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Zusammenfassung

Diese Arbeit beschdftigt sich mit einer Diagnose einer
sich im jungen Entwicklungsstadium befindlichen baro-
klinen Wellenstdrung in einem baroklinen westlichen
Grundstrom und den aus ihr 2zu ziehenden Folgerungen fir

seine zeitliche Fortentwicklung (barokline Instabilitdt).

Die Diagnose beruht auf der Anwendung aller wichtigen
dynamischen sowie thermodynamischen Gleichungen in nur
leicht approximierter Form, die zuerst zu zwei Fundamental-
gesetzen (quasi-geostrophisches System) zusammengefalt

werden.

Nach der Erstellung eines analytischen naturnahen und
hydrostatisch balancierten Modells flir eine solche Wellen-
stérung kurzer Wellenlinge (etwa 3200 km) und der damit
mb&glichen Verfligbarmachung analytischer Ausdrilicke fir
individuelle meteorologische Elemente und verschiedene
horizontale Advektionsprozesse, werden letztere als An-~
triebsfunktionen fir die Ermittlung der erzwungenen Verti-

kalbewegung verwendet.

Die w-Gleichung wird unter verschiedenem solchen Antrieb
geldst, zuerst als Konsequenz der Wirkung der vertikalen
Variation der horizontalen Advektion absoluter Vorticity,
dann als Folge der horizontalen Temperatur~Advektion.
SchlieBlich wird das totale Vertikalgeschwindigkeitsfeld

in einem solchen System als Folge der Summe beider Antriebe
ermittelt und daraus die horizontale Divergenz—Verteilung

bestimmt, zusammen mit den sich einstellenden lokalzeit~



lichen Anderungen der relativen Vorticity und der geo-

potentiellen Hohe.

SchlieBlich wird die Sekunddrzirkulation, die in einem
solchen jungen System operiert, zusammen mit jenen Pro-

zessen, dle sie erzeugt, besprochen.

Man kommt zum SchluB, daB solche Systeme erst der hori~
zontalen Vorticity Advektion ihre Weiterentwicklung und
Fortpflanzung nach Osten verdanken, bald nach dem Jung-
stadium aber die horizontale Temperatur Advektion gleich~
rangig wird und fir die weitere AmplitudenvergrdBerung der
Stérung mafigeblich EinfluB nimmt. Es bestdtigt sich die

- synoptische Erfahrung, dafl hohe Jetwinde lber der Stdrung
bendtigt werden (hohe Baroklinitdt des Massenfeldes quer
zum Grundstrom) um jene GréBenordnung im Vertikalgeschwin-
digkeitsfeld auszuldsen, die die Erfahrung erkennen gelehrt
hat (nahes Zusammentreten von Polar- und Subtropenjet).
Auch die Verringerung der vertikalen Stabilitit erweist

sich als wichtig.



Summary

This paper is concerned with‘a diagnosis of a baroclinic
wave disturbance in the nascent stage of its life history
embedded in a baroclinic westerly basic current and 1ls

concerned with the consequences of the diagnosis for the

development in time (baroclinic instability).

The diagnosis rests upon the application of all important
dynamic¢, as well as thermodynamic eguations in only
slightly approximated form, which are condensed into two

fundamental laws (qQuasi-geostrophic system).

After construction of an analytic and hydrostatically
balanced model of such a wave disturbance of short wave
length (ca. 3200 km) according to synoptic experienqe,
analytic expressions are thus available for individual
meteorological elements and vafious horizontal advection-
processes vwhich can be used as forcing functions for the

determination of the forced vertical motion.

The w-equation is solved for different forcing terms of

this kind; firstly as a consequence of the action of the
vertical variation of absolute vorticity advection aﬂd
secondly as a conséquence of horicontal temperature advection.
Further the total vertical motion field in such a system

is obtained due to the sum of the above menﬁioned processes
and from that the horizontal divergence field can be derived
together with the local changes of relative vorticity and

geopotential height.



Finally the "secondary circulation” operating inside such
a nascent system is discussed together with those processes,

which are responsible for it.

One arrives at the conclusion, that such systems owe theilr
further development and their propagation towards east at
first to the horizontal advection of absolute vorticity.
But soon after the nascent stage horizontal temperature
advection plays an equal role and will be responsible for
the amplitude growth of the disturbance. It 1s seen that
top velocity det winds above the disturbance are requilred
{t.i. large baroclinicity in the massfield cross current)
in ordexr to obtain an order of magnitude in the vertical
motion which is in accordance with experience. Synoptic
evidence shows that the development is particularily intense,
when polar and subtropical jet are closely distant above
such a nascent disturbance. Also the decrease(increase)of

the vertical stability seems of rather important influence.



I. Einleitung, Problemstellung

In der Strdmungsdynamik ist es eine bekannte Tatsache, daB
Strdmungen mit jet~artigem Geschwindigkeitsprofil und dahex
mit starken Stromscherunéen beiderseits sowie oberhalb

und unterhalb der Jet-Achse mit Hinsicht auf Uberlagerte
kleine Wellenstdrungen instabil werden kdénnen. Man meint
damit den Umstand, daB jede solche Stérung, die man einer
solchen jet-artigen Grundstrdmung aufprigt, dazu neigt, ihre
Amplitude zu vergrdBern, widhrend sie im Verlaufe ihres Wachs-

tums dem Grundstrom Energie entzieht.

Dies trifft in gleicher Weise auch fir die atmosphérische
Westwinddrift (Polarfrontjet) iilber den gem&Bigten und hdheren
Breiten dexr Erde zu, da in ihr eingebettete Systgme von
synoptisch beobachtbarer Gr&Be sich als ein Resultat von

Instabilitédt der atmosphédrischen Jet-Stdrmung zu entwickeln

pElegen. Diese sogenannte "barokline Instabilitdt" h&ngt

primédr von der vertikalen Windscherung der Jethrundétrémung
ab, d.h. sie héngt entsprecheﬁd‘der thermischen Winaqleichung
vom meridionalen Temperaturgefdlle ab und wird daher primér
in dex Region derx Polarfroﬁt-Zone auftreten..Diese Art von
Instabilitit ist jedoch nicht identiéch mit der sogenannteh

frontalen Instabilitidt,.

Von jahrelang durchgefiihrten synoptischen Studién undISYnop—
tischen RoutineiAnalysen in den Wetteréiensten_ailer Linderxr
weil man, daRB 2yklonen der gemdfigten und-héhe?en Breiten
slch entlang der Polarfront als eine Konseqﬁenz barcklinerxr

Instabilitdt 2zu entwickeln pflegen. Man weifl auch, daB sie



Fig,

1

Drei Zeltmomente aus der Lebensgeschichte einer
gsich entwickelnden Zyklone der gem#Rigten Breiten
(schematisch).

Links: Wellenstadium

mitte: Idealstadium

rechts: schon okkludiertes Wirbelstadium

Dick ausgezogene Linien: Geopotentialfeld der 5oo mb-
Fliche
diinn ausgezogene Linien: Bodenisobaren
gestrichelte Linten: relative Topographie Boden~5o0omb,
(geopot. Schichtdicke oder Mittel-
temperatur)



représentiert ist, erscheint der Umstand besonders wichtig,

dafl im Anfangsstadium (nascent stage) das Zentrum der Sté-

rung warm, die Riickseite kalt ist, daB also in den tiefen
Niveaus das Druck~ und Temperaturfeld um nahezu 180° auBer
Phase sind., Mit wachsender Hbhe und damit allm&hlichem
Eintreten in die dariber sich befindliche kurze obere Wellen-
stérung richtet sich das Temperaturfeld weitgehend in Phase
auf das Druckfeld ein, so daB der Wellentrog kalt, der Wellen-
rlicken warm sind. Dies heiBt dann, daB sich die Achse mit
gréBter Druckerniedrigung nach oben hin westwdrts neigt,
wdhrend sich die Achse wérmster Luft nach oben hin vorwérts
oder ostwldrts neigt, also eine umgekehrite Neigung {(tilt) auf-
welst.

Dieses "out of phase" Verhalten eines jungen baroklinen Systems
ist enorm wichtig flr den Ablauf energetischer Umsetzungen

und flir seine weitere Fortentwicklung zu einem intensiven
zyklonischen und hochreichenden Wirbel, welcher sich im End~-
stadium durch eine fast vertikale Achsénlage (oder sogar nach

vorne, also ostwédrts, geneigten) auszeichnet,[5],[fL[8],[kﬂ,[lﬂ,[2§L

Wie man bald erkannt hat, wird die in der ndheren Umgebung der
Polarfront als Luftmassengegensatz gespeicherte potentielle
Energie durch Hebung von warmer und Senken von kalter Luft im
sich entwickelnden Vertikalgeschwindigkeitsfeldbfreigemacht
und in kinetische Energie umgesetzt (Sturmerzeugung nach

M. Margules oder E. Lorenz), ES]’ P4]-

Den physikalisch~dynamischen Gegebenheiten innerhalb eines
solchen baroklinen zusammengesetzten atmosphdrischen Systems
und den sich daraus zwangsldufig ergebenden wichtigen Kon-

sequenzen fiir seine instabile Entwicklung kommt daher hohe



Bedeutung zu.

Zur volligen Klarstelluné des Gegenstandes,‘mit dem sich

die nachfolgende Arbeit befalit, soll noch ein Beispiel (siehe
Fig. 2) eines derartigen Vofgahgs,Ader sich immer und immer
wieder innerhalb der atmosphédrischen Westwinddrift vollziehﬁ,
présentiert werden. Es handelt sich um eine intensive
Zvklogenese beginnend westlich von‘Englénd am 11. Februar 1970,
oo GMT (Wellenstdrung, nascent stage) aus der sich im Verléqfe
von nur 36 Stunden bis zum 12. Februar 1970, 12 GMT ein schon
okkludierter Sturmwirbel mit einem Kerndfuck Qon 969 mb tber

- dem englischen Kanal entwickelt. bas Ideéistadium 1iegt‘irg¢nd-
:wo zwischen dembil, und 12. II, oo GMT, wurde also rasch |
vdurchlaufen. Nach de:‘extremsten'Wirbelphase,mit tiefstem.'
Kérnd;uck fillt sich der Wirbel bel weiterer Okklu§i§ﬁ exst 
fraséﬁ, danﬁ etwas verlaﬁgsamt auf, waﬁrend er sich bis;éur..

6stlichen Ostsee ENE~wérts fortbewegt.-

Déi in der Fig., 2 eingérahptevGebﬁrtszustand'(siehe 1inkg
,gildéeite) zelgt nun eine wellenhafte Bodenstérung.(Kefndruékf
1007,5 ﬁb)_gefolgt von eineﬁ Bodenhoch dstlich vdn Neufundianﬁg
- (> 1030 mb) tiberlagert von einer oberen Wellen;t&ruﬁ§4re¥atgv?f
kurzer Wellenlédnge in den héheren Druckniveaué der Tidéoépﬂaﬁé,:'
représentiert durch die gestrichelt gezeichneten Liﬁ#en |

(= Geopotentialfeld der 500 mb Fl&che). Diese Wellenl&nge’
betrdgt in 50°N etwa 4o bié 45 Léngengrade, d.h. etwa 9 odér

8 solche Wellen auf dem gesamten Breitenkreis rund um die Erde.

Vom Bodentief angefangen neigt sich also die Achse tiefen

Drucks deutlich bis zum oberen Trog mit wachsender Hdhe
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bis zum 14, Februar 1970, oo GMT
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westwdrts (Achsenneigung etwa 1:171}%,

Was das Temperaturfeld angeht, so ist der weit offene
.Warmsektor der Bodenstéru;g Qon warmer Meeresluft mit
Temperaturen zwischen 12 und.isoc (oo GMT) erfiullt, wéhrend
westlich der Kaltfront kalte folarluft (3 bis 7°¢) im Be-

reich bis zum Bodenhoch mit NNEwinden sidwédrts strdémt, Das
Temperaturfeld am Boden ist also mit dem Bqdendruckfeid um

fast 180? aner Phaée. Das Temperaturfeld in der HOhe ist
durch das wellenformlge schattlerte Band in Fig. 2 reprédsen-
tiert, welches die Polaxrfront in 500 mb symbolisiert, inner~
halb dieses Bandes sind in charakteristischer Weise die
Isothermen von —279 bis etwa -33°C konzentriert, so da8
ndrdlich der Polarf:@nt die kalten Massen (~-33o bis ?39°C)

-und stdlich von ihr die‘rechﬁ warmen z.T. troplschen MassenA'
(;27 bis ~17°C) 1n der 500 mb Flé&che beobachtet s1;d. Dadurch
wird offenbar, daBl sich die Achse maxmmaler Temperatur aufwarts
etwas nach Osten neigt und sich das obere Temperaturfeld in. 500 ‘mb
mi?\dem Geopotentialfeld sqhon weltgehend in Phase pefindet -

(kaltex Trog'versus'warmer‘Rﬁcken).

'iﬁfder 300 bzw. 200 mb Flache wird dieses Storungssystem von
intensivsten Jet-Winden uberweht (siehe Taglichen Wetterbericht,ﬁ
Deutscher Wetterdienst, Jahrgang 95, Nz, 42, Seite~7), wobei
neben den Radiosondenstationen Winde Wahrend eines Fluges

von Neufundland nach England direkt tber der Stérung von einer:
St&rke von 115 Knoten = 59 m/sec = 213 km/Std. becbachtet |
wurden. Auch Camborne, Valentia und Belmullet melden in diesen

Héhen durchwegs Winde >1loo Knoten.

Das Wolken- bzw. Strémungsfeld dieser Stdrung soll noch eine
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Satellitenaufnahme verdeutlichen (siehe Fig. 3) (siehe FORTAK

[9] , Titelbild und S. 32). Das Satellitenbild bezieht sich
etwa auf eine Zeit zwischen 11. II., oo GMT und 12, II., oo GMT,
also das Zeitstadium der Idealzyklone oder etwas frﬁher. Deut-
lich erkennt man den As bzaw. NS—Schirm aﬁ dexr Vorderseite
(Warmfront Aufgleitvoréang) sowie die bandértiée Struktur des
Kaltfront-Wolkenfeldes.sowie in ihrex Rilickseite vorhandene
offene Zellen von Zellular-Konvektionswolken verschiedegéter
Gr6B8e und bandartige Konvektions-Wolken, aus deren Verlauf

man deutlich den Zustrom der polaren Raltluft erkennen kann.

Einer detaillierten Analyse und Diagnose eines solchen An-
fangszustandes unter Zuhilfenahme der.gﬁitigen mathem.-phy514
kalischen Gesetze und den daraus sich ergebenden Folgerungen“
fir die weitere instabile Zyklonenentwicklung hinsiqhtlicﬁ ﬁes 
. Antriebs und der sich einstellenden Vertikalﬁewegﬁng,'dié
maBgeblich das Wolken~ und Niederschlagsfeld verursachﬁ,yéoﬁié 
der Einrichtung von typilschen sekund&ren Zirkulatioﬁen‘ist diév

nachfolgende Arbeit gewidmet.
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Fig. 3 Satellitenaufnahme der Wellenzyklone vom 11. Februar
1970 westlich von Irland (aus H. FORTAK, Meteorologie,
Deutsche Buch-Gem., 1971, Titelbild und Seite 32)
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II. Die theoretischen Grundlagen zur Diagnose barokliner

Wellenstdrungen

II.1. Die fundamentalen Gesetze

Um die beobachtete Struktur barokliner Wellenstdrungen dia-

gnos;izieren zﬁ kénnen und Konsequenzen, die sich aus ihrem

physikalischen Aufbau und ihrer internen Struktur ergeben,

analysieren und ableiten zu kénnen, ist es nétiqg,

(a) alle auf die atmosphédrische Bewegung anwendbaren funda-
mentalen Gesetze hydrodynaﬁischer und ﬁhermodynamischer
Art heranzuziehen und sie in mathematischer Form darzu-
legen. Da sich die meteorologischen Beobachtungen in der
freieh Atmosphédre nach internationaler Ubexeinkunft auf
Fldchen konstanten Drucks beziehen, ist es angebracht; diej
Gesetze auf ein mit def Erde mitrotierendes'(relatiQes)
Koordinatensystem zu beziehen (die beiden horizoqtaleq 
Koordinateh X, ¥y weisen éositiv nach Osten bzﬁ. néch‘N§r-;
den und als wvertikale Koordinate, die =zum 1l.okal>e,n‘‘,Zer’n".‘li‘_llfrljj
weist, wird der Luftdruck p gewdhlt, der nach unten z@é?

nimmt (nach oben abnimmt); das bedeutetidie Wahl;eineé

sogenannten ilsobaren Koordinaten-Systems bder'kuré pFSygﬁems;‘

Weiterhin erscheint es notwendig,

(B) diese Gesetze zu é&inem etwas vereinfaoliten Gleichungséatz
zusammenzufassen, weil sle sich in urspriunglicher Porm
wenié flir eine Diagnose schwierig aufgebauter Stdrungen
eignen, obwohl sie einzeln fiir sich streng anwendbar sind.
Auch l&duft man bei Einzelanwendung Gefahr, Konsequenzen
aus einem ebenso gltiltigen Nachbargesetz zu negieren und

schlieBlich wird zu zeigen sein,
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(C) daB geleitet durch sogenannte "scale" Analysis (Analyse
der GréBenskala einzelner Terme) angewandt auf dies?
Gleichungen schlieBlich Beziehungen resultieren, diees
erlauben, wichtige physikalische Vorgdnge innerhalb bafo—'
kliner Stdérungen, welche sich allein durch die r&dumliche
Vérteiluﬁg des Geopotentialsv¢ = gz beschreiben lassen,
mit den Feldefn der lokélzeitlichen Verdnderung des Geo-
potentials ¢ (Druck&nderung) undvdér zu einem Gleichgewicht
ndtigen Vertikalgeschwindigkeit w = dp/dt in Verbindung zu
bringen,.

Um diese gesteckten Ziele (a), (B), (C) 2zu realisieren, beginnt

man am zweckmdfigsten mit den Gesetzen selbst:

Flir Stérungen im synoptisch beobachtbaren "scale" gelten flr
die horizontal (entlang im Raum gewellter Druckfldchen) ablau-
fende Bewegung, die nach dem 2. Newton'schen Gesetz filir das

relative Koordinatensystem glltigen beiden Bewegungsgleichungen:

g% - fv = =~ %% ’ (1) Horizontale Komponentenglei~
chungen der relativen Bewe-~
av .. B¢ |
at + fu = 5y (2) gung
.. du  dv . . . . : L
waobeil It’ ac die totalen, individuellen Beschleunigungen der Luft
it a. = 2 + 1 2 + v 3_ + W L und ~-£fv, fu die ents ie h ndl B
Mt gE T Bt 9% 3y 3P ‘ prechenden
Coriolis Beschleunigungen in der x~ bzw, y-Richtung bezslchnen

mit £ = 2 Q sin ¢, @ = 7,292 10"5 secﬂl. Die Glieder - %%,

- %% sind die jeweiligen Komponenten der Druckkraft pro Massen~
einheit mit ¢ = gz = Geopotential und g = Schwerebeschleunigung.

"Hier und im folgenden gilt wegen des gewdhlten p-Systems, daB

alle partiellen Ableitungen auf isobaren Fl&chen und nicht auf
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Fladchen konstanter HShe zu nehmen und zu deuten sind.

w = %% ist die "generalisiérte" Vertikalgeschwindigkeit

im p-System.

