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Yorwort zur 2. Auflage

Die 1966 ers
Unterrichtshil

chienene erste Auflage des Leitfadens ,Allgemeine Meteorologie* hat sich als
fsmittel so bewdhri, daB sie in wenigen Jahren vergriffen war.

Die zweite Auflage beriicksichtigt die vor allem beim Unterricht an der Wetterdienstschule
gesammelten Erfahrungen, die es zweckmiBig erscheinen liefien, den Leitfaden wesentlich zu
erweitern.

Neu aufgenommen wurden die Abschnitte ,Die Sonne® und ,Die Erde, die wichtige und not-
wendige physikalische Kenntnisse zum Verstindnis der meteorclogischen Abschnitte vermit-
teln sollen. Damit der Leitfaden méglichst allen Nachwuchskriiften, also auch den kiinftigen
Wetterberatern und Meteorologen, von Nutzen sein kann, mufiten mehrere Abschnitte vollig
neu bearbeitet werden. Der Abschnitt ,Die GroBzirkulation der Erde” wurde aullerdem
durch den Unterabschnitt , Tropische Wirbelstlirme" erginzt, den Dr. Carl Pflugbeil verfalit

hat.

Einleitung

Unter Meteorologie versteht man die Lehre von den
physikalischen Erscheinungen der Erdatmosphire. Sie
ist ein Teilgebiet der Geophysik, die aulierdem die Phy-
sik des festen Erdkirpers (Erdphysik) und der fliissigen
Erdoberfliche (Hydrologie, Ozeanographie) umiaft.

Zur Meteorologie gehiiren als wichtige Teilgebiete im
praktischen Wetterdienst die Klimatologie, die Synop-
tische Meteorologie und die Aerologie.

Die Klimatologie ist die Lehre von den mittleren Zu-
stinden in der Atmosphére und dem durchschnittlichen
Verlauf der Witterung lber e¢inem griBeren oder klei-
neren Gebiet. Der Beginn der wissenschaftlichen Klima-
tologie geht auf das Ende des 18. Jahrhunderts zuruck.
Aus ihr hat sich die Bioklimatologie (Agrar- und Medi-
zinmeteorologie) entwickelt.

Die Swynoptische Meteorologie wertet meteorologische
Geseize und Erfahrungsregeln fiir die Wettervorhersage
aus. Dieses Teilgebiet der Meteorologie entstand in der
Mitte des 19. Jahrhunderis, als es durch die Erfindung
des Telegraphen gelang, Wettermeldungen rasch zu
sammeln und auszutauschen.

Die Aerologie ist die Physik der freien Atmosphére.
Sie war an die Entwicklung einwandfreier Mefimetho-
den fiir Luftdruck, Temperatur und Feuchte in der HShe
gekniipft und kam mit dem Ende des 19. bzw. Anfang
des 20. Jahrhunderts auf. Sie ist heute eine der wichtig-
sten Grundlagen der Synoptischen Meteorologie.

In den Abschnitten-1 und 2 dieses Leitfadens werden
die flir das Studium der ,Allgemeinen Meteorologie"
notwendigen Kenntnisse tiber die Sonne und-Erde ver-

mittelt.
LT

1 Die Sonne

Als die ersten Mondfahrer die $dde des Mondes und
des Weltraumes kennenlernten, waren sie voll des Lobes
tiber unseren smaragdgriin leuchtenden Mutterplaneten
~Erde“. Ein Grofteil dieses Lobes gebiihrt der Sonne,
dem Zentralgestirn unseres Planetensystems. Thr. ge-
waltiger Energiestrom {treibt alle Vorginge in - der
Atmosphéire an, sorgt fiir den dauernden Kreislauf des
Wassers auf der Erde und ist auf direktem und indirek-
tem Wege die Energiequelle allen Lebens. Weil die Son-

ne der Motor der Wirmekraftmaschine ,Atmosphare®
ist, soll ihr das erste Kapitel gewidmet sein.

1.1. Aufbau der Sonne

Die Sonne ist ein riesiger Gaskérper mit einem Durch-
messer von 1 400 000 km (109 Erddurchmesser) und einer
Masse von 331 950 Erdmassen. Auf Grund dieser Riesen-
masse, die 99,86% unseres gesamten Sonnensysiems
ausmacht, ist ihre Gravitationskraft an der Oberfldche
27.9mal so grofl wie die der Erde. Diese Gravitations-
kraft wirkt als Zentripetalkrafi zum Sonnenzentrum
hin und zwingt die Erde und die {ibrigen Planeten auf
elliptische Umlaufbahnen.

Sonneninneres

Im Sonneninnern herrschen wegen der enormen Gra-
vitationskraft der Sonne Drucke von Uber 200 Milliar-
den Atmosphiren und so hohe Temperaturen, dab eine
Fusion von Wasserstoffkernen zu Heliumkernen statt-
finden kann, wobei riesige Strahlungsenergien frei wer-
den. Die Temperatur der Kernfusionszone in der Sonne
betrigt etwa 15 Mill, °C. Der von dieser Zone als Strah-
lungsenergie ausgehende Energiestrom durchdringt die
dariiberliegenden Sonnenschichten und erfahrt dabei
eine dauernde Anderung der spekiralen Zusammenset-
zung, bis er als helles Sonnenlicht fir unser Auge wahr-
nehmbar wird.

Photosphire

Sieht man unser Auge als ein Strahlungsmefinstru-
ment an, so reagiert-es auf Strahlungen, die von cinem
Koérper mit einer Strahlungstemperatur wvon 6000°K
ausgehen. Dieseé Temperatur besitzt der scharfe helle
Rand der Sonne, von dem das sichtbare Licht ausgeht.
Man nennt diese verhiiltnismifGig kalte Schicht der Son-
ne Photosphire. Sie ist nur wenige hundert km dick
und besteht hauptsichlich aus nicht ionisiertem Wasser-
stoff und Helium mit einer Dichte von etwa 1/100.der
Luftdichte im Meeresniveau.

Bis zur Obergrenze der Photosphiire sinkt die Tempe-
ratur bis zu einem Minimum von rund 4200°K ab.

Chromosphire

An die Photosphiire schlieBt sich eine Ubergangs-
schicht steigender Temperaturen an, die Chromosphére.




Sie wird bei einer Sonnenfinsternis als diinner, roter
Ring von etwa 12 000 km Dicke um die Sonne sichtbar.

Kaorona

Die Sonnenkorona ist die HuBerste sehr diinne Gas-
schicht der Sonne. Sie wird ebenfalls bei Sonnenfinster-
nis sichtbar als ein diinner, weiler Halo mit griinlichem
Schimmer, der sich Millionen von km in den Weltraum
erstreckt. Die fiullere Korona reicht iiber die Erdbahn um
die Sonnc hinaus, so daf sich unsere Erde auf ihrer
Bahn durch die Sonnenatmosphire hindurch bewegt.
Die Korona besteht hauptsichlich aus ionisiertem
atomarem Wasserstoff, der infolge der hohen Korona-
temperaturen in Protonen und Elektronen aufgespaltien
ist. Die Temperatur der Sonnenkorona steigt bis zu
einern Maximum von etwa 2 Mill. Grad in 50 000 km
Entfernung an. Das ergibt einen mittleren Temperatur-
anstieg von rund 40° pro km von der Photosphire bis
zum Koronamaximum. Von dort nimmt die Koronatem-
peratur in ‘den Weltenraum ab. In Erdbahnentfernung
betrigt sie schitzungsweise noch 50 000 bis 100 000 Grad.
Der Temperaturgradient ist dort nur noch sehr gering,
nédmlich kleiner als 1° pro 1000 km.

Sonnenaktivitit

Mit einem Fernrohr kann man auf der Sonnencber-
fléche im Bereich der Photosphiire dunklere, lichtschwi-
chere und darum kithlere Flecken, die Sonnenflecken
beobachten. Sie stehen oft in Gruppen beisammen, deh-
rien sich bis tiber 100000 km aus und vergehen meist
schon innerhalb weniger Tage. Sie werden als Wirbel-
gebiete starker magnetischer Felder gedeutet.

In der Umgebung der Sonnenflecken erkennt man
etwas hellere Gebiete, die Sonnenfackeln. Sie sind Aus-
briiche heifler Gase.

Die Protuberanzen stammen von noch grifleren Gas-
eruptionen, die bis 100000 km hohe Bigen wvon der
Photosphére in die Sonnenkorona hineinspannen und
eine Lebensdauer von einigen Wochen erreichen kénnen.
Manchmal schiefien sie aber auch ganz plétzlich mit Ge-
schwindigkeiten wvon 100000 kmfsec und mehr als
Plasmawolke aus Protonen und Elektronen in den Welt-
raum hinaus, verbunden mit sehr intensiver kurzwelli-
ger Strahlung. Beim Vordringen der Plasmawolke in die
oberen Schichien der Erdatmosphare werden die elektri-
schen Schichten der Ionosphiire und das Magnetfeld der
Erde so stark gestort, dal der Funkverkehr vollstindig
lahmgelegt werden kann. Die Stirungen der erdmagne-
tischen Registrierungen werden als , Magnetische Stiir-
me® bezeichnet. Dabei kionnen die Elektronen lings
einer Kraftlinie des erdmagnetischen Feldes tief in die
Atmosphire eindringen, bis sie schliefilich bei einem
Zusammenstol mit Atomen oder Molekiilen der Atmo-
sphire besonders in polnahen Breiten eingefangen wer-
den und so Ionen bilden. Bei dieser Ionisation kommt
es zu Leuchterscheinungen, durch Ionisation von Stick-
stoff zu bldulichem Leuchten, von Sauerstoff zu rotem
und grinem Leuchten, Die gelbe Farbe entsteht durch
gleichzeitiges hochliegendes rotes und tiefes griines
Leuchten. Diese Leuchterscheinungen der hohen Atmo-
sphire in polaren Breiten nennt man , Polarlicht®. Die
dullersten Hthen des Polarlichtes liegen bei 900—1000
km, meist aber zwischen 75 und 300 km.

Sonnenflecken, Sonnenfackeln und Protuberanzen
sind Stérungserscheinungen in der Photosphire der
Sonne und werden als , Sonnenaktivitit® bezeichnet. Sie
unterliegen einem deutlichen Rhythmusmit einer mittle-
ren Lange von Maximum zu Maximum oder Minimum
zu Minimum der Sonnenaktivitdt von 11 Jahren.

1.2, Der Strahlungsstrom der Sonne zur Erde

Der von der gesamten Sonnenoberfliche ausgehende
Strahlungsstrom bedeutet eine laufende Energieabgabe

S S

pro Sekunde (auch Leistung genannt) von 3,9 - 103 kW,
Dieser unvorstellbar hohe Wert wird in den gesamten
Weltraum verstrahlt. In der Entfernung der Erdbahn
von rund 150 Mill. km erscheint die Erde von der Sonne
her gesehen unter einem ridumlichen Winkel, der nur
etwa ein halbes Milliardstel des ganzen Himmelsgewdl-
bes ausmacht. Dementsprechend triffit auch nur ein hal-
bes Milliardstel der gesamten Sonnenleistung die Erde,
nédmlich 1,78 « 10""kW. Auf eine senkrecht zur Strahlung
stehende Flache von nur einem Quadratmeter sind das
auflferhalb der Atmosphire immer noch 1,36 kW. Dieser
Wert wird als Solarkonstanie bezeichnet und hat in Ein-
heiten der Wirmeenergie den Wert von 195 cal/cm?®
- min.

Dieser Energiestrom erfolgt in Form von Strahlung,
deren elekiromagnetisches Spektrum den gesamten
EBereich von der Gammastrahlung bis zu den Radiowel-
len iiberdeckt. Von dicsem Spektralbereich ist nur ein
engbegrenzies Wellenlingenintervall von 400—750 nm
(nm = Nanometer = 10™m) durch unser Auge sichtbar.
Interessanterweise ist das auch der Bereich, in dem das
Maximum der Strahlungsenergie liegt. Mit Hilfe wvon
Ultraviolett- und Ultrarotfithlern lassen sich auf der
Erdoberfliche zwei breite Binder von Wellenldngen
feststellen, fiir die unsere Atmosphire durchlissig ist,
das sogenannte Optische Fenster von 290 bis 3000 nm
und das Radiofenster, das uns auch den Funkverkehr
mit den Weltraumfahrzeugen erlaubt, von 0,01 bis 40 m.
Filir alle anderen Wellenldngen ist unsere Atmosphére
im Meeresniveau ein sehr dichter, kaurn durchlassiger
Stoff. Mit der Hohe nimmt ihre Transparenz aber sehr
rasch zu. Verfolgt man die Strahlung von der Sonne zur
Erdoberfliche, so stellt man fest, dal die EUV-Strah-
lung (Extreme Ultra-Violettstrahlung) bis 200 nm in den
atmosphérischen Schichten oberhalb 80 km absorbiert
wird und dort die erste Heizschicht, die Thermosphdire
bildet. Die damit wverbundene Ionisierung baut die
elektrischen Schichten auf, auch fenosphire genannt.

Die sehr kurwellige weiche X-Sirahlung zwischen
10 und 1 nm dringt bis in die Hohen von 140—100 km
vor und produziert dort den griiiten Teil der Elektronen-
dichte der E-Schicht. Bei 58,4 und 30,4 nm liegen die
Resonanzlinien des nicht ionisierten und ionisierten
Heliums, das durch die Strahlung dieses Wellenlingen-
bereiches oberhalb 170 km ionisiert wird und so wesent-
lich an der Bildung der F-Schicht beteiligt ist.

Die EUV-Strahlung zwischen 100 und 200 nm wird an
erster Stelle von melekularem Sauerstoff absorbiert,
wobei er in atomaren Sauerstoff zerschlagen wird.

Fiir die UV-Strahlung zwischen 210 und 200 nm hat
die Atmosphéire ein tiefes Loch, das bis zur Ozonschicht
zwischen 20 und 50 km reicht. Obwohl die Ozonkonzen-
tration bei 25 lkm ihr Maximum hat, wird der grifite
Teil dieser UV-Strahlung besonders im Bereich wvon
250 nm schon an der Obergrenze der Ozonschicht absor-
biert, so dall dort ein Temperaturmaximum entsteht.
Die Ozonschicht stellt darum die zweite Heizschicht der
Atmosphire dar.

Oberhalb 300 nm erreicht die Sonnenstrahlung vor
allem als sichibares Licht, aber auch als ulirarote
Wirmestrahlung durch das schon erw#hnte optische
Fenster die Erdoberfliiche, wird dort geschluckt und
bildet die 3. und unterste Heizschicht unserer Atmo-
sphiire.

1.3. Sonnenwind und Magnetosphiire der Erde

Von der Sonnenoberfliche geht ein dauernder Strom
elektrisch geladener Partikel in Form von Protonen (po-
sitive Wasserstoffkerne) und Elektronen ins All hinaus.
Dieser Partikelstrom wird als Sonnenwind bezeichnet.
Von Zeit zu Zeit entwickelt sich der Sonnenwind zu
heftigen Stiirmen, die ihren Ursprung in den Sennen-




eruptionen haben, Dabei werden Wolken aus Protonen
und Elektronen, auch Plasmawolken genannt, mit
1600 km/sec in den Weltraum hinausgeschleudert. Die in
Richtung Erde gerichteten Plasmastiirme erreichen nach
1—2 Tagen das #uBere Magnetfeld der Erde in etwa
80000 km Entfernung und beulen das magnetische
Kraftfeld gewissermafien ein. Hierbei werden die elek-
trisch geladenen Partikel der Plasmawolke entlang den
Kraftlinien des Magnetfeldes in Richtung der magneti-
schen Pole abgelenkt und wirbeln in Spiralbahnen um
die magnetischen Kraftlinien auf die Erde zu. Zu den
Polen hin werden die Spiralen durch die zunehmenden
Feldstirken immer enger, bis sie wieder riicklaufig
werden. Die Protonen und Elekironen werden so wie
von unsichtbaren Federn zwischen den Polen in etwa
einer Sekunde hin und her geschleudert und sind im
Magnetfeld der Erde eingefangen. AuBer dieser Bewe-
gung zwischen den Polen vollfiihren sie eine zusitzliche

Triftbewegung um die magnetische Achse der Erde. Die
energiefirmeren Partikel werden bereits zwischen den
duBReren schwiicheren Magnetlinien eingefangen, die
energiereicheren dringen tiefer ing Magnetfeld ein, bis
sie in der Falle des magnetischen Kraftfeldes der Erde
gefangen sind. Sie hilden so einen Giirtel aus elektri-
schen Partikelstrémen, der sich in Schalen entlang den
magnetischen Kraftlinien ringférmig um die Erdatmo-
sphiire legt. In der Nihe der Pole reicht der Ring n&her
an die Erdoberfliiche heran als am Aquator, dhnlich wie
die Cummiwulst eines Autoreifens an die Felgen des
Rades. Dieser Giirtel korpuskularer Strahlung der
Sonne wird nach seinem Entdecker Fan-Allen-Strah-
lungsgiirte! genannt, Er wilbt sich auf der Luvseile des
Sonnenwindes zwischen 1000 und 60 000 km iber der
Erdoberfliiche und weitet sich auf der Leeseite schweif-
formig bis etwa 320 000 km aus (Abb. 1).

- —l
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Abb. 1
Magnetosphire der Erde

Der , Van-Allen-Giirtel” bestehtiiberwiegend aus Son-
nensubstanz, die vom Magneifeld der Erde eingefangen
wurde und zu einem echien Bestandteil der Erde in der
Zustandsform des Plasmas geworden ist. Man nennt
diesen HuBersten Bereich noch zur Erde gehoriger Sub-
stanz darum Plasmosphiire. Gebriuchlicher und sinn-
voller ist aber die Bezeichnung Magnetosphire, denn sie
ist ein Produkt des Magnetfeldes der Erde und wird von
ihm und seinen Anderungen gesteuert. Ihre Hulere
Grenze heillt Magnetopause.

Wenn die Plasmawolken der Sonneneruptionen auf
das Mapnetfeld der Erde prallen, fithren sie zu starken
Schwankungen des magnetischen Kraftfeldes und er-
zeugen die sogenannten magnetischen Stiirme. Dabei
bekommt die magnetische Plasmafalle sozusagen Licher
und die Sonnenpartikel kinnen in die cberen Atmo-
sphirenschichten eindringen. Sie storen dort die Radio-
wellen reflektierenden, elektrischen Schichten und brin-
gen den Funkverkehr in Unordnung. Durch die Anre-
gung der Atome und Molelkiile der hohen Atmosphire
zwischen 100 und 1000 km erzeugen sie die Polarlichter.

Da die Korpuskelstrahlung der Sonne auf die lebende
Zelle zerstérend wirkt, ist das Magnetfeld der Erde ein
lebensnotwendiger Schutzschild vor dieser auf die
Dauer tédlichen Strahlung.

2. Die Erde

2.1. Gestalt, GroBenverhilinisse und physikalische
Daten der Erde

Die Erde ist grob gesehen eine Kugel mit einem Ra-
dius von 6370 km und einem Umfang von 40000 km,
genau 400757 km am Aquator. Infolge der Rotation
weicht ihre Form wvon der Kugelgestalt etwas ab. Zwel
Krifte wirken auf Massenelemente der Erde, némlich
die Massenanziehungskraft Fg zum Erdmittelpunkt hin
und die Zentrifugalkraft Fy, die senkrecht von der Erd-
achse nach auBen gerichtet ist. Sie nimmt mit dem Ab-
stand von der Erdachse zu, ist am Pol null und besitzt
am Aquator einen Hochstwert. Die Resultierende beider



Erifte F. + Fy steht bei einer kugelftirmigen Erde nicht
senkrecht auf der Erdoberfliche; sondern hat noch eine
Komponente zum Aguator hin (Abb. 2). Darum mufiten
sich die Massen der Erdoberfléche so lange verschieben,
bis diese Komponente null war und die Resultierende
aus F; + F,, nimlich die Gewichtskraft G, senkrecht auf
der Erdoberfldche stand.

Die Erdoberfliche ist s0 zu einer Gleichgewichtsfliche
eines rotierenden Kdrpers auch Rotationsellipsoid ge-
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Abb, 2
Gestalt der Erde als Folge der Rotation

nannt — geworden. Darum ist die Erde am Aguator
43 km dicker als an der Achse von Pol zu Pol. Messun-
gen durch den amerikanischen Satelliten Vanguard I
haben ergeben, dall die durch die Fliehkraft um den
Aquator verursachten Massenaufwolbungen ihr Maxi-
mum nicht genau am Aquator, sondern etwas siidlich
davon haben. Dadurch erhilt die Erde — stark iiber-
trieben ausgedriickt — die Form einer Birne.

Bei einem Radius r von 6370 km errechnet sich die

Erdoberfliche (O = 4 &z r?) zu 510 Millionen km? und das
Volumen (V = 4/3 7 r¥) zu 1.083 - 1012 km?.

Die Erdmasse wurde erstmals von CAVENDISH (1731
bis 1810) bestimmt, nachdem er die Gravitationskonstante
f mit einer empfindlichen Drehwaage ermittelt hatte. Mit
Hilfe der beiden Newton‘schen Gesetze F — m-g und

My -

F -E—Lr;:m*-{Gravi‘r.ationsgesetz) erhilt man fiir die
w2

Masse my der Erde, da mi = m, ist, m; = gf . Das er-

gibt einen unvorstellbaren Wert von 6.6 - 1021 Tonnen
(66 mit 20 Nullen), . .

Aus Masse und Volumen der Erde erhélt man eine
mittlere Dichte von 5,5 g/em®. Nachdem die oberflichen-
nahe Gesteinskruste der Erde nur eine mittlere Dichte
von 2.7 bis 3,1 gfcm® besitzl, mull der Erdkern aus we-
sentlich dichterem Material bestehen. Riickschliisse aus
seismographischen Messungen ergeben folgendes Sche-
ma eines schalenférmigen Aufbaues der festen: Erde
{Lithosphire):

1) Erdkruste bis etwa 35 km, Dichte 2,6—2,9 g/cm3, mitt-
lere Temperaturzunahme nach innen wvon 1°C pro
33 m (geothermische Tiefenstufe).

2) Erdmantel 35—2800 km, Dichte von 3,2 auf 5,2 g/cms3
zunehmend, Temperatur 1000 — 20007,

3) Erdkern aus Eizen und Nickel bestehend, Temperatur
3000—4000° C. Aufierer Kern 2900—5100 km, fliissig,
Diichte 9—10 g cm3.

Innerer Kern 5100— 6370 km, Dichte 11—13 g/em?.

Die Wasserhiille der Erde ( Hydrosphire) stellt massen-
méfig nur einen geringen Bruchteil der Erde dar. Trotz-
dem bedeckt sie fast T1 % der Erdoberfliche. Mchr als
ein Drittel der Erdoberfliche ist vom Pazifischen Ozean
uberflutet, nédmlich 180 Millionen km? Der Atlantische
Ozean bedeckt 106 Millionen km? und der Indische
Ozean 75 Millionen km?. Die mittlere Tiefe aller Welt-
meere betriigt 3800 m, die grifte Tiefe 11 034 m im Ma-
rianengraben des Pazifischen Ozeans.

Betrachtet man Nord- und Siidhalbkugel getrennt,
dann kann erstere mit 40 % Landbedeckung, obwohl der
Wasseranteil noch Uberwiegt, mit gewisser Berechtigung
als Landhalbkugel bezeichnet werden, wihrend die
Siidhalbkugel mit nur 17 % Landanteil eine ausgespro-
chene Wasserhalbkugel ist. Diese Tatsache spiell, wie
wir noch sehen werden, fliir Klima und Wettergeschehen
der Erde eine sehr grofie Rolle.

2.2. Die Bewegungen der Erde im Raum

Von den vielen Bewegungen der Erde, die ein Beob-
achter im All feststellen kiinnte, sind zwei am deutlich-
sten sichtbar, nédmlich die t&gliche Drehung der Erde um
ihre eigene Achse und ihre Bewegung auf einer ellip-
tischen Umlaufbahn von nahezu 1 Milliarde km in fast
genau 365!/, Tagen um die Sonne. Die Drehbewegung
macht die Erde zu einem Kreisel, dessen Achse nach dem
Drehimpulssatz immer in dieselbe Richtung, namlich
zum Polarstern zeigen mull, und verursacht Tag und
Nacht. Die Bahnbewegung um die Sonne ist fiir die
Jahreszeiten verantwortlich.

