Strahldichten als auch im Vergleich mit Modellgrofen (z.B. Strahldichte — Bestimmung der Be-
wolkung — Abschitzung des Niederschlages und der Vergleich mit dem modellierten Niederschlag)
benutzt werde. Damit ist natiirlich die Frage nach der Qualitédt der abgeleiteten Grofen verbunden.

Dabei sind die Anspriiche sehr hoch, wenn die Daten in die Anfangswerte der Vorhersage ein-
gehen sollen. Fiir die Verifizierung von Modellprodukten, die ihrerseits groftere Abweichungen zur
Realitét aufweisen (z.B in der Bewdlkungsprognose), sind auch Dateni mit geringere Genauigkeit
von erheblichem Nutzen. Eine weitere Einschrankung ergibt sich aus der rdumlich- zeitlichen Ver-
fligbarkeit der Daten, die von den technischen Rahmenbedingungen, aber auch von Aspekten wie
der Geometrie der der Satellitenbahn, der Abtastfrequenz und dhnlichem abhéngig ist. So liefern
polarumlaufende Satelliten Polar Orbiter- Daten (PO) fiir nahezu jeden Punkt auf dem Globus,
dies jedoch mit einem von der Hohe der der Umlaufbahn und der Zahl der gleichartigen Satelli-
tensysteme abhéngigen, relativ grofien zeitlichen Abstand. So ist in naher Zukunft kaum mit mehr
als zwei (1 PO) bis vier (2 PO) Temperatursondierungen durch polarumlaufende Satelliten pro
Tag und Ort zu rechnen. Eine zeitliche Auflésung von etwa einer Stunde, wie sie zur Beschreibung
von mesoskaligen Entwicklungen wiinschenwert wére, ist mit Hilfe von polarumlaufenden Satelliten
schon allein aus Kostengriinden nicht erreichbar.

15
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Geostationére Satelliten sind prinzipiell ebenfalls zu Sondierungen einsetzbar (VAS, Meteosat
[(2nd gen.)]). Dadurch sind Abtastfrequenzen im Minutenbereich moglich; allerdings nur fiir solche
Gebiete, die im naturgeméif eingeschrankten Beobachtungsbereich dieses Satellitentypes liegen. Die
technischen Probleme bei der Messung von Strahldichten sind jedoch erheblich grofser als bei po-
larumlaufenden Satelliten, da das zu messende Signal um etwa den Faktor 1000 schwécher ist.

TOPEX/POSEIDON  LANDSAT

. Tx s
B ° METEOSAT gk "R~ AADARSAT

Abbildung 3.1: Geostationire und sonnensynchrone Satellitensysteme (Quelle: CEOS)

3.2 Bestimmung von Bodenkenngrofien und Verifikation
von Modellergebnissen

Allgemein gebrauchlich ist die operationelle Analyse der Meeresoberflichentemperatur mit Hilfe
von Satellitendaten. Dies ist insofern unproblematisch, als die aus Satellitendaten abgeleitete Tem-
peratur die fiir die Verwendung in Modellen geforderte Genauigkeit (ca. 1 K) erreicht.

|14, Geleyn, Preuss, 1983 bestimmen aus Satellitendaten eine globale Verteilung der Bodenal-
bedo fiir schnee- und eisfreie Situationen. Diese Verteilung wird im Strahlungsmodell des EZMWF
in Verbindung mit einer Anpassung an die im Modell prognostizierte Schnee- bzw. Eisbedeckung
als Eingangsgrofe benutzt.

Von Satelliten gemessene Strahlungsdaten werden h&ufig zur Verifikation der Strahlungsparame-
terisierung in Modellen herangezogen. Die am Oberrand der Atmosphére direkt mefbaren Kompo-
nenten des Strahlungsbudgets lassen leider nur Riickschliisse auf grobe, systematische Fehler in der
Strahlungsparameterisierung zu. Hinzu kommt, daft die gemessenen daten i.d.R. aufbereitet werden
miissen, damit die erwiinschten Grofen (rdumliche - zeitliche Mittel iiber breite Spektralbereiche)
zur Verfiigung stehen. Im Zusammenhang mit dieser Aufbereitung gemachte Néherungen fithren
in Verbindung mit direkten Meffehlern zu Ungenauigkeiten. Im Vergleich von Monatsmittelwerten
der am Oberrand der Atmosphére mit zwei verschiedenen Satellitensystemen ermittelten ausgehen
langwelligen Strahlung zeigen sich regional Unterschiede bis zu 10W/m? ([I8, Smith, Vonder Haar,
1988]).

Vergleiche zwischen modellgenerierter Bewolkungsverteilung und aus Satellitendaten abgelei-
teter Verteilung sind ebenfalls tiblich [I6 Slingo, 1983]. Im allgemeinen beschrinken sich solche
Vergleiche auf eine qualitative Bewertung der visuell wahrnehmbaren Strukturen. Eine quantita-
tive Beurteilung erscheint ziemlich problematisch, da z.B. Modellfehler in der Entwicklung und
Verlagerung (Phasenfehler) synoptischer Strukturen indirekt in eine solche Verifizierung eingehen
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und Riickschliisse auf die eigentliche Qualitit der Bewolkungsparameterisierung erschweren. Hinzu
kommt, daf§ die Erkennung mancher Wolkenarten (niedrige Schichtbewdlkung) von Satelliten nicht
immer moglich ist.

3.3 Qualitat von Satellitenprodukten

Eine Quantifizierung der Giite der Produkte ist leider nicht immer mdglich. Zum Teil werden in der
allgemein zugénglichen Literatur auch widerspriichliche Ansichten zur Qualitdt bestimmter Pro-
dukte vertreten. Haufig resultieren diese Diskrepanzen aus den verschiedenen Standpunkten der
betrachter (Datenproduzent - Datennutzer). Ebenso spielt natiirlich der Anwendungszweck (z.B.
Klimatologie oder Nowcasting) eine wesentliche Rolle, da mit unterschiedlichen Anwendungen auch
unterschiedliche Anforderungen verbunden sind. Die folgenden Tabellen [3.3] und stellen eine Zu-
sammenfassung zu dieser Thematik dar. Ein Anspruch auf absolute Richtigkeit oder Vollstandigkeit
wird nicht erhoben; es soll lediglich eine Ubersicht als Diskussionsgrundlage bereitgestellt werden.

3.4 Satellitendaten als Informationsquelle fiir die nume-
rische Wettervorhersage

Allgemein werden Daten in numerischen Vorhersagemodellen fiir dreierlei Zwecke benstigt:

e zur Bestimmung der Anfangswerte (vor allem des dreidimensionalen Wind- und Massenfeldes)

e zur Bestimmung von Kenngrofen fiir die Unterlage, die innerhalb der Vorhersage als zeitlich
konstant gelten konnen (z.B. Vegetationstyp, Meeresoberflichentemperatur, Albedo und

e zur Verifikation der Vorhersageergebnisse (z.B. Wind- und Massenfeld, Niederschlag, Bewol-
kung).

Die Zuordnung einer Datenart zu einer oder mehreren der genannten Gruppen ist u.a. von dem
benutzten Modell und seiner Zielsetzung abhéngig. So kann z.B. die Meeresoberflichentemperatur
flir kurz- und mittelfristige Vorhersagen als zeitlich konstant angesehen werden, wihrend sie fiir
viele klimatologische Fragestellungen eine zeitlich variable Modellgrofe sein sollte.

Im Idealfall sollten alle gemessenen Anfangswerte in dem Modell angepafter Auflésung und Qua-
litdt in Quasi-Realzeit fiir die numerische Integration zur Verfiigung stehen. In der Praxis besteht
die Notwendigkeit die physikalischen Zwangs- und Randbedingungen geniigenden dreidimensiona-
len Anfangsfelder (initialisierte Analysen) aus einem raumlich, zeitlich und qualitativ inhomogenen
Feld von Beobachtungen zu erstellen. Da der aktuelle Zustand der Atmosphére physikalisch mit
dem vergangenen Zustand verkniipft ist, lassen sich Datenliicken aus der Kenntnis des vergange-
nen Zustandes und seiner wahrscheinlichen Entwicklung ndherungsweise schliefsen. Diese Tatsache
macht man sich in der sog. vierdimensionalen Datenassimilation zunutze. Zur Beschreibung der
atmosphérischen Entwicklung wird eine Vorhersage von einem fritheren Termin benutzt.

Innerhalb einer Vorhersage als konstant betrachtete Bodenkenngrofien sollten zwar ebenfalls
in angepafster Auflésung und Qualitdt vorliegen; entsprechend ihrer geringeren zeitlichen Varianz
bestehen jedoch beziiglich ihrer zeitlichen Verfiigbarkeit geringere Anforderungen. So werden ei-
nige Bodenkenngrofien (Vegetation, Bodenrauhigkeit o0.4.) durch Klimatologien oder Konstanten
beschrieben, andere Grofen (Meeresoberflichentemperaturen) werden aufgrund von beobachtun-
gen stetig, aber z.T. in groferem zeitlichem Abstand aktualisiert.

Traditionell erfolgt die Verifikation der Modellergebnisse anhand des Vergleichs von progno-
stizierten mit analysierten Massen- und Windfeldern. Durch die Weiterentwicklung der Modelle
ist es heute moglich, auch Wetterparameter (Niederschlag, Bewolkung) zur Beurteilung der simu-
lierten atmosphérischen Entwicklung heranzuziehen. Der Nutzen solcher Modellprodukte fiir die
Wetterprognose hiangt entscheidend von einer realistischen Einschétzung ihrer Giite mit Hilfe von
Verifikationsstudien ab.
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Satellit / Sensor Kanile Wiederhol- | Auf- Dateniiber- | Ausschnitt
rate 16sung | deckung

NOAA / 0.57 - 0.696 | 1.2 Stunden | 1.1 km | seit 1978 ca. 3000 km
AVHRR 0.72 - 0.986 Breite
(z.Zt. NOAA-16) | 3.5- 3.6

10.5 - 11.5

11.5-12.5
Landsat / 0.5-0.6 16 Tage 80 m seit 1972 185x185 km
MSS 0.6-0.7

0.7-0.8

08-1.1
Landsat / 0.45 - 0.52 | 16 Tage 30 m seit 1982 185x185 km
™ 0.52 - 0.60

0.63 - 0.69

0.76 - 0.90

1.55 - 1.75

2.08 - 2.35

10.5 - 12.50
SPOT / 0.50 - 0.59 | 26 Tage 20 m seit 1986 60x60 km
HRV 0.61 - 0.68

0.79 - 0.89
Meteosat 0.7-1.1 30 Min. 4 km seit 1975 Globus
(z.Zt. Meteosat-7) | 10.5 - 12.5
IRS
ICONOS
RADARSAT
AVIRIS
hyperspectral

Tabelle 3.1: Satelliten und Kanéle
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Satellit / abgeleitete Instrument Qualitat

Sensor Grofe Fehler

METEOSAT | horizontale CTW 4-12 m/sec

GOES, GMS | Windkomponenten

GOES Temp.-Profile/ VAS ca. 2 K
Schichtdicken

METEOSAT | rel. Feuchte BOGUS 10-25%

GOES, GMS

GOES VAS

METEOSAT | Bewolkung VIS/IR

GOES

METEOSAT | Meeresoberfl.- VIS/IR (WV) | ca. 1 K

GOES temperatur

Tabelle 3.2: Geostationire Satelliten

Die Verifikation von Modellgréften dient auch dem Zweck, charakteristische Schwachen des Mo-
dells offenzulegen. Vergleichsstudien zwischen beobachteten und prognostizierten Gréfien wie z.B.
Strahlungsbudgetkomponenten, Bew6lkung u.d. sind in diesem Zusammenhang hilfreich. Solche Stu-
dien kénnen sowohl in Form von Fallstudien in besonders interessanten Situationen als auch in Form
von Studien des systematischen Modellverhaltens erfolgen.

Ein Einsatzpotential fiir Satellitendaten besteht prinzipiell in allen drei genannten Bereichen. Die
meisten Erfahrungen mit ihnen hat man bisher auf dem Gebiet der numerischen Analyse gewonnen.

3.5 Satellitendaten in der numerischen Analyse

Untersuchungen zum Nutzen von Satellitendaten in der numerischen Wettervorhersage erfordern
zum einen die Kapazitdt zur Verarbeitung grofer Datenmengen, zum anderen ein zur Verfiigung
stehendes numerisches Vorhersagesystem. Diese Voraussetzungen sind naturgeméf bei den interna-
tionalen und nationalen Vorhersagezentren (EZMWF, DWD, NMC usw.) gegeben. Am EZMWF,
das durch seine allgemeine Aufgabenstellung - und seine spezielle Funktion als FGGE- Datenzentra-
le - ein gesteigertes Interesse an der Nutzung von Satellitendaten hat, wurden daher Methoden zur
sinnvollen Verwertung von Satellitendaten in der numerischen Analyse entwickelt und untersucht.
Der Schwerpunkt der Untersuchungen lag dabei auf Studien zur Verwertung der temperatursondie-
rungen von polarumlaufenden Satelliten, wie sie operationell von NOAA /NESDIS als sog. SATEMs
iber das GTS verbreitet werden. Dies liegt zum einen an der Bedeutung einer guten Temperaturana-
lyse fiir die Giite der numerischen Vorhersage und zum anderen an der operationellen Verfiigbarkeit
dieses Produktes durch die Einspeisung in das globale Telekommunikationssystem.

In der Praxis der numerischen Wettervorhersage benutzte quasivierdimensionale Datenassimi-
lationsverfahren beruhen i.d.R. auf dem Konzept der sog. Optimalen Interpolation ([I7, Gandin,
1963]). In dem am EZMWF benutzten zeitlich intermittierenden Verfahren ist der Einfluf einer
Beobachtung auf den analysierten Anfangszustand wesentlich von dem Quotienten aus dem mittle-
ren quadratischen Beobachtungsfehler und dem entsprechenden Fehler der Modellvorhersage (first
guess), ausgehend von einem fritheren Termin (im allgemeinen t - 6h), abhéngig. Dadurch erlangen
Beobachtungen nur dann einen nennenswerten Einflufs auf den Anfangszustand fiir die Vorhersage,
wenn ihr Beobachtungsfehler geringer als der Vorhersagefehler ist. Der Fehler des first guess, der als
gleichberechtigte, eigenstédndige Datenquelle dient, ist keine invariante Grofie. Neben der Qualitét
des benutzten Modells wird er sehr stark von der Giite der zugrunde gelegten Analyse- und damit



20

KAPITEL 3. METEOROLOGISCHE SATELLITENSYSTEME

Satellit / | abgeleitete Instrument Qualitéat
Sensor Grofe Fehler
NOAA Temp.-Profile HIRS/MSU ca. 2 K
Schichtdicke AMSU
NOAA Rel. Feuchte HIRS/AMSU 10-20 %
NOAA Bewdlkung AVHRR gut
- Bedeckung
- Hohe Obergrenze
- Art
NOAA Gesamtfliissig- AVHRR ?
wassergehalt
DMSP SSM /1 ?
NOAA AMSU ?
polare horizontale Doppler- obere Tr. 3-5 m/sec
Plattform | Windkomponente | LIDAR (LAWS) | untere Tr. 1-2 m/sec
ERS-1 bodennaher Wind | Scatterometer 1 m/sec
iiber Wasser 20 Grad
NOAA Meeresoberfl.- AVHRR 0.7K
ERS-1 temperatur ATSR 0.3 K
NOAA Landoberfl.- AVHRR ?
temperatur
NOAA Schneebedeckung
NOAA Albedo AVHRR ?
ERBS ERBE ?
NOAA Eis-Wasser- AMSU gut
Land-Grenzen
NOAA Bodenfeuchte MSU/AMSU qualitativ
NOAA Niederschlag HIRS/MSU qualitativ
DMSP SSM/1T qualitativ
NOAA Ozongehalt HIRS qualitativ
(vert. Int.)
polare Hohe Tropopause LIDAR ?
Plattform | Hohe der PBL LIDAR ?
NOAA Strahlungsbudget | AVHRR < 10W/m?
ERBS ERBE Monatswerte

Tabelle 3.3: Polarumlaufende Satelliten
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von der zum Vortermin gegebenen Datendichte und Datenqualitéit - und von der lokalen Variabilitat
der Atmosphire beeinflut. [I8, Hollingsworth, 1986] und [19, Hollingsworth et al., 1988] schitzen
Beobachtungsfehler und Fehler einer sechsstiindigen EZMWF- Vorhersage als etwa gleichgrof ein.

Andererseits weisen aus Satelliten abgeleitete Temperaturprofile gegeniiber konventionellen Ra-
diosondenmessungen erhebliche Abweichungen auf. Kollakationsstudien (|20, Chedin et al., 1985])
deuten auf charakteristische Unterschiede von ca. 2K hin. Da der typische first guess Fehler bei ca.
1K liegt, ergibt sich daraus ein nur geringer Einflufl von satellitengestiitzten Temperatursondierun-
gen auf die numerische Analyse. Bei der Einschétzung der charakteristischen Fehler muf allerdings
das unterschiedliche horizontale und vertikale Auflésungsvermogen der beiden Beobachtungssyste-
me bedacht werden.

Generell wird die Verwertung von Satellitendaten in der numerischen Analyse durch die der
SATEM- Datenart eigenen sytematischen Fehler erschwert. Bei der testweisen Anwendung eines
fiktiven, normierten SATEM- Inkrements (Differenz zwischen Beobachtung und first guess) auf
die numerische Analyse zeigte sich dem hohen mittleren Beobachtungsfehler entsprechend, dafs
der Anfangswert nur wenig vom first guess- Wert zur Beobachtung hinzugezogen wird, so dafs
das Analyseninkrement (Differenz zwischen Analyse und first guess) klein ist. Dadurch bedarf es
selbst in Gebieten mit sehr geringer konventioneller Datendichte mehrerer Assimilationszyklen,
um die Analyse wesentlich nidher an den durch SATEMs beschriebenen Zustand der Atmosphére
heranzufiihren. Es besteht also die Notwendigkeit, die SATEM- Daten nur mit geringem Gewicht
in das bestehende Analysenverfahren einzubeziehen.

Aber auch selbst beim Vergleich der Daten baugleicher Satelliten (NOAA-9/ NOAA-10) zeigten
sich systematische Differenzen (|21} Kelly, 1988]).

Ein weiteres Problem ergibt sich aus der vertikalen Struktur der Beobachtungsfehler. Der da-
durch bedingte, von der Hohe abhingige Einfluf der SATEMs auf die Analyse, kann in Wechsel-
wirkung mit anderen Daten (Bodenbeobachtungen, Meeresoberflichentemperatur, first guess) die
fiir die Balance und Entwicklung der Modellatmosphére extrem wichtige Vertikalstruktur der At-
mosphére verzerren.

Trotz aller oben angefiihrten Einschrénkungen sind Satellitendaten und insbesondere SATFEMs
eine wertvolle Datenquelle fiir die numerische Analyse und Vorhersage, denn sie stellen in den gene-
rell mit konventionellen Daten unzureichend versorgten Gebiete der Erde (Siidhemisphére, Tropen,
Ozeane der Nordhemisphire) oft die einzige nennenswerte Information zur realen Atmosphére dar
und verhindern, daf Fehler der numerischen Vorhersage iiber first guess and Analyse ungehindert
fortwirken und ggf. anwachsen kénnen. In solchen Gebieten ist der Einfluff der Satellitendaten so-
wohl auf die Analyse als auch die Vorhersage positiv. Der deutlich positive Einfluff der SATEMs
in der Stidhemisphére wurde in mehreren Studien bestétigt. In der Nordhemisphére ist jedoch eine
eindeutige Antwort bisher nicht moglich.
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Abbildung 3.2: Global Observing System space-based Subsystem; from [23] WMO, 2002]



Kapitel 4

Die Wetterlage vom 29. bis 31.
Oktober 2000

Die Erlduterungen der (aktuellen) Wetterlage vom 29. bis 31. Oktober 2000 sollen einen Einblick in
jene Themenkreise zur Synoptik geben, die in dieser Vorlesung angesprochen werden.

Am 29. Oktober 200, 00 UTC, sehen wir in Abb. I]l{iber Schottland einen bereits okkludierten
Tiefdruckwirbel mit dem Namen NICOLE. Der Kerndruck betragt 963 hPa. Seine vertikale Achse
ist nahezu senkrecht, wie die Analysen des Tiefdruckzentrums in 500 hPa in den Abbildungen ([@.2])
und (1) zeigen, so daf eine weitere Vertiefung nicht mehr zu erwarten ist. Der Reifeprozess ist also
abgeschlossen. Die dem Tiefdruckwirbel NICOLE zugehérige Kaltfront liegt in einer siidwestlichen
Hohenstromung (Abb. FLE) und reicht am Boden vom Okklusionspunkt westlich von Oslo beginnend
iiber Zentraleuropa verlaufend bis zur Iberischen Halbinsel.

Richten wir zunéchst unser Hauptaugenmerk auf eine beginnende Entwicklung (Welle) iiber
dem Ostatlantik, wie sie sich durch einen schwachen Cirrusschirm in der Abbildung [@2]) am 29.
Oktober 2000, 00 UTC andeutet. Diese Abbildung ist eine Uberlagerung von numerischer 500
hPa Analyse vom 29. Oktober 2000, 00 UTC (die Gitterpunktsdaten stammen vom Deutschen
Wetterdienst fiir die Gitterpunkte des DWD-EUROPA-Modells) und dem Satellitenkomposit aus 4
Europa Nachtumldufen des AVHRR/NOAA-16 Infrarotkanales (CH 4).

Etwa 14 Stunden spéter, zur Mittagszeit (das EUROPA-Mosaik, zusammengesetzt aus vier po-
larumlaufenden NOAA-16 Tagesorbits bei einer Zeitversetzung von ca. 1 Stunde und 20 Minuten
zwischen den einzelnen Umldufen, hat genau diesen gemittelten Zeitstempel) findet sich dieses Welle
in Form einer gewachsenen und kompakteren Wolkenformation am westlichen Kanalausgang und
iiber Irland. Die Verwirbelung des Zentraltiefes NICOLE ist weiter fortgeschritten; die mehrfache
Wolkenspirale ist durch die eingeflossene Kaltluft gut zu erkennen (Abb. F4).

In der Bodenkarte (Abb. 7)) lokalisieren wir {iber dem N-Atlantik bei 52 °Nord und 28 °West
diese Welle (999 hPa Bodenluftdruck am Wellenscheitel). An deren Vorderseite und im unmittel-
baren Scheitelbereich treten Drucktendenzen von bis zu 2.1 hPa innerhalb von drei Stunden auf
(Schiffsmeldungen). Dieses beginnende Tief ORATIA liegt unter dem linken vorderseitigen Qua-
dranten eines jet streaks iber dem N-Atlantik. In Ermangelung einer 300 hPa Analyse zu diesem
Termin ziehen wir die 500 hPa Analyse in Abbildung (@35 zu Rate. Die dichte Dréngung der
Isobaren iiber dem Nordatlantik in 500 hPa lassen den Schluf auf einen Jetkern in 300 hPa mit
Windgeschwindigkeiten deutlich grofer als 150 kn zu. Der Eintragung des Vertikalaufstiegs bei 20°
W und 50° N folgend tritt an diesem Punkt eine Windgeschwindigkeit von 90 Knoten in 5 km
Hohe auf. Da sowohl Kriimmungs- als auch Scherungsvorticity in 500 hPa positiv sind, kénnen
beide Vergenzen einen Beitrag zur weiteren Entwicklung der Welle leisten. Abbildung (&4) zeigt
dies eindrucksvoll im 4km-EUROPA-Mosaik. Gleichzeitig erkennen wir auch, daf eine markante
Polarfrontjetachse sich iiber diesem Entwicklungsgebiet befindet und der Hohenstréomung folgend
in 6stliche Richtung weist. Die Schattenbildung auf die tiefer liegenden Wolken an der Nordseite
hebt sich deutlich ab.
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Abbildung 4.2: 29. Oktober 2000, AM,
AVHRR / NOAA-16 (CH 4) und 500 hPa
Analyse von 00 UTC
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Abbildung 4.3: 29. Oktober 2000, PM,
AVHRR / NOAA-16 (CH 1,24, 12 UTC) und
500 hPa Analyse von 12 UTC
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DAS EUROPAEISCHE WETTEREBILD 25-1@-2600 NORALE

535 (98:19:@1/275-370MW) @3:32 - @8:53 GNMT
536 €19:91:08/360 - 500W) 19:85 - 1@8:33 GMT
537 (11:43:15/326-43°W) 11:46 - 412:41  GMT
538 €13:25:22/351-960W> 13:28 - 13:52 GMT

AYHRR-DATEN IR-KANAL 18- 3-11-3 um
T=181-8% MIN I=98.7990 H=858-48 KM a4=25-510

AUFLOESUNG  4-8 KM 'IN €8°N / MASSTAE 1:25 MIO
INSTITUT FUER METEOROLOGIE FU™ - BERLIH.

Abbildung 4.4: 29. Oktober 2000, PM, AVHRR, / NOAA-16 Mosaik (CH 1, 2, 4, Auflésung 4 km)

Innerhalb von 24 Stunden zieht dieses Tief, bei gleichbleibenden dreistiindigen Bodendruckten-
denzen, der Richtung des Jetkernes in 300 hPa an der Siidseite von Tief NICOLE folgend um nahezu
35 Langengrade nach Osten bis zur mittleren Nordsee, beginnt zu okkludieren und vertieft sich dabei
im Bodendruckfeld um 23 hPa zum Termin 00 UTC. (siehe Bodenwetterkarte in Abbildung [L8]).
Das weiffe Dreieck in Abbildung (@3] entstand wegen des nicht empfangenen Datensatzes eines
Satellitenumlaufes. Die Wolkenzunahme iiber England, Nordfrankreich und der Nordsee setzte sich
fort und reicht nun bis Skandinavien. Dies ist eine Folge der vorhandenen Divergenz in 300 hPa im
linken vorderen Quadranten des Jetdeltas; sie fiihrt zu einem Auspumpen mit Hebung der darunter
liegenden Luftschichten.

Die Erklirung liegt in einer abermaligen Wellenbildung iiber dem westlichen Armelkanalaus-
gang an der Kaltfront von ORATIA I (ehemals ORATIA) zu ORATIA II in der Bodenwetterkarte
vom 30. Oktober 2000, 00 UTC. Zwischen beiden Tiefdrucksystemen befindet sich in 300 hPa ein
Polarfront-Jet (PFJ) mit Windgeschwindigkeiten von mindestens 160 kn in seinem Kernbereich.
ORATTIA I liegt im vorderen linken Quadranten des Jetdeltas, ORATIA II im rechten riickwértigen
Qudranten dieses Jetsystems.

In der Analyse vom 30. Oktober 2000, 00 UTC, in Abbildung ([AI3]) erkennt man, daf das Geo-
potentialfeld iiber Grofbritannien und D&nemark in 300 hPa fast breitenparallel verlduft; dies ist
ein Indiz dafiir, daf die Kriimmungsvorticity keinen Beitrag zur weiteren Vertiefung von ORATIA I
mehr leistet. Dieses Tief ist mittlerweile weiter okkludiert. Die zugehoérige Warmfront verlauft vom
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Abbildung 4.5: 29. Oktober 2000, 00 UTC, 500 hPa Analyse

Okklusionspunkt iiber der Nordsee und iiber Belgien bis zum Massif Central in Frankreich. Uber
dem Okklusionspunkt kommt die Polarfrontjetachse in 300 hPa breitenkreisparallel zu liegen. Die
Windgeschwindigkeiten iiber dem Okklusionspunkt in 300 hPa betragen 90 kn. Das fortgeschrittene
Okklusionsstadium des Tiefs wird uns in Abbildung (I des NOAA-16 EUROPA-Mosaikes mit
4 km Auflésung sehr gut vor Augen gefiihrt. Der linienhafte, kaltseitige Abrifi der Kaltfront ist
grofitenteils identisch mit der horizontalen Achse des Polarfrontjets.

Ein Jetfinger in der 300 hPA Analyse des DWD in Abbildung (£2I]) im linken vorderen Qua-
dranten schwenkt zum Termin 31. Oktober 2000, 00 UTC, markant auf nérdliche Richtung, dies
deutet darauf hin, daf das dem linken vorderen Deltaquadranten zugehorige Bodentief seine seithe-
rige West nach Ost Zugrichtung zu Gunsten einer solchen mit Siid- nach Nordkomponente dndern
wird.

Dies bestétigt uns Abbildung (£I0). Die Bildinformationen setzen sich zum einen aus dem
AVHRR / NOAA-16 EUROPA Mosaik mit der Auflésung von 1km zu den Nachmittag Umlaufter-
minen und der numerischen 500 hPa Analyse vom 31. Oktober 2000, 00 UTC, zusammen. Zwischen
den Tiefzentren des Satellitenbildes und der numerischen Analyse liegen ca. 8 Stunden; das Tief zog
also, der Richtung des Jetfingers in 300 hPa folgend Richtung Norden.

In Abbildung (@TI) sehen wir siidwestlich des Tiefdruckzentrums auf der Kaltfrontriickseite im
Gebiet der geschlossenen Zellen eine kompaktere Ansammlung von konvektiven Zellen. Im Idealfall
zeigt dieses Gebilde dann eine kommaformige Struktur (siche Anhang zur Satellitenmeteorologie
ab Seite [[47)). Es zeichnet sich dadurch aus, daf oberhalb der Konvektion im Niveau 300 hPa ein
Gebiet mit maximaler positiver Vorticityadvektion daran gekoppelt ist (PVA).

Die reduzierte Kompaktheit dieses Zentrums maximaler positiver Vorticityadvektion gibt uns
aber einen wichtigen Hinweis darauf, daf der Nachschub von Vorticity in 300 hPa abgeschlossen ist.
Der horizontale Potentialgradient beiderseits (normal) zur Polarfront - Jetachse verringert sich; das
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Abbildung 4.6: 29. Oktober 2000, PM, Abbildung 4.7: 29. Oktober 2000, PM,
AVHRR / NOAA-16 (CH 4, 15:23 UTC), AVHRR / NOAA-14 (CH 4, 16:31 UTC),
Dundee Sytellite Receiving Station Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 4.8: Bodenwetterkarte vom 30. Oktober 2000 (00 UTC)
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Abbildung 4.9: 30. Oktober 2000, AM, Abbildung 4.10: 30. Oktober 2000, PM,
AVHRR / NOAA-16 (CH 4) und 500 hPa AVHRR / NOAA-16 (CH 1,2,4, 12 UTC) und
Analyse von 00 UTC 500 hPa Analyse von 00 UTC
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DAS EUROPAEISCHE WETTERBILD 38-16-268048 NOAARLE

549 (B2:02:4@/272- 7201 88:22 - 88:43 GMT
558 (B5:58:47/2598 - 310W> 89:55 - 18:23 GMT
5§51 (11:32:55/323-84°W) 11:36 - 12:81 GHT
552 €13:15:82/349- 370> 13:48 - 13:41  GMT
AYHRR-DATEN - IR-KANAL 18-3-11-3 um
T=181-8% MIN I=%{- 750 H=858 48 KM ah=25-510

AUFLOESUNG 4-8 KM IN 689N / MASSTAE 1:
INSTITUT FUER METEOROLOGIE  FU - BE

Abbildung 4.11: 30. Oktober 2000, PM, AVHRR / NOAA-16 Mosaik (CH 1, 2 , 4, Auflésung 4
km)

Tief befindet sich demnach im Auflosestadium (siehe Abbildung im 4km-Mosaik zum Nach-
mittagstermin am 31. Oktober 2000).