Keine Berticksichtigung erfdhrt dabel die Reibung, deren Ein-
fluBnahme auf die Bewegung durch den Einbau von Komponenten
einer Reibungskraft in Gleich., (1) und (2) erfolgen miiRte.

Obwohl grundsédtzlich in verschiedenster Weise méglich, soll

hier Reibungseinflul noch unberticksichtigt bleiben,

Die dritte Komponentengleichung der Bewegung reduziert sich
durch "Scale-Analyse” mit grdB8ter Nidherung auf das hydrosta-

tische Gleichgewicht, welches im p-System durch die allbekannte

Beziehung:
adp - 1 ' \ .
\ 3 - "% =3 (3) Hydrostatische Grundgleichung
seinen Ausdruck findet, wobei o = % das spez, Volumen und p die

Dichte der Luft bezeichnen. Die Beziehung (3) kann mit Hinzu-
nahme der Zustandsgleichung flir feuchte Luft modifiziert werden.

Letztere lautet:

2 {(4) Zustandsgleichung

feuchter Luft

worin Tv = T(l+0,61 q) die virtuelle Temperatur und Rd die Gas-
konstante der trockenen Luft bezeichnen., Dex virtuelle Tempera-
turzuschlag 0,61 gT enth&dlt die spez. Feuchte g [10—3 gr Wasser-
dampf/ gr feuchter Luft] und ist nur in tieferen Ni#eaus von

solcher GréBe, das TV sich wesentlich von T unterscheidet.

Kombination von Gleich. (4) und (3) ergibt daher die Beziehung:

R
op P .
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und ihre Integration Uber eine Sc

grenze b, Unterxgrenze a) liefert

Radiosgndenaufstiegs erforderlich

hichte kleiner Dicke (Ober~-
die bei der Auswertung eines

e "barometrische Héhenformel':

b

T

v § (1np)

die eine eindeutige Zuordnung des
potentiellen H6he einer Druckfléc
Temperatur- sowie Feuchtewerten i

(Siehe auch INT. METEOROL. TABLES

Genf 1966),

Ein weilteres wichtiges Gesetz ist

Masse, das filir das p-Xoordinatens

ow
ap

au

phutena)

X

+ + o

20g

annimmt. Sie ist dem Bau nach &hn

fir ein inkompressibles Medium gi

ein z~System, unterscheidet sich

lichen Ableitungen auf p- oder z-

W .
3P>' wobei w

Vertikalgeschwindigkeit bezeichne

der linken Seite (

Vertikalgeschwindigkeit w ist etw

R p

d = a
578 T, 1n B, (3b)
Geopotentials (oder der geo-

he) zu gemessenen Druck~,
n der Vertikalen erméglicht,

, WMO No. 188.TP.94 3.2/3/4,

jenes von dexr Erhaltung dex

yvystem die einfache Fom:
(5) Xontinuit&dtsgleichung

lich der Kontinuitédtsgleichung
dw

av , 2w
9z

3y

aber neben den unterschied-

+

0O gtltig filr

Fladchen im dritten Gliede auf

%% die sogenannte "generalisierte"”
t.

Ihre Verknipfung mit der

as schwierig:

_dp _3p @, %, % =__1_{ (3, . )
B=GE T T Y T Vy TV, s 20w g0 L¢ " (3t F uVhP
. v w
und nur in erster Ndherung gilt w = - E; .

Ein weiteres Gesetz ist der erste

oder die thermodynamische Energie

Hauptsatz der Warmelehre

gleichung, wie man sagt.
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In Entropieform lautet sie:

9_48__ dlnT _dinp__ 4lno 6) Thermodynam.
T dt p dt dt p dt Energiegleichung

worin Q das AusmaB an externer nicht-~adiabatischer WAdrmezufuhr
pro Masseneinheit, S die Entropie, cp die spez. W&rme bei kon-
stantem Druck und € die potentielle Temperatur kennzeichnen,

Letztere 1st definiert als:

R/cP R/cp Definitionsgleichung
looo pa [ looco
f = T |—— = S | (7) dexr pot, Tempera-
(P) R(P) F °
tur

Dlie Beziehungen zwischen den abhidngigen Variablen u,v,w,¢,c,06 (T)
sind durch den Satz fundamentaler Gleichungen (1) bis (7) voll-
sténdig spezifiziert. Natirlich ist dieser Gleichungssatz seit
langem ein wohlbekanntes Gut meteorologischer Lehre und in jeQ

dem kompetenten Textbuch nachlesbar z.B. [10] . ﬁl],[lZ],[ld].

II.2. Zusammenfassung der Fundamental-Gesetzé zu zweil diagnos-

tigehen Gletchungen, weitere Approximationen

Obwohl schon etwas vereinfacht erscheint die simultane Verwen—
dung aller in I1T.1. dargelegten Gesetze schwierig. Zum Zwecke
der Diagnose synoptischer Stdrungen empfiehlt es sich daher zu
versuchen, wenn méglich, fast alles in Termen des Geopotentials

¢ auszudricken und weitere Néhergngen nur insoweit zuzulassen,
wenn sie mit Synoptischer Erfahrung im Einklang sind und wenn sie
mit theoretischer "gscale" Begriindung und anderen logischen Ar-

gumenten vertretbar erscheinen.
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2.1, Die geostrophische geopotentielle Dicke Gleichung

Hier beginnt man am sinnvollsten mit Gleich. (6), Sie lautet

in entwickeltor Foxrm:

das o 3 3 ]
= = o ——— o - A —
3t p | 9% (in 0) v oy {in 0) + w ay(1n BWw Y (in 8) (6a)
Aus Gleich, (7) folgt durch logarithmieren:
S
In ® = 1n o - Eri In p 4+ EKonst {7a) und daraus
P

ergibt sich, daPR p keine abhingige Variable ist (p = Konst auf

jeder Druckfléche):

3 9 u 9o 3 - 9 = 1 32
u Ez(ln 8) = u ax(1n a) = % 5% ! at(1n g8y = at(ln 0} = 3 3
n 5 _ ¥y Ja
v Eg(ln 0) = v ay(1n o) " 5;

Verwendet man jetzt noch die hydrostatische Gleich, (3), so gilt
o = - %i‘ pDann ist leicht einzusehen, daf sich Gleich. (6a) um~
P

schreiben 148t in:

¢

d 34 3 4. 9%y, 8 . 39, _ =& _4as _ _o
3t ¢ 5}5“ u gy ¢ aI?) Vay O 3p) o c, dt cr 2 (6b)
mit o = - % %ﬂ' was einem "statischen Stabilit&tsparameter" ent-
8 dp
spricht.

d . . '
38 < 0 ,0> 0O stabil; 5§¢ 0O , 0<0 labil; —=0 , 0=0 1ndifferent)
Ap r P b

Im ersten Fall, WO ® mit dem Druck abnimmt (mit der H&he Z-

nimmt) wird ein sich von einem beliebigen Niveau aus adiaba-
t4

tisch, d.h. mit kxonstantem 8, auf- bzw. absteigendes Luft-
’ il .

Eeilchen mit einer niedrigeren bzw. hdéheren pot.Temperatur,

als sie die Umgebung besitzt, ausgezeichnet sein und das Teil-



chen wird einem Absinken bzw. Auftrieb unterworfen und stets
zum Ausgangsniveau zuriickkehren. Es zeigt also stabiles
Verhalten. Im zweiten Fall ist es so, daB es sich stets

weiter von dexr Ausgangslage entfernt (labiles Verhalten).

Im letzten Fall behdlt esg, wie immer das Teilchen auch ver-
schoben wird, gleiches 8 wie die Umgebung und verhdlt sich somit

neutral (indifferent),

Bis auf eine ndherungsweise Konstanz des Parameters ¢, die an-
genommen wird, und zwar mit guter Rechtfertigung, sind bisher

keine Approximationen erfolgt. Nun soll aber die Gleich. (6b)

durch Annahme eines geostrophisch balancierten Windes noch

welter abgewandelt werden, d.h. es entfallen in den Gleich.

d
(1) und (2) die totalen Beschleunigungsglieder g% und E% und
sie lauten dann:
-f v = - 29 (1a) oder in Vektor-Notation:
o g IxX
= - 2 - 3 : _R XV §
foug 3y (2a) Wg b ug + J vg fo

worin W den horizontalen del-Operator der Vektorrechnung be-
zeichnet. Die Annahme eines in erster Niherung geostrophisch
balancierten Horizontalwindes ist deshalb nicht zu ein-

schrédnkend, weil die vernachldssigten Beschleunigungen ent-

sprechend einer "Scale Analyse" eine ganze GrdBenordnung

{lo cm sec~2) kleiner sind als die verbleibenden Gliederxr

(1o cm sec ).

SchlieBlich vernachléssigen wir noch die nicht-adiabatische

grwirmung in Gleich. (6b), d.h. Q oder %% Z 0, da fiixr so kurze

zeitrdume, die wihrend der Entwicklung einer jungen baroklinen
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Welle verstreichen z.B. die Strahlungseinwirkung keinesfalls

den Effékt anderer beibehaltener Entfllisse evreicht und z2.B.

die Zufuhr latenter Kondensationswirme bel noch nicht voller

zyklonaler Entwicklungsphase ebenfalls zurlcktritt. Flr Zeit-
Sfpannen von mehreren Tagea jedoch gollte die diabatische Hx-

wdrmung stets berlicksichtigt werden,.

Mit diesen beiden N&herungen wird dann die Gleich, (6bj:

A (L2 Ly oy (-2
T ( Bp) == wg kY (, 8p) + ow (8)

Da in dieser Gleichung sowohl v_ als auch
2
- EE-: §~i-~ 126 (R -~ 1! reine Funktionen von ¢ sind,
8 dp ap2 p 9p D

c
gsind in ihr nur zwei abhéngige Variable, némlich ¢ und w ent-

halten. Sie entstand, um es noch einmal klar zu sagen, aus der
thermodynamischen Energiegleichung (6) mit Verwendung der Defini-
tionsbeziehung fiir die pot. Temperatur (7) sowie der hydrosta-
tischen Grundgleichung (3) und den geostrophisch approximierten
Bewegungsgleichungen (la, 2a). Die nicht-adiabatische Erwdrmung

wurde vernachlissigt.

Dies ist nun eine der gesuchten Diagnose-Gleichungen und es er-
scheint angebracht, nacheinander die in ihr enthaltenen Glieder
physikalisch zu interpretieren:

Das Glied auf der linken Seite von (8): ist die lokalzeitliche

Anderung an feststehendem Ort der sogenannten "geopotentiellen

Schichtdicke - g% ", Diese wiederum ist durch die hydrostatische
Grundgleichung {(3a) direkt proportional der Temperatur T. Der

R
Proportionalitdtsfaktor (;Q) ist flir jedes Druckniveau konstant.

Also bedeutet dieses Glied nichts anderes als die lokalzeitliche

Anderung der Temperatur in jeder isobaren Fliche gewichtet mit
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Rd
dem Faktor §~ .

Dag evste Glied auf der rechten Selte von (8): kann als die

"horizontale Dicke-Advektion onW “%% " pbezeichnet werden,
odexr als die horizontale Temperatur—-Advekiion wg°WT" inter—

pretieve worden, gewlechtet mit dewm von ¥Fliche zu $liche unter-

i
schiedlichen Faktor (5~ .

Und schilieflich bedeutet das zweite Glied auf dexr rechten Seite
von (8) phyvsikalisch ein "adiabatisches Erxwdrmungs- (AbkUhlungs~}
Glied" und bxingt Fjene Témperatur&nderungen (Dicke—ﬁnderuhgen)
Ui Ausdruck, die sich durch Aufsteigen und Ezpansion oder
Abginken und Rompression von Luftteilchen in einer stabil ge-~

schichteten Umgebung einstellen,

Hat man aber keine unendlich dinnen Schichten, sondexn Schichtég
von endlichem Druckintervall Ap mit einer Mitteltemperatur T,

so entspricht diesem ein endliches geopotentielles Dicke-Inter-
vall (=0¢) . [Da der Druck abwdrts zunimmt (vertikale Koordinate)
wird A¢ stets negativ, -A¢ also stets positiv sein, da ¢ mit
dem Druck abnimmt!] Die Gleichung (8) kann dann in einer derx

beiden nachfolgenden &dquivalenten Formen umgeschrieben werden:

3 & o - T L
= T o= (Wg vT) + (R 0) w (8a) oder
_g__{ (-8¢) = = (W W(-4¢)) + (0bp) v (8b)

Mit Hilfe der Gleich. (8a und b) kann der physikalische opera-

+ive Mechanismus von Gleich. (8) bestens dargelegt werden:

Hat man eine horizontale Zufuhr warmer Luft, also Warmluft-

Advektion oder eine Advektion grbferer geopot. Dicke,
AdvektiolL
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so ist: vg-W5<o und daraus folgt eine lokalzeitliche
Wg~W(—A¢)<O Zunahme der’Temperatur(%% > ?)

oder der geopot, Dicke (3(-A¢)/3t>0)
Hat man hingegen eine horizontale Zufuhr kalter Luft, also eine

Kaltluft-Advektion oder eine Advektion kleinerer geopot. Dicke}

so ist: Wg~W5>O und daraus folgt eine lokalzeitliche
Wg'W(~A¢)>O Abnahme der Temperatur <g% < O)
oder der geopot. Dicke (8(—A¢)Bt<Q):‘

Andererseits hat man aufsteigende Luft mit adiabatischer Abki{ih-

lung,
so ist: w<0O oder <§ 0)w<0 so folgt daraus stets eine lokalZeiﬁ*
(cAp)w<O . liche Abnahme der Temperatur<§%<§)f

oder der geopbt. Dicke (3(%A¢)/8t)_,

Hat man hingegen absinkende Luft mit adiabatischer Erwédrmung,

so ist: w>0 oder <§ o)w>o - so folgt eine lokalzeitliche.
(cAp)w>0 Zunahme der Temperatur(%%ﬁo)v

oder der geopot, Didke_(&(‘A@)/é#%O{

Um einen noch tieferen guantitatiwven Einblick zu‘gewinnen} soll-
ein numerisches Beispiel‘présentiertvwerden; Im Niveau voﬁ‘SSq7mk
(siehe Fig. 4 , linkes Bild) erfolgt mit einem gleichférmigénl

‘Westwind u = lo m/sec eine Warmluftadvektion im puhkté"p‘,.f‘;,

Drei genau S8~N orientierte Isothermen représenfiéren;éés'ﬁ;mée;,
 raturfeld. Ihr horizontaler Abstand voneinander bétrégt ségfkm»'
Die rechte Seite der Fig. ( 4) zeigt einen veftikalen Quersdhﬁittv
en£lang der Linie BAC und enthdlt in dex Mitte durch A éine vér-;

tikale Druckschicht von loo mb zwischen D und E.

pie im Punkte A bestimmbare wWarmluftadvektion wé-WT = uAT/Ax be~
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b= 500 Km - — e 3O E - - ——— 500
683
\ B A C
13215
$20 125 430 § A 9 — —550 1. gpm
u=10 |m/sec -20 25 -30
638,5
WARM KALT b (mb)
——X l —— .0bD — — —— — 600
S
X
Fig. & Skizze zur Erklirung der Wirkungsweise horizontaler

Temperaturadvektion
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trdgt dann —10_4 grad/sec und dies flihrt entsprechend (8a bzw. 8b)
dann zu einer lokalzeitlichen Zunahme der Temperatur in A von
8,64OC/Tag oder einer Erweiterung der Schichtdicke um 46 gpm/Tag
(von 1321,5 auf 1367,5 gpm). Der Effekt der Advektion warmer

Luft in die loo mb-Schicht (ED) kinein ist also betrédchtlich.
Nimmt man jetzt an, daR die Mitteltemperatur (T = —2500) im

Punkt A oder die Schichtdicke (ED) von 1321,5 gpm lokalzeitlich

trotz der Warmluft—-Advektion erhalten bleiben sollen

(%% = 3 (-A¢)/dt = é), so folgt zwangsl&dufig, daB zur Aufrechter-
haltung der Stationdritdt in Gleich. (8a und b) das Vertikalge-

schwindigkeitsglied wirksam werden muB. Die durch horizontale
Advektion resultierende Temperatur—~ oder Dicke~Steigerung muB
durch eine Abkihlung kompensiert werden, wozu édiébatisches Auf~
steigen der Luft zu fordern ist. Die Durchreéhnunglergibt, daBi
dieses Gleichgewicht durch ein w von der GrdéBe ~3,48 10—_3 mb/éec,

. ny
(was etwa w = 4,60 cm/sec entspricht) erreicht werden kann.

2.2. Die quasi-geostrophische Vortiecity Gleichung

Nun suchen yir nach einer zweiten Beziehung, die wiederum nur ¢
und w enthait und aus mehreren der Fundamentalgesetze herzuleiten
wdre. Dabei geht man jetzt von den bis auf den Reibunésflgﬁ
vollstdndigen beiden Komponentengleichungen (15 und (5) fir die:

oy

und auf (2) den Operator <%;) an und addiert. Dann gelangt man

als Zusammenfassung auf die jedem modernen Textbuch der Meteo~

relative Luftbewegung aus, wendet auf (1) den Operator (-Q_)

rologie entnehmbare Vorticity~-Gleichung:
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4a . |
amt—— + —— S— W ——— ——
dt(n) + (n) divw (

g

’ -

9F 13 13 13 . w oV dw ou ) _
— L2 = = 4 + (g+£) d o -2=]=0
et U T Vay TVt EY (E+5) divv +{ 57 35 ™ 3y op

0v _ 3u der bewegten Luft

worin die relative Vorticity & = Tx 5y

(feigentlich als vertikale Komponente des dreidimensionalen tot
oder curl Vektors anzusprechen) und die absolute vorticity
n =& + £, die Summe der relativen Vorticity der atm. Luft
plus der Vorticity der sich drehenden Erde £ = 2 Q@ sin ¢ ,

. df 2Q . . .
bezeichnen. B8 = 5; == cos ¢ ist ein Parameter, der die Ver-

&nderlichkeit von £ mit der geogr. Breite kennzeichnet und

div w ist die reine HorizontaldivergenZz.

Die Gleichung (9) wird nun in mehrfacher, aber wohl begriindeter .

Hinsicht vereinfacht, wie folgt:

(a) "Scale Analyse”und Erfahrung zeigen, daf die Glieder:

w E% , die vertikale Vorticity-Advektion, und
9w dv _ dw 3u

™ o 3y 3p ' das sogenannte Vertikaldrehungs- oder

Twisting-~Glied, klein (10“11)verglichen mit anderen Glie-

~lo

dern der Gleich. (9) (lo '°) sind. Sie werden daher ver- .

nachléssigt.

