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1 Einleitung

Durch die Wechselwirkung der Sonnenstrahlung mit dem System Erde-Atmosphére bauen
sich notwendigerweise grofirdumige horizontale Bewegungssysteme auf. Einer der effektivsten
Ausgleichsmechanismen wird durch die Wirkung der Schwerkraft geliefert. Sie ist bestrebt
die Massen von Atmosphére und Ozeanen stets in den Zustand des hydrostatischen Gleichge-
wichts zu iiberfithren, d.h. diese horizontal so anzuordnen, dafl die physikalischen Eigenschaf-
ten keine horizontalen Unterschiede mehr aufweisen. Dieser Ausgleichseffekt ist so stark, daf3
er nur wenig mehr als einer einzigen Woche bedarf, bis nach , Abstellung* der Sonnenstrah-
lung infolge von Reibung und Wirkung der Schwerkraft jegliche Bewegung in der Atmosphére
erloschen ist und der hydrostatischen Gleichgewichtszustand erreicht ist.

Aber auch bei bewegter Atmosphére zwingt die Schwerkraft die Massen der Atmosphére
stets sehr in die Ndhe dieses hydrostatischen Gleichgewichts. Man kann dies fast téglich be-
obachten. Zum Beispiel sieht man im Sommer die Untergrenzen der Schonwetterwolken meist
als glatte, in gleicher Hohe liegende horizontale Flachen, und bei Fliigen iiber ausgedehnte
Schlechtwetterschichtbewo6lkung wundert man sich stets iiber die vollkommen glatte horizon-
tale Oberfliche der Wolkendecke.

Man kann deshalb sagen, dass sich alle kleinrdumigen horizontalen Unterschiede in der At-
mosphére letzten Endes infolge des stets gut erfiillten hydrostatischen Gleichgewichts rasch
mit der Hohe ausgleichen, so dass man bis in die oberen Schichten der Atmosphére hinauf
von einem quasihorizontalen Schichtenaufbau derselben sprechen kann.



2 Hydrostatische Gleichgewicht

In der Meterologie schlagt sich das Erfiilltsein des hydrostatischen Gleichgewichts in der
Aussage nieder, dass man unter (fast) allen auftretenden Bedingungen in der Lage ist, den
auf irgendeine horizontale Flache wirkenden Luftdruck aus dem Gewicht der oberhalb dieser
Fléche befindlichen Luftsdule zu berechnen. Man kann sich die vertikale Druckabnahme mit
der Hohe aus der hydrostatischen Gleichung ausrechnen.

dp = —gpdz (1)

Sowohl die Schwerebeschleunigung wie die Luftdichte sind Funktionen von z. Die Integration
dieser Differentialgleichung fiihrt auf die barometrische Héhenformel, die den Zusammenhang
der termodynamischen Variablen in der Atmosphére liefert.

Einschub: Die hydrostatische Gleichung ergibt sich aus der vereinfachten Navier-Stokes Glei-
chung (siehe Bastis Vortrag, gleichung 2.13) % =f- %Vp + %uv217. Im Gleichgewicht ist
die resultierende Beschleunigung und der Reibungsterm null. Die Kraft f = —g. Somit bleibt
stehen: 0 = —§ — 1Vp. Da die Schwerekraft nur eine vertikale Komponente besitzt ist dies
auqgivalent zu (1)

2.1 Das Geopotential

Die Schwerebeschleunigung ist empirisch gegeben durch
g, 2) = 980.616(1 — 0.0026373cos(2¢) — 0.0000059c0s?(2p)(1 — w10~ "2) (2)

Im Meeresniveau betrigt g am Aquator 9.780, am Pol 9.832ms~2, in 30km Hohe 9.689 bzw.
9.740ms~2. Die Unterschiede riihren von der Zentrifugalbeschleunigung der Erddrehung her.
Da die Zentrifugalkraft wie auch die Gravitationskraft ein Potential besitzt, ist es moglich
auch fiir die Schwerkraft eines zu definieren. Wir schreiben die Schwerkraft pro Masseneinheit
in der Form

9(p,2)dz = —d¢ (3)

und somit ist ;
¢ —do=— /g(so, z)dz. (4)

0

¢ ist dann die Arbeit, die gegen die Schwerebeschleunigung geleistet werden muss, um die
Masseneinheit um die Hohe z zu heben. ¢ ist das Potential der Schwerebeschleunigung oder
das Geopotential. Die Schwerkraft steht normal auf die Flachen ¢ = const. Bezogen auf das
mittlere Meeresniveau steht sie definitionsgeméafl auch senkrecht zur mittleren Meeresoberflé-
che. Der Wert des Geopotentials wird auf dieser Flache mit null festgelegt. Man bezeichnet
sie im Sprachgebrauch als Normal-Null.

