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1. Einleitung

Luftbewegung in der Atmosphdre oder ganz allgemein die Bewegung

von Fluiden werden, - bei Annahme der dem Problem angemessenen
Randbedingung -~ , durch die Navier-Stokes’sche Gleichung be-
schrieben.

Wahrend die horizontalen Komponenten des Geschwindigkeitsvektors
in der Atmosphdre Bestandteil regelmdBiger meteorologischer Be-
obachtungen sind und unmittelbar gemessen werden kénnen, ist die
Bestimmung des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes, dessen Struktur
im Rahmen synoptischer Prozesse von entscheidender Bedeutung
ist, nur nmittelbar mdglich.

Genau wie bei einem Rohrstrémungsversuch wird die horizontale,
atmosphidrische Bewegung durch die Druckdifferenz in Strémungs-
richtung aufrechterhalten: &ndert sich die Druckdifferenz, so
wird mit ihr auch die atmospdrische Bewegung modifiziert. Daraus
wiederum resultiert eine Anderung des Quellterms der potentiel-

len Energie ( = -EPG).

In der Differentialgleichung, die die zeitliche und ré&umliche
Entwicklung dieses Geopotentialfeldes beschreiben soll, tritt
auch explizit die generalisierte Vertikalgeschwindigkeit w ( =
dp/dt) auf. Ziel von Berechnungen im synoptischen Scalebereich
ist es, einem Geopotentialfeld und einem Vorticityfeld das ent-
sprechende Vertikalgeschwindigkeitsfeld =zuzuordnen. Dieser 3Zu-
sammenhang wird durch die sogenannte w-Gleichung hergestellt.

Im Rahmen der gquasi-geostrophischen Theorie wird unter Verwen-
dung einschrdnkender Voraussetzungen (Adiabasie, Geostrophie
advehierender Terme) die Moglichkeit gegeben, fiur synoptische
Systeme eine prognostische Gleichung fir das Geopotentialfeld
(Tendenz-Gleichung) und eine analytische Gleichung fiir das Ver-
tikalgeschwindigkeitsfeld (w-Gleichung) zu berechnen. Mit Hilfe
der Vorticity- und Temperaturadvektionskarten im 500 hPa-Niveau
wird die Tendenz des Geopotentialfeldes analysiert.



In den Jahren 1978 bis 1980 haben sich Hoskins et al. (1978) und
Hoskins und Pedder (1980) bemiiht, eine Form der w-Gleichung zu
finden, mit deren Hilfe man, mit den im Rahmen der Synoptik ge-
brduchlichen Karten, Aussagen iber das Vertikalgeschwindigkeits-
feld machen kann. Hierbei =zeigte sich die Notwendigkeit einer
neuen Darstellung eines Teils der w-Gleichung. Die gefundene
Darstellungsform der w-Gleichung beinhaltet einen Antriebsterm,
der durch die Divergenz eines Vektors (Q-Vektor) gebildet wird
und steht in engem Zusammenhang mit einer generalisierten Vek-
tor-Frontogenese-Funktion (Keyser et al., 1988) durch Terme der
lokalen Advektion potentieller Temperatur.

In den folgenden Jahren wurde der Q-Vektor auf seine Eignung als
Indikator fir das Vertikalgeschwindigkeitsfeld untersucht (z.B.
Barnes, 1985) und wird in den letzten Jahren zunehmend als Ver-
tikalgeschwindigkeitsantrieb benutzt (Kurz, 1989). SchlieBlich
hat der Deutsche Wetterdienst (DWD) ab dem 27.8.1990 eine Umge-
staltung der Vorticity- und Temperaturadvektionskarten vorgenom-
men und die Divergenz des Q-Vektors und eine skalare Frontogene-
se-Funktion in die Darstellung aufgenommen (Deutscher Wetter-
dienst, Zentralamt, 1990).

In dieser Arbeit wird ein direkter Vergleich des konventionellen
Antriebsterms der w-Gleichung mit dem neuen Antriebsterm (der
Divergenz des Q-Vektors) durchgefiihrt und die Aussagen, die zur
Ableitung des Q-Vektors fihrten uberprift. Dies geschieht anhand
von Radiosondendaten, die wdhrend der Durchziige von Frontensys-

temen durch Mitteleuropa aufgenommen wurden.

Zundchst wird unter Verwendung einer speziellen Vertikalkoordi-
nate (Hoskins und Bretherton, 1972) die konventionelle Form der
w-Gleichung hergeleitet und diskutiert. Die Betrachtungen von
Hoskins et al. (1978) fuhren dann zu einem neuen Antriebstern,
der durch die Divergenz eines Vektors dargestellt werden kann.
Dieser Q-Vektor steht in Verbindung zu einer Vektor-Frontogene-
se-Funktion (Keyser et al., 1988).

In Kapitel 3 wird die Interpolation der Daten zur Berechnung der



im Q-Vektor benétigten horizontalen Gradienten erértert. Die Er-
gebisse der Vergleiche werden anhand eines Beispiels (Kapitel 4)
ausfihrlich dargestellt, wobei sowohl die skalaren Antriebsterme
der w-Gleichung als auch die Vektorformen Verwendung finden. Die
Analyse des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes auf der Basis der Ad-
vektionskarten wird versucht und es wird eine Frontogenese-Funk-
tion betrachtet. Eine Zusammenfassung der Ergebnisse der weite-
ren Daten fiihrt zu einer Gesamtbeurteilung der verschiedenen Pa-

rameter, die Prozesse an Fronten beschreiben.



2. Formen 2ur Berechnung des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes und
der Frontogenese

2.1 Grundgleichungen und die konventionelle Form der w-Gleichung

Im Rahmen der folgenden Betrachtungen wird mit einer speziellen
Vertikalkoordinate gearbeitet:

z = [2——2-2] [1 - [ﬁ;]n] . E—p (siehe Anhang A.1) (1)
mit der Gaskonstanten fir trockene Luft R, einer potentiellen
Referenztemperatur 6o, der Gravitationsbeschleunigung der Erde
g, der spezifischen Wdrme fiur trockene Luft c», dem Luftdruck im
Referenzniveau (Boden) po und dem Druck in einer variablen Héhe
p (Werte fir die Konstanten sind in Anhang C angegeben) (Hos-
kins, Bretherton, 1972; Hoskins, Draghici, Davies, 1978).

In dieser Form entspricht 2z in einer trockenadiabatisch ge-
schichteten Atmosphdre der geometrischen Hbhe h:

8 dz = 6o dh . (2)

Folglich sind Differenzen zwischen h und z auf Abweichungen der
tatsédchlichen Schichtungskurvel von einer trockenadiabatischen
Schichtung zuriickzufihren. Die Obergrenze der Atmosphére wird
fir p => 0 in (1) durch

_ EO

Hs: Skalenhshe
gk -1 Cv po g

in Abhéngigkeit von 6o ca. 28 km.

Durch die Wahl der Vertikalkoordinate bleibt die horizontale,
reibungsfreie Bewegungsgleichung

1 Einen Vergleich zwischen einer isothermen, einer ICAO Stan-
dardatmosphdre und einer trockenadiabatisch geschichteten At~
mosphdre findet man bei Hoskins und Bretherton, 1972. Gravie-
rende Differenzen der Schichtungskurven kommen erst oberhalb
400 hPa zum tragen.



g% + £ (KxV) +Vn ®=0 mit & =gh (3)
gegeniber einem kartesischen Koordinatensystem unverdndert. Die
Ndherung der dritten Bewegungsgleichung unter Annahme quasista-

tischer Bedingungen fiihrt zur hydrostatischen Grundgleichung

d d

2 - _ g p(h) bzw. P - - g r(z) (4)

dh

unter Verwendung der ’‘Pseudodichte’ r(z) im neuen Koordinaten-

system. Mit
r(z) dz = - dp/g = p(h) dh

folgt dann fir r(z)

1/v 1/v-1
r(z) = po[g—] - po[l - Z—] . (5)

Po Za

Im stationdren Fall eines Kkompressiblen Mediums folgt fir die
Kontinuitdtsgleichung mit den Annahmen 38p/9t=0 bzw. dr/dt=0

V-(pv) = 0 bzw. flir das neue Koordinatensystem V-(rv) =0

Eine Skalenanalyse der Kontinuitdtsgleichung (Pichler, 1984) un-
ter Annahme von D=104m als Skalenldnge fir die vertikale Er-
streckung der Atmosphéare, W=10—lm/s als GroBenordnung der verti-
kalen Windgeschwindigkeit und ap/p=1 als charakteristische Dich-

teschwankung liefert eine approximierte Kontinuitdtsgleichung

fir die Troposphére

du 8y ow _ . 8lme ., _dh
sx TayTan =¥ an ™Y V' T4

und im neuen Koordinatensystem

du . av . dw _ glnr . dz
ax Taoy Yoz~ " Y 5z Wt V=g - (6)

Durch Bildung der vertikalen Ableitung der Pseudodichte r aus
(5) und Einsetzen in (6) folgt



du , dv | 9w _ W
ox T ay T 8z " 4 Ha (L-2/24) ° (7)

Eine Abschdtzung ergibt, daR fir p > 100 hPa die rechte Seite
von (7) vernachldssigt werden kann und man erh&lt eine, der Ri-
chardson-Gleichung (Pichler, 1984) fir isobare Koordinaten ent-
sprechende, Gleichung fir das hier eingefithrte Koordinatensysten
als Approximation der Kontinuitdtsgleichung, mit deren Hilfe die
Horizontaldivergenz des Windes durch die Scherung des Vertikal-
windes ersetzt werden kann:
g—§+g—;+g—‘z’=o . (8)

Gewbhnlich wédre diese Form der Kontinuitédtsgleichung auf die
Grenzschicht beschrankt (Inkompressibilitdt), kann aber mit der
hier gemachten Wahl des Koordinatensystems auf die gesamte Tro-

posphdre angewendet werden.

Als Randbedingungen fir das Koordinatensystem ergibt sich (Hos-
kins und Bretherton, 1972)

w=0 fur z = za und w=20 fir z = 0
Mit (2) folgt mit der Definition des Geopotentials

e _
ah ~ &

eine Gleichung fir die vertikale Anderung des Geopotentials im
neuen Koordinatensystem

de g
dz 6o ® . (9)

Bei Beschrankung auf adiabatische Vorgédnge gilt nach dem ersten
Hauptsatz der Thermodynamik

e _
dt_o , (10)

womit die potentielle Temperatur eines Luftpakets ldngs seiner
Trajektorie erhalten bleibt.
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Mit Hilfe dieses Systems von Grundgleichungen und der Definition
der relativen Vorticity als Vertikalkomponente der Rotation der

Geschwindigkeit
v du
¢ = ox ~ dy (11)

kénnen die quasi-geostrophische Vorticitygleichung (Holton,
1979)
3w

K& _ D . dw _ > _ g fou , 8y 1
- Pe - V(Catf) + fo P Ve V(Catf) - f [ax + ay] (12)

und die quasi-geostrophisch gendherte Adiabatengleichung

a8 = ., 48
at Vg -V(8) w 3z (13)

hergeleitet werden. ’‘Quasi-geostrophisch’ heift, daB in den Ad-
vektionstermen das tatsdchliche horizontale Windfeld durch das
geostrophische Windfeld gendhert wird (¥w-V -> ¥.-V) und diaba-
tische Prozesse ausgeschlossen werden. Die in (12) auftretende
Konstante fo folgt aus einer Taylor-Entwicklung des Coriolis-Pa-
rameters um eine geographische Breite (45°).

Die Anwendung des Operators 4§/9z auf (12) und des horizontalen

Laplace-Operators auf (13) fihrt zu

1 In der quasi-geostrophisch gendherten Vorticity-Gleichung wer-
den

- der ’‘Twisting-Term’,

-~ der ’Solenoid-Term’,

die vertikale Vorticityadvektion und
- ¢ gegeniber f im Divergenzterm

durch eine Skalenanalyse flir synoptische Systeme vernach-
ldssigt. Eine Verwendung dieser Gleichung beschrankt die hier
gemachten Betrachtungen auf synoptische GréBenordnungen. Damit
sind starke zyklo- und frontogantische Prozesse, die sich in
einem kleineren Scale abspielen, ausgenommen, da starke Baro-
klinitdt den Solenoidterm - die einzige richtige Quelle fur
Vorticity - gréRer machen, als fir synoptische Systeme ange-
nommen (Holton, 1979; Pichler, 1984). Das stellt auch die Ver-
wendung der w-Gleichung 2zur Analyse des Vertikalgeschwindig-
keitsfeldes an Fronten in Frage.



%;[%%5] - %;[-3;-V(gg+f) + fo gﬁﬂ (14)
E de
vﬁ[g%ﬂ - vﬁ[-&L-V(e) S 5;] . (15)

Unter Verwendung der Relation

g e _ & g2

Py 50 (8) (siehe Anhang A.2)

kénnen nach Addition von (14) und (15) die Terme auf der linken
Seite der beiden Gleichungen eliminiert werden. Damit erhdlt man
die w~Gleichung '

2.2 2 82 a_ = 2~
NViw + £ aZ¥ = f gz(ég-vgg) - é; Vi (Ve - VO) (16)

mit der Definition der Brunt—Vaisala--Frequenzl

Unter Annahme einer dreidimensional sinusférmigen Gestalt des
Vertikalgeschwindigkeitsfeldes (Holton, 1979) kann die zweifache
rdumliche Anderung des Feldes (linke Seite von (16)) als pro-
portional2 zu -w angesehen und das Vertikalgeschwindigkeitsfeld
in Abhédngigkeit von der vertikalen Scherung der Vorticityadvek-
tion (differentielle Vorticityadvektion genannt) und vom Laplace
der Temperaturadvektion dargestellt werden. Der Laplace der Tem-
peraturadvektion wird ebenfalls unter Annahme einer dreidimen-
sional sinusférmigen Verteilung der Temperaturadvektion - unter
Vorzeichenwechsel - durch die Temperaturadvektion gendhert. Auf-
grund dieser Niherungen ist es nur noch mdéglich qualitative Be-

trachtungen des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes zu machen. >

1 In einer stabil geschichteten Atmosphédre schwingt ein vertikal
ausgelenktes Teilchen mit der Brunt-Vaisala-Frequenz um das
Ausgangsniveau.