(9)

({b) Im bivergenz-Glied (gg+f) div w zelgt dié "Sgale analyéﬁs?, ‘

daB £ die GrdBe 10—5, f die GrédBe 10—4 und div w die GiéBé
10“6 besitzt fir mittelgroBe synoptigsche Systeéeme. Hiar wird

daher Eg gegenliber £ vernachléssigt. Das Glied lautet dahn‘

£f div w.
(c) Der Coriolis-Parameter f kann in eine Tayvlor-Reihe ent-
wickelt werden mit Bezug auf eine Breite ¢ = ¢o. Dabei

werden Gliedexr h&herer Ordnung vernachléssigt:
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af . af - _ . -
f—fo‘+(ﬂa§> y mit (dy> = B und y = O bei ¢ LR
¢O . 4)0 ’

Die beiden verbleibenden Glieder rechts stehen dann, was

. « gL v C°F Yo 1
ihre GréBenordnung angeht im Verhé&ltnis — = ———tb — ,
f0 sin ¢o a

"wenn L die seitliche Ausdehnung der Bewegung bezeichnet.
Wenn L << a oder % << 1, folgt £ = f, = Konst, wenn £ in
undifferenzierter Form auftritt, mit der Ausnahme des
Advektionsgliedes Bv, wo dann f als konstanﬁ behandelt
wird (sogenannte B-Ebenen Approximation).

(d) Der Horizontalwind w und die relative Vorticity £ werden

nun geostrophisch approximiert:

=y = - L. 39
g £, 97 | v Ju W2¢ ‘
' E=f =—2 - —Z = , mit der einzigen Ausnahme,
. g 9% oy £
1 9¢ o
V=V E B3x '
9 o

ndmlich im Divergenzglied fodiv w. Hier wédre eine geostrbphiel

sche Approximation unsinnig, denn div w_ wdre in ebenen -

v

Koordinaten Z O oder in Polarkoordinaten = —,gg ctg ¢,_was

sicherlich mit der wahren Horizontaldivergenz wenig gemein-

sam hat.

"Mit allen diesen NBherungen und Vernachlédssigungen reduziert

sich dann die Vorticity Gleichung (9) auf:

g
“—2 - [ ] S
5 = Wg \ (gg+f) fo div w (9a)

2
mit £_ = Y~$. und w_ = (KxV¢)/£
g fO g o

Verwendet man jetzt noch im letzten Glied die Kontinuitidts-

gleichung, so folgt:
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g .
-—2. = - O - O 4 -la——u;)- 9b
oYs \vg \VE;g \Vg WE fo 5D (9b)

Quasi-geostrophische

Vorticity-Gleichung

mit w _Wf = v .
\g gB

Die lokalzeitliche Anderung der geostr. Vorticity (Glied links)
wird daher durch 3 separate Prozesse erzeugt:
(a) durch horizontale geostr. relative Vorticity-Advektion
(W _\WVEg )
g gg

{b) durch meridionale geostr. Advektion planetarischer

Vorticity (v_°WVEf = v_B)
g g
(¢) durch Horizontaldivergenz oder durch eine vertikale
Anderung der Vertikalgeschwindigkeit w.
Die Gleichung (9b) ist nun eine zweite Gleichung, neben Gleich.
(8), die zusammenfassend aus den Fundamentalgesetzen heraus
entwickelt wurde und die wieder nur das Geopotential.¢7uhd die,.

Vertikalgeschwindigkeit o zum Inhalt hat.

Wiedér erscheiht es sinnvoll, die Glieder diesér Gleichunq
physikalisch zu interpretieren, um:ihrén Arbeitsmgchaniémﬁ§f
aufzudecken. Zuerst muB festgestellt wefden,‘daBvpoéitive‘bzw.j;

. negative relative Vorticity (gg > oder.<’0) in der Atmosnhare
‘dervNordhemisphare zyklonische bzw. antlzyklonische relative
Vorticity bedeuten, d4.h. die Llneargeschwindlgkelt des Wlndes
nimmt in der Nordhemisphdre im Falle zyklonischer nach rechts,
im Falle antizyklonischer relativer Vorticity nach 1inks von

der Bewegungsrichtung zu.

Was das erste Glied rechts in Gleich., (9) betrifft, gilt das

Folgende: Weht der geostr. Wind.wg, wie man sagt, Vorticity-

gradient-abwirts, liegt also der Winkel v zwischen den Vektoren
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Vo und Wig irgendwo zwischen 90° iber 180° bis 270°, so ist

WQ}WE |ng]W€g1cos Y<0 wegen cgé y<0O. Dann nimmt die geo-
strophische Vorticity als Folge der horizontalen Vorticity-
Advektion lokalzeitlich zu, d.h. entweder wird friher vor-
handene antizyklonischevVorticity abgeschwdcht und schlieB-

lich in zyklonische umgedndert oder frﬁher'vorhandene.zyklo—

nische Vorticity wird an festem Ort mit der Zeit verstéirkt.

Weht hingegen der geostr. Wind Wg Vofticitygradient-aufwérts

(ist v irgendwo zwischen 270° tber 0° bis 900, also cos y>0),

so folgt das Umgekehrte (Abschwdchung zyklonischer, Steigerung
antizyklonischer relativer Vorticity an festem Ort mit,wachsen?_

der Zeit als Folge horizontaler Vorticity-Advektion).

Hinsichtlich des zweiten Gliedes rechts in Gleich, (9)ﬁgilt:

Fiir einen nach Norden wehenden Meridionalwind (vg>05, d.h.
einen gradient—aufwirts wehenden Wiﬁq, da der GradiéntVQe£ 
planetarischen Vorticity (Vf = af/ByE 3) stets positiv‘(npfd—
wirts gerichtet ist), folgt w_ .Wf > O und daher eing"Zunah'me_
antizyklonischer,‘bzw; eine Abnahme zyklonischgr're;gﬁiQQr,,g
Vorticity mit der Zeit am festen Ort als Folgé.der élaneta-
rischen VorticitY“AdVEkti?n-(agg/at < 0).

Fir einen nach Sid wehenden Meridionalwind (Vg < O) ;st)das;

entsprechend gegensétzliche zu folgern.

pDie physikalische Wirkungsweise des dritten Gliedes in Gl. (9)

ist gebunden an das Vorzeichen der Horizontaldivergenz,

divw > O bedeutet wahre Divergenz, div w < O hingegen bedeutet

Konvergenz des Horizontalwindes.
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9

Im ersteren Fall (div w > O, d.h. = < 0) bei divergentem

op

geostrophischen Horizontalwind, stellt sich eine Abnahme der

zyklonischen oder eine Zunahme der antizyklonischen relativen

Vorticity an festem Ort mit wachsender Zeit ein (aag/at < 0).

Hingegen Wird bei konvergentem geostrophischen Horizontalwind

dw

(div w < O, d.h, 55

> 0), die antizyklonische relative Vorticity

abgebaut oder die zyklonische intensiviert. (ng/at > 0) .

' Nachdem nun beide im Abschnitt (II.2.) gewonnenen Gleichungen,

ndmlich G. (8). bzw. (9b) eine hinreichende Darlegung und

Interpretation erfahren haben, verbleibt der letzte ange-

kindigte Schritt (C) zu tuh. Die Tatsache, daB beide
nur die abh&ngigen Variablen ¢ und w enthalten, légt
wechselwiese eine der Variablen zu eliminieren. Dies
Abschnitt (£T1.3.) jetzt geschehen.

II.3. Die Ableitung der sogeﬁannten ﬁgeopoienfieilen,

Gleichung" und der "w—-Gleichung'
| w2 ,

-Zuerst soll vermerkt werden, dafB gg = F und daher

W2(9¢/8t)/fd ist.

3.1, Das quasi-geostrophische System

Um aus den Gl. (8) und (9b) die Vertikalgeschwindigkeit w zu

Gleichungen

nahe,

soll im

Tendéng f

3¢ /3t .=
AT

eliminieren, multipliziert zZuerst die Gl. (8) mit dem Konstanten -

Faktor fi/c und differenziert sie dann gliedweise nach dem

Druck (%5) und addiert das Resultat zu Gl. (9b). Der

Rechen~-

vorgang ist so elementar, daB hier nur das Endergebnis auf-

gefihrt ist:
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2 ) £2
2, Zo 8% j[3e). _ . o 3 (o aw- 29
\WV “ + S 8p2 (Bt) fO wg W(Eg+f) + > D ng \\ ap) (10)

Diese Gleich. (lo) ist nun von besonderem Interesse, da sie

die lokalzeitliche Anderung der geopotentiellen H&he ¢ = gz

(die sogenannte "geopotentielle Tendenz") zu der geometrischen
Verteilung von ¢ im Raum zu feststehender Zeit in Beziehung setzt,
weil die Glieder auf der rechten Seite von (l1o0) alleinige
Funktionen von ¢ sind. (v _, gg, 0 sind alle nur von ¢ abhdngig).

g

Diese Gleichung ist dahex "prognostischer Natur" und man nennt

Gleich. (1o) verstéd&ndlicherweise "Geopotentielle Tendenzglei-

chung”.

Ihr physikalischer Arbeitsmechanismus ist nach den voraus ge-

stellten Diskussionen leicht tibersehbar. Die Tendenz,gi'odér‘

ot
besser ger beim ersten Besehen schwierig erscheinende Operatorxr
2 £o a2 3¢ . . ' e
Ve o+ < T3 angewendet auf 5% ergibt sich als Folge zweier

op . . : o
Prozesse. Das erste Glied rechts ist wieder die horiz.,Advektiop

der absoluten Vorticity, die aus entsprechenden Advektionen
der relativen und planetarischen Vorticity zusammeﬁgesetzt ist;'

Das zweite Glied beinhaltet eine vertikale Anderung der hori=-

zontalen Temperatur-Advektion (wg-W— %% = g-wg°WT).f

3;20

Die Ausgangsgleichungen (8) bzw. (9b) konnen aber auch in

anderer Weise behandelt werden, um %% zu eliminieren. Dazu

wendet man auf jedes Glied der Gleich. (8) den Laplace~Operatur

w2 an und differenziert die Gleich. (9b) nach dem Druck (%54.

Subtrahiert man dann das erste vom zweiten Brgebnis, so ist
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%% eliminiert und es resultiert eine diagnostische Gleichung

fir die Vertikalgeschwindigkeit w als alleinige Funktion

der rdumlichen Verteilung von ¢ zu feststehender Zeit wie

folgt:
2
£ 2 £
2 o ) o 9 1.2 &%
\ —— e Ld ———— » - et
V+O apz w 5 p \Vg\V(gg+f) +0\V \Vg\V 30 (i1)

Diese Gléibhung wird sinnvoll als "w-Gleichung" bezeichnet.

Auch in dieser Gleichuﬁg (11) ergibt sich die linke Seite als
Folge zweier separater Einfllisse, die auf der rechtén‘Seite
der Gleichung erscheinen. Davon enthdlt der erste Term wieder
die horiz. Advektion absoluter (relativer + planetarischer)
Vorticity. Aber jetzt steht deren Verdnderlichkeit (%B)vin der
Vertikalen zur Diskussion. Der zweite Term ist geprégt durch
die zweilifache Ableitung oder Veré&anderlichkeit (Wz) déx,T;mpe—

ratur~Advektion in horizontaler Richtung.

AbschlieBend soll nochmals dieses ndherungsweise gﬁltige,theof'

retische Grundkonzept bekannt unter dem Namen: "gquasi~geo-

strophisches System" schematisch zusammengefalt wefden (siehe
fumseitig Fig. 5 ), [12].

Besondexs zu betonen ist noch der Umstand, daB Gleich; (1o>:

und (11) es erlauben, aus einem gegebenen dreidimenéiona;eﬁ
Feld des Geopotentials ¢ flir eine gegebene Zeit heraus ohne
aetaillierte Messung des Windfeldes die wichtigen GréBen -g‘%
und w zu ermitteln. Eine solche Diagnose soll nun eingehend‘
an Hand eines analytischen Modells flir eine junge barokline

Wellenstdérung, die einem baroklinen Grundstrom Uberlagert wird,

vorgenommen werden.
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horiz. Bewegungsgleichungen . geostrophische
L¢) B Bew.Gleichungen| |
_ ohne Einbau der Reibung (1a) (2a) :
¥
1
hydrostatische Grundgleichung|._, ) i )
@) i ! quasi-geostrophische l e Geopotentielie
| : Vorticity-Gleichung -~ —=llTendenzGleichung
Zustandsgleichung™ Ly ©b) \ ,’ (10)
feuchter Luft () : | I \\ !
! !
Kontinuitatsgleichung | J ¥
(Massenerhaltung) ol n
(5) : | ,I. \‘
1
" : ) 1
Thermodyn.Eig;arglegletchung L_ b= geostrophische | | m Gl
geopot.DickeGleichung j- — —\-e] eichung

!

Vernachlassig. diabatischer @) o (11)
Erwérmung -
|
Definitionsgleichung der Jl
potentiellen Temperatur [T~
(7)
Fig. 5 Schema fir den Ablauf der Gewinnung des quasi-

geostrophischen Gleichungssystems
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III. Die Konstruktion eines realistischen analytischen
Modells einer baroklinen Welle im anfahglichen Ent-

wicklungsstadium

IITI.1. Die Wellenstdrung und ihr vertikaler Aufbau

Die einleitende Diskussion liber junge barokline Wellenstdrungen,
die eine groBe Bereitschaft flir eine rasche Fortentwicklﬁng'
instabiler Art zeigen und sich also vorzugsweise rasch tiliber
ein sogenanntes Idealstadium hinaus in ein okkludiertes Wirbel—
stadium mit gleichzelitiger rascher Vertiefung ihreS’Kerndrucks
entwickeln, hat gezeigt, daB ihr vertikaler Aufbau kompliziert
ist., Die synoptische Erfahrung lehrt, daB zwischen Erdboden

und Tropopause erhebliche Phasenverschigbungen, sowoﬁl im
Druckfeld, als auch im Tempraturfeld feststellbar‘sind; Es:
sind also Neigungen der Achsen desvTiefdrqcktfogés’pnd Hoch«~
druckritickens mit wachsender HOGhe nach rﬁckﬁartsf(nécthesten,';
wenn die Wellenstdérung sich ostwérts fortpflénzt)‘Vorhéndeﬁ);
widhrend das sie begleitende Temperaturfeld eiﬁe ganéYaﬁdeié
.Phaéenverschiebung mit der Hbhe aufweisﬁ; vo:zuésweise sin@l
die Achsen maximalet oder minimaler Tempe:atur vorwé?ﬁs (aiéq
ostwirts mit wachsender HShe) geneigt. Man kann sich also
fragen,, ob ein so gearteter Véréikalaufbau ﬁberhaupﬁ ﬁYdro*~
statisch balanciert ist und welche generellen theéretischen 
Grundprinzipien erfillt sein miissen, um eine so schwieriée
vertikale hydrostatische Koppelung aufwdrts bis zur Tropopause
(ca. 250 mb oder 10,5 km Hbhe), also durch eine médchtige

vertikale Schicht hindurch, méglich zu machen,.

Um dieser Prage nachzugehen, wird die Stdérung als eine sinus-
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férmige Welle im Geopotentialfeld angenommen, die nur von
der horizontalen zonalen Koordinate (x) und der vertikalen (p)

abhédngig sein soll:
¢w(p) = A¢(p) sin [kx - a(p)] (12)

wobei k = 271/L die Wellenzahl, L die Wellenlidnge und A(p) bzw.
o(p) die vom Druck (odexr HShe) abhdngige Amplitude bzw. Phase
bezeichnen. Nunmehr koppeln wir diesep druckabhidangigen Wellen-
vorgang im Geopotentialfeld streng hydrostatisch und erhalten
bei Exrflllung der hydrostatischen Grundgleichung (3a) das druck-
abhédngige und zur Geopotentialwelle hydrostatisch passende

Temperaturfeld in der Form:

=—E—a_9L=E - " [_]+ ¥ [_]
Tw(p) R 3p R A sin |kx-a ¢'A cos | kx-a (13)
wobei R die Gaskonstante der trockenen Luft bedeutet, wenn T
1
als virtuelle Temperatur aufgefaBt wird, A = %%~ baw,
a' = %% bezeichnen die vertikalen Gradienten von A bzw. o

mit Hinsicht auf den Druck.

.Entwickelt man die beiden Wellen im geschweiften Klammeraus-
druck von (13) durch Anwendung der bekannten trigonometriéchén
Additionsformeln, so lassen sie sich zu einer einzigén Welle

zusammenfassen:

T, (P} =<‘E‘ C(P)) sin [kx"'Y(P)]

]
deren druckabhéingige Amplitude C bzw. Phase y mit A,A ,o0,a'’

Ay (p) sin [kx-y(p)] (14).

wie folgt verknlipft sind:

L
-A sin a - o'A coOs o
= 3 ; v (15 a,b)
-A cos o + o A sin o

<

o2 2| 1/2
C(p) = (A ) +(a'p) und tg
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Damit charakterisieren % C(p) = AT(p) und y{(p) die Amplitude
bzw. Phase des druckabhédngigen Temperaturfeldes der Wellen-
stdrung.

Aus tg v in (15) 1l&Bt sich durch Umgruppierung leicht ein

interessanter Zusammenhang gewinnen:

) [}
9a _ v oo - A y) = - B
T a' = A tg (a~y) = A tg € (16)
wobei o-yY = & den Phasenunterschieds-Winkel zwischen Geopoten-

tial- und Temperaturfeld bezeichnet. Die Beziehung (16) zeigt,
daB die vertikale Anderung der Phase o der Geopotentialwelle
mit Hinsicht auf p direkt proportional dem Verhdltnis

(%%)/A und dem Tangens von £ ist. |

Aus (16) ergibt sich dann mit A'/A = (1/A) %% = %E (ln BA) durch

Integration vom beliebigen Druckniveau (p) bis zum Erdboden

P = P, herab:

Poa PQ o
- J 35 (ln A) = J (tg e) dp oder
P o 5 -
o
. “‘ t

A P, . A [p (a'/tg g) ap | |
in KEﬂ = f (tg E) dap ‘oder XR~ = e n : (17)

‘Po p . Py

Jede belieblge Wahl des Phasenwinkels o als Funktion von ﬁ,
d.h. Wahl der Phase der Geopotentialwelle und zus#itzliche be~
1iebige Wahl dés Phasenwinkels ¥, d.h. Wahl der Phase der Tem~
peraturwelle als Punktion wvon p, erdffnet den Ldsungsgang:

a (p)—>o* (p) o

A '
<) . C
g E:(1_0)--—-(17)----7'2; mit Wahl Ap—-—aA(p)»A (p)< (5&) (17a)
vy (p)—e(p)—>tg € P, o T
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Auch ist es mdglich, die Amplitude A und die Phase o als
Funktionen von (p) vorzugeben, dann ist der Aufbau des Geo-
potentialfeldes bekannt und der weitere Bestimmungsweg ist,

wie folgt:

L}
A(p)——>A C(p)__—>AT(p)

>——(15>< (17b)
o(p)—>a’ Y (p)——> e (p)
Im Prinzip ist es nun (durch Anwendung dieses hydrostatischen
Koppelungsmechanismus) méglich, eine solche Wahl der Achsen-
neigungen der Geopotential- und der Temperaturwelle zu treffen,
wie sie die synoptische Erfahrung flir junge Wellenstdérungen er-

kennen gelehrt hat. (Andere Neigungen interessieren hier nicht,

die Wahl ist aber beliebig freil)

Wie schon eingangs erwdhnt, ist es fir das Geopotentialfeld
solcher Anfangsstdérungen charakteristisch, daB sich dierTfog—“
achse nach ruckwarts neigt (westwirts mit zunehmender Hohe)
und die Achse kédltester Temperatur des sie begleltenden
Temperaturfeldes nach vorne neigt (ostwarts mit wachsenderi

Héhe), d.h. entsprechend der Form dex Beziehungen (12) und (14):

" a0 3% _ v 2 0 und ¢ (Phasenunterschiedswinkel)=o=g>0
y<O

Letzteres ist deshaldb anzunehmen, da die Neigung im Geopétenﬁia1—

Feld stets und immer grdBer ist als jene im Temperaturfeld.

zus4tzlich zeigt die synoptische Exfahrung, da8 daS'Gedpotentia1~v‘

feld und Temperaturfeld am Erdboden und in den unteren Niveau's

mit 180° oder etwas weniger auBer Phase sind, d.h. der Tief_

druckkern in Bodennéhe oder die unmittelbare Vorderseite des

Tiefs sind warm. Hingegen verschiebt sich dieses AuBerphase-
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Verhalten mit wachsender Hbhe (abnehmendem Druck) bald so,
daBB in grdBeren HAhen (etwa oberhalb 500 mb bis zum Tropo=-
pausenniveau hinauf (etwa 250 mb)) die geopotentielle und
die thermische Welle weitgehend in Phase sind, d.h. der

Trog ist kalt, der Ricken warm.