2.2.1. Die Erde als Satellit der Sonne

Fiir die Bewegung der Erde wie auch der iibrigen acht
Flaneten unseres Sonnensystems ist die enorme Gravi-
tationskraft der Sonnenmasse verantwortlich. Sie zwingt
die Planeten auf elliptische Umlaufbahnen, in deren
einem Brennpunkt die Sonne steht (1. Kepler‘sches Ge-
setz). Der Leitstrahl von der Sonne zur Erde und zu den
anderen Planeten {iberstreicht bei ihrem Umlauf in

gleichen Zeiten gleiche Flichen (2. Kepler'sches Gesetz),
(Abb. 3). Die Gravitationskraft der Sonne wirkt als Zen-
tripetalkraft auf die Planeten, die ihr Hinausfliegen ins
Weltall verhindert.
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Abb. 3
Bewegung der Erde um die Sonne
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Es gilt also:

Gravitationskraft = Zentripetalkralt
oder in der Formelsprache der Physik

feme-ms  Mg-vE
2 =
f Gravitationskonstante

m,; = Masse des Zentralkbrpers

ms = Masse des Satelliten

Abstand von m; und m.
Bahngeschwindigkeit des Satelliten.

Genau genommen umkreisen beide Himmelskorper
ihren gemeinsamen Schwerpunkt, der aber fast mit dem
Sonnenmittelpunkt zusammenfillt. Nach diesem Gesetz
umkreisen auch der Mond und die kiinstlichen Erdsatel-
liten den gemeinsamen Schwerpunkt mit der Erde, der
ebenfalls nahe .dem FErdmittelpunkt liegt. List man
obige Gleichung nach der Bahngeschwindigkeit v auf, so
erhdlt man:

I"‘f SNy
=

v =

Je weiter also ein Planet von der Sonne entiernt seine
Bahn zieht, desto langsamer ist er und desto langer
dauert sein Jahr, wenn man als Jahr einen vollen Um-
lauf um die Sonne bezeichnet.

Der sonnennichste und kleinste Planet, der Merkur,
jagt mit 176 000 km’'h in einem mittleren Abstand von
iiber 50 Millionen km in 88 Tagen um die Sonne. Die
Erde benédtigt in rund 150 Millionen km Entfernung mit
einer mittleren Geschwindigkeit von 107 200 km'h, 365%/4
Tage, und der duflerste Planet Pluto umléiuft die Sonne
mit 16 000 km/h in 248 Jahren.

Ein Wettersatellit in etwa 1400 km Hohe liber der
Erde hat im Vergleich dazu eine Bahngeschwindigkeit
von 24 500 km/h und bendtigt nicht ganz zwel Stunden
fiir einen Umlauf. Damit ein Satellit iiber einem Punkt
am Erdigquator stillsteht (geostationdrer Satellit), mul
er die Umlaufzeit einer Erdrotation haben, nidmlich 24
Stunden. Dazu muB man ihn in eine Umlaufbahn von
36 000 km Hohe schieflen.

Die Bahngeschwindigkeit der Erde von 107 200 km'h
ist ein mittlerer Wert. Die wirkliche Geschwindigkeit ist
nach dem 2. Kepler'schen Gesetz in Sonnennidhe, dem
Perihel®, grifer als in Sonnenferne, dem , Aphel”. Der
Unterschied zwischen Perihel und Aphel betrigt 5 Mill.
km. Darum ist auch die Umlaufzeit imm Perihel-Halbjahr
zwischen Herbst- und Friihlingspunkt (23. September —
21. Mirz) mit 178%4 Tagen um 7¥/; Tage kiirzer als das
Aphel-Halbjahr mit 186!/: Tagen. Dieser Unterschied,
um den der Sommer der Siidhalbkugel kiirzer ist als der
Sommer der Nordhalbkugel und der Winter langer, ist
sicher einer der Griinde dafiir, daf} der thermische
Aguator im Mittel fast 10° nordlich vom geographischen
Aquator verlduft.

Genau genommen beschreibt nicht die Erde die ellip-
tische Bahnkurve um die Sonne, sondern der gemein-
same Schwerpunkt von Erde und Mond. Dabei drehen
sich ‘beide wie eine Hantel aus einer grofien und klei-
nen Kugel in 27,3 Tagen um ihren gemeinsamen Schwer-
punkt, der in der Erde etwa 5000 km vom Zentrum ent-
fernt liegt. Dadurch wird die Bewegung des Erdmittel-
punktes eine regelmifiige Schlangenlinie von: 27,3tagi-
gem Rhythmus mit einem Ausschlag von etwa 10 000 km
um die Ellipsenbahn des gemeinsamen Schwerpunlites
(Abb. 3).

2.2.2. Die Erde als Kreisel

Bei einem kriaftefreien Kreisel ist der Drehimpuls
nach Betrag und Richtung ein konstanter Vektor. Seine

Achse zeigt darum immer in dieselbe Richtung. Versucht
cine Kraft die Achse eines Kreizels zu kippen, dann gibt
sie nicht in Richtung der Kraft nach, sondern weicht
senkrecht dazu aus. Bei einmaligem Krafistold entsteht
eine Torkelbewegung der Achse, die man ,Nutation®
nennt. . Bei dauernder gleichimaliger Krafteinwirkung
beschreibt die Kreiselachse einen Kegelmantel, was man
als Prazession” bezeichnet.

Infolge der Rotation der Erde um ihre Achse ist sie
ein Kreisel mit konstanter Achsenrichtung im Welt-
raum auf einen bestimmten Stern, den Polarstern. We-
gen der Massenanhdufung der Erde um den Aquator
infolge der Rolation und des Winkels der Aquatorebene
zur Sonnenkraftrichtung wvon 23'/: Grad, versucht die
Gravitationskraft der Sonne die Erdachse dauernd zu
kippen. Lelztere {ihrt darum eine Prizessionsbewegung
in positiver Drehrichtung aus und beschreibt zwei Ke-
gelmantel mit der Spitze im Erdmittelpunkt und einem
Offnungswinkel von 47°. Die Dauer ecines Prazessions-
umlaufes betrigt 25 800 Jahre. Fiir die dgyptischen Prie-
sterastronomen war vor 5000 Jahren der Stern Alpha
Draconis Polarstern. Heute zeigt der Nordpol auf einen
Stern-im Sehwanz des kleinen Baren (Alpha Ursae Mi-
noris), Im Jahre 14 000 wird die Richtung des Nordpols
durch den hellsten Stern des Nordhimmels, die Wega,
gekennzeichnet, und nach 25 800 Jahren richten sich die
Menschen um das Jahr 28 000 wieder nach unserem heu-
tigen Polarstern.

Polarstern
{ heute)

B el Y 8 e

Abh. 4
Prizossionsbewegung der Erdachse

Nebermr dieser Prizessionsbewegung fiihrt die Erd-
achse auch Nutationen aus, die sich der Prizessionsbe-
wegung als Nicken der Erdachse um 9,2 Bogensekunden
in einem Rhythmus von 18,6 Jahren iiberlagern und von
Erafteinwirkungen des Mondes herriithren (Abb. 4).

Die Prizessionsbewegung der Erdachse verursacht na-
tiirlich infolge der Anderung der Achsenlage und damit
der Erdoberfléiche zur Sonne Verdnderungen in den Be-
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strahlungsverhéltnissen der Erde durch die Sonne. Diese
Tatsache wurde von dem jugoslawischen Wiszenschaft-
ler MILANKOWITSCH zur Erklirung der Temperatur-
schwankungen zwischen den Eis- und Zwischeneiszei-
ten herangezogen, wobel sich zwischen seinen Berech-
nungen und den eingetretenen Klimaschwankungen be-
friedigende Uberecinstimmungen ergaben.

2.2.3. Erdbewegung und Beleuchtung durch die Sonne

Die Beleuchiung der Erde wird durch ihre Stellung
zur Sonne und damit durch die tégliche Rotation um
ihre eigene Achse und den jiahrlichen Umlauf der Erde
auf ihrer elliptischen Bahn um die Sonne bestimmt, wo-
bei die Erdachse einen konstanten, raumfesten Winkel
von 66'/2 Grad zur Erdbahnebene, auch Ekliptik genannt,
bildet. Dadurch haben der Nord- und Siidpol zweimal
im Jahr gleiche Entfernung von der Sonne, nidmlich am
21. Mirz (Frithlingspunkt) und am 23. September (Herbst-
punkt). An diesen beiden Tagen steht die Sonne senk-
recht {iber dem Aquator und geht fiir jeden Lingengrad
zur gleichen Zeit auf und unter. Tag und Nacht haben
auf der ganzen Erde die gleiche Dauer von 12 Stunden.
Darum nennt man diese Tage auch ,Tag- und Nacht-
gleiche® oder ,, Aquinoktien®,

Vom Friihlingspunkt an neigt sich der Nordpol der
Erde der Sonne immer mehr zu, bis letztere am 21. oder
22. Juni senkrecht iiber dem Breitenkreis 231/:° N steht,
dem nordlichen Wendekreis, Von da ab erfolgt wieder
ein Abwenden des Nordpols von der Sonne, bis am 23.
September wieder gleiche Entfernung von Nord- und
Sidpol erreicht ist. Vom Herbstpunkt ab neigt sich der
Sudpol zunehmend der Sonne zu, bis sie am 21. oder 22.
Dezember senkrecht iiber 23!/ Grad siidlicher Breite
steht, dem siidlichen Wendekreis. Am Friithlingspunkt
schliefit sich der Zyklus des Sonnenstandes zur Erdober-
fléche, der fiir die vier Jahreszeiten verantwortlich ist.
Wie man sieht, steht die Sonne zwischen 23/:° N und
23'/2° 5 jeweils zweimal im Jahr im Zenit, {iber dem
Aquator in halbjihrigem Abstand am 21. Mirz und 23.
September. Nach den Wendekreisen hin riicken die Zei-
ten der beiden Hichststinde immer mehr zusammen
und nidher an die Solstitien am 22. Juni und 22. Dezem-
ber. Diese Tatsache ist von besonderer Bedeutung fiir
die tropische Zirkulation und die damit verbundene
Anordnung der tropischen Regen- und Trockenzeiten.

Da beiderseits der geographischen Breite des Sonnen-
hichststandes jeweils 90 Breitengrade von der Sonnen-
strahlung. iiberdeckt werden, wird der Nordpel wvom
Friihlingspunkt an bis zum Herbstpunkt immer von der
Sonnenstrahlung getroffen, wihrend der Siidpol immer
im Schatten bleibt, Umgekehrt verhilt sich die Beleuch-
tung der Pole vom Herbstpunkt zum Frithlingspunkt
(Abb. 5).

ol Dezembar BlZl.Marz und eL ¥ Juni
23, September

Abb. 5 ;
Beleuchtung und Sonnenstand an den Solstitien (a, c
und den Aguinoktien (b)

Nord- und Siidpol haben darum jeweils ein halbes
Jahr Tag und Nacht, Genau genommen ist der Tag des
Nordpols, wie schon frither erklirt, Ti/y; Tage linger als

der des Sidpols. Mit der Wanderung der Sonne vom
Aquator zum Wendekreis werden immer mehr Breiten-
kreise um den Pol dauernd von der Sonne heschienen,
bis schlieflich die Breite 23Y:° + 00° = 234»° {iber den
Pol hinaus, nimlich 66!/ reicht wird. Diesen Breiten-
kreis nennt man Polarkreis. Dort geht zur Zeit des Som-
mersolstitiums die Sonne nicht unter und zur Zeit des
Wintersolstitiums nicht aul. Die Breiten von den Polar-
kreisen zum Aguator hin haben dann jeweils den ling-
sten Tag bzw. die lingste Nacht, wobei der Unterschied
zwischen Tag- und Nachtdauer nach dem Aguator hin
geringer wird. Nachfolgende Tabelle gibt die Tages-
linge des langsten und kiirzesten Tages im Jahr [iir ver-
schiedene Breiten der Nordhalbkugel an.

Geogr. lingster kiirzester .

Ersite Tag Tag Unterschied
0= 12h Om 12h m go om
10° 12h35m 11h25m 1225m
20° 13h13m 1ph]7m 2h56m
30° 13h56m 10h 4m 3hi2m
40° 14h51m gh gm 5hdam
50° 16h gm Thilm gh1gm
80° 18h30m Fh3pm 13h gm
66Y/:" (Polarkreis) Tag = 24h, Nacht = 24h
T0° Tag = 65d Nacht = 60d
a0° Tag = 134d Nacht = 127d
a0~ Tag = 186%= d Nacht = 178%u d

2.3. Anziehungskraft der Erde und Atmosphiire

Wirft man einen Stein von der Erde hoch, so0 be-
schreibt er eine Wurfbahn. Seine Vertikalgeschwindig-
keit nimmt bis zum Gipfelpunkt um rund 10 m/s ab und
anschliefend beim Fall zur Erdoberfliche um denselben
Betrag wieder zu. Er wird von der Gravitationskraft der
Erde in Richtung Erdmittelpunkt beschleunigt. Kénnie
er die Erdoberfliche und das Erdinnere ohne Hemmung
durchdringen, g0 wiirde er bis zum Erdmittelpunkt be-
schleunigt fallen, dort eine Hichstgeschwindigkeit er-
reichen, in geringer Entfernung vorbeisausen und dann
durch die Gravitationskraft verzégert auf der anderen
Erdseite aus der Erdoberfliche wieder austreten,
schliefilich erneut zurtickfallen und am Ausgangspunkt
mit der urspriinglichen Anfangsgeschwindigkeit ankom-
men. Die Bahn wire eine flache Ellipse, von welcher der
Stein, durch die Erde gehindert, in Wirklichkeit einen
winzigen Bruchteil nur ausfiihrt. Bei Vergriflerung der
Anfangsgeschwindiglkeit wird dieses Bahnstiick immer
grofler und schlieft sich bei 7,9 km/s zu einem Kreis um
die Erdoberfldche, Nur mit dieser Geschwindigkeit flie-
gen Satelliten in der N&he der Erdoberfliche in einer
Kreisbahn.

Bei noch griéBerer Anfangsgeschwindigkeit verformt
sich der Kreis immer mehr zu einer Ellipse, deren erd-
naher Brennpunkt der Erdmittelpunkt ist. U'berschreitet
die AbschuBgeschwindigkeit 11,2 km’s, dann fliegt der
Stein soweit hinaus ins All, dafl er aus dem Gravita-
tionsfeld der Erde hinausgelangt und nicht mehr zuriick-
kehrt. Jeder Kérper, der eine griere Absolutgeschwin-
digkeit als diesen Grenzwert von 11,2 km/'s bhesitzt,
kann von der Erde bzw. von ihrer Gravitationskraft
nicht mehr festgehalten werden, wihrend jeder Korper
mit kleinerer Geschwindigkeit nicht aus ihrem Anzie-
hungsfeld entweichen kann. Man nennt die Geschwin-
digkeit, bei der ein Kirper dem Gravitationsfeld eines
Himmelskorpers eniflieht, ,Fluchtgeschwindigkeit”. Sie
wiichst mit der Masse des anziehenden Himmelskérpers
(Abb. 6).
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Abk, 6
Erdumlaufbahnen in Abhingigkeit von der Geschwindigkeit

Die Fluchtgeschwindigkeit ist eine wichtige Grife fiir
die Frage, ob ein FPlanet oder anderer Himmelskirper
eine Atlmosphére besitzt oder nichi. Ein Gas besteht
nimlich aus vielen einzelnen Atomen oder Molekiilen,
die mit sehr groBen, aber unterschiedlichen Geschwin-
digkeiten durcheinanderwirbeln, dabel zusammensto-
Gen, wie Billardkugeln aneinander abprallen und sich
dabei gegenseitiz beschleunigen und verzigern. Die
mittlere Geschwindigkeit aller Gasmolekiile wiichst mit
der Temperatur und nimmt ab mit der Schwere der
Gasteilchen. Bei 0° C betrigt sie fiir Sauerstoff (Os)
460 m/s, fiir Stickstoff (N2) 490 m/s, fiir Luft aus Y5
Sauerstoff und /s Stickstoff 484 m/s, fiir das leichteste
Gasmolekiill Wasserstoff (H:) 1840 m/s, und in atoma-
rem Zustand (H) 2600 m/s. Diese Geschwindigkeiten lie-
gen noch unter der Fluchtgeschwindigkeit der Erde. Bei
Temperaturen itber 1000° C, wie sie in der Thermo-
sphire der Erde angetroffen werden, kommen die mitt-
leren Geschwindigkeiten fiir die leichten Gase schon
wesentlich ndher an die Fluchtgeschwindigkeiten der
Erde heran, wihrend die schnellsten Atome und Mole-
lkiile sie bereits iibertreffen. Darum ist unsere Erde nur
in der Lage, die schwereren Gase, z. B. Sauerstoff und
Stickstoff, an sich zu binden, wihrend die leichteren,
wie Helium und Wasserstoff, zwar in den oberen Aimo-
sphirenschichten vorkommen, aber in einem dauernden
Austausch mit dem Weltall stehen.

Auf unserem Mond betréigt die Fluchtgeschwindigkeit
nur 2300 m/s. Darum kann ein Raumschiff mit weit ge-
ringerem Energieaufwand vom Mond zur Erde zuriicik-
kehren als umgekehrt. Aber auch Gase haben es viel
leichter infolge ihrer Molekulargeschwindigkeit, die bei
schweren Gasen die Fluchtgeschwindigkeit des Mondes,
auf lingere Zeit betrachtet, ibertrifft, das Gravitations-
feld des Mondes zu liberwinden. Darum kinnen die aus
dem Mondinneren austretenden Gase keine Atmosphdre
bilden. Unser Erdtrabant besitzt auch kein nennenswer-
tes Magnetfeld, das in der Lage wire, den Sonnenwind
einzufangen und so eine Mond-Magnetosphiire aufzu-
bauen. Ohne die beiden Schutzschilde der Erde, die At-
mosphire und die Magnetosphére, ist der Mond erbar-
mungslos den lebenszerstorenden kosmischen sowie
EUV- und UV-Strahlungen der Sonne ausgesetzt.

Die Gashiille der Erde ist kompressibel. Zerlegt man
sie in viele diinne Schichten, dann lasten die héherlie-
genden jeweils auf den darunterliegenden Schichten
und driicken sie zusammen. Das bedeutet, daB die Dichte
und das Gewicht der Tuft und damit ihr Druck nicht
wie in einer inkompressiblen Fliissigkeit von oben nach

unten linear zunehmen, sondern wesentlich starker an-
wachsen miissen. Nach einer groben Faustregel dndern
sich Druck und Dichte der Atmosphiire pro 16 km Hio-
heniinderung um eine Zehnerpolenz.

3. Zusammensetzung und Aufbau der Atmosphiire
3.1, Chemische Zusammensetzung der Atmosphiire

Die Luft ist ein Gasgemisch, dessen bestindige Zu-
sammensetzung in den untersten 80 km unserer Atmo-
sphiire durch folgende Tabelle wiedergegeben wird, wo-
bei der Anteil des verinderlichen Wasserdampfgehalles
nicht berticksichtigt ist:

Gag Volumen- Massen- Molekular
as anteil anteil gewicht
Stickstoff No 0,7809 0,7552 28,016
Sauerstolf Os 0,2095 0,2315 32,000
Argon A 0,0093 0,0128 39,944
Kohlendioxyd COs 0,0003 0,0005 44,010
trockene Luft 1,0000 1,0000 28,966

AuBer den genannten Gasen sind in der Luft noch
verschiedene Edelgase und andere Beimengungen wie
Staub, Kondensationskerne und Spaltprodukte kern-
chemischer Prozesse vorhanden, jedoch in so geringen
Mengen, dal die Luft als permanentes Gas mit obiger
Zusammensetzung behandelt werden kann, zumal die
Siedepunkie der vorhandenen Gase fast ausschlieBlich
unter den in der Atmosphire vorkommenden Tempera-
turen liegen.

Ahsolut trockene Luft tritt in der Atmosphére prak-
tisch nicht auf, vielmehr ist fiir das atmosphirische Ge-
schehen der Wasserdampf als das wichtigste Gas zu
nennen, dessen Anteil grofen drtlichen und zeitlichen
Schwankungen unterworfen ist; dieser bewegt sich
zwischen 0 und 4 Volumenprozenten. Sein Molekular-
gewicht betriigt 18,016. Seine Besonderheiten liegen dar-
in, daB sein Anfeil mit der Hohe viel rascher abnimmt
als die anderen Bestandteile der Luft, und dal er in allen
3 Aggregatzustiinden, niimlich als Wasserdampf, Wasser
und Eis in der Atmosphire auftritt. Abgesehen von den
Schwankungen des Anteils von Wasserdampt in allen
Hiéhen und der Kohlensiure in Bodennihe — eine Aus-
wirkung der Verbrennungs-, Atmungs- und Assimila-
tionsvorgiange — ist die Zusammensetzung der Luft
nach den neueren Untersuchungen infolge dauernder
Durchmischung in den unteren 80 km konstant; eine
Schichtung nach der Dichte, wie frither vielfach ange-
nommen wurde, ist in diesen Hohen nicht vorhanden.

Wie die Tab. 1 aus ,U.S. Standard Atmosphere Supp-
lement 1966 zeigt, bleibt das relative Molekulargewicht
bis 80 km mit einem Wert von 28,96 konstant, um dann
mit der Hohe zunehmend schneller- abzunehmen. Dias
bedeutet, daf die atmosphirischen Gasbestandteile sich
nach oben zunehmend nach ihrer Beweglichkeit und
Dichte ordnen. Unten {iberwiegen noch die Bestand-
teile der schwereren und damit trigeren Gase Sauer-
stoff und Stickstoff, 0. und Ns, spiter O und N, wahrend
nach oben die leichteren und beweglicheren Gasanteile
Helium und Wasserstoff zunehmen. In Bezug auf ihre
chemische Zusammensetzung 18t sich die Atmosphire
also in zwei deutlich voneinander getrennte Schichten
einteilen:

1) Homosphire bis 80 km mit einheitlichem relativen
Molekulargewicht und prozentualen Volumenantei-
len infolge vélliger Durchmischung.

9) Heterosphire, etwa ab 90 km, mit nach oben abneh-
mendem relativen Molekulargewicht und Zunahme
der leichteren Gasanteile mit der Hohe.

Die Obergrenze der Homosphire wird als Ende der
unteren Turbulenzschicht . Turbopause” genannt (Pau-
se = Ende). Sie schwankt zwischen 80 und 90 lkkm Hohe.




Tab: 1
Relatives Molekulargewicht der Atmosphire zwischen 80 und 120 km Hohe im Frithling und Herbst

Hihe in km 80 85 aa a5 100 105 110 115 120
Molekulargewichi 28,96 28,95 28,94 28,77 28,28 27,86 27,49 27,17 26,90
3.2, Thermischer Aufbau der Atmosphiire Unterhalb mufl sie mit der Héhe zunehmen, was einen

negativen vertikalen Temperaturgradienten bedeutet.
In den Extremschichten kehrt sich das Vorzeichen des
vertikalen Temperaturgradienten um. Sie bedeuten je-

Wie bereits im Abschnitt 1.2. dargelegt wurde, hat die
Erdatmosphire drei Heizschichten:

1) Untere Heizschicht, die Erdoberfliche, durch Absorp- weils das Ende (Pause) der darunterlicgenden Schicht
tion des sichtbaren Lichtes. gleichen Vorzeichens. Der vertikale Temperaturgradient

spielt fir die Vorgiinge in der Atmosphire eine sehr

wesentliche Rolle. Man hat ihn darum als MaBstab fiir

s : 3 i die Einteilung der Atmosphiire nach thermischen Ge-

3} Qberc: l-Icq:r..m'-h[r:ht.oberhalb 100 km durch Absorp- sichtspunkten gewihit. r-.-ilan arhilt Se Sanhdet e
tion der EUV-Strahlung. Schichten, die durch drei Grenzschichlen voneinander
Diese Heizschichten stellen Temperaturmaxima dar. getrennt sind:

Zwischen ihnen befinden sich natiirlicherweise Tempe-

raturminima. Oberhalb der Temperaturmaxima mufl 1) Troposphére bis zur Tropopause in 8—18 km Hihe

2) Mittlere Heizschicht, die Obergrenze der Ozonschicht
bei 50 km, durch Absorption der UV-Strahlungen.

die Temperatur mit der Hohe abnehmen, also ein posi- mit Temperaturabnahme auf Werte von —40 bis
tiver vertikaler Temperaturgradient vorhanden sein. |
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Aufbau der Atmosphire (abgerundete Werte nach der
CIRA-Normatmosphiire 1985)




2) Stratosphdre bis zur Stratopause in 50 km Hohe mit
Temperaturzunahme bis etwa 0° C.

3) Mesosphdre bis zur Mesopause in 80 km Hthe mit
Temperaturabnahme bis etwa —80° C.