2 Die Proportionalitdtsfaktoren hdngen von den Wellenzahlen der
trigonometrischen Funktionen des Feldes ab.

3 Interpretation der w~Gleichung bei Holton (1979) und Pichler
(1984).
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2.2 Probleme bei Verwendung der konventionellen w-Gleichung

In der Synoptik werden Karten der Vorticity- und Temperaturad-
vektion benutzt, um im Rahmen der quasi-geostrophischen Theorie
mit Hilfe der Tendenzgleichung Aussagen Uber die Entwicklung von
wellenformigen Stdérungen der mittleren Breiten 2zu machen. Es
stellt sich die Frage, ob unter Verwendung dieser Advektionskar-~
ten die Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes erfaBt wer-
den kann.

Dies setzt voraus, daB man die differentielle Vorticityadvektion
durch die Vorticityadvektion in 500 hPa beschreiben kann. Das
ist nur méglich, wenn die Vorticityadvektion am Boden verschwin-
det und eine lineare Anderung mit der Hoéhe vorliegt. Hoskins et
al. (1978) haben gezeigt, daB in einzelnen Fidllen eklatante Feh-
ler bei dieser Vorgehensweise auftreten und somit keine Méglich-
keit gegeben ist, die Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsfel-
des aus den Advektionskarten abzuleiten.

Ein weiteres Problem liegt darin, daB die beiden Advektionskar-
ten nicht unabhdngig voneinander interpretiert werden kénnen, so
daB der Vertikalgeschwindigkeitsantrieb aus einer kombinierten
Interpretation beider Advektionskarten gewonnen werden muB, da
die Advektionsterme sich sowohl addieren als auch subtrahieren

kénnen. Hoskins fihrt das auf den sogenannten ’‘Cancelation-Term’

£ \'fg-v[g—g&] (siehe Anhang A.3) (17)
zurick, der analytisch aus der differentiellen Vorticityadvek-
tion und dem Laplace der Temperaturadvektion in (16) separiert
werden kann. Dabei ist der ‘Cancelation-Term’ mit entgegenge-
setztem Vorzeichen in beiden Advektionstermen enthalten, wodurch
die groéBenordnungsmafige Abschédtzung mit Hilfe der Advektions-
karten erschwert wird. Selbst die Bestimmung des Vorzeichens des
Vertikalgeschwindigkeitsantriebs ist kaum moéglich. Allerdings
bleibt das Problem bei Elimination des ‘Cancelation-Terms’ er-

halten, da die um den ‘Cancelation-Term’ bereinigten Terme sich



immer noch gegenseitig addieren oder subtrahieren kénnen.l

2.3 Herleitung der w-Gleichung mit einem neuen Antriebsterm

Um eine neue Form des Antriebsterms der w-Gleichung zu finden

haben Hoskins et al. (1978) die zeitliche Entwicklung des ther-
mischen Windes

dus _ _ g 99 ve _ g 88
£ dz 8o 3y £ oz 0o Ox (18)

untersucht. Einerseits kann man den Operator der totalen zeitli-
chen Ableitung fir quasi-geostrophische Prozesse

a_ .2,

[at + Vg V]
auf die Gleichungen anwenden, um somit die zeitliche Entwicklung
des thermischen Windes zu erhalten. Hoskins hat allerdings die
vertikale Scherung einer horizontalen Komponente der Bewe-
gungsgleichung (3) und die horizontale Anderung der Adiabaten-

gleichung (13) benutzt, um die zwei Terme der thermischen Wind-
relation zu berechnen.

Explizit gilt fir die quasi-geostrophische Approximation der y-
Komponente der Bewegungsgleichung

a_ > ad a_ 2 _ 2
[8t + Vg V]Vg + fu + 5; = [at + Vg V]Vg + f vag = 0 (19)
it u = + Ll
m = Ug Uag Ug = - £ ay

betrachtet. Durch Anwendung des Operators §/8z auf (19) wird die
zeitliche Entwicklung der linken Seite der zweiten Gleichung in
(18) gebildet.

1 Berechnungen im Rahmen dieser Diplomarbeit (Kapitel 4.1.6) er-
geben, daB der ‘Cancelation-Term’ degeniiber dem Vertikalge-
schwindigkeitsantrieb vernachlédssigt werden kann.

2 Der Coriolis-Parameter wird mit Hilfe einer Taylor-Entwicklung
um eine geographische Breite entwickelt, die nach dem ersten

Glied fo abgebrochen wird. Hier wird fo weiter mit f bezeich-
net.



I | 7% RN/ S P (20)
ot dz dz N 3z

Weiter betrachtet man eine quasi-geostrophische N#herung von
(13), bzw. deren Scherung in x-Richtung

3 28] _ oV
[6t + Vg’V][ax} = ax V() -

Durch Multiplikation mit den konstanten Faktoren f und g/8c und
anschlieBender Addition der beiden Gleichungen (20) und (21) er-
gibt sich

cnt

Q:IQ:
w
Q;lm
N

4 .2 Ve _

[6t ; vg-v] [az ] £ - (22)

a_ a8l g Ve g Qgg _ £2 Quag g _ dw 38
[at + Ve ][ax] 6o Loz VOV g0 ax VO - BT Y e ax oz

Nach Anwendung des Operators (a/at+§;-vj auf die thermische

Windrelation (zweite Gleichung in (18)) und Subtrahieren des Er-
gebnisses von (22) folgt

EA

-
) ) g dvs, _ g2 8Uam g 9w 38 _
£ 9z Viva) + 8o dx ve) - £ 3z 6o dx Oz 0 .(23)

Mit der Identitat

- Ve V(ve) = g Ve .V(8)

- . &
9z 8o 3x 6o Qu (s. Anhang A.4) (24)

ergibt sich fir (23)

2 dw } 2 OUag _ g
Mo " Tz T %26, @

Diese Betrachtungen kénnen ebenfalls fir die x-Komponente der
Bewegungsgleichung (3) und die horizontale Anderung der Adiaba-

tengleichung in y-Richtung gemacht werden. Es ergeben sich somit
die zwei Gleichungen

29w .2 Buax £ . 8%
NS - £ SE 28 a0 mit Q= - 5 EV(e)  (25)

1 Der Term zweiter Ordnung w.(8°6/9xdz) wird vernachléssigt.
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20w 2 3Vas _ , g . _ Ve
N f 3z 2 60 Q> mit Q2 = - ay V() (26).

Q
o

Berechnet man die Scherung von (25) in x-Richtung und die
Scherung von (26) in y-Richtung, so ergibt sich

2

2 8°w 2 3%ar g 80 2 8w 2 3°Vas g 301
Moo T 9xaz " %60ox U N ay” -~ £ dy 8z ° 8o dy (27)

Aus der Kontinuité&tsgleichung folgt wegen der Divergenzfreiheit
des geostrophischen Windes (dug/dx = - 0dvg/dy) aus (8) eine
Kontinuitédtsgleichung fir die ageostrophischen Komponenten

QUag | OVam | W
ax T ay t o, = 0 (28)

Wegen der linearen Unabhédngigkeit der x- und z-, bzw. der y- und
z-Koordinaten kann nach Addition der in (27) erhaltenen Glei-
chungen mit (28) geschrieben werden

2

2 2 8% ., g o
N° Va(w) + £° 52 =2 o= V-Q (29),

womit die w-Gleichung mit einem neuen Antriebsterm hergeleitet
wurde. Der von Hoskins et al. (1978) eingefiihrte Q-Vektor hat
dabei die Komponenten (Qi,Q=). Der besondere Vorteil dieser neu-
en Form liegt vor allem darin, daBR nur horizontale Gradienten
der Geschwindigkeit und Temperatur erforderlich sind und somit
die Frage der vertikalen Approximation der differentiellen Vor-
ticityadvektion nicht gestellt werden muB. Da die linken Seiten
in (16) und (29) gleich sind, gilt wieder, daB dieser Term pro-
portional zur Vertikalgeschwindigkeit -w ist. Somit ist die In-
terpretation dieses Antriebsterms relativ einfach: ein konver-
genter Q-Vektor impliziert aufsteigende Luftbewegung, wahrend
ein divergenter Q-Vektor auf absinkende Luftbewegung hindeutet.
Hoskins et al. (1978) haben in ihren Aufsé&tzen angeregt, die Q-
Vektoren als Zusatzinformation in die 700 hPa-Karte (Isohypsen
und Stationsmeldungen mit Wind, Temperatur und Feuchte) einzufi-
gen. Fir die Synoptik bréchte das den Vorteil, daB keine weitere
Karte erstellt und interpretiert werden miiBte. Da der Antriebs~
term der w-Gleichung ein Skalar ist, der als Isolinienfeld
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DIV DIV

Barokline Welle Frontogenetisches Feld

Abb. 2.1 Verteilung des Q-Vektors und resultierende Kon-
vergenzen und Divergenzen fir eine barokline Wellensto-
rung und ein frontogenetisches Feld der mittleren Brei-
ten (Kurz, 1989).

dargestellt werden muf, kommt eine kombinierte Karte mit Isohyp-
sen und Isolinien des Vertikalgeschwindigkeitsantriebs nicht in
Frage, weil die ineinanderlaufenden Isolinien eine Interpreta-
tion der dann enthaltenen Informationen unméglich machen.

Wie bereits erwdhnt, sind in der w-Gleichung fur Aufsteigen oder
Absinken von Luftmassen die Konvergenz und Divergenz des Q-Vek-
tors entscheidend. In Abb. 2.1 sieht man zwei mdgliche Konstel-
lationen in denen Konvergenz und Divergenz auftreten kdnnen.

Im Fall einer baroklinen Welle sind die Konvergenzen und Diver-
genzen parallel zu den Isothermen angeordnet. Hierdurch wird das
Aufsteigen vor und das Absinken hinter den Trégen verdeutlicht.
Mit Blick auf (25) und (26) kann in den Troégen und Ricken der
Welle 06/3x gegenlber 986/0y vernachldssigt werden (bei einer
achsensymmetrischen Anordnung ist 46/dx Null) und dv./9y ver-
schwindet, so daB der Q-Vektor nur eine positive x-Komponente im

)
Trog und eine negative x-Komponente im Riicken besitzt.

Im Fall eines frontogenetischen (Deformations-) Feldes ist Di-
vergenz ’‘vor’ und Konvergenz ’‘hinter’ einer Frontalzone darge-
stellt. In diesem Fall ist 36/6x und dves/dx (nur ug &ndert sich

parallel 2zu den Isothermen) 2zu vernachldssigen und es ergibt
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sich nur eine negative y-Komponente des Q-Vektors. Zusammen mit
den ageostrophischen Zusatzbewegungen hat das Vertikalgeschwin-
digkeitsfeld die Struktur einer sekundaren Zirkulation.

2.4 Die Vektor-Frontogenese-Funktion

Um Aussagen Uber die zeitliche Entwicklung von Fronten machen zu
konnen, wird als Instrument oder MaB die Frontogenese-Funktion
eingefithrt (Petterssen, 1936, 1956; Keyser, Reeder, Reed, 1988,
Kurz, 1989). Sie stellt die 2zeitliche Entwicklung des Betrags
des horizontalen potentiellen Temperaturgradienten dar (dessen
Anderung offensichtlich mit frontogenetischen Prozessen =zusam-
menhéngt). Petterssen’s Frontogenese-Funktion wird in Relation
gesetzt zu kinematischen GréBen des horizontalen Geschwindig-
keitsfeldes durch

d 1

at {vel = - 5 Ivel (D - E cos(2B)) (30)
mit D = du + av E = (Ezc + Egh l/?
ax dy

wobei D die Horizontaldivergenz, E die horizontale Deformation
und B den Winkel zwischen den Isothermen und der Dehnungsachse
darstellt. Die horizontale Deformation setzt sich aus der
Scherungsdeformation (Esn = dv/dx+3u/3y) und der Dehnungsdefor-
mation (Ese = 3u/dx-dv/3y) 2zusammen. Aus (30) erhédlt man als Re-
sultat, daB horizontale Deformation frontogenetisch in Abhédngig-
keit vom Winkel zwischen Isothermen und der Dehnungsachse wirkt.
Ist B kleiner als 45, so liegt ein frontogenetischer Prozess
vor, wahrend ein gréBerer Winkel einen frontolytischen Vorgang
beschreibt. Dagegen ist Frontogenese bei horizontaler Konvergenz
unabhdngig von der Orientierung der Isothermen und verstdrkt den
Gradienten in jedem Fall. Analog wirkt ein divergentes Stromfeld

immer frontolytisch (Saucier, 1955).

Diese Form einer Frontogenese-Funktion wurde 2zur Untersuchung
frontogenetischer Prozesse herangezogen (Koch et al., 1984; San-
ders and Bosart, 1985; Wolfsberg et al., 1986; Sanders, 1986)



und es scheint somit sinnvoll, auf dieser Arbeit aufzubauen.
Hoskins und Pedder (1980) haben den Q-Vektor (25), (26) darge-
stellt als

Q - [%E + 3;-V] Und (31)

wobei die Ahnlichkeit zu (30) auffdllt, die von Keyser et al.
(1988) zum AnlaB genommen wurde, die Generalisierung von Pet-
tersson’s Frontogenese-Funktion in eine Vektorform vorzunehmen.
Die Vektor-Frontogenese-Funktion
F =S vo (32)

hat die Komponenten Fn (parallel 2zum Temperaturgradienten) und
F= (senkrecht zum Temperaturgradienten). Diese Komponenten, in
die mit Hilfe einer Koordinatentransformation die Vektor-Fron-
togenese-Funktion zerlegt werden kann, stellen im Rahmen fronto-
genetischer Effekte zwei verschiedene Vorgdnge dar, die in Abb.
2.2 dargestellt sind.

Die zum Gradienten der potentiellen Temperatur parallel orien-
tierte Komponente Fn deutet die Intensivierung oder Abschwéichung
des Temperaturgradienten an (Intensivierung bei Ubereinstimmen
der Richtung des Frontogenese-Vektors und des Temperaturgradi-
enten; Abschwidchung, wenn die Vektoren entgegengesetzt sind).
Die senkrecht zum Gradienten stehende Komponente Fs= deutet auf
eine Drehung des Temperaturgradienten in Richtung des Vektors F
hin.