Diese Feststellungen zeigen, daB & unten groB ist (maximal 1800)
und mit wachsender Héhe abnimmt (auf minimal OO), wobel & ge-
nexell > O bleibt. Daraus folgt dann fir den Tangens von g,

daB er bei e = 90° in irgendeinem Niveau zwischen Boden und

der 250 mb Fliche unendlich groB wird:
Erdboden krit.Niveau 250 mb Fléche

e :]|180° oder et- |180° < & < 90° e = 90° | 90° < ¢ < 0° [0° oder et-
was kleiner was mehr
tg €:| O oder etwas negativ tg e=o | . POsitiv g oder etwas
negativ (klein) (groB) (groB) (klein)| op..

Nun gehen wir zurifick auf die Beziehung (16) und diese ergibt,
wegen o' ;'o, A > o, im kritischen Niveau Al = - (a'B)/o = o
oder die Amplitude A der GeopotentialWe;le {in 1looco mb A = A ) -
nimmt vom Boden an bis zu diesem kritischén Niveau mit wachsezﬂ
der Héhe ab (mit wachsendem Druck zu). Dort nimmt sie dannvginen

Minimalwert an und von dort aufwdrts nimmt sie wieder 2zu (mit dem.

Druck ab).

1.1, Vier Beispiele als Richtschnur fiir die Modellgestaltung

vier Beisplele sollen nun die Wirkungsweise der hydrostatischen,
vertikalen Koppelung von Geopotential- und Temperaturfeld einer
paroklinen Wellenstérung deutlich machen. Dazu dient die Fig.(6 ).
In der obersten Reihe der Figur ( 6 ) sind filr einen Vertikal-

schnitt (¥ horizontal, p vertikal) 4 unterschiedliche Anfangs-
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4y Beispiele flir die Struktur einer baroklinen Wellen=

stbrung.

obeve Bildrethe: 4 Annahmen tlber die Phasenwinkel o
baw., y der Geopotential= baw., der
Temperaturwelle

mittleve Bildreihe: 4 Evgebnisse fir das Amplituden-—

verhdlitnis %—
o

untere Bildreihe: 4 Ergebnisse filr die Amplitude Ap
der Temperaturwelle
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annahmen fidr die Phasen a und Y zwischen 250 mb und looo mb

dargestéllt;:Iﬁ'linken'Bild ist eine iineare und groBe Zunahme
von o mit.wachseﬁdem Druck (Abnahme mit wachsender H&he) einer
sinusfdrmigen gegeniibergestellt, Die Verteilung von ¥y is£ linear
und fir beide Fille gleich. ¢ = o - y = 90° (tg e = ») wird
genau z&ischen 250 und looo mb, also in 625 mb, erreicht. Im
rechten Bild ;ét wieder eine lineare aber viel kleinere Zunaﬂme
von o mit'zunehmendem Druck gew&hlt. Die Verteilung ist wieder
identisch jener im Bild links. Damit riuckt jetzt das kritische
Niveau t;eferfherab (e=9oo, tg €=« in 800 mb). Eine weitere

‘ sinuéf&rﬁige Véfteilung von & wurde so gewd&hlt, daB zwischen
’250 mb und eiﬁém fiktiv hohen Druck von 1350 mb eine Sinus-Welle
von o gewahlt wurde mit einem Wendepunkt bei 80co mb. Geht man
jetzt den‘frﬁher dargelegten L&sungsweg (17a), so ergeben sich
vertikalé Verteilungen A¢(p) und AT(p) (Amplituden der Geo-
potentialé und aer Temperaturwelle) flr alle 4 Fédlle (siehé >
Bilder links und rechts in Fig. ( 6 ), ﬁitte und entspfechend
flir AT in Fig. (6 ), untere Reihe). A¢ in looo mb, alslAP .5e~:

Ay . (o]
zeichnet, So0ll 4o gpm betragen.

in allen-4lféllen reduziert sich die Amplitude A oder das nor-
mierte Verhidltnis A/Ap wie erwarxtet, mit wachsendervHahe_pis 
zum kritischen Niveau End dies erfolgt stérker in den beiden .
Fdllen links, weniger ausgeprédgt in den beiden Fdllen rechts.
Weiterhin zeigt sich, daf je tiefer dieses Niveau herabgesetzt
ist, desto geringer ist die Reduktion von A. Bei symmetrischer

Lage dieses Niveaus (beide Fille, linkes Bild) sind die Kurven

A/A symmetrisch, so daB8 in 250 mb wieder die Bodenamplitude AP
p
o o
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erreicht wird (A/Ap =1). In den beiden anderen Fé&llen (rechts)
o
nimmt A oder A/AP vom kritischen Niveau (800 mb) an stark
o
mit wachsender H&he zu (bis auf 2 bis 3 mal A ).
. o

Die beidep Bildex in der untersten Reihe der Fig. ( 6) présen-
tieren schlieflich die mit Ap = 40 gpm berechneten Vertikalver—

teilungen der Amplitude AT der Temperaturwelle. Hier zeigen

sich nun unangenehme oder unerwinschte Reaktionen von AT an der

oberen Grenze (250 mb) wie auch an der unteren Grenze (looco mb).

Wahlt man o« (p) als linear, so ist a'= konstant. Dies hat zur
Folge, da®f sowchl A als auch AT gegen die Grenzen hin sehr rasch
zunimmt, da doxt tg € - O strebt. Widhlt man € = O an der oberen

Greﬁze (a=B).6dér e= 180° an der unteren Begrenzung (looco mb),

so ergeben sich dort A und AT Werte,die unendlich grof sind.
Diese Annahmen sind daher unsinnig. Bei den sinusfdrmigen Ver-
teilungen von o aber ist a' an den Grenzen = 0O, also muB bei end-.
lichem & nach Gleich. (16) A'EO sein, was fiir A einen Maxiﬁélwert
bedeutet. Dann geht aber (siehe Bild links) AT an der Untergfenze
(looo mb) nach Gleich. (15a) zu Null, well a' und A'EO siﬂdr 

Dies ist ebenfalls unerwilinscht. An der oberen Grenze aberVisi“

A =0 erwiinscht und steht mit der synoptischen Erfahrung in Ein-
7= |

klang.

Nach Durchrechnung einer Vielzahl mdglicher Fédlle und geleitet
durch die dabei gemachten Erfahrungen kann jetzt an eine Kon-

struktion eines guten Modells herangegangen werden, Auch bin

ich dankbar f£G4r den Ausdruck aus der elektronischen Rechenma~

schine, den mir Herr Klaus Arpe, einer meiner Mitarbelter, f£fiir
’ .

junge baroklin aufgebaute Wellenstdrungen verflighar gemacht

tierung tber die GréBenordnung von A, und

¢

hat, um eine Orien
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Aps @ und y, sowie & und damit der GrdBe der Achsenneigungen

aus Beobachtungen zu erhalten. Von diesen Daten waren die nach-

folgenden Schritte sehr geleitet, um naturnahe zu bleiben.

1.2. Das Modell

‘An den Anfahg stellt man zunédchst die folgenden Uberlegungen:

Tabelle 1

e=a-y , .
p (mb) >0 tg € o' A A v o Y
250 10° >0 ol o |max > o 5 | -5°
250-770 |10°<e<90° [>>0 >0 | <o ifzegmend>o >0 | <o
770 90° © [MAX>O o0 |MIN>O 0 | <o
770-1000 | 90°<c<156° | <<0 >0 | »o0 i;‘ieg‘“endm >0 | <0
1000 156° <0 >0 | >0 |MAX=A >0 111° |-45°
. o .

Diese Tabelle zeigt eine Vorzeichenwahl, die mit den theoreti~
schen Beziehungen in v&lligem Einklang steht (Gl. 14 bis 17).
Nun wahlt man am besten den L&ésungsweg (17b) und gibt A sowie’

o den Beobachtungen entsprechend vor. Fir A wurde in looco mb eine

4

Amplitude A_ = 4o gpm gewdhlt. Dies entspricht dann

o
8o gpm = 784 104 sz sec 2 als H&henunterschied zwischen Boden-

tief und nachfolgendem Bodenhoch, was mit einer Luftdichte-
o = 1,3 10“3 gr/cm3r einem Druckunterschied von 10,2 mb ent-

sﬁricht Dies scheint filr eine junge Welle vernilinftig. Die

vertikale Verteilung von A(p) wurde entsprechend der Tabelle 1.

so gewdhlt daB sich den Beobachtungen angepaft eine doppelt
14

so groBe Amplitude in 250 mb (Tropopausenniveau) ergibt, als

am Boden, also Ayg, © 2 AP = 80 gpm. Im kritischen Niveau
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(770 mb) soll A77o = 0,6 Ap erreichen (Minimum). Auf der
o)

Suche nach einher analytischen Funktion, die noch zusé&tzlich

1
A 20 in 250 mb d4d.h. & = 2 A = Maximum erflillt, was nach den

o
Beobachtungen sinnvoll ist, bot sich eine Bessel Funktionsver-
teilung nullter Ordnung Jo(x) vermehrt um 1, also Jo(x)+1 an
(Dabei ist x=0=250 mb, x=5,52=1c00 mb, x=3,8=770 mb). Damit

]

]
ist auch A = 3p (Jo(x)+1) vorgegeben.

Als nachstes wurde nun eine vertikale Verteilung‘des Phasen-
winkels a(p), so konstruiert, daB sie die Bedingungen in Tabelle
fir o und o' erfﬁllte (Wendepunkt von o und Maximum von o' bei .
770 mb,o = 5° ﬁna o' = O in 250 mb), daB sich aber bei weiterer
Durchrechnung fiir die Phase Y (p) der Temperaturwelle eine geord-

(o]

© in looo mb bis ~5" in

nete e-potenzartige Anderung von -45
250 mb ergab. Dies konnte nach wenigen Versuchen erreicht werden;
Die Fig. ( 7) zeigt in der oberen Reihe die Vefteilungen von
A(p), A'(p) sowie von a(p) und a'(p) und im unteren Bild rechts
jene von Y (p) una e(p), die'sich zwangsldufig daraus ergeben.

Die weitere Dufchrechnung erlaubt nun‘auch die Amplitude der

= B ¢ zu bestimmen (siehe C(p) und AT(p) im

?emperaturwelle AT R

. Bild unten links in der Fig, ( 7)). Es ergab sich eine mit den
Beobachtungen in bestem Einklang stehende Verteilung, welche
Werte AT zwischen 3° und 4°C bis 500 mb ausweist, dartiber erfolgt

ein Abfall von A, bis auf Null in 250 mb

pamit ist nun alles bekannt und das Modell einer baroklinen
jungen Welle fertiggestellt. Die Fig. (8) prédsentiert nun diese
vertikale Koppelung von Geopotentialwelle (volle Linien) und

remperaturwelle (gestrichelte Linien) flr 5 Drucknivesaus auf-
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Fig. 7 Angaben liber das Modell einer baroklinen Wellenstdrung

obere Rethe; linke: Amplitude A¢ der Geopotential=-Welle
mitte: Anderung von A, mit dem Druck
rechts: Phasenwinkel o und %% der Geopoten-
tialwelle ’
untere Reithe; links: Amplitude C oder AT der Temperatur-
welle
mitte und rechts: Phasenwinkel vy der Tempe-
raturwelle und Phasenunterschieds—
winkel & = o=y
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Vertikale Struktur einer baroklinen Wellenstdrung
in verschiedenen Druckfl&chen

ausgezogene Linien = Geopotentialwelle in gpm
gestrichelte Linten = Temperaturwelle in °C

die beiden kurz gestrichelten Linien zeigen die
vertikalen Achsenneigungen des Tiefdrucktroges

im Geopotentialfeld und des warmen Rickens <im
Temperaturfeld
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wérts von looo bis 250 mb. In der x-Richtung ist die Ausdeh-
nung einer ganzen Wellenlédnge L = 360° erfaBt. Die Achsen-
neigungen sind durch die punktierten beiden Liﬁien dargestellt.
(flir das Minimum der Geopotentialwelle nach rickwéarts, flir das

Maximum der Temperaturwelle der Stdrung nach vorwdrts).

IV. Der Grundstrom

Die modellm&fig so festgelegte barokline Stdérung wird nun einem

ebenfalls baroklinen Grundstrom lberlagert. Dieser wird der

Einfachheit wegen als von der y-Koordinate unabhdngig gewdhlt
(unabhé&ngig von der Breite ¢). Er soll aber von der HShe abhé&n-
gig sein,d.h. mit wachsender HOéhe vom Erdboden an aufwirts zu-

nehmen (mit wachsendem Druck p linear abnehmen).

Als analytischen Ansatz wird der Folgende gewdhlt:

dglpry) = = 2{1- 2=} (er)) vy - (18)

o)

was besagt, daB guer zum Grundstrom (Indeer) in der (y,p)-Ebene
(Vertikalschnitt entlang eihes Meridians) ein Abfall des Geo-
pbtentialfeldes nach Norden hin erfolgt, der mit wachsender
Héhe'(abnehmendem Druck) linear zunimmt. Der Grﬁndstrom er-
rechnet sich dann aus der geostrophischen Beziehung:‘

Up = .%.... _g_f;_@_ e 2 (1-%—;) () (19)

o

Dies zeigt, daB ug in p=po=1ooo mbz0 ist und in p=500 mb den
Wert ¢ erreicht. ¢ wird als lo m/sec angenommen, kann aber be-
liebig gesteigert werden. In 250 mb exgibt sich dann ug=1,5c=
15 m/sec. ¢ ist also ein frei wé&hlbarer, konstanter Geschwindig-

keitsparameter.
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Zu (18) gehdért natlirlich auch ein hydrostatisch balanciertes

Temperaturfeld:
3¢

__.p_&_ _22 )

Tg R 3p R b, (c £) ¥ (20)

Dies bedeutet eine Abnahme der Temperatur in Richtung zum Pol.

Gleich. (19) und (20) erflillen auch die thermische Windbezie-~

ou R aTG ‘
hung —3 = —_ —— . Das polwdrts gerichtete Temperaturge-
Ip £f.p ) 3y

f3lle ist am stédrksten in looo mb und nimmt aufwidrts bis 250 mb
ab. Die Fig. (9) bringt diese Grundstromverhdltnisse zur Dar-
stellung. In der oberen Bildreihe (man beachte, daB hier eine
logarithmische p Koordinate in der Vertikalen gewdhlt ist) ist

im linken Bild die ¢G—Verteilung entsprechend Gleich.. (18), inv
der Mitte die ug-Verteilung und im rechten Bild die TG~Verteie
;ung zwischen 30°N und 70°N (Mitte = SQON) dargestelit. Wie maﬂ
erkennt, nimmt das in jeder Hbhe lineare meridionalé ¢—Gefall¢4
von looo mb an, wo eg Null ist, aufwédrts bis 250>mb zu,"wd es-'
740 gpm betrégﬁ. Das entsprechende in jeder HOhe ebenfallg linéafe
TG—Gefélle nimmt hingegen von 34%c (unten) bis auf ca. 8°C(oben)
ab.Die unteren beiden Bilder zeigen die angenommene ug—V?rteilqhg
und jene von ¢ und T entsprechend langjdhrig mittleren Januaifi

Verhdltnissen in_50°N.

AbschlieBend soll in diesem Abschnitt noch einé Abbildung (siehe
Fig. (lo)) prédsentiert werden, die den Aufbau von Gruhdstrom -
und barokliner Wellenstdrung in 4 unterschiedlichen Niveaus
(900, 700, 500, 300 mb) zur Darstellung bringt. In der linken
Bildreihe ist das zum geostroph15chen Grundstrom passende meri~
dionale Gefdlle des Geopétentialfeldes entsprechend dexr Gleich.

(18) f£fir diese 4 Niveaus festgehalten, welches von der x-Koor-
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dinate unabhdngig ist und sich mit wachsender HOhe verstidrkt.

In der mittleren Bilderreihe ist das Geopotential-Feld der iber-
lagerten Wellenstdrung nach Gleich. (12) bildlich présentiert,
das von der y-Koordinate unabhédngig ist. Es zeigt die schwidchste
Amplitude in 700 mb (eigentlich 770 mb) und eine mehr als doppelt
so grofle Amplitude in 300 mb (79 gpm’ als in 900 mb (30 gpm).

In Kombination liefert die linke plus die mittlere Bildreihe

die rechte Bildserie, wobei nun die Phasenverschiebung mit der
Hbhe berlicksichtigt wﬁrde. Dem kombinierten Geopotential-Feld
(Grundstrom plus Welle) ist auch noch das Temperaturfeld von
Grundstrom plus Welle hinzugefligt, wobei der Schnitt beider
Isoliniens&tze die horizontale Baroklinitd&t in den einzelnen

Druckfldchen deutlich erkennbar werden 1l38t.

V. Analytische Ausdrilicke zum Zweck einer Diagnose des baroklinen

Systems (Grundstrom plus lberlagerter Wellenstdrung)

Flir eine Durchrechnung und Anwendung des in Abschnitt II ent=-
wickelten "quasi-geostrophischen Systems" ist es nun notwendig,
einzelne GréBen und ganze, in diesen Beziehungen enthaltenev> 
Glieder formelm&Big und auch bildlich darzustellen und zu dis=-.
kutieren. Es ergeben sich nacheinander:
(1) das Geopotentialfeld: ‘

¢{x,y,p) = -~ 2 {1~ gi)(cfo) y + A(p) sin (kx=a(p)):

o)

(2) die vertikale Anderung des Geopotentialfeldes:

%% = %:(cfo)y + {A'sin (kx-a)-{(a'A) cos (kx—a)}

= Z—%cf )y - € sin (kx-v)
Po © ,



-

(3) das Temperaturfeld:

= - B2 _ _pl2 B ; -
T R 3p R (po(cfo)y + R C sin (kx-v)

(4) der zonale geostrophisch balancierte Grundstrom:

=~ - 1 3¢ _ B
ug-—- F ay‘—Z(lp)C

o] (o]

(5) die meridionale Windkomponente:

vy = 2% _ KB o (kx-0)

g fO 9x fO

(6) die relative Vorticity:

v 2 2
=9 - - k2B - =l oy2y - - kKO
gg y" 7 sin (kx-a) ("f V¢ F 0

o o o

(7) die horizontale Temperaturadvektion:

Wg-WT = E 32(1~§—>(ck) C cos (kx-y) - é— (ck) A cos'(kx—a)gl

(o] [o]

(8) die horizontale Advektion geopotentieller Dicke:

wg-w(-%%y>= ;2 (1—§~)(§k) C cos (kx~Y)'-'§*(ck)A cos (kx-a)f

(o) o

(9) die horizontale Advektion relativer Vorticity:

0g
'V = -—-g = .;.E_
Vg \Eg u <‘2<1 o >c

3
kA
g 5% )(—~ 7 cos (kx ou))
o _ o

(1o) die horizontale Advektion der planetarischen Vorticity:

] _ g kA ey (s 2E . 22 |
Wg VE = ng = B fo cos (kx-o) (B— 5y 3 cos ¢)

!