An den Polen verschwindet jedoch die Zentrifugalkraft, am Aquator ist sie genau entgegen-
gesetzt der Gravitationskraft gerichtet. Daher erfahren die Fléchen konstanten Geopotentials
an den Polen eine etwas stiirkere Dringung als am Aquator und verlaufen somit nicht paral-
lel zur Erdoberflache. Die Richtung der Schwerebeschleunigung weicht somit im allgemeinen
mit zunehmender Hohe von der senkrechten Richtung zur mittleren Meeresoberfléche (lokaler
Zenit) etwas ab.
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Abbildung 1: Darstellung der Abplattung der Geopotentialflachen
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Um fiir (12as Geopotential eine anschauliche Einheit zu finden, wéhlt man den 9.8ten Teil
von ¢ (in ;Zryangegeben) und bezeichnet diesen als geopotentielles Meter, gpm. Mit der all-
gemeinen Bezeichnung g, = 9.8ms~2 und mit der konventionellen Regel, in gpm angegebene

Geopotentiale mit dem Buchstaben h zu schreiben, hat man dann

9(p, 2)dz = gndh. (5)

Flachen gleicher Hohe sind also solche, die von der Normal-Null gleichen geometrischen Ab-
stand z haben, Flachen gleichen Geopotentials haben dagegen gleichen Abstand h.

Wiirde man die Druckverteilung in der Hohe entlang einer Flache gleicher Hohe z darstel-
len, dann wiirden Druckdifferenzen auftreten, die jedoch keinerlei Wirkung haben, weil die
Druckunterschiede entlang der Geopotentialfliche h = const. mafigebend sind. Dies ist der
Hauptgrund fiir die Verwendung des Geopotentials als vertikale Koordinate.

2.2 Die barometrische Hohenformel

1. Setzt man als einfachsten Fall in der hydrostatischen Gleichung dp = —pg,dh konstante
Dichte p = pg = const, so ist

D h
/ dp = —gnpo / dh. (6)
Po ho

p—po = —gnp(h — ho) (7)
Fiir p=0in h = Hp und hy = 0 (Meeresniveau) folgt daher

po = gnpoHo (8)
Mit der idealen Gasgleichung
p=pRT 9)
ergibt sich
y = 20 (10)
9n



Fir Ty = 273.16° K ergibt sich somit eine Hohe der homogenen Atmosphére von Hy =
8000.8gpm. Dies wird als Hohe der homogenen Atmosphére oder als Scale-Height be-
zeichnet. Die Vorstellung einer Atmosphére mit konstanter Dichte ist etwas kiinstlich,
aber als Rechengrofie tritt Hy in verschiedenen Formen der barometrischen Hohenformel
auf.

Entsprechend (9) kann man jeder aktuellen Atmosphére mit der entsprechenden Tem-
peratur Ty im Meeresniveau eine Mafistabshohe einer fiktiven homogenen Atmosphére
zuordnen. Davon wird besonders in der Scale-Analyse gebrauch gemacht. Bezieht sich
die Temperatur Ty nicht auf die Temperatur im Meeresniveau, sondern auf eine beliebige
Temperatur, so spricht man von einer lokalen Mafistabshohe.

RT
H=" 11
9n (1)

Differenziert man die ideale Gasgleichung fiir p = const nach h, so folgt unter Verwen-
dung von (7)

dp oT
=— 12
o, = Brgp = —9np (12)
und der vertikale Temperaturgradient der homogenen Atmosphére ist
oT n K
— =—-"=-3414—— 13
oh R 100gpm (13)

Diese Temperaturabnahme ist ca sechsmal gréfler als die in der Troposphére tatséichlich
beobachtete. Eine solche Schichtung in der Atmosphére ist nicht stabil (siehe Vortrag
Vertikale Luftbewegung von Johanna Kirschner).