Nach Umformung folgt fir die Vektor-Frontogenese-Funktion

o [E e &5 ) L)
F = [ax v (6),ay Vh(e)] Vn(w) [62] + Vn(q)

A B c

Die drei enthaltenen Terme, die die Vektor-Frontogenese-Funktion
steuern, sind horizontal unterschiedliche horizontale (A) und
vertikale (B) Temperaturadvektionen und (C) horizontal unter-
schiedliche diabatische Erwdrmung. Im folgenden beschrénken wir
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Abb. 2.2 Zur Wirkung der Komponenten Fn und Fe= der Vek-
tor-Frontogenese-Funktion F auf ein Gradientenfeld der
potentiellen Temperatur (Kurz, 1989).

uns auf die dominierenden Effekte des Horizontalwindes und
schreiben

L TR(®) (33)

Ein Vergleich mit der Definition des (Q-Vektors zeigt die Ahn-
lichkeit g2zwischen der Vektor-Frontogenese-Funktion und dem Q-

Vektor. daB der Q-Vektor das
horizontale Windfeld durch den geostrophischen Wind n&dhert und

Der Unterschied 1liegt darin,

damit Fehler durch Vernachldssigung horizontaler ageostrophi-
wdhrend die Vektor-Frontogenese-
Somit stellt
der Q-Vektor eine Frontogenese-Funktion dar, bei der nur Effekte

scher Komponenten auftreten,
Funktion mit dem tatsédchlichen Wind berechnet wird.

von Deformationsfeldern betrachtet werden, da der geostrophische
Wind divergenzfrei ist.
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Kurz (1989) berechnete den Vertikalgeschwindigkeitsantrieb auch
mit Hilfe der Divergenz des Vektors F, da durch die Verwendung
des tatsédchlichen Windes eine genauere Approximation des Verti-
kalgeschwindigkeitsfeldes méglich ist durch Einbeziehung diver-
genter Strémungen. Da der tatsdchliche Wind in den Daten angege-
ben wird, der geostophische Wind jedoch aus der horizontalen
Anderung des Geopotentials abgeleitet werden miiBte, wird in die-
ser Arbeit analog zu Kurz (1989) der Vertikalgeschwindigkeitsan-
trieb mit dem tatsdchlichen Wind berechnet. Der Vorteil liegt in
der genaueren Beschreibung meteorologischer Prozesse und Verwen-

dung gemessener Grdfen.

Die durch die hier angegebenen Funktionen berechenbaren zeit-
lichen Anderungen des Temperaturfeldes 1ldsen ageostrophische
horizontale und vertikale Ausgleichsbewegungen aus, die (im
Falle von vertikalen Bewegungen) durch die w-Gleichung berechnet
werden koénnen. Hoskins et al. (1978) sprechen im Zusammenhang
mit diesen ageostrophischen Zusatzbewegungen von der Tendenz des
geostrophischen Windes sich selbst zu zerstdéren. Unter Vernach-
lassigung der ageostrophischen Terme (die letzten beiden Terme
der rechten Seite) in (22) 2zeigt sich, daR die zeitliche Ent-
wicklung der vertikalen Windscherung und des horizontalen Tempe-
raturfeldes nicht gleich sind, sondern daB Zusatzterme eine Rol-
le spielen, die in (23) durch die ageostrophischen Komponenten
erst ausgeglichen werden. Somit ist der thermische Wind in sei-
ner 2zeitlichen Entwicklung nicht gultig, d.h daB er nach einem
Zeitintervall keine Glltigkeit mehr besitzt, wodurch auch das
geostrophische Gleichgewicht gestért wird (wenn auf einem Niveau
der geostrophische Wind vorausgesetzt wird, kann er auf einer
anderen Hb6he nicht mehr gelten, da er durch die thermische Wind-
relation bestimmt wird). Im Rahmen der quasi-geostrophischen
Theorie sorgen die ageostrophischen Komponenten fir die Auf-
rechterhaltung der thermischen Windrelation, die durch geostro-
phische Bewegung aufgehoben wird.



2.5 Die Kinematik der Frontogenese

Wie schon angedeutet wurde, spielt die Struktur der Strémung
(Divergenz, Deformation, Scherung) eine Rolle bei der Frontoge-
nese. Es gibt (Hoskins und Bretherton, 1972) insgesamt acht ver-
schiedene Mechanismen, die im Zusammenhang mit der Frontogenese
genannt werden kénnen. Bel einer kinematischen Betrachtung sind
im Rahmen quasi-geostrophischer Bedingungen nur vier dieser Me-

chanismen ndher zu untersuchen. Das sind

horizontale Deformation,

horizontale Scherung,

vertikale Deformation des Geschwindigkeitsfeldes und
- differentielle Vertikalbewegung.

Die Punkte

Freisetzen latenter Warme (durch Kondensationsprozesse),

Bodenreibung,

Turbulenz und Durchmischung und
- Strahlung

werden vernachlédssigt, da sie entweder ageostrophische Vorgédnge
oder diabatische Zustandsanderungen implizieren.

In Abb. 2.3 sieht man eine typische Druck- und Temperaturvertei-
lung einer baroklinen Wellenstérung in den mittleren Breiten. Es
sind 2zwei Punkte A und B markiert, an denen frontogenetische
Prozesse untersucht werden sollen. Dabei sorgt jeweils eines der
beiden in Abb. 2.4 dargestellten horizontalen Strémungsfelder

fir eine Verschdrfung des unterlegten Temperaturgradienten.

Ein horizontales Deformationsfeld wie in Abb. 2.4b verscharft
den Temperaturgradienten entlang der Streckungsachse in Abhéan-
gigkeit vom Winkel 2zwischen Gradient und Streckungsachse (Kapi-
tel 2.4). Eine solche Konfiguration findet man in Abb. 2.3 am
Punkt A mit starker Warmluftadvektion sidlich wund schwacher
Warmluftadvektion nérdlich von Punkt A.
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Man muf =zus&tzlich davon ausgehen, daB in der Region ndérdlich
der eingezeichneten Druckverteilung statische Verhdltnisse herr-
schen, d.h. daB dieses Druckgebilde als nach Norden abgeschlos-
sen zu betrachten ist, da sonst die Konzentration des Tempera-
turgradienten nicht unbedingt stattfinden wiirde. Unter diesen
Umstédnden liegt filir den betrachteten Fall ein ‘halbes’ Deforma-
tionsfeld vor, das aber den gleichen Effekt zeigt. Hoskins und
Bretherton (1972) verweisen auf Untersuchungen frontogenetischer
Prozesse durch ein solches Deformationsfeld an Warmfronten von
Stone (1966), von Williams und Plotkin (1968) und von Williams
(1968) mit Hilfe der quasi-geostrophischen Theorie.

Die in Abb. 2.4a dargestellte horizontale Windscherung kommt am
Punkt B zur Geltung. Durch die zur Scherungsachse hin abnehmende
Windkomponente wird der Temperaturgradient in die Senkrechte zur
Achse gedreht. Ein Luftpaket wird entlang der Scherungsachse ge-
streckt und senkrecht dazu gestaucht. Dieser Stauchung ent-
spricht die Verstdrkung des Temperaturgradienten. Entsprechendes
gilt auch fur die vertikale Windscherung. In Abb. 2.3 hat der
Wind westlich von Punkt B eine nérdliche Komponente und 6stlich
von B eine sidliche Komponente, so daB der horizontale Tempera-
turgradient entlang der Achse maximaler Scherung Kkonzentriert
wird. Die Entstehung einer solchen Kaltfront wurde von R.T. Wil-

liams (1967) numerisch nachgewiesen.

Die zwei angesprochenen Mechanismen (horizontale Deformation und
Scherung) sorgen dafiir, daBR der hemisphdrische Temperaturgradi-
ent zwischen Aquator und Pol auf eine synoptische Skala Kkonzen-
triert wird. Es kann sogar nachgewiesen werden (Holton, 1979),
daB das Deformationsfeld fir t -> «» zu einer Temperaturdiskon-
tinuitdt, die ein Charakteristikum einer Front ist, fihrt. Die
typische Entwicklungszeit von ein bis zwei Tagen fir die Ent-
stehung einer solchen Temperaturdiskontinuit&t ist mit einem
solchen Modell nicht zu erklédren. Weiter 1l&Bt sich die Frontfla-
chenneigung ebenfalls nicht nachweisen, wodurch einzelne deutli-
che Charakteristika von Frontensystemen nicht nachvollziehbar
sind. Diese ‘beschleunigte’ Frontogenese kann nur unter Einbe-
ziehung vertikaler Prozesse erkldrt werden.
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In der oberen Troposphdre sind keine reinen Deformationsfelder
zu finden. Uberlagert man allerdings einem solchen Deformations-—
feld (Abb. 2.4b) einen mittleren, zonalen Strom, der stidrker als
die parallele Maximalkomponente des Deformationsfeldes ist, so
erhdlt man einen konfluenten MassenfluB (Abb. 2.5a). Solche Kon-
figurationen lassen sich in 500 hPa auf monatlich gemittelten
Karten o6stlich Asiens und Nordamerikas finden. Zugleich sind
diese Regionen bekannt fir die Intensivierung barokliner Wellen

und flir frontogenetische Prozesse.

Mit Blick auf Abb. 2.5a kann man die Vorgdnge der Frontogenese
nachvollziehen. Durch den konfluenten FluB soll der Temperatur-
gradient parallel zur Jetachse erhéht werden. Aus der thermi-
schen Windrelation ist bekannt, daf eine Anderung des horizonta-
len Temperaturgradienten eine Anderung der vertikalen geostro-
phischen Windscherung voraussetzt (man muB beachten, daB das

Windfeld in anderen Niveaus nicht verédndert werden soll).

Die bendtigte Beschleunigung des geostrophischen Windes wird,
wahrend sich ein Luftpaket mit dem konfluenten FluBR bewegt,
durch ageostrophische, polwidrts gerichtete Windkomponenten er-
reicht, die durch die Corioliskraft in den FluB8 hineingelenkt
werden und somit den zonalen FluB beschleunigen. Als Folge der

Beschleunigung des zonalen, geostrophischen Flusses wird, wegen
e = 8Veg/d%-0Ug/dy = -0ue/dy ,

zyklonale, relative Vorticity nérdlich des Jets und antizyklona-
le, relative Vorticity siidlich des Jets produziert. Mit Blick
auf die quasi-geostrophisch approximierte Vorticity-Gleichung
(12), die besagt, daB eine lokal-zeitliche Anderung der relati-
ven Vorticity durch Vorticityadvektion (hier nicht vorhanden)
und Horizontaldivergenz bewirkt wird, folgt aus der Anderung der
relativen Vorticity erzwungenes Absinken durch Konvergenz nérd-

lich des Jets und Aufsteigen siidlich des Jets (Abb. 2.5b).

Die daraus resultierende sekundidre 2Zirkulation quer zur Front

hat in der unteren Troposphédre stidlich des Jets und in der obe-
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Abb. 2.5 (a) Horizontale Stromlinien und Isothermen ei-
nes frontogenetischen, konfluenten Flusses. (b) Verti-
kalschnitt quer =zum konfluenten FluB mit Isotachen
(durchgezogene Linien), Isothermen (gestrichelte Linien)
und Querbewegungen zum FluB (Pfeile) (Holton, 1979).
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ren Troposphdre ndérdlich des Jets die Struktur eines vertikalen
Deformationsfeldes (2.6a), wodurch der Temperaturgradient in ei-
ner zeitlichen GréBenordnung von ein bis 2zwei Tagen auf eine
Skalenldnge von 50 km gebracht wird.

Durch die Konzentration des Temperaturgradienten nérdlich des
Jets in der oberen Troposphdre und sudlich des Jets in der unte-
ren Troposphdre ist die Frontfldchenneigung ebenfalls erkléart.
In der mittleren Troposphdre ist die Struktur differentieller
Vertikalbewegung am stédrksten 2zu erkennen (vergleiche mit Abb.
2.6b), was wegen adiabatischer Erwdrmung nérdlich und adiabati-
scher Abkuhlung sidlich des Jets zu einer Abschwidchung der Front
fihrt (differentielle Vertikalbewegug kann sowohl frontogeneti-
sche als auch frontolytische Prozesse ausldsen, was Ursache fir
die Abschwdchung des horizontalen Temperaturgradienten in der
mittleren Troposphédre ist (Sanders, 1955)).

Somit kann zusammenfassend gesagt werden, daf horizontale Defor-
mation und Scherung zwar zur Ausbildung von Warm- und Kaltfron-
ten fuhren, aber einzelne Bedingungen der realen Atmosphére
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Abb. 2.6 Vertikale Konfigurationen zur Intensivierung
des horizontalen Temperaturgradienten: (a) vertikale De-
formation; (b) vertikale Scherung (Holton, 1979).



nicht wiederspiegeln. Erst bei Betrachtung eines konfluenten
Flusses in der oberen Troposphidre unter Einbeziehung vertikaler
Scherungs- und Deformationsfelder und der daraus resultierenden
sekundédren Zirkulation wird die Frontogenese ausreichend er-
klart.

In diesem Kapitel wurde auf der Basis der quasi-geostrophischen
Theorie die w-Gleichung hergeleitet und ihre Verwendung fur die
Synoptik auf theoretischer Grundlage beurteilt. Dies fihrte zur
Herleitung der w-Gleichung mit einem neuen Antriebsterm (der Di-
vergenz des Q-Vektors). Der Q-Vektor kann in Zusammenhang mit
einer Vektor-Frontogenese-Funktion gebracht werden und gilt als
Indikator flir frontogenetische Prozesse durch Deformationsfel-
der. Durch die Verwendung des tatsédchlichen Windes bei der Be-
rechnung des Q-Vektors koénnen frontogenetische Effekte von Di-
vergenzfeldern einbezogen werden. AbschlieBend wurden die kine-
matischen Abldufe untersucht, die zur Frontogenese im Rahmen der
Wellenstdrungen der mittleren Breiten fihren.
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3. Ausgangsdaten, Interpolationen und Untersuchungsmethoden

3.1 Die Ausgangsdaten

Fiir die in dieser Arbeit durchgefiihrten Untersuchungen standen
zwel Datensdtze mit Radiosondenaufstiegen zu den synoptischen
Terminen 0, 6, 12, 18 GMT des Deutschen Wetterdienstes zur Ver-
fligung. Die Stationen liegen im europ&ischen Bereich von 10° W
bis 40° E und von 40° N bis 75° N (Abb. 3.1). Der erste Daten-
satz reicht vom 2.11.1986 bis zum 5.12.1986, der zweite Daten-
satz enthdlt drei der finf /FRONTEX-Ereignisse’ (markante Durch-
zlige von Tiefdruckgebieten durch den Beobachtungsbereich im Rah-
men von FRONTEX im Herbst und Winter 1987/1988)(Hoinka, Vol-
kert, 1987).