Bemerkenswert ist bei dieser Wetterlage die Entstehung einer Welle an der Kaltfront iiber der
Iberischen Halbinsel in der Abbildung (I6); es verwundert jedoch nicht, denn zum 00 UTC Ter-
min am 31. Oktober 2000 liegt {iber diesem Gebiet in 300 hPa der rechte riickwértige Quadrandt
des PFJ-Einzugsgebietes. Hier herrscht horizontale Divergenz mit positiver Vorticityadvektion vor.
Die vertikale Luftsdule darunter wird duch die gesamte Troposphére gehoben. Die Initialisierung
zyklogenetischer Effekte an der Kaltfront ist bei geeigneter bodennaher Baroklinitit gegeben, denn
an dieser Welle in Abbildung (£I6) treten 3-stiindige fallende Bodendrucktendenzen von nahe 3
hPa auf. Der nach Norden gerichtete Cirrusschirm in den Abbildungen (@TI7 und [£1]]) bestatigt
diese Diagnose.

Diese Welle kann sich jedoch zu den spateren synoptischen Terminen nicht weiter entwickeln, da
der vorstehend genannte nachlassende Vorticitynachschub im linken vorderen Quadranten an der
polwirtigen Seite des PFJ-Kernes das gesamte Tiefdrucksystem ORATIA der baldigen Auflésung
zufiihrt.

Abschliefsend sei noch auf den Schattenwurf des Polarfront- Jetstream auf darunterligende Wol-
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Abbildung 4.13: 30. Oktober 2000, 00 UTC, 300 hPa Analyse (DWD)
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Abbildung 4.14: 30. Oktober 2000, PM, Abbildung 4.15: 30. Oktober 2000, PM,
AVHRR / NOAA-16 (CH 4, 15:11 UTC), AVHRR / NOAA-14 (CH 4, 16:09 UTC),
Dundee Sytellite Receiving Station Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 4.16: Bodenwetterkarte vom 31. Oktober 2000 (00 UTC)

Abbildung 4.17: 31. Oktober 2000, AM, Abbildung 4.18: 31. Oktober 2000, PM,
AVHRR / NOAA-16 (CH 4) und 500 hPa AVHRR / NOAA-16 (CH 1,2,4, 12 UTC) und
Analyse von 00 UTC 500 hPa Analyse (00 UTC) von 00 UTC
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ken iiber Siidskandinavien in den Abbildungen (I8 und [LI9)) hingewiesen.
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Kapitel 5

Der (Polarfront-) Jetstream

5.1 Definition

Man versteht nach der Defininition der [8, WMO, 1961] unter einem Jetstream allgemein einen
starken, schmalen Strom, der entlang einer quasihorizontalen Achse in der Troposphdre oder in
der Stratosphdre konzentriert ist, durch starke vertikale oder horizontale Gradienten der Windge-
schwindigkeit charakterisiert wird, sowie ein oder mehrere Geschwindigkeitsmazima aufweist. Als
willkiirliche untere Grenze fiir die Geschwindigkeit wurde dabei der Wert 30 m sec™" (60 kn) festge-
setzt. [8, Reiter, 1961] fixiert diese Untergrenze bei 80 kn. Typische Dimensionen fiir einen Jetstream
sind einige tausend Kilometer Lange, mehrere hundert Kilometer Breite und mehrere Kilometer ver-
tikale Méchtigkeit (Abb. [B.I)). Thre zugehorige barokline Zone reicht durch die gesamte Troposhére
bis in Bodennéhe.

Nach [8 Reiter, 1961] befinden sich der Subtropen-Jet und der Polarfront-Jet auf der warmen
Seite der Front. Der PFJ kommt unterhalb der subtropischen Tropopause in ca. 8 km Hoéhe zu
liegen, ist aber stromauf- bzw. stromabwérts nicht quasihorizontal; vielmehr ist sein Hohenverlauf
variabel und kann durchaus bis auf Héhen von 6 km absinken. Dies allerdings ist widerspriichlich
zur Definition in [8, WMO, 1961].

Entsprechend der thermischen Windgleichung mufs ein solcher Strahlstrom im Gleichgewicht mit
stark baroklinen Frontalzonen unterhalb und oberhalb verkniipft sein. Das geostrophische Wind-
maximum liegt dann dort, wo der isobare Temperaturgradient in der Vertikalen sein Vorzeichen
wechselt und Null wird.

Bei oberflachlicher Betrachtung von meteorologischen Analysen des Jetstreams kénnte man den
Eindruck gewinnen, als seien die Dimensionen der horizontalen und vertikalen Windscherungen
gleichwertig. In Wirklichkeit erweist es sich aber, dafs der Halbwert der im Strahlstromkern fest-
gestellten Windgeschwindigkeit in der Horizontalen bei etwa 200 bis 300 km Entfernung von der
Jetachse (je nach zyklonaler oder antizyklonaler Seite), in der Vertikalen dagegen im Mittel etwa 5
km oberhalb bzw. unterhalb des Niveaus maximaler Windes erreicht wird. Somit sind die Strahl-
strome duferst flache Schichten grofer Windgeschwindigkeit, welche in die Atmosphére eingelagert
sind und deren horizontale Dimensionen - quer zur Jetachse gemessen - die vertikalen Dimensionen
um beinahe zwei Groflenordnungen tibertreffen.

5.2 Erscheinungsform

Nach Abb. [0 I3lenthilt das Zirkulationsschema der Nordhalbkugel zwei hochtroposhérische Strahl-
stréme, die an die baroklinen Zonen der Polarfront und der Subtropikfront gebunden sind und
dementsprechend als Polarfront - Jetstream und Subtropen - Jetstream bezeichnet werden. Gemaf
seiner Zugehorigkeit zur quasistationdren Hadley- Zirkulation ist der in 12 km Hohe verlaufende
Subtropen-Jet nach Lage und Intensitét aufserodentlich persistent und macht nur langsame, jah-
reszeitlich bedingte Variationen durch. Im Gegensatz dazu ist der Polarfront-Jet wie die Polarfront

35
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Abbildung 5.1: 2. Dezember 1996, PM, Polarfront-Jet iiber W - Europa, AVHRR NOAA-14,
Channels 1,24 (VIS, NIR, IR)

selbst raschen zeitlichen Verdnderungen unterworfen. Auch rdumlich ergeben sich Unterschiede:
Wahrend der Subtropen-Jet héufig als schwach méandrierender, hemisphérischer Ringstrom aus-
gebildet ist, findet man den polaren Jet zumeist in zahlreiche Teilstiicke und Aste aufgespalten, in
deren Bereich die Geschwindigkeit stark variiert. Geschwindigkeitsmaxima und -minima wechseln
entlang der Achse miteinander ab, verbunden mit Konfluenz- und Diffluenzzonen des Stromfeldes.
Geschwindigkeitsmaxima werden héufig als jet streaks bezeichnet.

Im Bodenfeld findet man unter dem Delta des Strahlstrommaximums zur Linken stromaufwérts
ein kraftiges Tief mit einem teilweise okkludierten Frontensystem, dessen Okklusionspunkt im All-
gemeinen genau unter der Jetachse liegt. Der sich nach Westen anschlietende Frontenzug verlauft
in 600 km Entfernung von der Achse etwa parallel zu ihr (Abb. B.7).

Im Vorgriff auf die Diskussion der Modelle in den Abbildungen (a bis ¢) sollen nun die
Strukturen der Hohenstromung beziiglich der Divergenzen und Konvergenzen, die mit ihrem Druck-
anderungseffekt eine Zyklogenese oder Antizyklogenese einleiten konnen und im weiteren Verlauf
auch wesentlich die Verlagerung und Intensitadtsénderung der Druckgebilde beeinflussen, besprochen
werden.

[l Scherhag, 1949] hat auf die Bedeutung von Konfluenz- und Diffluenzzonen in der Hohenstro-
mung hingewiesen. Sie sind verbunden mit Geschwindigkeitsmaxima und verlagern sich gew6hnlich
langsam verglichen mit der Geschwindigkeit der Partikel, werden also von denen durchstromt. Hier-
bei kommt es zu deutlichen ageostrophischen Querbewegungen der Luft - vom hohen zum tiefen
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Abbildung 5.2: 2. Dezember 1996, 00 UTC, 500 hPa Analyse, Berliner Wetterkarte

Potential in der Konfluenzzone, dem FEinzugsgebiet, und vom tiefen zum hohen Potential in der
Diffluenzzone, dem Delta der Stromung.

Betrachtet man nur diese Querkomponente, so ergibt sich horizontale Divergenz im Windfeld
auf der antizyklonalen Seite des Einzuggebietes sowie im zyklonalen Bereich des Deltas und Kon-
vergenz auf der jeweils entgegengesetzten Flanke. In den Gebieten mit Divergenz resultiert fiir das
betreffende Niveau, aber auch fiir alle Niveaus darunter, ein Beitrag zu Druckfall, in den Gebieten
mit Konvergenz umgekehrt ein Beitrag zu Druckanstieg (Abb. [5.3)).

Die synoptische Erfahrung bestatigt diese Aussagen teilweise. Tatséchlich erfolgt die erste Phase
der Zyklogenese, die Bildung der Frontalwelle, sehr haufig unter der antizyklonalen Flanke einer
Konfluenzzone in der Hohe (Abb. [54), und bei der Weiterentwicklung zur Sturm- oder Orkanzy-
klone findet man meist ein Diffluenzmuster der inzwischen formierten Welle der oberen Strémung
iberlagert.

Die Beziehungen sind allerdings bei weitem nicht so streng, daft man sie zur vollstdndigen Er-
klarung der Vergenzen in der Hohe heranziehen kénnte. Die Erklarung gilt ohnehin nur, wenn man
unterstellt, daff 1angs der Strémung geostrophisches Gleichgewicht herrscht, so daft die Horizontal-
divergenz allein durch die Querkomponente bestimmt wird. Diese Forderung wird natiirlich nicht
immer und nicht vollstdndig erfiillt sein. Generell gilt ja, daft in einer Konfluenzzone Richtungs-
konvergenz mit Geschwindigkeitsdivergenz und in einer Diffluenzzone umgekehrt Richtungsdiver-
genz mit Geschwindigkeitskonvergenz kombiniert wirksam werden. Daraus ergibt sich zum einen
eine Kompensation, zum anderen aber auch die Méglichkeit, daf die resultierende Verteilung der
Gesamtdivergenz sehr unterschiedlich sein kann. Die Abschétzungen der Vergenzen iiber das Wel-
lenmuster nach [I0, Bjerknes, Holmboe, 1944] bleibt zundchst unberiicksichtigt.

Den Isolinien der absoluten Vorticity folgend zeichnet sich der linke vordere Quadrant des Jet-
deltas durch ein Maximum an positiver (abs.) Vorticityadvektion (PVA) aus, der rechte vordere
Quadrant durch ein Maximum an negativer Vorticityadvektion (NVA). Auf der Riickseite des Jet-
kernes ergibt sich genau das umgekehrte Zirkulationsmuster. Negative Vorticityadvektion (NVA) ist
zur Linken der Jetachse anzutreffen (linker riickwértiger Quadrant) und im rechten riickwértigen
Quadranten miissen wir wieder PVA diagnostizieren. Siidlich des Jetkernes (auf der warmen Seite)
befindet sich das Minimum der relativen absoluten Vorticity, der Wert (wie spéter hergeleitet wird)
den Wert 0 nicht unterschreitet.
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Abbildung 5.3: Ageostrophische Querbewegungen im Bereich von Konfluenz- und Diffluenzzonen
und Divergenz der Querkomponente

Abbildung 5.4: Schematische Darstellung der Bodenfronten sowie der (abs.) Vorticityverteilung
(strichliert) und der Vergenzen im 300 hPa Niveau im Bereich eines Jetstreammaximums (Isotachen
volle Linien)

Die Hohendivergenz im linken vorderen Quadranten in 300 hPa iniziert in den darunterligenden
Luftschichten bis zum Boden eine nach oben gerichtete Vertikalbewegung (mit Vertiefung der dar-
unterliegenden Zyklone). Im Jetniveau kommt es dabei zu einem ageostrophischen Massenfluf in
Richtung hohen Potentiales bei gleichzeitiger (dortiger) Hohenkonvergenz. Daraus 148t sich in den
darunterliegenden Luftschichten eine Absinkbewegung mit Wolkenauflésung und Bodendruckan-
stieg ableiten. Das Jetdelta zeichnet sich demnach durch eine Rotationsbewegung mit horizontaler
Rotationsachse parallel zum Jetstream mit troposphérischen Aufwéirtsbewegungen und Wolkenbil-
dung im linken vorderen Quadranten und Absinkbewegung auf der rechten Seite mit Austrocknung
der Troposhére, aus. Dieses gewaltige Zirkulationsschema findet seine Umkehrung auf der Riickseite
des Deltas im Einzugsbereich des Jetstreamkernes. Dort wird das troposphérische Zirkulationsrad
durch die Hohendivergenz im rechten riickwértigen Quadranten angetrieben. Hier ist folgerichtig im
Bodenniveau eine zyklogenetische Entwicklung mdglich, sollte in den darunterliegenden Schichten
ausreichende vertikale Baroklinitdt vorhandensein.

Dadurch daf im linken vorderen Quadranten kalte Luft aufsteigt, also kilter wird, und im rech-
ten vorderen Quadranten warme Luft sich absinkend erwarmt, kommt es zum Aufbau potentieller
Energie. Diese Energieresource fiihrt zur Erhéhung der Potentialgradienten normal zur Jetachse.
Dies initiiert natiirlich eine Abnahme von kinetischer Energie, welche letztendlich den Jetkern nach
Osten antreibt und verlagert. Genau umgekehrt zeigt sich das riickwértige Zirkulationsrad mit Er-
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warmung der kalten Luft durch Absinken und Abkiihlen der warmen Luft im rechten riickwartigen
Quadranten. Dieser Abbau an potentieller Energie vermindert den isobaren Potentialgradienten. Es
kommt zum Aufbau von troposhérischer kinetischer Energie mit zunehmender Hoéhe. Auch dieser
Mechanismus unterstiitzt die Ostwértsverlagerung des Jetstreams (vergleiche hierzu Abb. E3).

Daraus ergibt sich eine grofraumige Absinkbewegung die im linken hinteren Quadranten ein-
geleitet wird und iiber den Jetkern und seine horizontale Achse auf die warme Seite in den rechten
vorderen Quadranten sich ausdehnt. In vielen Satellitenbildern ist dies als wolkenfreie Zone identi-
fizierbar.

Das Isotachen - Maximum westlich Irlands verlagerte sich in den Abbildungen ET3] und E2T]
mit ca. 30 kn nach E zur Normandie und schwenkte in westliche bis stidwestliche Richtung um.
Dabei blieb der Potentialwert der 300 hPa Fliche im Bereich des Maximums mit 880 gpdm na-
hezu konstant. Das ist typisch fiir das Wandern von Jet-Maxima und kann fiir Vorhersagezwecke
benutzt werden. Der Ausbildung von jet-streaks ist dabei grofes Interesse zu widmen, denn ihre
Modifikationen hinsichtlich Richtung und Geschwindigkeit sind wichtige Indikatoren fiir die weitere
Zugrichtung des zentralen Jetkernes. Die im Vergleich zur Windgeschwindigkeit geringe Verlagerung
zeigt an, daf die Luftpartikel das Maximum sehr rasch durchstromen.

Es wird spéter gezeigt werden, dafs im Bereich des Jetstreams die stdrksten Divergenzen und
Konvergenzen der Hohenstromung auftreten. Das ist gleichbedeutend mit der Tatsache, dafs dort
die ageostrophischen Windkomponenten besonders grof sind. Ein Grofsteil ist auf die Kriimmungs-
dnderungen zurilickzufiihren, die die Partikel beim Durchlaufen der hochtroposphéarischen Wellen
erfahren. Dadurch sind die Winde in den Trogen mehr oder minder stark subgeostrophisch. Im
Trog ist die aktuelle Jet-Geschwindigkeit nur halb so grofs wie die geostrophische Geschwindigkeit,
wahrend sie im Riicken 1.7 mal so grof ist und somit nahe dem Héchstwert 2 vy liegt.

5.3 Horizontale und vertikale Windscherung

An den beiden Flanken des Jetstreams in den Abbildungen T3] und {.21] iiber Mitteleuropa zeigt
sich eine beachtliche horizontale Windscherung iiber Mitteleuropa, die aber auf der zyklonalen Seite
wesentlich grofier ist als auf der antizyklonalen. Analoges gilt fiir die aus der Scherung resultierende
Scherungsvorticity (—0V/dn). Zur Aufrechterhaltung des dynamischen Gleichgewichts innerhalb
einer adiabatischen Stromung darf die absolute geostrophische Vorticity nicht negativ werden. Ob-
wohl die Grenzbedingung

oV,

9+f)zo

Nge = (‘/QKZ - 8n

fiir Isentropenflichen gilt, kann sie in Ndhe des Maximalwindniveaus, wo die Isentropenflichen
nahezu isobar liegen, auch auf Druchflichen tibertragen werden (Abb. [£4). Wenn man unterstellt,
dafs die Winde weitestgehend geostrophisch sind, folgt aus ihr, daf bei geradliniger Strémung die
antizyklonale Scherungsvorticity hochstens den Wert des Coriolisparameters annehmen darf. Aus

on > J—V

f

errechnen sich fiir den Mindestabstand der 20 kn-Isotache in 80 °N 70 km, in 50 °N 90 km und in
30 °N etwa 135 km. Auf diesen Mindestabstand sollte bei der Isotachenanalyse unbedingt geachtet
werden. Bei antizyklonaler Krimmung der Stromlinien muff der Abstand sogar noch gréfer sein,
wihrend bei stark zyklonaler Kriimmung auch engere Isotachenabstinde in Ubereinstimmung mit
der Gleichgewichtsforderung sind. An der zyklonalen Flanke des Jetstreams dagegen konnen die
Isotachen beliebig eng liegen.

5.4 Verlauf der Jetachse

Vergleicht man die Hohen, in denen entlang der Jetachse der Maximalwind festgestellt wurde, so
findet man relativ geringe Anderungen. Das bedeutet, dafs die Jetachse tatsdchlich quasihorizontal
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Abbildung 5.7: Schematische Darstellung der Vertikalbewegung (a) und der Querstrémung (b) im
frontolytisch wirkenden Deltagebiet einer Frontalzone. Im frontogenetischen Einzugsgebiet mufs die
Richtung der Pfeile umgekehrt werden. J = Position des Jets. Die iibrigen Groftbuchstaben geben
den Effekt verschiedener Terme auf die Vorticitydnderung der Stromung an (das Vorzeichen dieser
Terme iast als Index kenntlich gemacht): C - Konvergenz, D - Divergenz, T - Aufrichtung von
horizontalen Wirbelréhren, nach [8) Reiter, 1961]

verlduft. [8, Reiter, 1961] untersuchte die Hohe der Schicht maximaler Windgeschwindigkeit, die
durch Geschwindigkeitswerte von 80 % des Maximums nach oben und unten begrenzt wird. Er
fand, daf diese Schicht nahe beim Jet-Maximum ihre tiefste Lage einnimmt und iiber eine Entfer-
nung von 1000 km stromab und stromauf davon um nur 1 km ansteigt. Quer zum Jet betrachtet
liegt die Schicht maximaler Geschwindigkeit etwa 100 km links der Achse stromaufwérts am tiefsten.

Die Analysen zeigen immer wieder, daf die Achse des Strahlstromes zumeist nicht parallel zu
den Isohypsen verlduft, sondern sie hiufig unter grofen Winkeln schneidet. Im konfluenten FEin-
zugsgebiet des Jet-Maximums verldauft die Achse, wenn man in Richtung des Windes blickt, von
hohen zu niedrigen Potentialwerten, wobei gleichzeitig die Geschwindigkeit anwéchst, wahrend sie
im diffluenten Delta wieder h6heren Werten zustrebt, wobei die Geschwindigkeit abnimmt.

Dieser Verlauf der Jetachse erinnert an die ageostrophischen Bewegungen, die die Luftpartikel
durchfithren miissen, wenn sie ein Feld mit unterschiedlicher Geschwindigkeit passieren.

Die Achse des Hochgeschwindigkeitsbandes in den 3D Analysen stimmt genau mit dem Verlauf
der 273.0K Isotherme in 650 hPa iiberein (sieche Abb. und Definition auf Seite [35)).

5.5 Ageostrophische Windkomponenten

Oberhalb der planetarischen Grenzschicht ist das geostrophische Gleichgewicht im Mittel so gut er-
fiillt, daf man den geostrophischen Wind als Hilfsmittel fiir die Analyse der Topographien benutzen
kann. Die Abweichungen vom Gleichgewicht, die sogenannten ageostrophischen Windkomponenten,
sind also normalerweise relativ klein. Dennoch sind sie nicht vernachléssigbar, da gerade sie fiir die
synoptischen Prozesse von ausschlagbender Bedeutung sind.

Man erhélt eine Beziehung fiir die ageostrophische Windkomponente

vi=v—vy, (5.1)
wenn man in der horizontalen Bewegungsgleichung [2.8]

dv 1
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Abbildung 5.8: 3D Geschwindigkeitsanalyse |v;,| vom 2. April 1993 (00 UTC)
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Abbildung 5.9: 3D Geschwindigkeitsanalyse |v,| vom 20. April 1993 (00 UTC)
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die Druckgradientkraft durch den geostrophischen Wind in der Form — fv, x k substituiert.

Es folgt dann

dv *
E:f(v—vg)xk:fv x k. (5.2)

Diese Beziehung sagt aus, dafs der Beschleunigungsvektor senkrecht auf dem Vektor der ageostro-
phischen Komponente steht und nach rechts weist. Sie soll im folgenden benutzt werden, um - aus-
gehend von der Beschleunigung - die verschiedenen Formen des ageostrophischen Windanteils zu
beschreiben.

. PO

V
T_> vg dp dp dvg/d.t_l_> vg

P1

PO

v* dvg/dt
— = Vg dp dp v* <—t_> vg

P1

dvg/dt H H

Abbildung 5.12: Ageostrophische Windkomponente und Beschleunigung

Dabei wird unterstellt, daf wegen der Tendenz der Atmosphére zum Gleichgewicht nicht nur der
ageostrophische Windanteil selbst, sondern auch seine zeitliche Anderung gering ist. Bei Schwin-
gungen um den Gleichgewichtszustand gilt das zumindest im zeitlichen Mittel. In erster Ndherung
kann man dann die tatsichliche Bescheunigung dv/dt, die ein Partikel erfahrt, ersetzen durch die
Anderung des geostrophischen Windes dvg/dt, der es entlang seiner Bahn unterworfen ist:

dv dv .
Ezd—tg:fv x k (5.3)
und
v = %k x %. (5.4)

Damit ist gleichzeitig eine Beziehung zum Druckfeld gegeben. Beriicksichtigt man aufterdem die
Aufspaltung in den tangentialen und zentripetalen Beschleunigungsanteil, so folgt aus [5.3] bzw. [5.4]
allgemein, dafs Geschwindigkeitsdnderungen des geostrophischen Windes mit ageostrophischen Kom-
ponenten quer zur Windrichtung, Richtungsinderungen des geostrophischen Windes dagegen mit
ageostrophischen Komponenten parallel zur Windrichtung gekoppelt sein miissen. Mit Geschwin-
digkeitszunahme ist eine ageostrophische Komponente zum tiefen Druck verbunden. Bei einer Rich-

—

tungsidnderung nach rechts weist v* in Windrichtung, was supergeostrophische Winde bedeutet, bei
einer Richtungsianderung nach links entgegengesetzt zur Windrichtung, woraus subgeostrophische
Winde resultieren (Abb. B.12).

Geméfs

dvg _ Ovy vy w@vg
. ot Js 0z
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1Rt sich die totale zeitliche Anderung von v, aufspalten in die Anderung am festen Ort, die An-
derung im Feld entlang der horizontalen Stromlinie sowie die Anderung in der Vertikalen bei Ver-
tikalbewegung des Partikel.

Bei Vernachlissigung zeitlicher Dichteinderungen gilt fiir die lokale Anderung von v,

Ovy 1 8p>
— =—-— - k .
ot T (675 % (56)
so da® geméif 5.4 fiir die damit verbundene ageostrophische Windkomponente
o1 op
v = prV(at) (5.7)

folgt. Der Vektor der lokalen Anderung verlduft also parallel zu den Isallobaren mit den niedri-
gen Tendenzwerten zur Linken, wihrend die mit der lokalen Anderung verbundene ageostrophische
Komponente die Isallobaren senkrecht schneidet und vom Steiggebiet zum Fallgebiet weist (Abb.

I3).

Abbildung 5.13: Der isallobarische Wind (I, I, I» - - - Isallobaren)

Diese ageostrophische Windkomponente wird isallobarischer Wind genannt. Sie verursacht ein
Zusammenstromen der Luft im Zentrum des Fallgebietes und umgekehrt ein Ausstromen der Luft
aus dem Zentrum des Steiggebietes. Wenn man das Bodendruckfeld betrachtet, folgt daraus aus
Kontinuitatsgriinden eine aufsteigende Luftbewegung iiber dem Fallgebiet, die zu Wolkenbildung
und Niederschlag fithren kann, sowie ein Absinken tiber dem Steiggebiet, was mit Wolkenauflésung
verbunden sein wird.

Auch in der willkiirlich ausgewéhlten Situation der Abb. I3l 14kt sich die oben angegebene
allgemeine Regel verifizieren. Durch das Anderungsfeld muft der geostrophische Wind im zeitlichen
Verlauf nach links drehen und gleichzeitig an Stirke zunehmen. Damit das geschehen kann, miissen
die wahren Winde sowohl subgeostrophisch als auch eine Komponente zum tiefen Druck besitzen
(wegen der Geschwindigkeitszunahme).

Zur Diskussion der ageostrophischen Windanteile, die mit Anderungen des geostrophischen Win-
des in der Horizonalen verkniipft auftreten, sollen der Einfachheit halber die Partickelgeschwindig-
keit v durch v, ersetzt und die Stromlinien mit den Isobaren gleichgesetzt werden. Es ergeben



5.5. AGEOSTROPHISCHE WINDKOMPONENTEN 47

sich dann Anderungen und zwar der Geschwindigkeit dort, wo die Isobaren zusammen- oder aus-
einanderlaufen (Konfluenz- bzw. Diffluenzzone), sowie Richtungsidnderungen entlang gekriimmter
Isobaren.

T
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Al )
\
V dvglds
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\
V dvgl/ds Vg
- v v
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Abbildung 5.14: Ageostrophische Windkomponenten bei Konfluenz und DifHuenz

Abbildung 514 zeigt das Verhiltnis im Bereich einer Konfluenz- und einer Diffluenzzone, die
von den Parikeln durchstréomt werden. In der Konfluenzzone miissen die Partikel ihre Geschwin-
digkeit vergrofern, wozu eine ageostrophische Bewegung zum tieferen Druck erforderlich ist, in der
Diffluenzzone miissen sie sie verringern, was iiber eine Bewegung zum hoheren Druck bewerkstelligt
wird.

Derartige ageostrophische Windkomponenten sind besonders in der oberen Troposphére im Be-
reich des Strahlstrome. Im Einzugsgebiet und Delta eines Strahlstrommaximums ergeben sich da-
durch nicht selten Richtungsabweichungen vom isohypsenverlauf in der Gréfsenordnung von 20 bis
30 Grad.

Die herausragende Bedeutung der ageostrophischen Windkomponenten fiier die Dynamik der
Atmosphére und die Bildung von Niederschlag ist bedauerlicherweise selbst der WMO nicht ganz
klar, denn der weltweite meteorologische Verschliisselungscode (grib code) sieht bei iiber 120 Daten-
elementen keine eigene Idendifikationsnummer (ID) fiir die ageostrophischen Komponenten vor. Daf§
sie natiirlich leicht aus dem horizontalen nichtgeostrophischem und geostrophischem Wind ableitbar
sind, bleibt dabei nachrangig.

Eine erginzende Bedeutung kommt den Komponenten natiirlich auch bei der Bildung von Nie-
derschlag zu, denn sie steuern durch ihren Massentransport die horizontale Divergenz und Konver-
genz und damit die atmosphérischen Vertikalbewegungen. Letztendlich sind sie in eiener gewissen
Weise fiir die Verteilung und die Anderung der tropospérischen Feuchte (unter Vernachlissigung der
Advektion) verantwortlich. Klimamodellierern ist dieser Sachverhalt bekannt, denn die grofiraumige
Verteilung von Hoch- und Tiefdruckgebieten ist ein Ausdruck dieses Regel- und Riickkopplungsge-
flechtes.

Die vorgestellten Ableitungen legen dem kritischen Synoptiker den Schluft nahe, bei der grofréau-
migen dreidimensionalen Wetteranalyse das Geschehen oberhalb von 500 hPa nicht auszuschlieffen.
Vielmehr fiihrt zunéchst eine erste (griindliche) Isotachentachenanalyse mit weitgehender Vergen-
zinterpretation in 300 hPa zu einem umfassenden und verstédndlichen Begreifen des troposphéri-
schen Wettergeschehens. In der Zeitschrift La Météorology Maritime wird dieser Sachverhalt wie
folgt umschrieben: Die Einbeziehung von Satellitenbildinterpretationen (besonders unterhalb der
synoptischen Skala) helfen dabei Fehler bei der Diagnose zu vermeiden. Die Wetterprognose stiitzt
sich also zuerst auf die Ergebnisse der 300 hPa Analyse um anschliefend und letztlich nach Durch-
schreiten der Troposphére zum Bodenniveau hin in eine korrekte Diagnose zu miinden. Dies stellt
eine notwendige (aber noch nicht hinreichende) Bedingung dar, um die anschliefende Prognose vor-
zunehmen.
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5.5.1 Analysen im Gitternetz des Europa-Modelles (EM, DWD)

Die mittlere Maschenweite des GME, das die operationellen Modelle GM (Globales Modell) un EM
(Europa Modell) abloste, betrdgt 60 km. Die Anzahl der vertikalen Schichten betrdgt 31. Beim GM
sind dies 19 und beim EM 20. Das neueste Modell LM (Lokales Modell) besitzt eine Maschenweite
von 7 km und 35 Schichten und deckt genau das DM (Deutschland Modell) ab, welches eine Ma-
schenweite von 14 km bei 30 Schichten in der Vertikalen in Anspruch nimmt.

Abbildung 5.15: 3D DWD EM-Domain

Wihrend die geographische Ausdehnung des EM bzw. das Modellgebiet der Abb.[E.I5]zu entneh-
men ist vermittelt Abb. eine akzeptable raumliche Auflésung in der Horizontalen. Die Anzahl
der Gitterpunkte betragt 181 x 128. Fiir dieses Gitter stellt der Deutsche Wetterdienst (DWD)
zu den Hauptterminen 00 UTC und 12 UTC und fiir 11 Schichten folgende Analyseparameter zur
Verfiigung: Geopotential (GEOPOT), Temperatur (TT), rel. Feuchtei (PHI), Windgeschwindigkeit
(FF) und Windrichtung (DD) des horizontalen nichtgeostrophischen Windes. Dies gilt fiir die Fla-
chen surface und 1000 hPa, 900 hPa, 850 hPa, 800 hPa bis 200 hPa (bei einer Schrittweite von 100
hPa). Der Datentransfer enthalt auch die Wasseroberflachentemperatur SST zum 00 UTC Termin.
Abgeleitete Grofen wie relative Vorticity, Divergenz, spez. Feuchte und quasiprognostischer Nieder-
schlag werden automatisch in den 5D Datensatz integriert.

Als Input in den Analysenraum sind die aus den Satellitendaten von METEOSAT und NO-
AA/AVHRR abzuleitenden Parameter wie Albedo oder Wolkenoberflichentemperatur vorgesehen.
Gleichermafsen von groflem Interesse sind die aus Mikrowellenradiometermessungen abgeleiteten
Daten von NOAA Satelliten (AMSU) in Form von Vertikalprofilen fiir Feuchte und Temperatur
bzw. hydrologische Parameter am Boden (Bodenfeuchte) oder auch Bodenoberflaichentemperaturen.
So kénnen die vertikalen Integrationsobergrenzen iiber die Wolkenobergrenztemperaturen und die
konventionellen Feuchteprofile aus 11 Analyseschichten verbessert werden. Nicht zu vergessen beim
Datenimport sind bodengestiitzte Messungen von Globalstrahlung, direkter bzw. diffuser Strahlung
und Strahlungsbilanzen.