. Als néchstes betrachten wir die isotherme Atmosphére, in der wir davon ausgehen, dass
die Temperatur konstant bleibt. Im hydrostatischen Gleichgewicht gilt dann:

dp = —gnpdh (14)
dp
== —ﬁdh (15)
D h
/ dp —g—” dh (16)
Po ho
In(p) — In(po) = —ﬁ(h ho) (17)
P e (h=ho) (18)
Po

Setzt man hg =0 und H = %, so ergibt sich

p=pocH (19)
In einer isothermen Atmosphére ndhert sich der Druck p — 0 fiir h — oo. Sie besitzt
also eine unendliche Hohe.
Aus (18) erschliefit sich, dass in einer warmen Luftsidule der Druck langsam abnimmt, in
einer kalten dagegen schnell. Ihre Bedeutung besitzt ddas Modell der isothermen Atmo-
sphére darin, dass man sie fiir Schichten begrenzter Méachtigkeit mit guter Genauigkeit
anwenden kann, auch wenn T = const nicht erfiillt ist.



3. Allgemein variert die Temperatur mit der Hohe. Integration von (15) fithrt auf

gn (" dh _gnAR

"R Jun T(h)  RT,

wobei T, die barometrische Mitteltemperatur der Schicht Ah = h — hg darstellt und
dem harmonischen Mittel von T iber die Héhe Ah entspricht.

Ah

h dh
Jno TRy

In(p) — In(po) = (20)

Dieses unterscheidet sich ein wenig vom arithmetischen Mittel, wobei dieser bei Druck-
héhenberechnungen in der Atmosphére vernachléssigt werden kann.Somit ist nach der

barometrischen Hohenformel an
_9n

p =poe RTm (22)
die Druckdifferenz bezogen auf die Schichtdicke Ah aufischlieBlich von der barometri-
schen Mitteltemperatur in dieser Schicht abhéngig.

Bemerkung: Bertiicksichtigt man noch die Luftfeuchtigkeit, so muss man anstelle der
Temperatur T die virtuelle Temperatur T), einsetzten (siehe Vortrag Vertikale Luftbe-
wegung von Johanna Kirschner).

In der Praxis betrachtet man immer nur begrenzt dicke Schichten und bestimmt die
Mitteltemperatur graphisch nach Abb:

h o
2 T T

Abbildung 2: Berechnung der Mitteltemperatur T}, in einer Schicht A — hg

4. Nimmt man nun eine lineare Temperaturdnderung mit der Hohe innerhalb einer endli-
chen Schichtdicke in der Atmosphére an

T =Ty —~h (23)
so erhélt man nach Integration von (15)

ba ::(jﬂ)g%

po 1o (24)
Diese Gleichung beschreibt den Zusammenhang zwischen Druck und Temperatur in der
Atmosphére bei einem konstanten Temperaturgradient. Eine solche Atmosphére nennt
man polytrop.
Ein Spezialfall einer polytropen Atmosphére ist die trockenadiabatisch geschichtete, in
der bei adiabatischen Prozessen die potentielle Temperatur eines Luftpartikels konstant
bleibt.(siehe Vortrag Vertikale Luftbewegung von Johanna Kirschner).



3 Die reale Atmosphire

Der Stockwerkbau der Atmosphére ldsst sich nach verschiedenen Kriterien einteilen. Fiir die
Meteorologie am gebréuchlisten ist hierbei der vertikale Temperaturverlauf. Die einzelnen
Stockwerke, die sich dadurch ergeben, sind durch markante Anderung des mittleren Tempe-
raturgradienten gekennzeichnet.