Die h&ufigsten Fehler, die bei diesen Datensadtzen auftreten,
sind:

1) die vertikale Auflésung der Aufstiege ist mit nur ein oder
zweil Niveaumeldungen zu gering (die Stationsmeldung wurde aus
dem Datensatz eliminiert),

2) fehlende Bodenmeldungen (vor allem im Bereich &6stlich von 20°
E) und

3) widersprichliche Meldungen, z.B. unterschiedliche Windangabe
der Hauptdruckniveaumeldung und der Meldung des markanten
Punktes des Windes auf gleichem Niveau (diese Niveaumeldungen
wurden aus dem Datensatz eliminiert).

Die Genauigkeit der hier dargestellten Ergebnisse héngt vor
allem von den analysierten Daten und der darauf angewendeten In-
terpolation ab. Bei Radiosondenaufstiegen wird die horizontale
Ablenkung der Sonde durch den Wind vernachléssigt, die Koordi-
naten einer Station werden mit einer Genauigkeit von 1/10 Grad
angeben und die Windgeschwindigkeit wird in Knoten gemeldet.
Dies sind die grobsten Fehler, die bei Radiosondendaten auftre-
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ten und die nicht korigiert werden kénnen.

3.2 Die Interpolation

Voraussetzung fir die weitere Analyse eines synoptischen Termins
war eine Mindestanzahl von 90 meldenden Stationen.

Um die Gradienten in (16), (25) und (26) zu berechnen, wurde das
unregelméBige Datennetz auf ein regelmidfiges Gitternetz von 2° x
2° interpoliert, was in etwa der durchschnittlichen Stationsent-
fernung (ca. 200 km) in Europa entspricht. Die vertikale Auf-

l6sung des Gitternetzes entsprach den Hauptdruckniveausl.

Die Interpolation wurde 1linear mit Hilfe der Ebenengleichung
(Bronstein, Semendjajew, 1983) durchgefiihrt. Wenn innerhalb ei-
nes Radius von 400 km um einen Gitterpunkt mindestens drei Sta-
tionen vorhanden sind, wird mit den r&dumlich nidchsten drei Sta-
tionen eine Ebene berechnet, die horizontal aus den Abstédnden
vom Nullmeridian (x-Koordinate) und vom Aquator (y-Koordiante)
und dem zu berechnenden Parameter (z-Koordinate, in Richtung des
lokalen Zenits) gebildet wurde. Fir einen Punkt (x,y) kann dann
der Wert der Ebene und somit der Parameter an dem entsprechenden
Gitterpunkt berechnet werdenz. Sollten nicht geniigend Stationen
innerhalb des angegebenen Radius vorhanden sein, wurden die Pa-
rameter des Gitterpunktes mit Dummy-Zahlen zur Kennzeichnung un-
bekannter Werte belegt.

Bei dieser einfachen Art der Interpolation ergab sich ein Pro-
blem aus der geographischen Lage der drei Punkte zueinander, da
diese durchaus fast auf einer Linie liegen konnten, wodurch die
berechnete Ebene in Abh&dngigkeit vom 2zu berechnenden Parameter
eine sehr starke Neigung bekommen konnte (z.B. wurden Bodendrik-
ke von 1400 - 1500 hPa berechnet). Deshalb wurde fir das sich

aus den drei Punkten ergebende Dreieck als Zusatzbedingung ein-

1 Die Hauptdruckniveaus sind: Boden, 1000, 850, 700, 500, 400,
300, 250, 200, 150, 100 hPa.

2 Beim Wind als vektorieller GréBe wurden die Komponenten in x-
und y-Richtung getrennt interpoliert.
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gefuhrt, daB das Verhdltnis 2zwischen H6he und Grundseite des
Dreiecks nicht kleiner als 1/10 sein durfte, wodurch die extre-
men Gradienten vermieden wurden.

Wegen fehlender Parameter innerhalb der Aufstiege und ungiinsti-
ger geographischer Lage der Stationen eines Dreiecks zueinander
konnten teilweise mitten im Gitternetz Parameter nicht interpo-
liert werden. Da es aber die Aufgabe war, horizontale Gradienten
zu berechnen, hadtten die fehlenden Parameter zu gréfBeren Licken
innerhalb des Datennetzes gefiihrt. Deshalb wird eine Nachinter-
polation vorgenommen, die innerhalb des Netzes aus den benach-~
barten Gitterpunkten die fehlenden Parameter interpoliert. Fir
einen unbekannten Parameter eines Gitterpunktes wurde ein Wert
nicht berechnet, wenn mehr als zwei benachbarte Punkte in longi-

tudinaler und lateraler Richtung fehlten.

Die urspriingliche Idee mit Hilfe eines Software-Paketes 2zur ob-
jektiven Analyse die Daten zu interpolieren, wurde verworfen, da
die objektive Analyse die Skalenldnge eines Parameters bendétigt,
um eine rdumliche Wichtung vorzunehmen. Bei einem Parameter wie
dem Druck wirde dies keine Schwierigkeit darstellen, wird aber
bei der Temperatur problematisch, da die Temperaturgradienten an
einer Front und in der Ubrigen Atmosphdre sehr unterschiedlich
sind. Gibt man als Skalenldnge eine charakteristische L&nge fur
eine Front an, so fuhrt das bei der objektiven Analyse zu einer
’Inselbildung’ und nimmt man eine charakteristische L&nge der

‘normalen’ Atmosphdre an, werden die Fronten 2zu stark gegléattet.

Die Abb. 3.1 zeigt fir das 700 hPa Niveau die Interpolation der
Temperatur mit Hilfe einer NCAR-Routine aus den als Sternen ge-
kennzeichneten Stationen. Es bietet sich an das durch dieses
Software~Paket interpolierte Feld 2zu verwenden. Davon wurde Ab-
stand genommen, weil die der Interpolation =zugrundeliegenden
Voraussetzungen nicht bekannt sind. Dies ist ein generelles Pro-
blem der NCAR-Interpolations-Routinen, die im folgenden nur zur
Darstellung der Isolinien skalarer Felder benutzt werden.

Die hier dargelegte lineare Interpolation macht ebenfalls ver- !
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einfachende Annahmen, die die Ergebnisse verfédlschen. Die In-
terpolation geht von einer linearen Anderung eines Parameters
(Temperatur, Windkomponente) zwischen zwei Punkten aus. Dartiber-
hinaus wird die Berechnung des Gitterfeldes flur jede Druckfléche
gesondert durchgefiihrt, was die vertikale Struktur eines Parame-
ters verfdlsche kann.

Die Karten in Abb. 3.1 und 3.2 ermdglichen einen Vergleich des
interpolierten Feldes (Abb. 3.2) mit dem urspringlichen Daten-
feld (Abb. 3.1), wobei die Isolinien mit der gleichen Isolini-
en—Routinel erstellt wurden. Zu erkennen ist eine schwache Glat-
tung des Feldes, Struktur und Gradienten bleiben jedoch erhal-

ten.

3.3 Die Untersuchungsmethoden

Innerhalb der Arbeit wurde der konventionelle und der von Hos-
kins et al. (1978) hergeleitete Antriebsterm der w-Gleichung aus
den Daten abgeleitet um Aussagen Uber das Vertikalgeschwindig-
keitsfeld fir das 700 hPa-Niveau zu treffen. An Beispielen wurde
die Entwicklung einer Stérung der mittleren Breiten und die se-
kunddre Zirkulation untersucht. Die Terme des ‘konventionellen’
Antriebsterms der w-Gleichung und der ‘Cancelation-Term’ wurden
verglichen, um die Qualitdt von Aussagen Uber den Vertikalge-
schwindigkeitsantrieb auf der Basis von Advektionskarten zu
Uberpriifen (siehe Kap. 2). Da die Fronten nur aus Bodenkarten
analysiert werden koénnen, wurden Vertikalschnitte der Tempera-
tur, der potentiellen Temperatur und der pseudopotentiellen Tem-
peratur angefertigt, um zu untersuchen, ob die Nullinie2 der Di-

vergenz des Q-Vektors bzw. des ‘konventionellen’ Antriebsterms

1 Die Routine CONRAN des NCAR-Softwarepaketes wurde verwendet,
da sie gegeniiber anderen Routinen bei Erstellung der Isolinien
die geringste Glattung vornimmt (NCAR = National Center for
Atmospheric Research).

2 Die unterschiedliche Vertikalbewegung vor und hinter einer
Kaltfront (Aufsteigen vor und Absinken hinter der Kaltfront)
wird durch Gebiete der Konvergenz (Aufsteigen) und Divergenz
(Absinken) des Q-Vektors angedeutet. Diese Gebiete unter-
schiedlicher Vertikalbewegung werden durch die Nullinie der
Divergenz des Q-Vektors getrennt.
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der w-Gleichung mit der Front in 700 hPa ibereinstimmen. AuBer-
dem wurden Karten der Divergenz des Q-Vektors in 850 hPa und 500
hPa erstellt, um eine effiziente Darstellung der Divergenz des
Q-Vektors zu finden.
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4. Ergebnisse

Um einen - 1in dieser Arbeit angestrebten - Vergleich zwischen
dem konventionellen Antriebsterm der w-Gleichung und der Diver-
genz des Q-Vektors durchzufihren und um die Aussagekraft der
beiden Antriebsterme iber das Vertikalgeschwindigkeitsfeld in
der realen Atmosphdre zu uberpriifen, wurden die im ersten Kapi-
tel dargelegten Gleichungen (16), (25) und (26) an einigen Ter-
minen auf die interpolierten Daten angewendet. Die graphisch
dargestellten Ergebnisse werden im folgenden genauer diskutiert.

Als Hilfsmittel flr die Lokalisierung von Fronten wurden Verti-
kKalschnitte der Felder von Temperatur, potentieller und pseudo-
potentieller Temperatur erstellt, da die horizontale Temperatur-
advektion wichtig fur die Frontenbildung ist und starke horizon-
tale Temperaturgradienten in ihrer vertikalen Erstreckung in den
Vertikalschnitten zu sehen sein scllten.

Die Berechnung der Q-Vektoren und ihrer Divergenz wurde gemaB
dem Vorschlag von Hoskins et al. (1978) fir die 700 hPa-Flé&che
vorgenommen, aber auch mit Ergebnissen fur 850 hPa und 500 hPa
verglichen. Es wurde die Moglichkeit der Analyse des Vertikalge-
schwindigkeitsfeldes mit Hilfe von Advektionskarten der Vortici-
ty- und Temperaturadvektion untersucht und in Relation zur dif-
ferentiellen Vorticityadvektion und dem Laplace der Temperatur-
advektion gesetzt. Der von Hoskins et al. (1978) erwdhnte ’‘Can-
celation-Term’ (17) wurde bestimmt. Die Berechnung und Darstel-
lung einer Vektor-Frontogenese-~Funktion sollte Auskunft iber die
Entwicklung der hier betrachteten Frontensysteme geben.

Es wird nochmal auf den in Kapitel 2 diskutierten Unterschied
zwischen Q- und Fn-Vektor hingewiesen, der dahingehend genutzt
wurde, den Q-Vektor mit Hilfe des tatsdchlichen Windes zu be-
rechnen (Kurz, 1989).
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4.1 Durchzug einer Zyklone vom 8.11.1986 12°° h bis 9.11.1986
12°° h

4.1.1 Wetterlage und Entwicklung

In Abb. 4.2 bis 4.4 sind Isothermen fir Europa in 700 hPa darge-
stellt. Anhand der Isothermendrédngung kann man den Verlauf zwei-
er Fronten und deren Entwicklung innerhalb von 24 Stunden erken-
nen. Danach wird die Wetterlage in Europa in diesem Zeitraum von
einer Zyklone tliber Skandinavien bestimmt, deren Warmfront iiber
die Ostsee nach Litauen reicht, und deren Kaltfront sich west-
lich von Dénemark iliber die Nordsee nach Frankreich erstreckt. Im
Laufe der Nacht (Abb. 4.3) verlagert sich die Warmfront nur we-
nig nach Osten, wadhrend die Kaltfront schneller iliber Deutschland
hinweg nach Polen zieht. Die Warmfront schwdcht sich ab und das
Frontensystem okkludiert dann bis zum Mittag des ndchsten Tages
(Abb. 4.4) Uber RuBland und fihrt dort zu heftigen Schneefillen.

4.1.2 Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes aus der Diver-
genz des Q-Vektors

Die Divergenz des Q-Vektors wurde berechnet und ist als Isolini-
enfeld mit Hilfe einer NCAR-Routine dargestellt. Divergenzgebie-
te sind durch gestrichelte und Konvergenzgebiete durch durchge-
zogenen Linien gekennzeichnet. Dabei ist 2zu beachten, daB der
Faktor g/6c nicht eingegangen ist, da die Bodentemperatur - wie
in Kapitel 2 schon erwdhnt - in vielen F&llen nicht gemeldet
wurde. In die Abbildungen 4.5 bis 4.71 wurden die Bodenfronten
aus den Europdischen Wetterkarten eingezeichnet, um einen ein-
fachen Vergleich zwischen der Nullinie der Divergenz des Q-Vek-
tors und dem Frontverlauf fir die sekunddre Zirkulation zu er-
méglichen. Aufgrund der Frontfldchenneigung in der Atmosphére

1 Das in seiner Ausdehnung eingeschrédnkte Isolinienfeld (Abb.
4,5 bis 4.7) ist auf fehlende Werte flur Temperatur und Wind-
feld am Rande des Gitternetzes und auf die Berechnung der Gra-
dienten der Temperatur und des Windes sowie die anschlieBende
Bildung der Divergenz des Q-Vektors zurickzufihren.
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stimmen die eingezeichneten Bodenfronten nicht mit dem Frontver-
lauf in 700 hPa ilberein. Eine genauere Bestimmung des Frontver-
laufs folgt in Kapitel 4.1.5.