Nach Dateneingang der Gitterpunktswerte (Analyse) erfolgen die Berechnung der dynamischen
Parameter Rel. Vorticity und Divergenz. Mit Hilfe des Programmes VIS5D wird aus allen genann-
ten Daten ein einziger Datenfile erstellt, welcher folgenden 5-dimensionalen Raum (Vektor) umfafRt
und die Komponenten X, Y, Z im Raum, T in der Zeit besitzt. Die 5. Komponente repréasentieren
die Analyseparameter dar. Das Gesamtzeitfenster umfafit 10 Tage retrospektiv, die Anzahl der Ge-
samtslots betridgt demnach 20 Termine.

Dieser 5-dimensionale stets aktualisierte Datenraum ist zur Visualisierung frei rotierbar. Er ist
zur Weiterbearbeitung interaktiv manipulierbar, wobei das sofortige Ergebnis in die automatische
Visualisierung miindet. Das halbtéagliche Update erfolgt inkrementel und ist (im Prinzip) im Inter-
net frei verfiigbar. Lediglich die Vertragsverplichtung zum DWD erfordert einen retriktiven Zugung
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Die Abbildungen B.17] bis [5.19] zeigen nun in einer Draufsicht die vielfaltigen Variationen des
Jetsteams (PFJ). Von besonderem Interesse ist hierbei die dynamische Entwicklung des Jets ab
dem Termin 22. Mai 2003 12 UTC in der Abb. 519 Zunichst verlduft er nahezu zonal in stlicher
Richtung. Ab dem 24. Mai 2003 00 UTC bleibt er jedoch stationér, dafiir erfolgt aber eine zuneh-
mende antizyklonale Kriimmung des Polarfront Jets und Geschwindigkeitszunahme innerhalb des
Jetkernes. Dies ist eine Folge der geschilderten Wirkung der ageostrophischen Komponenten. Die
einhergehende Zyklogenese in der gesamten Atmosphére ist evident.

Es bleibt festzustellen, daft aus den vorstehend dargelegten Griinden auf eine Publikation der
500 hPa Analysenkarte in heutiger Zeit verzichtet werden kann. Sie stammt noch aus (archaischen)
Zeiten, in denen die Verlagerung von Hochs und Tiefs auf graphischem Wegie erfolgte (R. Scherhag,
1950). Die 500 hPa Analyse diente dabei (als Hohenstromung) zur Ermittlung der Verlagerungs-
richtung und Verlagerungsgeschwindigkeit. Aus dynamischen Griinden ist die Verdffentlichung der
300 hPa Analyse (nicht nur fiir den Synoptiker) von sehr viel groferer Bedeutung.

Bei der Akzentuierung oder Beschreibung von Zyklonen und Antizyklonen ist die Angabe von
Attributen wie schwach, stark, kraftig o. 4. wenig hilfreich. Ihr ist namlich nicht zu entnehmen, auf
welche meteorologische Parameter sie sich bezieht. Oft bezieht sie sich auf die Windgeschwindigkeit
FF, manchmal aber auch auf die Drucktendenz oder gar den Niederschlag RR. Auch fehlen hier-
zu Angaben hinsichtlich der zugehorigen geographischen Verteilung oder gar auf welches vertikale
Niveau sich die Angaben beziehen. Es bietet sich vielmehr zur Charakterisierung der synoptischen
Wetterlage an, beispielsweise Formulierungen wie folgt zu benutzen:

Ein Tiefdruckgebiet mit Kerndruck von 975 hPa und einer Divergenz auf der H6hen-
stufe von 300 hPa mit V-v = 4-10"°sec”' befindet sich im nérdlichen Atlantik nahe
Island.

Analog hierzu gilt dieser Formulierungsansatz auch fiir Hochdruckgebiete. Die zu benennende
Konvergenz besitzt dann ein negatives Vorzeichen. Die ageostrophische Hohendivergenz beschreibt
umfanglich die 4-dimensionalen dynamischen Vorgénge in der gesamten Troposphére und schliefit
die Auswirkungen der orographischen Bodenverhéltnisse mit ein.
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Abbildung 5.17: 300 hPa Geschwindigkeitsanalyse |v,| vom 26. Mirz 1993 (12 UTC) bis 1. April

1993 (00 UTC) zu den Terminen 00 UTC und 12 UTC
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Abbildung 5.19: 4D Polarfront Jetstream velocity variations

93
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Kapitel 6

Modelle fiir Zyklo- und
Antizyklogenese

Bei der Diskussion der Entwicklungsprozesse von Zyklonen und Antizyklonen sind zwei grundséatzli-
che Aspekte zu beachten: Eine Zyklone beispielsweise stellt zum einen ein Gebiet tiefen Luftdruckes,
zum anderen einen zyklonalen Wirbel im Stromfeld dar. Hinsichtlich der Entwicklung miissen somit
zwei Fragen geklart werden: Wodurch kommt es zu dem Druckfall, der das Tief im Druckfeld er-
zeugt und fiir seine Verlagerung sorgt, und wodurch entsteht die Vorticity des zyklonalen Wirbels.
Aus der Antwort auf beide Fragen lassen sich Modelle fiir die Entwicklung und Verlagerung der
Large-Scale- Strukturen ableiten.

6.1 Mechanismus der Druckanderungen

Einen Einblick in die physikalischen Hintergriinde der Druckinderungen gewéhrt die Drucktendenz-
gleichung, die von MARGULES und BJERKNES abgeleitet wurde.

Aus der statischen Grundgleichung (G.1]) folgt fiir den Druck p in einem bestimmten Niveau z

p= /gpdz (6.1)

Fiir die lokale Drucktendenz in diesem Niveau ergibt sich daraus

(oo}

(%) - / o %a: (6.2)

z

und unter der Verwendung der Kontinuitétsgleichung in der Form

0 —
%Z—VS'(P v3)

(Divergenz des 3-dimenionalen Massenflusses, Dichte nimmt ab, Massenkonvergenz hat positives

Vorzeichen) erhalten wir
ap . —
(E)z = /9V3 (p vs)dz

bzw.

(%)Z = —79V (p 0)dz - /oogaaz(pw)d% (6:3)
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Da w=0 bei z=o0o kann der letzte Term sofort zu (gpw). integriert werden. Die lokale Druckten-
denz wird somit durch das vertikale Integral {iber die horizontale Massendivergenz und durch die
Vertikalbewegung bestimmt. Spaltet man den ersten Term rechts noch auf, so lautet die Gleichung
schliefslich

e}

(%) =— /ng~ v dz— /g v -Vpdz + (gpw)-. (6.4)

Der erste Term rechts beinhaltet die Horizontaldivergenz des Windfeldes, der zweite die Dich-
teadvektion.

Entsprechend der Gleichung (6.4]) kommt es zu Druckanstieg im Niveau z bei

e Horizontalkonvergenz im vertikalen Integral oberhalb z (V- v < 0). Dadurch wird die Masse
in der Luftsdule oberhalb z konzentriert, so daf deren Gewicht zunimmt.

e Kaltluftadvektion im vertikalen Integral oberhalb z (— v -Vp > 0). Weniger dichte Masse
wird durch dichtere Masse ersetzt, so dafs das Gewicht der Luftsdule zunehmen mufs.

e Aufwirtsbewegung im Niveau z (w > 0). Dadurch wird von unten Masse in die Luftsdule
oberhalb z gepumpt, was ebenfalls zu Gewichtszunahme fiihrt.

Umgekehrt erfolgt Druckfall bei

e Horizontaldivergenz im vertikalen Integral oberhalb z

e Warmluftadvektion im vertikalen Integral oberhalb z und/oder
o Abwirtsbewegung im Niveau z.

Vergleicht man die Wirkung der Vertikalbewegungen und der horizontalen Vergenzen, so wird
sofort klar, daf deren Beitrdge zur Drucktendenz wohl immer entgegengesetztes Vorzeichen haben
werden und sich somit zu kompensieren trachten. Wird z.B. durch eine Abwértsbewegung im Ni-
veau z Druckfall ausgelost, wird Masse von der Seite nachfliefen, wodurch der Druckfall verringert
wird. Ahnliches ist zu erwarten, wenn die horizontale Konvergenz der zuerst wirksame Effekt ist.

Zur Grofenordnung der Beitrdge, den die beiden Anteile der horizontalen Massenkonvergenz
liefert, kann gesagt werden, daf im allgemeinen der Effekt der horizontalen Vergenzen im Windfeld
um eine Zehnerpotenz grofser ist als der der Dichteadvektion. Ursache dafiir ist die Tatsache, daf
nur die Advektion mit dem ageostrophischen Windanteil einen Beitrag zur Dichtednderung zu lie-
fern vermag, wiahrend die normalerweise dominierende Advektion mit dem geostrophischen Wind
in ihrer Wirkung durch einen entgegengerichteten Divergenzeffekt neutralisiert wird (vgl. Kapitel
Stromfeldeigenschaften der Divergenz auf Seite [B3]).

Wendet man die Beziehung (6.3) auf die Bodendrucktendenz an, so muf unterschieden werden
zwischen flachem Geldnde, wo die Vertikalbewegung verschwindet, und gebirgigem Geldnde, wo
Vertikalbewegungen erzwungen werden. Fiir flachen Grund gilt

e}

ap() _ —
T /gV (p v)dz
0
bzw.

[ee] oo

% = f/ng- v dz— /g v Vpdz. (6.5)

0 0

Die Bodendrucktendenz wird somit nur durch das Integral {iber die horizontale Massendiver-
genz bestimmt, in der gemé&f obiger Argumentation die Divergenz des Windfeldes im allgemeinen
dominiert. Bei geneigtem Geldnde kommt die Vertikaldivergenz hinzu und liefert bei erwzungener
Hebung einen Beitrag zu Anstieg, bei Absinken einen Beitrag zu Fall (vgl. Kapitel Orographie auf

Seite [67]).
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Gelegentlich wird nach dynamischen und thermischen Druckdnderungen unterschieden und bei-
spielsweise argumentiert, daft der Druck am Boden fallen miisse, wenn die Luftsdule oberhalb des
betreffenden Punktes diabatisch erwéarmt und ihre Dichte damit verringert werde. Diese Argumen-
tation ist inkorrekt. Dichtednderungen durch Auftheizung oder Abkiihlung fiihren lediglich zu einem
vertikalen Strecken oder Schrumpfen der Luftsdule unsd damit verbunden zu Druckénderungen in
der Hohe, nicht aber - da die Gesamtmasse ja erhalten bleibt - zu Anderungen am Boden. Erst wenn
als Folge des vertikalen Streckens bei Auftheizung die Luft in der Héhe divergent nach den Seiten
abzustromen beginnt, setzt sich als Folge des Massendefizites Druckfall am Boden ein, wahrend in
der Hohe der primér zu verzeichnende Anstieg verringert wird.

Im p - System nimmt die Tendenzgleichung eine einfachere Form an. Aus der Kontinuitétsglei-
chung im p - Sytem

Vp- v +8—p =0 (6.6)
folgt
Vi i= -G = (B,
Weiter erhélt man
P
% = —/vp. v dp (6.7)

0

und fiir die lokale Tendenz in dem Niveau, in dem der Druck p herrscht,

P

—/Vp- Udp— v -Vp+ gpw, (6.8)

0

Op _

i
wobei v = ?h - Uh,g~ Der zweite Term rechts, der den direkten Anderungseffekt bei ageostrophi-
schen Bewegungen quer zu den Isobaren widerspiegelt, ist mit einer mittleren Gréfenordnung von
1hPa/Tag normalerweise klein (vgl. (3.10)). Da w bei flachem Geldnde verschwindet, gilt somit fiir
die Bodendrucktendenz angenéhert

Po

6p0 —

0
Die Grofenordnung der Divergenz D héngt von der Liange des Zeitintervalls ab, das zur Mit-
telbildung herangezogen wurde und damit auch vom Witterungsablauf, der fiir das Auftreten der

Divergenz charakteristisch ist. [4Il, Petterssen, 1956] gibt folgende Zahlen als charakteristische Di-
vergenzwerte an:

D (sec™!) At Wirkungsbereich des Stromungsfeldes

1.9-10~% 1 Stunde subsynoptische konvektive Vorgénge,
Tornados, Hurrikane usw.

3.2-107° 6 Stunden intensiv synoptisch: stark entwickelte
Hohentroge, Zyklogenese im Meeresniveau

0.8-107° 1 Tag mittelmdfig synoptisch

0.4-107% 2 Tag schwach synoptisch

1.1-107% 1 Woche planetarische Wellen

Tabelle 6.1: Grofenordnung der Divergenz
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Die Drucktendenz am Boden wird somit hauptsichlich durch das vertikale Integral iiber die
isobare Winddivergenz bestimmt. Der Bodendruck fallt, wenn auf den Druckflichen Divergenz vor-
herrscht, und steigt, wenn auf den Druckflichen Konvergenz vorherrscht.

Fiir die Potentialtendenz auf Druckflachen folgt aus obiger Beziehung

p
0P 1 — —*

0
Das Potential fillt danach bei

e Horizontaldivergenz im Integral iiber das Druckintervall zwischen p und p = 0,
e ageostrophischer Bewegung vom tiefen zum hohen Potential und /oder

e Absinkbewegung durch die Druckflache.

Der zweite Term verschwindet bei Bewegung parallel zu den Isohypsen.

6.2 Modelle fiir die Entwicklung und Verlagerung von
Zyklonen und Antizyklonen

Aus den verschiedenen Formen der Drucktendenzgleichung ist abzulesen, daf bei der Entstehung
eines Bodentiefdruckgebietes horizontale und isobare Divergenz in der Luftsdule oberhalb davon die
notwendige Voraussetzung fiir den erforderlichen Druckfall ist. Fiir die Entstehung eines Boden-
hochs ist umgekehrt vorherrschend Konvergenz in der Luftsdule oberhalb des betreffenden Ortes
erforderlich.

Damit ist die erste der eingangs gestellten prinzipiellen Fragen beantwortet. Bei der Beant-
wortung der zweiten Frage - nach der Entstehung des zyklonalen Wirbels - kann man auf die
Vorticitygleichung (6I1)) zuriickgreifen

¢ _

i

Sie liefert fiir den Large Scale die Aussage, daf zur lokalen Produktion zyklonaler Vorticity

isobare Konvergenz wirken mufs, falls das Vorticityfeld urspriinglich kein oder nur ein geringes Ge-

fille aufweist, die Advektion also keine groReren Anderungen zu erzeugen vermag. Fiir die lokale
Produktion antizyklonaler Vorticity ist umgekehrt isobare Divergenz erforderlich.

— 0 V=V U . (6.11)

Die Konvergenz, die zur Produktion des zyklonalen Wirbels bendétigt wird, liefert natiirlich
einen Beitrag zu Druckanstieg und kann somit nicht der primér wirksame bzw. iiberwiegende Effekt
fiir die Druckidnderung bei Zyklogenese sein. Analoges gilt fiir die Divergenz, die die antizyklona-
le Vorticity erzeugt, aber gleichzeitig Druckfall verursacht. Der scheinbare Wiederspruch zwischen
den Forderungen von Tendenz- und Vorticitygleichung 16st sich in einem Zyklogenese-Modell mit
Konvergenz in Bodenndhe und Divergenz in der Hohe, wobei die Divergenz betragsmaéfig die Kon-
vergenz libertreffen muf, damit der Bodendruck fillt. Wegen des Anstieges der Bodenkonvergenz
mufl zur Einleitung des Prozesses die Hohendivergenz zeitlich zuerst wirksam werden, da der Jet
als das troposphirische energetische Steuerungszentrum dominiert. Aus Kontinuititsgriinden wird
dann unterhalb des Divergenzgebietes eine aufsteigende Luftbewegung ausgelost, die bei geniigender
Feuchte zu Wolkenbildung und Niederschlagen fiihrt. Die Hebung wiederum erzwingt in Bodennéhe
eine konvergente Bewegung der Luftpartikel, durch die sie die zyklonale Vorticity aufgepréigt be-
kommt (Abb. [61fa)).

Fiir eine Antizyklogenese im Bodenfeld ist umgekehrt Divergenz in Bodenniahe und Konvergenz
in hoheren Schichten erforderlich, wobei zur Erzeugung des Druckanstieges die Konvergenz im ver-
tikalen Integral iiberwiegen mufs. Zur Einleitung des Prozesses mufs die Hohenkonvergenz zuerst
wirksam werden. Als Folge davon wird unter dem Konvergenzgebiet eine Absinkbewegung in Gang
gesetzt, die zu Wolkenauflésung und Austrocknung fiihrt. In Bodennéhe divergiert die absinkende
Luft und gewinnt dabei antizyklonale Vorticity.

Die Modellvorstellungen gelten fiir die Neuformierung von Bodendruckgebilden sowie fiir die
entsprechenden Intensitdtsédnderungen. Aber auch fiir die Verlagerung der Bodenwirbel miissen
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Abbildung 6.1: Modell zur Entwicklung von Bodendruckgebilden. In Kreisen ist das Vorzeichen
der Bodendruckénderung eingezeichnet

dhnliche Bedingungen angenommen werden. Die Vorticitygleichung beinhaltet zwar ein Verfrach-
ten von Wirbelgrofie durch die horizontale Advektion, doch die Drucktendenzgleichung enthéalt im
Gegensatz dazu keinen irgendwie gearteten Verlagerungsterm. Das Wandern der Zyklonen und
Antizyklonen setzt also voraus, dafs in Verlagerungsrichtung eine geeignete Verteilung der horizon-
talen bzw. isobaren Divergenz existiert. Oder anders ausgedriickt: Die Druckgebilde bewegen sich
in die Richtung, in der aus dem vertikalen Integral iiber die Diverganz die entsprechende lokale
Drucktendenz resultiert. Das Wandern der Druckgebilde ist demnach weit mehr als Prozefs denn als
Translation anzusprechen. Wegen der Beteiligung von Vergenzen muf dieser Verlagerungsprozeft mit
entsprechenden Vertikalbewegungen und daraus resultierenden Wettererscheinungen verkniipft sein.

Diese Aussagen sind in Ubereinstimmung mit den Erkenntnissen, die die Diskussion der Vortici-
tykinematik und die Betrachtung der Relativbahnen in wandernden Druckgebilden in [T, Kurz, 1990]
im dortigen Kap. 10 (Kinematik der Strukturen des Large Scale) liefern. Dort ergibt sich, daf auf der
Vorderseite wandernder Zyklonen (bzw. auf der Riickseite wandernder Antizyklonen) Konvergenz im
unteren und Divergenz im oberen Stréomungsbereich herrschen mufs, verbunden durch aufsteigende
Luftbewegung in der Mitte. Diese Verteilung entspricht dem Zyklogenese-Modell. Auf der Riickseite
der Zyklonen bzw. der Vorderseite der Antizyklonen ist dagegen Divergenz unten und Konvergenz
oben anzunehmen mit Absinken in der Mitte - eine Verteilung, die mit dem Antizyklogenese-Modell
identisch ist.

Die Entwicklung der Druckgebilde vollzieht sich typischerweise bei gleichzeitiger, haufig sehr
rascher Verlagerung. Abbildung (c) zeigt das entsprechende Modellbild dafiir. Die Hohendivergenz
mufs dabei sowohl den zentralen Teil des Tiefs als auch dessen Vorderseite {iberdecken - gekop-
pelt mit Hebung und bodennaher Konvergenz; die Hohenkonvergenz umgekehrt mufs sowohl iiber
dem Zentrum der Antizyklone als auch vorderseitig davon wirken - verbunden mit Absinken und
bodennaher Divergenz. Damit bei diesem Prozeft geméfs dem Zirkulationsprinzip eine Umwand-
lung verfiigbarer potentieller Energie in kinetische Energie erfolgt, muft die Hebung genau die - in
Verlagerungsrichtung verglichen - wiarmste Luft und das Absinken die kélteste Luft erfassen. Das
bedeutet aber, daft die Temperaturverteilung asymetrisch sein muf zu den Bodendruckgebilden,
woraus wiederum abgeleitet werden kann, dafs deren vertikale Achse - wiederum in Verlagerungs-
richtung betrachtet - nach riickwéarts geneigt verlaufen mufs.

Es erscheint nicht unwichtig, darauf hinzuweisen, daf all diese Vorgénge mehr oder weniger
grofte ageostrophische Komponenten des Windes zur Voraussetzung haben. Denn da der geostro-
phische Wind weitestgehend oder bei zonaler Stréomung sogar vollig divergenzfrei ist, vermag er
auch keine synoptisch relevanten Druckidnderungen hervorzurufen.
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6.3 Rotation (Vorticity)

Die moderne synoptische Meteorologie definiert als theoretische Grundlage in erster Naherung fiir
das horizontale Stromfeld 4 Parameter: Translation, Deformation, Divergenz und Rotation (Vorti-
city). Die Vorticity beschreibt also rotatorische Bewegungskomponenten im horizontalen Stromfeld.

Man unterscheidet relative und absolute Vorticity. Die relative Vorticity ¢ gibt die Rotation
um eine vertikale Achse relativ zur Erde wieder und ist definiert durch die Vertikalkomponente des
Stromungsrotors

—
CEk-(VgX ?):%f% (6.12)

Bei der absoluten Vorticity 7, die auf ein fixsternorientiertes Absolutsystem bezogen ist, kommt
die jeweilige Komponente der Erdrotation hinzu, die genau f = 2Qsing betréigt:

_ =27 _ % . 6.13
n=Cti=g—5, (6.13)
Fiir Stromlinien reiner Rotation gilt
Jdy x
= =—= 6.14
oL (6.14)
was integriert
2=k

liefert. Diese Stromlinien sind somit konzentrische Kreise um den Koordinatenursprung, wobei die
Geschwindigkeit nach aufsen zunimmt. Kreise mit einem Drehsinn gegen die Uhrzeigerrichtung ha-
ben positive, Kreise mit Drehsinn im Uhrzeigersinn negative relative Vorticity (Abb. [6.2).

y y
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Abbildung 6.2: Stromlinien reiner Rotation (links zyklonal, rechts antizyklonal)

Im Gegensatz zur Divergenz, aber dhnlich wie bei Translation und Deformation, ist fiir ein
Stromfeld reiner Vorticity Gleichgewicht mit dem Druckfeld méglich. Die Kreise der Abb. kon-
nen also auch als Isobaren oder Isohypsen aufgefafit werden und beschreiben dann ein Tief im
Bereich der positiven bzw. ein Hoch im Bereich der negativen Rotation. Wegen dieser Kopplung
spricht man héufig auch von zyklonaler bzw. antizyklonaler Vorticity fiir Rotation positiven bzw.
negativen Vorzeichens.

Im natiirlichen Koordinatensystem erhilt man fiir

oV
(=VEK,~ 5~ (6.15)

mit der Stromlinienkriimmung K, positiv gezéhlt bei zyklonaler, negativ bei antizyklonaler Kriim-
mung. Ahnlich wie die Divergenz besteht also auch die Vorticity aus zwei Bestandteilen - der
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Kriimmungsvorticity V K, und der Scherungsvorticity (—0V/dn). Im Bereich zyklonal (antizyklo-
nal) gekriimmter Stromlinien haben die Partikel positive (negative) Kriimmungsvorticity, wobei der
Betrag proportional zur Windgeschwindigkeit anwéachst. Nimmt, wenn man in Windrichtung blickt,
die Geschwindigkeit nach links ab (zu), so besitzen die Partikel positive (negative) Scherungsvorti-

city (Abb. [63).

Krimmungsvorticity

VK(s)=0
Scherungsvorticity
n
(-dv/dn) >0 (-dv/dn) <0

Abbildung 6.3: Kriimmungs- und Scherungsvorticity

Die GroRenordnung der absoluten Vorticity wird durch f bestimmt und betrigt 10 *sec™.

Die Grofkenordnung der relativen Vorticity liegt nach der Scale - Approximation grofrdumig bei
10 5sec™!, kann aber in einzelnen Bereichen bzw. bestimmten Niveaus durchaus bis 10 *sec™! an-
wachsen. Gibt man sich beispielsweise einen Kriimmungsradius der Stromlinien von K, = £500km
vor, so betragt die Kriimmungsvorticity bei V = 10ms~ ! VK, = £2- 10" %sec™*. Das wire fiir das
Bodenfeld und die untere Troposphére typisch und durchaus repréasantiv. Im Jetstreamnineau kann
man dagegen mit V = 50ms~" rechnen und erhilt VK, = +1-10"*sec™". Analog ergibt sich fiir die
Scherungsvorticity bei einem seitlichen Geschwindigkeitsabfall von 10ms~! iiber 500 km Distanz
+2-107%sec™!, bei 50ms~! dagegen +10"*sec™*. Solch grofie Scherungen sind aber fiir die Flanken
der Strahlstrome nicht ungewohnlich.

Die beiden Anteile der relativen Vorticity kénnen sich - &hnlich wie bei der Divergenz - kompen-
sieren, konnen sich aber auch - im Gegensatz zur Divergenz - gleichsinnig {iberlagern und verstér-
ken. Betrachtet man ein Windmaximum, so findet man an seiner linken Flanke - in Stromrichtung
blickend - zyklonale Scherungsvorticity und an seiner rechten Flanke antizyklonale Scherungsvor-
ticity. Bei gleichzeitiger zyklonaler Kriimmung der Stromlinien addiert sich an der linken Flanke
zyklonale Kriimmungsvorticity hinzu, wahrend an der rechten Flanke eine Kompensation zu ver-
zeichnen ist. Bei antizyklonaler Kriimmung wird umgekehrt die zyklonale Scherungsvorticity an der
linken Seite durch den Kriimmungseffekt abgeschwécht, wihrend an der rechten Flanke Scherungs-
und Kriimmungsterm gleiches negatives Vorzeichen haben (Abb. [6.4).

Allerdings kann die negative relative Vorticity nicht beliebig grofs werden, da sonst die Stro-
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Abbildung 6.4: Kombination von Kriimmungs- und Scherungsvorticity

mung ihr dynamisches Gleichgewicht verliert. Entsprechend der Diskussion in Kapitel Dynamische
Stabilitat gilt als Grenzbedingung dafiir, daf die auf Isentropenflichen bestimmte absolute Vorticity
des geostrophischen Windes

nge = ((+fle>0
v,
(VgKl on +f>@_0

sein muf. Das bedeutet, dafs die antizyklonale relative Vorticity des geostrophischen Windes betrags-
mékig den Wert von f nicht iiberschreiten darf. In erster Naherung gilt dies auch fiir die Vorticity
des wahren Windes. Bei den oben angegeben Beispielen fiir Kriimmungs- und Scherungsvorticity
im Jetniveau, bei denen betragsméRig 1-10~*sec™" resultierte, wére im antizyklonalen Fall in mitt-
leren Breiten der Grenzwert gerade erreicht, die Stromung also in einem dynamisch indifferenten
Zustand.

6.3.1 Bestimmung der Vorticity

Die Kenntnis des Vorticityfeldes ist Voraussetzung fiir viele diagnostische Anwendungen. Die dafiir
erforderliche Bestimmung der Vorticity erfolgt am einfachsten mittels einer geostrophischen Appro-
ximation. Man ersetzt dabei den wahren bzw. den gemessenen Wind v, durch den geostrophischen
Gleichgewichtswind vp,q und berechnet dessen Wirbelgrofe.
Mit

100 100

Ug =

T Foy T Fox

ergibt sich fiir

o, Ou, 1 [0°0 09°0 1 000f 1_, Ug
AT AT - A R Yog 1
“=0 oy 7 (W o7 ) Foyoy 1Y Oty (6.16)

Da der zweite Term rechts eine Grofenordnung von 10 %sec™ besitzt, kann er ohne weiteres
vernachléssigt werden, und man erhélt in guter Ndherung

(o= %VQ@ (6.17)

sowie
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1
Ng = ?VQG) + f. (6.18)
Fiir die praktische Berechnung miissen die Differentialquotienten in Differenzenquotienten um-
gewandelt werden. Man benutzt dazu ein rechtwinkliges Gitter, wie in Abb. aufgezeichnet, mit
vier Punkten, die die gleiche Gitterdistanz d vom Mittelpunkt entfernt liegen. Mit Hilfe dieses
Gitters sieht man sofort, dafs die zweiten Ableitungen von © fiir den Mittelpunkt in der Form

626 - ©1 — 20 + O3
ox2 d?
626 - Oy — 200 + O4
o Pz

approximiert werden kénnen. Somit ergibt sich fiir den Laplace von ©

.01 +602+03+64—46

v2e - (6.19)
y A
2
3 1
d "X
]
4

Abbildung 6.5: Gitter zur Vorticityberechnung

Bei der Durchfiihrung der Rechenoperation muf die Verzerrung der Kartenprojektion (Maf-
stabsfaktor m) und die Definition des Geopotentials nach [6.2]] beriicksichtigt werden, so daf die
praktisch benutzbare Formel fiir die geostrophische absolute Vorticity lautet

gm®

779 = f d2
H,, bedeutet hier Hohenangaben der betreffenden Topographie in [m], die mit den Potentialan-
gaben in [gpm] zahlenméfig identisch sind. Fiir die Schwerebescheunigung ¢ ist dementsprechend
der Wert 9.8 m sec™2 zu verwenden.
Das Geopotential ® ist definiert als die Arbeit, die erforderlich ist, um die Einheitsmasse vom
Meeresspiegel bis zum Niveau z zu heben

(H1+H2+H3+H4 —4H0)+f. (6.20)

z

o = /gdz =~ gz[m®sec”?). (6.21)
0
6.3.2 Die Vorticitygleichung

Durch kreuzweise Differentiation der Bewegungsgleichung erhélt man die Vorticitygleichung, die
Auskunft gibt iiber die Anderung der rotatorischen Bewegungskomponente. Sie lautet fiir eine
reibungsfreie Stromung im p-System

M v, TR ﬁxv (6.22)
at Ve dp ) '

Der erste Term rechts heifit Divergenzterm. Er 14t sich aufspalten in
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NV V= —(Vp U —fV,p 0. (6.23)
—
A B

Teil A wird wirksam, wenn die Partikel bereits relative Vorticity besitzen. Dann fiihrt isobare
Konvergenz zu Zunahme, isobare Divergenz zu Abnahme der Vorticity unabhéngig vom Vorzeichen.
Das ist identisch mit dem Erhaltungssatz des Drehimpulses, hier auf die Rotation um eine senk-
rechte Achse relativ zur Erde angewendet.

Teil B beschreibt die Produktion von Vorticity durch die Corioliskraft. Wie aus der Abb. ab-
zulesen, fiihrt die Rechtsablenkung durch die Kraft bei Konvergenz zu zyklonaler, bei Divergenz zu
antizyklonaler Rotation. Dieser Vorgang ist die wichtigste Produktionsform von Vorticity in Syste-
men des Large Scale. Eine Animation zum bodennahen zyklonalen Einstromen und antizyklonalen
Ausstromen nahe 300 hPa eines Tiefdruckgebietes ist ueber

http://wekuv.met.fu-berlin.de/~LutzLesch/ mit dem Filenamen
divergence convergence_23jan2004 _meteosat1024_ir_loop_c.gif

abrufbar.