ﬁ Réntgen- Frolar- Temp. in F -Schicht Il;k'jhe
i hi u. Gamma- licht 200 km 250 -500 km | KM
L e strahlung 3 ca. 1000 °C, (tagstiber,
his <0,01 pm ¥ Erwdrmung nachts)
ca. 500 km; | Filter: = 4 durch Absorption 430
langsamer | O, der Strahlung F Schicht
Ubergang | Stickstoft 150 - 250 km 120
Z”r’] Exo- Reflektion ‘ (taésu‘bef; i
whdre extrem kurz- von. Satalliten 6
lonisierung | wellige Radio- LI T Sre

* ESchicht |-
fagetber) [100

durch inten- | UV-Strahlung wellen
sive UV- bis 0,2 pm
und Parti- Filter:

chicht 90
Mlttlere Temp. %tags&)er)

kelstrahlung | O,,
Stickstoff
v | ___;ff}';(_ ., " _unter 45° Breite____ Meso- | 80
Ieuchtende S Im Sommer pause
Nachtwolken ) <uim Winter L 70

Mittlere Temp.
in Normatmosphére

‘ kurzwellige
Neutro- | UV-Strahlung

sphire <_0 129 pm Radiosonden - 40

glter: Q P ratosphire
: { Ozon- W

UV-Strahlung, i schicht -
sichtb. Licht (ung 0,4— 0,75 um), /T Tropen—— Teopo:| 165
Infrarot, = -%--- Em o — = ~=Semmer—= 2 Lo 11
Kurz,-MltteI- : Wetter- ___ -Winter— P .
Langwellen - geschehen = hire 5,5

Temperatur 60 —6'0 -40 —2|0 {IJ 2>U °E

Abbildung 3: Temperaturverteilung in der Atmosphére

3.1 Die Troposphire

Die unterste Schicht der Atmosphére wird als Troposphére bezeichnet. Sie ist gekennzeich-
net durch eine mittlere Temperaturabnahme von etwa 0.65°C pro 100m. Abweichungen von
diesem Wert sind die Regel, da die vertikale Massenschichtung meist nicht derjenigen der
Normalatmosphére entspricht. Im einzelnen betrigt die Temperaturabnahme in trockenadia-
batischen (wolkenlos) Abschnitten durchschnittlich ca 1°C pro 100m, im feucht-adiabatischen
(wolken-und nebelreichen) Raum sind es etwa 0,6°C' pro 100m.

Die Ursache fiir die Temperaturabnahme in der Troposphére lésst sich relativ leicht verstehen.
Wir wissen, dass der Luftdruck mit der Hohe abnimmt. Erwarmt sich nun Luft am Erdboden,
so erfahrt sie auf Grund ihrer geringeren Dichte einen Auftrieb. Gelangt nun die aufsteigende
Luft in einen Umgebung mit geringerem Druck, dann dehnt sie sich aus und kiihlt sich dabei
wie jedes expandierende Gas ab.

Die Troposphére wird nur in geringem Mafle direkt durch Sonnenstrahlen erwarmt. Der grof-
te Teil der Warme wird vom Erdboden aufgenommen. (Der vertikale Austausch von Luft-
quanten als Folge der atmospharischen Turbulenzen ermoglicht nun auch unter Bedingungen,



unter denen wegen schwacher Sonneneinstrahlung kein konvektives Aufsteigen von Luftquan-
ten moglich ist, die Herstellung einer vertikalen Temperaturschichtung.)Wie viel Warme vom
Erdboden in die Troposphére iibertragen wird, hangt hauptsachlich davon ab, wie stark die
Erdoberflaiche von der Sonne erwérmt wird. Somit ergeben sich grofle Unterschiede in der
Hohe der Troposphére. Je starker die Aufheizung ist, desto hoher ist die Troposphére. Sie
erreicht am Aquator Héhen von 16 bis 17km. An den Polen ist sie dagegen nur etwa 7.5 bis
9.5km hoch. Allgemein liegt sie im Winter 2km niedriger wie im Sommer. Auch schwankt sie
durch kurzfristige wetterbedingte Anderungen in der Temperatur.

Auch der mittlere vertikale Temperatugradient variert auf Grund der unterschiedlichen Heiz-
kraft der Erdoberfliche. Die Teperatuabnahme ist am Aquator am stirksten, am Pol ist im
Winter sogar eine méchtige Temperaturumkehrschicht vorhanden.