Die Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes fir den 8.11.
12°° h (Abb. 4.5) =zeigt iiber der Nordsee und Frankreich ein
schmales Band aufsteigender Luftbewegung (Konvergenz des Q-Vek-
tors), an das im Westen absinkende Luftmassen (Divergenz) an-
grenzen. Dies steht im Einklang mit der erwarteten Sekundarzir-
kulation an einer Kaltfront. Vor der Warmfront im Osten zeigt
sich ein relativ ausgedehntes Gebiet mit aufsteigender Luftbewe-
gung. Auch dies stimmt gut mit den meteorologischen Vorstellun-
gen von Aufgleitprozessen an Warmfronten Ulberein. Zwdlf Stunden
spdter (Abb. 4.6) hat sich die Kaltfront weit nach Osten verla-
gert, was man anhand der Struktur des Vertikalgeschwindigkeits-
antriebs zwischen 10° E und 20° E nachvollziehen (dies wird mit
Hilfe von Vertikalschnitten noch zu zeigen sein) und in Abb. 4.3
anhand des starken horizontalen Temperaturgradienten ebenfalls
erkennen kann. Man sieht nicht nur die schon erwdhnte Sekundér-
zirkulation, sondern auch, daB sich die Gebiete aufsteigender
Luftbewegung der Kalt- und Warmfront ilber dem Baltikum fast
vereinigt haben, wodurch die Okklusion eingeleitet wird, was
weitere zwodlf Stunden spater (Abb. 4.7) an dem starken Hebungs-
gebiet erkennbar ist.

Auffallend an diesem Beispiel ist, daB die GroéBenordnung der Di-
vergenz des Q-Vektors widhrend der drei Termine keiner groRen
Schwankung unterworfen ist und so die unterschiedlich intensiven
Niederschlagstdtigkeiten (Schauertdtigkeit ber Frankreich mit
einem Maximum der Konvergenz bis hin 2zu starken Schneefédllen
tiber RuBland mit einem gebietsmdBig groéBeren Maximum der Konver-
genz) nicht aus der Divergenz des Q-Vektors abgelesen werden
kénnen. Allerdings sind fir einen solchen Vergleich auch genaue
Regenmengenangaben erforderlich, um eine Korrelation zwischen
der Divergenz des Q-Vektor und der Niederschlagsmenge nachweisen
zu kénnen. Eine Ableitung der Niederschlagstdtigkeit aus dem
Vertikalgeschwindigkeitsfeld ist nur begrenzt méglich, da dafiir
weitere Effekte eine entscheidende Rolle spielen (z.B feucht-
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warme Luft Uber kaltem Untergrund, Wasserdampfgehalt einer Luft-
masse, orographisch erzwungene Hebung, Land-Wasser-Verteilung).

4.1.3 Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes aus der kon-
ventionellen »—-Gleichung

In den Abbildungen 4.8 bis 4.10 ist der konventionelle Antriebs-
term der w-Gleichung dargestellt, wobei wieder der Faktor g/6o
ausgeklammerte wurde, um einen Vergleich der GroéBenordnungen der
beiden Antriebsterme zu ermdglichen. Analog 2zur Divergenz des
Q-Vektors wird durch gestrichelte Linien ein Gebiet absinkender
und durch durchgezogenen Linien ein Gebiet aufsteigender Luft-
massen dargestellt.

Am 8.11. 12.°° h (Abb. 4.8) f&4llt es relativ schwer, die Struk-
tur des angedeuteten Vertikalgeschwindigkeitsfeldes mit dem ein-
gezeichneten Frontensystem in Einklang zu bringen. Zwar ist das
ausgedehnte Aufgleitgebiet vor der Warmfront mit dem Ergebnis
des Q-Vektors und den aus der Theorie erwarteten Strukturen ver-
gleichbar, aber die Sekunddrzirkulation der Kaltfront 1&Bt sich
nur andeutungsweise aus dieser Abbildung nachvollziehen. Unter
der Annahme, daB die eingezeichnete Bodenkaltfront bis in 700
hPa einer Neigung nach Nordwesten unterliegt, 1lieRBe sich die
Front uUber der Nordsee als zwischen Aufstiegs- und Absinkgebiet
liegend interpretieren, was aber eine unrealistische Frontfla-
chenneigung voraussetzt. Was in das Gesamtbild nicht mehr paBt,
ist das nach Siudosten vorstoBende Gebiet absinkender Luftbewe-
gung vom Sidosten GroBbritanniens tiiber den Armelkanal bis nach
Frankreich. Ebenfalls sinnlos erscheint ein groBes Hebungsgebiet
iiber Daénemark bis nach Polen, wo nach den Europdischen Wetter-
karten ein Hochdruckgebiet die Wetterlage bestimmt.

In der Nacht (Abb. 4.9) bietet sich fiir den konventionellen An-
triebsterm ein Bild, das der Divergenz des Q-Vektors (Abb. 4.6)
etwas mehr &hnelt. Man erkennt in den von West nach Ost wech-
selnden Aufstiegs- und Absinkgebieten zwar die Struktur einer
Sekundéarzirkulation, findet in der Isothermenkarte (Abb. 4.3)
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jedoch keine Andeutung dreier Fronten. Ein Vergleich mit Abb.
4.6 zeigt, daB in den Aufstiegs- und Absinkgebieten &éstlich und
westlich von 18° E die Zirkulation der Kaltfront zu vermuten
ist. Das weiter &stlich liegende, sehr schwache Aufstiegsgebiet
gehért demnach zur Warmfront. Trotzdem stellt sich hier ein
recht unzureichendes Bild der Struktur des Vertikalwindes dar,
da die Regionen aufsteigender und absinkender Luftmassen in
keinem Zusammenhang mit meteorologischen Vorg#ngen stehen. Die
Kaltfront 148t sich hier nur mit weiteren Hilfsmitteln analysie-
ren.

Zwolf Stunden spdter (Abb. 4.10) zeigt sich ein den Ergebnissen
der Divergenz des Q-Vektors und dem Frontenverlauf aus Bodenwet-
terkarten und Isothermen fir 700 hPa (Abb. 4.4) gemdRBeres Bild,
da die Okklusion an ihrem ausgedehnten Hebungsgebiet und ein neu
heranziehendes Frontensystem an der aufsteigenden Luftbewegung
zu erkennen ist. Die Fl&ache, innerhalb der die Hebung durch Ok-
klusionsprozesse angegeben wird, ist sehr groBf in Relation zu
den Werten des Q-Vektorfeldes (Abb. 4.7).

Man kann anhand dieses Beispiels einen klaren Unterschied zwi-
schen der Divergenz des Q-Vektors und dem konventionellen Anre-
gungsterm der w-Gleichung feststellen. Der Xkonventionelle An-
triebsterm 1liefert Kkein so deutliches Bild des Vertikalge-
schwindigkeitsfeldes wie die Divergenz des Q-Vektors. Sekundar-
zirkulation und damit verbundene Niederschlagsgebiete werden
durch den Q-Vektor wesentlich besser lokalisiert. Uber die In-
tensitdt der Vertikalbewegung und dariiber hinaus der damit ver-
bundenen Niederschlagstdtigkeit kann allerdings auf dieser Basis
keine Aussage gemacht werden, zumal solche Effekte - wie schon
angedeutet - nicht allein auf die Struktur des Vertikalgeschwin-
digkeitsfeldes zuriickzufihren sind.
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4.1.4 Q-Vektor und Vektorform des konventionellen Antriebsterms
der w-Gleichung

Auf Hoskins’ (Hoskins et al., 1978) Vorschlag hin sollte der Q-
Vektor als Indikator der Vertikalkomponente des Windes in die
700 hPa-Karte eingetragen werden (siehe Kapitel 2.3). Zusdtzlich
besteht die Mdglichkeit (Hoskins und Pedder, 1980), den konven-
tionellen Antriebsterm der w-Gleichung ebenfalls als Divergenz
eines Vektors darzustellen (Anhang B.l). Es wurde ein Vergleich
beider Méglichkeiten gemacht.

In den Abbildungen 4.11 bis 4.14 sind fir den 8.11. 12.°° h und
9.11. 0.°° h die Q-Vektoren (4.11, 4.13) und die Vektoren des
konventionellen Antriebsterms der w-Gleichung (4.12, 4.14) fur

h (Abb. 4.11)
zeigt sich fir die Kaltfront ein klares Bild einer Sekunddrzir-

oo

das Beobachtungsgebiet gezeichnet. Am 8.11. 12.

kulation, bei der man erwartet, daB betragsmaRBRig groBe Q-Vekto-
ren vom Gebiet absinkender Luftbewegung (Divergenz) zum Gebiet
aufsteigender Luftbewegung (Konvergenz) weisen. An der Warmfront
zeigt sich ein nicht ganz so klares Bild der Verhdltnisse, weil
hier zwischen der Hebung vor der Bodenwarmfront und einem Gebiet
absinkender Luftmassen (Massenkontinuitdt) ein Zusammenhang her-
gestellt wird, der nur durch ageostrophische Windkomponenten er-
klart werden kann. Das Maximum der Hebung wird deutlich durch
die zusammenlaufenden Vektoren gekennzeichnet, wahrend vor die-
sem Hebungsgebiet ein grofflédchiges Absinken (siehe auch Abb.
4.5) abzuleiten ist.

Dieses Bild, was man sich in der Synoptik zur Analyse des Verti-
kalgeschwindigkeitsfeldes 2zunutze machen konnte, ist aus dem
Vektor des konventionellen Antriebsterms der w-Gleichung (Abb.
4.12) kaum abzulesen. Die Konturen sind zwar &hnlich denen in
Abb. 4.11, weisen aber nicht die Deutlichkeit auf, die die
Struktur des Q-Vektors =zeigt. Das Hebungsgebiet vor der Warm-
front wird ebenfalls angedeutet, allerdings kann die Sekundar-
zirkulation der Kaltfront anhand der Vektoren nicht nachvollzo-
gen werden. Das starke Hebungsgebiet Uber Dadnemark ist auch hier
wieder augenfédllig, kann aber in keinen meteorologischen Zusam-
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menhang gestellt werden.

Zwolf Stunden spiter kann man mit Hilfe der Q-Vektoren (Abb.
4.13) wieder die Position der Kaltfront relativ gut ermitteln
und die abgeschwidchte Warmfront ist ebenfalls zu erkennen. In
Abb. 4.14 kann die Kaltfront mit Hilfe der Vektoren klarer aus-
gemacht werden als es aus dem skalaren Feld des Vertikalge-
schwindigkeitsantriebs (Abb. 4.9) méglich war. Die Warmfront ist
genau wie in Abb. 4.9 nicht mehr zu finden. Die schon anhand der
Karten des konventionellen Antriebsterms festgestellten Mingel
treten auch fir die vektorielle Form auf.

Die Darstellung des Q-Vektors liefert demnach ausreichende In-
formationen tliber das Vertikalgeschwindigkeitsfeld (Hebung vor
der Warmfront, Sekundadrzirkulation) im Rahmen der quasi-geostro-
phischen Theorie, obwohl die berechnete und als Isolinienfeld
dargestellte Divergenz des Q-Vektors die Struktur genauer er-
faBt.

4.1.5 Vertikalprofile der Temperatur, der potentiellen Tempera-
tur und der pseudopotentiellen Temperatur

In den Betrachtungen der Antriebsterme der w-Gleichung wurde
bisher immer davon ausgegangen, daB die Nullinie der Antriebs-
terme, die Regionen aufsteigender von absinkender Luftbewegung
trennt, mit einer Kaltfront zusammenfdllt, da dies ein Indiz fir
die Sekunddrzirkulation ware. Durch Einzeichnen der Bodenfront
in die Karten fur 700 hPa war eine erste Moglichkeit des Ab-
schéatzens der Lage der Front in der untersuchten H6he unter Be-
riicksichtigung der Frontfldchenneigung gegeben. Die Struktur der
Temperaturverteilung (die proportional zur potentiellen Tempera-
tur ist, da sie auf einer isobaren Fladche dargestellt wird), die
mit Hilfe von Isolinien dargestellt werden kann, ist ein weite-
res Hilfsmittel, um die Lage der Front festzustellen. Eine wei-
tere Moglichkeit bietet die Erstellung von Vertikalprofilen der
Temperatur.
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Generell kann mit Hilfe der horizontalen Temperaturstruktur fir
eine Druckflidche die Luftmassengrenze fir diese HOhe ermittelt
werden oder man stellt entlang einer horizontalen Linie den ver-
tikalen Verlauf der Front dar. Fiur die Lokalisierung der Posi-
tion der Front auf einer Druckfldche sind beide Methoden mdég-
lich, wobei jedoch eine Kombination beider Darstellungsarten den
Vorteil bieten, daB die dreidimensionale Struktur der Luftmas-
sengrenzen am besten angendhert wird.

Zur Erstellung eines Vertikalprofils der Temperatur wurden aus
den Originaldaten Stationen, die anndhernd auf einer Linie senk-
recht zu einer Bodenfront liegen, herangezogen. Innerhalb eines
Aufstiegs kann die Position einer Isotherme auf isobaren Fléchen
durch lineare Interpolation 2zwischen den gemeldeten Niveaus be-
rechnet werden. Anhand der Isothermendrdngung kann man die In-
tensitidt einer Front in ihrem vertikalen Verlauf analysieren.

Abb. 4.17 zeigt zum 8.11. 12.°° h einen Vertikalschnitt der Tem-
peratur entlang der in Abb. 4.15 eingezeichneten Linie. Eine Lo-
kalisierung der Front auf dieser Basis ist zwar mdglich, kann
aber nicht als eindeutig bezeichnet werden, da der Verlauf der
Isothermen keine deutlichen Temperaturgradienten erkennen 1l&st.
Dies gilt generell fir alle Profile der Temperatur - sie werden
deshalb zur Lokalisierung der Front nicht weiter betrachtet.