4) Thermosphire bis zur Thermopause in 500 bis 1000 km
Hohe mit Temperaturzunahme auf 1000 bis 2000° C.

Dariiber liegt eine Ubergangsschicht, in der ein
dauernder Wechsel von Gasen der Erdatmosphire in
den Weltraum und umgekehrt statifindet, die also
bereits aulierhalb der Erdatmosphére liegt und dar-
um ,Exosphire” heilit.

5) Exosphire oberhalb 500 bis 1000 km mit weiterer
Temperalurzunahme,

Die Abb, 7 enthélt links die thermiischen Einteilungen
der Atmosphire, die: auf abgerundeten Werten der
CIRA (Cospar International Reference Atmosphere) —
Normatmogphire von 1965 beruhen. Daneben ist die
Druckabnahme mit der Héhe angegeben. Es folgt die
Einteilung der Atmosphédre nach ihrer Zusammenset-
#ung, ganz rechis die Einteilung nach dem elektrischen
Zustand der atmosphérischen Gaspartikel.

3.2.1. Die Troposphire

Die untere Schicht der Atmosphéire, die Troposphire
{Durchmischungsschicht), wird im wesentlichen von der
unteren Heizschicht, der Erdoberfliche, geprigt. Je stir-
ker das Aufheizen, desto grifer und hochreichender
wird die vertikale Temperaturabnahme, Darum unter-
liegt die Temperaturverieilung und die Tropopausen-
hohe starken geographischen und jahreszeitlichen
Schwankungen. Mittlere Werte sind in der Standard-
aimosphire festgelegt, nimlich 15° C im Meeresniveau
bei einem Druck von 1013,2 mb und —56,5°C in 11 km
Hihe (Héhe der Tropopause). Das ergibt eine vertikale
Temperaturabnahme in der Troposphére von 0,65% C pro
100 m.

In den Tropen sind die jahreszeitlichen Schwanlkun-
gen der Tropopausenhéhe und -temperatur gering, in
polaren Breiten hingegen groll wegen der halbjdhrigen
Schwankung zwischen Tag und Nacht. Die folgende
Tab. 2 aus ,U. S. Standard Atmosphere Supplements
1966 zeigt dies deuflich fiir 15° N, wo es geniigt, jihr-
liche Werte anzugeben, und fiir 45° N, 60° N und 75° N
mit mittleren Januar- und Juliwerten.

Fir 15°N betrigt die mittlere Tropopausenhohe
16 500 m und die Tropopausentemperatur —80°C. In
75° N erh#lt man im Januar eine Tropopausenhohe von
8 500 m mit —58° C und im Juli von 9 500 m mit —47° C.
Selbstverstindlich unterliegen auch diese Mittelwerte
gewissen Schwankungen, So sind in niedrigen Breiten
Tropopausenhthen bei 20 km gemessen worden und
Tropopausentiefsttemperaturen bis —93° C, wihrend
polare Tropopausen ohne weiteres bid 6 000 m absinken
und Tropopausenhichsttemperaturen von —40°C an-
nehmen konnen. Aufierdem besteht ein Unterschied
zwischen Nord- und Stidhalbkugel von etwa 10° im Tro-
posphérenmittel, was sich auch in der bis etwa 10°N
verschobenen Lage -des Wirmefiguators widerspiegelt.
Eine markante Tatsache, die sich auch in den tiglichen
Temperatursondierungen zeigt, ergibt sich aus diesen
mittleren Temperaturprofilen, ndmlich die sogenannte
Temperaturgegenldufigkeit. Eine warme Troposphéire
ist gekoppelt mit kalter und hoher Tropopause und
Stratosphirenuntergrenze, und eine kalle Troposphare
mit warmer und tiefer Tropopause und Stratosphéren-
untergrenze (Abb. 8).
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Abb. B
Therrmischie Schichtung am 23. 5. 1968, 1200 GMT

In der Troposphire befinden sich bereits %1 der ge-
samten Atmosphirenmasse und fast der gesamte Was-
serdampfgehalt der Atmosphire. Darum spielen sich in
ihr auch alle Vorgange ab, fiir die Wasserdampf erfor-
derlich ist, wie Wolkenbildung und Niederschlagsbil-
dung, wodurch sie zur eigentlichen Wettersphire wird.
Vergleicht man ihre Hihe mit dem Erdradius, so wiirde
sie auf einem Globus von 127 ¢cm Durchmesser nur eine
Schicht von 1 mm ausmachen. So klein sind die vertika-
len Ausdehnungen unserer Atmosphire gegeniiber den
horizontalen der Erdoberfliche.

Trotzdem 1dBt sich diese diinne Schicht der Tropo-
sphiire weiter untergliedern in eine untere Grund-
schicht, von SCHNEIDER-CARIUS auch Peplosphdre
(Peplos gr. Mantel) genannt, und eine obere Advek-
tionsschicht. Die Grundschicht wird von der bodennahen
Reibungs- und Konvektionszone gebildet, die als feuch.
ter Mantel die Erdoberfldche umhiillt.

Die Obergrenze dieser feuchten Luftschicht, die Peplo-
pause, wird hiufig von Inversionen gebildet und 1dBt
sich sogar in der Vegetation am Hang geniligend hoher
Gebirge  als Sprungschicht der Hiufigkeit gewisser
Pflanzen nachweisen, Sie schwankt im allgemeinen
zwischen 1000 und 2000 m und wechselt je nach Wetter-
typ. Die Wolken der Grundschicht sind die Cr-Wolken,
néamlich die Gattungen St, Sc und Cu, deren Obergren=
zen hiufig mit der Peplopause zusammenfallen.

Die untersten 2 m der Grundschicht stellen den Haupt-
lebensraum fiir Menschen, Tier und Pflanzen dar und
sind als .bodennahe Luftschicht” besonderes For-

schungsgebiet der Mikroklimatologie und ihrer Anwen-
dung in der Agrarmeteorologie und Biometeorologie.
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3.2.2. Die Stratosphiire

Die Stratosphére 148t sich, wie Tab. 2 und Abb. 7 zei-
gen, deutlich in zwei Teile gliedern:

1) eine gquasi isotherme Schicht, die in tropischen Brei-
ten (15°N) bis etwa 22 km, in mittleren Breiten
(45° M) im Januar bis 32 km und im Juli bis etwa
27 km und in polaren Breiten (60° N) im Januar bis
etwa 34 km und im Juli bis 23 km reicht.

2) eine Schicht ansteigender Temperatur dariiber bis

zur Stratopause, die in den Tropen (15° N) zwischen
47 und 51 km mit einer Temperatur von —3°C liegt,
in mittleren Breiten (45° N} etwa in derselben Héhe mit
Januartemperaturen von —47,5° C und Julitemperaturen
von +2,5° C und in polaren Breiten (60° N} zwischen 50
und 54 km mit —13° C und im Juli zwischen 48 und 53
km mit +4° C.

Januar

Hihe | km )

gueogr, Breite

Abb. 8
Vertikaler Temperaturschnitt (in Grad Kelvin) durch die
Atmosphiire (aus U. 8. Standard Atmosphere Suppl. 1966)

Im Miitel liegt somit die Stratopause bei 50 km Hohe
und die Stratopausentemperatur bei 0° C. Letztere ist
im Winter wegen der dauernden Polarnacht am Pol
kélter als am Aquator und im Sommer wegen der un-
unterbrochenen Aufheizung der Ozonschicht in polaren
Breiten wirmer, so daB ein umgekehrtes horizontales
Temperaturgefille vom Pol zum Aquator entsteht. Diese
Verhiiltnisse sind deutlich in Abb. 9 zu erkennen, die
einen Vertikalschnitt der unteren 80 km der Atmosphiire
auf Grund von Radiosonden und Raketenaufstiegen der
Nordhalbkugel iber Amerika darstellt. Die linke Seite
zeigt die Juli- oder Sommerverhilinisse der Nordhalb-
kugel, die rechte Seite ihre Januarverteilung. Man kann
die Darstellung aber auch als einen Schnitt vom Nord-
pol zum Siidpol im Nordsommer ansehen, wenn links
der Nordpol liegt, und i Nordwinter, wenn rechts der
Nordpol angenommen wird, Dann setzt man aber vor-
aus, daB die Temperaturverteilung auf der Nord- und
Sldhalbkugel symmetrisch verlduft, was nicht ganz den
Tatsachen entspricht.

3.2.3. Die Mesosphiire

Die Mesosphiire liegt oberhalb vorn Temperaturmaxi-
mum der Ozonheizschicht und ist darum eine Schicht,
in der die Temperatur mit der Hiéhe um rund 3° pro
1000 m abnimmt. Ihre Obergrenze, die Mesopause, wird
von einer Schichi tiefer Temperaturen, die um —80°C
schwanken, in einer Hshe zwischen 80 und 90 km gebil-
det (s. Tab. 2). Der Luftdruck betrfigt an der Thermo-
pause nur noch 1/100 mb und die mittlere freie Weg-
lénge zwischen zwei Zusammensttfen von Luftmolekii-
len schon etwa 1 mm. Die tiefste bisher bekannte Tem-
peratur der Atmosphire von —153° C wurde am 17. Juni
1966 {iber Point Barrow in Alaska in 93 km Hbhe bei
einem Raketenaufstieg gemessen.
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Diese tiefen Temperaturen reichen aus, um den dort
nur in geringen Spuren vorhandenen Wasserdampf zun
Eondensation bzw. Sublimation zu Eiskristallen zu
bringen und Eiswolken zu erzeugen. Diese leuchten vor
der Morgendidmmerung und nach der Abenddimme-
rung, von der unter dem Horizont stehenden Sonne an-
gestrahlt, hell auf und werden darum ,leuchtende
Nachtwolken" genannt. Sie werden aber nur im Som-
mer und in hohen Breiten beobachfet, weil dann und
dort, wie Tab. 2 zeigt, die tiefsten Temperaturen (unter
—100° C) gemessen werden, wihrend sie im Winter und
in dquatornahen Breiten hother liegen und anscheinend
zur Sittigung des Wasserdampfes nicht tief genug sind.

Die tieferen Sommertemperaturen der Mesopause in
polaren Breiten lassen sich gegeniiber den héheren Win-
tertemperaturen, trotz der im Sommer dort nichi unter-
gehenden und im Winter nicht aufgehenden Sonne, nur
durch Vertikalbewegungen erkliren. Im Sommer muf
dort in der Mesosphire aufsteigende Luftbewegung
vorherrschen, wobei sich die schon erwihnten, leuch-
tenden MNachtwolken bilden. Die hohen Temperaturen
der winterlichen Mesopause sind zum Teil auf Absinken
zuriickzufithren, Eine weitere Erwiirmung wird dadurch
erklirt, daB ionisierte und darum auf einen héheren
Energiezustand angehobene Luftbestandteile durch die
Absinkbewegung aus der Thermosphire in die Meso-
sphiire gelangen und dort ihre Anregungsenergie wieder
abgeben, was eine Temperaturerhéhung der winterli-
chen Mesopause bedeutet.

3.3. Der elektrische Aufban der Atmosphire

Die rechie Seite der Abb. 7 zeigt den elekirischen Auf-
bau der Erdatmosphiire, der sich auf den elekirischen
Zustand der einzelnen Gasmolekiile und -atome bezieht.

3.3.1. Die Neutrosphiire

Bis in die obere Mesosphire befinden sich die Luft-
molekiile in einem ungeladenen, elektrisch neutralen
Zustand. Man nennt darum diese Schicht bis etwa 70 km
LNeutrosphiire”. Selbstversténdlich gibt es auch in der
MNeulrosphiire positiv und negativ geladene Teilchen
(Ionen), denn sonst wire z. B. eine Blitzentladung nicht
miglich; aber ihre Anzahl ist gegeniiber der Riesenzahl
vori Molekiilen so verschwindend gering, daB sie nicht
ins Gewicht fallt.

3.3.2. Die Ionosphire

Wie in Abschnitt 1.2 dargelegt wurde, spaliet die
EUV-Strahlung in den Hohen oberhalb 70 km von den
Luftmolekiilen und -atomen Elektronen ab und 18Bt so
positiv geladene Partikel, positive Ionen, zuriick. In-
folge der nach oben rasch zunehmenden mittleren freien
Weglingen kommt es nicht mehrzu einer sofortigen Wie-
dervereinigung der positiven und negativen Partikel,
so dafl sich Schichten mit stirkeren Konzentrationen
von Ionen ausbilden konnen. Man nennt darum diesen
Bereich der Atmosphire mit elektrischen Schichten
~Ionosphire®, Die unterste, nur zeitweise auftretende
elektrische Schicht ist die D-Schicht in T0— 100 km Hohe.
Ihr folgt nach oben die E-Schicht bei 110 km und die
F-Schicht zwischen 200—400 km, die sich in eine untere
Fi-Schicht in etwa 210 km und eine obere Fp-Schicht in
rund 300 km Hihe aufteilt.

Die elektrischen Schichten besitzen die Eigenschaft,
Radiowellen bis zu bestimmten Wellenldngen zu reflek-
tieren. Darum gestatten sie cinen Kurzwellenempfang
iiber groBe Entfernungen, der auf direktern Wege wegen
der Kriimmung der Erdoberfliche nicht méglich wiére.
Je dichter die Ionenkonzentration ist, desto kleiner wird
die noch reflektierte Wellenléinge.

Die D-Schicht entsteht nur tagsiiber und zeifweise
durch Tonisation von 0.-Molekiilen durch die 90—100
nm-Strahlung und von NO-Molekiilen durch die 110 bis
130 nm-Strahlung und list sich nachts wieder auf. Sie
reflektiert noch keine Radiowellen, sondern dampit sie
nur, was bei starker Ionenkonzentration bis zum wvolli=
gen Auslgschen und damit zum Zusammenbruch des
Funkverkehrs fithren kann (Migel-Dellinger-Effekt).

Die E-Schicht entsteht durch Ionisierung molekularen
Sauerstoffs durch weiche Rontgenstrahlung im 10-nm-
Bereich, Die maximale Ionenkonzentration ist bereits
wesentlich gréfer als in der D-Schicht und betrégt etwa
ein Millionstel Prozent, das heiBt, von 100 Millionen
Gaspartikeln ist nur eines elektrisch geladen. Die Ioni-
sterungsstirke folgt dem Sonnenstand, nimmt ab Son-
nenaufgang zu, erreicht um Mittag ein Maximum und
fillt nach Sonnenuntergang rasch ab. Die Wiederver-
einigung von positiven und negativen Ionen ist in der
Nacht aber lange nicht wollkommen, so dafi die E-
Schicht sich nachts nicht aufldst. Diese Schicht wird nach
ihrem Entdecker auch ,Heaviside-Schicht® genannt.

Die F-Schicht ist die Schicht stérkster Elektronen-
konzentration der Ionosphére. Sie reflelktiert darum die
kiirzesten der reflekfierbaren Rundfunkwellen und ist
fiir den Kurzwellenverkehr von besonderer Bedeutung.
Ihre Ionisation erfolgt durch solare EUV-Strahlung
zwischen 30 und 100 nm, die Elektronen von atomarem
Sauersioff abspaltet.

3.3.3. Die Plasmosphire

Die Magnetosphire der Erde besteht fast nur noch aus
positiv geladenen Wasserstoffkernen (Protonen) und
den von ihnen abgespaltenen Elektronen. Dieses Gas
nennt man ,,Plasma* und die daraus bestehende duiere
Schicht der Erdatmosphire oberhalb 1000 km ,Plasmo-
sphire”.

3.4. Die Masse der Erdatmosphiire

Der Druck der Erdatmosphire betrigt im Meeres-
niveau 1013,25 mb = 101325 N/m2. Multipliziert man die-
sen Wert mit der Grifie der Erdoberfliche von 510 Mil-
lionen km? = 5,1 - 1014 m2, s0 erhidlt man eine Druckkraft
von 1,01325 - 5,1 - 1019 N, Dividiert man diese Kraft durch
die Erdbeschleunigung, ergibt sich die Masse der Erd-
atmosphire

1,01325 - 5,1 - 104
9,81

Das ist rund ein Millionstel der Erdmasse. Die Héalfte
davon befindet sich in den unteren 5500 Metern, und
95 %o liegen unterhalb 20 km Hohe.

kg = 5,3+ 1018 kg.

3.5. Theoretische Atmosphiren

Fiir bestimmie Zwecke hat man theoretische Atmo-
sphiren definiert, wie die ,Homogene Atmosphére®, die
JIsotherme Atmosphire® und die ,Adiabatische Atmo-
sphire®.

3.5.1. Die homogene Atmosphére

Die homogene Atmosphiire ist eine Atmosphéare glei-
cher Dichte in allen Hohen. Ihre Hohe 1406t sich leicht
bherechnen. Die Erdatmosphiire hat im Meeresniveau den
Normalpunkt P = 1013,25 mb = 101325 N/m* und bei
0° C eine Dichte = 1.29 kg/m?. Nimmt man an, daB diese
Dichte wie in einer Fliissigkeit mit der Hohe konstant
bleibt, dann 146t sich die Hohe einer solchen homogenen
Atmosphiire, die am Boden einen Druck von 101325 N/m?
erzeugt, mit der Formel fiir den hydrostatischen Druck

P
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leicht berechnen. Man erhilt mit einer Erdbeschleuni-
gung g — 5,81 m/s? eine Hihe der homogenen Atmo-
sphiire von

1013:_%5 _!cir_]]

H ==
9.8 m/s? » 1,20 rg/m3

Die Hihe der homogenen Atmosphére hat im wesent-
lichen nur eine theorefische Bedeutung, spielt aber in
der Optik und Strahlungslehre eine gewisse Rolle; denn
fiir die Durchlissigkeit der Strahlung ist die Masse der
durchstrahlten Luft maBgebend, die man auch als Viel-
faches der Héhe der homogenen Atmosphire bei nicht
senkrechter Strahlung angeben kann.

Da die Dichte der Luft mit der Hohe geringer wird
und mit abnehmender Temperatur grilier wird, gibt es
einen ganz bestimmten vertikalen Temperaturgradien-
ten, beil dem die temperaturabhingige und die héhen-
abhingige Dichteabnahme sich die Waage halten. Dieser
vertikale Temperaturgradient der homogenen Atmo-
sphire betriagt 3,4° C pro 100 m.

3.5.2, Die isotherme Atmosphire

Die isotherme Atmosphire ist eine Atmosphire glei-
cher Temperatur in allen Héhen. Thre Hoéhe wird beim
Druck P = 0 nach der spiter erklarten barometrischen
Hoéhenformel unendlich, Thre Halbwertshithe beim
Druck P = 500 mb betréigt 5539 m.

3.5.3. Die adiabatische Atmosphire

Die adiabatische Atmosphire ist eine Atmosphire
konstanten Wirmeinhaltes mit einem vertikalen Tem-
peraturgradienten von 1 pro 100 m. Ihre Hohe ergibt
sich-nach der barometrischen Hohenformel zu 27,7 km.

4. Wirmehaushalt und Temperatur

4.1. Wirmehaushalt

Alle Bewegungsvorginge in der Atmosphére beruhen
auf der Encrgie, die durch die Sonne in Form von Strah-
lung der Erde zugefihrt wird. Von der Gesamtstrahlung
der Sonne empfingt die Erde nur einen. ganz geringen
Bruchteil. An der Grenze der Atmosphéire erhilt jeder
em*® einer zu den Strahlen senkrechten Fliche eine Wiir-
meleistung von 0,156 W = 1,95 eal pro Minute, eine Gri-
Ge, die als Solarkonstante bekannt ist.

Dieser Wert ist unter anderem wegen der unterschied-
lichen Entfernung Erde—Sonne Anfang Januar in Son-
nennidhe am profiten, Anfang Juli in Sonnenferne am

: 3 cal
kleinsten. Er ist Schwankungen von £ 0,04 un-

cm® min
terworfen.

Die Verteilung der Strahlungsleistung der Sonne im
Wellenléngenbereich 0,3 bis 2,0 Mikron (ein Mikron =
1 gm = 10" m) sowie die Strahlungskurve bei Annahme
einer Sonnentemperatur von etwa 6000° C zeigt die
Abb. 10.

Dabei definiert man folgende Strahlungshereiche:
1) Wellenlangen des sichtbaren Lichtes 0,36 bis 0,76 um,
2) Wellenldangen unter 0,36 pm ultraviolett,
3) Wellenldangen tiber 0.78 wim infrarot.

Auch die Erde gibt entsprechend ihrer Temperatur
Strahlungsenergie im langwelligen Bereich der Wirme-
strahlung ab. Die Anwendung des Stephan-Boltzmann-
schen Strahlungsgesetzes und des Wien‘schen Verschie-
bungsgesetzes ergibt fiir die Sonne ein Maximum der
Strahlung bei 0,47 bis 0,48 um (blaugriin) und fiir die
Erde bei 10,0 gm. Es ist daher {iblich, die kurzwellige
Strahlung der Sonne wvon der langwelligen Strahlung
der Erde zu unterschieden.

n :
10 eegicm sec

§

Spekteale Energleverteling
der extra- terreatrischen
Sonnensirahiung therechnet!

Epargieverieilung der am
Erdboden brobschteten
Sgnmendtrdhen

cen. Strahiung sines schwarsen
Hirpere bei SO00°C

Abb, 10
Spekirale Energieverteilungen
(10 ergiem? 5 = 10 kW/m®)

Beim Durchgang durch die Atmosphire erfihrt die
Sonnenstrahlung Verdnderungen, insbesondere Ab-
schwichungen, die unter der Bezeichnung Extinktion
zusammengefalt werden. Fiir die Extinktion sind vor-
nehmlich 8 physikalische Vorgénge von Bedeutung:

a) Die Absorprion, bei der Strahlungs- in Wirmeener-
gie umgewandelt wird. Absorbierend flir die kurz-
wellige Strahlung der Sonne wirkl von den Gasen
i wesentlichen das Ozon der Stratosphiire, das den
ultravioletten Teil des Spektrums (UV-Strahlung,
Anteil unter ‘1% der Gesamtstrahlung) fast restlos
absorbiert, Der groBte Teil der kurzwelligen Strah-
lung wird von den Wolken, dem Dunst und besonders
der Erdoberfliche verschluckt und in Wirme umge-
wandelt. Absorbierend fiir die langwellige Strahlung
der Erde wirkt der Wasserdampf, das Wasser und
das Kohlendioxvd; hierauf beruht der Glashaus-
effekt der Atmosphire.

b) Die Reflexion der Gesamtstrahlung ‘an grioberen
Teilchen. Reflexion findet an den Wolken, an den
Dunstschichten und an der Erdoberfliche statt.

c) Die diffuse Zerstreuung an kleineren Teilchen- (Mo-

lekiilen), deren Durchmesser in der GriBenordnung
der Wellenlingen liegen. Dabei ist die Wirkung der
kleinen Teilchen (blaues Licht zerstreuend) grifer
als die von griBeren (rotes Licht zerstreuend). Auf
die diffuse Zerstreuung sind die blaue Farbe des
wolkenlosen Himmels, die weiBliche Farbe triiber
Luft und die gelb-roten Farben der Didmmerung zu-
riickzufithren. Die Reflexion und die diffuse Zer-
streuung verursachen nur eine Richtungsinderung
der Sonnenstrahlung im Gegensatz zur Absorption,
die eine Energieumwandlung zur Folge hat.

Von der gesamten Sonnenstrahlung werden 42% (2/35)
von den Luftmelekiilen, von den Wolken und der Erd-
oberfliche, besonders von den mit Schnee bedeckten
Gebieten reflektiert, ohne einen Beitrag zur Erwirmung
der Lufthiille und Erde geliefert zu haben. Das Verhilt-
nis—reﬂekt@_ﬂ_ﬁ_e. Sl nennt man die Albedo; nur

gesamte Strahlung
die ibrigen 58" (/) der Gesamistrahlung werden
wirmewirksam.

Jeder Kirper strahlt seiner Temperatur entsprechend
immer Wirmeenergie aus. Andert sich seine Tempera-
tur nicht, so ist die Zustrahlung gleich der Ausstrah-
lung. Bei Temperaturiinderung sind beide Grifen un-
gleich. Hierbei ist von einem Wirmetransport, durch
‘Wiérmeleitung abgesehen. Bei der Strahlung handelt es
sich im Gegensatz zur Wirmeleitung um eine Energie-
tbertragung auf Distanz, die demnach auch im Vakuum
vorhanden ist. Auch die Atmosphire gibt Wirme-
energie, die sie durch Absorption wvon langwelliger




Strahlung der Sonne und der Erde aufgenommen hat,
wieder durch eine langwellige Strahlung (entsprechend
ihrer Temperatur) als ,Gegenstrahlung® ab.