Abbildung 6.6: Entstehung relativer Vorticity durch Horizontalkonvergenz bzw. Horizontaldiver-
genz,

Besitzen die Partikel positive relative Vorticity, so haben A und B gleiches Vorzeichen und
verstéarken sich wechselseitig. Im Falle negativer relativer Vorticity kommt es dagegen zu Kompen-
sation. Bleibt dann ( betragsméfig kleiner als f, iberwiegt B, {ibertrifft es f, {iberwiegt A. Sind die
Betrige gleich, heben sich A und B auf. Das wird auch deutlich in der Summe

_nvp 1_;7

in der Vorzeichen und Betrag der absoluten Vorticity die zeitliche Anderung entscheidend mitbe-
stimmen. Bei positivem 7 fithrt Konvergenz zu zeitlicher Vorticityzunahme, Divergenz zu zeitlicher
Vorticityabnahme der Partikel, wobei die Anderungsrate mit 1 anwéchst. Bei 7 < 0 resultieren die
entgegengesetzten Anderungen, wihrend bei 7 = 0, also { = —f, die Divergenz keinen EinfluR auf
die Vorticitydnderung auszuiiben vermag.

Unter der Annahme dynamischer Stabilitdt (vgl. 2.11) kann man davon ausgehen, daf die Par-
tikel im allgemeinen positive absolute Vorticity besitzen werden. Betrachtet man die zeitliche An-
derung allein durch den Divergenzterm

d7] —
E = _va v,
so kann man schreiben
dlinn - v, —>’
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was bei zeitlich konstanter Divergenz integriert

n=mnoet VP ) (6.24)
liefert. Die Vorticitydnderungen erfolgen dann exponentiell, worin sich abermals die unterschiedliche
Wirkungsweise der Terme A und B manifestiert. Mit der typischen Gréfenordnung der Divergenz
im Large Scale mit 10 5sec™!, ergibt sich 10°sec ~ 1 Tag fiir die Zeit, in der die urspriingliche
Vorticity durch Konvergenz auf das e-fache angewachsen ist bzw. durch Divergenz auf den e-ten
Teil zuriickgegangen ist.
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Abbildung 6.7: Wirkungsweise des Twistingterms

Der zweite Term auf der rechten Seite von (6.22)) wird Drehterm oder Twistingterm genannt. Er
beschreibt die Umwandlung von Wirbelgrofie um horizontale Achsen in Wirbelgréfe um die vertika-
le Achse durch horizontale Gradienten der Vertikalgeschwindigkeit. Seine Wirkung soll durch Abb.
verdeutlicht werden, die einen Schnitt durch eine mit der Ho6he zunehmende zonale Strémung
schematisch darstellt. Mit du/dp < 0 enthilt diese Stromung eine starke vertikale Scherung und
somit eine Rotation um die y - Achse. Setzen nun horizontal unterschiedliche Vertikalbewegungen
ein ( mit dw/dy < 0), so verandert sich die Lage der urspriinglich isobar liegenden Isotachen und
es entsteht Scherungsvorticity, die im hier angenommenen Fall zyklonal ist.

Als Spezialfall der Vorticitygleichung wére die Bedingung einer horizontalen divergenzfreien
Stromung anzusprechen. Dann verschwinden beide Antriebsterme auf der rechten Seite von Glei-
chung (622), und die Partikel konservieren ihre absolute Vorticity. Entlang ihrer Bahn sind dann
Ubergénge von relativer in planetarischer Vorticity und umgekehrt méglich (vgl. Kinematik der
Vorticityextreme in [1, Kurz, 1990]).

Ansonsten ist bei der zeitlichen Vorticityinderung natiirlich auch ein Wechsel zwischen Scherungs-
und Krimmungsvorticity moglich. Man kann zeigen (|2], Pichler, 1986]), daf der Ubergang bestimmt
wird durch den Term

ov. =~ 0 (0%
+ [Ktv 0s + on (85 )} (6.25)
bzw.
ov. 0 [(oV
* [Ktv s ' on ( at )] ' (6:26)

Mit positivem Vorzeichen wird der Ubergang von Kriimmung zu Scherung, mit negativem Vor-
zeichen der Ubergang von Scherung zu Kriimmung beschrieben. Mafsgebend dafiir ist zum einen die
Geschwindigkeitsdivergenz. Ist sie positiv, was normalerweise in einer Konfluenzzone zu beobachten
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ist, wird Kriimmungsvorticity in Scherungsvorticity umgewandelt; ist sie negativ (Diffluenzzone),
erfolgt umgekehrt der Ubergang von Scherungs- in Kriimmungsvorticity. Der andere Faktor sind
ageostrophische Bewegungen quer zu den Isohypsen, die zu Geschwindigkeitsdnderungen der Parti-
kel fithren. Sind diese Anderungen unterschiedlich quer zur Strémung, resultieren in Abhéngigkeit
von der jeweiligen Verteilung Ubergéinge von Scherung zu Kriimmung oder umgekehrt.

Aufgelost nach der lokalen zeitlichen Tendenz der relativen Vorticity lautet die Vorticityglei-
chung

% _

d - (8v
= _?-vpn—wC—nvp.$+k~<8:xva>. (6.27)

Op

Zusétzlich zu Divergenzterm und Drehterm erscheinen hier noch die horizontale Advektion ab-
soluter Vorticity und die vertikale Advektion relativer Vorticity. Die Advektion absoluter Vorticity,
die A, genannt werden soll, 14t sich weiter aufspalten in die Advektion relativer und die Advektion
planetarischer Vorticity (A¢, Ay):

— UVl = — 0 V(=0 V,f (6.28)
= — UV, (—p (6.29)

mit 8 = df /0y, dem auf Seite [§ eingefiihrten ROSSBY- Parameter.

Durch diese drei Advektionsterme ergibt sich eine positive Vorticitytendenz, wenn entweder

e der Horizontalwind Partikel mit groRerer Vorticity heranfiihrt (A > 0),
e der Horizontalwind eine Meridionalkomponente nach Siiden (v < 0) besitzt (A > 0) oder

e durch Vertikalbewegungen Partikel mit groferer relativer Vorticity in das betreffende Druck-
niveau gelangen.

Eine negative Tendenz resultiert bei negativer horizontaler oder vertikaler Advektion sowie dann,
wenn der Wind eine Meridionalkomponente nach Norden (v > 0) besitzt.

Abschliefend soll eine Abschiatzung der einzelnen Terme der Vorticitygleichung fiir den large
scale vorgenommen werden, wobei L = 10%m, Ap = 10°hPa, Aw = 10" 3hPa sec™ !, f = 10" *sec™!
und 8 = 10" m tsec™! benutzt wird.

Fir die Horizontalgeschwindigkeit U wird zum einen der fiir die untere Troposphére typische

Wert 10msec™*, zum anderen der fiir den Jetstream charakteristische Wert 50msec™" eingesetzt.
Es ergibt sich damit

a¢c a¢ ¢ U?

a,uam,vay 77 = 1071°/10 %sec™? (6.30)
vB~UB=10"sec? (6.31)

V- v~ f% =10"%sec? (6.32)

(V- v~ %j =107°/10 %sec? (6.33)

%‘;% - %‘;% ~ i—:% =10""sec? (6.34)
wg—f) ~ i—‘;% =10""sec . (6.35)

Man sieht, dafs Drehterm und Vertikaladvektion deutlich kleiner sind als alle anderen Terme.
Sie werden deshalb bei der praktischen Anwendung der Vorticitygleichung im Large Scale zumeist
vernachléssigt. In Einzelféllen bzw. bei relativ kleinrdumigen Prozessen kdnnen sie gleichwohl von
grofler Bedeutung sein.
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6.4 Zusatzeffekte

6.4.1 Orographie

Ein Gebirge stellt ein natiirliches Hindernis fiir die Luftstrémung dar. Bei geniigend ausgedehnten
Gebirgsziigen, die ein Umstromen verhindern, kommt es zu einer zwangsweisen Hebung der Luft-
partikel im Luv und zu einem Absinken im Lee. Die Hebung ist mit adiabatischer Abkiihlung, das
Absinken mit adiabatischer Erwérmung verbunden. Bei entsprechendem Feuchtegehalt kann die He-
bung iiber dem Luvhang zu Wolkenbildung und Niederschldgen fiithren, wobei durch das Freiwerden
von Kondensationswirme die Hebungsabkiihlung reduziert wird. Féllt das Kondensat luvseitig aus,
so 16st sich die Bewdlkung leeseitig des Gebirgskammes rasch auf. Das nachfolgende, trockenadia-
batische verlaufende Absinken fiihrt dann zu einer starken Erwérmung im Lee.

Temperatursondierungen in der Umgebung von Gebirgen zeigen bei Uberstromungslagen regel-
maéfig relativ kalte Luft luvseitig und relativ warme Luft leeseitig des Hindernisses. In zwei typischen
Beispielen zeigt [T, Kurz, 1990] fir den Bereich der Alpen, daf der Temperaturunterschied in 850 hPa
in der Grofsenordnung von 5 -10 K liegt. Da eine solche Verteilung auch fiir Félle ohne nennenswerte
Kondensationsvorgéinge charakteristisch ist, kann daraus geschlossen werden, daf die Uberstrémung
des Gebirges nicht profilsymmetrisch erfolgt. Man muf vielmehr annehmen, daf oberhalb der bo-
dennéchsten Schicht die Stromlinien (und damit die Isentropen) bereits luvseitig des Kamms ihre
hochste Lage erreichen, wihrend sie iiber dem Leehang unter ihre normale Position absinken. Ge-
koppelt damit findet findet man im Luv meist relativ schwache Winde, wihrend in Kammhd&he und
am Leehang immer sehr starke Winde beobachtet werden (Féhn). Die Windmessungen der vor dem
eigentlichen Gebirge liegenden aerologischen Stationen spiegeln allerdings diese Windunterschiede
nur teilweise wieder.

Wichtig ist anzumerken, daff im Bereich der Alpen im allgemeinen kein vollsténdiges Umstro-
men erfolgt. Man muf$ vielmehr annehmen, dafs oberhalb der bodennéchsten Schicht die Stromlinien
(und damit die Isentropen) bereits luvseitig des Kamms ihre hochste Lage erreichen, wahrend sie
iiber dem Leehang unter ihre normale Position absinken. Gekoppelt damit findet man im Luv meist
relativ schwache Winde, wéhrend in Kammhdohe und am Leehang immer sehr starke Winde beobach-
tet werden (Fohn). Die Windmessungen der vor dem eigentlichen Gebirge liegenden aerologischen
Stationen spiegeln allerdings diese Windunterschiede nur teilweise wieder.

Vor allem bei einer Anstromung von Siiden bleibt meist ein grofer Teil der bodennahen Luft-
massen vor der Luvflanke liegen, fliefit eventuell zuriick oder bewegt sich langsam am Gebirgsfufs
entlang nach Westen. Bei einer Anstrémung von Nord oder Nordwest ergibt sich umgekehrt die
Tendenz zum Umstromen des Hindernisses in Bodennéhe.

Das bodennahe Druckfeld zeigt in der Umgebung von Gebirgen immer eine mehr oder minder
starke Isobarendeformation mit einem Keil hohen Druckes iiber der Luvflanke und einer Tiefdruck-
furche oder einem Trog im Lee. Von der Tendenzgleichung (6.4) ausgehend, lassen sich die dafiir
bendtigten Druckédnderungen ohne weiteres aus der Wirkung des Vertikalbewegungstermes

(%)z =+ (gpw)-

erklaren (vergl. Kapitel Mechanismus der Druckdnderungen auf Seite[B5]). Allerdings wiirden selbst
geringe Vertikalbwegungen von wenigen cmsec™ ! in kurzer Zeit zu sehr groRen Anderungsbetrigen
Anlaf geben. Man muft deshalb annehmen, daf der Druckanstieg am Luvhang durch horizontale
Massendivergenz und der Druckfall am Leehang durch horizontale Massenkonvergenz in den Luft-
schichten dariiber weitestgehend kompensiert werden.

Da der Luvkeil ein kaltes und der Leetrog ein warmes Gebilde sind, miissen beide in der Verti-
kalen rasch an Intensitat verlieren.
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6.5 NOAA-Bilder vom 5. bis 7. Oktober 1990

Anhand der Abbildung (6.8)) wollen wir noch einmal alle bisher erorterten Aspekte der Vergenzen
aus 300 hPa zusammenfassend diskutieren.

Zu den Vormittags- und Mittagsterminen des 6. Oktober 1990 (siche Anhang Seite [[47) befand
sich iiber der westlichen Nordsee ein Tief, das dem Satellitenbild zufolge kurz vor dem Okklusi-
onszustand ist. Seine zugehorige Kaltfront mit dem Polarfrontjet reicht in einem zyklonalen Bogen
vom N-Atlantik bis nach Siidengland. Dort wendet der PFJ seine Richtung und biegt antizyklonal
in Richtung Dénemark und Stidschweden. Der Jetstream wirft iber der Nordsee einen deutlichen
Schatten auf die mittelhohen Wolken zwischen England und Skandinavien. Der Radius der antizy-
klonalen Kriimmung des PFJ ist ein Maf fiir die Intensitat, Effektivitét, initialisierende Wirkung
und Unterstiitzung der ageostrophischen Querbewegung im Deltagebiet des Jetstreams. Durch den
ageostrophischen Massenflufs vom linken vorderen Quadranten zum rechten vorderen Quadranten
wird stromaufwarts in 300 hPa isobare Divergenz erzeugt. Der Drucktendenzgleichung folgend fiihrt
dies zu Druckfall am Boden. Hier wird nachfolgend ein Massenfluf zum Gebiet fallenden Druckes
eingeleitet, der, der Vorticitygleichung folgend, die aufsteigenden Luftteilchen in zyklonale Rotati-
on iiberfithrt und mit abnehmender Intensitét bis ins divergenzfreie Niveau (500 hPa) fiihrt. Dort
erfolgt ein Ubergang zu antizyklonaler Rotation mit zunehmender Intensitét bis zum Oberrand der
Vertikalbewegung. Dort erfolgt ein antizyklonales und isobares Ausstromen, wie es der Cirrusschirm
im Satellitenbild veranschaulicht (Abb. [6.9)).

Die isobare Hohendivergenz ist eine Voraussetzung fiiler die Bodenkonvergenz, denn in um-
gekehrter Reihenfolge miifite bei Wirkung der Vorticitygleichung die bodennahe Konvergenz zu
Druckanstieg im Tiefdruckzentrum fiihren.

Der Jetkern befindet sich {iber SW-England. In seinem linken riickwértigen Quadranten des
Einzugsgebietes in 300 hPa wird durch die isobare Konvergenz Vorticity erzeugt, die {iber Irland
zu verstarkter Vertikalbewegung fiihrt und im Satellitenbild sich in vermehrten Konvektionszellen
aufert. Im Idealfall besitzt diese Wolkenkonfiguration ein komma- &hnliches Aussehen (sieche Abb.

[[613 im Anhang).

Die vollstandige Sequenz der Satellitenbilder mit den zugehérigen Boden- und 500-hPa Analy-
sen sind dem Anhang ab Seite [[47] zu entnehmen.
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Abbildung 6.8: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 08:12 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 6.9: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 08:12 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station



Kapitel 7

2-dim. Vergenzanalysen (Beispiele)
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Abbildung 7.1: 25. Juni 2003 (12 UTC) und 300 hPa Analyse mit Divergenz und rel. Vorticity
(berechnet aus vy)
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Abbildung 7.2: 25. Juni 2003 (12 UTC) und 1000 hPa Analyse mit Divergenz und rel. Vorticity
(berechnet aus vy)
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Abbildung 7.3: 25. Juni 2003, NOAA-16 AVHRR (CH1, CH2 und CH4) und 300 hPa Analyse mit
Divergenz und rel. Vorticity (berechnet aus vj,)
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Divergence (v(h); red) and Rel. Vc;t}e’ity (Q(H)’;--b,\_gg), *£—51[1/sec] ¥ ) S
Lesch % ¢ i

_ £
25-06-2003 12 |§rc

versity af Berlin, Institute of Meleoralogy, Section of Remale Sensing

Abbildung 7.4: 25. Juni 2003, NOAA-16 AVHRR (CH1, CH2 und CH4) und 1000 hPa Analyse
mit Divergenz und rel. Vorticity (berechnet aus vp,)
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Abbildung 7.5: 26. Juni 2003 (12 UTC) und 300 hPa Analyse mit Divergenz und rel. Vorticity
(berechnet aus vy)
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Abbildung 7.6: 26. Juni 2003 (12 UTC) und 1000 hPa Analyse mit Divergenz und rel. Vorticity
(berechnet aus vy)
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Abbildung 7.7: 26. Juni 2003, NOAA-16 AVHRR (CH1, CH2 und CH4, PM) und 300 hPa Analyse
mit Divergenz und rel. Vorticity (berechnet aus vy,)
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Abbildung 7.8: 26. Juni 2003, NOAA-16 AVHRR (CH1, CH2 und CH4, PM) und 1000 hPa Analyse
mit Divergenz und rel. Vorticity (berechnet aus vy)



Kapitel 8

Quasigeostrophische Diagnostik

Fiir eine genauere Betrachtung der Entwicklungsvorgidnge wird nachfolgend die quasigeostrophische
Diagnostik eingefiihrt. Ausgangspunkt ist die Annahme, daff die Atmosphére immer eine Balance
zwischen Druck-, Massen- und Windfeld anstrebt und daf bei Stoérungen dieser Balance Justierungs-
probleme einsetzen, die ein neues Gleichgewicht zum Ziel haben. Im quasigeostrophischen System
wird angenommen, daf in der Vertikalen hydrostatisches Gleichgewicht herrscht und auch wahrend
aller sonstigen Felddnderungen erhalten bleibt und daf in der Horizontalen zwischen Druck- und
Vorticityfeld eine geostrophische Balance besteht, die ebenfalls aufrecht erhalten bleiben soll.

8.1 Der Druck als vertikale Koordinate

Bekanntlich analysiert man auf Karten fiir die freie Atmosphére nicht die Druckverteilung auf
bestimmten Niveauflichen, sondern stellt umgekehrt die Hohen- bzw. Potentialverteilung ausge-
wahlter Druckflachen dar. Diese Darstellungen werden als absolute Topographien bezeichnet; die
Linienscharen gleichen Potentials werden wegen der zahlenméfigen Ahnlichkeit von z und © Iso-
hypsen genannt.

Fiir dieses Verfahren ist es notwendig, die Bewegungsgleichung und die Gleichung fiir den
geostrophischen Wind vom normalen z-System in ein System mit dem Druck als vertikaler Ko-
ordinate zu iiberfithren. Dazu verwendet man die allgemeine Bezichung

0
Vys=Vs+ 8—2V\pz. (8.1)

Dabei ist —Vs der normale horizontale Gradient einer skalaren Grofe s, —Vws der Horizontal-
gradient von s bestimmt auf der horizontalen Projektion einer Flache ¥ = const. und —Vyz der
Horizontalgradient der Hohe z dieser Flache.

Mit ¥ = p und s = p wird Vpp = 0. Unter Benutzung der statischen Grundgleichung und der
Definitionsgleichung des Geopotentials folgt dann

Vp = gpVpz = pV,P. (8.2)
Die Bewegungsgleichung nimmt dann die Form

dv

- —
— = Vel — [k x v (8:3)
an, und fiir den geostrophischen Wind ergibt sich
— 1 -

Im Gegensatz zum z-System erscheint die stark héhenvariable Dichte in diesen Beziehungen
nicht mehr. Ein Nomogramm, mit dessen Hilfe aus den Windangaben entsprechend (84) der Po-
tentialgradient bestimmt werden kann, ist deshalb fiir alle Druckflichen universell verwendbar. Das

79
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ist einer der vielen Vorteile, die das p-Sytem fiir die synoptische Praxis bietet. Auferdem ist es aber
auch bei theoretischen Untersuchungen dem z-System meist iiberlegen.

Fir die Potentialdifferenz zwischen zwei Druckflichen (po, p1), die auch als Schichtdicke oder
relative Topographie bezeichnet wird, erhélt man eine Beziehung aus der statischen Grundgleichung.
Die Integration der Gleichung (ZI3)) liefert

po
DE@l—q)o:Rd/Tvdlnp (85)

P1
sowie bei Mittelung der virtuellen Temperatur

D=Ryln (po> T,. (8.6)
P

D ist der virtuellen Mitteltemperatur direkt proportional. Die Darstellung einer relativen To-
pographie spiegelt somit unmittelbar das Bild der vertikal gemittelten Temperaturverteilung wider,
auf dem man die Zonen starker Temperaturgradienten, die thermischen Frontalzonen, erkennen
kann. Aus diesem Grund stellen die relativen Topographien, die die untere Troposphére erfassen
(tiblicherweise die ReTop 500/1000 hPa) eine wertvolle Hilfe fiir die Analyse der Bodenfronten dar.

8.2 Temperatur- und Potentialanderung

Im vorstehenden Kapitel wurde formuliert, daf bei hydrostatischem Gleichgewicht die Schichtdicke
oder relative Topographie zwischen zwei Druckflichen der in der Zwischenschicht herrschenden
(virtuellen) Mitteltemperatur direkt proportional ist. Das gilt auch fiir die differentielle Schichtdicke

09\ _1_ _RT
(_)p 2 (8.7)

Aus dem ersten Hauptsatz der Thermodynamik erhilt man iiber die Temperatur eine Beziehung
fir die lokalzeitliche Anderung der Schichtdicke:

0 0P R - R
) g, T g 4
7 ( 8dp) » vg VT + ow + v (8.8)
wobei
o= —oz8 laTIL)@ (8.9)

ein Stabilitdtsparameter ist, der wegen der statischen Stabilitéit der Schichtung immer als positiv
vorausgesetzt werden kann. H = dQ/dt gibt mogliche diabatische Warmeiibergénge pro Zeit und

Masseneinheit wider. Im ersten Term rechts wurde der Horizontalwind v durch den geostrophischen
.= -
Wind vy approximiert.

Die Gleichung besagt, dak proportional zur Temperatur die Schichtdicke zunimmt bei
e Warmluftadvektion
e Absinken u./o.
e diabatischer Warmezufuhr,
bzw. abnimmt bei

e Kaltluftadvektion
e Hebung u./o.

e diabatischem Warmeentzug.

Vertauscht man links die Reihenfolge der Differentiationen, so erhilt man eine Aussage iiber
die Vertikale Anderung der Potential- bzw. Drucktendenz in Abhingigkeit von der vorgegebenen
Temperatur- bzw. Schichtdickendnderung. Bei Erwérmung und damit verbundenen Schichtdicken-
vergroferung muf
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e Potentialfall mit der Hohe abnehmen,
e Potentialanstieg mit der Hohe zunehmen oder

e unten Fall und oben Anstieg

herrschen.

Bei Abkiihlung und damit verbundenen Schichtdickenabnahme muff umgekehrt

e Potentialfall mit der Héhe zunehmen,
e Potentialanstieg mit der Hohe abnehmen oder

e unten Anstieg und oben Fall

herrschen.

8.3 Vorticity- und Potentialanderung

Wegen der zweiten oben gemachten Annahme wird im folgenden anstatt der Vorticity des wahren
Windes die des geostrophischen Windes betrachtet, die entsprechend

1
¢y = ?v% (8.10)
mit dem Potentialfeld korreliert ist. Lokalzeitliche Vorticitydnderungen sind dann iiber
Gy 1o (E)Cb)
== - A1
ot f v ot (8.11)

mit der horizontalen Verteilung der Potentialtendenz verkniipft. Lokalzeitliche Vorticityzunahme
erfolgt im Bereich des (relativ) stérksten Potentialfalls (bzw. schwichsten Anstiegs), Vorticityab-
nahme im bereich des (relativ) starksten Anstieges (bzw. schwichsten Falls).

Entsprechend der Grofenbetrachtung im Kapitel Die Vorticitygleichung auf Seite [66] kann man
die Vorticitygleichung [6.27] fiir den large scale vereinfachen zu

0
aé =— 0 Vyn—nVp v . (8.12)
Fiir die weitere Betrachtung wird die Vorticitygleichung [8.12] quasigeostrophisch approximiert,
indem im Advektionsterm der geostrophische Wind benutzt wird, im Divergenzterm ( gegen f
vernachldssigt wird und f selbst nur im Advektionsterm als variabel, ansonsten aber als f = Fp
konstant angesehen wird:

N
G =59 (5) == % Valeo+ 1) = oV, T (3.13)
Die Gleichung verkniift in dieser Form die Verteilung der Potentialtendenz mit dem horizon-
talen Verfrachten von Vorticity bzw. Produktion oder Destruktion von Vorticity durch horizontale
Vergenzen. Positive Vorticityadvektion (PVA) u./o. Konvergenz sind korreliert mit (relativ) star-
kem Fall bzw. (relativ) schwachem Anstieg, negative Vorticityadvektion (NVA) u./o. Divergenz mit
(relativ) starkem Anstieg bzw. (relativ) schwachem Fall.

Die Verkniipfung mit der Vorticityadvektion allein gilt fiir ein divergenzfreies Niveau, wo of-
fensichtlich die geostrophische Balance zwischen Gradient- und Corioliskraft, was die Rotation der
Partikel angeht, ungestort erhalten bleibt; d.h. die diesem Niveau aufgepriagten Potentialdnderungen
erzeugen genau die Verteilung, die fiir die stidrkere oder schwéchere Vorticity der in der Stromung
herantransportierten Luftteilchen erforderlich ist.

Bei anderen Fallen ist fiir die Balancierung das Mitwirken von Divergenzeffekten erforderlich.
Dabei ist zu unterscheiden zwischen Fillen, bei denen zunéchst die Potentialdnderung, und Fal-
len, bei denen zunéchst die advektive Wirbeldnderung in ihrer Wirkung dominiert. Im ersten Fall
erfolgt die Balancierung iiber Diveregnzeffekte, die die Vorticity vergrofern, die primér wirksame
Potentialanderung dagegen abschwéachen. So ergibt sich z.B. bei aufgepragtem Potentialfall durch
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den isallobarischen Wind eine Konvergenz im Innern des Fallgebietes, die dort zum einen zur Pro-
duktion zyklonaler Vorticity Anlaf gibt, zum anderen aber den Potentialfall verringert. Diese Art
der Balancierung ist typisch fiir die untere, bodennahe Troposphére, ist aber auch giiltig fiir alle
Intensitatsdnderungen von Vorticityextremen.

In Féllen, bei denen die advektive Wirbeldnderung dominieren wiirde, sind fiir das Gleichgewicht
Divergenzen erforderlich, die sowohl zu einer Verringerung der Vorticity als auch zu einer Verstér-
kung der priméren Potentialdinderung fiihren. In einem Bereich mit starker PVA, aber nur geringem
primér aufgepréigten Potentialfall z.B. werden die zyklonal rotierenden Partikel unter der Wirkung
der nicht vollig balancierten Corioliskraft horizontal gestreckt, also einer Divergenz unterworfen.
Durch diese Divergenz wird zum einen die Vorticity der Teilchen verringert, zum anderen aber der
Potentialfall verstarkt, so daft sich ein neues Gleichgewicht einstellen kann. Diese Anpassung ist
charakteristisch fiir die obere Troposphére, wo im Bereich des Jetstreams sehr grofle Vorticitytrans-
porte erfolgen.

8.4 Die Omega - Gleichung

Aus den Modellbetrachtungen iiber Zyklogenese und Antizyklogenese ergab sich, daft beide Prozesse
mit entsprechenden Vertikalprozessen verkniipft sind. Uber dem Konvergenzgebiet der entstehenden
Bodenzyklone muft die Luft aufsteigen, iiber dem Divergenzgebiet der entstehenden Antyzyklone
muf sie absinken. Eine Beziehung, die Auskunft iiber die Verteilung der Vertikalbewegung gibt,
ist somit aufserordentlich geeignet, gleichzeitig Aussagen tiber mogliche Entwicklungstendenzen zu
gewinnen. Da die Betrachtungen wie bisher im p-System durchgefiihrt werden, handelt es sich um
eine Beziehung fiir w, das in der freien Atmosphére ja hauptséchlich durch die Vertikalgeschwindig-
keit w bestimmt wird.

Substituiert man in (8I3)) die Divergenz mit Hilfe der Kontinuitatsbeziehung und differenziert
nach p und bildet man den Laplace von (B8], so liefert die Kombination der beiden Beziehungen
die sogenannte Omega-Gleichung, die Auskunft gibt {iber die Verteilung grofirdumiger Vertikalbe-
wegungen:

9?2 3] — R — R
(ov2 + f38p2> w= —foa—p {— vg Vp (g + f)} - ;Vz [— v -va} - Cp—pVQH. (8.14)

Mit den Randbedingungen w = 0 fiir p = 0 und p = po und bei Annahme einer sinusférmigen
Verteilung von w im Raum wird die linke Seite proportional zu —w. Bei Beachtung von

w R —gpw

ist sie direkt proportional der Vertikalgeschwindigkeit w.

Die Verteilung von w bzw. w wird durch die drei Antriebsfunktionen auf der rechten Seite - die
vertikale Variation der Vorticityadvektion, den Laplace der Temperaturadvektion und den Laplace
diabatischer Warmeiibergéange - bestimmt.

Hebung (w < 0, w > 0) ist zu erwrten

e im Bereich aufwérts zunehmender positiver Vorticityadvektion (bzw. aufwérts abnehmender
negativer Vorticityadvektion)

e im Bereich der relativ stirksten Warmluftadvektion (bzw. relativ schwichsten Kaltluftadvek-
tion)

e im Bereich der relativ groften diabatischen Warmezufuhr (bzw. des relativ schwichsten Wér-
meentzuges)

Absinken (w > 0, w < 0) ist zu erwarten

e im Bereich aufwirts zunehmender negativer Vorticityadvektion (bzw. aufwérts abnehmender
positiver Vorticityadvektion)
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e im Bereich der relativ starksten Kaltluftadvektion (bzw. relativ schwéchsten Warmluftadvek-
tion)

e im Bereich des relativ groften diabatischen Wiarmeentzuges (bzw. der relativ schwichsten
Wiérmezufuhr)

Die Beitrage der Vertikalgeschwindigkeit sind dabei iiber o abhéngig von der statischen Stabi-
litdt der Schichtung. Je stabiler die Schichtung, desto geringer werden bei sonst gleichem Antrieb
die resultierenden Vertikalbewegungen.

Lafst man diabatische Effekte aufer acht, ist fiir die Auslosung grofraumiger Vertikalbewegun-
gen offensichtlich Baroklinitdt Voraussetzung, denn nur dann kdénnen sich vertikale Unterschiede
der Vorticityadvektion ergeben und kann Temperaturadvektion stattfinden.

Vertikalbewegungen durch vertikal unterschiedliche Vorticityadvektion an den Flanken kurzwel-
liger Troge und Riicken sowie in der Umgebung ausgeprigter Strahlstrommaxima sind zu erwarten,
wo im allgemeinen aufwirts zunehmende positive oder negative Vorticityadvektion anzutreffen ist.
Die Betrdge werden werden dabei umso grofer sein, je kiirzer die Wellenldnge des betreffenden Sy-
stems ist. Ein Hebungsantrieb durch maximierte Warmluftadvektion ist vor Warmfronten, ein An-
trieb fiir Absinken durch Kaltluftadvektion hinter Kaltfronten zu erwarten. Von den diabatischen
Effekten ist im large scale das Freiwerden von latenter Warme bei Kondensation der wichtigste
Prozess. Durch diesen Vorgang, der eine Hebung bis zum Kondensationsniveau voraussetzt, wird
anschliefiend die Aufwirtsbewegung verstérkt.

Uber die Kontinuititsgleichung sind die Vertikalbewegungen mit horizontalen Vergenzen ver-
kniipft. Unter dem Niveau der stérksten Hebung sowie oberhalb des Niveaus des stirksten Absinkens
kommt es zu Konvergenz und damit zur Produktion zyklonaler Vorticity bzw. zum Abbau antizy-
klonaler Vorticity. Umgekehrt setzt iiber dem Niveau der stérksten Hebung sowie unterhalb des
Niveaus des stirksten Absinkens Divergenz ein, die zur Produktion antizyklonaler bzw. zum Abbau
zyklonaler Wirbelgrofse fiihrt.

Numerisch kann die Omega-Gleichung durch eine Relaxationsmethode gelost werden. Mit den
obigen Annahmen fiir die Verteilung von w geniigt allerdings im allgemeinen die Bestimmung und
Summierung der Antriebsfunktionen auf der rechten Seite.