Abb. 4.18 zeigt dann fir die gleiche Situation einen Vertikal-
schnitt der potentiellen Temperatur, in dem der Frontverlauf mit
seiner Frontfl&chenneigung deutlich zu erkennen ist. Der starke
horizontale Gradient ist dabei mit seiner vertikalen Erstreckung
von 850 - 600 hPa zu erkennen, was eine Lokalisierung der Front
ermdglicht. Verwendet man dieses Ergebnis in den Abbildungen 4.5
und 4.8, so stellt man fir die Divergenz des Q-Vektors fest, daB
die Nullinie etwa 50 km nordwestlich der Kaltfront in 700 hPa
liegt. Fir den konventionellen Antriebsterm der w-Gleichung
liegt die Nullinie noch weiter nordwestlich, so daB das Zusam-
mentreffen mit der Front qualitativ noch schlechter ist. Aller-
dings muB der in Kapitel 3 erwdhnten Datendichte mit Stations-
entfernungen von ca. 200 km Rechnung getragen werden, so daB
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qualitative Aussagen nur in der GroéBenordnung dieser Stations-
dichte gemacht werden kénnen.

Ein Vertikalprofil der pseudopotentiellen Temperatur1 (siehe
Anhang B.2) (Abb 4.19) zeigt die gleiche vertikale Struktur der
Front wie schon ein Profil der potentiellen Temperatur. Auch in
diesem Vertikalschnitt sieht man die Trennung der Luftmassen
durch die Frontalzone. Allerdings wird durch eine Uberhéhung des
Temperaturgradienten eine deutlichere Unterscheidung der Luft-
massen mdglich als bei Profilen der potentiellen Temperatur. Die 5
Lokalisierung der Kaltfront, die mit Abb 4.18 vorgenommen wurde,
bestdtigt sich im Vertikalschnitt der pseudopotentiellen Tempe-
ratur.

Die Abb. 4.16 zeigt fiir den 9.11. 0.°° h das horizontale Tempe-
raturfeld und den Verlauf dreier Linien, die mit I, II und III
gekennzeichnet sind, entlang denen Vertikalschnitte erstellt
wurden. In Abb. 4.20 ist das Profil der potentiellen Temperatur
fir die mit I gekennzeichnete Schnittlinie durch die Kalt- und
Warmfront zu sehen. Anhand der Isothermendréngung sind die un-
terschiedlichen Frontfldchenneigungen der Warm- und Kaltfront
sehr gut erkennbar. Zwischen der ersten und dritten Station ist
die Kaltfront als gewdlbt und mit steiler Frontfldchenneigung zu
erkennen. Ab der vierten Station ist der flache und gerade Ver-

lauf der Warmfront zu sehen.

Der Temperaturgradient der Kaltfront in Abb. 4.16 an der Kiste
Skandinaviens ist nicht so stark ausgepragt wie der Gradient der
Kaltfront iiber dem Armelkanal am 8.11. 12.°° h (Abb. 4.15), was
auch anhand der Profile der potentiellen Temperatur (Abb. 4.18,
Abb. 4.20) zu erkennen ist. Die starke Isothermendrdngung, die
in Abb. 4.18 den Verlauf der Front markiert, ist in Abb. 4.20

nicht so stark ausgeprédgt, was auf eine schwédchere /Temperatur-

1 Da die pseudo- bzw. feuchtpotentielle Temperatur nicht monton
mit der HO6he abnimmt, konnten diese Profile nicht mit dem
im Text erwdhnten Programm erstellt werden wie die Schnitte
der potentiellen Temperatur. Fiir die Darstellung der pseudopo-
tentiellen Schnitte wurde wieder die Routine CONRAN des NCAR-
Software-Paketes verwendet.
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front’ hindeutet. Da frontogenetische Prozesse an einer Kalt-
front in erster Linie durch Kaltluftadvektion gesteuert werden,
ist nicht nur der Temperaturgradient ausschlaggebend, sondern es
missen die Advektionskomponenten miteinbezogen werden. Die un-
terschiedlich starken Windvektoren zeigt ein Vergleich der aAb-
bildungen 4.23 mit 4.24. Zu erkennen ist, daB das Windfeld am
8.11. 12.°°
samer ist als am 9.11. 0.°° h.

h, das die Kaltluft advehiert, ca. 3 bis 5 m/s lang-

Vergleicht man Abb. 4.5 mit Abb. 4.6, so ist das Maximum der

h be-
tragsmdBig kleiner als zwdlf Stunden spater, was bedeutet, daB

oo

Konvergenz des Q-Vektors vor der Kaltfront am 8.11. 12.

oo

die Vertikalbewegung am 9.11. O. h stédrker ist. Dies erscheint
auch plausibel, da die Hebung der Warmluft zu diesem Zeitpunkt
schon eingesetzt hat, was man aus Abb 4.2 und Abb. 4.3 am fl&-

chenmdBig kleiner werdenden Warmluftsektor erkennt.

Im Vertikalprofil der pseudopotentiellen Temperatur (Abb. 4.21)
sind durch die Intensivierung der Temperaturgradienten die drei
Luftmassen sehr gut voneinander zu unterscheiden. Die stufenfoér-
mige Neigung der Warmfront ist auf den Algorithmus der Isolini-
enroutine CONRAN zurlckzufuhren. Die Werte der pseudopotentiel-
len Temperatur werden flir jede Station entlang einer vertikalen
Linie an das Programm Ubergeben. Dadurch, daB Werte entlang ei-
ner Koordinate in groBer Aufldésung und entlang der zweiten Koor-
dinate in sehr schwacher Auflésung gegeben sind, liegt hier ein
Extremfall einer Interpolation von unregelmé&figen Daten auf ein
Gitternetz vor (um die Isolinien in einem zweidimensionalen Feld
zu berechnen muB eine Interpolation auf eine regelméfiges Git-
ternetz vorgenommen werden). Es ist deutlich 2zu sehen, daB die

’Stufen’ der Front zwischen den Stationsmarkierungen liegen.

Der st&drkste horizontale Temperaturgradient ist im stidlichen
Teil der Kaltfront am Nordrand der Alpen zu finden. Das ist in
den in Abb. 4.16 als II und III gekennzeichneten Vertikal-
schnitten festzustellen. Deutlich ist fir das Profil II (Abb.
4.22) die gegeniber dem Vertikalschnitt I (Abb. 4.20) stédrkere
Isothermendrédngung der potentiellen Temperatur erkennbar. Weiter



ist dieser horizontale Temperaturgradient nur in einem vertikal
eingeschréankten Bereich von 850 - 600 hPa erkennbar. Das gleiche
Ergebnis zeigt auch ein Schnitt entlang der Linie III, auf des-
sen graphische Darstellung verzichtet wird. Diese vertikal be-
grenzte Isothermendrdngung kénnte durch eine Bewegung der Kalt-
luft gegen ein orographisches Hindernis (hier die Alpen) und die
damit verbundenen Reibungsprozesse erkldrt werden, was in Abb.
4.23 an den langsameren Windkomponenten in diesem Bereich zu er-
. kennen ist.

4.1.6 Analyse des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes unter Verwen-
dung von Advektionskarten

Fir den hier betrachteten Termin wurden sowohl die beiden Terme,
aus denen sich der konventionelle Antriebsterm (differentielle
Vorticityadvektion und Laplace der Temperaturadvektion) der w-
Gleichung zusammensetzt als auch die reinen Advektionsterme
(Vorticity- und Temperaturadvektion) fiur das 700 hPa-Niveau be-
rechnet und dargestellt, um den von Hoskins et al. (1978) er-
widhnten Effekt 2zu iberpriifen, daf aus den vorhandenen Advek-
tionskarten nur sehr ungenaue Aussagen iber den Vertikalantrieb

zu gewinnen sind.

Die Karten der Vorticity- und Temperaturadvektion kénnen nur in
qualitativer Weise interpretiert werden und der Vertikalge-
schwindigkeitsantrieb damit nur bezliglich der Richtung der Ver-
tikalbewegung gedeutet werden. Die Problematik, den Laplace der
sinusférmig verteilten Temperaturadvektion - unter Vorzeichen-
wechsel - gegen die differentielle Vorticityadvektion, die nur
auf dem entsprechenden Niveau bekannt ist und als linear mit der
Hohe bis 2zum Boden auf Null abnehmend angenommen werden mulB,
abzuschédtzen, wurde schon in Kapitel 2 erértert.

Fir den 8.11. 12.°° h sind in Abb. 4.25 und Abb. 4.26 die Vorti-
city- und Temperaturadvektion in 700 hPa dargestellt. Die Struk-
tur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes (Abb. 4.8) wird durch die
Kombination und gréBenordnungsméfige Abschdtzung der Terme ge-
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geneinander erreicht. Da der Term der Vorticityadvektion vor der
Warmfront nahezu verschwindet, ist der einzige Antrieb der Ver-
tikalgeschwindigkeit durch die Temperaturadvektion gegeben. Das
Gebiet aufsteigender Luftbewegung, das von Ddnemark bis nach Po-
len reicht, wird sowohl durch Temperatur- als auch durch Vorti-
cityadvektion gebildet und durch die Addition der Terme flichen-
maBig vergréBert. Kompliziert und aus den beiden Karten kaum ab-
lesbar ist die Situation an der Kaltfront. Hinter der Front wird
absinkende Luftbewegung durch beide Terme andeutet, aber die Ab-
grenzung gegen das Gebiet aufsteigender Luftbewegung ist schwer
ndéglich, da gemd@B der negativen Vorticityadvektion (Abb. 4.25)
iber Frankreich und den Beneluxlédndern aufsteigende Luftbewegung
vorherrscht, diese Aussage aber durch die Temperaturadvektion,
die Absinken impliziert, verringert wird. Auffallend ist, daB
die Nullinie der Vorticityadvektion gut mit der analysierten Po-
sition der Kaltfront tbereinstimmt, was auch zw6lf Stunden spa-

ter zu finden ist.

Fir den gleichen Zeitpunkt wurde die differentielle Vorticityad-
vektion und der Laplace der Temperaturadvektion betrachtet (Abb.
4,27, Abb. 4.28). Ein Vergleich mit Abb. 4.8 zeigt, daB die
Struktur des Antriebsterms der w-Gleichung an der Kaltfront -
mit besonderem Blick auf den nach Sildosten vorstofenden Zweig
absinkender Luftbewegung - durch eine Kombination der zwei ent-
haltenen Terme entsteht. Die Karte der differentiellen Vortici-
tyadvektion (Abb. 4.27) =zeigt die erwartete Struktur an einer
Kaltfront, ndmlich ein Gebiet negativer differentieller Vortici-
tyadvektion vor der Kaltfront und positiver differentieller Vor-
ticityadvektion hinter der Kaltfront (insofern die Nullinie als
Verlauf der Kaltfront angesehen wird). Das Minimum dieses Terms
liegt 6stlich GroBbritanniens. Da stdlich des Minimums der Term
sehr stark abnimmt und dort das Minimum des Laplace der Tempera-
turadvektion liegt, wird durch das negative Vorzeichen der Tem-
peraturadvektion die absinkende Luftbewegung iUber dem Armelkanal
auch vor der Kaltfront gebildet. Dariber hinaus kann das Gebiet
aufsteigender Luftbewegung von Dé&nemark bis nach Polen (Abb.
4.8) und vor der Warmfront allein durch den Laplace der Tempera-
turadvektion erklart werden, da die differentielle Vorticityad-
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vektion sehr gering ist.

Ein Vergleich der Vorticityadvektion (Abb. 4.25) mit der diffe-
rentiellen Vorticityadvektion (Abb. 4.27) ergab gerade an der
Kaltfront ein gewisse Ahnlichkeit dieser beiden GréBen, was auch
in schwidcherem MaBe fiir das gesamte Feld gilt und auch fiir das
Verhdltnis zwischen Temperaturadvektion (Abb. 4.26) und dem La-
place der Temperaturadvektion (Abb. 4.28) 2zu sehen ist, wobei
der Vorzeichenwechsel durch Bildung des horizontalen Laplace be-
achtet werden muB. Somit ist der Unterschied zwischen reinen Ad-
vektionskarten und Karten der tats&chlichen Einzelterme des kon-
ventionellen Antriebsterms der w-Gleichung, der von Hoskins et
al. (1978) angefiihrt wird, auf dem 700 hPa-Niveau nicht so groSR.
Allerdings zeigen Advektionskarten fiir 500 hPa schon einen deut-
lichen Unterschied und die Interpretation der Vertikalgeschwin-
digkeit mit Hilfe von Advektionskarten in dieser Hdéhe ist tat-
sdchlich kaum machbar. Hierbei sollte man bedenken, daf der kon-
ventionelle Vertikalgeschwindigkeitsantrieb selbst kein befrie-
digendes Bild lieferte.

Es wurde im Rahmen dieser Arbeit auch der von Hoskins et al.
(1978) angefihrte ‘Cancelation-Term’ (17), der mit entgegenge-
setzten Vorzeichen in der differentiellen Vorticityadvektion und
im Laplace der Temperaturadvektion vorhanden ist, berechnet. Al-
lerdings haben die Ergebnisse gezeigt, daf er nicht den gesamten
Differenzbetrag zwischen den beiden Termen ausmacht, sondern daf
Karten der um den ‘Cancelation-Term’ bereinigten Terme ebenfalls
nur in Kombination miteinander analysiert werden kénnen. Dies
steht im Widerspruch zu den von Hoskins et al. (1978) gemachten
Behauptung, daB der Differenzbetrag auf den ‘Cancelation-Term’
zurlickzufihren sei, dessen GréBenordnung in der Regel nur bei
1/10 der GroéBenordnung der Einzelterme lag.

Mit diesen Ergebnissen zeigt sich deutlich, daB die Karten der
Vorticity~ und Temperaturadvektion unzureichend (in 700 hPa je-
doch besser als in 500 hPa) die Struktur des Antriebsterms der
w-Gleichung wiedergeben. Werden allerdings Karten mit den genau-
eren Termen der differentiellen Vorticityadvektion und dem La-
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place der Temperaturadvektion eingefiihrt, kann auch der gesamte
Antriebsterm der w-Gleichung in einer Karte fiir die Synoptik
dargestellt werden. Der Vorschlag von Hoskins et al. (1978), den
Q-Vektor zusdtzlich in die 700 hPa-Karte einzufiigen, bekommt un-
ter Beachtung der Vektor-Frontogenese-Funktion eine weitere Be-
deutung.