4.2, Temperatur

Physikalisch betrachtet ist die Temperatur ein MalB
fur den Wirmezustand einer Masse, sie wird durch die
mittlere Geschwindigkeit der Molekiile dieser Masse be-
stimmt. Bei absoluter Ruhe aller Molekiile herrschi die
Absolute Temperatur T 0% K (Grad Kelvin, nach dem
englischen Physiker Lord EKELVIN 1824—1907). In
der Praxis wird die Temperatur (dann mit t abgekiirzt)
in Grad Celsius (° C) gemessen; diese Scala hat als Fix-
punkte: 0°C Temperatur schmelzenden Eises,
100" C = Temperatur siedenden Wassers bei einem
Luftdruck von 760 mm Hg 1013,2 mh. Ein Celsius-
grad ist also der hundertste Teil des Abstandes zwi-
schen Gefrierpunkt und Siedepunkt des Wassers. In den
angelsichsischen Lindern wird zum Teil noch die Fah-
renheitskala (°F) benutzt, bei welcher der Gefrierpunkt
bei 32 °F und der Siedepunkt des Wassers bei 212°F
liegt.

In engér Abhingigkeit von den Strahlungsverhalt-
nissen.steht die mittlere Temperaturverteilung auf der
Erde, die hohe Werte am Aquator und tiefe am Pol er-
bringen mufl. Einen Uberblick iiber die jahrliche Global-
strahlung (direkte Sonnenstrahlung + diffuse Himmels-
strahlung), die der Erde in den einzelnen Breiten zugute
kommt, gibt die Nr. 1 der Wandkartienserie ,,Die Atmo-~
sphire der Erde” von R. GEIGER. Sie liBlt erkennen,
dafl nicht die astronomisch giinstigsten Gebiete am
Aquator, sondern die wolkenarmen Subtropengebiete
auf beiden Halbkugeln die meiste Sonnenstrahlung er-
halten.

Die Darstellung langjahriger Temperaturmittel auf
der Erde ergibt, dall weitere Fakloren die Temperatur-
verteilung beeinflussen. Hierzu gehiiren die ungleich-
mialige Verteilung von Land und Meer sowie die Mee-
resstrémungen. Uber dem Meer ist die Lufttemperatur
im Winter héher und im Sommer niedriger als uber
Land. Ferner transportiecren die warmen Meeresstro-
mungen (z. B, der Golfstrom) Wassermassen von Siiden
nach Norden, die auf die darliberliegende Luft tempera-
turerhdhend wirken. Umgekehrt werhilt es sich bei
kalten Meeressiromungen (z.- B. dem Labradorstrom).
AufschluB dariiber gibt die Karte Nr. 2 der GEIGER-
schen Wandkartenserie (s. 0.). Allgemein sind nérdlich
40° Breite die Ostseiten der Ozeane wirmer, sudlich
davon bis zum Aquator sind sie kilter als die West-
seiten.

Uber dem Festland sind die jdhrlichen Temperatur-
schwankungen griffer als iiber dem Meer, wie spiter bel
der Behandlung des jihrlichen Ganges der Temperatur
erlautert wird, Die Ursache dafir liegt nicht so sehr in
der grifleren Wirmeaufnahmefahigkeit (spezifischen
Wirme) des Wassers oder gar dem tieferen Eindringen
der Strahlung ins Wasser, sondern hauptsdchlich in der
stindigen Durchmischung des Wassers infolge Wind und
Wellenbewegungen und damit der Erwirmung dickerer
Wasserschichten.

Wie wir bereits frither gesehen haben, verbleibt von
der kurzwelligen Sonnensirahlung (direkte und diffuse)
nur der geringste Teil der Wiarme in der Atmosphire.
Der grifite Teil wird von der Erdoberfliche absorbiert,
die dadurch erwiirmt wird.

Die Zufuhr der Sonnenenergie an die Atmosphire er-
folgt tiberwiegend iiber den Umweg Erdoberfldche, Die
Luft wird praktisch allein vom Erdboden aus erwarmt.
Bei der Ubertragung der Temperatur der Erdoberfliche
an die Luft sind folgende Vorginge beteiligt:

a) Die lanpwellige Wirmestrahlung des Erdbodens, die
besonders infolge Absorption durch den Wasser=
dampf der Luft in den untersten Schichten festgehal-
ten wird. Hingewiesen wird auf die Unilerschiede der
Extreme zwischen Erdboden- und Hittentemperatur
an Strahlungstagen und -néchten.

b) Die Wirmeleitung von der Erdoberfliche an die sie
bertihrenden Luftmolekiile, die jedoch unbedeutend
ist.

¢) Die Turbulenz. Unter Turbulenz versteht'man einen
nach Richtung und Stirke schwankenden (boigen)
Wind. Dadurch erfolgt auch ein vertikaler Austausch
von kleineren und gréfleren Luftquanten infolge der
Zellenstruktur der Atmosphére. Das fihrt ebenfalls
zu Wirmeaustausch und hat die gleiche Wirkung wie
die Konvektion. Konvektion und Turbulenz zusam-
men werden als Massenaustausch bezeichnet; melB-
technisch sind sie oft nicht zu trennen. Dag Fehlen
der Turbulenz in einer Strahlungsnacht fiihrt hiufig
zu einer Bodeninversion.

d) Die Konvektion. Unter Konvektion versteht man das
Auf und Absteigen groBerer Luftballen in unregel-
miliiger Folge, Die vom Boden erwirmte Luft steigt
infolge geringer Dichte auf, wobei kiihlere Luft
aus der Hohe herabsinkt. Die aufsteigende Bewegung
entwickelt sich von den schimmernden Schlieren bis
zum Thermikschlauch, Konvektion kann leicht durch
Blasen von Zigarettenrauch iiber eine Heizplalie
sichtbar gemacht werden. In der Natur ist sie beim
Einsetzen der EKondensation durch Cumulusbewdl-
kung zu erkennen.

e) Die Verdunstung am Boden verbraucht Wirme, die
bei aufsteigender Bewegung infolge Kondensation in
der Hohe wieder frei wird: Bei Wiederverdunstung
des Wolkenwassers wird die Kondensationswirme
wieder verbraucht.

Wihrend die Wirmeleitung fiir die Ubertragung der
Warme der Erdoberfliche an die iiber ihr liegende Luft
keine Rolle spielt, ist sie fiir den Wirmenachschub vom
Erdinnern zur Erdoberfliche von Bedeutung. Beispiele
dafiir sind die starke Abkiihlung der Oberfliche einer
Schneedecke gegeniiber festem Boden, da Schnee im
Vergleich zu fester Erde ein sehr schlechter Warmeleiter
ist, oder die Tau- und Reifbildung an den Grasspitzen,
nicht am Erdboden selbst.

Die Einstrahlungs- und Ausstrahlungsverhéltnisse am
Tage wie im Jahr fihren zu einem tiglichen und jahr-
lichen Temperaturgang, der in unseren Breiten jeweils
ein Minimum und Maximum aufweist. Die iibrigen Ele-
mente Andern sich ebenfalls periodisch alle 24 Stunden,
soweit deren Gang mit der Temperatur verknipft ist.

Das Minimum der Temperatur liegt kurz vor Sonnen-
aufgang, wenn sich ein Gleichgewicht zwischen der Ge-
genstrahlung der Atmosphére und der nichtlichen Aus-
strahlung des Bodens eingestellt hat. Das Temperatur-
maximum tritt etwa 2 Stunden nach dem hochsten Stand
der Sonne ein. Die Temperaturschwankung (Amplitude)
hingt von der geographischen Breite, der Jahreszeit,
der Unterlage (Wasser, Erde, bewachsen, unbewachsen
usw.), der Bewdlkung sowie der Bodengestall (konvex,
konkav) ab. Die Temperaturschwankung ist am griifiten
iiber Land, am kleinsten iiber See; sie nimmt mit der
Hohe ab und ist oberhalb der Grundschicht in der freien
Atmosphire kleiner als 1% C.

Der jihrliche Temperaturgang zeigt #hnliche Abhiin-
gigkeiten wie der tégliche. Beim normalen Typ (Gegen-
satz: tropischer und polarer Typ, Monsuntyp) liegt in
unseren Breiten ein Minimum Ende Januar und ein Ma-
ximum Ende Juli, also einen Monat nach Sonnentiefst-
bzw, -hochststand, Wie die Amplitude auf dem Ozean
abgeschwiicht und die Extreme gegenilber dem Land
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verspitet eintreten, soll eine Zusammenstellung der
Monatsmitteltemperaturen fiir zwei Orte auf dem 60°
Breitengrad zeigen (nach F. MOLLER).

60° Breite J F M A M J
ozeanisch —3a%e =34 3,5 1,6 0,3 3.2
kontinental -—244°C —195 —10,0 07 107 2086
607 Breite J A S O N D
ozeanisch 44- C 4.7 3.2 07 —20 -—28
kontinental 24 2% C 20,0 12,5 0.9 —138 —223

Das Gebiet mit den hichsten Jahresmitteltemperatu-
ren fdllt nicht mit dem Aquator zusammen, sondern
wandert von 20° Nord im Nordsommer bis zum Aqua-
tor im Stidsommer, Im Gegensatz zum geographischen
spricht man hier vom ,thermischen* Aquator.

5. Luftdruck
5.1. Definition des Luftdruckes

Der Druck (P) ist in der Phyvsik definiert als Druck-
kraft (F = Force), dividiert durch die gedriickie Fliche
(A = Area) F

Als Druckkraft wirkt im allgemeinen die Gewichts-
kraft eines Kérpers. Darum ist der Luftdruck nichts
anderes als das Gewicht der Luft pro Flicheneinheit.
Nach der kinetischen Gastheorie ist die Druckkraft die
Folge der von den aufprallenden Gasmolekiilen ausge-
tibten Stofe. Da alle Bewegungsrichtungen der Mole-
kiile gleichmiBig vorkommen, spielt die Lage d(" Fliache
oder Gefidfiwand keine Rolle.

5.2. Einheiten des Luftdruckes L

Nach der Definition Druck = Kraft/Fliche ist die Ein-
heit des Druckes im MES-Stystem (Meter-Kilogramm-

Sekunden) = N (New ton) _ kg-m
m? s2.m?
Eine heute in der Physik weniger gebriuchliche
. e dyn cm N
Druckeinheit ist das —— = !-1 - il s
cm? - cm? m?

In der Meteorologie ist als Druckeinheit Bar (b) oder
Millibar {mb) eingefiihrt. Ein Bar sind 10° dyn/cm?® oder
10° N/m?® und ein mb 100 N/m=.

Eine andere in der Meteorologie leider noch gebriauch-
liche Einheit ist ,mm Quecksilbersdule®, abgekiirzt
mm Hg oder ,Torr* -nach TORRICELLI, auf den die
Luftdruckmessung mit dem @uedksilberbarometer zu-
rickgeht.

1 mm Hg oder 1 Torr ist der Druck, den eine Queck-
silbersdule von 1 mm Héhe und einer Temperatur von
0°C am Normort ausfibt, also bei einer Schwerehe-
schleunigung g; = 980.665 cm/s?. Aus der Definition die-
ser Druckeinheit ergibt sich, dafl bei einer Messung mit
einem Hg-Barometer die Bedingung 0° C Quecksilber-
temperatur und Normalschwere erfiillt sein miiiten. Da
diese Bedingungen normalerweise nicht erfiillt sind,
muf} der sbgelesene Wert, der Baromelerstand, korri-
giert werden durch Beriicksichtigung der Temperatur-
korrektion und der Schwerekorrektion.

Nach der hydrostatischen Gleichung P — g - o - h erhilt
man fiir die Umrechnung von Torr in mb:

1 mm Hg = 981 + 13,6 + 0,1 dyn/em? = 1,33 mb = 4/3 mb,
1 mb = 3/4 mm Hg = 0,75 mm Hg.

In der Physik gibt es noch die Einheit der Normatmo-

gphiire: 1atm = 780 mm Hg = 1013,25 mb, auf die alle

druckabhiingigen physikalischen Grifien bezogen sind.

Die Technik verwendet die technische Atmosphére:
1at =1kp/em® (kp = Kilopond ist die Einheit der Ge-

wichtskraft; das ist die Kraft, mit der die Masse 1 kg am
Normort von der Erde angezogen wird).

53.3. Isobaren und Druckgebilde
9.3.1. Redukiion des Luftdruckes auf NN

Das Gewicht der Luftsiule iiber dem Beobachtungsort
ist selbstverstindlich um so griiBer, je tiefer sich dieser
am Grunde des Luftmeeres befindet, je geringer also
seine Hohe f{iber dem Meeresniveau ist, Man erhilt
darum von der Hohe des Beobachtungsortes abhéingige
Druckwerte, die nicht miteinander vergleichbar sind.
Um eine Vergleichbarkeit zu erreichen, muBl man alle
Messungen auf ein einheitliches Niveau bezichen. Als
Bezugsniveau hat man die mittlere Meereshhe (NN)
gewihlt, Bei der Reduktion des Luftdruckes auf NN ist
zum Luftdruck am Beobachlungsort (QFE) der Druck
der Luftschicht zwischen Beobachtungsort und Meeres-
niveau zu addieren, bei Stationen unter NN zu sub-
trahieren (Abb. 11).

Po = QF

Abb. 11
Reduktion des Luftdruckes auf NN

Der Druck dieser Luftschicht ergibt nach der statischen
Grundgleichung:

Ap=g-om:4H
Er hingt also ab:

1) von der Hiohe des Ortes Giber NN,

2) von der mittleren Dichte o, der Liftschicht und
darum won ihrer Temperatur und ihrem Wasser-
dampfgehalt

Da die letzten beiden Grifen tiglich und jahrlich
Schwankungen unterliegen, mufl man mitilere Werte
annehmen, die oft stark von der Wirklichkeit abwei-
chen und dann zu entsprechenden Reduktionsfehlern
fiihren.

Fir die Reduktion des Luftdruckes auf NN gibt es
Tabellen, die mit der Hiftentemperatur und der An-
nahme <¢iner Temperaturzunahme nach unten wvon
0.65° C pro 100 m und einer bestimmten mittleren Jah-
resfeuchte des entsprechenden Landes berechnet sind
(siche dazu Beobachtungshandbuch).

Reduktionsfehler

An Stationen mit starken Bodeninversionen ist die
Hiittentemperatur gegeniiber dem normalen Tempera-
turverlauf zu tief und man erh#lt dann fiir solche
Stationen einen zu hohen Reduktionswert und darum
einen zu hohen Luftdruck im Meeresniveau, Dadurch
kinnen Talstationen mit Kaltluftseen gegeniiber Hang-
stationen ohne Inversion bei gleicher Seehiihe und glei-
chem QFE erhebliche Druckunterschiede aufweisen.

Darum sind auch die Druckwerte in den Mittagskarten
nach Aufldsung der Bodeninversionen im allgemeinen
wesentlich einheitlicher als in der Morgenkarte. Steigt
Z. B. in Miinchen bei gleichbleibendern Druck in Stations-
hthe die Temperatur von morgens bis mittags nur um
10° C an, so erniedrigt sich durch die verschiedene Aus-
gangstemperatur bei der Reduktion der Luftdruck im
Meeresniveau um rund 3 mb. Der Fehler wichst mit der
Stationshihe.




e il

5.3.2, Isobaren

Verbindet man in einer Wetierkarte alle Stationen,
die denselben Luftdruck haben, so erhilt man Isobaren,
Linien gleichen Luftdruckes. Diese Linien werden nor-
malerweise von 3 mb zu 5 mb gezeichnet. Die Definition
der Iscbare fordert sich zwel Isobaren niemals
schneiden oder beriihren diirfen, denn sonst hitie der
Schnittpunkt gleichzeitis zwei verschiedene Luftdruck-
werte.

Ja
aan

5.3.3. Druckgebilde

Bei ausreichender Grofie des Wetterkartenausschnit-
tes treten in sich geschlossene Isobaren auf, wobei die
Kerngebiete dieser geschlossenen Isobaren entweder ein
Gebiet relativ hohen Druckes, ein Hochdruckgebiet, oder
eine Zone relativ niedrigen Druckes, ein Tiefdrudkc-
gebiet, einschliefen. Im meteorologischen Sprachge-
brauch wird ein Hochdruckegebiet einfach als ,,Hoch* (H),
englisch ,,High* (H) und ein Tiefdruckgebiet als , Tief"
(T), englisch ,Low" (L) bezeichnet.

Ein Tief wird von der Luft in einer Ringstrimung
gegen den Uhrzeigersinn umflossen, ein Hoch im Uhr-
zeigersinn, Beides sind also Wirbelsirimungen um das
Druckzentrum. Eine Siromung gegen den Uhrzeiger-
sinn im Sinne der Erddrehung nennt man zyklonal, im
Uhrzeigersinn antizyklonal. Darum ist das Tief ein
zyklonaler Wirbel mit positiver Wirbelgréfle (positiv
im Sinne der Erddrehung) und das Hoch ein anti-
zvklonaler Wirbel mit negativer WirbelgrioBe. Man
nennt das Tief aus diesem Grunde auch ,Zyklone® und
das Hoch ,Antizyklone®.

Je nach der Form der Isobaren werden die Druck-
gebilde wie folgt eingeteilt (Abb. 12);

Abb. 12
Druckgebilde

Tiefdruckgebiete

1) Tief oder Zyklone,
2) Randtief
3) Tiefdrucktrog, Tiefausldufer, Tiefdruckrinne.

Das Tief ist ein von mehr oder weniger Isobaren um-
schlossenes Gebiet relativ niedrigen Druckes, dessen
Zentrum den tiefsten Druck aufweist.

Das Randtief ist ein kleines Tief innerhalb eines aus-
gedehnten Tiefs und wird darum wenigstens noch von
einer Isobare des Hauptiiels umschlossen.

Der Tiefdrucktrog, kurz Trog genannt, ist nach inter-
nationaler Definition eine langgestreckte Zone tiefen
Druckes mit Tiefstwerten entlang einer Linie, der Trog-
linie oder Trogachse, die gleichzeitig die Linie stérkster
Isobarenkriimmung darstellt.

Ist die Linie stdrkster Isobarenkriimmung eine Front,
dann bezeichnet man sie im deutschen Sprachgebrauch
als Tiefausliufer. Wird eine langgestreckte Tiefdruck-
zone nicht von Isobaren durchguert, spricht man wvon
einer Tiefdrickrinne.

Hochdruckgebiete
1) Hoch oder Antizyklone,
2) Hochdruckkeil oder Hochdruckriicken.

Das Hoch ist ein von mehr oder weniger Isobaren um-
schlossenes Gebiet relativ hohen Druckes, dessen Zen-
trum den héchsten Druckwert besitzt.

Der Hochdruckkeil oder der Hochdruckriicken ist eine
langgestreckte Zonen hohen Druckes mit Hochstwerten
entlang einer Linie, der Keillinie oder Keilachse, die
gleichzeitig die Linie stirkster antizyklonaler Isobaren-
kriimmung darstellt. Verbindet die Keilachse zwei Hoch-
druckgebiete, dann spricht man von einer Hochdruck-
briicke.

Sattelpunkt (S)

Der Sattelpunkt ist der Ort tiefsten Druckes zwischen
zwei Hochdruckgebieten und gleichzeitig der Ort hich-
sten Druckes zwischen zwei Tiefdruckgebieten.

5.4, Druckinderung und Esallobaren

Der Luftdruck eines Ortes ist zeitlichen Schwankun-
gen unterworfen. Diese Schwankungen setzen sich aus
ginem unregelmiiBigen Teil zusammen, der hauptséich-
lich mit den wandernden Hoch- und Tiefdruckgebieten
und ihrer Entstehung zusammenhiingt und einem regel-
miABigen Teil, der vom Tagesgang des Luftdruckes her-
rithrt. Die unregelmiBigen Schwankungen sind im Be-
reich des planetarischen Frontalstromes, in der West-
drift der gemiBigiten Breiten um etwa zwei Zehner-
potenzen grober als die regelmifBigen Schwankungen
des Tagesganges und nehmen zum Aquator hin ab. Dort
haben umgekehrt die Tagesschwankungen ihr Maxi-
mum und tibertreffen die unregelmifigzen Druckiinde-
rungern.

In die Bodenwetierkarte werden die 3stiindigen
Druckinderungen — auch Tendenz genannt — einge-
tragen, Verbindet man alle Stationen mit gleicher Ten-
denz, so erhilt man Linien gleicher Druckidnderung, die
Isallobaren. Die positiven Isallobaren sind Drucksteig-
gebiete und werden im Zentrum mit einem -+ gekenn-
zeichnet, die negativen Isallobaren (—) sind Druckfall-
gebiete.

5.5. Tiglicher Gang des Luftdruckes

Neben unregelm#Bigen Druckiinderungen enthalt der
Druckverlauf einer Station den regelmiifiigen Anteil der
sogenannten ,halbtigigen planetarischen Druckwelle®.
Diese halbtigige Druckschwankung hat am Aquator ein
Maximum, und ihr Ausschlag nimmt nach den Polen hin
ab. Darum ist sie in den Druckregistrierungen des sonst
nur geringen Schwankungen unterliegenden Druckes
der tropischen Breiten sehr gut zu erkennen, wihrend
sie in unseren Breiten durch die starken Druckinderun-
gen in der planetarischen Westdrift so stark {iberdeckt
ist, daB sie nur bei stérungsfreien Wetterlagen sichtbar
wird. Die Abb. 13 zeigt ein Beispiel der halbtigigen
Druckwelle unserer Breiten, nidmlich die Monatsmittel
der Jahre 1893 —1922 des tiglichen Druckganges in Pots-
dam. Der Abstand der aufeinander folgenden Nullinien
entspricht dabei 0,4 mb. Die Amplitude dieser Welle er-
reicht im Laufe des Jahres zweimal Héchstwerte zur
Zeit der Aquincktien Ende Mirz und Ende September
mit wenigen Prozent iiber der mittleren Jahresamplitu-
de und zur Zeit der Solstitien Tiefstwerte mit wenigen




Prozent darunter. Die tiglichen Maxima der Welle lie-
gen um 9.45 Uhr und 21.45 Uhr Ortszeit und die Minima
um 3.45 und 15.45 Uhr Ortszeit. Die Amplitude besitzt
am Aquator einen Maximalwert von 1.3 mb, der zum Pol
hin gegen Null abnimmt. Die Welle schreitet mit der
Winkelgeschwindigkeit der Erde gegeniiber der Sonne
von 15° pro Stunde von Ost nach West um die Erde
herum fort.
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Abb. 13
Monatlicher Mittelwert des tiglichen Druckganges in Potsdam
16893 bis 1922 (nach HANN-SURING)

G.6. Druckinderung mit der Hihe
5.6.1. Die statische Grundgleichung

In Flissigkeiten nimmt der Fliissigkeitsdruck p nach
der hydrostatischen Gleichung mit der Tiefe h wie folgt
21

p=g o-h
wobei o = Dichie der Flissigkeit. [1]

Der Druckunterschied p; — p1 = A p zwischen der Tie-
fe ha und h; betrigt dann;

Ap=ps—pr=g-o-(ha —hy)
h: — h;y=Ah
Ap=g-a-Ah [2].

Auf Gase lassen sich diese Betrachtuhgen ohne Ein-
schrinkung nicht anwenden, weil ihre Dichte nicht
konstant ist. Wegen der Zusammendriickbarkeit der
Gase nimmt jhre Dichte mit zunchmender Belastung
durch die dariiberliegende Gasmasse mit der Tiefe zu.
Wiihlt man aber nur geringe Héhenunterschiede, so daB
die Dichte der Luft annihernd konstant angenommen
werden kann, dann 188t sich Gleichung [2] auch fiir die
Luft anwenden. Da man die Héhe h im Luftmeer von
unten nach oben zdhlt und nicht wie die Tiefe in einer
Flissigkeit von oben nach unten, muff man einer Seite
der Gleichung [2] ein negatives Vorzeichen geben. Wihlt
man fiir h die vertikale Koordinate z, so erhilt man die
statische Grundgleichung:

—Ap=pgp:Az [3].
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Abb. 14
Hydrostatischer Druck

5.6.2. Die barometrische Héhenformel und Hihenstufe

Nach der Gasgleichung fiir trockene Luft ist:

p

e e e d
St e [4]
R, = Gaskonsiante fiir {rockene Luft
T = absolute Temperatur der Schicht.