Eine rein qualitative Interpretation mittels Betrachtung der Felder von Vorticity- und Tempe-
raturadvektion ist moglich, aber problematisch, wenn die beiden Antriebsfunktionen entgegenge-
setztes Vorzeichen haben und kann deshalb ohne Berechnung, welche der beiden iiberwiegt, nicht
entschieden werden. Im folgenden soll deshalb eine weitere Vereinfachung der Omega-Gleichung
durchgefiihrt werden, die zu einer Form mit nur einer Antriebsfunktion fithrt [I2, Wiin-Nielsen,
1973].

Betrachtet wird der Antrieb F' durch Vorticity- und Temperaturadvektion. Vernachléssigt man
die Variation des Coriolisparameters, so ergibt sich fiir den Anteil der Vorticityadvektion

8 v, 9
Fl=—fo (-2 V¢, 4 fo ) VRS = fy Vr VG~ oy Ver  (8.15)
op op
mit
— 1 0P g
vp=——V | — | Xk, 8.16
e ( 510) (8.16)
dem thermischen Wind im p-System, und
0y 1 _o o
=20 = 222 ) 8.17
r o fo < 0p> (8.17)

der thermischen Vorticity, die die vertikale Variation der geostrophischen Vorticity beschreibt und
als Vorticity des thermischen Windes aufgefaltt werden kann.

Unter Benutzung der Definitionsgleichung von geostrophischem Wind, Vorticity und Schicht-
dicke folgt fiir den Antrieb durch die Temperaturadvektion
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F2=—fovr -V + fo vy -V(r — 2A. (8.18)

Man sieht, daf die beiden Antriebsterme nicht unabhingig voneinander sind. Beide enthalten
die Advektion von Vorticity mit dem thermischen Wind und - mit entgegengesetztem Vorzeichen
- die Advektion thermischer Vorticity mit dem geostrophischen Wind. In F'2 erscheint aufterdem
noch der Term A, der geméf

_fo 08 05
A= 3 (Slﬁp Szap) (8.19)
_ Oug Oy
si=2s % (5:20)
_ Ovg  Oug
Se= 50~ 5, (8.21)

Streckungs- und Scherungsdeformation des geostrophischen Windes beinhaltet (vgl. Kapitel Defor-
mation).

Summiert man, so verschwindet die Advektion der thermischen Vorticity und es resultiert

F=2 (ffo Ur Vo — A) (8.22)

bzw. bei Vernachlassigung des Deformationstermes angendhert

F~ —2fo vr V. (8.23)

Das ist die von [I3] Sutcliffe, 1947] angegebene einfachste Form des Omega-Antriebes. Nach ihr
ist Hebung dort zu erwarten, wo der thermische Wind von hohen zu niedrigen Werten der relativen
Vorticity gerichtet ist. Absinken ergibt sich umgekehrt dort, wo der thermische Wind von niedrigen
zu hohen Werten der Vorticity weht. Die Betrége sind dabei dem isothermen Vorticitygefélle direkt
proportional und wachsen mit der Baroklinitdt an.



Kapitel 9

Frontogenese und Frontolyse

Der Prozeft der Entstehung einer Front bzw. Frontalzone wird als Frontogenese, der Vorgang ihrer
Auflésung als Frontolyse bezeichnet. Geméfs der Definition der Fronten muf bei Frontogenese ein
horizontaler Temperaturgradient entweder neu entstehen oder sich - bei vorgegebener Baroklinitét
- in einem bestimmten Bereich linienhaft verstiarken. Soll die neugebildete Front im Gleichgewicht
sein, mufs sich zur gleichen Zeit das Windfeld derart verdndern, daft es die fiir die Front typische
zyklonale und vertikale Scherung aufweist. Bei Frontolyse ist umgekehrt ein Abbau der Temperatur-
kontraste zu erwarten, verbunden mit einer Verringerung der Windscherung. Man sieht, daf diese
Begriffsbestimmung neben der Neuentstehung bzw. Auflésung auch die entsprechenden Intensitéts-
dnderungen von Fronten und Frontalzonen einschlieft.

9.1 Allgemeine Aspekte

Die Prozesse von Frontogenese und Frontolyse lassen sich durch die Frontogenese-Funktion von
Miller und Pettersen beschreiben. Betrachtet wird mit

F = 4 (—@) > 0 bzw. <0 (Frontogenese bzw. Frontolyse) (9.1)
dt on/y,

die zeitliche Anderung des isobaren Gradienten der potentiellen Temperatur, die ein Partikel entlang
seiner Bahn erfihrt. Bei Vergrofserung des Gradienten sprechen wir von Frontogenese, bei seiner
Verringerung von Frontolyse. Es sei betont, daf F' natiirlich nicht nur Gradientverdnderungen wie-
derspiegelt, die sich lokal, also am festen Ort, vollziehen, sondern auch Verdnderungen ldngs der
horizontalen bzw. vertikalen Partikelbahn. Ein Partikel erlebt also auch eine Frontogenese, wenn es
horizontal und / oder vertikal von einer Zone geringer in eine Zone groferer Baroklinitdt gert.

F' 14kt sich aufspalten in

F_ajavN 00 Jw 8(d®). 9.2)

T On on  dpon  In \dt

Dabei ist Vi die isothermensenkrechte Komponente des Horizontalwindes, positiv gezdhlt, wenn
von der warmen zur kalten Luft gerichtet; w ist die Vertikalbewegung im p-Sytem

w X —gpw

und (dO/dt) beinhaltet mogliche diabatische Warmeénderungen, die das Partikel erfahrt.

Die drei Antriebsterme beschreiben die frontogenetische oder frontolytische Wirkung des Hori-
zontalwindes, der Vertikalbewegungen und der diabatischen Warmeiibergédnge. Der erste Term setzt
Baroklinitdt voraus und ist positiv, wirkt also frontogenetisch, wenn - wie aus Abb. abzulesen
- die isothermensenkrechte Windkomponente konvergent verlduft; er ist dagegen negativ und wirkt
frontolytisch, wenn V,, quer zu den Isothermen divergent ist. Die frontogenetische bzw. frontoly-
tische Wirkung ist dabei proportional dem Temperaturgradienten, wéchst also bei Frontogenese
immer mehr an, wihrend sie bei Frontolyse immer geringer wird.
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Abbildung 9.1: Frontogenese durch horizontale Konfluenz (K: kalte Luft, W: warme Luft)

Der zweite Term setzt statische Stabilitdt voraus und wirkt frontogenetisch, wenn die warmere
Luft relativ zur kilteren absinkt, dagegen frontolytisch, wenn die wirmere Luft relativ zur kilteren
gehoben wird. Auch dabei ist die Anderung der Stabilitit direkt proportional. Vergleicht man mit
dem BERGERONschen Schema der Ana- und Katafronten auf Seite [[02] so ist festzustellen, daf
die Vertikalbewegungen an Anafronten eine frontolytische und an Katafronten eine frontogenetische
Wirkung haben.

Durch horizontal unterschiedliche diabatische Warmeiibergénge, die durch den dritten Term auf
der rechten Seite von Gleichung beschrieben werden, ergibt sich ein frontogenetischer Effekt,
wenn der warmeren Luft noch Warme zugefithrt und / oder der kélteren Luft Warme entzogen wird.
Frontolyse resultiert bei der entgegengesetzten Verteilung. Sowohl durch horizontal unterschiedliche
Vertikalbewegungen als auch durch diabatische Warmeiibergédnge kénnen in einer anfangs barotro-
pen Atmosphére horizontale bzw. isobare Temperaturunterschiede neu entstehen.

Die beschriebenen Effekte haben in den verschiedenen Schichten der Tropospére unterschied-
liche Wertung. In Bodenndhe und in der oberen Troposphére diirfte das horizontale Windfeld fiir
Frontogenese und Frontolyse am wichtigsten sein, wiahrend in der mittleren Troposphére die Ver-
tikalbewegungen mindestens von gleicher Bedeutung sind. Signifikante Effekte durch diabatische
Wiérmeiibergénge sind vor allem in der unteren und mittleren Troposphére zu erwarten.

9.2 Eigenschaften des horizontalen Stromfeldes

Der horizontale Windvektor wird in einem normalen kartesischen Koordinatensystem durch die
Komponenten v und v bestimmt. Die Verteilung von u und v lafst sich durch eine Taylor-Reihe
beschreiben.

ou ou
u—uo—i—(ax)ox—i—(ay)oy—i—--- (9.3)

ov v
.

Das Subscript 0 kennzeichnet dabei die Werte bzw. Ableitungen am Koordinatenursprung. Umso
hohere Ableitungen man benutzt, desto genauer wird das Windfeld erfafst.

Bei Beschriankung auf die erste Ableitung erhélt man eine erste linearisierte Naherung fiir die
Beschreibung des Stromfeldes. Bildet man Summen und Differenzen der Ableitung, so gilt:

u*ufl @,% +1 @4,@ CL'+1 @,% ZE+E @4,@ (95)
_028x8y0y28x8y0 2\0z 0y), 231’8y0y ’
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— +1 av_@ _|_1 @_A'_@ _1 @_@ _1_1 @_A'_@ (96)
VTS or Oy Ox 2\ 0z Oy Oy 2\ 0z Oy Oy 2\ 0z Oy Ox '

Durch die Werte am Koordinatenursprung und die Terme in den Klammern werden vier Pa-
rameter definiert, die entweder allein oder in beliebiger Kombination das linearisierte Stromfeld
charakterisieren. Es sind dies

Translation : ug, vo

. ou Ov ov  Ou
Deformation : (33: — (93/) ; (&r — 8y>

Divergenz : (% + 81})

or 0Oy
Rotation(Vorticity) : (g; — g;j)

9.3 Translation
Fiir Stromlinien reiner Translation gilt

dy v _wo

iz w (9.7)

Die Integration fiihrt zu
y= Dyt k (9.8)

uo

mit k als Integrationskonstante. Diese Gleichung beschreibt eine Schar geradliniger Stromlinien glei-
cher Neigung und gleichen Abstandes (Abb. [0.4)). Im Gleichgewicht mit dem Druckfeld sind sie mit
Isobaren bzw. Isohypsen identisch.

Ein Luftpartikel wandert in einem zeitlich stationdren Translationsfeld geradlinig mit gleichfor-
miger Geschwindigkeit ohne Anderung seiner Form und seines Grundrisses. Als typisches Beispiel
flir eine translatorische Komponente der Strémung sei der westliche Grundstrom der geméfigten
Breiten erwahnt.

9.4 Deformation

In Stromfeldern mit Deformation erfahren Partikel eine Anderung ihrer Form. Das kann zum einen
durch Streckung bzw. Schrumpfung, zum anderen durch Scherung erfolgen.

Die Streckungsdeformation ist definiert durch

ou Ov

= _ 7 9.9
dr Oy (9-9)
Fir die Stromlinie erhalt man
dy Yy
2y _ 2 9.10
dx T ( )
und integriert
xy = k. (9.11)

Diese Gleichung beschreibt hyperbolische Stromlinien, die sich der x- und y- Achse asymptotisch
néhern (Abb. [@3). Auch hier ist ein Gleichgewicht mit dem Druckfeld denkbar. Das Deformations-
feld ist dann mit einem Viererdruckfeld identisch mit einem Sattelpunkt in der Mitte.
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Abbildung 9.2: Stromlinien reiner Sche- Abbildung  9.3: Stromlinien  reiner
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Abbildung 9.4: Stromlinien reiner Translati-
on (strichliert Grundrif einer Luftmenge mit Abbildung 9.5: Kombination von Deformati-
Flécheninhalt A) on und Translation

Ein Partikel, das sich in einem derartigen, zeitlich stationdren Feld befindet, verdndert seine
Form, indem es entlang der x-Achse gestreckt und entlang der y-Achse zusammengedriickt wird.
Man nennt die x-Achse deshalb Streckungs- oder Dehnungsachse uns die y-Achse Schrumpfungsach-
se. Ist allein Deformation wirksam, bleibt trotz der Formé&nderung des Partikels sein Flacheninhalt
konstant.

Bei der Scherungsdeformation, die durch

ov = Ou

dr Oy

definiert ist, bewirkt die horizontale Windscherung die Forménderung der Partikel (vgl. Abb.

[@2). Allerdings geniigt eine Drehung des Koordinatensystems um 45°, um das Scherungsfeld in das

Streckungsfeld zu iiberfiihren. Es ist deshalb nicht notwendig, beide Deformationsarten prinzipiell
zu unterscheiden.

(9.12)

Hinsichtlich der Gréfenordnung kann die Deformation durch

Qu_ov U (9.13)
or 0Oy L
approximiert werden. Mit einer charakteristischen Geschwindigkeit von 10msec™' und dem horizon-
talen Scale von L = 10°m ergibt sich eine Dimension von 10™°sec™'. Gebietsweise kann allerdings
auch 10~ %sec™! erreicht werden.
Die Deformation ist besonders wichtig bei der Entstehung grofser horizontaler Temperaturgra-
dienten im Bereich der thermischen Frontalzonen (siehe Kapitel Frontogenes und Frontolyse im
horizontalen Stromfeld auf Seite [O7).

Abbildung (@3] zeigt Felder, in denen Deformation mit Translation kombiniert wurde. Bei
Translation in Richtung der Streckungsachse resultiert das Bild einer Konfluenzzone, bei Translati-
on in Richtung der Schrumpfungsachse das Bild einer Diffluenzzone. Die Formanderungen in diesen
Feldern vollziehen sich bei gleichzeitiger Verfrachtung der Luft.
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9.5 Divergenz

Die Divergenz des horizontalen Stromfeldes wird durch

Viv= —+ — 9.14
ox + dy ( )
beschrieben. Fiir die Stromlinien reiner Divergenz gilt
dy _y
—= =%,y = k.
dr =z’ v

Es sind gerade Linien, die bei positiver Divergenz im Koordinatenursprung entspringen und nach
allen Seiten auseinanderlaufen, wiahrend sie bei negativer Divergenz (Konvergenz) im Ursprung zu-
sammenlaufen (Abb. [@6). Sie beschreiben somit bei Divergenz die Stromung um eine punktformige
Quelle, bei Konvergenz die Stromung um eine punktférmige Senke des Stromfelds. Die Geschwin-
digkeit der Stromung nimmt dabei nach aufsen zu.

Abbildung 9.6: Stromlinien reiner Horizontaldivergenz (links) bzw. -konvergenz (rechts)

Ein Luftpaket, das einer Divergenz unterworfen ist, streckt sich horizontal und vergrofert seinen
Querschnitt. Bei Konvergenz schrumpft es dagegen und sein Querschnitt wird kleiner. Mit dem
Flacheninhalt A des Querschnittes kann man deshalb die Divergenz alternativ durch

1dA

=
V- v= 1dr (9.15)

definieren.

Im natiirlichen Koordinatensystem erhélt man fiir die horizontale Divergenz den Ausdruck

- 0V op
YT s V%’
wobei 8 die Windrichtung darstellt. Die Divergenz besteht demnach aus zwei Bestandteilen - der
Geschwindigkeitsdivergenz dV/90s und der Richtungsdivergenz V93/0n. Nimmt die Geschwindig-
keit entlang den Stromlinien zu (ab), liegt Geschwindigkeitsdivergenz (-konvergenz) vor. Laufen
die Stromlinien in Windrichtung zusammen (auseinander), so herrscht Richtungskonvergenz (-

divergenz) (Abb. [0.7).

(9.16)

In einem Feld reiner Divergenz wie in Abb. dargestellt, unterliegen die Partikel sowohl einer
Richtungs- als auch einer Geschwindigkeitsdivergenz. In Wirklichkeit wird das allerdings nur selten
oder nur kurzzeitig der Fall sein. Man sieht leicht ein, daf beide Teile der Divergenz eher entgegen-
gesetztes Vorzeichen haben werden und sich somit zu kompensieren trachten. Wegen der Tendenz
zum Gleichgewicht sind ndmlich Windgeschwindigkeit und Stromlinienabstand im allgemeinen um-
gekehrt proportional. In einer Konfluenzzone der Strémung z.B. (vgl. Abb. [B.8)) findet man deshalb
Richtungskonvergenz kombiniert mit Geschwindigkeitsdivergenz, in einer Difluenzzone umgekehrt
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Geschwindigkeitsdivergenz ~ Geschwindigkeitskonvergenz
dv/ds >0 dv/ds <0

Richtungsdivergenz Richtungskonvergenz
V dR/dn >0 V dR/dn <0

Abbildung 9.7: Geschwindigkeits- und Richtungsdivergenz

Richtungsdivergenz kombiniert mit Geschwindigkeitskonvergenz. Welcher Teil im Einzelfall grofer
ist und das Vorzeichen der Horizontaldivergenz bestimmt, kann nicht sofort entschieden werden. Es
ist deshalb bedenklich, allein aus dem Auseinander- oder Zusammenlaufen der Isobaren bzw. der
Isohypsen auf Horizontaldivergenz oder -konvergenz schliefsen zu wollen. Obwohl das Verfahren da-
fiir sehr einfach wére - man benétigt nur Felddarstellungen der beiden Windkomponenten bzw. ihre
Werte an gewissen Gitterpunkten -, wiren die Ergebnisse wegen der Ungenauigkeiten der Windmes-
sungen stark fehleranfiillig und nur mit Vorbehalt verwendbar. Da andererseits die Kenntnisse der
Divergenz eine wesentliche Voraussetzung fiir das Verstehen der synoptischen darstellt, muff man
indirekte Bestimmungsmethoden anwenden (siehe Kap. Vorticitygleichung auf Seite [G3]).

\ Konfluenz Diffluenz /

—
\

I
VI

/ dv/ds >0 dv/ds <0 \

VdB/dn <0 V dR/dn >0

/ \

Abbildung 9.8: Geschwindigkeits- und Richtungsdivergenz im Bereich von Konfluenz- und Difflu-

enzzonen

Mit Hilfe der Vorticitygleichung findet man, daf die Grofenordnung der Horizontaldivergenz in
synoptischen Systemen 10" %sec™! betrigt.
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9.6 Frontogenese und Frontolyse im horizontalen Strom-
feld

Benutzt man die vier Eigenschaftsparameter Translation, Deformation, Divergenz und Rotation
(Vorticity), mit denen man in erster Naherung das horizontale Stromfeld beschreiben kann, so ist
sofort klar, daf weder Translation noch Rotation eine frontogenetische oder frontolytische Wirkung
haben koénnen. Dagegen sind in Feldern mit Divergenzen und / oder Deformationen derartige Effekte
zu erwarten. Es gilt

d 00 100
wobei D die Horizontaldivergenz und
S =/52%+ 52

die aus Streckung (S1) und Scherung (S2) resultierende Deformation ist (vgl. 3.1.2). 8 gibt den
Winkel zwischen Isothermen und lokaler Streckungsachse wieder. Man sieht, daft Horizontalkonver-
genz frontogenetisch wirkt. In Deformationsfeldern héngt die Wirkung von der Lage der Isothermen
der Streckungsachse ab.

b)

T
I

w Sl Tea] W
/

T T

Abbildung 9.10: Frontogenese in einer zyklonalen Scherungszone

Die Abbildungen bis zeigen schematisch einige Felder, in denen durch Deformation
Frontogenese bzw. Frontolyse stattfindet. Das Feld reiner Streckungsdeformation in (a) wirkt fron-
togenetisch, wenn die Isothermen einen Winkel kleiner als 45° mit der Streckungsachse einschliefen.
Entlang dieser Achse erfolgt eine zeitliche Konzentration der Isothermen, wobei diese gleichzeitig
eine achsenparallele Lage anstreben. Ist der Winkel groRer als 45°, wirkt das gleiche Feld zunéchst
frontolytisch, obwohl durch die Drehung der Isothermen eine spétere Frontogenese moglich ist.

In einem Feld mit Scherungsdeformation kommt es zu den gleichen Effekten, wobei die fronto-
genetisch wirkende Achse um 45° gegeniiber den Koordinatenachsen verdreht ist. Uberlagern sich
Deformation und zyklonale Rotation mit gleichen Betradgen, entsteht eine zyklonale Scherungszo-
ne wie in (b). Voraussetzung fiir Frontogenese oder Frontolyse ist dann, daf die Isothermen nicht
absolut parallel zur zyklonal scherenden Strémung liegen. Im skizzierten Fall ist eine zeitliche Ver-
groferung des Temperaturkontrasts zu erwarten, da auf der einen Seite der Scherungslinie immer
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Abbildung 9.11: Konfluenzzone mit frontogenetischer (links) und Diffluenzzone mit frontolytischer
Wirkung (rechts)

Abbildung 9.12: Konfluenzzone mit frontogenetischer (rechts) und Diffluenzzone mit fron-
tolytischer Wirkung (links)

warmere Luft, auf der anderen dagegen immer kéltere Luft herangefiihrt wird. Dieser Effekt der
Scherung ist besonders an meridional orientierten Kaltfronten zu beobachten und fithrt dann zu
einer starkeren Auspriagung der Front im Temperaturfeld.

Bei Uberlagerung von Deformation und Translation weist das Stromfeld Konfluenz- und Difflu-
enzzonen auf. In einer Konfluenzzone erfolgt Frontogenese bei stromungsparallelen, Frontolyse bei
senkrecht zur Stromung orientierten Isothermen. Fiir eine Difluenzzone gelten die entgegengesetz-
ten Aussagen (c,d).

Voraussetzung dafiir, daf die beschriebenen Felder auch tatséchlich zu Frontogenese und Fronto-
lyse Anlafs geben kdnnen, ist allerdings, dafs sie entweder zeitlich stationér sind oder sich zumindest
nur langsam verdndern. Nur dann n&mlich sind die Luftpartikel lange genug den jeweiligen Effekten
unterworfen und es kann zu den skizzierten Anderungen im Temperaturfeld kommen.



Kapitel 10

Fronten und Frontalzonen

In der Analyse der Bodenkarte markiert man die stark barokline Ubergangszone zwischen zwei un-
terschiedlich temperierten Luftmassen durch eine Linie, die als Front bezeichnet wird. Das erscheint
berechtigt, wenn man den Mafstab der Karten beriicksichtigt und daran denkt, dat gerade am Bo-
denfeld der Eigenschaftskontrast zwischen den Luftmassen hiufig auf engstem Raum konzentriert

ist.
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Abbildung 10.1: Vertikale Temperaturverteilung im Bereich von Fronten und Frontalzonen

Der Frontlinie in der Bodenkarte entspricht die immaterielle Frontfliche im Raum, an der sich
Dichte und Temperatur sprunghaft &ndern miissen (sieche Abb. [[0). Eine solche Vorstellung ist
allerdings unrealistisch, da man in der Natur immer mehr oder weniger breite Ubergangszonen -
sogenannte Frontalzonen - antrifft. Dennoch soll beim Studium der Gleichgewichtsbedingungen die
Fiktion der Front als Grenzfliche zunéchst beibehalten werden.

10.1 Gleichgewichtsbedingungen an Frontflichen

Man sieht leicht ein, daft eine Frontfliche nur im Gleichgewicht sein kann, wenn sie entsprechend der
Skizze zu Abb. im Raum geneigt verlauft und dabei die potentiell kiltere Luft keilformig unter
der warmeren Luft liegt. Eine Anordnung mit der potentiell kdlteren iiber der warmeren Luft wére
statisch instabil. Bei einer senkrecht orientierten Frontfliche wére andererseits kein Gleichgewicht
denkbar, da dann das Druckfeld unstetig sein miifite.

Zur quantitativen Untersuchung der Gleichgewichtslage benutzen wir ein natiirliches Koordina-
tensystem. das senkrecht zur Front orientiert ist. Fiir irgendeine Eigenschaft, die kontinuierlich im
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Abbildung 10.2: Frontgleichgewichtslage

Raum verteilt ist und beiderseits der Grenzfliche mit Q und Q' bezeichnet werden soll, gilt dann
nach Abb.

_0Q oQ
0Q = 8n5n+ 9% 0z
bzw.
,_ 0Q Q'
0Q = o on + £ oz.

Wegen der kontinuierlichen Verteilung muf entlang der Frontflache

5Q =6Q’
sein, so dak folgt
0Q 0@ _ (99 9Q
Daraus ergibt sich eine Beziehung fiir den Neigungswinkel der Frontfliche gegen die Horizontale:
0Q" _ 0Q
_ 0z on on
=2=_09n On 10.2
tan « 5n 00 0Q (10.2)
0z 0z

Fir Q bzw. Q’ kann man den Luftdruck einsetzen, der ja quer zur Frontfliche kontinuierlich
verteilt sein muf. Unter Benutzung der statischen Grundgleichung 2.11] erhélt man dann

o’ dp
tan a = —M. (10.3)
9(p—p)
Die Druckgradienten senkrecht zur Front konnen aus der horizontalen Bewegungsgleichung
Ay _ _10p _
dt  pon

substituiert werden. Dabei ist V die horizontale Windkomponente parallel zur Frontfliche und Vi
die Komponente senkrecht zu ihr. Fiir tan « ergibt sich nach dieser Umrechnung

P AV dVn
f(p'v pV)+(p AT TS

glp—1p")

tan o =
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Nimmt man nun an, daf sich die Stromung im geostrophischen Gleichgewicht befindet, so ver-
schwinden die Beschleunigungen und es resultiert die erstmals von Margules abgeleitete Formel:

[ P'Vy —pVy
g p=r

Die Gleichgewichtsneigung der Frontfliche wird somit zum einen durch die Scherung des geostro-
phischen Bewegungsimpulses und zum anderen durch den Dichteunterschied zwischen den beiden
Luftmassen bestimmt.

tan a = (10.4)

Wenn man im Zahler den Dichteunterschied gegeniiber dem Windunterschied vernachléassigt und
die Neigung gegen die Druckflachen betrachtet, kann man die Margules- Formel weiter vereinfachen
zu

TV, -V,
tan a;s = f—ﬁ,

wobei T die Mitteltemperatur der beiden Luftmassen darstellt. Die Neigung der Frontfldche ist da-
nach dem Unterschied der frontparallelen Windkomponente direkt und dem Temperaturunterschied
umgekehrt proportional. Je grofer der Windsprung, desto steiler, je grofer der Temperatursprung,
desto flacher mufs die Frontfliche im Gleichgewicht liegen.

(10.5)

Setzt man in die vereinfachte Formel die Zahlenwerte f = 1-10"%sec™?, g = 10msec 2
und 7' = 280K ein, so ergibt sich
AV
t is = 0.0028 —.
an o 0.0028 AT
Mit mittleren Werten for AV und AT leitet sich daraus eine mittlere Neigung von 1:150 ab. Sie
schwankt zwischen 1:50 (steil) und 1:300 (flach).

Aus den abgeleiteten Beziehungen folgt eine notwendige Bedingung fiir die Scherung der front-
parallelen geostrophischen Windkomponenten. Da einerseits

p—p >0

ist und andererseits auch tan o > 0 sein muf, damit die Kaltluft unter der Warmluft liegt, folgt
zwingend

Pqu/ —pVy>0

Vy > V.

Dies bedeutet aber, wie die Skizzen der Abb. [[0.3] demonstrieren sollen, dafs die frontparallelen
geostrophischen Windkomponenten beiderseits der Front immer eine zyklonale Scherung aufweisen
miissen. Die Frontlinie stellt somit einen Bereich grofier positiver Vorticity dar.

Fiir die Position der Front im Gleichgewichtsdruckfeld ergibt sich aus dieser Bedingung, daf die
Front entweder in einer Tiefdruckrinne liegt (a), daf sich bei gleicher Streichrichtung der Isobaren
der Druckgradient an der Front im Sinne einer zyklonalen Scherung &ndert (b) oder aber daf die
Isobaren an der Front eine trogformige Ausbuchtung zum hohen Druck hin aufweisen (c,d,e). In der
Vertikalen miissen dementsprechend die Druckflichen an der Front nach unten durchgebogen sein.

Bei der Anwendung der Gleichgewichtsbeziechung aufs Bodenfeld mufi noch die Wirkung der
Reibung beriicksichtigt werden. Wegen der daraus resultierenden Ablenkung der Winde zum tie-
fen Druck ergibt sich zusétzlich zur zyklonalen Scherung eine horizontale Konvergenz entlang der

Frontlinie (Abb. [0.4).

Aus der Margules- Formel kann man entnehmen, daf eine Temperaturdiskontinuitét ohne Wind-
sprung eine horizontale Gleichgewichtslage einnehmen muf. Das gilt z.B. fiir Inversionen, die durch
Austausch oder Strahlung entstehen. Andererseits muff eine zyklonale Scherungslinie ohne Tem-
peratursprung senkrecht orientiert sein. Diese Aussage 14ft sich auf den unteren Teil von Fronten
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Abbildung 10.3: Horizontale Druckverteilung im Bereich einer Front

anwenden, die nur in der Hohe einen Temperaturkontrast aufweisen und deshalb als Hohenfronten
bezeichnet werden (vgl. [[0.4).

10.2 Gleichgewichtsbedingungen an Frontalzonen

In der freien Atmosphére findet man immer mehr oder weniger breite Ubergangszonen zwischen
den beteiligten Luftmassen, die als Frontalzonen bezeichnet werden. Ihr Verlauf in der Horizontalen
ist durch den Bereich der grofiten horizontalen Temperaturgradienten gegeben. Dabei kann man
analog Abbildung [I0.5] unterscheiden zwischen Frontalzonen mit parallel laufenden Isothermen und
Frontalzonen, die von den Isothermen unter einem gewissen, meist geringem Winkel geschnitten
werden. Der Unterschied ist insofern wichtig, da an ersteren die frontalzonensenkrechte Komponen-
te des geostrophischen Windes mit der Hohe konstant bleibt, wéhrend sie beim zweiten Fall variiert.

In einer vertikalen Sondierung zeigen sich Frontalzonen, wie in der Abb. [[0.1] dargestellt, ent-
weder als Inversion, Isothermie oder als Schicht mit abgeschwéchter vertikaler Temperaturabnahme.

Wie lauten nun die Gleichgewichtsbedingungen fiir eine derartige Frontalzone? Bei Threr Ab-
leitung ist zu beachten, daf neben dem Druckfeld auch das Temperaturfeld eine kontinuierliche
Verteilung quer zur Frontalzone aufweist. Da auch der Druckgradient sich kontinuierlich &ndert,
ergibt sich kein Windsprung wie an der Frontfliche. Eine Diskontinuitat zeigen dagegen Tempera-
turgradient und horizontale bzw. vertikale Windscherung.

Setzt man in der Formel fiir Q und Q" den geostrophischen Wind parallel zur Frontalzone
(Vg,Vy) ein, so erhdlt man nach Benutzung der thermischen Windgleichung (mit T, als virtueller
Temperatur)

O g r
— = ——==A,T, 10.
oy 7T, x k (10.6)

die folgende Beziehung fiir die Gleichgewichtsneigung der Frontalzone gegen die Druckflachen
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Abbildung 10.5: Isothermenverlauf und Frontalzone

v, oV,
_ T on  on

tan s = g or _or (10.7)
on  On

Dabei beziehen sich V; und T sowie V, und 7" auf eine der beiden Luftmassen und auf die
Frontalzonenschicht.

Wenn man fiir Q und Q' die Temperatur einsetzt, findet man alternativ zur obigen Gleichung

AVIRAY]
tan ;s = %H (10.8)
0z 0z

Das Gleichgewicht an der thermischen Frontalzone beinhaltet also sowohl eine Beziehung zwi-
schen isobarer Windscherung und isobarem Temperaturgefiille als auch eine Beziehung zwischen
vertikaler Windédnderung und Stabilitdt der thermischen Schichtung.

Aus der ersten Gleichung ergibt sich, dafl innerhalb der Frontalzone die starkste zyklonale bzw.
die schwéchste antizyklonale Scherung herrschen muf - relativ zu den Verhéltnissen in den beiden
Luftmassen. Wie die Beobachtungen zeigen, ist dabei die zyklonale Scherung quer zur Frontalzone
die Regel, die antizyklonale Scherung die seltene Ausnahme. In jedem Fall bildet die Frontalzone
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den Bereich mit der grofiten absoluten Vorticity.