4.1.7 Zeitliche Entwicklung von Frontensystemen der mittleren
Breiten anhand einer Vektor-Frontogenese Funktion

In Kapitel 2.4 wurde eine Vektor-Frontogenese-Funktion (33) ein-
gefithrt, mit deren Hilfe man die zeitliche Entwicklung eines
Temperaturfeldes beurteilen kann. Gegeniiber einer skalaren Fron-
togenese-Funktion bietet die Vektorform den Vorteil, daB sie ge-
trennt Aussagen Uber die Intensivierung und eine eventuelle
raumliche Drehung des Temperaturgradienten macht. Augenfdllig
ist die Ahnlichkeit zum Q-Vektor, wobei der Unterschied sich nur
in der Verwendung der geostrophischen Windkomponenten bei der
Berechnung des Q-Vektors niederschlédgt. Dieser Unterschied be-
deutet physikalisch, daB frontogenetische Prozesse aufgrund ei-
ner konvergenten Strémung ausgeschlossen werden. Da der Q-Vektor
aus schon angefiihrten Grinden mit dem tatsédchlichen Wind gebil-
det wurde, sind hier beide horizontalen Mechanismen fiur fronto-

genetische Prozesse enthalten.

Zur Untersuchung der Eignung des Q-Vektors (genauer des Fn-Vek-
tors) zur Bestimmung der zeitlichen Entwicklung von Frontensys-
temen wurden Karten mit Isolinien der Temperatur und des Q-Vek-
tor-Feldes erstellt (Abb. 4.29, 4.30). Fir den 8.11. 12.°° h
(Abb. 4.29) ergibt sich an der Kaltfront, daB die Vektoren fron-
togenetische Prozesse, also eine betragliche VergréBerung des
Vektors, andeuten (die Komponente Fn des Vektors - parallel zum
Temperaturgradienten deutet Frontogenese und Frontolyse an). Im
nérdlichen Teil der Front weisen die Vektoren eine nach Norden
gerichtete Komponente senkrecht zum Gradienten auf, wdhrend im
stidlichen Teil der Front die Vektoren mehr nach Siiden ausgerich-

tet sind. Da die zum Temperaturgradienten senkrechte Komponente
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Fs des Frontogenese-Vektors in Richtung der Drehung des Tempera-
turgradienten zeigt (Kapitel 2.4, Abb. 2.2), bedeutet dies, daB
im nérdlichen Teil der Front der Temperaturgradient nach Norden
dreht und damit l&ngengradparallel wird und im sidlichen Teil
der Front der Temperaturgradient nach Suden drehen wird. Sonmit
miissen die beiden Teile der Front auch einen stdrkeren Knick
aufweisen gegeniiber der jetzt mehr kurvenfédrmigen Struktur der
Front.

Zwolf Stunden spiter (Abb. 4.30) hat die Kaltfront sich nach Os-
ten verlagert und der Temperaturgradient die erwarteten Anderun-
gen vollzogen. Es zeigt sich im Verlauf der Front iber Polen ein
Bereich, in dem fast keine Frontogenese vorliegt, so daBR eine
Trennung 2zwischen dem ndrdlichen und dem sidlichen Teil der
Front erkennbar ist. Die im Norden liegenden Vektoren zeigen ne-
ben frontogenetischen Vorgidngen ein weiteres Drehen des Tempera-

(e} e)

turgradienten nach Norden, was fir den 9.11. 12. h nicht abge-
bildet wird. Der siidliche Teil der Front weist eine nicht ganz
so starke frontogenetische Tendenz auf und ist zw6lf Stunden

spdter nicht mehr zu finden.

Die Entwicklung der Warmfront (Abb. 4.29) ist auch begleitet von
Vektoren die generell frontogenetische Prozesse andeuten. Dabei
ist die sehr starke Frontogenense im Norden der Front auffal-
lend. Die nach Stden hin sehr stark abnehmenden Betrédge der Vek-
toren lassen vermuten, daB die Front im sidlichen Teil schwéacher
werden wird. Die senkrecht zum Temperaturgradienten orientierten
Komponenten der Vektoren deuten im nérdlichen Teil der Front
durch ihre Ausrichtung nach Norden an, daB der Temperaturgra-
dient nach Norden drehen wird. Zwdlf Stunden spéter zeigt sich
(Abb. 4.30) allerdings, daB die vorhergesagte Entwicklung nicht
eingetreten ist. Insgesamt hat die Warmfront sich im Siden
schneller nach Osten bewegt und ist dadurch fast genau von Nor-
den nach Siden gerichtet, wobei der Temperaturgradient im gesam-
ten Verlauf gleich ist. Durch die Vektoren wird fiur das nédchste
Zeitintervall keine Lageveranderung des Frontverlaufs impliziert
und in Abb. 4.4 kann man den stark verkleinerten Warmluftsektor

erkennen, der aus den hier geschilderten Prozessen resultiert.
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Durch skalare Multiplikation der Vektor-Frontogenese-Funktion
bzw. des Q-Vektors mit Ve erhdlt man eine skalare Frontogenese-
Funktion, die ebenfalls fir diesen Termin berechnet und darge-
stellt wurde. Diese Form der Frontogenese-Funktion (Abb. 4.31)
zeigt deutlich die frontogenetischen Prozesse an der Warm- und
Kaltfront, wobei auBerhalb der Frontenregionen die Funktion ver-
nachléssigbar gering ist und somit die Interpretation auf ein
klar begrenztes Gebiet angewendet werden kann. Dies gilt auch
fir die weiteren Zeitpunkte, wodurch die skalare Frontogenese-
Funktion eindeutigere Ergebnisse aufweist als die Vektor-Fronto-
genense-Funktion. Allerdings konnen keine Aussagen ilber die Ver-
lagerung des Temperaturgradienten gemacht werden.

Auffallend ist, daB an den Fronten keine frontolytischen Prozes-
se angedeutet werden und daB die Verstédrkung des Temperaturgra-
dienten, die durch die Vektoren angedeutet wurden, nicht immer
zu finden war. Eine Ausnahme stellt die Verstdrkung des Tempera-
turgradienten im sidlichen Teil der Front zum 9.11. 0.°° h hin
dar. Es ist anzunehmen, daB die hier dargestellten frontogeneti-
schen Prozesse durch hier nicht enthaltene Vorgdnge abgeschwacht
oder kompensiert werden. Mit Blick auf Kapitel 2 kann man die in
der Vektor-Frontogenese-~Funktion vernachléassigten Prozesse und
Reibung fir die nicht stattgefundene Verstidrkung des Temperatur-
gradieten verantwortlich machen.

4.1.8 Darstellung des Q-Vektors auf anderen Hauptdruckniveaus

Da es nicht zwingend notwendig ist, den Q-Vektor in 700 hPa dar-
zustellen, soll geprift werden, ob auf einem anderen Niveau die
Aussagekraft des Q-Vektors besser ist. Fir 850 und 500 hPa wurde
fir den 8.11. 12.°°
dargestellt (Abb. 4.32, 4.33).

die Divergenz des Q-Vektors berechnet und

In 500 hPa (Abb. 4.32) zeigt die Divergenz des Q-Vektors eine
relativ einfache Struktur, wobei Uber GroBbritannien und Frank-
reich die die Sekunddrzirkulation andeutende Verteilung von Kon-
vergenz und Divergenz des Q-Vektors auff&llt. Es muB bei dieser



Karte eine weiter nach Nordwesten reichende Frontfl&chenneigung
einbezogen werden. Die Position der Front in 500 hPa kann einer-
seits aus einer Karte der horizontalen Temperaturverteilung, an-
dererseits mit Hilfe eines Vertikalprofils gewonnen werden. Mit
Hilfe der Isothermen fir das betrachtete Niveau (Abb. 4.34) er-
gibt sich ein Bild, das aus dem Vertikalprofil (Abb. 4.18) nicht
ganz so deutlich abzulesen ist. Im silidlichen Teil (iiber Siideng-
land) ist der Temperaturgradient in 500 hPa schwdcher ausgeprigt
als in 700 hPa, was auch anhand der Divergenz des Q-Vektors zu
erkennen ist, da die Unterschiede zwischen Konvergenz und Diver-
genz schwédcher sind als im nérdlichen Teil. Ein weiter nérdlich
verlaufendes Vertikalprofil - entlang der Linie in Abb. 4.34 -
bestatigt die Lage der Front und zeigt weiter, daB in niedrige-
ren Niveaus der Temperaturgradient schwdcher ist. In diesem
Fall zeigt die Divergenz des Q-Vektors in 500 hPa gut die Lage
der Kaltfront, wenn die Front einen ausgeprégten Temperaturgra-
dienten aufweist. Allerdings steht die Struktur der Divergenz
des Q-Vektors an der Warmfront in keiner Relation zur erwarteten

Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsantrieb.

Die Divergenz des Q-Vektors in 850 hPa (Abb. 4.33) weist keine
klare Trennung zwischen Gebieten aufsteigender und absinkender
Lufbewegung im Rahmen von Frontensystemen auf, so daB ihre Ver-
wendung nicht in Frage kommt. Da die Karten der Divergenz des
Q-Vektors in 700 hPa sowohl fir Kalt- als auch fir Warmfronten
ein Bild zeigten, was mit den an Fronten erwarteten Verhdltnis-
sen lUbereinstimmt, sind sie fir die Synoptik am besten geeignet.
Dies erklart sich auch durch die vertikale Erstreckung der Luft-
massengrenze, die sich in den Vertikalprofilen zeigt. Dort war
generell der starke Temperaturgradient, der in der Berechnung
des Q~Vektors (25), (26) bendétigt wird, zwischen 850 hPa und 600
hPa zu finden.

4.2 Zusammenfassung der Ergebnisse der weiteren Termine

In Kapitel 4.1 wurde anhand des Durchzugs eines Frontensystems
vom 8.11.86 12.°° h bis 9.11.86 12.°° h eine umfassende Dar-
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stellung verschiedener dynamischer Parameter an Fronten vorge-
legt. Da nicht die genaue Auswertung aller Termine in dieser Ar-
beit dargelegt werden soll, wird in diesem Kapitel ein Uberblick
liber die weiteren Ergebnisse und eine qualitative Bewertung der

verschiedenen Parameter gegeben.

Generell waren viele Termine aus dem vorhandenen Datenmaterial
fiir eine derartige Untersuchung ungeeignet, da in den meisten
Fdllen eine ausgeprédgte Hochdrucklage in Europa herrschte und
einzelne Tiefdruckgebiete mit ihrem Frontensystem gegen das Ge-
biet groBrdumigen Absinkens vordrangen oder mit der Hohenstro-
mung um ein Hochdruckgebiet herumgefiihrt wurden. Eine Hochdruck-
wetterlage bestimmte im November 1986 das Wettergeschehen in Eu~
ropa und bei den drei ’‘FRONTEX-Ereignissen’ (7.10.87 12.°° h bis
9.10.87 12.°° h, 11.11.87 12.°° h bis 14.11.87 12. h und
20.1.88 0.°° h bis 22.1.88 0.°° h) sind zwei der Ereignisse (No-

oo

vember ‘87 und Januar ‘88) ebenfalls durch HochdruckeinfluR ge-
prdgt. Allerdings zeigten die verwertbaren Termine ein deutli-

ches Bild der Parameter an Fronten.

Es hat sich herausgestellt, daB sowohl die in der Synoptik ver-
wendeten Karten der Vorticity- und Temperaturadvektion auf dem
500 hPa-Niveau als auch Karten der differentiellen Vorticityad-
vektion und des Laplace der Temperaturadvektion zur Analyse des

Vertikalgeschwindigkeitsfeldes nicht geeignet sind.

Ein Vergleich zwischen der Divergenz des Q-Vektors mit dem kon-
ventionellen Antriebsterm der w-Gleichung als direkte Darstel-
lungsform des Vertikalgeschwindigkeitsantriebs zeigt in wenigen
Fadllen eine Ubereinstimmung der beiden Darstellungsformen. Die
Divergenz des Q-Vektors weist eine Struktur auf, die mit den
erwarteten Prozessen in der Atmosphdre besser in Einklang steht
als der konventionelle Antriebsterm der w-Gleichung. Vor allem
wirkt sich die starke Zergliederung des konventionellen An-
triebsterms negativ auf die Analyse des Vertikalgeschwindig-
keitsantriebs aus: viele fl&chenm&Big kleine Regionen unter-
schiedlichen Vorzeichens verdecken eine klare Struktur des Ver-
tikalgeschwindigkeitsfeldes, wodurch sich die Prozesse an den
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Fronten nur schlecht lokalisieren laBen. Die Divergenz des Q-
Vektors hingegen liefert ein Bild, in dem das Vertikalgeschwin-
digkeitsfeld in seiner Struktur (Aufsteigen vor und Absinken
hinter einer Kaltfront und Aufgleiten vor einer Warmfront) bes-

ser zu erkennen ist.

Als Instrument zur Ermittlung frontogenetischer Prozesse hat
sich die skalare Frontogenese-Funktion (Kapitel 4.1.7) als aus-~
reichend herausgestellt. Sie trennt klar Gebiete frontogeneti-
scher von Gebieten frontolytischer Tendenz, was in der zeitli-
chen Entwicklung der Frontensysteme bestédtigt wird. Allerdings
traten auch Fédlle auf, in denen frontogenetische Prozesse ange-
deutet wurden, aber der Temperaturgradient sich nicht verstark-
te. Das 1l4Bt sich auf frontolytische Vorgange zuriickfiihren, die

nicht im Rahmen der quasi-geostrophischen Theorie erfaft werden.