Setzt man [4] in [3] ein, so erhilt man die statische
Grundgleichung in der Form

E'P i
- A S B -t ;
Ap RiT Z [5]
oder
A'Z - Ri-T
—BE . Aol 6].
Ap E - P (el

Mit ¢ = 9,81 - "“und R;, = 287
o

| -sec?- Grad

\ '. . Ll 3
R e [7].
Ap p |mb
Fiir Ap = 1 mb erhilt man den zugehérigen Hohen-
unterschied oder die ,barometrische Hthenstufe® in
Metern pro mb
Az 249 95 lll

Imb: g

ergibt sich —

m
| mb

[a].

Die barometrische Héhenstufe ist demnach proportio-
nal zur absoluten Temperatur T und umgekehrt pro-
portional zum Druck p. Dic folgende Tabelle gibt die
barometrische Héhenstufe in m fiir die Hunderter-Iso-
barenflichen bei verschiedenen Temperaturen an.

Tabh. 3
Druck in mb
Temp. © C 1000 900 800 700 800 500 400 300 200 100
30° 89 9,9 11,2 12,7 148 17,8 22,4 20,7 44,8 89
0= 8,0 89 10,0 11,9 13,2 16,0 20,0 26,7 40,0 80
i s 1 W9 89 102 11,8 14,2 17.8 237 356 T1
—60° 62 69 78 89 104 124 156 20,7 31,2 62

Die reziproken Werte dieser Tabelle ergeben die
Druckiinderung in mb pro 1 m Hohenunterschied. So
erhilt man bei 0° C und 1000 mb pro 1 m Héhenunter-
schied eine Druckiinderung von /s mb.

Gleichung [5] 14Bt sich auch wie folgt schreiben:
ppe BT AP 191,
-4 P
dabei ist T die mittlere absolute Temperatur der Schicht
A p und p ihr mittlerer Druck. Mit Gleichung [9] lassen
sich von unten nach oben aufbauend die Dicken kleine-
rer Schichten zwischen zwei Druckwerten berechnen,
z. B. von 10 zu 10 mb. Addiert man dann sédmtliche
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10-mb-Schichten, so erhilt man die Dicke groBerer
Druckintervalle, z. B, zwischen 1000 mb und 500 mb.

Die Mathematik liefert ein einfaches Hilfsmittel fir
dicse Summation, Sie verkleinert zunachst simtliche In-
tervalle M z und A\ p zu winzig kleinen Intervallen dz
und dp und erhdlt so die Differentialform der baro-
metrischen Hohenformel
Rr«- T dp

E 8]

Dann summiert sie die fast unendlich vielen kleinen
Intervalle durch das Integral, was in der Zeichensprache
der Mathematik wie folgt aussieht:

[10].

dz =

#a
[ dz =
Z

Y
g o B]
E . I

dp 1]

Das Ergebnis dieser Summierung ergibt die baro-
metrische Hohenformel:

R[. 'i‘ In E
E Pz

T ist die mittlere Temperatur der gesamten Schicht
zwischen py und pe, In ist der natiirliche Logarithmus.
Der natirliche Logarithmus 146t sich in den Briggsschen
Logarithmus (log) umwandeln, wenn man mit dem Fak-
tor 2,3026 multipliziert, so daf die Formel [12] sich um-
wandelt in:

#a 5 e

[12].

Ry« T D1

Sl Ay

g £

Setzt man fiir Ry, und g die entsprechenden Werte ein,
dann wird

2,3026 - [13].

Z2.— X

— p‘l 2

Za — 7y = 674 - T log Do [14].

Die Formel [14] zeigt, daf der Abstand z: — 2z, zweier

Isobarenflichen mit dem Druck p; -und ps; bei hohen
Temperaturen grifer ist als bei tiefen Temperaturen.

Ist pa= I) P1, 50 wird log B log 2. Man erhilt dann

D2

bei konstanter Temperatur fiir jede Halbierung des
Druckes eine Zunahme der Hiéhe um denselben Wert,
némlich beéi 0° C um 5546 m.

Zum Beispiel: Die 500-mb-Fliche liegt bei einer Mit-
telternperatur von 0° C rund 5500 m {iber der 1000-mb-
Fléche. Derselbe Wert ergibt sich fir die Hohe der
250-mb-Fliche iiber 500 mb, der 125-mb-Fliche iiber
der 250-mb-Fliiche, der 400-mb-Fléche {iber der 800-mb-
Flidche usw.

Diese Betrachtungen gelten nicht nur fiir das Ver-
hiltnis von py : pe = 2 : 1, sondern fiir jedes konstante
Verhiltnis; also auch fir 3 : 1,4 : 1, ..., 10 1. Die
100-mb-Flache liegt in der Standardatmosphire etwa
168 km uber der 1000-mb-Fliche. Darum liegt die 10-mb-
Fliche weitere 16 km hoch, also in 32 km Hoéhe. Eine
Druckabnahme von einer Zehnerpotenz bedeutet eine
Hithenzunahme von 16 km. Die 50-mb-Fliche liegt 16 km
liber der 500-mb-Fliche, also 5,56 + 16 = 21,5 km hoch,
die 5-mb-Fléiche 5,5 -+ 16 + 16 = 37,5 km.

Die Gleichungen [3] bis [14] gelten nur unter der Be-
dingung, dafl die Luft keinen Wasserdampf enthalt. Da
die Dichte des Wasserdampfes nur % der Dichte trocke-
ner Luft betrégt, ist die Dichte feuchter Luft etwas ge-
ringer als die trockener Luft, und die Gasgleichung [4],
die nur fiir trockene Luft gilt, ist nicht mehr anwend-
bar, Mit einem physikalischen Trick kann man beide
Seiten der Gleichung [4] wieder in Ubereinstimmung
bringen., Man kann niamlich die Dichte trockener Luft
durch Erwirmung verringern, bis sie dieselbe Dichie
hat wie die leichtere feuchte Luft. Den Temperaturzu-
schlag, den man der trockenen Luft dazu erteilen mubB,

nennt man ,Virtuellzuschlag® und die um den Virtuell-
zuschlag erhohte Temperatur , Virtuelltemperatur®, Die
Virtuelltemperatur T, erhiilt man anndhernd nach der
Formel:

Ty = T(1 + 0.6 m) [15]:
wobei m das Mischungsverhiltnis in g/g und T die abso-
lute Temperatur bedeuten.

Mit der Gleichung [15] lassen sich die Gleichungen
[5] bis [14] auch flir feuchte Luft verwenden, wenn man
statt T die Virtuelltemperatur T, einsetzt.

Die Virtuelltemperatur Ty der feuchten Luft ist dabei
gleich der Temperatur T derjenigen trockenen Luft,
welche (bei gleichem Druck) dieselbe Dichte besitzt.

5.6.3. Das Geopotential und geopotentielle Meter

Um einen Kirper der Masse m vom Meeresniveau in
die Héhe z zu heben, mull man die Hubarbeit
[ kg m?
M>E-Z | "gec
leisten.

Dieser Korper kann dann seinerseits infolge der hithe-
ren Lage die hineingesieckie Arbeit dazu benutzen,
einen anderen Korper z. B, iiber eine Holle zu heben
oder aber beim freien Fall die Hubarbeit in Beschleuni-
gungsarbeit zu verwandeln, Das Vermbigen, Arbeit zu
leisten, nennt man Energie, und das Vermdgen infolge
der hoheren Lage Arbeit zu leisten, nennt man Lage-
energie oder potentielle Energie.

Die Gréfe der potentiellen Energie hingt nur ab von
dem Gewicht des Kbrpers m + g und von der gehobenen
Hihe z. Um die petentiellen Energien von Kirpern auf
der Erde vergleichen zu kénnen, benitigt man ein ge-
meinsames Bezugsniveau, das mittlere Meeresniveau
WN. Alle Héhenflichen iiber NN mit gleicher potentiel-
ler Energie pro Masseneinheit nennt man ,Geopoten-
tial-Flachen® oder einfach ,Geopotential®.

Seine Grofle ist:
L
seck

Da g am Pol groBer ist als am Aquator, ist das Geo-
potential g - z in derselben Héhe am Pol grifier als am

=g, 7_| [186].

Aguator, am Pol etwa 983 - z und am Aquator nur

eltwa 9,78 - z it l. Eine Kugel wiirde aul einer Fliche
S

ol

in 1 m Hohe iilber NN vom Pol zum Aquator rollen,
withrend sie auf einer Geopotentialfliche in Ruhe bleibt.
Man wihlt darum fiir die dynamischen Betrachtungen
in der Atmosphire statt der metrischen Hhen besser
Hohen gleichen Geopotentials, Der zahlenmidBige Wert
des Geopotentials ist nach der Gleichung ® = g+ z im
Mittel 9,8 mal grier als die Hohenangabe z in Metern.
Wihlt man aber als MaBeinheit fiir die Flichen gleicher
potentieller Energie den 9,8ten Teil, dann entspricht der
Zahlenwert dieser MafBeinheit dem Zahlenwert der I5-
he in Metern, Man nennt diese Einheit .geopotentielles
Meter*, abgekiirzt gpm. Die Hohe H in gpm ist darum
gegeben durch
H = 5y lepm] (7).

Driickt man die Hthen 7z — 2z; der Gleichung [14] in
geopoteniellen Metern aus und setzt fiir die absolute
Temperatur T die entsprechende Virtuelltemperatur Ty
fiir feuchte Luft ein, so erhilt man die Hohendifferenz
als Geopotentialdifferenz in gpm:

Hy — Hy = 67,4 s - log 1 [gpi] [18].

In dieser Form wird die barometrische Hohenformel
in der Aerologie benutzt, um in den aerologischen Auf-
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stiegen die Hohendifferenz der Druckfliichen zu berech-
nen. Man erhilt so auf eine andere Druckfliche bezoge-
ne Hoéhen von Druckflichen, die man darum auch ,rela-
tive Hohen® der Druckfliche nennt, z. B. die relative
Hohe der 500-mb-Fliche iliber der 1000-mb-Fliche. Itie
Hohe einer Druckfliche iiber NN nennt man ihre ,ab-
solute Héhe'.

5.7. Topographien der Druckflichen

Topographische (Topographie = Ortsbeschreibung).
Karten werden in der Geographie verwandf, um eine
flichenmiiflige Ortsbeschreibung zu geben, Die Héhen-
beschreibung erfolgt dabei durch Isohypsen (Linien glei-
cher Hbhe), die alle Punkte mit gleicher Héhe verbin-
den. In fopographischen Karten wihlt man dazu die
absolute Hithe iiber NN. Man kénnte natiirlich auch re-
lative Hohen f{iber cinem Punkte, z. B. dem tiefsten
Talpunkt, wihlen.

Die Druckflichen sind in der Atmosphiire wie die feste
Erdoberfliche keine ebenen Flichen, Die Hochdruck-
Zebiete stellen guasi die Berge dar und die Tiefdruck-
gebiete die Téler. Zur Erklirung dieser Tatsache wihlen
wir die Hohe der 1000-mb-Fliche (Abb. 15).

Abb, 15

Zusammenhang zwischen QFF und Hbhe der 1000-mb-Fliiche
(ausgezogene Linlen = senkrechiter Schnitt durch die
Atmosphire, gestrichelte Linlen = Iscbaren im Meeresniveau)

5.7.1. Absolute Topographie der 1000-mb-Fliche

Nach der barometrischen Héhenstufe betriigt die Ho-
henénderung pro 1 mb im Meeresniveau 8 m und pro
5 mb 40 m. Man kann darum, vom Druck im Meeres-
niveau ausgehend, fragen: ,Wie hoch mufl ich mich vom
Meeresniveau aus erheben, um den Druck 1000 mb zu
messen?”. Betrigt der Druck im Meeresniveau 1000 mb,
dann ist der entsprechende Wert 0 m. Bei 1005 mb
(QFF) muB man 40 m hochsteigen, um 1000 mb zu mes-
sen, bei 1010 mb 2 x 40 = 80 m, bei 1025 mb 5 x 40 =
200 m, fiir je 5 mb also 40 m.

Ist der Druck im Meeresniveau tiefer als 1000 mb,
dann findet man 1000 mb erst unter dem Meercsniveau,
und zwar wieder fiir je 5 mb 40 m, so dafl 990 mb in
— 80 m Hbhe angetroffen werden. Uber jeder Boden-
isobare von 1005 mb betrigt darum die 1000-mb-Hthe
40 m liber NN oder auch 40 gpm, iiber 1010 mb 80 gpm,
uber 1015 120 gpm, usw. Man erhflt so bei rdumlicher

Abb. 16
Isobarenflichen und Isobaren (ausgezogene Linien = Isobaren-
fliichen, gestrichelle Linien = Isobaren = Schnittlinien der
Isobarenflichen mit dem Meeresniveau)

Verbindung nicht mehr eine Isolinie, sondern eine Fli-
che gleicher Hohe der 1000-mb-Flache. Die Héhe der
1005-mb-Fléiche liegt 40 gpm darunter (Abb. 18).

Wie Abb. 16 zeigt, sind die Isobaren der Bodenkarte
nichts anderes als die Schnittlinien der entsprechenden
Isobarenflichen mit dem Meeresniveau.

Die Isobaren der Bodenkarte lassen sich in Isohypsen
der 1000-mb-Fliche umwandeln, indem man die Isobare
1000 mb mit 0 beziffert und jede Isobare 1000 + n + 5 mb
mit = n - 4 geopotentiellen Dekametern (gpdam). Diese
umbezifferte Karte ist dann eine ,absolute Topographie®
der 1000-mb-Flédche. Sie ist mit der Bodendruckkarte
identisch.

5.7.2. Relative Topographie der mb-FLichen
Nach Gleichung [18] ist der Héhenabstand Hs — H;

oder die Schichtdidte D zwischen zwei Isobaren{lichen
in gpm gegeben durch

2]

D =674+ log ? . Ty [18].

Wie man sieht, hiingt diese Schichtidicke bei gegebenen
Isobarenflichen nur noch von der mittleren Virtuell-

temperatur .'-fr der Schicht ab, denn log P1 ist fiir die

. : 1000 .
Schicht zwischen 850 mb und 1000 mb = log 85:} , Fidir
. 3 iy = > 850
die Schicht zwischen 700 und 850 mb = log s USW.

Man erhilt bei bekannter mittlerer Virtuelltemperatur
relative Héhen einer mb-Fliiche zu einer anderen mh-
Flache, Diese lassen sich fiir alle Stationen mil aerolo-
gischen Aufstiegen berechnen und in eine Karte ein-
tragen. Die Verbindungslinien aller Stationen mit der-
selben relativen Hohe einer mb-Fliche {iber einer an-
deren nennt man Isohypsen der relativen Topographie
der hijher liegenden Isobarenfliche iiber der tiefer lie-
genden, z. B.; relative Topographie 500 {iber 1000 mb.

Da die Schichtdicke D nur von der mittleren Virtuell-
temperatur abhéngt, sind die Isohypsen der relativen
Topographie gleichzeitie Linien gleicher mittlerer Vir-
tuelltemperatur der’ Schicht zwischen den beiden Iso-
barenflichen. Fiir tiefe Temperaturen erhdlt man kleine
Werte von D und fiir hohe Temperaturen grofe Werte.
Wo also die relative Topographie kleine Isohypsenwerte
besitzt, ist es kalt, und wo sie hohe Werte besitzt, ist
es warm. Darum bezeichnet man die Zentren der Tiefst-
werte in der relativen Topographie mil einem K (kalt)
und die Zentren der Hichstwerte mit einem W (warm).

Die Ischypsen der relativen Topographie werden
zweckmilligerweise, wie noch gezeigt wird, ebenfalls
von 40 zu 40 gpm gezeichnet, Nachdem die Schichtdicke
der mittleren Virtuelltemperatur proportional ist, ist
auch die Schichtdicken-Differenz /\ D der Differenz der
mittleren Virtuelltemperaturen der beiden Schichten,
A T\-, proportional:

AD
ATy = P [19].
67,4 « log
t - Pa

und fiir A D = 40 gpm ist

& T, == — ‘."’.59
e
Pz

[20].
log

Man erhilt so fir die einzelnen relativen Topogra-
phien pro Isohypsenabstand folgende Unterschiede in
der mittleren Virtuelltemperatur der Schicht:
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Tab. 4

Rel. Top. 850/ 1000 T00/850 500/700

700/1000 300/ 1000 300/500 250/1000

e fesee ] 8,5 1.5 39
P BT ey
t V] 40 gpm

Dividiert

man die Schichidickendifferenz

3.9 2,0 2.6 1,0

40 gpm

durch die in Tab, 4 enthaltenen Werte, so erhiilt man die
Anderung der Schichtdicke pro Grad Anderung der
mittleren Virtuelltemperatur der Tab. 5.

Tab. 5
Rel. Top. 8501000 700/850 500/700  700/1000  500/1000  300/500  250/1000
/D in gpm/°C 4.7 5,3 10,3 10,3 20 15,4 40
5.7.3. Absolute Topographie der mb-Flichen 6. Wind

Wenn man die relative Hilhe einer mb-Flédche iiber
der 1000-mb-Fliche berechnet hat, dann 148t sich die
absolute Hohe liber NN dieser mb-Fliche leicht bestim-
men, wenn man die Hiéthe der 1000-mb-Fliche fiber NN
kennt. Diese ist aber durch den Druck im Meeresniveau
(3. 5.7.1.) gegeben. Die Addition der relativen Hohe einer
mhb-Fliche und der absoluten Hohe der 1000-mb-Fliche
ergibt die absolute Hoéhe der gegebenen Druckfliche,
b 2P

Absolute Hohe 500 mb = absolute Héhe 1000 mb +
relative Hohe 500 tiber 1000 mb.

In der synoptischen Praxis benutzt man zur Kon-
struktion einer Karte der absoluten Topographie die
Methode der graphischen Addition, wobei man die in
¢pm umbezifferte Bodendruckkarte und die relative
Topographie addiert. Weil die umdatierte Bodenkarte
einen Isolinienabstand von 40 gpm besitzt, hat man auch
fiir ‘'die Isolinien der absoluten und relativen Topogra-
phien diesen Abstand gewiihlt.

5.8. Die Standardatmosphire

Wie wir im Abschnitt 5.7 gesehen haben, ist die Hohe
in der Atmosphire bei vorgegebenem Bodendruck und
vorgegebener Temperaturverteilung eine eindeutige
Funktion des Druckes. Man ist dann in der Lage, mit
einer Druckmessung eine HShenmessung vorzunehmen.
Solche Druckhéhenmesser befinden sich in den Flug-
zeugen, Sie miissen nach einer Normatmosphiire geeicht
sein. Darum hat man eine international giillige Norm-
atmosphére, die sogenannte Standardatmoesphére, defi-
niert. Sie gibt etwa die mittleren Temperaturverhilinis-
se der Atmosphiire der gemifigten Breiten an.

Die ICAO-Standardatmosphére ist wie folgt definiert:
Bodenwerte: Hy, = 0 m NN, Py, = 1013,25 mb, T, = 15°C

Temperaturabnahme von 0,65° C pro 100 m bis zur
Tropopause in 11 km auf — 56,5° C, konstante Tempera-
tur von — 56,5° C bis 20 km. Temperaturzunahme von
0,1° C pro 100 m bis 32 km auf — 44,6° C. Die folgende
Tabelle gibt einige Werte der ICAO-Standardatmosphi-
re an.

Es bedeuten:

H = Geopotentialhdhe in m oder in gpm
T = Temperatur in °C
P = Druck in mb

H (gpm) T (*C) P (mb)
0 15,0 1013,25
5 000 17,5 540,20
10 000 —50,0 | 264,36
11 000 —56,5 [ 226,32 Tropopause
15 000 —565 | 120,45
20 000 —~56,5 54,75
25 000 =bl1.5 25,11
30 000 —46,5 11,72
32 000 —44.5 8,68

Unter Wind versteht man die horizontale Bewegung
der Luft. Bei Windstille mull nach dem Newtonschen
Beharrungsgeseiz die Summe aller Horizontalkrifte, die
an einem Luftquantum angreifen, gleich 0 sein. An der
ruhenden Luft greifen nur zwel gleichgrofe, entgegen-
gesetzte Krifte in der Vertikalen an, ndmlich die Ge-

wichtskraft G =ge.n Eiyl_:

und die Druckgradientkraft

. Ap |dyn
Fe= Az !c;m-"
kompomente haben soll, mull sie wie die Gewichls-

I, Wenn letztere keine Horizontal-

kraft G senkrecht auf der Erdoberfliche stehen, und die
isobaren Flichen miissen horizontal verlaufen (Abb. 17).

L
P
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m { ismbore
T e e ) S
'I\ Ay p=10mb 2 h=80m | [ lachen
W00 mb~ —
-
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Abb. 17

Kriftegleichgewicht bei ruhender TLuft

Ohne Vertikalbeschleunigung herrscht das Kriftegleich-
gewicht

AP e .

Fe— G oder — T 0
Dicse Gleichung haben wir bereits als die statische

Grundgleichung kennengelernt. Der wvertikale Druck-
-"‘ [

i'_;‘p betrdgt an der Erdoberfliache etwa

Nz

s mb pro m.

gradient —

- AR ] ,
Die Dimension .ny'lil:d' bedeutet eine Kraft pro Volumen-

einheit. Darum beziehen sich in den folgenden Betrach-
tungen alle Kréfte auf die Volumeneinheit. Der Pfeil
{iber einem Buchstaben bedeutet, daB es sich um einen
Vektor handelt. Werden Vektorgrilien ohne Pfeil an-
gegeben, so ist nur ihr Betrag gemeint.

6.1. Krifte bei horizontaler Luftbewegung

Wird ein Luftquantum in Bewegung geseizt, so miis-
sen eine oder mehrere Krifte wirksam sein. Primare
Kraft ist grundsitzlich bei horizontaler Luftbewegung
die horizontale Druckgradientkraft, die das Luftquan-
tum beschleunigt. Sobald es eine Geschwindigkeit be-
sitzt, wird auf der rotierenden Erde die Corioliskraft
wirksam. Bei gekriimmten Luftbahnen kommt die Zen-
trifugalkraft hinzu und bei Bewegungen auf der rau-
hen Erdoberfliche die Reibungskraft.
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6.1.1. Die Druckgradientkraft

Bei horizontaler Luftbewegung steht der Druck-
gradientvektor nicht mehr senkrechi auf der Erdober-
fléiche, sondern leicht geneigt, so dall er in eine Verti-

kalkomponente F,., und in eine Horizontalkomponente

Fqn zerlegt werden kann. (Abb. 18).

Fak 4 -
2 '_:; -_-/_,,_-— i isebere
] o -.cﬁ‘fﬁ" Flichen
e r J
e o B
2 “LL-'—"'-—
7 77
| &P | Emb 2 b
200 km I B 200km 40000, m

G

Abl. 18
Druckgradientkraft beil bewegter Luft

Die Vertikalkomponente _r-i , die an der Erdober-

fliche etwa den Wert Ys mb pro m besitzt, ist wieder mit
der Gewichtskraft im Gleichgewichi, Die Horizontal-

komponente FLI: besitzt etwa den Wert von 1 mb pro

il
40 km c»der-‘m 000
ein Finftausendstel des wertikalen Druckgradienten.
Da die Druckgradientkralt Fy immer senkrecht auf den
izobaren Flichen steht, miissen diese bei bewegter Luft
gegen die Erdoberfliche geneigt sein. Die Schnittlinien
der isobaren Flichen mit dem Meeresniveau nennt man
Isobaren. Der horizontale Druckgradientvekfor ergibt
sich dann als Differenz zweier Isobaren (/\ p), dividiert
durch den senkrechten Abstand der beiden Isobaren
(/\ n). Er zeigt immer zum tiefen Druck und steht senk-
recht auf den Isobaren.

mb pro m und betridgt somit nur etwa

Wir wihlen fiir die folgenden Betrachtungen ein na-
tirliches Koordinatensysterm mit der s-Richtung (Weg)
parallel zu den Isobaren (tiefer Druck auf der Nord-
halbkugel links, auf der Stidhalbkugel rechts) und der
normal dazu stehenden Richtung n. In diesem Koordi-
natensystem ist die horizontale Druckgradientkraft ge-
geben durch:

Fg=— %‘?{ 21

Sie besitzt die Dimension einer Kraft pro Volumen-
V(Volumen,

einheit. Multipliziert man diese Kraft mit M~ Masse

o -1 , 80 erhdlt man die Druckgradientbeschleunigung ag
o
1. Ap
T Wfn ek
Nach Gleichung [1] ist Ap = — o g f\z Setzt man
tiir & 9%‘2 = A H, wobei /A H jetzl in gpm anzugeben
ist, s0 v:rird aus Gleichung [3]
AH
| E 918 o l‘i\ n ['1'1'
NH - ; e o :
/\ ist hierbei das Isohypsengefille der isobaren Fli-

chen in gpm pro m. Der Vorteil dieser Gleichung ist es,
dafi sie von der Dichte ¢ der Luft unabhingig ist und
darum fiir alle Hohen und alle Temperaturen der Luft
gilt, was sonst nicht moglich wére. Das ist auch der

Grund, warum man im Wetterdienst absolute Topogra-
phien der Druckflichen fiir die héheren Luftschichten
zeichnel und nicht Isobaren in einer bestimmten Hohe.