(11) die horizontale Advektion der absoluten Vorticity:

. = 1-»2—— 2 - ..«]S.-é -
wg W(Eg+f) §2( B )(ck ) B% ( 7 cos (kx=0)

(o} o

(12) die vertikale Anderung der horiz. Advektion relativer
Vorticity:

£ ' 3
o 3_ . = | 2k WA . B_
5 3p %wg,W(Eg+f)$ = ( - )gp cos (kx-a)+(1-P >C cos(kX'Y)§

o o
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(13) die vertikale Anderung der horiz. Advektion planeta-
rischer Vorticity:

al
0]

0 k
e . -~ — k -
T {wé Wf} ) S C cos (kx-v)

(14) die vertikale Anderung der horiz. Advektion absoluter
Vorticity:

£ o 2
o 9 _ _b_ 2 l_}_g ~ k f2ck A Kx~0)
E———é—{\vg-\V(gg—kf)} = 3 2(1 o > (ck B)s C cos (kx-y)+ c( D cos ( x‘

p o a o

(15) der Laplace-Operator angewandt auf die horiz. Dicke-
Advektion:

2 ,
1.2 _3¢> _{-2({1-B) k2)§ ke cos (kx-v)+ k 2£E~§)cos(kx~a)
v”“’gw(ﬂ—% p,) " o IR

(@)

(16) Summe von (14) und (15); (gesamte rechte Seite der w-
Gleichung (11)):

g2 2 2 :
V2+—3 3_” w= -~ B k C cos(kx-Y)+ k fdck A cos (kx-a)
o sz o G pO

Fir eine Durchrechnung wdhlt man nun die nachfolgenden Grdfien:

Tabelle 2

£.=1,1172 1o % sec”

B =1,4714 10—13 cm“1 sec"1

entsprechend ¢=5o°N, a=6371 km, =7,292 1<:>«5.szec--1

2n -8 -1 entsprechend einer Wellenlinge von L=3216 km,
L 1,9535 1o = cm Das bedeutet 8 Wellen um den Breitenkreis 509N.

-4 4, 2«2 o 38 entsprechend etwa einer mittleren Abnahme '
o=lo “om’/gr"sec "= 8 9p der Temperatur mit der H&he von -0,75/1co m.

+

Diese Tabelle zeigt) daB hier eine relativ kurze Welle betrachtet

LV
werden soll, die zwischen dem Minimum und dem stromabwdrts voraus-

eilenden Maximum im Geopotentialfeld nur L/2 = 1608 km Lingener-

streckung besitzt.
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Eine Serie von Bildern soll nun die vertikale Struktur

dieses gewdhlten Systems und ihre Variabilitét mit der geogr.
Linge (entlang des Breitenkreises 50°N) naher beleuchten. Man
beginnt am besten mit dem Feld des Geopotentials (1), der Tem-~
peratur (3) und dem geopot. Diékefeld (2), wobei letzteres
bis auf einen druckabhdngigen Faktor (%) eng mit dem Tempe-

raturfeld verknipft ist (siehe Fig. (11)).

Die Pig. (11) zeigt im oberxen Bild das Geopotentialfeld derx
Wellenstdrung entsprechend dem Ansatz nach Gleich. (12). Man
erkennt die starke Rlckwédrts (westwdrts)-Neigung der Trog- bzw.
Riickenachse von looo bis etwa 500 mb aufwdrts; (ca. 1/161). Von
dort aufwdrts bis 250 mb verlaufen diese Achsen fast vertikal
(ca. 1/12,5). Was die Amplitude angeht, so ist sie oben groB

(80 gpm) und unten (4o gpm) mit einer leichten Verringerung

in der Nihe der 770 mb~Flidche. Weiterhin zeigt die Fig. (11)

im untersten Bild das Temperaturfeld der Wellenstdrung ent-
sprechend Gleich., (14). Hier neigt sich die Achse'maximaler

bzw. minimaler Temperatur e~Potenz ~vartig mit wachsender H&he
vorwdrts (ostwlrts) und die Amplitude nimmt von looo mb an auf-
wdrts ab, mit einer leichten Stdrung dieser Abnahme nahe der

77¢ mb~Flache. Aus diesen beiden Bildern wird die héhe bérokline
Struktur der Wellenstdrung erkennbar, denn vom dreidimensionalen
SOleﬁoidvektor N = - (VaxVp) giiltig fldr ein z~Koordinatensystém

ist in dieser Vertikalebene nur die Komponente mk(T,p)=

R)or 9p _ AT dp ferin
b )3% 3z 5z By wirksam und wenn man hierin alle Ableitungen

auf solche gllltig flir ein p-System transformiert, so ergibt sich

fir die Baroklinitédt in dieser Ebene: m& = - Q(§i> ;Wobel él

T\ox X
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Dieses Bild ist ein vertikaler Querschnitt, mit einer
horizontalen Evstreckung von einer Wellenlinge L = 360

(k = 2n/L) und einer vertikalen Auedehnung von 750 mb
(unten looo, oben 250 mb).
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o!
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auf einer isobaren Flédche zu bilden ist. Damit findet die
Béroklinitét ihren sichtbaren Ausdruck durch den horizontalen
Gradienten des Temperaturfeldes. Wie das unterste Bild der
fig. (11) dann zeigt, ist sie in der Region oberhalb des‘Bo—
dentiefs und oberhalb des Bodenhochs am gréBten, aber von wechseln-
dem Vorzeichen, was einen unterschiedlichen Umlauf um die Solenoide
anzeigt. Zusdtzlich kann man zeigen, daB bei geostrophischem
Gleichgewicht die vertikale Anderung des Meridionalwindes v

tRY
dieser Baroklinitdt in der (xp)-Ebene proportional ist: EEE =
—[1/(pr)] (gg) (siehe z.B. 8. Petterssen (1956) S. 106-108).

P

Die GlUltigkeit dieser Beziehung kann am spéter gezeigten Bild

far vg leicht nachgeprlift werden.

Was das mittlere Bild der Fig. (11), ndmlich dlie vertikale &An~

derung des Geopotentialfeldes, betrifft, so ist sie bis auf einen

Faktor und ein umgekehrtes Vorzeichen mit dem mittleren Bild fir
9¢

T identisch, weil — = - o = = (5) T,
op p

R
Da dieser Faktor (5) in locoo mb nur 0,029, in 250 mb aber o,120
grad/gpm mb betrdgt, werden die unteren Werte von T geschwécht,
die oberen Werte gesteigert und das Maximum von %% in die Schicht

zwischen 600 und 400 mb verlagert.

Als nichstes sollen die Verteilungen der meridionalen Geschwin-
' 9v
—Z (d)

digkeitskomponente Vg (6) und der relativen Vorticity £g= "

dleskutliert werden (sielie Pig. 12)., Da vg dem Cosinus von (kx-o)
proportional ist, fallen die Achsen maximalen oder minimalen v
{maximalen S-bzw. maximalen N-Windes) mit den geneigten Achsen
verschwindendem ¢ im Geopotentialfeld zusammen, wé&hrend vg an

den geneigten Trog- und Riickenachsen identisch null wird (siehe
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Geschwindigkeiltskomponente der Wellenstdrung

(Erklédrungen wie unter Fig. 11)
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Fig. (12) oberes Bild). W&hrend in looo mb der stédrkste

S-Wind zwischen Bodentief und Bodenhoch mit ca. 7 m/sec

weht (bzw. der stdrkste N-Wind zwischen Bodenhoch und Boden-
tief) findet sich der starkste S-Wind in der HOhe etwa vertikal
iber dem Bodentief und der stédrkste N-Wind fast vertikal tber
dem Bodenhoch. Die starke Winddnderung mit der Hbhe an diesen
beiden Stellen steht, wie schon vorstehend ausgefihrt, im Ein-
klang der starken Baroklinitdt in der (x,p)-Ebene vertikél ober-
halb des Bodentiefs und -hochs. Das untere Bild in Fig. (12)

zeigt die Verteilung der relativen Vorticity & . Diese ist

g
au
wegen 5;2 Z O nur von x und p abhédngig und erfillt daher wegen

der geostrophischen Balance (siehe Gleich. la, 2a) die Bedin-

gungen:
av 2
=...._.._g--_8__ Lﬁi :.?'__..2=...]_<'_.... i i i »
gg oy "% F bx - F Vo (f ) ¢. Sie ist also mit dem
e} o o
k2
konstanten und negativen Faktor (~§~) direkt dem Geopotential-
o)

feld proportional. Wie das Bild zeigt, fallen daher die geneigteﬁ
Achsen des Geopotentialfeldes mit den Achsen maximalen bzw.
minimalen gg zusammen, Entlang der Trogachse (¢ hegativ) ist ég
maximal und positiv, was maximale zyklonische relative Vorticity
bedeutet. Entlang der Riickenachse (¢ positiv) ist Egvmaximal

und negativ, was antizyklonische relative Vorticity anzeigt,
Entlang beidar Achsen mit verschwindendem ¢, ist auch EqEO. Die
numerische Grdfe erreicht im Bodentiefzentrum +1i,34, im H¥hen-

trog 2,68 10-'5sec_1 an zyklonischer, im Bodenhoch =1,34 und

Hdhenrilicken -2,68 10_5 sec_1 an antizyklonischer Vorticity.

Die ndchste Fig. (13) présentiexrt die horizontale Temperatur-

advektion wg-WT (7) (oberes Bild) und die horizontale Dicke
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9\

Advektion v _°V <—
g op

(8) (unteres Bild). Diese beiden Advektionen
sind natfirlich wiedexr bis auf den Faktor (%) einander identisch.
Wg°WT besteht aus zwei advektiven Anteilen n&mlich ug(BT/Bx)

und vg(BT/By). Der erste davon ist als zonale Advektion zu be-
zeichnen und kombiniert die in jeder Druckfl&che konstante Grund-
stromgeschwindigkeit ug(p) mit dem Gefdlle der Temperatur in der
x~-Richtung, das lediglich durch die Welienstérung erzeugt ist.
Anderérseits tritt im zweiten meridional advektiven Anteil die
Meridionalgeschwindigkeit vg, die nur mit'der Wellenstdrung
allein verknipft ist, in Kombination mit dem Gef&lle der Tempe-
ratur in der y-Richtung auf, welches mit der vertikalen Ande-
rung des Grundstroms verbunden ist (thermische Windgleichung!).
In gfoﬁen Zﬁgenbbetrachtet zeigt die Fig. (13), oberes Bild in
der Region lber dem Bodentief und westlich der Trogachse Kalt-
luftadvektion (wg-WT>O). Diese nimmtkmit der Héhe stark ab

(mit dem Druck zu) und geht sogar in hohen Schichten in Warm-
luftadvektion tber. Hingegen zeigt sich in der Region:ﬁbér dem
Bodenhoch, bzw. westlich der Rickenachse horizontale Advektion
warmer Luft (Wg-VT<O), die mit wachsender Hb6he zunimmt (mit‘
Qachsendem Druck abnimmt) und in den hohen Schichten sogar in
Kaltluftadvektion Gbergeht. Wie dem oberen Bild der Fig. (13)

zu entnehmen ist, hat die horizontale Advektion warmer (kalter)
Luft in eine Schicht bestehend aus einem Intervall konstanten
Drucks hinein, eine Zunahme (Abnahme) der geopotentiellen’

Dicke der Schicht zur Folge, wie schon friher anhand eines
Beispiels bei der Diskussion der Gleich. (8,8a,8b) eingehend
erldutert wurde. Auf diesen wichtigen Mechanismus und seine

Auswirkung auf die Vertikalgeschwindigkelt sowie die lokal-
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zeitliche Anderung von ¢ komme ich noch spdter eingehend

zufﬁck.

Nun wollen wir uns der horizontalen Vorticity Advektion zu-

wenden (siehe Fig. (14)). Sie findet ihren Ausdruck durch die
Advektion der absoluten Vorticity wg-W(£g+f) (11) und diese ist
die Summe der relativen und der planetarischen Vorticity Advektion,
wg-ng (9) bzw. wg-Wf (1o). Alle drei sind dem Cosinus von

(kx-0) proportional, was wieder anzeigt, dafB die intensivste
horizontale Voxticity Advektion jeder der 3 Arten auf halbem

Weg zwischen den geneigten Achsen des Geopotentialfeldes er-
folgen und entlang der Trog- als auch derx Rﬁckenéchse selbst
identisch gleich null werden mufl. Dies zeigen alle 3 Bilderx

der Fig. (l14). Positive Werte bedeuten dabel eine Advektion anti-.
zyklonischer (also negativer) Vorticity und negative Werte zeigen
eine Advektion zyklonischer (also positiver) Vorticity an. Hin=
sichtlich der GréBenordnung kann man sich besser informiéren, wenn

man die Ausdriicke (9, o, 11) etwas umschreibt. Dann ist Wg*ng:

2f
oy

vg(—kzug+s). Dies wiederum beweist, daf alle 3 Advektionen pro-

2
u_{~k"v nd w *Vf = v ) mit . Also ist w V¥ +£fy =
‘g( g) u \ g g(B B g (Eg )

éortional vg sind, also proportional cos(kx-0), was schon vor-
stehend erwdhnt wurde. Wie das oberste Bild_der Fig. (14) zeigt,
ist wegen der Zunahme wvon ug und vg mit der HShe die Advektioﬁ
Wg°W£g in den héheren Niveaus intensiv und in den tieferen
Schichten wenig effektiv. Die starke Verainderlichkeit dleser
Advektion mit der H&he konzentriert sich etwa auf die Regionen
oberhalb des Bodentiefs und -hochs und dies sind auch die ﬁe—

reiche &éstlich des H&hentrogs bzw. O6stlich des Héhenrilickens.
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Was das mittlere Bild in Fig. (14 ) angeht, so ist die plane-
tarische Vorticity Advektion vgB einfach eine Wiedergabe des
Bildes fir vg mit dem konstanten Multiplikationsfaktor

-13

B = 1,4714 1o cm_'1 sec—1

. Diese Advektion zeigt fiur die
gewdhlte relativ kurze Welle positive Werte &stlich des Hbéhen-
troges oberhalb des Bodentiefs und negative &6stlich des Hohen~
riickens oberhalb des Bodenhochs.

Diese beiden Bilder ergeben nun zusammen betrachtet, daB in den

oberen Niveaus beide Advektionen am intensivsten sind und dal

im Bereich &stlich des oberen Wellentroges:

wg-ng<0 ist, weil der dort wehende SW-Wind vom positiven
(zyklonischen) Vorticity Maximum im Wellentrog gegeﬁ
das negative (antizyklonische{ im Wellenriicken gerichtet
ist, also wie man sagt "gradient abwarts" weht.-
Hingegen ist Wg°Wf>O, da der dort wehende Sidwind vg "gradient
aufwlrts" relativ zum Gradienten der planetarischen Vor-
ticity (f nach Norden zunehmend) weht., Dies ist auch

leicht aus vg>o also ng>0 ersichtlich.

Also folgt das interessante Resultat, daBl diese beiden Advektionen
Qechselndes Vorzeichen besitzen und sich daher gegenseitig kom-
pensieren (siehe Fig. (14)).

Fiar éen Bereilch &6stlich des oberen Wellenrtickens gilt mit éhniicher
Argumentation das Umgekehrte (wg-wgg>o, wg-Vf<O).

Nunmehr wird auf die quasi-geostrophisc¢he Vorticity-Gleichung

(9b) verwiesen, in welche, wenn man vorerst einmal vom Glied:

£ I absieht, diese beiden Advektionen eingehen und eine lokal~

o dp 5E

zeitliche Anderung §E£ der rel. Vorticity bedingen. Dann ergibt

sich, daB o6stlich des Héhentroges, also etwa am Wendepunkt strom~
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abwédrts die rel. Vorticity, die dort Nuil ist, als Folge

von &g-wg lokalzeitlich zunimmt (also zyklonische Vorticity
erzeugt wird oder eine Trogbildung erfolgt), wdhrend als Folge
von Wg-Wf dort eine antizyklonische Vorticity Erzeugung einge-
leitet wird. D.h,., dann, daB als Folge von horiz. relativer
Vorticity~Advektion die Welle sich speziell in den oberen Niveaus
ostwdrts verlagern wird. Ganz im Gegensatz dazu wird die plane-
tarische Vorticity Advektion den Wellentrog und ~ricken mit der
Zeit westwdrts gegen den advektierenden Wind verschigben (retro-

grade Verlagerung oder kurz als "Retrogression" bezeichnet).

Die schlieBliche Verlagerung als Summe beider sich kompensie-

o0&
renden Advektionen, 148t sich anhand der Beziehung EEQ =
- wg-W(£g+f) = vg(kzug—B) ermitteln. Ostlich des: Hdhentroges
ist vg (als Stidwind) stets positiv und daher gilt: fiir eine
' 2
Stationdritat der Welle u = ﬁf = EEE oder L_ = 2 /ug/B flir
k 47 2 .
eine ostwdrts Verlagerung (stromabwidrts) u > BL2 ; L<Ls
4n : 2
und flir eine westwldrts Verlagerung (stromaufwidrts) ug< EEE ;
a1
L>L
s
Tabelle 3
B ug[m/sec]
¢ (em”tsec™M |2 3,85 4 6 8 fo 15 2 30 4o
L (km) ' A :
50° 1,4714 10-13 2316 3216 3276 4ol2 4633 518Bo 6344 7325g/8972[ 1lo360

Fiir die Breite 50°N pridsentiert die Tabelle ( 3) die‘fﬁr eine
stationdr verharrende Wellenstdérung bei variabler Grundstromge-
schwindigkeit ug(2 bis 40 m/sec) zu fordernde Wellenlidnge Ls. Man
erkennt, daB die gewdhlte relativ kurze Wellenldnge L von 3216 km

fast im ganzen ug—Bereich die Bedingung L<LS einhdlt. Diese



_64_

Welle muB sich also ostwdrts (stromabwérts) fortpflanzen.
Lediglich fir schwache Grundstromgeschwindigkeit <3,85 m/sec
pflanzt sie sich westwidrts (stromaufwidrts) fort und béi
ug53,85 m/sec verharrt s;e stationdr. Dies entspricht bei

dem gewdhlten Vertikalprofil von ug einer Druckfl&ache von
807,5 mb. Daher wird sich die Welle unterhalb von ca. 8co mb
als Folge des dort AOminierenden Einflusses der planetérischen

iber die relative Vorticity-Advektion westwldrts - verlagern.

Auch kann man der Tabelle (3 ) entnehmen, dafl filir etwas ge-
steigerte Grundstromgeschwindigkeit es nur den langen oder sehr

langen Wellen méglich wird, sich westwdrts zu verlagern.