3.2 Die Tropopause

Die Tropopause trennt Troposphére von Stratosphére und ist die wichtigste Grenzschicht in
der Atmosphére. Sie liegt durchschnittlich in 11km Ho6he, und die Temperatur betrigt dort
—56°C. Allerdings héngt die aktuelle Hohenlage und genaue Temperatur der Tropopause
stark vom Breitengrad und der Jahreszeit ab. Der genaue Temperaturverlauf weist ebenfalls
starke Unterschiede auf. Die Tropopause ist nach offizieller Definition der WMO durch einen
vertikalen geometrischen Temperaturgradienten kleiner als 0,2K/100m tiber 2km Hohendif-
ferenz gekennzeichnet.

In ihr enden alle konvektiven Vorgéinge des Wetters. Da Wasser fast aufischliellich konvektiv
transportiert wird bleibt es in der Troposphére quasi gefangen. Somit ist die Atmosphére
oberhalb der Tropopause sehr trocken und es gibt praktisch keine Wolken mehr, was jedem
Flugpassagier durch die oft fantastische Fernsicht auffallt. Erkennbar ist sie zum Beispiel
auch an der Verbreiterung hoher Gewitterwolken, deren Obergrenze nahe der Tropopause
liegt. Wegen des fehlenden konvektiven Luftaustausches, der vor allem fiir Aerosole wichtig
ist, macht man sich aber seit ldngerem Sorgen iiber die Luftverschmutzung durch den stark
zunehmenden Flugverkehr.

3.3 Die Stratosphare

In der Stratosphére nimmt die Temperatur mit der Héhe zu. Dadurch unterscheidet sie sich
von den sie einschliefenden Luftschichten. Bis ca. 20km ist die Temperaturzunahme noch
sehr gering.

Am stérksten ist sie im Bereich der Ozonschicht, die auch mafigeblich fiir die Temperaturin-
version verantwortlich ist. Das in dieser Schicht enthaltene Ozon (O3) absorbiert den gesamten
Teil ultravioletten Teil der Sonnenstrahlung zwischen 200 und 300nm und wandelt ihn in War-
me um. Dadurch wird das Leben auf der Erde von dieser tédlichen Strahlung abgeschirmt.
Auch in der Stratosphére bestehen je nach Breitengrad und Jahreszeit grofle Unterschiede.
Die niedrigste Mitteltemperatur der Stratosphére, etwa —80°C misst man im Bereich des
Aquators. Im unteren Bereich der Troposphéire misst man dort hingegen den hochsten Tem-
peraturbereich.

Das hier angedeutete Gegenlaufigkeitsprinzip, demnach sich die Temperatur in der Strato-
sphére ungefahr in derselben Groflenordnung, aber in entgegengesetzter Richtung wie in der
Troposphére entwickeln, findet seine Anwendung sowohl im Tagesgang wie auch imjahreszeit-
lichen Temperaturverlauf und bestimmt somit weitgehend die geographische Temperaturver-



teilung in der Stratosphére. Daraus folgt, dass alle Luftdruckgegensétze an der Obergrenze
der Troposphére sich mit zunehmender Héhe langsam verflachen.
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Abbildung 4: Schematische Darstellung der Druckverhéltnisse in der Atmosphére

3.4 Die hohe Atmosphire

Die obere Grenze der Stratosphére, die Stratopause liegt in ca. 50km Hohe. Sie ist die at-
mospharische Grenzschicht zwischen Stratosphéare und Mesosphire. Thre Lage wird durch
das erste Maximum des atmosphérischen Temperaturprofils bestimmt.

In Der Mesosphére fallt die Temperatur erneut und zwar von ca. 0°C bis auf etwa —90°C
in 80 — 85km Hohe. Der durchschnittliche Temperaturabfall ist mit 0.25 — 0.3% allerdings
deutlich geringer als in Troposphére.

In der oberhalb der Mesopause liegenden Termosphére steigt dann die Temperatur wieder
stark an. Die obere Grenze der Termosphére, die Thermopause, schwankt stark und liegt
zwischen 200 und 400km. Ihre Schwankung hingt von der Tageszeit (tagsiiber hoher) und
von der Sonnenaktivitat ab.