5 ¢ AH
Der Ischypsengradient —'-.Tjst ein Vektor, der senk-

recht auf den Isohypsen zu den tieferen Werlen gerich-
tet ist. Seine Grife ergibt sich aus der Differenz zweier
Ischypsen (/\ H), dividiert durch ihren senkrechten Ab-
stand (/A n). In den Karlen des Deutschen Wetterdien-
stes betrdgt die Isohypsendifferenz im allgemeinen
40 gpm, weil dieser Wert im Meeresniveau 5 mb ent-
spricht, oder 80 gpm (10 mb im Meeresniveau). Durch
die Umbezifferung der Isobaren der Bodenkarte 1dBt
sich Gleichung [4] auch auf die Isobaren der Bodenkarte
anwenden.

6.1.2. Corioliskraft

Auf der rotierenden Erde wirkt auf bewegte Kiérper
eine Tréigheitskraft, die zie aus ihrer urspriinglichen
Richtung auf der Nordhalbkugel nach rechts und auf
der Siidhalbkugel nach links ablenkt. Man nennt diese

Kraft nach ihrem Entdecker Corioliskraft ; Sie besitzt

neben der nach rechts bzw. links ablenkenden Horizon-
talkomponente noch eine Vertikalkomponente, die’ ge-
geniiber der Gewichiskraft so verschwindend klein ist,
dafl sie wvernachlissigt werden kann. Die Horizontal-
kompenente kann dagegen gegeniiber der sehr geringen
horizontalen Druckgradientkraft nicht wvernachlissigt
werden. Thr Betrag ist:
dyn| ¥
Fe=p+:1-¥w eme | [3].
Dividiert man F; durch die Luftdichte g. so erhilt
man die Coriolisbeschleunigung a,

dp=1+w [6].

(v ist die Geschwindigkeit, 1 = 2 @ - sin ¢ der Coriolis-
parameter, wobel w die Winkelgeschwindigkeit der Erde
und ¢ die geographische Breite bedeuten).

Die Corioliskraft ist abhiingig von der geographischen
Breite . Sie hat ein Maximum am Pol und erreicht am
Aquator den Wert null. Aullerdem wiichst sie mit der
Geschwindigkeit v.

Die Richtung der Corioliskraft steht immer senkrecht
auf der momentanen Bewegungsrichtung, ist dabei aber
auf der Nordhalbkugel nach rechts, auf der Stdhalb-
kugel nach links gerichtet.

G6.1.3. Die Zentrifugalkraft

Wenn ein Luftguantum eine gekriimmte Strombahn
heschreibt, ist eine weitere Trigheitskrafl wirksam, die
Zentrifugalkraft Fy. Thr Wert ist:

v2 [dyn
L '_r_{cm?‘]

[71.

Die Zentrifugalbeschleunigung a, erhilt man durch

Division mit o zu:
e

87 181.
v ist die Windgeschwindigkeit, r der Krimmungsradius
der Strombahn. F; und a; sind bei kleinem Kriimmungs-
radius oder stark gelriimmter Strombahn groff und bei
groffem Radius oder schwach gekriimmter Strombahn
klein. Sie werden null, wenn r = oo ist. Bei unendlich
groflem Bahnradius sind die Strombahnen Geraden.

Die Richtung der Zentrifugalkraft zeigt immer vom
Zentrum nach aullen und steht senkrecht auf der Bahn-
tangente.



6.1.4. Die Reibungskraft

An der Erdoberfliche wird die Luftstromung durch die
Reibungskraft (Fr) gebremst. Die Wirkung dieser Kralt
nimmi mit der Rauhigkeit der Erdoberfliche und mit
der Geschwindigkeit zu. Sie erstreckt sich infolge der
Vertikalturbulenz nicht nur auf die unmittelbar der
Erdoberfliche benachbarte Luft, sondern mit abneh-
menden Werten bis etwa 1000 m. Thr Betrag Fp ist:

Fr orkev [9].
und ihre Verzigerung anp

an k=w [10].

(k ist ein Reibungsfaktor, der von der Rauhigkeit des
Untergrundes abhéngt. Er ist iiber Land gréBer als iiber
See, iiber Bergland grofler als tiber Flachland, in Boden-
nahe grifer als dariber).

Die Richtung der Reibungskraft ist immer entgegen-
geselzt zur Geschwindigkeit v.

6.2. Der geosirophische Wind

Unter der Voraussetzung gerader Strombahnen und
reibungsfreier Stromung sind von den vier Kriiten nur
zwel wirksam, die Druckgradientkraft und die Coriolis-
kraft. Wenn beide Krifte miteinander im Gleichgewicht
sind, herrscht ein konstanter Wind, der ,geostrophische
Wind"“.

6.2.1. Das geostrophische Windgesetz

Primirkraft ist die Druckgradientkraft Fp Nimmt
man im Anfangszustand eine Geschwindigkeit v = 0 an,
dann setzt die Druckgradientkraft ein Luftquantum be-
schleunigt in Richtung von Fy in Bewegung. Mit der zu-

nehmenden Geschwindigkeit v ist ein Anwachsen der
Corioliskraft F. in Richtung nach rechts senkrecht auf v
verbunden (Abb, 19). Es wirki dann die Resultierende

B Fy; + F, auf das Luftquantum und beschleunigt es
nun in Richtung dieser resultierenden Kraft. Man sieht,
dafl mit anwachsender Geschwindigkeit und damit an-
wachsender Coricliskraft die Geschwindigkeit immer
mehr aus der Richiung des Druckgradienten nach rechts
abgelenkt wird bis der Ablenkungswinkel a = 90° ist.
Die Coripliskraft ist dann der Druckgradientkraft ent-
gegengerichtet und beide Krifte sind gleich groBi. Der

Windvektor v. steht dann senkrecht auf dem Druckgra-

dientvektor Fy und verliuft darum parallel zu den Iso-
baren, und zwar so, dall der tiefe Druck auf der Nord-

halbkugel links, auf der Siidhalbkugel rechis liegt
{Abb. 20).
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Abb. 20
Geostrophisches Kriiftegleichgewicht

Die geostrophische Windgleichung erhilt man aus dem
riftegleichgewicht Fy = F. oder a; = a; nach Formel

[3] und [6]:
T 0p 1 ADp

— ?-__.;I = 1. v oder vg A "An [11].
Der Index vy bedeutet ,geostrophische” Windge-

schwindigkeit. Da im praktischen Wetterdienst die Luft-
dichte ¢ nicht gemessen wird, verwendet man besser fur
ax Gleichung [4] und erhilt:

9,
[12].

" H ist hierbei die Isochypsendifferenz in gpm der ab-
soluten Topographien. Gleichung [12] ist auch fiir die
Bodenkarte anwendbar, wenn man die Isobaren in Iso-
hypsen der 1000-rnb-Fliache umbeziffert und fiir 5 mb
Druckdifferenz = 40 gpm Isohypsendifferenz setzt. In
Worten besagl das geostrophische Windgesetz:

Der geostrophische Wind weht parallel zu den Iso-
baren oder Ischypsen der absoluten Topographie, und
zwar so, daf auf der Nordhalbkugel der tiefe Druck links
und auf der Siidhalbkugel rechts liegt. Die Windge-
schwindigkeit ist proportional zum Druck- oder Isochyp-
sengradienten.

Der geostrophische Wind ist darum um so stirker, je
geringer der Isobaren- oder Isohypsenabstand ist. Da
der Coriolisparameter 1 vom Wert 1 = 0 am Aquator bis
zum Wert 1 = 2w an den Polen anwichst (Tab. 6), ist der
geostrophische Wind bei gleichem Isohypsenabstand in
niedrigen Breiten griBer als in hohen Breiten. Bei glei-
cher Windgeschwindigkeit mull darum der Ischypsen-
abstand in niedrigen Breiten grofier sein als in hohen
Breiten.

Weil der Coriolisparameter bei Anniherung an die
geographische Breite 0° gegen ,Null” geht, ist die geo-
strophische Windgleichung in Aquatornihe unbestimmt
und nicht anwendbar.
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Abb. 18

Allm#hliche Einstellung der geostrophischen Windgeschwindig-
keit und des geostrophischen Kriftegleichgewichtes
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Tab. 6

Coriolisparameter 1 = 2 « ' sin ¢ in Abhéngigkeii von der geographischen Breite ¢

@ | @0° EDE. = 3@t | 60¢

- F T I 1 30° 202 o L3162

Lo~ es=1y | 1dee | o142 | 197 | 1.98

6.2.2. Konstruklion cines geostrophischen Windlineals

Aus der freien Atmosphire stehen dem Wetterdienst
in vielen Gebieten nur wenige Druckmessungen oder
Windmessungen zur Verfiijgung. Darum bedeutet das
geostrophische Windgesetz infolge des gesetzmifigen
Zusammenhanges zwischen dem Druckgradienten und
der Windrichtung und Windgeschwindigkeit eine we-
sentliche Erweiterung der Aussage eines einzelnen Mel-
punktes auf seine Umgebung,

Folgende Fragestellungen treten dabei im praltischen
Dienst auf:

1) Gegeben ist fiir einen Punkt der Wert der absolu-
ten Topographie, die Windrichtung und die Windge-
schwindigkeit, Gesucht ist die Richtung der Isohypsen
und ihr Abstand in der Nihe dieses Punktes.

2) Gegeben sind die Isolinien einer absoluten Topo-
graphie. Gesucht ist die Windrichtung an einem Punkte
und die Windgeschwindigkeit.

In beiden Fiillen ist der Isohypsenverlauf durch die
Windrichtung gegeben und umgekehrt.

Der Isohypsenabstand aus Fragestellung 1 und die
Geschwindigkeit aus Fragestellung 2 lassen sich leicht

112 | o004 | o073 | o050 0.25

mit einem geostrophischen Windlineal losen, Fir eine
gegebene Isohypsendifferenz z. B. A H — 80 gpm (10 mb)
und eine bestimmte geographische Breite enthilt die
geostrophische Windgleichung nur noch zwei verdnder-
liche GriéBen vy und / n, die sich als Wertepaare zu-
sammenstellen und auf einem durchsichtigen Lineal fiir
verschiedene Breiten auftragen lassen. Bei einer Iso-
hypsendifferenz von 80 gpm erhidlt man filr den Abstand
£ n folgende Gleichung:

98 &80 T84

AT i TR iy (A ninm, ve inm/s)

Es ist allerdings zweckmailBiger, A n in km zu wihlen.
Dazu ist die rechte Seite der Gleichung mit 107 zu multi-
plizieren. Aullerdem wird die Windgeschwindigkeit in
Knolen gemessen, wozu obige Gleichung mit 1,96 «+ 107
zu multiplizieren ist. Man erhilt dann:

138
el B

g

(A nin km, v in Kt). [13].

Mit den Werlen des Coriolisparameters der Tab. § er-
hélt man in Tab. 7 auf 10 km abgerundete Werte fiir
An in km und vy in Knoten fiir die geographischen
Breiten ¢ bei einer Ischypsendifferenz wvon 80 gpm
(10 mb).

Tab. 7
Isohypsenabstand in km fr 80 gpm in Abhiingigkeit von @ und v

vginKt | @=00° 80° 70° 60° 50°
5 | 2080 2080 2200 2360 2680
10 | 1030 1040 1100 1180 1340
20 | 520 520 550 590 670
30 | 340 350 370 390 450
40 | 260 260 280 300 340
60 170 170 180 190 220
80 130 130 140 150 180
100 100 100 110 120 130
150 70 70 70 a0 a0
200 . O 50 60 60 70

Dicse Wertepaare lassen sich in einem Diagramm zu
einem Windlineal zusammenstellen, wobei A n im MaB-
stab der Karte und unter Berlicksichtigung der Pro-
jektionsverzerrung zu zeichnen ist. Die Abb. 21 zeigt ein
so konstruiertes Windlineal fiir 80 gpm Isohypsendiffe-
renz oder 10 mb Druckdifferenz und eine stereographi-
sche Projektion in 60° N im MaBstab 1:15 Millionen, Man
kann das Lineal auch flir 40 gpm Isohypsendifferenz
oder 5 mb — Isobarendifferenz wverwenden, wenn man
die Geschwindigkeitswerte halbiert.

Die untere Darstellung gibt die Strecke in der Karte
an, welche der Wind bei der gewonnenen Geschwindig-
keit in 24 Stunden in der betreffenden Breite zuriick-
legt.

Fir den Kartenma@stab 1:5 Millionen 1&6t sich dieses
Windlineal verwenden, wenn man als Isobarendifferenz
2mb wihlt.

Man kann aber auch ein geostrophisches Windlineal
fiir die Wetterkarten 1:5 Millionen konstruieren, indem
man die /A n-Werte der Tab. T am Entfernungsmalstab
der Karte 1:5 Millionen fiir die einzelnen Windge-

40° 30® 20° 1g°

3200 4120 6000 12000
1600 2060 3000 6000
800 1030 1500 3000

530 690 1000 2000
400 520 750 1300
270 340 500 1000
200 260 380 750
160 210 300 800
110 140 200 400

80 100 150 300

schwindigkeiten und Breitengrade abgreift und wie in
dem Beiblatt aufirégt. Fiir den praktischen Gebrauch
trigt man die Kurven auf eine transparente Folie auf.

6.2.3. Gebrauchsanweisung fiir das geostrophische Wind-
lineal

1) Bestimmung der Windgeschwindigkeit aus dem
Isohypsenabstand.

Man legt die linke Kante des Lineals an die eine
Isohypse an, so dalB die Breitenlinie des betreffenden
Punktes senkrecht auf der Ischypse steht. Wo die néch-
ste Ischypse die Breitenlinie schneidet, liest man den
geostrophischen Wind ab,

2) Bestimmung des Isohypsenabstandes aus der
Windgeschwindigkeit in der Hohenkarte.

Den gesuchten, senkrecht zur Windgeschwindigkeit
verlaufenden Ischypsenabstand erhdlt man an der be-
treffenden Breitenlinie zwischen der linken Linealkante
und der gemessenen Windgeschwindighkeit.
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6.3. Der Gradientwind

Bei gekrimmten Strombahnen eines Luftquantums
wird neben der Druckgradientkraft und der Coriolis-
kraft noch die Zentrifugalkraft wirksam, und es stellt
sich ein Kriftegleichgewicht zwischen diesen drei Krif-
ten ein. Bei stationiren Druckgebilden in der Welter-
karte stimmen die Strombahnen der Luft mit den
Stromlinien oder den Isobaren bzw. den Isohypsen iiber-
ein. Bei mit der Grundstrimung driftenden Druckgebil-
den weichen die Strombahnen von den Stromlinien ab,
und zwar um so mehr, je schneller die Druckgebilde
ziehen. Man erhilt etwa folgende Strombahnen:

o .
—

Abb. 22
Strombahnen bei einem driftenden Tief

Die Richtung der Zentrifugalkraft geht immer vom
Zentrum weg nach auflen und steht senkrecht auf der
Bahntangente. Sie hat im Gleichgewichiszustand um
ein Tief dieselbe Richtung wie die Corioliskraft und um
ein Hoch die Richtung der Druckgradientkraft (Abb. 23).

H

Abb. 23
Luftdruck und Wind bei kreisfirmigen Izobaren (nach BERG)

Fiir diese Kriftegleichgewichte gelten folgende Be-
schleunigungsgleichungen

8y — 8p — 8y — 0 fiir zyklonale Bewegung

dg — 8¢ + a; = 0 fiir antizyklonale Bewegung

Jetzt man die entsprechenden Werle ein, so erhilt
man:

- = zyklonal . w2

\H
. . -1 + — =
= antizyklonal 9,8 An l»v2 r 0 (14].

1
Diese Gleichung 146t sich auch wie folgt schreiben:

vi+r:l:v—r-98 }: 'n = 0 fiir zvklonale Isolinien

."\ - 3 < %
L Ig— 0 {fiir antizyklonale Isolinien.

Beide Gleichungen haben die Form:

o

X2+ px + q =0 und ihre Wurzeln sind;

vi—r-l-v+r 08

Auf die Gradientwindgleichung angewandt, erhilt
man also:

roel fr2 .1 AH _
LR e ] g T re98 A [15].
rel /2.2 AH
Vi1e = _2_" i I' 3 4 ——=rie iR An [16].

(z = Index fiir zyklonal, , fiir antizyklonal).

Bei zyklonaler Stromung kann nur das Pluszeichen zu
einer physikalisch reellen Lésung fithren, wihrend die
antizyklonale Strémung zwei positive Lésungen fiir v
hat, wovon die kleinere Geschwindigkeit mit dem
negativen Wurzelzeichen zu nehmen ist. Bei antizyklo-
naler Stromung wird die Wurzel imaginfr, wenn
re. 12 b LT N > L

4 re8e = << 0 ist. Der Grenzwert ergibft sich,

FAS 1)
wenn der Wurzelausdruck = 0 ist.

re
I

MH NH r-l2
= r-08-="" oder = — =
T A An 9844

Das Isohypsengefiille darf bei antizyklonaler Sirié-
mung diesen Wert nicht iiberschreiten.

Dann ist

Das bedeutet aber, dal im zentralen Bereich eines
Hochdruckgebiets, wo r klein ist, das Isohypsengefille
"}E?au::h klein oder der Isohypsenabstand groB sein
mubB. Fiir ein Tief g2ibt es dicsen Grenzwert nicht. Hoch-
druckgebiete haben darum im allgemeinen nur wenig
geschlossene Isohypsen, und Tiefdruckgebiete besitzen
zahlreichere Isohypsen oder Isobaren als Hochdruckge-
biete. Das bedeutet eine stirkere Neigung der isobaren
Flichen im Tiefdruckgebiet als im Hochdruckgebiet,
einen spitzeren Verlauf im Tiefdrucktrichter und einen
flacheren im Hochdruckgipfel. Aufierdem folgt daraus,
dafi die Zahl der Tiefdruckgebiete in einem Wetlerkar-
tenausschnitt im Mittel gréBer sein mul als die Zahl der

Zahl von H

Hochdruckgebiete. Das Verhiltnis- — hat nach
Zahl wvon T

Auszdhlungen des Kartenausschnittes Europa-Nord-
atlantik den Wert 0,63 fiir Bodenkarten und 0,48 fiir die
absolute Topographie 500 mb. Fiir die Bodenkarte ist es
tber Land 0,58 und iiber Meer 0,72 (Folge der Reibung).

Nach der geostrophischen Windgleichung
£ P
Ist B8 - = H_ 1wy,
An

2,12

In obiger Bedingung eingesetzt: = r-1-vyoder

lv1
W = ——
4

Im Grenzfall mit dem Wert Null unter der Wurzel in
Gleichung [16] ist:
Va ;2—' 2 vy [17].
Ergebnis:

Der antizyklonale Wind kann nicht stirker werden,
als der doppelte geostrophische Wind.

2 = B H
In Formel [14] 148t sich fiir 9,8 - "ﬂ = nach [12] 1 -wvy
einsetzen und man erhilt dann
e — v
1-Lf.,,—'l-v+1—‘—noderv v;.+1_1‘ [18].

(v ist der Gradientwind, v; der geostrophische Wind.
Das Zeichen — gilt fir zyklonale Strombahnen, + fiir
antizyklonale). . .

Die Gleichung [18] zeigt, dall bei gleichem Isohypsen-
abstand der Gradientwind v bei zyklonalen Strombah-
nen kleiner als der geostrophische Wind vy ist und bei
antizyklonalen Strombahnen gréfler. g

Bei geraden Isolinien wird r = cc und das Glied % =0
Der geostrophische Wind ist also der Spezialfall des
Gradientwindes mit unendlich grofiem Kriimmungs-
radius.
6.4. Der Reibungswind .
Die Reibungskraft IER wirkt als verzigernde Kraft der
Geschwindigkeit v enfgegen, Sie wird durch die Rauhig-
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keit der Erdoberfliche hervorgerufen und beschrinkt
sich im wesenilichen auf die unteren 500 bizs 1000 m der
Atmosphire. Thre Grifle ist nach (9) Fp = o-k-v.

6.4.1. Reibungswind bei geraden Isobaren
Die Abb. 19 zeigt die allmiihliche Herstellung des geo-
sirophischen Kriftegleichgewichtes bei reibungsfreier
Stréimung, Fiigt man die Reibungskraft Fip noch hinzu,
so wirkt sie in entgegengesetzier Richtung von v und
steht damit senkrecht auf der Corioliskraft .. Infolge-
dessen besitzt sie keine Komponente gegen F, .abm ge-
gen die Druckgradientkralt Fy,. Solange Fg ]_p | I“f‘
grafer als Null ist, wird die Luft in die Richtung der Re-
sultierenden dieser drei Kriafte beschleunigt. Die Be-
chmumﬂunc{ hirt auf, wenn die Resultierende aus

I~,‘ F.._ l‘r‘ = 0 ist. Dann ist ZE‘.- = - LF. + F‘[} Das

heilt F- ist so grofl wie die Resultierende aus Fe F!.'
und hat entgegengesetzte Richtung (Abb. 24).
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Abb, 24

Kriftegleichgewicht des Reibungswindes bel geradlinigen
Isobaren oder Isohypsen

Bei der Darstellung des Kriiftegleichgewichles beginnt
man am bestén mit v. Senkrecht nach rechts zeigt Fe und
Pntgegran;:{“-.c tzt Fgr. Man bildet die Resultierende:

Fe I‘1- Gleichgrol entgegengesetzt ist F«- Die Isobaren
oder Isohypsen verlaufen senkrecht zum Druckgefille-

vektor F:,r_ Man sieht, daf derAblenkungswinkel a zwi-
schen dem Druckgradienten Fp und der Windgeschwin-

digkeit v nicht mehr 909 sein kann, wie beim geostro-
phischen Wind, sondern kleiner. .

Das bedeutet, daB der Reibungswind eine Komponente
zum tiefen Druck hat. Diese Komponente wichst mit der

R‘l‘lbullg‘\k] aft Fe, weil dann in Abb. 24 die ResulLlcrcn—

de F, Fu nach rechts dreht und damit auch F,;. Wo-
duzch du" Ablenkungswinkel o wverkleinert wird. Ist

-f‘g; =), dann wird « = 90° (geostrophischer Wind).

Die Dr udcgmdlentklaf‘t 1"« 146t sich nach Abb. 24 J.n

die Komponenten F 1 und Fwc zerlegen, die I‘u bzw. F(
entgegengerichtet sind und deren Gréfie haben.

Es ist also:.f‘g‘-, = = F..; und i“,ﬂ; = FR.
gilt:

Fir die Betrige

Fge =Fgesina=ps1:v¥ [18]
Fup=Fgecosa=p-k-v [19].

Aus [18] erhidlt man:
Fe » sinu
L Bt 4

"!-l ist aber nach [11] gleich dem geostrophischen Wind
oo

vg. So ergibt sich als Reibungswind vi (R = Index fiir

Reibung)
VI Ve * Sina [20].

Der Reibungswind wp ist also immer um den Faktor
sin « kleiner als der geostrophische Wind vg.

Dividiert man Gleichung [18] durch [19], so erhalt man:

Fg+sina prlsw
Fercosu T oskev
sin «
S——— — pder
COs k
1 v
tang a K [21].

Der tang des Winkels aund damit der Winkel azwischen

dem Druckgradienten F, (und der Windrichtung v - wiichst
mit dem Coriolisparameter 1, geht am Aguator gegen
null und erreicht am Pol einen Héchstwert. Die Ablen-
kung des geostrophischen Windes zum tiefen Druck
nimmt darum von Norden nach Siiden zu. Sie ist mit
einem Massenabfluff vom hohen zum tiefen Druck ver-
bunden und gleicht die Druckgegensitze aus. Die griflere
ausgleichende Wirkung der Druckgegensdtze in gerin-
gen Breiten durch die Reibung wird durch das geringe
Druckgefille in langijihrigen Mittelwertkarten des Bo-
dendruckes der Erde und in den téglichen Wetterkarten
iiber den fguatornahen Gebieten bestatigt.