Diese aus der divexgenz-freien Vorticity-Gleichung abgeleiteten

wichtigen SchluBfolgerungen (Vernachlédssigung des Terms fo %%)
sind im vollen Einklang mit def klassischen Wellentheorie

C.G.‘Rossby's fir eine divergenzfreie Atmosphére,[ﬁjr[1ﬂ:[hﬂr[“ﬂo

Betrachtet man nun das untere Bild der Fig. (14), welches die.
horiz, Advektion der absoluten Vorticity 2zur Darstellung bringt,
so lassen sich alle vorstehend genannten Eigenheiten sofort ab-
lesen, Diese Advektion ist ;n den oberen Schichten oberhalb des
Bodentiefs 6stlich des HShentroges stark negativ (Zufuhyx zyqu—
nischer absoluter Vorticity) und oberhalb des Bodenhochs &stlich
des Héhenxlickens stark pogitiv (Zufuhr antizyklonigcher Vorti-
city. Sle ist entlang der Trog- und Riickenachse des Geopotential~
feldes identisch null,

Knapp unterhalb von 8co mb dreht sich das Vorzeichen des Termes
um, weil sich hier die planetarische Vorticity als dominant

erwelst.
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Als eine wichtige Erkenntnis aus dieser Vorticity-Diagnose
ergibt sich, daB Vorticity-Advektion sich als ein Prozess
erweist, der unfdhig ist, die Stédrke einer solchen Wellen-
stdrung zu &ndern, sondern ihre Wirkung besteht nur darin, die
Welle horizontal weiter ostwdrts (Grundstrom abwdrts) zu ver-
lagern., Dies gilt fur die relativ kurzen Wellen, wdhrend die

langen westwidrts gegen die Grundstromsrichtung verschoben werden.

Nunmehr erscheinen alle Voraussetzungen und Xenntnisse gegeben,

um jene Konsegquenzen klarzulegen, die sich aus einer Anwendung
. . .. 99 , .

dexr beiden Gleichungen fiir w und 5t (Gleich. (lo) und (11) im

Falée einer baroklinen Wellenstérung ergeben. Dies soll im

Abschnitt VI. geschehen.

VI. Die Anwendung des quasi-~geostrophischen Systems auf eine

einem baroklinen Grundstrom liberlagerte barokline Wellenstdrung

VI.1. Das Vertikalgeschwindigkeitsfeld, Lésung der w—Gleichung

Nach einer detaillierten Analyse der horizontalen Advektion der
ATemperatur (oder der geopotentiellen Dicke) bzw. jener der
Vorticity im Abschnitt V. ist man jetzt in der Lage, durch An=-
wendung der Gleich. (11) (w-Gleichung) das Vertikalgeschwindig-
keitsfeld w(p,x) zu berechnen und den physikalischen Mechanis~
mus diessr Gleichung zu untersuchen. Belde Advektlonen bestimmen
in dieser diagnostischen Gleichung das Vertikalgeschwindigkeits-

feld, wie folgt:
2

PR 5 2 £
2,70 3 _ 02 . 12 (o o9
Vi —5 Ju= — o g\vg \V(Eg+f)€ + =V 3‘Vg W ( 5D g (11)

op : J

I II
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Die beiden Glieder auf der rechten Seite sind bei Anwendung

des Wellenmodells durch die in Abschnitt V aufgefihrten Be-
ziehungen (14) und (15) ersetzbar und ihre Summe durch (16).
Jede dieser Beziehungen enthdlt fir sich zwei Wellenanteile

mit druckabhéngiger Amplitude und Phase, die man durch Anwendung
trigonometrischer Formeln additiv zu einer einzigen Welle zusam-~
menfassen kann. Nimmt man weiter an, dafl sich auch w periodisch
dndert, so ist.W2@=—k2w und die w-Gleichung nimmt bei Berlck-

sichtigung beider Glieder I, II die folgende Form an:

2 2 3 o
2~%—— EEE- w = ~IB EE-C cos (kx—y)+ 4; k A} cos (kx-a) (11a)
9p £ £ £ P,

(o J
A4 .

= D cos (kx-6)

Bei Berlcksichtigung von nur einem Glied, entweder I oder II,

ergeben sich:

9 w 2 . 3
L .08 w,. = + k. 21~ £~ {c kz)—B Ct cos (kx-Yy)+ 2c k A} cos (kx~a)
5 2 f2 I f2 P, f2 _
P o) o o Po
\ )]
v - N
= DI cos (kx—GI)
pderx:
32w | 2 3
I fko w__ = = E—-Z 1-R (c kz)c cos (kx-v)+ 2c k A} cos (kx~-o) (1lc)
5 2 f2 Ix fz P f2 .
P o o © o Po
{ }
v
= DII cos(kXQ6II)
Eine Berechnung ergab fir die Amplituden D, DI' DII und die

Phasen ¢, SI, 6II die folgenden Wexrte:
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Tabelle
AMPLITUDEN PHASEN
[10—9 mb—l sec-'] [Winkelgradé]
mb D D, DII-' 8 SI 611
250 18,73 9,36 9,36 5,00 5,00 5,00
300 17,21 (12,38 4,90 5,97 2,33} 15,09
400 12,97 (14,75 3,03 10,53 0,30|121,00
500 8,60 |12,56 5,53 22,17 0,811146,28
600 5,89 8,08 5,35 46,76 5,28|138,43
700 5,52 4,20 4,65 77,83} 22,60(125,48
8oo 6,86 2,82 4,53 loo0,45f 73,56|116,82
900 9,28 4,59 4,69 112,56}1112,151112,98
ioo0o 11,68 7,02 4,68 116,004119,24(111,00

Eine Lésung der Gleich. (11a) wirde dann das totale'Vertikal—
geschwindigkeitsfeld w(x,p) liefern, das sich als Folge von
Advektion absoluter Vorticity plus Temperaturadvektion einstellt.
Hingegen liefert die Lésung von Gleich. (11ib) oder (llc) nur jéne

Vertikalgeschwindigkeitsverteilungen w., oder w die sich als

I 1’

Folge der horizontalen Vorticity-Advektion fiir sich allein oder

der Temperatur-Advektion fir sich allein einstellen wiirden.

Eine solche Lésung wird nicht ganz einfach ausfallen, da die

D-Amplituden und die 6-Phasen alle Funktionen von p sind., Fiir
eine Lésung setzt man w in jedem der drei F&lle in folgender
periodischer Form an:

wip) = wl(p) cos kx + wz(p) sin kx (21)

Dies fdhxrt dann, wie leicht ersichtlich ist, auf zwei Differential-

gleichungen:
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2
9 w, 9
5 T al wy = D(p) cos & (p)
Ip
(22)
2
97w 2
2 _ a2 4. = D(p) sin §(p) mit a® = 2% - konst
2 2 . 2
Ip £
o
Als Grenzbedingungen fordert man ein Verschwinden von w in
looo mb = Py als Unterxgrenze und in 250 mb = P als Obergrenze
(als Tropopausenhéhe zu deuten), d.h.
wl(po) = wl(pT) =0 mit p, = looco mb, Pqp = 250 mb.
- (23)

wp(Pg) = wylpg) =0

Eine L&6sung jeder der 3 Gleichungen (ila, b oder c) ist dann

von der Form: p

w,=w, (0) cosh ap + wu (0)/a sinh ap + é JD(g)cos §(&Ysinh a(p-&)dg
P

171
T (24).

und die Grenzbedingungen liefern:

Py ,

0 wl(o)cosh ap +.m3.(o)/a sinh ap_+ é' J D(E) cos §(&) sinh a(po-g) atc ! (24a)

1

Py
= ' i
o] wl(o)cosh ap, + w 1(o)/a sinh apn
Dabei sind wl(o) und wl(o)/a konstante Werte und £ ist eine Inte~
grationsvariable. Fir w, gelten mit wz(o) und uﬂz(o)/a'analoge

Lésundgsausdrticke nur mit D(E) sin 6(£) in den Integralen.

Der Lésungsgang ist dann der folgende:

(a) Mit den bekannten Werten D und 8 16st man graphisch das In-
tegral in (24a) |

(b) (24a) liefert dann 2 Gleichungen, die gestatten, die Kon-

stanten wl(o) und uﬂl(o)/a zu bestimmen.
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(c) Mit variabler Obergrenze E=p 16st man dann wieder auf
graphischem Weg das Hauptintegral in (24) entsprechend
€=-300 bis 1ooco mb, also 8 mal.

(d) Eine Addition der ersten beiden Terme fiix variables p
liefexrt schlieBlich Wy als Funktion von p. .

(e) Eine analoge Prozedur liefert schlieBlich nach einer Wie-

derholung aller Schritte w, als Funktion von p.

(£) Die Zusammenfiigung entsprechend (21) liefert schlieflich

w(x,p).
Die zweimalige Wiederholung des gesamten L&sungsgangs mit DI'
61 oderx DII’ GII als Eingang fiithrt dann auch zur Kenntnis von

wI(x,p) oder wII(x,p).

Diese gesamte Bestimmungsprozedur ist rechnerisch recht auf-
wendig, aber ist wie man im englischen Sprachgebrauch zu sagen
pflegt "“straight forward" (d.h, viel Rechenarbeit, aber von derxr

Mathematik her eindeutig, so daB man immer zum Ziel kommt).

1.1. Eine diagnostische Regel

Bevor die Ergebnisse besprochen werden, gilt es noch einen
wichtigen Umstand die w-~Gleichung betreffend hervorzuheben:
Wie jede der Gleichungen (ila,b,c¢) zeigt, ist es immer mbéglich,

die w=Gleichung in die nachfolgende Form zu bringen:

2 2
£ 2 £
o w k2w = —2 (D cos (kx-§)
o ap2 g

Im Gliede rechts ist der EinfluB der vertikalen Anderung der
absoluten Vorticity Advektion (dann DI’ GI), des Laplace Operators

der Temperatur-Advektion (dann D GII) oder von beiden zusammen

I1’
(dann D, §) auf die Vertikalgeschwindigkeit enthalten. Da die
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f2

D-Amplituden (siehe Tabelle 4 ) und der Faktor 32 stets positiv
sind, kann dieses Glied wegen cos (kx~8) wechselndes Vorzeichen
je nacﬁ der Lage innerhalb der Stdrungswelle annehmen. Die
obige Beziehung hat dann die allgemeine Formn:

2
o

£ 2
F——E—kw=F(P) (114)

F ist dabeil eine beliebig geartete Funktion von p, die in der
Mitte der Troposphire, dort wo w als groB erwartet wird, positiv
oder negativ sein kann.

Hinsichtlich der Glieder auf der linken Seite gibt die Fig. (15)
eine Information. Auf der linken Seite sind Ubereinander 3 unter-
schiedliche Vertikalverteilungen von w mit einem Maximum von
IX10-3 mb/sec in 625 mb angenommen., (Oben: Kreis-fdrmig, Mitte:
Parabel~-£fdrmig, Unten: Sinus~-£f&6yxmig). Hiexr ist also w poéitiv
angenommen, d.h. Absinken. Es kénnte aber ebenso negativ sein
(Aufsteigen) und die Verteilungen wédren dann spiegelbildliéh

zur vertikalen z-Achse bei x=0,

Betrachtet man jetzt die mittlere Bildreihe in Fig. (15), welche
die vertikale erste Ableitung hinsichtlich des Drucks (%%) zur
Darstellung bringt, so zeigt sich, obwohl die 3 Ausgangsver-~
teilungen von w auf den ersten Blick nicht zu unterschiedlich
erscheinen, doch eine sehr starke Verdnderlichkeit bei %% .
Fiur die kreis~f&rmige w-Kurve (ocben) beginnt die Ableiltung
Kurve in 250 mb bei 4+ » und ndhert sich gekriimmt verkleinernd
der Nullstelle bei 625 mb und verl&uft in der unteren H&lfte
spiegelbildlich negativ und endet in looo mb bei - =, Fiir die

Jw

parabelfdrmige w-Kurve (Mitte) jedoch ist 35 dhnlich geartet

aber der Form nach linear vom positiven Wert (x=2) in 250 mb
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zum negativen (x= -2) in looco mb, SchlieBlich zeigt sich fir

die Sinus-férmige w-Kurve (unten) eine wie zu erwarten
Cosinus-fdrmig gekrlimmte Ableitungskurve &hnlicher Natur, welche
wieder in der oberen Troposphdre positiv und in dexr unteren
negativ ist. Da nach der Kontinuitdtsgleichung (5) %% = - divHv ist,
herrscht also bei Absinken in der oberen Tréposphére horizon-
tale Geschwindigkeitskonvergenz und in der unteren Troposphiren-
hédlfte horizontale Divergemnz. Bei Aufsteigen ist es entsprechend

umgekehrt. Wendet man sich der letzten (rechten) Bildreihe in

Fig. (15) zu, so zeigt sich ein noch unterschiedlicheres Verhalten

2

der zweiten Ableitung(é—%). Wahrend diese fiur die kreisfdrmige
ap ’

w-Kurve in 250 und looo mb - ® ist, vergrdBert sich ihr stets

negativer Betrag zur mittleren Troposphlre hin in gekrimmter

Weise und erreicht in 625 mb den Wert x. = -2. Fir die parabel-
2

férmige w—-Kurve ist 3 durch die ganze Troposphédre hindurch
Ip
konstant (x= ~4), wdhrend sich fir die sinusfbdrmige w~Kurve,
2

: . ) . 0w '
wie zu erwarten, eine Sinus-Verteilung von 5 ergibt, welche

op .
in 250 mb und looo mb gleich Null und in 625 mb ein Minimum

(%= -4,9) annimmt.

Trotz dieser Unterschiede besitzen die drei Verteilungen

82m

2
op
Umstand, daB fir die drei positiv gewdhlten w~Verteilungen die

doch eine gemeinsame wichtige Eigenschaft. Dies ist der

zweiten Ableitungen hinsichtlich p durch dle gesamte Troposphire

hindurch stets negativ sind.

Daraus ergibt sich zwangsl&ufig, dafB:

2 . .
Fir 9w positiv stets w negativ

Ip negativ positiv

sein muB, d.h.
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also

2
daBl w und E—% gegensétzliches Vorzeichen besitzen,
op
32m
w = - G(p) )
3
P

wobei G(p)
dex Dimension [msz ist!

Diese wichtige Aussage gilt auch

eine beliebig geartete Funktion des Drucks mit

dann, wenn das Maximum bzw,

Minimum in der vertikalen w-Verteilung nicht in der Troposphédre-~

mitte auftritt, sondern aufwirts

ist.

bzw. abwlrts etwas verschoben

Ausnahmen von dieser Regel betreffen alle jene w~Verteilungen,

bei denen mehr als ein Maximum oder Minimum zwischen den Null-

stellen am Boden bzw.

werden die ersten bzw.

verlaufende Kurven mit wechselndem Vorzeichen.

atypischen Verteilungen wollen wir absehen.

aber gliltig fir ein jet&hnliches
mum in der w-Verteilung nahe der
punkten oberhalb bzw. unterhalb.

Maximums bzw, Minimums die obige

Kehrt man nun zur w~Gleichung in

zurlick, so schreibt sie sich mit
2 2
£, 32 2 _ . 3% 1 2
T T keE g EEr Ttk
ap P

Da nun der Klammerausdruck stets

man bei Kenntnis des Vorzeichens

in Tropopausenhdhe vorhanden sind.

Dann

zwelten vertikalen Ableitungen schwierig

Von solchen

Die Regel bleibt
singuldres Maximum bzw. Mini-
Troposphédrenmitte mit Wende-

Dann gilt flir die Region des

Regel immer noch,

der Form (114) auf Seite

Hilfe dieser Regel:

w = F(p) (11e)

eine positive Gr8Be ist, kann

der Antriebsfunktion F(p}

sofort auf das Vorzeichen von w (nédmlich gegensftzliches Vor-

Zeichen) schliefen, speziell fir

die mittlere Troposphire.

Dieser diagnostischen Hilfe werden wir uns in den folgenden

Abschnitten &6fters bedienen.
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VI.2. Die Ergebnisse der Lisung der w—Gleichung und ihre
synoptische Interpretation

2.1. Das wp-Feld als Folge absoluter Vorticity-Advektion

Zuerst soll das Vertikalgeschwindigkeitsfeld W diskutiert

werden, das sich einstellen wiirde, wenn nur der Term I in

der w~Gleichung wirksam wire, also nur die Vertikale Anderung

der horizontalen Advektion der absoluten Vorticity von alleinigem

EinfluB wére. Wie schon aus der Diskussion am Ende des Ab-
schnitts V und aus Fig. (14, unteres Bild) erxsichtlich warxr, ist
die horizontale Advektion absoluter Vorticity in den oberenA
Schichten groB und in den unteren klein. Die vertikale Anderung
dieser Advektion an charakteristischen Stellen zeigt die Fig.
(16). Man erkennt (linke Seite), daB unterhalb des H&hentroges
und unterhaldb des HOhenritckens die Advektion relativer, plane-
tarischer und absoluter Vorticity recht klein sind und sich

nur eine geringe Ver&nderlichkeit mit der H&he feststellen Ll&Bt.
Hingegen ist die Ver&nderlichkeit dieser Advektionen sehr grof
in den Regionen oberhalb des Bodentiefs bzw. Bodenhochs (siehe

- die Bilder rechts), well die Advektionen unten klein und oben
erheblich sind. Auch wird aus diesem Bild erneut deutlich, daB
die Advektionen relativer und planetarischer Vorticity gegen~
sdtzliches Vorzeichen besitzen und jene der relativen filir eine
Wellenstdrung kiirzerer Wellenlidnge ilber jene der planetarischen
quantitativ stark dominiert. Damit trdgt die Advektion abso-
lutexr Vorticity (siehe Bilder ganz rechts) das Vorzeichen der
relativen Vorticity Advektion und ihre vertikale Anderung bleibt

relativ grof.
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Oberhalb des Bodentiefs wird daher gg-(wg-wgg+f).positiv

und entspreqhend oberhalb des Bodenhochs negativ und bedient
man sich jetzt der Regel nach Gleichung (l1lle) so.folgt ein
stark negatives w (Aufstéigen) oberhalb des Bodentiefs und
entsprechend ein stark positives w (Absinken) oberhalb des
Bodenhochs. Diese Verteilung der Vertikalbewegung hervorgerufen
durch die vertikale Anderung der absolutep Vorticity-Advektion
wird auch eindeutig durch die wvollstédndige Lésung der Gleichuh§
(11b) bestdtigt (siehe Fig. 17, oberes Bilé)'. Auf halbem Weg |
zwischen HOhentrog und HOShenrilicken 6stlich des Troges und exakt
oberhalb des Bodentiefs steigt die Luft, wie man auf diesem
Bild erkennt, mit einer maximalen Vertikalgeschwindigkeit von

w = - 0,463 10—3 mb/sec (etwa 0,674 cm/sec)+ ih 500 mb auf und
'sinkt entsprechend mit dem gleichen haximalen Betrag in 500»mb
zwischen HOhenricken und Hbhentrog &stlich dés Rﬁékens und
exakt oberhalb des Bodenhochs nieder. Dies alles Wﬁrae allein
als Folge der absoluten Vorticity-Advektion und ihrer‘vertikalen

Anderung geschehen.