Die zweite Gleichung liefert die Aussage, dafs innerhalb der Frontalzone die vertikale Windsche-
rung grofer sein muf als aufserhalb. Diese Beziehung kann benutzt werden, um in einer Temperatur-
sondierung die Frontalzonen von anderen, horizontal liegenden stabilen Schichten zu unterscheiden.
Nur wenn eine stabile Schicht (Inversion, Isothermie usw.) gleichzeitig eine starke vertikale Wind-
scherung aufweist, handelt es sich um eine Frontalzone, die gegen die Druckflachen geneigt ist.

10.3 Die Struktur der Polarfront

In Abb. ist ein Modell der Polarfront wiedergegeben, das auf Studien von Berggren zuriickgeht
und synoptische Bedingungen repréasentiert, bei denen die Polarfront in der gesamten Troposphére
sowie in der unteren Stratosphére gut ausgeprégt ist. Sie durchschneidet als etwa 1 km méchtige,
isotherme Schicht die gesamte Troposphire, findet Anschluff an die polare und die subtropische
Tropopause und setzt sich mit entgegengesetzter Neigung bis in die untere Stratosphére hinein fort.
Die Frontalzone, die in der Troposphére eine mittlere Neigung von 1:100 aufweist, trennt warme tro-
posphérische und kalte stratosphérische Luft zur Rechten von kalter troposphérischer und warmer
stratosphérischer Luft zur Linken. Dort, wo im Niveau des Maximalwindes der isobare Tempera-
turgradient verschwindet, steht die Front senkrecht. In diesem Niveau ist die Frontalzone durch den
Bereich der starksten zyklonalen Windscherung definiert.

Ein Vertikalschnitt durch die Frontalzone iiber den Britischen Inseln (Abb. [[0.7) zeigt weitge-
hende Ahnlichkeit mit dem Modellbild in Abb. Allerdings erscheint die Frontalzone in drei
Aste aufgespalten, die als 0.5 - 1 km méchtige, isotherme Schichten mit einer mittleren Neigung
von etwa 1:130 die Troposhére durchziehen. Sie finden in der unteren Troposphére Anschlufs an eine
Inversion und miinden in der oberen Troposphére in die tiefliegende polare Tropopause ein. Der bo-
dennahe Teil der Front steht sehr steil (Neigung etwa 1:50), was auf Reibungseffekte zuriickgefiihrt
werden kann.
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Abbildung 10.6: Modell der Polarfront (Isothermen strichliert, Isotachen (msec™') ausgezogen
(nach Berggren)

An den Begrenzungen der Frontalzone sowie an den Tropopausen ergeben sich Diskontinuitéiten
des Temperaturgradienten sowie der horizontalen und vertikalen Windscherung. Dabei verlaufen
die Isotachen innerhalb der Frontalzone besonders stark gebiindelt, so dafs quer zur Frontalzone
eine starke zyklonale und vertikale Windscherung resultiert. Innerhalb der troposphérischen Kalt-
luft findet man eine schwache zyklonale, innerhalb der Warmluft dagegen fast iiberall eine deutliche
antizyklonale Scherung der frontparallelen Windkomponente. Diese antizyklonale Scherung erreicht
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im Maximalwindniveau nicht selten den Grenzwert zur dynamischen Labilitét.

FEin wesentliches Charakteristikum der Polarfront ist der Tropopausenbruch zwischen tiefer po-
larer und hoherer subtropischer Tropopause. An dieser Bruchstelle ergibt sich die M&glichkeit, daf
Luftteilchen aus der unteren Stratospére in die Troposphére gelangen und umgekehrt. Wegen der
starken Windabnahme in die Stratosphére hinein steigt die subtropische Tropopause nach rechts
an, wahrend die polare Tropopause zur Front hin absinkt. Das ist in Einzelfallen deutlich stérker
ausgepragt als in dem Schemabild [[0.8
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Abbildung 10.7: Vertikalschnitt durch die Frontalzone vom 4. November 1969, 00 UTC iiber den
Britischen Inseln (Isothermen strichliert, Isotachen [kn| ausgezogen)

Typisch fiir die Polarfront ist, daft nicht nur die Frontalzone eine starke Baroklinitat aufweist,
sondern auch die Luftmassen beiderseits von ihr ausgepragt baroklin geschichtet sind, wiahrend in
groferer Entfernung von der Front die isobaren Temperaturunterschiede geringer werden. Godson
unterscheidet dementsprechend die gut definierte Front als hyperbarokline Zone von der breiten
baroklinen Frontalzone, die keine scharfen Begrenzungen aufweist. Oredson, der 160 winterliche
Frontalzonen untersuchte, fand, daf die barokline Zone in 500 hPa eine mittlere Breite von 800
km aufweist, wihrend die eigentliche Front im Mittel nur 120 km breit ist. In dieser schmalen
Frontalzone sind allerdings mehr als 50 % der Baroklinitdt konzentriert und der horizontale Tem-
peraturgradient liegt bei Werten von 7K/100km.

Wegen der Baroklinitdt der Warmluft nimmt der Wind auch oberhalb der Frontalzone weiter
zu. Im obersten Teil der Warmluft kehrt sich allerdings das Vorzeichen des Temperaturgradienten
bereits um, so dafs der starkste Wind - der Polarfront Jetstream - im Mittel etwa 1 km unterhalb der
subtropischen Tropopause beobachtet wird. In der Vertikalen betrachtet, befindet sich die Jetachse
normalerweise senkrecht iiber der Frontalzone in 500 hPa. Unter Benutzung dieser Korrelation kann
man also bereits aus dem Isothermenfeld in 500 hPa auf den mutmaflichen Verlauf des Jetstream
schliefien.

Ein Beispiel fiir eine gut ausgepriagte Polarfront ist in den Analysen der Abb. [I0.0] (Wetterlage
vom 4. November 1969, 00 UTC) dargestellt.
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10.4 Klassifikation der Bodenfronten: Frontverlagerung

Bei den vorstehend besprochenen Gleichgewichtsbedingungen trat die frontparallele Windkompo-
nente als bestimmender Faktor in Erscheinung. Wehen die Winde tatséchlich streng frontparallel,
bleibt die Front oder Frontalzone ortsfest. Treten dagegen frontsenkrechte Bewegungskomponenten
auf, so verlagert sich die Front. Je nach Verlagerungsrichtung unterscheidet man dabei Warmfronten,
die vom warmen zum kalten Gebiet wandern, und Kaltfronten, die vom kalten zum warmen Gebiet
vordringen. Wahrend der Zyklonenentwicklung bilden sich auflerdem Okklusionsfronten, wenn die
Kaltfront eines Frontensystems die vorlaufende Warmfront einholt. Sind die Temperaturkontraste
an den Fronten nur in der Hohe erkennbar, so spricht man von Hohenfronten. Die symbolméaRige
Kennzeichnung all dieser Frontenarten sowie von Konvergenz- und Instabilitétslinien wird als be-
kannt vorausgesetzt.

Die Verbindung von Frontverlagerung und frontsenkrechter Windkomponente ergibt sich aus
der sogenannten kinematischen Grenzbedingung. Da die Front als undurchdringliche Grenzflache
angesehen wird, mufs jede Bewegung, die die Front kreuzen wiirde, in eine Gleitbewegung entlang
der geneigten Frontfliche umgewandelt werden. Das bedeutet, daft die frontsenkrechten Windkom-
ponenten und die Vertikalbewegungen beiderseits der Front der Bedingung

w w’

tan o =

= 10.9
VN—cr Vi —cr (10.9)
geniigen miissen (siehe Abb. [[0.10). Hierbei bedeutet cr die Frontgeschwindigkeit. Da andererseits
in Bodennihe die Bewegung horizontal verlaufen muf, wird mit w = w’ =0

cr =Vn =Vx,
d.h. die Front verlagert sich mit der frontsenkrechten Komponente des Bodenwindes.

Um in der Praxis mit dieser Beziehung arbeiten zu koénnen, bestimmt man héufig die front-
senkrechte Komponente des geostrophischen Bodenwindes. Sie ist entsprechend Abb. [[0.I1] aus der
Streichrichtung der Isobaren und ihrem Abstand an der Front leicht zu ermitteln.

Da sich die Fronten in den allermeisten Fillen in Richtung dieser geostrophischen Windkompo-
nente verlagern, wird sie auch zur Festlegung der Frontenart benutzt. Der Ubergang von Warm- zu
Kaltfront und umgekehrt ist danach beim hochsten bzw. tiefsten Druck entlang eines Frontenzu-
ges zu markieren. Was die Frontgeschwindigkeit angeht, so miissen allerdings die Unterschiede zum
wahren Bodenwind beriicksichtigt werden. Fiir Kaltfronten kann man 80 - 100% der geostrophischen
Verlagerungsgeschwindigkeit als realistisch ansetzen, wobei in Einzelfdllen der geostrophische Wert
auch deutlich {ibertroffen wird. Warmfronten verlagern sich dagegen hdufig nur mit 50 - 70 % der
geostrophischen Geschwindigkeit.
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Abbildung 10.8: Lage der polaren und subtropischen Tropopause im Bereich des Polarfront-
Jetstreams
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In Abb. [0.12] ist zum Verstédndnis der Definition der frontsenkrechten bzw. frontaparallelen
Komponenten ergénzend die Darstellung des geostraophischen Windes

1 -
Vg = — kX Vip 10.10
als Gleichgewicht zwischen der horizontalen Coriolisktaft Ch=—f k x ¥ und der Druckgardientkraft

G = —%Vp erldutert.
oder im natiirlichen Koordinatensystem
-~ 10p
=== 10.11
Vg p f an ( )
Dieser geostrophische Wind ist bescheunigungsfrei und geradlinig. Ein Massenflut quer zu den
Isobaren ist nicht moglich.

10.5 Erscheinungsform der Fronten

Nach Palmen und Newton unterscheidet man entsprechend dem Schema der allgemeinen Zirkulation
in Abb. I0.I3ldrei Hauptluftmassen: Polarluft (PA), Tropikluft (TA) und eine mittlere, in ihren Ei-
genschaften stark variierende Luftmasse, die als geméfigte Luft bezeichnet wird und charakteristisch
fiir die Westwindzone der mittleren Breiten ist (MLA Middle latitude air). Diese drei Luftmassen
sind nur schwach baroklin oder gar barotrop und werden getrennt durch die stark baroklinen Zonen
der Polarfront (zwischen Polarluft und geméRigter Luft) und der Subtropikfront (zwischer gemé-
Bigter Luft und Tropikluft). In der mittleren Troposphére (500 hPa) schwankt die mittlere Position
der Polarfront jahreszeitlich bedingt zwischen 40° N und 70° N, die der Subtropikfront zwischen
30° N und 45° N.

Der Kontrast zwischen TA und MLA ist allerdings zumeist nur in der oberen Troposphére front-
haft konzentriert, dort, wo innerhalb der Hadley - Zirkulation die nordwérts vordringende Tropikluft
mit der ML A konvergiert. In der unteren Troposphére dagegen kann sich wegen der vorherrschenden
Horizontaldivergenz des Stromfeldes zumeist keine deutliche Luftmassengrenze ausbilden.

Im Gegensatz dazu reicht die barokline Zone der Polarfront normalerweise bis zum Boden herab
bzw. ist gerade in der unteren Troposphére besonders stark ausgepréagt, und der Kontrast zwischen
PA und MLA zeigt sich nicht selten in aufserordentlicher Schérfe in Gestalt linienhaft orientierter
Bodenfronten. Dies gilt insbesondere fiir das Gebiet der Zyklonen, wo durch Horizontalkonvergenz
die fronthaften Gegensétze aufrechterhalten werden, wihrend es im Bereich der Hochdruckgebiete
durch Divergenz regelméfig zu einer Abschwichung und Auflésung der Bodenfronten kommt.

Gemif der Definition der Fronten als Grenz- oder Ubergangszonen zwischen unterschiedlich
temperierten Luftmassen miifite man erwarten, daf die Polarfront zwischen MLA und PA als ge-
schlossene barokline Zone die gesamte Nordhemisphédre umspannt (siehe Abbildungen [0.14]
und [[0.T6). In Wirklichkeit ist aber die Verteilung der Baroklinitidt grofien rdumlichen und zeit-
lichen Schwankungen unterworfen. Nicht selten sind die Unterschiede zwischen den beiden oben
angesprochenen Luftmassen iiber ein Gebiet von beispielsweise 1000 km Breite mehr oder weniger
gleichméfig verteilt, so dafs es kaum gerechtfertigt ist, von einer echten Frontalzone, geschweige denn
einer Frontlinie zu sprechen (siehe Abb. [[0I7). In anderen Bereichen bzw. zu anderen Terminen
findet man dagegen die Baroklinitit entweder am Boden oder in der Hohe oder gar durchgehend
fronthaft konzentriert.

Gut definierte Bodenfronten mit deutlichem zyklonalen Windsprung zeigen zumeist eine ge-
steigerte Wetteraktivitdt in Form von ausgedehnten, u.U. hochreichenden Wolkenfeldern und Nie-
derschldgen. Das zeigt an, dafs im Bereich dieser Fronten kraftige aufwartsgerichtete Vertikalbe-
wegungen herrschen miissen. Daraus folgt aber auch sofort, daft dann die eingangs beschriebenen
geostrophischen Gleichgewichtsbedingungen nicht mehr vollig erfiillt sein werden.

Wetterwirksamkeit und Wolkenverteilung an Fronten und Frontalzonen werden weitestgehend
durch die meso- und grofiscalig wirksamen Vertikalbewegungen bestimmt. Sie sind eine Folge von
Storungen des geostrophischen Gleichgewichts durch vertikal unterschiedliche Vorticitytransporte
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sowie horizontal unterschiedliche Temperaturadvektion.

Wegen des vertikalen Aufbaus der Fronten ist fiir ihre Wetterwirksamkeit besonders wichtig,
welcher Vertikalbewegung die Warmluft unterworfen ist. Wird die Warmluft gehoben, kénnen sich
vertikal hochreichende Wolkenmassive und entsprechende Niederschalgsgebiete entwickeln, wahrend
beim Absinken der wérmeren Luft die Wetteraktivitdt gering sein wird. Man kann diesen Unter-
schied zu einer generellen Klassifizierung der Fronten benutzen, die Bergeron vorgeschlagen hat.

Geht man von einer vereinfachten Vorstellung einer immateriellen Frontfliche aus, so kann man
aus der schon hergeleiteten allgemeinen Formel [T01]

Iyl /dVI(J dVN

t f(p'V pV)+<p P
an o = ;
glp—p')

eine Beziehung fiir die frontsenkrechte Beschleunigung gewinnen:

/ / r
Vi _ 4V _ glp—p") [tan o — fprV} . (10.12)

dt P dt g p—p
Der zweite Term in der eckigen Klammer beschreibt nach Gleichung[T0.4lden stationaren Gleich-

gewichtszustand fiir die jeweilige Wind- und Dichteverteilung und kann dementsprechend durch
(tan a)¢ ersetzt werden. Man erhilt somit

%e dVn
at Pt

Wenn man links den Dichteunterschied vernachléssigt, folgt aus der Beziehung, dafs es zu unter-
schiedlichen Beschleunigungen beiderseits der Front kommt, wenn die Frontneigung von der Gleich-
gewichtsneigung abweicht.

Steht die Front steiler als die Gleichgewichtsbeziehung vorschreibt, so muft die Beschleunigung
in der Warmluft die in der Kaltluft iibertreffen und V5, wird gréfer als V. Wegen der kinematischen
Grenzbedingung [[0.9 muk dann aber auch w’ gréfer als w werden, was bedeutet, daf die Warmluft
relativ zur Kaltluft gehoben wird. Liegt umgekehrt die Frontfliche flacher als im Gleichgewicht, so
miissen V{; und W' kleiner werden als Viy und w. Das bedeutet, daR an einer solchen Front die
Warmluft relativ zur Kaltluft absinkt.

=g(p—p) [tan a— (tan a)g]. (10.13)

Bergeron hat fiir Fronten, an denen die Warmluft relativ zur Kaltluft aufgleitet, die Bezeichnung
Anafront und fiir Fronten, an denen die Warmluft relativ zur Kaltluft abgleitet, die Bezeichnung
Katafront vorgeschlagen. Diese Namen sollen im folgenden zur Charakterisierung der Fronten be-
nutzt werden.

In Abb. [I0.I] sind stationdre Fronten, Warmfronten und Kaltfronten jeweils mit Ana- und Ka-
tafrontcharakter schematisch dargestellt. Dabei wurden der Einfachheit halber entgegengerichtete
Bewegungen in den beiden Luftmassen angenommen, was nicht zwingend notwendig ist. An einer
Anafront kann natiirlich auch die Kaltluft gehoben oder die Warmluft gesenkt werden - allerdings
dann mit einer geringeren Geschwindigkeit als in der jeweils anderen Luftmasse.

Wenn man die frontsenkrechten Komponenten in den beiden iibereinanderliegenden Luftmassen
vergleicht und in Relation zur Frontverlagerung setzt, so ergibt sich, daf bei Ana-Warmfronten und
Kata-Kaltfronten die frontsenkrechte Windkomponente mit der Hohe zunimmt, wihrend sie bei
Kata-Warmfronten und Ana-Kaltfronten mit der Héhe abnimmt.

Man kann diese Beziehung benutzen, um in der Praxis die Grofe der Vertikalgeschwindigkeit
an Fronten abzuschdtzen. Man benétigt dazu eine Windsondierung in Frontnéhe - vor einer Boden-
warmfront bzw. hinter einer Bodenkaltfront. Da die Streichrichtung der Front durch den Isother-
menverlauf an den einzelnen Niveaus vorgegeben ist, 14t sich in einem Polardiagramm leicht die
Verteilung der frontsenkrechten Windkomponente ermitteln. Kennt man die Verlagerungsgeschwin-
digkeit der Front und ihre Neigung, so ergibt sich die Vertikalgeschwindigkeit in der Warmluft
aus

w' = (Vy —cp) = tan a. (10.14)
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Abbildung 10.9: Wetterlage vom 4. November 1969, 00 UTC. Links unten: Bodenkarte mit Fronten
und Isobaren. Oben: Isohypsen des Potentials (ausgezogen in gpdm) und Isothermen (strichliert in

° C) in 850, 700, 500, 300, 200 und 100 hPa
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V(N)-c(F)

Abbildung 10.10: Kinematische Grenzbedingung

Abbildung 10.11: Frontsenkrechte geostrophische Windkomponente

Gh
T
PO
dp Vg
P1
H
Ch

Abbildung 10.12: Darstellung des geostrophischen Gleichgewichtes zwischen der horizontalen Co-
rioliskraft Cj, und der Druckgradient Gh (nordliche Halbkugel)
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Abbildung 10.13: Verteilung von Luftmassen, Fronten und Jetstreams auf der Nordhalbkugel im

Winter (nach Palmen und Newton)
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Abbildung 10.14: 9. Mai 2001, PM,AVHRR / NOAA-16 (CH 1,2,4, 12 UTC) und 500 hPa Analyse
von 00 UTC
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Abbildung 10.15: Meteosat-7 (VIS, IR) Nordhemisphire, 9. Mai 2001, 12 UTC
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Abbildung 10.16: Meteosat-7 (VIS, IR) Nordhemisphire, 2. Oktober 2001, 12 UTC
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Abbildung 10.17: Meteosat-6 (VIS, IR) Globus, 15. September 1997, 12 UTC
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Abbildung 10.18: Verteilung von frontsenkrechter und vertikaler Windkomponente im Bereich von
Ana- und Katafronten



110 KAPITEL 10. FRONTEN UND FRONTALZONEN



Kapitel 11

Bestimmung des Niederschlages
aus aerologischen
Vertikalsondierungen uber
Divergenz und Wasserdampifbilanz

Niederschlag entsteht, indem ein Luftquantum sich ausdehnt und dabei abkiihlt. Nach Erreichen
der Sattigung kondensiert der vorhandene Wasserdampf an Kondensationskernen und die Wasser-
tropfchen nehmen an Grofe und Gewicht zu (auch durch Koagulation).

In der freien Atmosphére geschieht dies dadurch, daf ein solches Luftquant gehoben wird, dem-
zufolge unter geringeren Luftdruck gerdt und expandiert. Diese Volumenausdehnung (wie auch die
vertikale Hebung) fithrt zur Abkiihlung des Luftteilchen und nach Erreichen der Sattigung zur Kon-
densation und zum anschlieRenden Ausfall des Kondensats als fliissigem (bzw. festem) Niederschlag.

In den Abbildungen [IT1] und fithren wir uns nochmal vor Augen, da der (Polarfront-)
Jetstream am Oberrand der Troposphére mit der ihm eigenen Verteilung der Vergenzen (Divergenz
und Vorticity) das Steuerungszentrum fiir die Dynamik der Atmosphére darstellt. Seine tégliche
Variabilitdt in Raum und Zeit ist beachtlich. Eine gewisse Stationaritét erreicht er nur dann, wenn
im Zuge einer Zyklogenese der beschriebene Mechanismus der ageostrophischen Komponenten zum
Tragen kommt (siche Jetpositionen vom 24. Mai 2003 00 UTC bis 25. Mai 2003 12 UTC).

Die Divergenz des horizontal geostrophischen (oder besser nicht geostrophischen) Windes fiihrt
nach der Drucktendenzgleichung zu Bodendruckfall und horizontalem, bodennahem Einstrémen von
Luftquanten. Die Betrége der horizontalen und nicht geostrophischen Divergenz liegen (im Falle von
Zyklogenese) bei 4-6 x 10 5sec™! in 300 hPa, nahe der Erdoberfliche erreichen sie Werte von 1-2
x 107%sec™* (siche Abb. [[1]- [Z.8). Die Divergenz setzt also zuerst in 300 hPa ein.

Die Geschwindigkeitsanalysen (als Vertikalschnitt bzw. Profile) durch den 5D Datenraum EM
in den Abbildungen [IT.3] und [IT4l zeigen anschaulich den vertikalen und abwéirtsgerichteten ki-
netischen Zugriff des Jets durch die gesamte Atmosphére bis zum Erdboden. Sie bestétigen die
Definition, daf beim Polarfrontjet die barokline Zone durch die ganze Troposphére bis in Boden-
néhe reicht (siehe Seite [35).

Nach der Vorticitygleichung (622) fiihrt Konvergenz (in diesem Falle bodennahe Konvergenz)
zur Bildung von (zyklonaler) Vorticity. Die Luftteilchen erfahren also beim Einstromen und Auf-
steigen eine zyklonale Drehung, die mit zunehmender Hohe (ab dem divergenfreien Niveau) sich in
antizyklonale Vorticity wandelt und im Niveau maximaler Divergenz (300 hPa oder Tropopause)
antizyklonal aus der vertikalen Luftsiule ausstromt (Cirussschirm).

Der Fliissigwassergehalt P; einer Luftsdule oder der verfiigbare Wasserdampf einer Einheitssdu-
le, auch precipitable water genannt [33] Wiesner, 1970], kann mit den aus Radiosondenmessungen ge-
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Abbildung 11.1: Polarfront Jets vom 11. Mai 2003 (12 UTC) bis 17. Mai 2003 (00 UTC) zu den
Terminen 00 UTC und 12 UTC



Abbildung 11.2: Polarfront Jets vom 17. Mai 2003 (12 UTC) bis 21. Mai 2003 (00 UTC) zu den
Terminen 00 UTC und 12 UTC

wonnenen Parametern Luftdruck p in hPa und spezifischer Feuchte ¢ = 0.,/ 0 [g(Wasserdampf) /kg(feuchter
Luft)] wie folgt hergeleitet werden (Gleichung [TT.T]):

z

P, = / O dz

0

Dz

, d ,
= _ [ & mit  dp = —ogdz
e g
Po
Pz
- 2 /qdp (11.1)
; .
Po
Pz
= 0.01 /qdp [mm)]

Po

s

; reprasentiert das gesamte, in der gedachten vertikalen Atmosphérensdule akkumulierte und
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12:00:00 . 55.585 N
14 May . 11.584 W
T 7 of 20 . 648.074 mb
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Abbildung 11.3: Vertikalschnitt der Geschwindigkeit (Isolinien) in der EM-Domain zu den Polar-
front Jets vom 14. Mai 2003 (12 UTC)

kondensierte Wasser. Nach Malberg [34, 1973] zeigen empirische Untersuchungen, daf nur ca. 30%
der kondensierten Feuchtigkeit in einem Tief als Niederschlag ausfallen, so daff Gleichung (ITT)) die
Niederschlagsraten zweifellos erheblich iiberschétzt.

Deshalb sollen dynamische Interaktionen der Vertikalbewegung im meso-S-scale mit der in der
oberen Troposphire bei Niederschlidgen zu fordernden Divergenz des horizontal nichtgeostrophi-
schen Windes 7);1 mit einbezogen werden. Unter der Voraussetzung, daf pro Einheitsluftmasse
entstehende Wolkenelemente als Niederschlag sofort ausfallen, und der Annahme, daf dg/dp die
Anderung der spezifischen Feuchte ¢ entlang einer dreidimensionalen Trajektorie in einem gesét-
tigten adiabatischen Zustand beschreibt, wobei bei einer Bewegung in den geringeren Druck hinein
der Wasserdampf abnimmt und das kondensierte Wasser als Niederschlag ausfillt, gilt folgender
Ansatz:

dg _

_ dq
dt

P =
; w p

(11.2)

Da dq/dp nicht ohne groferen Aufwand zu bestimmen ist, ersetzt man es durch dq/dp und leitet
es aus Mefiwerten lokaler Vertikalsondierungen ab; man erhélt dann
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Abbildung 11.4: Vertikalschnitt der Geschwindigkeit (Rendering) in der EM-Domain zu den Po-
larfront Jets vom 14. Mai 2003 (12 UTC)

Pr=———-v, -Vg—w — . (11.3)

Benutzen wir in Formel (T3] ausschlieflich den letzten Term, so ist eine Niederschlagsbestim-
mung nur dann giiltig, wenn die lokale Anderung der Feuchte gleich Null und die Advektion der
Feuchte als vernachldssigbar gering anzusehen sind. Diese Voraussetzungen treffen in einer einheit-
lichen Luftmasse zu oder aber die ersten beiden rechtsseitigen Terme in Gleichung (IT.3]) heben sich
gerade auf, dh. die Advektion wird durch die lokale Anderung kompensiert. Unter Anwendung der
Kontinuitatsgleichung

A= — — (11.4)
kann Gleichung (I1.3)) durch nachfolgenden Ansatz ersetzt werden

% gy, Oaw)
ot V-quvp ap

Bezieht man noch mit Riicksicht auf die Gesamtwasserbilanz die Verdunstung mit ein, so gilt:

P, = (11.5)
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Po

P—E:E/Pi dp , (11.6)
g

0

mit P, dem Niederschlag und F, der Verdunstung an der Erdoberfliche. Da der Abflufs @ an der
Erdoberflache in einem kleineren scale ablauft, bleibt er hier unberiicksichtigt.

Wird nun Gleichung (ITH]) iiber die gesamte vertikale Saule integriert, so erhilt man

Po

p= E—f/aqd—l/V(q?h)dp . (11.7)

Hier wurde der letzte Term in Gleichung (IT.5]) vernachldssigt, da die Vertikalgeschwindigkeit
w am Oberrand der Atmosphére gegen Null geht oder am Boden gleich Null gesetzt werden kann.
Die Darstellung in Gleichung (II.7), obwohl identisch mit Gleichung (II3), ist zuverlissiger, denn
es kann auf eine Berechnung von dq/0p verzichtet werden. Auferdem leistet der letzte Term in
Gleichung (IT3)) nur dann einen Beitrag, wenn die Luft gesittigt ist, so daf bei Anwendung dieser
Gleichung alle ungeséttigten Luftschichten ausgeschlossen werden miifiten. Da Radiosonden oftmals
bei Aufstiegen in Wolken einen ungeséttigten Zustand melden, ist in dieser Hinsicht die Interpre-
tation von aerologischen Aufstiegen sehr willkiirlich. Aufferdem entstehen Mifideutungen dadurch,
dafl bei Wetterlagen mit Schauern (z.B. TNR) der Wert von dq/0p sehr unterschiedlich sein kann,
abhéngig davon, ob die Radiosonde gerade durch einen aktiven Schauer oder im wolkenfreien Raum
aufsteigt. So kann es vorkommen, daf in einer Region mit vielen Schauern die Radiosondenmeldung
praktisch keine gesdttigten Zustdnde meldet.

Der Vorteil in der Darstellung von Gleichung (II.7) liegt darin, daf die Sittigungsrate nicht

mehr vorkommt. Man bendtigt zwar fiir die Berechnung ebenfalls ¢ und V - ¢ ?h (aus hinreichend
groken Gebieten), aber hierzu ist nicht mehr die detaillierte (lokale) Kenntnis ihrer Grofen von
Bedeutung, wie es die genaue Berechnung von w 9q/0p, integriert iiber einem Gebiet mit unter-
schiedlichen Niederschlagsraten, verlangt. Ungeachtet der betrédchtlichen Horizontaldistanzen der
Radiosondenstationen untereinander und der nicht exakt vertikal verlaufenden Sondierungen, bzw.
dem Abtriften der Sonden mit zunehmender Hohe, besteht nach Palmen und Newton [6, 1969]
eine gute Ubereinstimmung (Einzelstudie mit duRerst grobmaschigem Gitternetz von 5° x 5° geogr.
Koordinaten Seitenldnge und manueller Gitterpunktsberechnung) von berechneten und gemessenen
Werten. Palmen und Holopainen [37, 1962] verweisen auf die Zuverléssigkeit der so berechneten
horizontalen Feuchtefliisse und ihrer Divergenzen, was dann aber bedeutet, dafs die diskreten Ra-
diosondenmessungen fiir ihre Meforte ausreichend représentativ sind.
Expandiert man den letzten Term in Gleichung (IT7), so erhilt man

po ) Po
P-E=—- @dpff/v;qudpff/qV-?hdp . (11.8)
g/ ot g g
0 0 0

zyklonale Wetterlage: Terme(1,2)—0

Die bisher gemachten Voraussetzungen verlieren ihre Giiltigkeit bei zu kleinen Gitternetzma-
schenweiten (meso-y-scale), da hier die Fehler bei der Dateninitialisierung des Windfeldes aus dem
reguliren Radiosondenmefinetz iiberwiegen. Weiter wird vorausgesetzt, daf der sofort ausfallen-
de Niederschlag durch einen zeitlichen Mittelwert i{iber eine kiirzere Periode approximiert wird.
Man erhélt zufriedenstellende Ergebnisse, wie schon erwdhnt, wenn die Berechnungen oberhalb des
meso-vy-scale iiber einem hinreichend groften Gebiet und in Zeitintervallen, die nicht iiber 24 Stunden
reichen, durchgefiihrt werden (Gleichung (I1.8])).

Im Falle der Divergenzfreiheit oder nur geringer Divergenz und Konvergenz in der oberen Tropo-
sphére (Absinkbewegung) ist ein Niederschlag P unwahrscheinlich und deshalb vernachléssigbar. In
diesen synoptischen Wetterlagen kann die Verdunstung F durch Gleichung (IT.8]) berechnet werden.
Betrachten wir insbesondere den divergenzfreien Fall, so gilt

Po PO
— 1 1
Bt [0 dp + E/Uh Vg dp . (11.9)

0 0
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Die Verdunstung F ist in zyklonalen Wetterlagen mit grofen Niederschlagsraten P sehr klein, so
daf die lokale Anderung (Term 1) und die Advektion der spezifischen Feuchte (Term 2) in Gleichung
([IL8) rechts gleich Null gesetzt werden kann ([Term 1, Term2] < Term 3). Dies gilt insbesondere
dann, wenn die Atmosphére im Einflukbereich eines Tiefdruckgebietes mit ausreichend feuchter
Luft in seinem Zentrum, in den unteren Schichten, nahezu gesédttigt ist, was ja als Voraussetzung
fiir Niederschlagsgebiete anzusehen ist. In einer solchen Zyklone steuert die aktuelle Konvergenz
von Zh den iiberwiegenden Teil der Wasserdampfakkumulation.