Der Winkel « ist auBerdem umgekehrt proportional
zum Reibungsfakior k. Die Ablenkung des geostrophi-
schen Windes zum tiefen Druck nimmt mit der Reibung
zu und ist darum iiber Land groBer als iiber See, liber
hiigeligem Geliéinde griffer als tiber ehenem. Uber Land
werden die Druckgegensiitze stirker verringert als liber
See. Auch diese Tatsache wird durch die Mittelwertkar-
ten und die tiglichen Wetterkarten bestatigt. Die Unter-
schiede zwischen den hochsten und tiefsten jdhrlichen
Breitenkreismitteln des Luftdruckes betragen nach A.
ASSUR auf der Siidhalbkugel (Wasserhalbkugel) fast
30 mb und auf der Nordhalbkugel (Landhalbkugel) etwa
12 mb. Uber See haben die Tiefdruckgebiete im allge-
meinen tiefere Werte als tiber Land, und sie fiillen sich
nach dem Ubertreten vom Meer auf das Land normaler-
weise rasch auf.

An der Kiiste muB infolge der Reibungsunterschiede
iiber Land und Meer der Bodenwind einen Windsprung
besitzen, Bei auflandigen Winden fiihrt der Reibungs-
unterschied zu einem zyklonalen Windsprung in Stri-
mungsrichtung und einer Massenkonvergenz, auch Kii-
stenkonvergenz genannt, bei ablandigen Winden zu
einem antizyklonalen Windsprung und zu einer Massen-
divergenz in Strimungsrichtung (Abb. 23).

Abb, 25
Kilstenkonvergenz und Kiistendivergenz

Die Kiistenkonvergenz ist in der Vertikalen mit aui-
steigender Luftbewegung und oft mit Wolkenbildung
verbunden, die Kiistendivergenz mit Absinken und
Wolkenauflésung.
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Im Mittel ergeben sich je nach Anemometerhéhe und
Bodenbeschaffenheit etwa folgende Werte filr ve und a
(. = Winkel zwischen Druckgradient und Windrichtung).

Zone il VR
Mitteleuropa 45° | 0,4 vy bis 0,7 vg
West- und Nordeuropa 68° 0,5 vy bis09 v,
Nordatlantik 80~ 0,8 v bis 0,05 v

Uber dem Festland betriigt demnach der Ablenkungs-
winkel etwa 45%, nimmt zur Kiiste hin (Westeuropa) bis
T70% zu und erreicht auf offener See im Mittel 80°.

6.4.2. Reibungswind bei gekriimmiten Strombahnen

Bei gekriitmmten Strombahnen hat die Reibung die-
selbe Wirkung auf den Gradientwind wie bei geraden
Strombahnen auf den geostrophischen Wind., Die Luft
wird von der Gradientwindrichtung zum tiefen Druck
abgelenkt und ihre Geschwindigkeit vermindert. Im Bo-
denreibungsniveau fliefit darum die Luft im Uhrzeiger-
sinn aus dem Hochdruckgebiet aus und spiralféirmig
gegen den Uhrzeigersinn in das Tiefdruckgebiet hinein
(Abb, 28). Hochdruckgebiete und Gebiete mit antizyklo-
naler Isobarenkriimmung sind darum Divergenzgebiete
mit absinkender Luftbewegung und Wolkenauflésung,
wihrend Tiefdruckgebiete und Gebiete mit zyklonalem
Isobarenverlauf Konvergenzgebiete darstellen mit auf-
steigender Luftbewegung und Wolkenbildung. Der an-
isobare Massenflufl infolge Reibung vom Hoch zum Tief
nimmt mit der Héhe sehr rasch ab und istin etwa 4.5 km
Hohe (600 mb) auf null abgeklungen, Dieses Niveau ist

im allgemeinen ein divergenzfreies Niveau in der Atmo-
sphére. i
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Abb. 28
Isobaren (Stromlinien) und Trajektorien
(nach REGULA-ZIMMERSCHIED)

6.4.3. Anderung des Windes mit der Hihe in der Boden-
reibungsschicht 3

Infolge der Turbulenz beschriinkt sich die Reibung
zwischen Luft und Erdoberfliche nicht nur auf die Bo-
denreibungsschicht, sondern erfafit je nach Gréfe der
Turbulenz die bodennahen Schichten bis etwa 500 bis
1500 m, wobei der Reibuagsfaktor nach oben abnimmit.
Man erhilt so im Mittel die in Tab. 8 und 9 angegebenen
Werte fiir den Reibungswind in Prozent des reibungs-
freien, geostrophischen Windes und fiir den Ablenkungs-
winkel zwischen dem Druckgradienten und der Wind-
richtung nach Untersuchungen von HELLMANN (Tab. 8)
und SEELIGER (Tahb. 9.

Tab. 8
_HE:'uholinm . 0,05 |033 | 05 | '.E 2 20 30 125 250 | 500 [ 1{]{]{].
%vonvg | 14| 22| 26 |30 | 35 10 | s8 | 95 | 81| 95 | 100
Tab. 9 wicht sein, sondern nur die zur Strémungsrichtung
Héhe in m 10 | 250 | 500 | 750 [ 1000 | 1500 senkrechte, (Ie‘r Corioliskrafi F‘ entgegengerichtete
ain Grad | 52° | 8z°| 7s°| sa°| s7°| g0o Komponente Fg, (Abb, 27). Dasselbe gilt fiir eine ver-

Die Hiihe, in welcher der Wind zum erstenmal, vom
Boden kommend, die geostrophische Windrichtung er-
reicht, nennt man Reibungshéhe. Wie Tab. 8 und 9 zei-
gen, nimmt der Bodenwind bis zur Reibungshohe zu und
dreht dabei nach rechts.

6.5. Beschleunigte Luftbewegung und
ageostrophischer Wind

Bei beschleunigter Luftbewegung mull eine Kompo-

nente des Druckgradienten F.. in Strémungsrichtung
beschleunigend wirken. Es kann also nicht die gesamte
Druckgradientkraft mit der Corioliskraft im Gleichge-

1005 mb

Abb, 27
Ageostirophiseher Wind bei Iscbarenkonfluenz

zogerte Luftbewegung, wo eine der Stréomungsrichtung

entgegengesetzte Komponente Fygr des Druckgradienten
fiir die Verzdgerung sorgen mul3 (Abb. 28).

Abb. 28
Apgeostrophischer Wind bei Isobarendiffluenz

Bei der vektoriellen Darstellung der beschleunigten
oder verzigerten Luftbewegung beginnt man am besten
mit der Geschwindigkeit v. Auf ihr steht senkrecht nach

rechts der Vektor ]_.T:.; und nach links der Vektor F.E;c.
Beide sind gleich groB. Als beschleunigend oder wver-

zogernd zeigt Fg, in Richtung von v bzw. entgegenge-
setzt von v. Die Druckgradientkraft f‘,p,- ist dann die Re-
sultierende aus i:g\- + _F._p;l:.

Man erkennt in den beiden Abbildungen, daB der
Winkel a zwischen der Druckgradientkraft F_'[_ und der
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Geschwindigkeit v bei beschleunigter Bewegung kleiner
als 90° ist und bei verzigerter Bewegung grofier,

Das bedeutet bei Beschleunigung eine Stromungskom-
ponenie zum hohen Druck. Der wahre Wind v weicht
vom geostrophischen Wind vy ab. Der Differenzvektor

fw = v — v heilit ,ageostrophischer Wind".

Ein Luftquantum wird beschleunigt, wenn die Druck-
gradientkraft in Strémungsrichtung zunimmt oder die
Isobaren bzw. Isohypsen in Strimungsrichtung konver-
gieren. Es wird verzégert, wenn sie divergieren. Im
Falle konvergierender Isobaren kommt es demnach zu
einer ageostrophischen Windkomponente zum tiefen
Druck hin und damit zu einem ageostrophischen Massen-
fluf vom hohen zum tiefen Druck. Das bedeutet auf der
Hochdruckseite der Isohypsenkonvergenz Druckfall und
auf der Tiefdruckseite Druckanstieg. Umgekehrt sind
divergierende Isohypsen mit einem ageosirophischen
Massenflull vom tiefen zum hohen Druck und darum mit
Druckfall auf der Tiefdruckseite der Isohypsendiver-
genzzone und Druckanstieg aul der Hochdruckseite ver-
bunden (Abb. 29).
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Abb. 29
Strombahnen bei Isohypsen-Konfluenz und -Diffluenz

Ein Vergleich mit einer rollenden Kugel oder flieGen-
dem Wasser soll zum besseren Verstiindnis obiger Be-
trachtung beitragen. Die Kugel wird nur dann beschleu-
nigt, wenn sie in Richtung des Geopotentialgefdlles ab-
wiarts rollt und verzogert, wenn sie gegen das Gefille
aufwirts rollt. Genauso ist eine Beschleunigung der Luft
nur moglich, wenn sie nicht geostrophisch auf gleicher
Druckhoéhe flieBt, sondern wenigstens eine geringe
ageostrophische Komponente zum tiefen Druck besitzt.
Umgekehrt ist eine Verzdgerung der Luft nur méglich,
wenn sie sich gegen das Gefille druckaufwirts bewegl.
Beschleunigende und verzogernde Kraft ist in beiden
Fillen ein Teil der Druckgradientkraft.

Beschleunigung und Verzdgerung der Kugel und der
Luft bedeuten cine Anderung der kinetischen Energie.
Nach dem Energieerhaltungssatz ist die Zunahme der
kinetischen Energie der abwirts rollenden Kugel mit
einer gleich grofen Abnahme ihrer potentiellen Energie
verbunden und umgekehrt. Das gleiche gilt natiirlich
fiir die bewegte Luft. Die Zunahme der kinetischen
Energie bei konvergierenden Ischypsen erfolgf auf Ko-
sten der potentiellen Energie des Druckfeldes. Die Ab-
nahme der kinetischen Energie bei divergierenden
Isobaren mul} mit einer Zunahme der potentiellen Ener-
gie des Druckfeldes verbunden sein. Die potentielle
Energie des Druckfeldes ist aber nichts anderes als das
Druck- bzw. Isohypsengefille. Je grifler das Gefille,
desto groBer die potentielle Energie des Druckfeldes.
Bei konvergierenden Isobaren mit einer Zunahme der
Geschwindigkeit und der kinetischen Energie in Strd-

mungsrichtung mufl darum das Druckgefille abgebaut
werden. Das geschieht durch den ageostrophischen Mas-
senabflull vom hohen Druck zum tiefen Druck, der auf
der Hochdruckseite mit Druckfall und auf der Tiefdruck.-
seite mit Druckanstieg verbunden ist. Bei divergieren-
den Isobaren mit abnehmender Geschwindigkeit und
kinetischer Energie in Strémungsrichtung nimmt die
potentielle Encrgie des Druckfeldes entsprechend durch
eine Verstirkung des Gefdlles zu. Der ageostrophische
Massenabflul vom Tief zum Hoch sorgt ndmlich durch
eine Vertiefung des Druckes auf der Tiefdruckseite und
eine Erhthung auf der Hochdruckseite fiir eine Verstéir-
kung des Druckgefilles.

Die kinetische Energie ist proportional dem Quadrat
der Geschwindigkeit und darum ist auch thre Anderung
proportional der Anderung des Quadrates der Ge-
schwindigkeiten. Es miissen also auch die damit verbun-
denen Druckéinderungen proportional der Anderung des
Quadrates der Geschwindigkeiten sein. Eine Anderung
der Geschwindigkeit auf die Hilfte ergibt bei 100 m/'s
auf 50 m's einen Wert von 100® — 50° = 7500 und bei
10 m/s auf 5m/'s von 100 — 25 = 75. Das Schwachwind-
feld mit einer Anderung von 10 m/s auf 5 m/s zeigt zwar
eine wesentlich stirker ins Auge fallende Richtungs-
divergenz der Isohypsen als das Starkwindfeld, weist
aber gegeniiber letzterem eine 100mal geringere Ande-
rung der kinetischen Energie auf.

100 m/fs 50m/s
10 m/s Smi/s e T Ry
e
L
Abb. 30

Malstabsgetreue Ischypsendiffiuenz bel Windabnahme
von 10 m/s auf 5 m/s und 100 m's auf 50 m's

Die Druckidnderungen durch den ageostrophischen
Massenflull haben darum ihren Hauptsitz in dem Niveau
maximaler kinetischer Energie der Strahlstrime in der
300-mb- bzw. 200-mb-Fliche, und zwar im Bereich
konvergierender bzw. divergierender Isohypsen oder in
der Nihe der Strahlstromkerne (Isotachenmaximum).
Den Bereich konvergierender Isohypsen nennt man Ein-
zugsgebiet einer Frontalzone, den Bereich divergieren-
der Isohypsen Delta (Abb, 29). Die gestrichelten Linien
zeigen den schematischen Verlauf der Strombahnen
durch den Kern eines Strahlstromes und den damit ver-
bundenen ageostrophischen Massenfluf.

Der Druckfall im Delta der Frontalzone wurde schon
bald nach der regelmifBigen Konstruktion der 500-mb-
Karte von R. SCHERHAG erkannt und fand ais
SCHERHAGsche Divergenzregel Anwendung im synopli-
scthen Dienst. Sie besagt, dal im Delta einer Frontalzone
Druckfall und im Einzugsgebiet Druckanstieg zu erwar-
ten ist.

Wie bereits gesagt, nennt man den Differenzvelktor
zwischen wahrem Wind und geostrophischen Wind oder
Gradientwind (bei gekriimmten Isobaren) ageostrophi-
schen Wind. Alle nichtgradientischen Winde besitzen
darum eine ageostrophische Komponente zum tiefen
Druck, wenn der wahre Wind untergradientisch ist, und
zum hohen Druck, wenn er iibergradientisch ist. Bei
untergradientischen Winden ist die Geschwindigkeit
kleiner als dem Druckgradienten entspricht, und darum
ist auch die Corioliskraft kleiner als die Druckgradien-
kraft (Abb. 31). Daraus resultiert eine Ablenkung des
Windes zum tiefen Druck. Bei iibergradientischen Win-
den ist die Geschwindigkeit griofer als der Druck-
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gradientkraft entspricht, und darum ist auch die
Corioliskraft grifer als die Druckgradientlraft, was
eine Ablenkung zum hohen Druck zur Folge hat (Abb.
31). Untergradientische Winde herrschen infolge der
Massentrigheit in Gebieten mit Isohypsenkonfluenz
(Binzugsgebiel einer Frontalzone) und iibergradientische
in Gebieten mil Isohypsendiffluenz (Delta einer Fron-
talzone).

H

|
|
I
|
Abb. 31

Kriftediagramm und ageostrophischer Massenflull
bei unter- und dbergradientischen Winden

Der Ablenkungswinkel zwischen dem geostrophischen
Wind (Isohypsenrichtung) und dem wahren Wind, her-
vorgerufen durch den ageostrophischen Wind, ist in den
unteren Luftschichten, wo der Wind im allgemeinen
schwicher als 20m's bleibt, nur gering. In hbheren
Schichten, wo hiufig Winde zwischen 50 und 100 m/s
auftreten, sind bei konvergierenden und divergierenden
Isobaren griofiere Ablenkungswinkel bis zu 30° und
mehr moglich.

6.6. Einfluf von Kriimmungsinderungen auf den Wind

Nach Abschnitt 6.3 liber den Gradientwind wird der
Wind mit zunehmender zyklonaler Isobaren- oder Iso-
hypsenkrimmung kleiner und mit zunehmender anti-
zyklonaler Kriimmung gréBer als der geostrophische
Wind, in letzterem Falle allerdings nur bis zum doppel-
ten geostrophischen Wind. Darum sind eine Zunahme
der zyklonalen und eine Abnahme der antizyklonalen
Kriimmung mit einer Verzigerung der Luftbewegung
und eine Abnahme dér zyklonalen und Zunahme der
antizyklonalen Kriimmung mit einer Beschleunigung
verbunden. Auch in diesem Falle kommt die Beschleu-
nigung durch eine Komponente der Stromung in Rich-
tung des Druckgefilles und die Verzégerung durch eine
Komponente gegen das Druckgefille zustande. Die Be-
schleunigung auf der Vorderseite eines Troges und der
Riickseite eines Hochdruckkeiles ist mit einem ageosiro-
phischen Massenflufi quer zu den Iscbaren oder Iso-
hypsen zum tiefen Druck verbunden und die Verzige-
rung auf der Riickseite des Troges und der Vorderseite
eines Keilez mit einem ageostrophischen FluB zum
hohen Druck (Abb. 32). Bei einer wellenformigen An-

ordnung der Isobaren oder Isohypsen ist darum die
Amplitude der wellenférmigen Strombahnen grioler als
die Amplitude der Isolinien. Das gilt besonders fiir
starke Windgeschwindigkeiten, wie z. B. in stark
miandernden Strahlstromen. Dieses Ausscheren der
Stromung bei wellenformigen Stromlinien kann nattr-
lich auch als cin Effekt der Massentragheit angesehen
werden, Bei verzigerier Bewegung sind die Geschwin-
digkeit und darum die Corioliskraft zu groB, und bei be-
schleunigter Bewegung hinkt die Geschwindigkeit hin-
terher, und es ist die Corioliskraft zu klein, so dall im
ersten Falle eine Ablenkung nach rechts zum hohen
Druck und im zweiten Falle eine Ablenkung in enige-
gengesetzte Richtung zum tiefen Druck erfolgt.

w Isohypsen | Stramiinfen ]

— e = —— —#a z Stfombohnen

Abb, 32
Strombahnen und ageosirophischer Wind bel Trigen
und Keilen

6.7. Der isallobarische Wind

Wenn der Druck irgendwo eine zeitliche Anderung
erfahrt durch Druckfall oder Druckanstieg, dann indert
sich naturlich auch die Druckgradientkraft, wodurch das
geostrophische Gleichgewicht zwischen Druckgradient-
kralt und Corioliskraft gestdrt wird. Nimmt das Druck-
gefdlle zu, dann {iberwiegt die Druckgradientkrafl iiber
die Corioliskraft und es kommt zu einem ageostrophi-
schen Wind in Richtung des Druckgefalles. Bei Abnahme
des Druckgefilles ist die Corioliskraft griofler als die
Druckgradientkraft, so dall ein ageostrophischer Wind
in Richtung der Corioliskraft gegen das Druckgefdlle ent-
steht. (Abb, 33 a zeigl die Verhiltnisse bei einem Druck-
fallgebiet und Abb. 33 b bei einem Sieiggebiet).

Zur Vercinfachung ist das isallobarische Zentrum auf
die mittlere Isobare gelegt, wihrend die Druckanderung
auf der rechten und linken Isobare null ist.

Nach drei Stunden hat die mittlere Isobare bei Druck-
fall einen Wert von 1002 mb. Auf der Hochdruckseite
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Anfangsdruckleld nach 3 Stunden

a)

Anfangsdruckfeld nach 3 Stunden

b)

Abb. 33
Ageostrophische Winde bei Druckfall und Druckanstieg
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des Fallzentrums vergrofiert sich-der Drudkunterschied
von 5 mb auf 8 mb, auf der Tiefdruckseite verringert er
sich von 5 mb auf 2 mb. Das bedeutet auf der rechten
Seite einen ageostrophischen Wind in Richtung der
Corioliskraft nach rechts, in beiden Féllen aber zum
Fallzentrum hin oder in Richtung des isallobarischen
Gefilles.

Bei Druckanstieg liegen die Verhidltnisse umgekehrt.
Das Druckgefdlle nimmt auf der Tiefdruckseite des
Steiggebietes zu und auf der Hochdruckseite ab. Dadurch
entstehen ageostrophische Winde, die vom Steigzentrum
weggerichtet sind und somit wieder in Richtung des
isallobarischen Gefilles von hiheren zu tieferen Isallo-
baren wverlaufen. Diese in Richtung des isallobarischen
Gefilles wehende Windkomponente heillt | isallobari-
scher Wind®. Er ist um so stirker, je griBer das isalloba-
rische Gefilleoder je kleiner der Abstand der Isallobaren
ist. Da der isallobarische Wind bei Druckfallgebieten in
Richtung des Fallzentrums weht, erzeugt er dort eine
Massenkonvergenz (Massenzufluld), wiahrend er bei
Steiggebieten, wo er vom Zentrum weggerichtet ist,
mit Massendivergenz (Massenabflufl) verbunden ist,
Wegen der Massenkonvergenz sind Druckfallgebiete mit
aufsteigender Lulthewegung und darum oft mit Wolken
und Niederschligen verbunden, wiahrend Drucksteig-
gebiete wegen Massendivergenz Absinken und Aufhei-
tern verursachen konnen.

6.8. Vertikale Windverteilung

Abgesehen von der bodennahen Reibungsschicht gilt
fiir die atmosphirische Stromung im Mitlel das geo-
strophische oder das Gradientwindgesetz. Die Windge-
schwindigkeit ist darum in jeder Hohe von dem dort
herrschenden Druckgefille oder vom Isohypsengefille
der isobaren Flichen abhingig. Andert sita das Isohyp-
sengefille in der Vertikalen, so muf} auch der Wind eine
Anderung mit der Héhe — auch vertikale Windscherung

L' - =
;‘f genannt — erfahren. Nach der statischen Grund-

g
gleichung ist die Druckinderung mit der Hohe{Tlf)

€ine eindeutige Funktion der mittleren Dichte oder der
mittleren Virtuelltemperatur der Schicht /A z. Haben
also zwel Orte verschiedene mittlere Virtuelltempera-
turen, so miissén auch die einzelnen Druckflichen Hi-
henunterschiede und damit ein mit der Hohe veréinder-
liches Ischypsengefille in der Horizontalen aufweisen,
was aber eine Anderung des Windes mit der Héhe zwi-
schen den beiden Orten bedeutet. Dieser Zusammenhang
zwischen horizontalem Temperaturfeld und vertikalem
Druck- oder Windfeld ist die Grundlage fiir die Kon-
struktion der heutigen Hohenwetierkarten mit Hilfe der
Temperatur- und Windsondierungen und fiir ihre Ana-
lyse und synoptische Auswertung.

6.8.1, Thermischer Wind oder Scherwind

Die Schichtdecke D zwischen zwei iscbaren Flichen
oder ihre relative Topographie ergibt sich nach Ab-
schnitt 5 [18] zu:

D = 67.445 - log — « Ty.
P2

Sie ist nur noch eine Funktion der mittleren Virtuell-
temperatur des betreffenden Ortes. Besteht zwischen
zwel Aufstiegsstationen ein Temperaturunterschied in
allen Schichten, so mub sich fiir jede einzelne Schicht
zwischen zwei Isobarenflichen ein Schichtdickenunter-
schied ergeben von der Gribe
p oven

67.445 - log — + A Ty

D
Py Ps

[22].

Dabei ist A D der vertikale Schichtdickenunterschied
der beiden Orte und /\ T\ die horizontale Differenz der
mittleren Virtuelltemperatur. Bei der Addition der
Schichtdickenunterschiede von unten rnrach oben ergeben
sich mit der Héhe zunehmende Unterschiede zwischen
den beiden Orten. Wenn aber das Gefalle der relativen
Topographien mit der Héhe zunimmt, missen sich das
Gefille der absoluten Topographien und damit die
Stirke des Hiéhenwindes in demselben Sinne findern.
Die folgenden Zahlenwerte zeigen die Schichididken-
unterschiede zwischen den Hauptisobarenfldchen fiir 1°
mittleren Virtuelltemperaturunterschied und ihre Sum-
mierung von der 1000-mb-Fliche nach oben.

D Sy D iber 1000 mb

12¢) | (fiir A Tv=1°0)
850/ 1000 5 Epm 5 gpm
T00/ 850 6 gpm 11 gpm
500/ 700 10 gpm 21 gpm
300/ 500 | 15 gpm 36 gpm
200/ 300 12 gpm 48 gpm
1004 200 | 21 gpm 69 gpm

Was fiir den Schichdickenunterschied A D und den
Unterschied der mitileren = Virtuelliemperatur der
Schicht A, T, gilt, hat natiirlich auch fiir deren durch den

AT A Ty

Stationsabstand /A n dividierten Wert £— und &

i\ AN

Geltung, welche das horizontale Gefélle oder den hori-
zontalen Gradienten von D und T, bedeuten.

Aus dem Abschnitt iber Topographien wissen wir, dal
die absolute Topographie einer Millibarfliche H sich er-
gibt aus der absoluten Topographie der 1000-mb-Fliche
Hiago + der relativen Topographie D,

H = IiiUl](l D.