Eine Karte mit Isothermen und Q-Vektoren (Kapitel 4.1.7) brachte
die besten Ergebnisse. Mit Hilfe der Q-Vektoren kann die Struk-
tur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes ausreichend genau be-
stimmt werden. Zus&dtzlich bietet aber diese Kombination den Vor-
teil, daB der Q-Vektor als Vektor-Frontogenese-Funktion genutzt
werden kann. GemdB den Ausfihrungen in Kapitel 2.4 macht eine
Vektor-Frontogenese-Funktion Aussagen iber frontogenetische Pro-
zesse (Intensivierung des Temperaturgradienten) und die r&dumli-
che Drehung des Gradienten. Dadurch kann die Anderung der Struk-
tur der Front in ihrem gesamten Verlauf bestimmt werden. Bei den
hier betrachteten Terminen zeigte sich in vielen Fallen, daf die
Vektor-Frontogenese~Funktion sowohl die Intensivierung des Tem-
peraturgradienten als auch die Drehung des Gradienten gut be-
schreibt. Bei der Intensivierung des Gradienten traten die glei-
chen Fehler wie bei der skalaren Frontogenese-Funktion auf, die
durch die Beschrdnkung auf quasi-geostrophische Prozesse zu er-

warten waren.
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5. Zusammenfassende SchluBbetrachtungen

Ausgehend von der quasi-geostrophischen Theorie wurden verschie-
dene Parameter 2zur Analyse des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes
auf der Basis der w-Gleichung unter Verwendung unterschiedlicher
Antriebsterme und Parameter zur Beschreibung der Frontogenese
untersucht. Dazu standen Radiosondendaten aus dem Europdischen
Bereich zur Verfigung, die interpoliert und danach mit Hilfe der
aufgestellten Gleichungen analysiert wurden.

Aufgrund der in Kapitel 4.2 erwdhnten hdufigen Hochdruckwetter-
lagen konnten mit den zur Verfigung stehenden Datens&dtzen keine
statistisch fundierten Aussagen getroffen werden, so daB diese
Arbeit eine Fallstudie darstellt.

Die verschiedenen Moglichkeiten der Darstellung des Vertikalge-
schwindigkeitsantriebs wurden miteinander verglichen und bezig-
lich ihrer Konsistenz gegenuber meteorologischen Prozessen be-
wertet. Da ab August 1990 die Divergenz des Q-Vektors und eine
skalare Frontogenese-Funktion in die Karte der Vorticity- und
Temperaturadvektion aufgenommen wurden, erhalten diese Untersu-
chungen ein zusédtzliches Gewicht. Die Vorteile, die einzelne
Darstellungsformen bieten, sind nicht auf theoretischer Ebene 2zu
suchen, da in allen F&llen die gquasi-geostrophische Theorie
zugrunde gelegt wird, sondern sind auf rein praktische Griinde
zuriickzufithren (Annahme linearer Anderung eines Parameters in
einem Gitternetz, Anzahl der Gradientenbe;eghgungen fir einen

Antriebsterm, Informationsgehalt’é{HééWPérémetersjl“/””

Bei stark barokliner Schichtung ist die Anwendung der gquasi-geo-
strophisch gendherten Vorticitygleichung und der w-Gleichung
fragwirdig, da aufgrund einer Skalenanalyse der Rotationsterm
und der Solenoidterm vernachlassigt werden. Damit ist aber auch
eine Grenze flir die Anwendung der w-Gleichung auf Prozesse an
Fronten gegeben. Das Vertikalgeschwindigkeitsfeld, das im Rahmen
der quasi-geostrophischen Theorie mit Hilfe der Divergenz des
Q-Vektors dargestellt werden kann, ist weiteren, modifizierenden

Effekten unterworfen (freiwerden latenter Energie, Abhdngigkeit

B

< f‘\\J
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von der Schichtungsstabilitét).

Insgesamt kénnen die hier dargestellten Ergebnisse dahingehend
interpretiert werden, daf Advektionskarten, wie sie bisher fir
das 500 hPa-Niveau schon zur Verfligung standen, nur unzureichend
Auskunft diber die Struktur des Vertikalgeschwindigkeitsfeldes
geben. Deshalb ist es in jedem Fall noétig, zusétzlich einen Pa-
rameter zur Darstellung des Vertikalgeschwindigkeitsantriebes
einzufiihren. Da die Divergenz des Q-Vektors im 700 hPa-Niveau
als direkte Darstellungsform des Vertikalgeschwindigkeitsan-
triebes deutlicher die Struktur der Vertikalbewegung an Fronten
zeigte als der konventionelle Antriebsterm der w-Gleichung, ist
die Einflihrung der Divergenz des Q-Vektors in die Synoptik
durchaus gerechtfertigt (auch wenn die Verkleinerung der einzel-
nen Karten die Analyse der Ergebnisse sehr beeintrédchtigt). Die-
ser Vorteil liegt darin begrindet, daB zur Berechnung der Diver-
genz des Q-Vektors weniger horizontale und keine vertikalen Gra-
dienten (wie bei der differentiellen Vorticityadvektion) berech-
net werden miissen und somit die fehlerhafte Annahme der linearen
Anderung eines Parameters zwischen zwei Punkten nicht so hidufig

verwendet wird.

Als indirekte Form eines Vertikalgeschwindigkeitsantriebes bie-
tet sich der Q-Vektor zusammen mit Isothermen im 700 hPa-Niveau
an. Die Vektorform 1liefert bezlglich des Vertikalgeschwindig-
keitsfeldes ausreichende Informationen und hat den Vorteil, daB
der Q-Vektor einer Vektor-Frontogenese-Funktion entspricht, die
in Zusammenhang mit dem Temperaturfeld hinsichtlich der Fronten-
entwicklung ausgewertet werden kann. Dies beinhaltet sowohl
frontogenetische Prozesse (Verstarkung des Temperaturgradienten)
als auch die rdumlichen Drehung des Temperaturgradienten entlang
der gesamten Front. Die hier untersuchten Fédlle zeigten Uberein-
stimmmung 2zwischen den durch die Vektor-Frontogenese-Funktion
implizierten =zeitlichen und der tatsédchlichen zeitlichen Ent-

wicklungen der Frontensysteme.

Somit konnte im Rahmen dieser Arbeit den unterschiedlichen Indi-
katoren flir das Vertikalgeschwindigkeitsfeld ein Stellenwert fir
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die Nutzung innerhalb der Synoptik zugeordnet werden und es kri-
stalisierte sich eine Darstellungsform fir den Vertikalgeschwin-
digkeitsantrieb heraus, die mehr Information durch die Einbezie-
hung einer detaillierten Frontogenese-Funktion gew&hrleistet.
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Anhang A:

A.1l Die Vertikalkoordinate z

Ausgangspunkt der neu abgeleiteten Vertikalkoordinate ist die
Bewegungsgleichung fir die vertikale Windgeschwindigkeit w.
Durch Skalenanalyse der einzelnen Terme werden die Coriolis-
kraft, die Reibungskraft und das totale Differential der Verti-
kalgeschwindigkeit vernachldssigt und es dient somit als Aus-
gangsgleichung die hydrostatische Grundgleichung

dp L

- - <> dh - - — d
ih gp p 9P

bzw. nach Verwendung der Gasgleichung

dh=—ﬂdp
&p

Unter Verwendung der Definition der potentiellen Temperatur folgt

K
dh - - B8 (]

R
d it -
gp lpo) P " T e

’

Fir adiabatische Vorgadnge ist & = 6o = konst., damit folgt

und nach Integration in den Grenzen 2z, 2o = 0, Po, P
, - Ree [; (o
S $

gK

19
})

o

Die so hergeleitete Vertikalkoordinate z stellt die geometrische
Héhe einer trockenadiabatisch geschichteten Atmosphdre dar. Da
in der aktuellen Atmospdhre die potentielle Temperatur im all-
gemeinen mit der HOhe zunimmt wird die H6he durch die Vertikal-
koordinate z gegeniliber der geometrischen Hohe zu niedrig angege-
ben.
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A.2 Es soll gelten

e _ g 2
£ dz 6o Vi(6)

Mit der Definition der geostrophischen relativen Vorticity ¢.

dve  dug

$= = 3%~ 3y
gilt fir die vertikale Scherung der relativen Vorticity

s _ 8 [8ve Busx) _ 3 [8ve) 3 (Bus)
dz azlax T 8y J B 8xlaz J "~ ayloz |

und mit der thermischen Wind Relation

dug _ g 08 dve _ g 36
f dz 6o dy und £ dz 8o 8%
gilt
a 2
S AT

A.3 Es ist zu beweisen, daB der Term
>
f Vg’V{ng"g]

in den beiden Antriebstermen der w—-Gleichung vorhanden sind. Es
gilt fur die differentielle Vorticityadvektion

£ E@va)) = £ @) (e + £ Fur (R

und wegen der linearen Unabhdngigkeit der horizontalen von der
vertikalen Koordinate

- f g—z(3g)o\7(gg) + £ QL.VB—%] )

Fiir den Laplace der Temperaturadvektion ergibt sich

B V@) = - Eve) V(@) - B 3 vE(we))



- 79 -

- - & ve) V(va) - & uvwie)

Mit A.2 gilt weiter

- g; v(8) VZ(;:) B g_ 2 [90 f QQE]

-- & V(8)-Vi(vs) - £ 3;-V[Q§E]

A.4 Es soll bewiesen werden, daB

-

->
. g s _ g Ve _ g
£ 5z Vva) = g0 5x V(@) = - g0 Q@

gilt. Betrachtet man

nd
e g(ys) = - £ L= OV 0Ve OVa

" 9z 4x 9z 3y

so ergibt sich unter Verwendung der Definition des thermischen

Windes
dus _ g 0@ dve g 98
t 8z =~ 6o ay und £ 507 = 8o ax
gilt

g 08 gve g 08 gve
dx

g 20 3 (138
8o f 6x

ax dy ] mit & als Geopotential.

Aufgrund linearer Unabhdngigkeit koénnen Differentiationen nach x
und y vertauscht werden und es gilt

=g_a_ema+g_§_§a_v&=g_aj;,v(@)
8o dx Jx Bo dy 0x Bo dx



Anhang B:

B.1 Zeige, daB der konventionelle Antriebsterm der w=Gleichung
auch als Divergenz eines Vektors geschrieben werden kann.

a) Aus

2 & vh'[-gi;; el CA cg)]

folgt
_ 3 -
£ Vn '[az (Ve gg)]

durch Ausklammern konstanter Faktoren. Wegen der linearen Unab-

héngigkeit der z- von der x- bzw. y-Koordinate, kénnen die Dif-
ferentiationen vertauscht werden.

SN CAR O
Weiter gilt
£ (co(vT) + Ve oVEs)
az s =14 i=4 s

und wegen der Divergenzfreiheit des geostrophischen Windes die
in (16) angefihrte differentielle Vorticityadvektion.

b) Da der Laplace als die Divergenz des Gradienten einer skala-
ren GropRe definiert ist, folgt aus

1 -
2 g; Vh'[z Vh(VDg‘Vhe)]

direkt der in (16) enthaltene Laplace der Temperaturadvektion.
Da die Divergenz kommutativ beziliglich der Addition zweier Vekto-
ren ist, konnte die getrennte Betrachtung der Terme der konven-
tionellen w-Gleichung gemacht werden.



- 81 -

B.2 Die pseudo- bzw. feuchtpotentielle Temperatur wurde durch

Rossby (1932) definiert als

8ps = 6 (1 + 1.604 x M) exp[zzgj%Liﬂ
P

mit den Definitionen

M in kg kg™* wasserférmiger Anteil der Luft

L in cal g Verdunstungswirme ( =

597.3 - 0.569t)
(cp)r in cal g~ *

spezifische Warme bei konstantem Druck fir
feuchte Luft ( = 0.241 cal g ")

Verhdltnis der spezifischen Wirmen fir

trockene Luft bei konstantem Druck und
konstantem Volumen (cCp/C+).
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Anhang C: Liste der im Text verwendeten Symbole

ce in J K ' kg™ ' spezifische Warme fir trockene Luft
( = 1004 J K kg™ ™)

(cp)r in cal g~* spezifische Wirme bei konstantem Druck fir
feuchte Luft ( = 0.241 cal g™ %)

!
N

D in s Horizontaldivergenz

E in s™* Horizontaledeformation

E=n in s~ " Scherungsdeformation

E=e in s™* Dehnungsdeformation

f in s™" Coriolisparameter

fo in s™" Coriolisparameter fiur 45° N ( = 1.03 10 *s™)

F in K m™ " s™" Vektor-Frontogenese-Funktion (32)

Fn in K m™* s~7 Komponente der Vektor-Frontogenese-Funktion
parallel zum Temperaturgradienten

Fs in K m™* s™° Komponente der Vektor-Frontogenese-Funktion
senkrecht zum Temperaturgradienten

g inms™? Gravitationsbeschleunigung der Erde auf NN
(=9.81 ms )

h inm geometrische Héhe

Hs inm Skalenldnge der Atmosphdre in z-Koordinaten

k vertikaler Einheitsvektor

a

L in cal g~ Verdunstungswdrme ( = 597.3 - 0.569t)

M in kg kg™* wasserférmiger Anteil der Luft

P in hPa Druck

pe in hPa Druck eines Referenzniveaus

Q@ in Km " s™* Q-vektor (25), (26)

Q2 in K m™* s~ x-Komponente des Q-Vektors (25)

Q= in K m™" s y-Komponente des Q-Vektors (26)

r in kg m~° Pseudodichte in z-Koordinaten (5)

R JK* kg Gaskonstante fiir trockene Luft
( =287 J K kg™ )

u in m s™7 Komponente der Windgeschwindigkeit in x-Rich-
tung

v inm s™* Komponente der Windgeschwindigkeit in y-Rich-
tung

v inms™* Vektor der Windgeschwindigkeit

w inm s™* Komponente der Windgeschwindigkeit in z-Rich-
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in
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in

in
in
in

in

in
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-3

kg m

-3

kg m
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tung

ostwdrts gerichtete Horizontalkoordinate
nordwarts gerichtete Horizontalkoordinate
druckabhédngige Vertikalkoordinate

Hohe der Atmosphdre in z~-Koordinaten
Verhédltnis der spezifischen Warmen fiir trocke-
ne Luft

Verhaltnis der Gaskonstanten zur spezifischen
Warme bei konstantem Druck und konstantem Vo-
lumen fiur trocken Luft

Geopotential

Dichte

Dichte auf einem Referenzniveau

potentielle Temperatur

potentielle Temperatur auf einem Referenzni-
veau

pseudo- bzw. feuchtpotentielle Temperatur
Vertikalgeschwindigkeit in isobaren Koordina-
ten dp/dt

relative Vorticity (11)
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