Hat eine Gitternetzfliache hinreichend kleine Seitenléngen, so konnen die Unstetigkeiten der rela-
tiven Feuchte ¢ an den Begrenzungen vernachlissigt und durch den Mittelwert g iiber das Fléchen-
element ersetzt werden. Die diagnostische Niederschlagsrate 1aftt sich deshalb mit den gemachten
Einschrankungen anndherungsweise durch Gleichung (IT.I0) berechnen.

Po
— 1
Pdiag ~ — 5/ q V. ;;h dp (1110)

0

Gestiitzt auf den in Tabelle (IT]) genannten Einzelwerten einer beliebigen Gitterfliche ist in
Abbildung (ITE) das exemplarische Profil einer Vertikalsondierung dargestellt.

Druckniveau [hPa] qV-: 711 [sec™1]
1000-900 —-91.2.1078
900-800 —54.3-1078
800-700 —-19.0-1078
700-600 1.1-10°8
600-500 14.9-10°8
500-400 18.7-1078
400-300 9.4-.1078
300-200 1.3-10°8
200-100 0.9-10"8

> —1182 - 1078

Tabelle 11.1: Vertikales Profil des Produktes aus spezifischer Feuchte und Divergenz des

quasihorizontalen nichtgeostrophischen Windes ¢V- ?h

Der integrale Konvergenzanteil von ¢V- 3h in dieser Abbildung ist als punktierte Schraffur her-
vorgehoben und endet in der Vertikalen knapp unterhalb von 625 hPa im divergenzfreien Niveau,
wobei bei der Berechnung des Integrales in Gleichung (IT.I0) dieses durch eine endliche Fliachen-
summe ersetzt wird (graphische Summation nach der Riemannschen Rechteckregel).

Legen wir bei der Berechnung als Mafeinheit fiir die Gitternetzfliche A, in [m?, fiir die Schwe-
rebeschleunigung der Erde g in [m sec™?] und der des Druckes p in [hPa] zu Grunde, so ergibt sich
als Einheit fiir den ausfallenden Niederschlag [kg m™2]. Nach Palmen [39, 1958] entspricht 1 kg m™>
etwa 1 mm Niederschlag. Mit den genannten Voraussetzungen léft sich dann aus dem in Tabelle
([II1) entnommenen Vertikalprofil die Niederschlagsrate berechnen.
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PO
_ 1 T =
Pdiag = —E/quhdp
0
= - 1 gso - 102 (—11.82) - 1077 [sec2m71 Nm™?2 secfl]
g
= 1.206-10"° [kg m Zsec” ']

4.3416 [mm/h] —— 26.0496 [mm/6h]

Die diagnostische Niederschlagsrate innerhalb des Gitterquadrates Ay betrégt demnach 4.3
mm/h oder bei einer (quasi-prognostischen) linearen Rate 26.1 mm innerhalb von 6 Stunden (ohne
Beriicksichtigung der Niederschlagseffektivitdten Resy und Regs(t)).

Wolken sind das Bindeglied beim Ubergang des atmosphérischen Wasserdampfes in ausfallen-
den Niederschlag, jedoch tragen dazu nicht alle Wolken gleichméssig bei. So wachsen kleine Cumuli
vertikal zwar sehr rasch an, aber ihr Auflésungsstadium beginnt meistens dann, wenn Anzeichen
fiir den Beginn einer Niederschlagsbildung gegeben sind. Deshalb wird vorhandenes Wolkenwasser
nicht in Niederschlag umgewandelt, sondern verbleibt in der Atmosphére und verdunstet sogar.
Man spricht von der sog. Niederschlagseffektivitdt Resy und versucht damit lediglich eine genauere
scale-, definitionsabhéngige und allgemeingiiltige Quantifizierung dieses physikalischen Vorganges
zu beschreiben.

So orientiert sich eine Definition [38] Rogers, Yau, 1989] an dem Verhiltnis von Regenwasser,
das den Boden erreicht, und Wasserdampf, der in der Wolke verbleibt. Eine weitere zitieren die
genannten Autoren als Verhéltnis von Niederschlag der den Boden erreicht bzw. nicht erreicht.
Bei der zuerst erwdhnten Definition liegt die Effektivitdt um 0.11 (11%), bei letzterer um 0.19
(19%). Andere Definitionen, die mikro-wolkenphysikalische Aspekte einbeziehen, werden hier nicht
erwahnt, da sich die Prozesse in merklich kleineren Skalen (< meso-y-scale) vollziehen. Im meso-a-
scale der Zyklonen liegt die Niederschlagseffektivitat bei 0.30 (30%).

In dieser Arbeit bleiben die eben genannten Formen der Niederschlagseffektivitdt unberiick-
sichtigt, da eine Festlegung auf eine bestimmte Methode bei vier gegebenen Terminen mit Nieder-
schlagsereignissen aus iiberwiegend und einschrénkend konvektiven Bewolkungsformen nur bedingt
reprasentativ sein kann.

Vielmehr wurde eine andere Form, die der zeitkritischen Niederschlagseffektivitiat Re s s (t),
eingefithrt. Sie hat primér keinen unmittelbaren Bezug zu den physikalischen Prozessen,
sondern versucht dem zeitlichen Ablauf Rechnung zu tragen. Der nach Gleichung (IT.I0)
zu berechnende Niederschlag bezieht sich auf einen Zeitraum von mindestens 1 Sekunde.
Um nun eine anndhernde Vergleichbarkeit von Messungen aus den konventionellen Nieder-
schlagsmefinetzen (Synopmeldungen zum 06 bzw. 18 UTC Termin), deren zeitliche Auflo-
sungen bei mindestens 12 Stunden liegen, mit den berechneten Werten zu erreichen, wird
auf einen beliebigen, aber nicht iiber 24 Stunden gehenden Zeitraum linear extrapoliert.
Die Fehlerrate des so berechneten mehrstiindigen Niederschlages wird mit zunehmendem
Zeitschritt natiirlich immer grofer (da die wahre Dauer des Niederschlagsereignisses nicht
beriicksichtigt wird) und erreicht, besonders bei kurzzeitigem Niederschlag aus konvektiver
Bewdlkung, nicht mehr realistische Werte. Reff(t) beschreibt demnach das Verhéltnis von
tatsdchlich gemessenem und linear extrapoliertem Niederschlag in Gleichung (ILII]) mit
quasi-prognostischem Charakter.
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Abbildung 11.5: Vertikales Profil des Produktes aus spezifischer Feuchte und Divergenz des

quasihorizontal nichtgeostrophischen Windes ¢V- 7h
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Es bleibt aber abschliefsend festzustellen, daff orographisch erzwungene Vertikalbewegun-
gen (Fohn oder Stau) modifizierend auf die Niederschlagstatigkeit einwirken konnen. Diese
Vorgénge bleiben in Gleichung (IT.II]) unberiicksichtigt.

Die Lage des Hauptniederschlagsgebietes im Bereich eines Strahlstromes hingt von der
Lage des Hohendivergenzgebietes ab uns steht nicht in unmittelbarem Zusammenhang mit
den Bodenfronten. Diese Tatsache steht im Widerspruch zum alten norwegischen Zyklonen-
modell.

11.0.1 Die Wetterlagen vom 13. Mai 2003 und 23. Juni 2003 (PM)

Am 13. Mai 2003 12 UTC befindet sich iiber Westeuropa ein Héhentrog (Abb. [T.6]), dessen
Trogachse nahezu meridional ist und vom westlichen Mittelmehr iiber die Nordsee bis nach
Ostgronland reicht. An seiner Westflanke befindet sich in 300 hPa iiber der Biskaya ein PFJ
mit Kerngeschwindigkeiten von iiber 100 kn. An seiner Ostflanke reicht ein weiterer Polar-
frontjet von Norddeutschland bis Norwegen.

Das 6stliche Norddeutschland liegt somit im rechten riickwértigen Quadranten des Jets
an der Ostseite des Troges. Hier muss nach den formulierten Bedingungen aus Kapitel Der
(Polarfront-) Jetsream (Seite B3l in der Hohe Divergenz mit anschliefender Hebung der ver-
tikalen Luftsdule stattfinden.



120 KAPITEL 11. GEBIETSNIEDERSCHLAG AUS VERTIKALSONDIERUNGEN

12:00:00 - 55.585 N
13 May 03 0 11.584 W
17 of 20 : 648.074 mb

Tuesday

319

14.7
58.7
3.49e+04

Abbildung 11.6: Polarfront Jets vom 13. Mai 2003 (12 UTC)

In der Abbildung [T7 sind nun die Analysen der 300 hPa Analysen (in Abb. T8 mit
der Superposition des NOAA-16 / AVHRR Europamosaikes in der 4km Auflésung) des
verikalintegrierten Produktes von spez. Feuchte ¢ mit der Divergenz des horizontal nicht-

Po——m———
geostrophischen Windes % [qV-: F;L dp dargestellt.
)

Die berechnete 6-stiindige Niederschlagsrate schliefslich ist den Abbildungen und
zu entnehmen. In einem Gebiet, das von Berlin bis Riigen reicht, wird demnach eine
Niederschlagsmenge von ca. 7.7 mm berechnet. Die tatséchliche 12-stiindige Niederschlags-
rate am 13. Mai 2003 betréigt laut Abbildung TT.TTlum 18 UTC in Berlin 9.6 mm (Observa-
tionsmeldung des Institutes fiir Meteorologie der FU Berlin), in Eberswalde 8 mm und an
der Siidwestseite Riigens 7 mm.

In den genannten Analysen wurden nur die positiven Werte von vertikal integriertem
Produkt aus spez. Feuchte und horizontaler Winddiverganz dargestellt. Sie allein stellen ein
Maf fiir die Gesamtniederschlagsrate dar. Natiirlich gibt es auch negative Werte. Thre Dar-
stellung ist in diesem Zusammenhang jedoch nachrangig, da sie die Gesamtverdunstung in
der vertikalen Luftsdule veranschaulichen und zum Niederschlag keinen Beitrag leisten. Bei
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Abbildung 11.9: quasiprognostische 6-stiindige Niederschlagsraten am 13. Mai 2003 (12 UTC)
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Abbildung 11.10: quasiprognostische 6-stiindige Niederschlagsraten am 13. Mai 2003 (12 UTC)
mit Superposition von NOAA-16 AVHRR Europamosaik (4km Auflésung, PM)
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Abbildung 11.11: 12-stiindiger Niederschlag zum Termin 13. Mai 2003 (18 UTC) [aus Berliner
Wetterkarte]

der Integration allerdings sind sie keinesfalls zu vernachléssigen (siche Abb. [[T.H).

Die Auswahl dieses Beispieles erfolgte nicht nur aus der Tatsache heraus, ein markan-
tes Ergebnis vorzustellen; vielmehr startete zu diesem Termin die operationelle Routine der
Berechnung des diagnostischen Niederschlages zu den Terminen 00 UTC und 12 UTC und
ihre 6ffentliche Prisentation und Zugénglichkeit im Internet.

Nach Dateneingang der DWD Analysengitterpunktswerte spéter erfolgt die beschriebene
Analyse. Zum 00 UTC Termin wird das NOAA-16 / AVHRR Mosaik des Infrarotkanalbildes
(CH4) in der 4 km Auflésung superpositioniert, zum 12 UTC Termin das Satellitenbildmo-
saik aus den Kanélen 1, 2 und 4 (VIS, NIR und IR).

Der grofe Vorteil bei der Anwendung des diagnotischen Niederschlages (oder der Ver-
dunstung) liegt darin, daf mogliche Ungenauigkeiten oder Fehler in der Modellgeometrie
(z.B. DM oder LM) keinen Einfluff ausiiben. Dennoch bleibt anzumerken, daf die emipische
Niederschlagseffektivitét R.¢f(t) in Gleichung [[T.T1] einen nicht zu vernachléssigenden Ein-
flult auf die Niederschlagsmengenberechnung mit quasi-prognostischem Charakter darstellt.

Einschrankend mufs jedoch festgestellt werden, daft der soeben angestellte Vergleich der
Niederschlagsmessungen nur bedingt tauglich ist. Die in Abb. IT.1T] angefiihrten Werte stel-
len reine Punktmessungen dar, wihrend der diagnostische Niederschlag eine berechnete Gro-
fe im EM-Gitternetz der Maschenweite 110x110 km? (also iiber 4 Gitternetzflichen) ist.

Das operationelle Processing des 6-stiindigen diagnostischen quasiprognostischen Nieder-
schlages im EM-Gitter zu den Terminen 00 UTC und 12 UTC erfolgt nach Eingang der
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DWD-EM-Basisdaten ca. 5-6 Stunden nach den Synop-Hauptterminen und begann am 13.
Mai 2003. Alle Ergebnisse sind abrufbar unter der HT'TP-Adresse:

http://wwwsat.met.fu-berlin.de/~TLutzLesch/precipitation diag em noaa_4km.html

300 hPg e

Precipitation RR-(mm/6h) A P, ‘ i L.

Lesch T N

26—06-2003 00 fi:rc

Abbildung 11.12: quasiprognostische 6-stiindige Niederschlagsraten am 26. Juni 2003 (00 UTC)
mit Superposition von NOAA-16 AVHRR Europamosaik (4km Auflésung, ch4, AM)

Hierbei hat man die Mdoglichkeit sowohl die Niederschlagsanalyse allein oder als Super-
position mit dem NOAA-16/AVHRR EUROPAMOSAIK (4km, Kanéle 1,2,4, 12 UTC) bzw
NOAA-16/AVHRR EUROPAMOSAIK (4km, Kanal 4, 00 UTC) abzurufen:

http://wwwsat.met.fu-berlin.de/~LutzLesch/rr_ 6h _pm_no_sat.html
http://wwwsat.met.fu-berlin.de/~LutzLesch/rr  6h ch124 4km pm sat.html
http://wwwsat.met.fu-berlin.de/~LutzLesch/rr_ 6h _am no_sat.html
http://wwwsat.met.fu-berlin.de/~LutzLesch/rr_ 6h ch3 4km am _sat.html

Die Abbildungen [T.12ldient als Beispiel einer Superposition von Satellitenbild (Channel
4, TR) mit Niederschlagsanalyse zum 00 UTC Termin.

Erwahnt sei noch die Wetterlage vom 23. Juni 2003, bei der gegen 19:45 MESZ eine
Kaltfront mit heftigen Béen und Niederschlag den Berliner Raum von West nach Ost iiber-
querte. Laut der Analyse in Abb. erkennen wir iiber Westeuropa Divergenzwerte von
2-3 x 1075 sec™!. Diese Werte formulieren damit einen intensiv synoptischen Wirkungsbe-
reich des Stromungsfeldes in 300 hPa. Eine kleine Zelle iiber dem Armelkanal iiberschreitet
Werte von 4 x 1075 sec™!. Laut den Abbildungen IT.14lund IT.I5sind dort auch die gréfiten
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Abbildung 11.13: 23. Juni 2003 (12 UTC) und 300 hPa Analyse mit Divergenz und rel. Vorticity
(berechnet aus vp,)
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Abbildung 11.14: quasiprognostische 6-stiindige Niederschlagsraten am 23. Juni 2003 (12 UTC)
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Abbildung 11.15: quasiprognostische 6-stiindige Niederschlagsraten am 23. Juni 2003 (12 UTC)
mit Superposition von NOAA-16 AVHRR Europamosaik (4km Auflésung, PM)

Niederschlagsmengen um 20mm/6h zu erwarten. Fiir den Raum um Berlin werden Nieder-
schlagsmengen von 10 mm/6h berechnet, die laut Observationseintragung des Institutes fir
Meteorologie auch tatséchlich eingetreten sind.

Die Abb. zeigt zum Termin 23. Juni 2003 18 UTC Niederschlagsmengen von 15
mm, 27 mm und 14 mm im Thiiringer Wald und Erzgebirge. Dieses Gebiet wurde von dem
genannten (kleinen) Divergenzfeld iiberquert. Die Station Neuruppin nérdlich davon regi-
striert mmerhin einen Wert von 14 mm. Am 24. Huni 2003 06 UTC werden siidlich von
Berlin noch 13 mm aufgezeichnet.

Die Ereignisse dieser Wetterlage brachten es mit sich, daf die mittlere tagliche Zugriffsfre-
quenz auf den WWW-Server hitp://wwwsat.met.fu-berlin.de von ca. 4000 - 5000 sprungartig
auf iiber 11000 Abrufe anstieg. Am néchsten Tag pendelten die Abrufe wieder auf den ge-
wohnten Standard zuriick.

Nicht zweifelsfreie Situationen bei der Superposition von NOAA-16 AVHRR Europa-
mosaik und berechnetem quasiprognostischem Niederschlag (z.B. Gebiete ohne Wolken und
diagnostizierter Niederschlag) werden durch folgende Faktoren bestimmt. Die einzelnen Um-
laufe erfolgen in einem Zeitfenster von 3-4 Stunden und spiegeln das Wetterschehen innerhalb
von 23 Minuten Empfangszeit wieder. Der integrale Zeitraum des berechneten Niederschlages
betrigt aber 6 Stunden. Auch kénnen, besonders bei konvektiven Wettersituationen, rasche
Wolkenentwicklungen im Tagesverlauf Gebiete mit prognostiziertem Niederschlag und wol-
kenfreiem Raum die Situation veréndern.
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Abbildung 11.16: 12-stiindige Niederschlagsraten am 23. Juni 2003 (18 UTC) und 24. Juni 2003
(06 UTC), [aus Berliner Wetterkarte]

11.1 Konventionelle Niederschlagsmessung und Berech-
nung des Gebietsniederschlages

Unterschiedliche Aufgabenstellungen im meteorologischen, hydrologischen und wasserwirt-
schaftlichen Bereich erfordern detaillierte Aussagen iiber das Niederschlagsverhalten und
seine rgumliche und zeitliche Struktur. So werden in der Wasserwirtschaft als Bezugsflachen
fiir Gebietsniederschlige vorzugsweise Einzugsgebiete von solchen Flufipegeln gewihlt, fiir
die auch die entsprechenden Abflufwerte zu bestimmen sind. Die {ibrigen Posten der Wasser-
bilanz wie Verdunstung (Evapotranspiration), Speicherung (hauptséchlich als Grundwasser),
Grundwasserabfluff usw. sind normalerweise nicht mef$bar. Sie miissen aus der Differenz von
Niederschlag und Abfluff mit Hilfe von Grundwasserstands- und anderen Messungen néhe-
rungsweise bestimmt werden. Daraus ergeben sich unterschiedliche Anforderungen an die
zeitliche und rdumliche Auflosung von Niederschlagsdaten; doch existieren bis heute weder
seitens der WMO (Weltzentrum fiir Niederschlagsklimatologie WZN) noch der nationalen
Wetterdienste bzw. Hydrologischen Institute international verbindliche Aussagen oder Emp-
fehlungen, die eine Standardisierung, und damit eine Vergleichbarkeit von Messungen und
Auswertungen, gestatten, dies ungeachtet der systematischen Fehler bei der Niederschlags-
bestimmung mit konventionellen Mefigerdten. Sie resultieren aus Verdunstungs-, Haftwasser-
und Spritzwasserverlusten sowie aus der Umstromung des Geréitekérpers und sind sowohl
von den meteorologischen Bedingungen wahrend der Messung, d.h. von Lufttemperatur,
Luftfeuchte, Strahlung, Wind und Tropfenspektrum, als auch von den Eigenschaften des
Mefkgerites, wie Grofe und Form des Auffangtrichters, Geratekorpers, Hohe der Mefsfliche
iber Grund etc., abhéngig. Vergleichsmessungen fiir verschiedene Gerdte und einem Refe-
renzgerit wurden auf Initiative der WMO in mehreren Landern durchgefiihrt. Die Ergebnisse
lassen sich wie folgt zusammenfassen:

Der Niederschlag wird durch die Messung mit herkémmlichen Geréiten im all-
gemeinen unterschétzt. Fiir den Regenmesser nach Hellmann ohne Windschutz
(Standardgerit des DWD) liegt die gemessene tégliche Niederschlagshohe je nach
Windgeschwindigkeit bei Schnee zwischen 25% und 70%, bei Regen dagegen zwi-
schen 90% und 98% der Referenzniederschlagshohe [DWD, 1990]. Die genannten
Zahlen beziehen sich auf mittlere tégliche Niederschlagshéhen.
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Das Niederschlagsmefinetz in der Bundesrepublik Deutschland im Jahre 1989 bestand aus
ca. 3000 Niederschlagsmessern (24-stiindige Ablesetermine) und 284 Niederschlagsschreibern
an den Klimahauptstationen des DWD; hinzu kommen noch etwa 1000 Niederschlagsmesser
und 1200 Niederschlagsschreiber von anderen Betreibern. Im Netz dieser Hauptstationen
sind 141 synoptische Stationen eingeschlossen. Die Dichte dieser Synoptischen Stationen
allein ist aber so gering (1 Station pro 1760 km?), daf sich bei der Gebietsniederschlagsbe-
rechnung ein mittlerer Fehler von + 40% einstellt. Um diesen Fehler auf das noch vertretbare
Maf von + 20% zu driicken, miissen die Auswertungen der Synop- und der Klimahauptsta-
tionen beriicksichtigt werden.

Alle Mefkfiihler liefern ausnahmslos Punktmessungen. Aus den Punktdaten werden bei
Bedarf manuell oder iiber mathematische Verfahren unter Zuhilfenahme von statistischen
Reihen und Abminderungskoeffizienten Flachenniederschlagswerte errechnet. Solche Ge-
bietsniederschldge aus Punktdaten lassen sich mit entsprechender Genauigkeit iiber langere
Zeitrdume (z.B. Monate) und verhéltnisméfig groke Gebiete gewinnen [DWD, 1986].

Die zeitliche Dynamik des Niederschlages kann am besten durch sogenannte Tropfen-
spektrographen ermittelt werden. Die zeitlichen Variabilitdten der Intensitaten liegen hier
im Sekunden und Minutenbereich. Sie sind mit den herkémmlichen Niederschlagsschreibern,
wie sie im synotischen Routinedienst der Wetterdienste eingesetzt werden, nicht zu erfassen.
Die aus diesen Geréten dargestellte Niederschlagssumme erméglicht durch Differentiation
Aussagen iiber die Intensitétsverteilung zu treffen. Mit der Digitalisierung der Niederschlags-
streifen wird die zeitliche Verteilung sowohl graphisch als auch numerisch wiedergegeben.
Das kleinste zeitliche Auflosungsintervall eines konventionellen Niederschlagschreibers be-
tragt ca. 5 Minuten.

Am einfachsten wird die zeitliche Streuung von Niederschlagsereignissen mit der Stan-
dardabweichung ¢ und dem Variationskoeffizienten ¢, beschrieben.

_ 1 &
R = = > R (11.12)
ni21
1 < =
— _ 2
o = $n_1Z(RZ R) (11.13)
i>1
(o
Yy = = 11.14
c = (11.14)

Die Symbole und ihre Bedeutung:

R=Mittelwert
n—=Anzahl der Intervalle
R;=Niederschlagshohe im Intervall i
o=Standardabweichung
¢, = Variationskoeffizient

Diese einfachen Mafszahlen erlauben jedoch keine Aussage dariiber, ob die wéahrend
eines Ereignisses auftretenden grofien Intensitétsschwankungen abwechselnd aufeinander-
folgen oder iiber eine ganze Region hinweg verteilt sind. Um auch diese Merkmale zu be-
riicksichtigen, empfiehlt sich die Verwendung der von Huff [40l, 1970, zitiert in Fleer et al.,
1986] vorgeschlagenen Variabilitit in der Abfolge. Diese Grofe entsteht durch laufende Sum-
mation der Differenzen zwischen aufeinanderfolgenden Niederschlagsintensitiaten und einer
anschliefenden Mittelung.



11.1. KONVENTIONELLER GEBIETSNIEDERSCHLAG 129

n—1
1
D = — . .
n_IZ|RRZ| (11.15)
i>1
n—1
1 2
oy = — ZHRM — D] (11.16)
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Vy = 5(1 - 100 (11.17)
g
Vip = fd - 100 (11.18)

Die Symbole und ihre Bedeutung:

D=Mittelwert der zeitlichen Abfolgen
RR;=zeitliche Abfolge im Intervall i
oqg=Standardabweichung der zeitlichen Abfolgen
Vy=relative zeitliche Variabilitdt bezogen auf D
Va,r=relative Variabilitdt bezogen auf R
n=Anzahl der zeitlichen Abfolgen

Systematische Auswertungen nach diesen Mafizahlen liegen bisher aber nicht vor.

Die rdumliche Struktur von Niederschldgen iiber einer Fliche mit dichtem Mefinetz ist
qualitativ nur abschitzbar. Auch gibt es nur wenige Informationen dariiber, wie hoch die
rdumliche Variabilitdt quantitativ ist. Bekannt ist aber, dafs die iiblichen punktférmigen Nie-
derschlagsmessungen diese Variabilitdt nur unzureichend erfassen kénnen. Fleer et al. [40,
1986] zeigen an einem Beispiel, daf die {ibliche Mefinetzdichte keinen brauchbaren Aufschluft
iiber die raumliche Niederschlagsstruktur bietet. Auch ein dichteres Mefnetz (Sondermef-
netz mit 1 Regenmesser pro 20 km? ) gibt noch keine zufriedenstellende Erfassung des
Niederschlaggeschehens wieder.

So bleibt festzustellen, daf zur Bewiltigung vieler hydrologischer und meteorologischer
Aufgaben Gebietswerte bendtigt werden, die, mit Ausnahme des Radars, nicht flichenhaft
ermittelt werden konnen, vielmehr miissen sie aus Punktmessungen lokal unterschiedlich
dichter Mefinetze abgeleitet werden. Die Genauigkeit des Gebietsniederschlages hingt also
in starkem Mafe von der Anzahl der zur Verfiigung stehenden Beobachtungsstationen ab,
wobei die 6rtliche Variabilitdt des zu ermittelnden physikalischen Vorganges oder Zustandes
in der betrachteten Flache von Bedeutung ist.

Mathematisch lassen sich die Losungsmoglichkeiten bei mehr als einer Station grund-
sétzlich in drei Verfahren einteilen:

e direkte Integration der vom Ort abhingigen Niederschlagsfunktionen entweder iiber
die gesamte Bezugsfliche oder iiber Teilflichen mit anschliefender Aufsummation;

e Aufsummation von Teilflichen mit gebietsweisen, ortsunabhingigen Niederschlags-
funktionen;

e Aufsummation von Stiitzstellengewichten.

Eine kurze Ubersicht iiber die unterschiedlichen Arten der Berechnungsverfahren [40),
Fleer et al., 1986] ist in Tabelle (IT.2)) aufgefiihrt. Fiir die Auswahl der Verfahren sind neben
dem Stationsnetz die zur Verfligung stehenden Daten und Moglichkeiten der elektronischen
Datenverarbeitung entscheidend. Das Niederschlagsvolumen im Mefgebiet bei den verschie-
denen Verfahren besitzt etwa die gleiche Gréfenordnung. An einzelnen Stellen innerhalb des
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Arithmetische Mittelung Jeder Station wird der gleiche Einflufs zugebilligt.In
gleichméfig verteilten, umfangreichen Stationsnet-
zen erfiillt dieses einfachste Verfahren durchaus die
Genauigkeitsanforderungen.

Isohyeten Methode Bei fachméannischer Anwendung ist dieses Verfahren
eine sehr genaue Methode, die grofien manuellen Auf-
wand erfordert.

Polygon Methode Dieses weitverbreitete Verfahren zur Berechnung des
Gebietsniederschlages ist durch Flachengewichtung
in der Lage, auch sehr ungleichméfig verteilte Stati-
onskonfigurationen zu erfassen. Orographische Ein-
fliike bleiben unberiicksichtigt. Diese Methode wird
auch Mittelsenkrechten-Methode genannt.

Dreieckmethode Fldchengewichtendes Verfahren, das dann gut geeig-
net ist, wenn Stationen im Randbereich des betrach-
teten Gebietes liegen. Es lassen sich orographische
Einfliifse nicht einbeziehen.

Quadrantenmethode Dieses objektive Verfahren geht von einem orthogo-
nalen Rasternetz aus. Die Niederschlagshéhen an den
Rasterpunkten (Schnittstellen der Rasterlinien) wer-
den aus den vier Niederschlagmefstellen errechnet,
die dem Bezugspunkt in jedem der vier Quadranten
am nachsten liegen. Diese Methode wird auch Ra-
sterpunktverfahren genannt.

Zwei-Achsen-Methode Die Ermittlung der Stationseinfliifte erfolgt bei dieser
Methode mit einer Winkelgewichtung. Sehr anschau-
liches und leicht durchzufiithrendes Verfahren.

Kriging-Methode Statistisches Verfahren, das mit Hilfe von Variogram-
men die Stationsgewichte so optimiert, daf die Feh-
lervarianz ein Minimum erreicht. Mit dieser Metho-
de konnen Niederschlagshohen fiir beliebige Gitter-
punkte geschétzt werden.

Mathematische Verfahren Mit einer vorgegebenen Funktion h = h(z,y) sol-
len die Niederschlagshéhen R; an den Mefstellen
(z; | y;) sollen moglichst genau angendhert werden.
Angesetzt werden z.B. multiple Regression, bikubi-
sche Splinefunktion, Polynome, Fourier-Ansétze und
auch Finite-Elemente-Methoden.

Tabelle 11.2: Verfahren zur Berechnung des Gebietsniederschlages
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Gebietes konnen aber erhebliche Unterschiede in der berechneten Niederschlagshéhe auftre-
ten.
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Abbildung 11.17: Topologie zur Quadrantenmethode

Fiir eine rechnergestiitzte Auswertung eignet sich besonders die Quadrantenmethode,
weshalb sie nachfolgend kurz erlautert werden soll. Zu jedem Gitterpunkt (Abb. [ ITIT) wird
ein in x- und y-Richtung variables und orthogonales Kreuz derart positioniert, daf minde-
stens eine Station je Quadrant fiir die weitere Bearbeitung zur Verfiigung gestellt werden
kann. Aus jedem Quadrant wird aber tatsichlich nur die Station, die zum Bezugspunkt den
kiirzesten Abstand aufweist, zur weiteren Berechnung herangezogen. Man umgeht also auf
eine sehr einfache Art die kompliziertere Gradientberechnung. Dies macht nur dann Sinn,
wenn die Mefipunkte iiberwiegend aufserhalb des jeweiligen Gitterflichenelementes liegen
und bedeutet im Umkehrschlufs, daft aus Messungen auflerhalb einer Flidche auf die mégliche
Niederschlagshohe in dieser Flache geschlossen wird.

4
RR]‘ = Z Mg - RZ (].1].9)
i>1
1 &
P = — RR; 11.20
nRZ ) (11.20)
%
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Die Symbole und ihre Bedeutung:
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i j=Gewichtung des Gitterpunktes j in Referenz zur Station ¢
R;=Niederschlagshohe an der Station 4
RRj=gewichtete Niederschlagshéhe am Gitterpunkt j
P=Gebietsniederschlag
r;=Abstand des Gitterpunktes j von der Station 4
nr=Anzahl der Gitterpunkte

Diese Form der Berechnung des Gebietsniederschlages dhnelt in gewisser Weise der in
Kapitel 2 beschriebenen Dateninitialisierung. Die Gewichtsfunktion basiert hier auf der re-
ziproken und quadrierten Distanz zwischen Mef- und Gitterpunkt.