Oberhalb des Bodentiefs erzwingt die Advektion positiver abso?
luter Vorticity (wng£g+f<O) entsprechend der Vorticity-~Glei-

chung (siehe Gleich. 9a) eine positive lokalzeitliche Vorticity-

dE 9L ‘ 2
Z'Snde‘rung(—é—E-g->o> , was entsprechend _é?g_ S (—%—-)\Vz %—% Z - (l{f-—-) (g—%)
o o

einen lokalzeitlichen Fall des Geopotentials bewirkt, Dies wie-
derum ist gleichbedeutend mit einer Dicke-Abnahme in dieser
Region, d.h. Abkiihlung. Da diese Abklihlung, wie wir noch gleich
sehen werden, nicht durch horizontale Temperaturadvektion erzeugt
werden kann (sie ist in dieser Region klein), so muB entsprechend

+ Auf den recht klein erscheinenden Betrag wird in BRbschnitt (VI.2.4,)
noch gesondert und erklérend eingegangen.
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Gleich. (8) ein adiabatisches Aufsteigen der Luft, oberhalb
des Bodentiefs die dortige Atmosphére abkihlen, so wie es
durch die Dicke-Tendenz gefordert wird. In der Gegenwart
horizontaler absoluter»Vorticity-Advektion‘erhélt somit die
Vertikalbewegung ein hydrostatisch balanciertes Temperatur-
feld aufrecht, bei welchem Temperatur und geopotentielle

Schichtdicke einander proportional sind.

2.2. Das wyg -Feld als Folge von Temperatur- Advektion

Nun soll zweitens jenes Vertikalgeschwindigkeitsfeld Wyy dis-

kutiert werden, das sich einstellen wilirde, wenn nur das Glied

II in der w-Gleichung wirksam wére; also der Laplace-Operator

angewandt auf die horizontale Temperatur-Advektion. Betrachtet

man dieses Antriebsglied in Gleich. (11) oder auch (1le¢), so
erkennt man leicht, daB es mit dem Faktor —kz(FE—R.dire#t aer
horizontalen Temperaturadvekéion (siehe Abschnf%t v, Formel>(7))
proportional ist. Die Fig. (18) gibt eine Information fber diese
Advektion an speziellen Stellen und ihre vertikale Varxiation.
Man ersieht soforxrt aus dieser Figur (18), daf die horizontaie
bzw.'die meridionale Komponente dieser Advektion (ug %% bzw,

vg %g) sich ftir die Regionen oberhalb des Bodenﬁiefs bzw. des
Bodenhochs (rechte Bildseiten) dem Vorzeichen nach weitgehend
kompensieren und dahexr ihre Summe wg*WT an diesen'Stellen

seinen méRigen Betrag um % 1X1o~5 grad/sec besitzt, der obendrein
entlang der Vertikalen ein mehrfach wechselndes Vorzeichen
aufweist., Schon vorstehend ist auf den schwachen EinfluB der

horizontalen Temperatur~-Advektion oberhalb des Bodentiefs bzw,

~hochs Bezug genommen worden. Betrachtet man nun die entsprechen-
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den Verteilungen fir die Region direkt unterhalb des Hbéhen-
troges bzw. des Hbhenrlickens, so zeigt die Fig. (18), linke
Seiten, daB sich dort die Komponenten gegeﬁseitig unterstitzen
und ihre Summe, ndmlich die totale Temperatur~Advektion Vg’WT
groB wird,'wobei sie vom maximalen Betrag von ca. : 5X10—5
grad/sec fast linear mit der H8he ab~ bzw. zunimmt. Dabei

ist sie positiv (Kaltluftadvektion) unterhalb des Hoéhentroges
und negativ (Warmluftadvektion) unterhalb des Héheﬁrﬁckens.
Wegen des oben erwdhnten Faktors wird daher das Antriebsglied II
in der w-Gleichung (Gleich. (1lc)) unterhalb des HOhentroges
negativ und positiv unterhalb des H&henrlickens. Wendet man nun
wieder die oben dargelegte Regel an, so folgt fir die Region
unterhalb des Hoéhentroges wIi>O, also absinken, und. unterhalb

des HOhenriickens mII< 0, also Aufsteigen.

Dieser diagnostische Befund wird wieder durch die Durchrechnung

der w=Gleichung fidr w (siehe Gleich. 1lc) eindeutig bestdtigt.

1T
Das Ergebnis zeigt die Fig. (17), unteres Bild., Im Vergleich
mit dem vorstehend diskutierten Ergebnis ergibt sich jetzt eip’
recht unterschiedliches w-Feld, welches in Ubereinstimmung
mit‘dem diagnostischen Befund das Hauptabsinken etwa unterhalb
des Hdhentroges (maximal o,26 lo~3 mb/sec (ca. 0,35 cm/sec)
zwischen 600 und 700 mb) und das Hauptaufsteigen etwa unterhalb
des Hoé6henrickens innehat. Oberhalb des Bodéentiefs bzw. Boden-

/

hochg bleibt dle Vertikalbewegung hingegen klein.

Physikalisch gesehen ist dieser Vertikalbewegungsanteil Jjener,
der bendétigt wird das Vorticity—-Feld in der oberen Troposphire

gegen die Wirkung von geopotentiellen HOhenidnderungen, die durch
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thermische Advektion verursacht sind, geostrophisch aufrecht

zu erhalten. Denn Kaltluft—-Advektion unterhalb des Hbhentroges
und Warmluft-Advektion unterhalb des Hoéhenrilickens verursachen
eine Verringerung der geopotentiellen Schichtdicke bzw. eine
Erweiterung derselben. Daher steigt die geopotentielle HOhe

im Ricken und f&llt lokalzeitlich betrachtet im Prog, was
wiederum eine Zunahme der antizyklonalen Vorticity im Ricken

und eine Zunahme zyklonischer Vorticity im Trog verursacht.

Nach der Vorticity-Gleichung (9b) jedoch wverlangt dies horizon-
tale Divergenz im Ricken und Konvergenz im Trog, da die Vorticity-
Advektion an diesen Stellen wie in der Fig. (14 ) friiher gezeigt
wurde, klein ist. Massenkontinuitidt verlangt dann Aufsteigen
unterhalb des Hdhenriickens und Absinken unterhalb des HOhentroges

und das ist es, was die Rechnung auch als Ergebnis liefert.

Dieses diagnostische Ergebnis kann nun nochmals wie folgt zu-

sammengefallt werden,
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Als Folge der Advektion absoluter Vorticity ergibt sich:

Region oberhalb des Bodentiefs

Region oberhalb des Bodenhochs:

Advektion positiver (zyklonischer)
absoluter Vorticity

W <0
“Q;\ (Eg+f)

Advektion negativer (antizyklonischer)

absoluter Vorticity
V(£ +£)>0
2 \(5g )>0

Vertikale Anderung derselben
positiv

)
— o\ +£ >0
D \vq \ (Eg )

Vertikale Anderung derselben
negativ

)
— « (£ +£) <O
% Vg (Eg )

horizontale Temperaturadvektion

N O oder recht klein

horizontale Temperaturadvektion

~ O oder recht klein

lokalzeitliche Vorticity-Anderung
positiv

dE
'5?;2>° (siehe Gleich. 9a)

lokalzeitliche Vorticity-Anderung
negativ

g

EEE <0 (siehe Gleich. 9a)

lokalzeitlicher Fall der geo-
potentiellen Hohe

P 2
2 . [2%g_ K 2
ot ot f0 ot

lokalzeitlicher Anstieg der geo-
potentiellen Hbhe

3¢
22 >
5 0

was Abnahme der geopot. Dicke
bedeutet, alsc Abklhlung

was Zunahme der geopot. Dicke
bedeutet, also Erwidrmung

adiabatisches Aufsteigen der Luft
erforderlich um Abklthlung zu
erkléren

u}I<o (w>0)

siehe Gl. (8) oder L&sung der w-
Gleichung (11b)

adiabatisches Absinken der Luft
erforderlich um Erwdrmung 2zu
erkldren,

wI>O (w<0)

siehe Gl. (8) oder Lésung der w-
Gleichunyg (11b)-
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Und als Folge der Temperatur Advektion folgt:

Region unterhalb des Hohentroges

Region unterhalb des Hbhenrlckens

Kaltluftadvektion
v _WT>0
\ g \

Warmluftadvektion
W _\WVT<0
)

Laplace der Temperaturadvektlon
negatlv - v

V2w  WT)<O
\ lCWg 1<

Laplace der Temperaturadvektion
pOSlth

“7 Nv “WT)>O

Abnahme dexr geopotentlellen
Schichtdicke
(siehe Gl. 8)

Zunahme der geopotentiéllen
Schichtdicke
: {siehe Gl. 8)

Lokalzeitliche Abnahme des
Geopotentials in oberen Niveaus
EIo) '

<
3t <©

Lokalzeitlicher Anstieg des
Geopotentials in oberen Niveaus

3¢
Y >0

Lokaizeitliche Erzeugung von mehr
zyklonaler absoluter Vorticity

9 '
~—11 >0

Lokalzeitliche Erzeugung von mehr
antizyklonaler absoluter Vortlclty.
3

-9 <0

ot

Geringe horizontale abs. Vorticity-
Advektion

Geringe horizontale abs, Vort1c1ty—
Advektion

horizontale Konvergenz in oberen
Niveaus
Jw

——— <0 (nach Gl, 9a)
op

horizontale Dlvergenz in oberen ‘
Niveaus
I

e 20O (nach GLl. 9a)

op

adiabatisches Absinken der Luft,
um die obere Konvergenz auszu~
gleichen und das obere Vorticity=-
Feld geostrophisch zu erhalten

W >0 (w<0)

siehe. Gl. (9a) oder Ldsung der .
w-Gleichung (11c)

adiabatisches Aufsteigen der Luft-
erforderlich, um die obere Divergenz
zu ersetzen und das obere Vortlcity—
Feld geostrophisch zu erhalten
wII<O {w>0)

siehe Gl, (9a) oder Lésung der
w~Gleichung (lic)
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2.3. Das totale w-Feld als Folge beilder Antriebseffekte
(absolute‘Vorticity Advektion und horizontale

Températur Advektion)

Nach der Loésung der w-Gleichung separat flir jedes der beiden
Antriebsglieder und nach der einéehenden Diskussi§n~der
Ergebnisse und der diagnostischen Folgerungen in den vorher-
gehenden Abschnitten 2.1, und>2.2,,‘soll nun die Gesamt-
iéshng vorgelegt werden{’d.h. also jéhes'wFFeld, das sich

als Folge der Summe beider Effekte einstellt.

Die flUr diesen Zweck zu losende Differentialgleichung ist

die Gleichung (11a) mit dem Antriebsglied D cos (kx-ﬁ),

wobei D und § als Funktionen von p in Tabelle 4 (erste Spalten)
aufgefihrt sind. Die Gleichung (llé)list mit derselben
Methodik, die in Abschnitt VI.l. erlautert wufde, lésbax.,

Vor der Présentation des Erxgebnisses soll aber dexr physika~
lische Inhalt des Antriébsgliédes noch etwas ndher analytisch

untersucht werden. Die Gleichung (1la) lautet:

2 2 : 3
E__(-D_ - ~]{_g. w = D cos (kx-‘a) = -l-l:-c_‘.-l{-.. Al cos (kx—-q) - B ]—{_— Cl\cos (kx—-Y)
. 2 2 2 . 2 ,
dp £ £ p £ '
o C "0 (o]

oder in der urspringlichen Form (I16):
2
£ 2 2
\V2+00.8 w=2 k. 4o k

sz

A cos (kx-o) - B %-C cos (kx-yv),

zw sofort von der einen in die andere

was man wegen sz = =k
Form tberfithren kann (durch Multiplikation von (1la) mit

£2/0 ergibt sich (16)).

Damit besteht zwischen Z und D cos (kx-8) die nachfolgende

Beziehung, (siehe Gl. 11):
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c : f2

-2 2 . Ly2ly w2t -2 -
2 == D {\vg \VEg+f} + S \Y {\Vg W ( Bp)} == D cos (kx-d) (25)
Was nun die beiden Antriebsglieder angeht, so kann man ihnen

leicht eine der beiden nachfolgenden Formen geben, um ihre

Wirksamkeit und ihren Sinn noch besser verstidndlich zu machen:

Das Antriebsglied durch die vertikale Anderung der absoluten

Vorticity Advektion ergibt sich in 2zwei Teilen mit Verwen-

ou .

dung von u_ = 2(1- E—)c ; —I = - e konst und
g P, op P,
2
9 v 2
——-2-&=-kv=F(x)zu:
P g
2
fo 5 (fok ) 26 p_ v
—_— W = — o~ 12(1- —4
s ap Vg g T\ o A IR I T
L (26)

fo 5 fok2 8 av
s 3p WgVE =\ W2 3p

Flir das andere Antriebsglied durch horizontale Temperatur~
2 2 |

advektion erhilt man mit'vg = F(x) # F(y): W vy = -k vyl
1 .2 ] ' fok2 2¢ av' | o
e (- 2yt = 280y 4 |2(1- Ryl —2 |

Addiert man jetzt die Ausdriicke (26) und (27), so erh&lt man

fiiz. den gesamten Antrieb in Gleich. (25) oder (lia):

5 .
£f k v

Z . . ) dc v_ + 8 _g (28)
o p,] 9 2. 9p

.oV
wobei sich das Glied [2(1- §~)§] (3;3 wegen wechselnden Vor-
. o

zeichen in (26) und (27) herauskirzt.

Ais,Kontrolle liefert das Einsetzen von vg ==(-4&) cos (kx~-ao)

entsprechend (5) mit dem daraus bestimmbaren
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Gleich. (28) wieder die gesamte rechte Seite von (I16).

Die Ausdriicke (26), (27) und (28) zeigen nunmehr deutlich
von welchen Grdfen diese Antriebsglieder flir die Vertikal-
geschwindigkeiten Wpr Wpg und ® entscheidend abhéngig sind,

ndmlich:

(1) vom Meridionalwind vg

v
(2) von der vertikalen Anderung von vg, also ESE
(3) von der Stéarke des Grundstromes ug = 2(1 ~ g—) c.
also von der Wahl des Parameters c¢ °©
und (4) von der vertikalen Stabilitdt o = -(%) %% .

Den 3 Antriebsgliedern (26), (27) und (28) kann man noch eine
weltere interessante Form geben, wenn man die thermische

Windgleichung bertlicksichtigt..

1 9 ¢ B .
Pa. u_ = -(z) <= =2(1- ) ¢
g fo oy Py
o iy 29
Vg T +(fo) %

liefert die Ableitung nach p mit Berﬁcksichtigung der statischen

Grundgleichung (3)?

du

——-—1 = 4 .g.(.!. = (—R—) _B..Z.II. = - 2—2 = konst
3p oy p’ . 9y P,

E:I_g. = e .a_q- = —(~R-) .8_2'1..

op ox P 9%

Setzt man diese thérmis¢hen Windbeziehungeén in die Ausdiicke

(26), (27) und (28), so erhalten diese nacheinander die Forxmen:

2
Rk 2T 2T
0“7 = e Pt - — e r—
0Vg Eg) (UP ) ug x Vg X}

rk?) g ar (z62)
(W VE) = —(——— 5 5=

q'rm Q‘ Hh
o] o}
‘tvlcu q:lnl
o] o)

X




2
o g Ip op. g 9x g 9y

7 v
. [ =Rk 5T B BT -
Z (——_-cp ){(2 —-—-ay)vg + --—k2 MX} (28a?

Diese 3 Ausdriicke zeigen wiedérum, daB der Antrieb fir die
Vertikalbewegung von der Intensitdt von ug und vg und der

Intensitdt des zonalen sowie des meridionalen Gefdlles

2T

des Temperaturfeldes in der x- bzw. y—Richtung(-g—}T-;, 3y

maBgeblich abhédngt.

Die L&sung der Gleich. (1;é)vnach der friher dargelegtéﬁ
Methode zeigt nun die Fig. (19) (oberes'Bild). Daé auf
dieser Figur dargestellte Feld der totalen Vertikalgeschwin-
digkeit w 1ist nﬁn ganz im Zusammenhang mit jenen Vertikalbe—

wegungen ., und W, 2Zu interpretieren, die friher als Folge
J

von jeweils nur einem Antrieb flir sich bestimmt wurden

(siehe Fig. 17). Wie man der Fig. 19 entnimmt, steigt die

-

Luft jetzt mit(maximaler Intensitdt etwa 20° 8stlich der Lage

des Bodentiefs (nahe 400) auf und sinkt entsprechend etwa

20° &stlich der Lage des Bodenhochs mit maximaler Stérke nieder

(bei etwa 2200). Die Phase dieses w~Feldes ist also nahezu

jene des Feldes w welches nur durch die vertikale Anderung

Il
der horizontalen Advektion von absoluter Vorticity f£fiir sich
verursacht ist. Auch dem Betrage nach ist w nur wenig

kleiner als wI(maximal -0,39 verglichen mit -o0,46 10-3 mb/sec).

Hingegen ist dieses w-Feld um ein Viertel der Wellenlédnge L

(o]

d.h. 90 mit dem Feld w welches durch die horizontale

;

Temperaturadvektion fir sich erzeugt ist, auBer Phase. Auch

I1’

ist der maximale Betrag von o mit ~-0,26 wesentlich kleiner

II
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als jener fir w(-o,39 10—3 mb/séc).

Dies ist nun ein Hinweis daflix, daB in der ersten Ent-
wicklungsphase einer baroklinen Welle die horizontale
Vorticity Advektion, speziell ihre vertikale Anderung der
liberwiegend wirksame Antriebsmotor flir die Einleitung der
Vertikalbewegung ist und damit fir die Intensivierung der
Stéfung entscheidenden Einflul nimmt. Die horizontale Tempe-
raturadvektion wirkt mit, ist aber in diesem Stadium noch in

gquantitativer Hinsicht dem anderen Einfluf unterlegen.

Dies drilickt siéh auch im Ergebnis fir w dadurch aus, daB der
stdrkeren Hebung direkt tber dem Zentrumbdes Bodentiefs bei
20° fiix W {siehe Fig. 17) eine schwdchere Anhebung der Luft
unterhalb des HShenriickens weit stromabwdrts bei etwa 130°
gegentibersteht, so daf das maximale Aufsteigen im w-Feld
wegen der Dominanz des stérkeren Antriebs filr Wy sich nicht
genau zwischen 20° und 130° einstellt, sondern asymmetrisch
beil 400, wie schon vorstehend erwéhnt wurde (etwa halbwegs

zwischen den geneigten Trog- bzw. Rickenachsen und zwischen

. 500 bzw. 600 mb).

Man darxf vermuten, daB sich in Qen weiteren Entwicklungsphasen
der Stérung (Idealstadium, Wirbelstadium) bel Aufrichtung

der Achse zu fast vertikalem Verlauf die vertikale Anderunyg
der Vorticity Advektion in ihrem EinfluB auf die Vertikal-
bewegung zurlicktritt und die horizontale Temperaturadvektion
zum bestimmenden Effekt wird. Dafiixr gibt es gute logische
Griinde und rechnerische Belege, siehe 2Z.B. KRISHNAMURTI,

NOGUES and BAUMHEFNER[ 13 ] (1966).