Die Temperaturen in der Termosphére schwanken ebenfalls betrachtlich. An der Thermopause
werden Maximalwerte um etwa 14 Uhr Ortszeit erreicht umd zwar um 700°C' bei schwacher
und 1700°C' bei starker Sonnenaktivitit. Der Temperaturanstieg erfolgt zufolge der Absorp-
tion von UV-Strahlung A < 200nm durch den molekularen Stickstoff bzw. molekularen und
atomaren Sauerstoff in der Atmosphére.

Dartiber geht unsere Lufthiille kaum merklich in die Exosphére, den interplanetaren Raum,
iiber. Die hohe Temperatur von iiber 1000°C, die scheinbar in der Exosphére herrscht, bezieht
sich lediglich auf die Geschwindigkeit der Teilchen. Ein Thermometer wiirde Temperaturen
unter 0 °C anzeigen, da die Gasdichte in dieser Hohe viel zu gering ist, um einen messbaren
Wérmetransport zu verursachen.



3.5 Alternative Gliederung der Atmosphire

Oberhalb der Mesopause schwankt der Temperaturverlauf stark und ist nur schwer zu bestim-
men. In groflen Hohen ist sie somit ein denkbar ungeeignetes Kriterium um die Atmosphére
zu gliedern.

Es gibt aber auch alternative Kriterien, anhand derer man die Atmosphére in verschiedene
Stockwerke einteilen kann:
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Abbildung 5: Vertikale Gliederung der Atmosphére nach verschiedenen Eigenschaften

3.5.1 Die Neutro- und die Ionosphare

Die Atmosphére kann anhand ihrer Ionisierung eingeteilt werden: in die zwei Hauptstockwerke
Neutosphére und Ionosphére. Die Neutrosphére erstreckt sich bis zu einer Hohe von ca. 60 —
80km. In ihr sind die Atome bzw. Molekiihle iiberwiegend elektrisch neutral. Dariiber beginnt
die bis zu einer Hohe von iiber 500km reichende Ionosphére, die sich in mehrere Schichten
erhohter Ionisation unterteilen lésst.

3.5.2 Die Homo- und die Heterosphire

Die molare Masse der Luft ist auf Grund der guten Durchmischung bis ca. 100km hohenun-
abhéngig. Diesen Abschnitt der Atmosphére nennt man auch Homosphére. Danach beginnen
Diffusions- und Dissoziationsvorgénge zu dominieren. Folglich werden die Neutralgaskompo-
nenten im Schwerefeld der Erde sortiert. Der prozentuale Anteil der leichten Gase nimmt
mit der Hohe zu, der der schweren ab. In diesem Bereich der Atmosphére, den man auch
Heterosphére nennt, ist folglich die molare Masse der Luft eine Funktion der Hohe. Irgend-
wann wird die Gasdichte schliellich so gering, dass die Neutralgasteilchen Kepler-Bahnen
bescheiben kénnen. Erreichen die Teilchen die Fluchtgeschwindigkeit so kénnen sie in den
interplanetarischen Raum entweichen. Genauso kénnen Teilchen aus dem interplanetarischen
Raum eingefangen werden. Diesen Bereich der Atmosphére nennt man Exosphére. Er beginnt
bei ca 500 bis 600km.
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4 Die Standardatmosphéire

Aufgund der vorhin erlduterten Temperaturbeobachtungen in der freien Atmosphére und von
Beobachtungen in der bodennahen Luftschicht gelingt es unter Verwendung der barometri-
schen Héhenformel (20) und der Zustandsgleichung fiir ideale Gase (9), Standardangaben
iiber den mittleren Verlauf der thermodynamischen Variablen der Atmosphére mit der Hohe
zu machen.

Die zur Zeit gebriuchliste Standardatmosphére ist die US-Standardatmosphére 1962 bzw.
1976. Sie bezieht sich auf das jahresduchschnittliche Verhalten der Atmosphére in 45° noérd-
licher Breite und ihre Anfangswerte, bezogen auf das mittlere Meeresniveau, werden mit

e po = 1013.15hPa
o Ty = 288.15K (= 15°C)
o po = 1.225kgm =3

angegeben.
Die lineare Temperaturabnahme mit der Hohe betragt 0.65K/100m und erstreckt sich bis
11000m (Tropopausenhéhe). Die Tropopausensentemperatur betriagt daher 216.65(= —56.5°C)).
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Abbildung 6: US-Standardatmosphére 1962
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