Kapitel 12

The North Atlantic Oscillation
and the Arctic Oscillation

The climate of the Atlantic, the Mediteranean Basin, and the surrounding continents, exhibit
considerable variability on a wide range of time scales. Paraphrasing Sir Gilbert T. Walker
"we shall gradually find out the physical mechanism by which these [variability /relationship]
are maintained”. Indeed, understanding the physical mechanisms linked to the variability of
the sea-level pressure (SLP) in the Atlantic, including the North Atlantic Oscillation (NAO,
Walker), is essential to assess the likely range of climate fluctuations. Such effort will also
facilitate the evaluation of negative impacts associated with possible future climate changes
due to anthropogenic forcing, particularly in the Mediteranean regions with a fast increasing
polulation.

Nl Mbidi Gl

Abbildung 12.1: Positive phase of the NAO (from http://ldeo.columbia.edu/NAO/)

The NAO appears to be a dominant pattern of coupled ocean-climate variability. The
atmospheric component of the NAO refers to a meridional oscillation with centers of action
near Iceland and near the Azores. When the NAO is in a so-called positive phase (Fig.[12.1]),
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negative sea-level pressure anomalies are found over the Icelandic region and throughout the
Arctic.

This pattern is associated with positive sea-level pressure anomalies over the Azores re-
gion. Consequently stronger than average westerlies are found across middle latitudes in
the Atlantic and Western Europe. Colder winter conditions dominate the northwest Atlan-
tic, with warmer weather over Europe, storm tracks are displaced to the north with wetter
conditions from Iceland through Scandinavia and consequently dreyer conditions over south-
western Europe and the Mediterracan Basin.

When the NAO is in a so-called negative phase (Fig. [22]), positive sea-level pressure
anomalies are found over the Icelandic region and throughout the Arctic.

This pattern is associated with negative sea-level pressure anomalies over the Azores
region. Consequently weaker than average westerlies are found across middle latitudes in
the Atlantic and Western Europe. Warmer winter conditions dominate the northwest At-
lantic, with cooler weather over Europe, storm tracks are displaced to the south with dryer
conditions from Iceland through Scandinavia and consequently wetter conditions over the
south-western Europe and the Mediteranean Basin.

Abbildung 12.2: Negative phase of the NAO (from http://1deo.columbia.edu/NAO/)

Over the past 30 years the NAO index (difference between the normalized SLP anomalies
in the Azores and Iceland regions, respectively), display an unusual trend toward a more

positive phase (Fig. IZ3]).

At the same time the most pronounced positive NAO anomalies have occured since winter
of 1989. Interestingly enough, the trend is associated with recent climate changes over the
middle and high latitudes of the Northern Hemisphere, as well as in marine and terrestrial
ecosystems, such as:

e strengthened sub-polar westerlies from the surface to the stratosphere;
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NAOQ Index

2000

Abbildung 12.3: NAO Index since 1860 (from http://ldeo.columbia.edu/NAO/)

e milder winters in Europe downstream across Asia while more severe winters occur over
Eastern Canada and the Northwest Atlantic;

e pronounced regional changes in precipitation with an advance of some Northern Eu-
ropean glaciers and the retreat of some Alpine glaciers;

e changes in sea-ice cover in both the Labrador and Greenland Seas as well as over te
Arctic;

e pronounced decreases in mean sea-level pressure over the Arctic;
e changes in the physical properties of Arctic sea water;

e changes in the intensity of convection in the Labrador and the Greenland Iceland
Seas which in turn influence the strength and character of the Atlantic thermohaline
overturning ciculation;

e stratospheric cooling over the polar, and total column ozone losses poleward of 40° N;
e changes in storm activity and shifts in the Atlantic storm track;

e increase in North Atlantic surface wave heights;

e dryer conditions in the South-West Mediteranean Basin;

e changes in production of zooplankton and the distribution of fish population;

e changes in the length of the growing season over Europe, and changes in the population
dynamical processes of several terrestrial species.

All this appear to be strongly related to the recent trend in the NAO and possibly those
in another oscillation, namely the Arctic Oscillation or AO (|26, Thomson and Wallace,
1998]), presented hereafter (Fig. 12.4]).

The positive polarity of the AO (top) is characterized by a strengthening of the polar
vortex from surface to the lower stratosphere. Cool winds sweep across eastern Canada whi-
le North Atlantic storms bring rain and mild tempereatures to Northern Europe. Drought
conditions prevail over the mediteranean region. During the negative polarity of the AO
(bottom), cool continental air plunges into the Midwestern United States and Western Eu-
rope while storms bring rainfall to the Mediterranean region.

It has also long been regognized that fluctuations in SST and the strength of the NAO
are related (Bjerknes, 1964), and there are clear indications that the North Atlantic Ocean
varies significantly with the overlying atmosphere ([28, Tourre et al., 1999]). The leading



136 KAPITEL 12. THE NORTH ATLANTIC / ARCTIC OSCILLATIONS

mode of SST variability over the North Atlantic during winter consists of a pattern with a
cold anomaly in the subpolar region, a warm anomaly in the middle latitudes centered off
of Cape Hatteras, and a cold subtropical anomaly between the equator and 30° N (Deser
and Blackmon, 1993). The emergence of this pattern is consistent with the spatial form of
the anomalous surface fluxes associated with the NAO pattern ([24, Cayan, 1992]).
(Cayan, 1992).

The low-frequency variability of the NAO in recent decades have added to the deba-
te over our ability to detect and distinguish between natural and anthropogenic climate
changes. The NAO accounts for about one third of the hemispheric interannual surface tem-
perature variance over the past 60 winters. Since global average temperatures are dominated
by temperature variability over the northern landmasses, a significant fraction of the recent
warming trend in global surface temperatures can thus be explained as a response to obser-
ved changes in atmospheric circulation. If the NAO is a 'natural mode’ of climate variability,
one could argue that much of the recent warming does not have to be related to the build up
of greenhouse gases in the atmosphere over the past century. However, this is ignoring the
possibility that anthropogenic actions might influence modes of natural variabilty, perhaps
making it more likely that one phase or another of the NAO be preffered over the other
phase?

At present there is no consensus on the processes that are "responsible” for the observed
low frequency variability in the NAQ, including its upward trend over the past 30 years, and
the linkages with the AO and stratospheric circulation. Recently, [27, Thompson and Wal-
lace, 2000] suggested that the NAO might be more appropriately thought of as an annular
(zonally symmetric) hemispheric mode of variability characterized by a seesaw of atmosphe-
ric mass between the polar cap and the middle latitudes in both the Atlantic and Pacific
Ocean basins. They name this mode the Arctic Oszillation (AO) and showed that, during
winter, its vertical structure extends deep into the stratosphere. During winters when the
stratospheric vortex is strong, the AO, and consequently the NAO, tends both to be in
positiv phases. The signal might propagate from the stratosphere downward to the surface,
so that recent trends in the troposheric circulation over the North Atlantic could be related
to processes which affect the strenght of the polar vortex.

Nevertheless there is also ample evidence which shows that much of the atmospheric
circulation variability in the form of the NAO arises from internal atmospheric processes.
Atmospheric general circulation models (AGCMs) forced with climatological annual cycles
of solar insolation and sea surface temeratures (SST), and fixed atmospheric trace gas com-
position, display NAO like fluctuations. Since such intrinsic atmospheric variability exhibits
little temporal coherence, the low frequency variability of the NAQO, evident in the ~150
year observational record, could be simply interpreted as sampling variability. It has be-
en argued that the observed NAO record cannot be easily distinguished from a random
stationary process. Moreover paleoclimate evidence suggest that NAO variability is highly
intermittent and does not exhibit a preferred time scale. Nonetheless, the climate system is
not stationary, so alternative hypotheses to stationarity also need to be posed. The trend
in the NAO index over the past 30 years, for instane, exhibits a high degree of statistical
signifcance relative to the background interannual variability and exceeds the interdecadal
variability during the first 100 plus years of the instrumental record. Either the recent trend
is a reflection of natural variability occuring on a least multi-decadal time scales, or it is a
component of the global response to external forcing ([25, Corti et al., 1999]) 7

The role of sea ice in producing NAO/AO types of atmosheric variability is also not well
understood. Changes in sea ice over both the Labrador and Greenland Seas as well as over
the Arctic appear to be well corrected with the NAO, The AO and the Atlantic thermohaline
circulation (|31, Venegas and Mysak, 2000]); (|29, Delworth and Mann, 2000]). The relation-
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Abbildung 12.4: The Arctic Oscillation, positive phase (top), negative phase (bottom); Note
the similarities between NAO and AO phases (from http://horizon.atmos.colostate.edu/ao/)

ship between the sealevel pressure and ce anomaly fields is consistent with the notion that
atmospheric circulation anomalies force the sea-ice variations. Feedbacks or other influences
of winter ice anomalies on the atmosphere and Atlantic circulation, have been more difficult
to detect, although [30, Deser et al., 1999] suggest that a local response of the atmosphe-
ric circulation to the reduced sea-ice cover east of Greenland in recent years is also apparent.

Finally, [32, Watanabe and Nitta, 1999] have suggested that land processes are respon-
sible for decadal changes in the NAO. They find that the change toward a more positive
Wintertime NAO index in 1989 was accompanied by large changes in snow cover over Eu-
rasia and North America. Moreover, the ralationship between snow cover and the NAO was
even more coherent when the preceding fall snow cover was analyzed, suggesting that the
atmosphere may have been forced by surface conditions over the upstream land mass.

Are the NAO and the Pacific Decadal Oszillation (PDO), signatures of the AO in the
Atlantic and Pacific Oceans, respevtively?

Y. Torre - Medias-France
18, avenue E. Belin
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Kapitel 13

Wolkenklassifikationen
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Kapitel 14

Der Vegetationsindex

"Spectral response’ des AVHRR-Filters [%]
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(DFVLR-10E und Appendix B aus NOAA TM107)

Abbildung 14.1: Spektraler Reflexionsgrad py von natiirlichen Oberflichen und spectral re-
sponse functions der NOAA - AVHRR - Radiometer fiir Kanal 1 und 2
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Kapitel 15

Glossar - Symbolverzeichnis

In diesem Glossar werden alle angewandten Parameter mit zugehoriger Mafleinheit, Symbo-
le, sowie Abkiirzungen und ihre Bedeutung aufgefiihrt und erldutert.

Ach Albedo (Kanal)

Ay Fléche eines beliebigen Gitternetzquadrates
(US)ASCII Datenkodierungsformat

Ay frontparallele Komponente [kn]

Ay frontsenkrechte Komponente [kn]

AMRIR Advanced Medium Resolution Imagery Radiometer
AMSU Advanced Microwave Sounding Unit

ASDAR Aircraft to Satellite Data Relay

AVHRR Advanced Very High Resolution Radiometer

B Bestimmtheit [%)]

B.,By externe Baroklinitdtsparameter, Komponenten von E)th [kn]
BKF feucht-baroklines Vorhersagemodell (DWD)

BKN genestetes feucht-baroklines Vorhersagemodell (DWD)
BLM Boundary Layer Model (GeophysBDBw)

cdc cloud density code

CF Zuggeschwindigkeit von Fronten [m/sec]

counts Graustufen (z.B. in 10-Bit Datenbreite)

Ch VariationskoefTizient

C Kondensationsrate

Ch Gattungen der hohen Wolken

C Gattungen der tiefen Wolken

C Gattungen der mittelhohen Wolken

CH1---5 AVHRR-Kanéle 1 --- 5

CA Cloud Analysis

CII Cloud Indication Index

CTH Cloud Top Height

CTW Cloud Track Wind

d Zeitskala [Tag]

D Mittelwert der zeitlichen Abfolge

Admaz maximaler Durchmesser (Dateninitialisierung)

D; Gitterpunktswert im Intervall ¢ (Glattungsschema nach Palmen)
DM Deutschland-Modell (DWD)

DMSP Defense Meteorological Satellite Program

DWD Deutscher Wetterdienst
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E

EM

EVI
ECMWF
ERBE
ERBI
ERBS
ERS-1
ESA
EUMETSAT
EZMWF
FGGE
Gen
GKS/CGM
GM
GOES
GTS
GWL
GWT

h

H,®
HIRS
HRPT
HHstation
Ich

I,

IR

L

L(T»)
LAWS
LAWS
LIDAR
MESZ
METEOSAT
MEZ
MLM
MSU

n

No

nRr

N

NASA
NDVI
NESDIS
NIR
NMC
NMI
NOAA
OLR

p
P
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Verdunstung

Europa-Modell (DWD)

Environmental Vegetation Index

Européisches Zentrum fiir Mittelfrist-Wettervorhersage
Earth Radiation Budget Experiment

Earth Radiation Budget Instrument

Earth Radiation Budget Satellite

European Resource Satelliet 1

European Space Agency

European Organization for the Exploitation of Meteorological Satellites
Europaisches Zentrum fiir Mittelfristige Wettervorhersage
First Global GARP Experiment

Gain (Kanal)

Graphisches Kernelsystem,/ Computer Graphik Metafile
Globales Modell (DWD)

Geostationary Operational Environmental Satellite (USA)
Global Telecommunication System

Groflwetterlage

Grofkwettertyp

Zeitskala [Stunde]

Geopotential [gpm|

High Resolution Infrared Sounder

High Resolution Picture Transmission

Stationshéhe

Intercept (Kanal)

Zuordnungsversuche

thermischer (Infrarot-) Kanal

charakteristische Langeneinheit [km)]

Strahldichte [Wm™2pum ™ 'sr™|

LASER Atmospheric Wind Sounder

LASER Atmospheric Wind Sounder

Light Detection And Ranging

Mitteleuropéische Sommerzeit (MEZ-1h)

Meteorological Satellite (ESA)

Mitteleuropéische Zeit (UTC-1h)

Mazximum-Likelihood Methode

Microwave Sounding Unit (US)

Anzahl der Intervalle, Stationen, Parameter oder zeitlichen Abfolgen
Normale von ?mg

Anzahl der Gitterpunkte

Bedeckungsgrad

National Aeronautics and Space Administration
Normalized-Difference-Vegetation Index

National Environmental Satellite Data and Information Center
nahes Infrarot (AVHRR Kanal 2)

National Meteorological Center

Normal Mode Initialization

National Oceanic and Atmospheric Administration
Outgoing Longwave Radiation

Luftdruck [hPa]

berechnete Niederschlagshche, Gebietsniederschlag [mm)]



PFJ
PIDUS
PO
PRI
PVA
RMS

gs
QL
T

Reyy
Resy(t)
R;

RR

RR;
RR,
RRma:c

SSM/I
SST
RRstation
t

T

Tu

TT,

Ty, 15
Toppar
u,v
TOVS
UTC
UTH

Vh

Vh,g

Uth

Va
Va,r
VAS

VIS

WL

WV

T

&

%)
GeophysBD Bw
WMO

Fliissigwassergehalt einer Luftsiule [mm)]

Polarfrontjet
Primary Data User Station
Polar Orbiter
Precipitation Index
positive Vorticityadvektion
Root-Mean Square

gr

spezifische Feuchte [77]

Sattigungswert der spezifischen Feuchte [

Abflul an der Erdoberflache
Likelihood Quotient
Korrelationskoeffizient

Abstand des Gitterpunktes j von der Station ¢, Referenzradius [km)]

Mittelwert von R;
Niederschlagseffektivitiat [%]

zeitkritische Niederschlagseffektivitét [%]

Niederschlagshhe im Intervall ¢ oder an der Station ¢ [mm)]
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arithmetisches Mittel des Niederschlages aus n unterschiedlichen Stationen oder

aus n unterschiedlichen MeRwerten der gleichen Station [mm)]
zeitliche Abfolge im Interval ¢ [mm]

gewichtete Niederschlagshohe am Gitterpunkt j [mm]

Maximum des Niederschlages aus Mefwerten n unterschiedlicher Stationen oder

aus n unterschiedlichen MeRwerten der gleichen Station [mm)]

Special Sensor Microwave/Imager

Sea Surface Temperature

Stationsmefiwert des Niederschlages [mm]

Zeiteinheit [h]
Temperatur [°C]
Taupunkt [°C]
Taupunktsdifferenz [°C]

Strahlungstemperaturen NOAA/ AVHRR-Kanile 4,3 [K]

parametrisierte Topographie

Komponenten von v, und ?;hg [m/sec]
TIROS-N Operational Vertical Sounder

Universal Time Coordinated

Upper Tropospheric Humidity

Windvektor des quasi-horizontalen nichtgeostrophischen Windes [m/sec]|
Windvektor des quasi-horizontalen geostrophischen Windes [m/sec|
thermischer Wind (Scherwind) [m/sec]

relative zeitliche Variabilitdt bezogen auf D

relative Variabilitéit bezogen auf R
VISSR Atmospheric Sounder

sichtbarer Spektralbereich
Wetterlage

Wasserdampfkanal (z.B. AVHRR Kanal 3)

Zufallsgrofie

beliebiger Parameter am Gitterpunkt j (z.B. Temperatur T, rel. Feuchte ¢)

relative Feuchte [%]

Geophysikalischer Beratungsdienst der Bundeswehr

Weltorganisation fiir Meteorologie
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EUMETSAT
NOAA

SR NSEERETE RN

Qw
w
A\
VAV
0

QFront
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Europaische Organisation fiir meteorologische Satelliten
National Oceanic and Atmospheric Administration, USA
Gewichtsfunktion

Gewichtung des Gitterpunktes j (in Referenz zur Station ¢)
beliebiger Stationsmefwert (z.B. Temperatur T, rel. Feuchte ¢)
Karman - Konstante

Einheitsvektor

Standardabweichung

Standardabweichung der zeitlichen Abfolgen

potentielle Temperatur [°C]

spezifische Dichte feuchter Luft

Reflexionsgrad

spezifische Dichte des Wassers

=dp/dt

Nablaoperator

Gitternetzmaschenweite [km)]

Durchmesser

Frontorientierung (gegen N-Richtung), spez. Volumen, Winkel



Kapitel 16

Anhang zur Satellitenmeteorologie

16.1 METEOSAT -Europas Wettersatellitenprogramm

Mehrere européische Staaten betreiben seit November 1977 ein gemeinsames Programm geostatio-
narer Wettersatelliten. Set dem erfolgreichen Start von METEOSAT-1 befindet sich mittlerweile der
siebte Satellit dieser Reihe auf einer Umlaufbahn in ca. 36000 km Hohe mit der Position iiber dem
Schnittpunkt zwischen Aquator und Nullmeridian. In dieser Héhe iiber der Erde bewegt sich ein
Satellit mit der gleichen Winkelgeschwindigkeit wie die Erde. Da der Satellit fiir einen beobachter
auf der Erde scheinbar fest an einer Position steht, spricht man von einer geostationdren Bahn. Von
Februar 1994 bis Februar 1997 war Meteosat-5 der Satellit, der operationelle Satellitenbilder liefer-
te, wihrend Meteosat-6 als einsatzbereiter Reservesatellit diente. Seit Juni 1998 ist METEOSAT-7
der operationelle Satellit, wihrend METEOSAT-6 wieder als Reservesatellit zur Verfiigung steht.
METEOSAT-5 wurde Anfabg 1998 in die neue Position bei 63 °E gebracht und liefert von dieser
Position Bilder. EUMETSAT unterstiitzt damit INDOEX (Insian Ocean Experiment) eine umfas-
sende Mefreihe im Indischen Ozean. METEOSAT-1 bis METEOSAT-4 wurden nach beendigung
ihres operationellen Betriebes aus dem geostationdren Orbit entfernt.

16.2 EUMETSAT - Europas Wettersatellitenorganisati-
on

Das METEOSAT - Programm wurde 1977 mit dem Start der Prototypen der METEOSAT-Reihe
durch die ESA (European Space Agency) im Auftrag von damals acht européischen Staaten begon-
nen. Der operationelle Betrieb lag bei der ESOC, dem européiischen Betriebszentrum des ESA in
Darmstadt.

Im Juni 1986 hat EUMETSAT als neue européische Organisation fiir meteosrologische Satelli-
ten die TRégerschaft des METEOSAT-Programms iibernommen. Ende 1995 ging der operationelle
Betrieb der Satelliten von ESOC an das Kontrollzentrum vom EUMETSAT in Darmstadt tiber.
Mittlerweile beteiligen sich 17 européische Staaten am METEOSAT-Programm. Deutschland lei-
stet einen finanziellen Beitrag von etwa 25 % an diesem Programm.

16.3 Das System der internationalen Wettersatelliten

METEOSSAT ist nur ein Teil eines die Erde umspannenden Wettersatellitensystems (siehe Abb.
BI). Im Rahmen der Welt-Wetter-Wacht (WWW) der Weltorganisation fiir Meteorologie (WMO)
haben sich mehrere Staaten zum Betrieb einer Reihe von Wettersatelliten verpflichtet. Neben ME-
TEOSAT betreiben die USA zwei geostationire Satelliten: GOES-E bei 75 °N und GOES-W bei
135 °W. Japan beteiligt sich mit GMS bei 140 °E und Rufiland mit GOMS bei 76 °E. Zusétzlich be-
treiben die USA und Rufland Wettersatelliten, die in etwa 800 bis 900 km Hohe die Erde mehrmals
téglich auf Umlaufbahnen, die iiber die Pole der Erde hinwegfiithren, umkreisen (polarumlaufende
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Satelliten).

16.4 Der Auftbau von METEOSAT

METEOSAT besteht im wesentlichen aus drei {ibereinandergesetzten Zylindern mit einer Gesamt-
hohe von 3.20 m und einem maximalen Durchmesser von 2.10 m. Das Gewicht betrégt nach dem
Start und zum Beginn des operationellen Betriebes 320 kg einschliefslich 39 kg Treibstoff. Im unte-
ren Zylinder befindet sich unter einer Hiille von Solarzellen zur Strtomversorgung ein Radiometer,
das die Erde in drei verschiedenen Spektralbereichen abtastet. An den oberen Zylindern sind ver-
schiedene Antennensysteme angebracht. Wahrend der Start- und Tranferphase in die geostationére
Bahn ist am unteren Ende von METEOSAT ein ca. 400 kg schwerer Apogdumsmotor angebracht,
der nach Erreichen der endgiiltigen Umlaufbahn abgetrennt wird. Hinter der Offnung auf der Ober-
fliche von METEOSAT befindet sich ein System von Spiegeln, das die von der Erde empfangene
Strahlung auf das Radiometer lenkt und in Daten umwandelt. Diese Daten werden iiber die Antenne
an der Spitze zur Erde iibertragen, aufbereitet und anschliefend an METEOSAT zuriickgesendet,
um iiber die Antennen am mittleren Zylinder an die Nutzer der METEOSAT-Nutzer gesendet zu
werden.

16.5 Betrieb von METEOSAT

Aus einer Héhe von ca. 36000 km erfafit METEOSAT ungeféihr ein Drittel der Erdoberfliche. ME-
TEOSAT dreht sich mit 100 Umdehungen pro Minute um seine eigene Achse und tastet dabei die
Erde zeilenweise ab, beginnend am Siidpol. Nach 26 Minuten ist der Nordpol erreicht und das Roh-
bild vollstindig an das Kontrollzentrum in Darmstadt {iber die Empfangstation in Fucino/Italien
iibermittelt. Dort wird das Rohbild aufbereitet und wieder an METEOSAT geschickt, damit es
anschliefend die Nutzer erreicht. Vier Minuten werden zur Riickstellung des Spiegelsystems im Sa-
telliten bendtigt, anschlieffend beginnt die ndchste Abtastung der Erde, dh. alle 30 Minuten entsteht
ein neues METEOSAT-BIld.

Dabei wird die Erde in drei Spektralbereichen abgetastet:

e Sichtbarer Spektralbereich (0.5 bis 0.9) pm)

e Wasserdampfabsortionsband (5.7 bis 7.1 um) zur Bestimmung des Wasserdampfgehaltes der
Atmosphére im Hohenbereich von 5 bis 10 km

e Infraroter Spektralbereich (10.5 bis 12.5 pm) zur Bestimmung der Temperatur der Wolken-
und Meeresoberfléchen

Die Auflésung der METEOSAT-Bilder betrdgt 5 km im infraroten und 2.5 km im sichtbaren
Spektralbereich fiir einen Punkt genau senkrecht unter METEOSAT. Fiir Europa ist die Auflésung,
bedingt durch die Erdkriimmung, etwa um den Faktor 1.5 schlechter.

16.6 Aufgaben von METEOSAT

Das METEOSAT-System hat eine Reihe von Aufgaben:

e Bilderstellung (alle 30 Minuten) Abtastung der Erde in drei Spektralbereichen

e Bearbeitung der Rohdaten: Aus Standort, Lage und Umdrehungsgeschwindigkeit des Satelli-
ten wird die Korrektur der Bilder berechnet, d. h. eine geographisch einwandfreie Zuordnung
der einzelnen Bildpunkte vorgenommen; Verschliisselung eines Teils der Bilddaten

e Aussendung der Bilddaten, analog und unverschliisselt fiir sog. SDUS- Empfangsanlagen
(SDUS Secondary Data User Station) sowie digital und iiberwiegend unverschliisselt fiir
PDUS- Empfangsanlagen (PDUS Primary Data User Station)

e Archivierung der Bilddaten: Bei EUMETSAT in Darmstadt sind alle von METEOSAT emp-
fangenen Bilder auf Datentriger abgespeichert
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e Ableitung geophysikalischer Parameter aus den METEOSAT- Bilddaten fiir meteorologische
Zwecke und Erstellung von Produkten wie Windvektoren, Meeresoberflachentemperaturen,
relative Feuchte der oberen Troposphéire, Wolkenverteilungsanalysen, Hohe der Wolkenober-
grenzen, Niederschlagsindex

e Erfassung von Daten automatischer Mefiplattformen (z. B. Bojen) durch METEOSAT und
Weiterleitung dieser daten an das internationale meteorologische Telekommunikationssystem
GTS

e Verteilung von Beobachtungsdaten, Wetterkarten, Vorhersagekarten, u. a. METEOSAT ins-
besondere an Wetterdienste in Afrika

16.7 Praktischer Nutzen der Satellitendaten

Im Gegensatz zu Beobachtungen von Wetterstationen, die teilweise weit voneinander entfernst sind
und nicht immer kontinuierlich Wetterdaten aufnehmen, stehen Beobachtungen von Wettersatelliten
flichendeckend und im falle der geostationdren Wettersatelliten auch in hoher zeitlicher Wiederhol-
rate zur Verfiigung.

Wesentlicher Nutzen der METEOSAT- Daten liegt in der Wetteriiberwachung und bei der Wet-
tervorhersage fiir die néchsten ein bis drei Stunden. Durch genaues Studium einer Abfolge von
Bildern in Verbindung mit anderen Daten (Stationsmeldungen, Niederschlagsradar, Blitzortung)
lassen sich Aussagen iiber die Weiterentwicklung der néchsten Stunden machen.

Der grofse Vorteil der Satelliten ist, daf sie auch Daten von Gebieten liefern, von welchen sonst
keine oder nur ganz wenige meteorologische Messungen vorliegen, wie z. B. den Ozeanen oder Wii-
stenregionen. Die Daten der hochauflésenden polarumlaufenden amerikanischen NOAA- Satelliten
lassen sich z. B. zur Erkennung von Nebel oder zur Erstellung von Wolkenklassifikationen nutzen.
Beides spielt eine Rolle in der Wetteriiberwachung, insbesondere der Flugwetterberatung.

Fiir die numerische Wettervorhersage spielen Satellitendaten ebenfalls eine Rolle. Da auch fiir
Wettervorhersagen mit Computermodellen méoglichst viele Ausgangsdaten bendtigt werden, ergén-
zen die Satellitendaten die Bodenbeobachtungen und Radiosondenaufstiege, z. B. mit Windvektoren.

Windrichtung- und Stérke lassen sich aus der Verlagerung von Wolken in aufeinanderfolgenden
Satellitenbildern erkennen. Im infraroten Spektralbereich (IR) mift der Satellit die Warmestrah-
lung der Erde und der Wolken. Aus der abgeleiteten Temperatur lassen sich Temperaturen der
Meeresoberflachen und Wolkenoberflichen bestimmen. Aus der Temperatur der Wolkenoberflache
kann man wiederum auf die Héhe der Wolke schlieffen. Auflerdem lassen sich der Bedeckungsgrad
und die Art der Wolken bestimmen. Auch kann der Feuchtegehalt der Atmosphére in 5 bis 10 km
Hohe aus dem Wasserdampfkanal von METEOSAT ermittelt werden.

Die von der Sonne ausgehende und von der Erde und ihrer Atmosphére wieder in den Weltraum
hinausgehende Strahlung bestimmen den Energiehaushalt der Erde. METEOSAT- Daten helfen
einzelne Komponenten der Energiebilanz zu berechnen.

Satellitendaten lassen sich auch in anderer Weise nutzen. Die Bilder, die von METEOSAT alle 30
Minuten aufgenommen werden, lassen sich zu einem Film zusammensetzen. Diese Zeitrafferaufnah-
men zeigen eindrucksvoll die Entwicklung von Wettersystemen und sind fiir die Wetteriiberwachung
notwendig (z. B. Erkennung von neuentwicklungen von Tiefdruckgebieten, Gewitterentwicklungen
oder zur Uberwachung von tropischen Stiirmen). Aukerdem werden solche Filme im Fernsehen zur
Verdeutlichung des aktuellen Wetters gezeigt.

Wettersatelliten tragen durch ihre messungen dazu bei, die Kenntnisse {iber Vorgénge in der
Atmosphire sowie die Uberwachung und Vorhersage des Wetters zu verbessern. So kénnen z. B.
gefdhrliche Wettererscheinungen frithzeitig erkannt und damit Schiden durch Katastrophen verhin-
dert oder gemildert werden.
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16.8 Zukunft

Die derzeitige METEOSAT- Reihe wurde mit dem Start von METEOSAT-7 abgeschlossen. METEOSAT-
7 ist seit Juni 1998 im operationellen Betrieb. Der Nachfolgesatellit steht vor dem Start: METEO-
SAT Second Generation (MSG). Dieser Satellit wird mit 12 Spektralkanilen alle 15 Minuten Bilder

in einer héheren Auflésung von der Erde machen.

Wie jetzt schon Auswertungen von amerikanischen Satelliten zeigen, die bereits mit neuen Syste-
men arbeiten, lassen sich deutlich mehr Informationen aus diesen Satelliten ableiten, die die Wetter-
iiberwachung und -vorhersage verbessern werden. Auch werden die MSG-Daten zur Bereitstellung
genauerer Klima- und Umweltdaten beitragen. Aufierdem werden Untersuchungen iiber Vegetati-
on, Niederschlag, Wolkenstatistik, Strahlungsbilanz uva. in einer hohen zeitlichen und rdumlichen
Auflésung moglich sein.

16.9 NOAA Bildsequenz vom 6. Oktober 1990
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Abbildung 16.1: 5. Oktober 1990, Berliner Wetterkarte, 500 hPa Analyse, 00 UTC (oben) und
Bodenanalyse, 06 UTC (unten)
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Abbildung 16.2: 5. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 12:49 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.3: 5. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 12:49 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.4: 5. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 14:30 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.5: 5. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 14:30 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.6: 6. Oktober 1990, Berliner Wetterkarte, 500 hPa Analyse, 00 UTC (oben) und
Bodenanalyse, 06 UTC (unten)
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Abbildung 16.7: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 02:44 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.8: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 08:12 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.9: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 08:12 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.10: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 12:38 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.11: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 12:38 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.12: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 14:19 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.13: 6. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 14:19 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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CREETTEE
5]

Abbildung 16.14: 7. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 02:33 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.15: 7. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 07:49 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.16: 7. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 07:49 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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Abbildung 16.17: 7. Oktober 1990, AVHRR, CH2, 12:27 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station



168 KAPITEL 16. ANHANG ZUR SATELLITENMETEOROLOGIE

Abbildung 16.18: 7. Oktober 1990, AVHRR, CH4, 07:49 UTC , Dundee Sytellite Receiving Station
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