Uberhaupt kommt der horizontalen Temperaturadvektion durch
Anhebung im.Wellenrﬁckeniund Abéinken im.Wellentrog groBe
Bedeutung filir die Ampliﬁudenvergréﬁerung (Instabilitét)
mit wachsender Zeit zu. |

Das untere Bild der Fig. (19) zeigt nun die lber die Kon-

tinuitétsgleichung (3) auf dem Weg w -+ ~%§ = WH'Wﬁ be-
rechnete Feldverteilung der horizontalen Geschwindigkeits-
divergenz. In charakteristischer Weise ergibt sich halbwegs
zwischen HOhentrog und dem ihm ostwdrts vorauseilenden Hbhen-
rlicken eine horizontale Divergenz und darunter in den unteren
Schichten im Bodentiefbereich und etwas Ostlich davon hori-
zontale Konvergenz. Dagegen ist die Region zwischen oberem
Wellenriicken bis zum ostwérts vorauseilenden Trog durch
horizontale Xonvergenz mit darunter sich befindlicher Diver-
genz in der HOhe und etwas &6stlich des Bodenhochs ausgezeichnet.
In der Troposphdrenmitte ist die horizontale Divergenz sehr
kléin. Die maximale obere Divergenz bzw. Konvergenz betrigt

A ©,33 10_5 sec_l, wédhrend die untere Konvergenz bzw. Diver-

« n -5 - ,
genz nur maximale Betrdge von + 0,2 lo sec t erreicht,

Auf die relativ klein erscheinenden Wexte von w bzw. WH.WH

komme ich noch gpdter im Detail zu sprechen (siehe Abschnitt 2.4.).

AbschlieBend sollen in diesem Abschnitt noch anhand der Fig.
(20) die Varhéltnisse in der Vertikalen bei 4o°, wo maximales
Aufsteigen der Luft festgestellt wurde, n8her untersucht

werden. In der oberen Reihe, linkes Bild ist die w~Verteilung
2

zusammen mit jener von E_% an dileser Stelle dargestellt und

op
hier zeigt sich,das entsprechend den friiheren Aussagen die
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Fig. 20 Die Verh#ltnisse in der Region mit maximalem
Aufsteigen bei 4o° 8stlich des Bodentiefs
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beiden Xurven unterschiedliches Vorzeichen besitzen und
daB es immer eine sie verbindende Funktion G(p)} > O

(siehe gestrichelte Kurve) geben muf mit der Dimension

2
[mbz] + die der Gleichung w = - G(p) 2*% , siehe (1lle),

3p
geniligt,

Im Bildausschnitt oben rechts sind nun die einzelnen Ver-
teilungen der flr diese w-Verteilung mafBgeblichen Antriebs-

£ £ 3

. o 3 o)
gl;eder (\Vg WEg), 5 3P

. 1 w2 - 28y
5 5p (wg W£) und o W (wg A\ ap),

sowlie ihre Zusammenfassung zu einer einzigen Antriebsvertei-
lung (Zidargestellt. Die wichtigste von ihnen ist zweifellos
dievvertikale Enderung der relativen Vorticity-Advektion
(strich—punktierté Linie). Sie‘nimmt mit wachsender Hdhe
betrdchtlich zu, erreicht in 400 mb maximaleﬁ Weit und

nimmt aufwdrts bis 250 mb wieder etwas ab. Der Antrieb durch
die vertikale Anderung dexr planetarischen Vorticity*AdQektion
ist wesentlich kleiner und vor allem von gegensétzlichem'Vor~
zeichen (siehe punktierte Linie). Wirde man diese beiden
Antriebsfunktionen addieren (vertikale Anderung der absoluten
Vorticity Advektion), so wére das Ergebnis immer noch pdsitiv
und mit zunehmender H6he (mit abnehmendem Druck) stark an-
steigend. Was den zweiten Antrieb betrifft, so ist der Effekt
der horizontalen Temperatur-Advektion dem Betrage nach wesent~
lich kleiner, er ist oben und unten positiv und in der

mittleren Troposphire negativ (siehe gestrichelte Kurve),

Addiert man alle 3 Vertellungen so ergibt sich als totale
Antriebsfunktion die dick ausgezogene Kurve, dle unten einen
Wert von ca. 4x 10~ 12 und obeén einen solchen von etwa 19x 10-19

mb/cm2 sec besitzt, also eine betrichtliche Zunahme mit
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wachsender Hbhe aufweist.

Nach der w-Gleichung (11) (siehe Abschnitt VI.12) muBl dieser
£ 2

Antrieb durch die Summe der Glieder - kzw und 52 E—%
op

kompensiert wexden. Diese Kompensation geschieht wie man
der Fig. 20 (Bild unten rechts) entnimmt, im lUberwiegenden
Maf durch das zweite Glied, wdhrend —kzm nur einen unter-

geordneten Beitrag liefert.

Da die Antriebsterme ‘in der Form (26), (27) und (28) die

ov
g

9p

spezielle Wichtigkeit von Vg und erkennen lieBen {(neben

der Grundstrom Geschwindigkeit ué = 2(1~ R—)c und neben o)
o

sind zur Orientierung in Fig. (20) (Bild unten links) noch

Verteilungen der meridionalen Geschwindigkeit'vg und ihrerx

vertikalen Verdnderlichkeit aufgenommen, die beide an dieser

Stelle mit groBen Werten eingehen.

Alles, was die Fig. 20 enthélt, bezieht sich auf die Vertikale
bei 40° etwas &stlich des Bodentiefs dort, wo die Vertikalbé~
wegung mit maximalem Betrag aufwdrts gerichtet ist. Alle
Kurven zur vertikalen Null-Linie gespiegelt, wiirden sich auf
die Region bel etwa 220° peziehen, wo die Luft mit maximalem

Betrag etwas 6stlich des Bodenhochs niedexrsinkt.

2.4, Die Gr8Be der Vertikalgeschwindigkeit und der horizon-

talen Divergenz

Es mag bisher etwas irritiert haben, daB die Absolutbetréige
von w und WH'WH :elativ klein waren., Es ist auch bereits
aufgezeigt worden, von ﬁelchen Umstédnden diese GrdBe abhingig
ist. Dies sind (1) die Geschwindigkelt des Grundstroms u

(besonders in der HShe) und seine vertikale Verinderlichkeit,
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{2) die Stabilitat der Atmosphdre repridsentiert durch

g = - L 38 , (3) die meridionale Geschwindigkeit v
¢ 3p ov g
und ihre vertikale Verdnderlichkeit 555, oder was das

gleiche ist, die Wahl der GréBe der Amplitude A der

Stérungswelle (v . S (kx-a)).
g £,

Man muf sich grundsdtzlich daridber klar sein, dafl sich bei

Enderung dieser Parameter keine Verdnderung in der Phase

aller Felder einstellt, so daB alle Aussagen dartiber v86llig

richtig bleiben und sich lediglich der absolute Betrag in

den verschiedenen bisher prdsentierten Feldern &dndert.

Nicht verwundexrlich ist, daB beil der bisher gewdhlten Grdéfe
des Grundstroms (1o m/sec¢ in 500 mb, 15'm/sec = 30 Knoten
in 250 mb) und der relativ schwachen Bodenamplitude der
Druckwelle wvon 4o gpm (86 gpm in 250 mb) sich nur eine
schwache maximale Vertikalbewegung von o,39><1om3 mb/sec

{nur etwa 0,6 cm/sec) einstellt.

Um nun das Modell zu tgsten mit Hinblick auf eine Variation
solcher Parameter wurden trotz des hohen Rechenaufwands
zusdtzlich zum bisher behandelten Fell I noch 5 weltere

Falle bis zum Endresultat fir w durchgerechnet, wobel jewells
eine variable andere Wahl der obigen Eingangsparameter
getroffen wurde (siehe Tabelle 5, Rémische Zahlen am linken

Rand) .

Diese Tabelle zeigt an der oberen Kopfleiste:

(1) den Parameter c = ug in 500 mb in m/sec

und die zonale Grundgeschwindigkeit ug in 250 mb in m/sec

(2) den Stabilité&tsparameter ¢ in Einheiten cm3 grnl/mb
oder den ihm &dquivalenten vertikalen Temperaturgradienten

[e]
in C/loo m
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Tabelle 5
¢ |u_(250 mb)f| o = 9T A (Boden) |A (250 mb)
’ CTe ) ° o] ]
= ® W
00
2(1- g;)c -%- FI; oC/1oo mb vg (max) Vg (max) Max MAX
3 -3
cm’/gr gpm gpm
m/sec| m/sec - (700 mb) i o/ sec 1o “mb/sec {cm/sec
-1 v 4o 8o
I lo 15 1o - 0,75 6,85 13,71 0,3.? N 0,07
-1 v 4o 8o .
II |]26,67 4o lo - 0,75 6,85 13,71 1,27 v 1,85
-1 v 40 8o i .
III||{26,67 4o 2,4 lo i~ 0,45 6,85 13,71 N Q n Q0
—
-1 n 4o 8o . _
v |]26,67| 4o 0,5 1o |- ©,86 6,65 13,71 1, 4o N 2,04
) n 60 120 -
v [126,67| 4o lo - 0,75 1o, 28 20,56 1,86 N 8,71
l _1' v 6o 120 v :
vi |50 75. 0,5 lo |~ 0,86 10,28 20,56 3,56 v 5, 20
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(3) die gewdhlte Bodenamplitude Ao der Druckstdrung
in gpm und die Amplitude A dexselben in 250 mb = 2 Ao;

sowie dﬂe daraus unten und oben sich ergebenden

maximalen Werte des Meridionalwindes Vg'

Die eingerahmten Felder bezeichnen die jeweils bei den ein-
zelnen F&llen vorgenommenen Ver&nderungen dieser GréBen

relativ zum vorliegenden Fall I, Und schlieBlich ist die Wir-
kung dieser Kndefungen auf die maximale Vertikalgeschwindigkeit

oder mlWl in den letzten beiden Spalten ablesbar.

l‘“lnmx MAX

Beim Fall II wurde der Grundstrom wesentlich verstédrkt (von
15 'auf 40 m/sec in 250 mb), sonst alles gleich belassen. Die
Folge is@ eine um mehr als das 3-fache verstédrkte Vertikal-
geschwindigkeit, Beim Fall III wurde die Atmosphidre wesent-

lich stabilisiert (0=1o—1

- 2,4 10—1, odexr -o0,75 ~o,45°C/1Qo m) .
Die Folge ist enorm, denn das Aufsteigen wird fast véllig
unterbunden. Im Fall IV wurde die Atmosphédre labiler gestaltet

“1+o,5 10“1, oder ~o0,75 -+ ~o,86°c/loo m), Die Wirkung

(o = 1o
auf ‘wi ist etwas steigernd, aber nicht zu effektiv. Beim

Fall V wurde nun die Druckwellen-Amplitude erheblich vergréBert
(von 40 auf 6o gpm in looo mb), was einer Steigerung von Vg

um ca. 3,4 m/sec in looo mb und von 6,8 m/sec in 250 mb
entspricht., Damit wird auch die vertikale Winds&cherunyg von

‘vg vergrdBert. Die Wirkung auf Iw] ist deutlich erh&hend

3 mb/sec). Als letzter und interessantester

(um ca. 0,4 10~
Fall wurde bei Fall VI der Grundstrom weiter auf Jet-Spitzen-
werte in 250 mb erhsht (75 m/sec = 150 Knoten), die Stabilitat
der Atmosphére verringert (Labilisierung) und die Stdrungs-

amplitude A vergrdéBert beibehalten.



Bel diesem Fall ergaben sich maximale Vertikalgeschwindigkeiten
von ca. 3,6XI0~3 mb/sec oder » 5 cm/sec, was mit der Er-
fahrung jetzt gut tUbereinstimmt. Nur im intensiven Ent-
wicklungsstadium barokliner Stérungeﬁ wurden durch mehrere
Autoren mit sorgfaltig angestellten Untersuchungen bis zu

lo cm/sec nachgewiesen. Dies betrifft natlirlich nur jene
Vertikalbewegung groBer Bewegungsvorginge und nicht jene die
mit subsynoptischen Vorgédngen konvektiver oder noch klein-

skaliger Art einhergehen.

Entsprechend dem in diesem Fall gesteigerten w ist auch die
horizontale Divergenz bzw. Konvergenz wesentlich erhdéht

- -1
{etwa bis 2,7x1lo > sec ), also verglichen mit dem Fall I

um'einen Faktor 9 oder lo gréBer.

VII Die lokalzeitlichen Anderungen der relativen Vortiecity

gg und der geopotentiellen HOhe ¢ (Tendenz)

Man sieht sich‘;Efzt in der Lage mit Verwendung der quasi-

geostrophischen Vorticity Gleichung (9b):

a;g : W
c— ] \14 9“76_ - W7 .Wf + f ——

alle auf der rechten Seite aufscheinenden Glieder zu berechnen
und damit jenes Feld der lokalzeitlichen Anderung der relativen
Vortioity gg guantitativ zu bestimmen, das seine Ursachen in

der gewdhlten baroklinen Ausgangesituation hat.

Das Resultat zeigt die Fig. (21) (oberes Bild). Etwas &stlich

der genelgten Trogachse ergibt sich eine zeitliche Zunahme
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und &6stlich der Rickenachse eine Abnahme der relativen
Vorticity. Da wie die Fig. 12 (unteres Bild) zeigte, die
relative Vorticity an der Trogachse selbst maximal und
positiv war und entsprechend negativ an der Rilickenachse,

wird sich, wie schon durch andere Argumentation friherx
erkennbar war, die Wellenstdrung relativ kurzer Wellenlédnge
mit wachsender Zeit ostwédrts verlagern. Etwa zwischen 400 und

300 mb &ndert sich gg mit der Zeit am stédrksten.

dv
gg ist, wie fridher schon gezeigt wurde, identisch 3;3, da
u_ nicht von der geogr. Breite, 6 also von y, abhédngig ist. Da
1 ¢ . . .
vg = ¥ l5% erxrgibt sich zwischen Eg und ¢ der Zusammenhang:
o ,
1 2 . . 2, .2
gg = o+ E—-W ¢ (siehe bei Gleich. 9a) und ¥V ¢=E~k"¢
(o)
324
wegen =0
' 2
0y
0g 2 \
—9 . .k (3
und daher folgt 5T E (Bt) (29)
X3
Diese Beziehung erlaubt es aus 3;3 durch Multiplikation mit
2
dem konstanten Faktox %— die lokalzeitliche Enderung des
o

Geopotentialfeldes zu berechnen (siehe dazu Fig. (21), (unteres
Bild). Aus diesexr Figur ist leicht der gleiche SchluB zu
ziehen. Die Wellenstdrung pflanzt sich in é6stlicher Richtung
fort, Die gréBte Erniedrigung des Geopotentials in der oberen
Troposphire betrigt 9><1o"4 gpm/sec, was dann bei gleichblei~
bender Andauer dieser Tendenz einem Fall (Anstieg) von 78 gpm

pro Tag dquivalent ist.
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VIII Die erzwungene Sekunddr~Zirkulation

Die gleichzeitig arbeitenden Einschrédnkungen eines geostrophi-
schen und eines hydrostatischen Gleichgewichts, die der Ab-
leitung des quasi-geostrophischen Gleichungssystems in
Abschnitt II zu Grunde gelegt wurde, bedingen also eine Art
von Zirkulation, "Sekundér—Zirkulation“ genannt, die aus den
divergenten horizontalen Bewegungen einerseits und der Verti-

kalbewegung andererseits besteht.

Innerhalb einer hier diagnostisch bearbeiteten baroklinen
Wellenstéruné im jungen Entwicklungsstadium lauft daher’eine

nicht reibungsgetriebene Zirkulation ab, die durch andere

Prozesse als Reibung verursacht ist. Sie ist vollst&ndig
unabhingig von jener Zirkulation, die durch die Vorgdnge in
einer planetarischen Grenzschicht (EKMAN-sche Reibungs-
spirale, EKMAN-layer pumping) durch Reibungskonvergenz in
synoptisch~skaligen Stérungen der gemdfigten Breiten eréwungen‘
werden. Diese Vorgénge kdénnen ebenfalls Vertikalbewegung éin—
leiten, aber meist ist dieser Anteil an der Vertikalbewegung
jenem Anteil erzwungen durch differentielle Vorticity~Advektion

erheblich unterlegen,[lZ];

Sicherlich spielen die Reiﬁungseinflﬁsse EXKMAN~schexr Art eine
Rolle und man kénnte sie jederzeit in mathematischer Formu-
lierung berlicksichtigen, aber wegen ihrer viel kleineren
Wirkung, speziell liber See, wurde dieser Reibung bei derxr
Herleitung des quasi-geostrophischen Gleichungssystems nicht

Rechnung getragen.
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Die Fig. (22) bringt nochmals zusammenfassend alle frither
besprochenen dominanten Eigenheiten fiir den motorischen
Antrieb dieser Sekunddr-Zirkulation zur Darstellung (alle
schwécheren Einflisse wurden in erster Ndherung unter-

drickt) und zeigt auch die Auélegung der Zirkulationen»durch
horizontale Pfeile mit Hinsicht auf die horizontale Divergenz-
Verteilung und durch vertikale hinsichtlich dexr Vertikalbe-~

wegung.

Es ist leicht einzusehen, daB diese Zirkulation zweifachem
Zweck dient und immer den horizontalen advektiven Vorgéﬁgen
innerhalb eines sich entwickelnden baroklinen Systems ent-
gegen arbeitet. Denn erstens suchen die divergenten Bewegungen
teilweise die Vorticity Advektion auszugleichen und die
adiabatischen Temperaturdnderungen, welche duxch die Verti-
kalbewegung eingeleitet werden, versuchen teilweise die Ein-
flisse der horizontalen Temperatur—-Advektion zu kompensieren.
Dies hat wichtige Folgen fir die Entwicklung des Systems. Auch
muB betont werden, daf die tatsdchlichen Bahnen einzelner Luft-
-teilchen, die sich durch ein solches Stdrungssystem hindurch-
bewegen, in entscheidender Weise im dreidimensionalen Raum

durch diese Zirkulation beeinfluBt und verformt werden.

Als Ausklang soll nochmals auf die Mitwirkung thermodyna-
mischer Vorgénge und ihre Bedeutung Bezug genommen werden
(Bewdlkung, Feuchte, Kondensation und Niederschlag). Hinsicht-
lich wichtiger Beteiligung und Wirkung dieser Prozesse wird
derx Lese¥ auf die eingehenden Darstellungen dartber im Ver-
lauf der gesamten Lebensgeschichte einer extratropischen

Stérung verwiesen,[lB],[19],[16],[4].
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In dieserxr Arbeit wurden hauptsédchlich die dynamischen
Wirkungen im Zeitmomeﬁt einer jungen Wellenstdrung f£fir
ihre spdtere Entwicklung diagnostiziert, n&mlich dann,
wenn sich Bewdlkungsfeld und Niederschlagsfeld erst ent-
wickeln und Kondensationsprozesse erst einsetzen. Daher
wurde auf ihre Mitbeteiligung noch verzichtet. Bald danach
aber, bei der schnellen Entwicklung zur Idealzyklone und
zur okkludierten Wirbelzyklone hin miBten diese Vorginge
duBerste Beachtung erfahren. Dann né&mlich, wenn die durch
die Dynamik eingeleitete Vertikalbewegung sich verstdrkt
und die Aufgleit- oder Absink-Vorginge Wolkenfelder und

Niederschlag auslésen.
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