Dasselbe gilt fir die Hohenunterschiede zweier Orte
und fiir ihr Gefille (Abb. 34).
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Abb, 34

Zusammenhang zwlschen absoluter und relativer Topographie
und ihrem. Gefdille

= e e INHC ol o s
Nach Gleichung [12] ist aber T 58 Ve, dies in
[23] eingesetzi, erhidll man
1 1 AD
0.8 VER. T gg " Vel T A g

[24].
{(vep ist der geostrophische Wind in der oberen Millibar-

oder -_i'._ - -l"'\_l-'l = Vip — Vetooo
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flache und vgigen der Wind in der 1000-mb-Fliche, die

Differenz beider Windvektoren vy,
Scherwind) (Abb. 335).
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Abb, 35

Scherwind und Isohypsen der relativen Topographie

Gleichung [24] hat dieselben Gréffen wie Gleichung
[12] fiir den geosirophischen Wind, wenn man den Iso-

i o L
hypsengradienten der absoluten Topographie :"'T durch
(D

den Ischypsengradienten der relativenTopographie 5—
£
ersetzt. Wegen des Zusammenhanges des Scherwindes

P

: ; - ; D
mit dem horizontalen Schichtdickengradienten — = und

damit des horizontalen Gradienten der mittleren Vir-
tuelltemperatur, wird er auch ,, Thermischer Wind®“ vr
genannt und es gilt
VT = Vep — Velooo [25].
Der Scherwind oder thermische Wind ist kein echter
Wind, sondern der Windinderungsvektor zwischen dem
geostrophischen Wind einer Druckfliche und dem der
1000-mb-Fliche, Der thermische Wind steht senkrecht
auf dem Ischypsengefille der relativen Topographie, und
zwar so, dall das Gefiille nach links zeigt, oder was das-
selbe ist, er verliuft parallel zu den Isolinien der relati-
ven Topographie, und zwar so, daB die tiefen Werle
links liegen. Seine Griofe wichst mit dem Isohypsenge-
falle.

Da das thermische Windgesetz die gleiche Form be-
sitzt wie das geostrophische Windgesetz, 148t sich das
geostrophische Windlineal bei gegebenem Scherwind
genau so fiir die Konstruktion von relativen Topogra-
phien verwenden wie fiir die Konstruktion von absolu-
ten Topographien bei gegebenen Winden der iscbaren
Flichen. Dazu mul der Scherwind aus der Windmes-
sung durch Bildung der Vektordifferenz der entspre-
chenden Millibarfliche und der 1000-mb-Fliche gewon-
nen werden. Da die 1000-mb-Fliche hiufig unter dem
Stationsniveau oder innerhalb der Bodenreibungs-
schicht liegt, wird als Ersatz fiir den 1000-mb-Wind der
dem geostrophischen Wind niherkommende Wind der
850-mb-Fliche benutzt.

Wegen des Zusammenhanges zwischen Griofe und
Richtung des Scherwindes mit dem Abstand und der
Richtung der Ischypsen der relativen Topographie ent-
hilt die relative Topographic neben ihren Hohenanga-
ben auch Richtung und Betrag des Scherwindes in der-
selben Form, wie die absolute Topographie den wahren
Wind.

6.8.2. Zusammenhang zwischen horizontalem Tempera-
turgradienten und vertikaler Windscherung

Die Gleichung fiir die Schichtdicke D = 67445

log% - Ty hat die Form D = a - Ty, da 67,445 - log Bt
2

P

eine Konstante (a) ist. Wenn D und T, einander propor-

tional sind, dann sind auch ihre relativen Anderungen

N D A 1 . v

&l und == proportional. Es gilt also

i
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D hne T e [26].
Daraus ergibt sich durch Verwendung der Glei-

chung [24]

i R e

[27].

Der ﬂuxdrud{-%ﬁ bedeutet die Windscherung zwi-

schen der unteren und oberen Millibarfliche, dividiert
durch den Abstand der Millibarflichen, was dasselbe ist

M r
o : ; v
wie die vertikale Windscherung =

Wiihlt man die Unterschiede der Millibarflichen und
damit ihren Abstand A z winzig klein und macht man
daszselbe mit dem horizontalen Abstand der beiden Orte
Aon, dann wird aus der Differenzenform der Gleichung
[27] ihre Differentialform:

dv 8.8 1 d Ty 8z i "
&= 1T Ton {dz in gpm) [28].

Wir kinnen bei derartig winzig kleinen wvertikalen
Abstinden der Millibarflichen auf eine Mittelung der
Virtuelltemperatur in diesen diinnen Schichten wverzich-
ten, was in Gleichung [28] durch Weglassen des Quer-
striches geschehen ist. Ty ist nunmehr die Virtuelltem-

; i dTs
peratur einer Isobarenfliche und ér—‘— der Temperatur-
gradient.

Gleichung [28] gibt den Zusammenhang-des vertika-

R dwr :
len Windinderungsvekiors "d_]' mit dem horizontalen
z

Temperaturgefillevektor in einer isobaren Fliche -dn"l.' :l
wieder. Man nennt dieses Gesefz darum thermisches
Windgesetz. Es besagt: Die vertikale Windinderung ist
proportional dem horizontalen Temperaturgefille.

Da es sich hierbei um Vektoren handelt, mul} ihre po-
sitive bzw. negative Richiung definiert sein. Der Tem-

v

ik
peraturg‘radientvekiorcll > steht senkrecht auf den Iso-
I

thermen der betrachteten Millibarflache (z. B. der abso-
luten Topographie 850 mb, T00 mb, 500 mb . . .) und ist
nach den tieferen Werten gerichtet. Der vertikale Wind-

dnderungsvektor v verlduft senkrecht nach rechts zum

Temperaturgelillevekior und damit parallel zu den Iso-
thermen, und zwar so, dall die tieferen Werte der Iso-
thermen (kalte Luft) auf der Nordhalbkugel links (auf
der Siidhalbkugel rechts) liegen. Man kann darum das
thermische Windgesetz auch folgendermafien definieren:

Nimmt die Temperatur (auf der Nordhalbkugel)
stromabwiirts gesehen auf einer Isobarenfliche nach
links ab (zu), dann nimmt der Wind nach oben zu (ab).

Ist das isobare Temperaturgefille Null, dann bleibi
der Wind mit der Hthe konstant.

Im ersten Fall wird die isobare Fliche von isothermen
Flichen oder Flichen gleicher Dichte (Isopyknen) ge-
schnitten, Die isothermen Flichen besitzen gegeniiber
den Druckflichen eine Neigung. Man nennt diesen Zu-
stand baroklin.

Wenn das horizontale (isobare) Temperaturgefille
Null ist, dann wverlaufen Druckflichen und isotherme

|



oder isopyknische Flichen parallel und schneiden sich
nicht. Sie sind gleichgerichtet (barotrop).

Die Schnittlinien der isolhermen Flichen mit isobaren
Flidchen sind die Isothermen in den absoluten Topogra-
phien. Wo aber in einer abscluten Topographie zahl-
reiche Isothermen verlaufen, ist eine barokline Zone. In
ihr mufB nach dem thermischen Windgesetz der Wind
mit der Hohe zunehmen. Das sind die Gebiete, wo kalte
und warme Luftmassen aneinander grenzen, die Fron-
ten und Frontalzonen.

Sie sind darum in hoheren Schichten an der zugehdri-
gen Starkwindzone, einem Strahlstrom (Jet-stream), zu
erkennen. Weil oberhalb der Tropopause sich das Tem-
peraturgefille umkehrt tiber kalter Troposphire
warme Stratosphire und tliber warmer Troposphiire
kalte Stratosphire mufl dort die Windzunahme in
eine Windabnahme iibergehen, so dafl in Tropopausen-
nihe eine Max.-Windschicht (Schicht maximaler Wind-
geschwindigkeit) entsteht.

In Gebieten ohne Temperaturgegensiatze, z. B. in ein-
heitlichen Luftmassen, ist nach dem thermischen Wind-
gesetz die Winddnderung mit der Hohe gleich Null. Die
Windgeschwindigkeit bleibt konstant, und es fehlt dar-
um das Starkwindfeld in der Héhe. Solche Felder mit
groBen Isothermenabstinden in der absoluten Topo-
graphie sind barotrop.

Wegen der starken Windzunahme mit der Hohe in
Frontalzonen sind diese im Héhenwindfeld besser zu er-
kennen als im Temperaturfeld, P. RAETHJEN hat dar-
um mit Recht definiert:, Frontalzonen sind starke atmo-
sphirische Strime zwischen zwei windschwachen Wet-
terluftmassen (dem Golfstrom im Meere vergleichbar)
mit starkem horizontalem (isobarem) Temperaturgefille
senkrecht zum Strom.“

6.8.3. Vertikale Windinderung und Advektion

Die Abb. 35 zeigt den Zusammenhang zwischen dem
Winddifferenzvektor des geostrophischen Windes der
unteren Isobarenfliche und der oberen Isobarenfliche
einer Schicht. Er verlauft parallel zu den Schichtdicken-
linien (Isolinien der relativen Topographie) oder zu den
Isothermen der mittleren Virtuelltemperatur, und zwar
so0, daB die tieferen (kalten) Werte links und die héheren
(warmen) Werte rechts liegen. Unter dieser Vorausset-
zung erkennt man aus der Abb. 36, daB bei einer Links-
drehung des Windes von unten nach oben der untere
und obere Wind aus einem Gebiet kiilterer Isothermen
in ein Gebiet wirmerer Isothermen wehen und darum
Kaltluft heranfiihren, Umgekehrt zeigt Abb. 87, daB bei
einer Rechisdrehung des Windes von unten nach oben
Warmluft herangefiihrt wird.

Haben beide Winde dieselbe Richtung (Abb. 38), dann
verlaufen der Differenzvektor /A vy und damit auch die

540

548

Abb. 36
Kaltluftadvektion

oRG 548 540
| | s !
P, |
| | l)ileLl.
1 o
I ﬁ:\’\l\i ‘l
! t A e -
I B ' AUq = Uy
I | 0
Warm | ! ! Kalt
| | |
| | |
Abb. 37
Warmliuf ektion
—————————————— 540
ﬁ —
q1000 Vgsoo
—i
S TR .
Dy = T
_____ s LK e ) st
Abb. 38

Keine Advektion

Isothermen parallel zum oberen und unteren Wind, und
es findet keine Isothermenverlagerung und damit we-
der Warm- noch Kaltluftadvektion statt, denn die Iso-
thermenverlagerung erfolgt mit der isothermensenk-
rechien Komponente des Windes.

6.9. Lokale Windsysteme

Die bisherigen Betrachtungen iiber den geostrophi-
schen Wind oder Gradientwind haben nur Giltigkeit
filr grofBriumige Luftbewegungen in der GroBenord-
nung von iiber 20 km. Bei kleinrdumigem Druckgefille
und damit kleinrumigen Beschleunigungs- und Bewe-
gungsvorgingen wirkt sich die Corioliskraft kaum aus,
so dafl die Luftbewegung dem Druckgefille folgt. Uber-
all dort, wo meist aus thermischen Griinden Kkleinriu-
mige Druckgradienten entstehen, z. B. im Zusammen-
hang mit unterschiedlicher Erwirmung und Abkiihlung
im Tagesrhythmus, entwickeln sich lokale Luftstromun-
gen. Die bekanntesten lokalen Windsysteme sind der
Land- und Seewind sowie der Berg- und Talwind.

6.9.1. Land- und Seewind

Seewind

In der Ausgangssituation, z. B. am Morgen eines
schiimen Sommertages, bestehen zwischen der Luft iiber
Land und See weder Druck- noch Temperaturgegen
sitze. Die Iscbarenflichen werlaufen demzufolge hori-
zontal (Abb. 389a). Bei Sonneneinstrahlung erwirmt sich
das Land infolge kleinerer Warmekapazitiat und gerin-
gerer Eindringtiefe der Strahlung schneller als das Was-
ser. Die bodennahen Luftschichten nehmen nachfolgend
an dieser Erwidrmung teil, iiber Land rilicken die Iso-
barenflichen weiter auseinander als iiber der Wasser-
fliche (Abb. 39b). In der Hohe entsteht hierdurch ein
Drudkgefille vom Land zum Meer, und somit erfolgt ein
Massenabflufl, Dieser wiederum bewirkt am Boden
Luftdruckfall iiber dem Festland, Druckanstieg iiber
dem Meer; denn Massenabflull verringert, Massenzu-
flull verstarkt den Druck auf die Unterlage.

Im nunmehr erreichten Endstadium (Abb. 39c)
herrscht am Boden hoher Druck iiber dem Meer, tiefer
Druck {iber dem Festland. Infolge der nach wie vor be-
stehenden unterschiedlichen Erwdrmung bleibt aber die
Druckverteilung in der Hdohe erhalten: hoher Druck
liber dem Festland, tiefer Druck liber See.
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Abb. 39a, b, ¢
Entstehung des Seewindes

Die iiber dem Bodentief sich entwickelnde aufstei-
gende Luftbewegung fithrt meist zur Bildung von Kon-
vektionsbewdlkung (am Boden Zufuhr feuchter Luft),
die, wenn sie mit der Héhenstrémung aufs Meer hinaus-
treibt, sich dort in der absteigenden Luftbewegung wie-
der auflést,

Von der Ausgangssituation bis zum Einsetzen des See-
windes vergehen, je nach Beschaffenheit des Festlands-
untergrundes, 3—5 Stunden. An den deutschen Kiisten
beginnt er meist gegen 10 Uhr zu wehen.

Landwind

Mit sinkender Sonne stellt sich allméhlich wieder die
Ausgangslage her. Doch sie halt nichi lange an. Bei
uberwiegender Ausstrahlung Aullert sich die geringere
Wiarmekapazitit des festen Bodens und der fehlende
Wirmenachschub von unten darin, daB das Festland nun
rascher auskiihlt als das Wasser, Es kiihlt sich also auch
die Luft iiber dem Festland stérker ab. Demzufolge rik-
ken hier die Isobarenflichen naher aneinander. Es ent-
steht in der Hthe ein Druckgefille vom Meer zum Land
(Abb, 40a).

Dige weiter folgende Entwicklung ist die genaue Um-
kehrung der beim Seewind beobachteten. Am Boden
fallt der Luftdruck tber dem Meer, steigt dafiir iiber
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Abb. 40 a, b

Entstehung des Landwindes

dem Festland an. Infolgedessen entsteht iiber dem Fest-
land ein Hoch, iiber See tiefer Druck, und damit setzt
der Landwind ein (Abb, 40b).

Die aufsteigende Luftbewegung mit Quellwolkenbil-
dung findet bei Nacht iiber dem Meer, die absteigende
mit Wolkenauflésung {iber dem Festland statt.

6.9.2, Berg- und Talwind

Auch hier entstehen Temperaturunterschiede, aber
nicht wegen verschiedener Wiirmekapazitit des Unter-
grundes. Vielmehr daraus, dafi bei Ein- bzw, Ausstrah-
lung der Untergrund sich erwirmt bzw. abkiihlt, die
dariiberliegenden Luftschichten aber davon um so we-
niger beeinfluft werden, je grifler ihr Abstand zum Un-
lergrund ist.

Talwind

Bevor vom eigentlichen Talwind gesprochen wird,
miissen die Verhiltnisse an einem einzelnen Hang be-
tfrachtet werden: Wieder gibt es in der Ausgangssitua-
tion keine Temperaturunterschiede. Bei Einstrahlung
aber erwirmt sich der Untergrund, die bodennéchsten
Luftschichten folgen. Es entsteht also eine flache Warm-
luftschicht, am Hang ebenso wie in der Ebene (Abb. 41a).
Es ergibt sich ein Temperaturanstieg und damit ein
Dichtegefélle zum Hang hin, weshalb nun eine zum
Hang gerichtete Stromung einsetzt, die schlieflich hang-
aufwirts flielt. Ersatzweise steigt ilber dem Hangvor-
land dafiir Luft ab (Abh. 41b).

Handelt es sich nicht um einen einzelnen Hang, son-
dern sind zahlreiche solche Hangflichen vorhanden, die
elwa ein Haupt- und mehrere Seitentéler begleiten, so
wird sich, besonders stark im unteren Teil des Haupt-
tales, ein kriftiger, talaufwirts gerichteter Luftstrom
entwickeln, der Talwind (Abb. 41c).

Abb. 41 a, b, e
Entstehung des Talwindes

Bergwind

Hat sich gegen Abend die Ausgangslage wieder ein-
gestellt, so folgt nun bei fehlender Einstrahlung Abkiih-
lung des Untergrundes und der bodennahen Luftschich-
ten. Die gegeniiber der benachbarten Luft kiltere und
damit dichtere, diinne Luftschicht am Hang flieBt ab-
wiirts (Abb. 42a). Bei dem oben genannten Haupttal mit

Seitentdlern und zahlreichen Héngen fliefit alle Luft
nun im Haupital zusammen und dort weht jetzt der
Bergwind, dessen Stirke nicht zuletzt von der Grife
des Einzugsgebietes abhingt (Abb. 42b). Ein solch
groffes Einzugsgebiet hat beispielsweise die Wisper. So
erreicht der Wisperwind bei Lorch am Rhein Geschwin-
digkeiten von 6 m/sec, wihrend es in angrenzenden Ge-
bieten windschwach oder gar windstill ist.
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Abb. 428, b
Entstehung des Bergwindes

6.10. Besonders markante Winde

In manchen Gebieten der Erde treten Winde auf, die
von ganz markanten Erscheinungen begleitet sind, oder
die sehr bestédndig aus einer bestimmten Richtung we-
hen und darum im Volksmund einen eigenen Namen er-
halten haben. Die hier folgende Aufziahlung soll einige
dieser Winde und ihre Eigenschaften beschreiben. Ihre
Voraussetzung ist jeweils eine bestimmte grofirdumige
Luftdruckverteilung.

6.10.1. Féhn

Liegt der Kern eines kriftigen Tiefs etwa uber den
Britischen Inseln und erfaBt sein Strémungsfeld auch
den Alpenraum, dann stellt sich dort eine siidliche
Luftbewegung ein. Die feuchtwarme MWMittelmeerluit
flieit gegen die Alpen und wird zum Aufsteigen ge-
zwungen, Dieser Aufstieg erfolgt zunéchst trockenadia-
batisch mit 1° C Abkiihlung pro 100 m (iiber adiabatische
Prozesse siche Abschnitt 8.2). Schon in relativ geringer
Hohe (500— 1000 m NN) wird das Kondensationsniveau
erreicht, Wolkenbildung setzt ein. Der weitere Aufstieg
erfolgt feuchtadiabatisch. Die Temperaturabnahme ist
um die laufend freiwerdende Kondensationswirme des
zui Wolkentropfchen kondensierenden und als Nieder-
schlag ausfallenden oder sich am Gebirge absetzenden
Wassers geringer als 1° C pro 100 m. Die auf der Nord-
seite absinkende Luft erwirmt sich zunichst ebenfalls
nur feuchtadiabatisch, weil jetzt zum Verdunstungspro-
zefl der Wolkentréipfchen der absinkenden Luft Wirme
entzogen wird. Da aber der grofite Teil des kondensier-
ten Wassers bis zum Kamm als Niederschlag ausgefallen
ist, sind nach kurzer Fallstrecke die Wolkentripfchen
auf der Leeseite verdunstet, so daB sich die Luft fiir
den Rest der Fallstrecke um 1° C pro 100 m erwirmen
kann. Sie erreicht darum das Voralpenland (500—700 m
NN} warmer und wesentlich trockener, als sie siidlich
der Alpen war, und zwar um den Betrag der Konden-
sationswirme des ausgefallenen Niederschlages,

Fohnartige Erscheinungen findet man fast iiberall
auf der Leesecite von Gebirgen, nicht immer freilich so
ausgepriigt wie den Alpenfthn, den Chincok auf der
Ostseite der Rocky Mountains (in der Westwinddrift)
oder aber die Leewirkung, die siidlich Gronlands auf
der Westseite eines Islandtiefs éfters zu beobachten ist.

6.10.2. Bora

Strismt aus einem winterlichen sibirischen Hoch Luft
iiber den Balkan hinweg westwirts, dann fillt diese
Luft an der Dalmatinischen Kiiste ca. 1000 m zur Adria
ab. Trotz adiabatischer Erwirmung um etwa 10°C
bringt die Bora eine empfindliche Abkiihlung mit sich,
weil die Adria und der angrenzende Kiistenstreifen
auch im Winter relativ hohe Temperaturen von 10—13°
aufweisen, wiithrend es sich bei der herangefiihrten
Luft um sibirische Kaltluft handelt.

6.10.3. Mistral

Bei hohem Druck iiber Westeuropa und tiefem Druck
im Golf von Genua (Genua-Zyklone) stellt sich iiber

Frankreich eine Nordstrémung ein. Diese erfihrt im
Rhonetal (Lyon - Marseille) durch den Dlseneffekt der
benachbarten Gebirgsziige eine bedeutende WVerstér-
kung bhis zur Sturmstirke, wahrend westlich und ost-
lich davon geringere Windgeschwindigkeiten beobachtet
werden. Die Starkwindzone reicht meist noch weit auf
das Mittelmeer hinaus. Als Nordwind bringt der Mistral
meist Abkihlung mit sich.

6.10.4, Scirocco

Zieht ein Tief iiber das Mittelmeer ostwarts, so fre-
ten an seiner Vorderseite slidliche, aus der Wiiste Nord-
afrikas kommende Winde auf, die in den einzelnen
Landern verschiedene Namen haben (u. a. Samum,
Chamsin, Sahel, GGhibli). Es handelt sich dabei zunichst
um trocken-heille Winde, die dann, wenn sie das Mittel-
meer auf kurzem Wege iiberqueren, wie z. B. von Ma-
rokko nach Spanien, in letztgenanntern Land binnen
kurzem die Vegetation verdorren lassen. Fithrt der Weg
iiber griBere Sirecken des Mittelmeeres, so reichert sich
die Luft mit Feuchtigkeit an. Dieser feuchtwarme Wind
wird in Stdeuropa (Griechenland, Dalmatien, Italien)
als Scirocco bezeichnet und fihrt hiufig zu ergiebigen
Niederschlagen.

7. Der Wasserdampf in der Atmosphire

Wasserdampf ist die Gasform des Wassers, Er ist un-
sichtbar und geruchlos und ist einer der wichtigsten Be-
standteile der Luft flir das Wettergeschehen.

7.1, Wasserdampfverteilung, Quellen und Senken

Die Hauptwasserdampfquelle ist die Erdoberfléche,
die durch Verdunstung von Wasser und durch die Pflan-
zentranspiration Wasserdampf liefert, und auf der Erd-
oberfliche sind es die warmen, wasserreichen Gebiete.
Die stirksten Wasserdampliquellen stellen darum die
warmen Meeresgebiete dar. Hauptwasserdampfsenken
sind die K&lte- und Trockengebiete der Erde. Das sind
wegen der Temperaturabnahme mit der Hohe an erster
Stelle die hiheren Luftschichten, in denen der Wasser-
dampf durch Kondensation ausscheidet. Weil die Erd-
oberfliche Hauptquellgebiet und die hdéheren Lufi-
schichten Hauptisenke des Wasserdampfes sind, befindet
sich etwa die Hilfte des atmosphérischen Wasserdamp-
fes in der Grundschicht unterhalb 2 km. Oberhalb der
Tropopause werden nur mehr Spuren von etwa einem
Promille angetroffen. Die groBlen rdumlichen (Land-
Meer, warme-kalte Gebiete) und tages- und jahreszeit-
lichen Unterschiede sowohl der Wasserdampfquellen,
als auch der Senken, sorgen fir starke Schwankungen
des Volumenanteiles des Wasserdampfes im Gasgemisch
Luft. Er kann bei hohen Temperaturen bis 4%, erreichen.
Das sind etwa 50 Gramm Wasserdampf pro Kubikmeter
Louft.

7.2, MefigriBen des Wasserdampfes

Wasserdampf ist kein ideales Gas, sondern ein Dampf
und gehorcht darum nur in ungeséttigtem Zustand dem
Gasgesefz, Man mufl bei seinen MeBgriflen zwischen
ungesittigtern Wasserdampf in der Atmosphire -—
feuchte Luft genannt — und gesittigtem Wasserdampt

meist geséttigte Luft genannt unterscheiden.

7.2.1. Feuchte Luft

Zur Angabe des Wasserdampfes feuchter Luft werden
folgende Mefigrofien verwendet:
1) Die gbsolute Feuchte oder Wasserdampfdichte (a)

Fiir ein Gemisch aus Wasserdampf und trockener
Luft ist die absolute Feuchte (a) oder die Wasserdampf-
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dichte das Verhiltnis der Masse des Wasserdampfes (my)
zum Volumen (V) der Mischung

My
a = "_;,.= O

Die Dichte oy wird im allgemeinen in g/cm® oder in
kg/m3 angegeben und a in g/m%. Dann ist a = 108 . o,
bzw. 10% » pw. Wihlt man fiir beide dieselben Dimensio-
nen, dann sind Dichte und absolute Feuchte identisch.

Nach der Gasgleichung, die nur fiir ungesittigten
Wasserdampf gilt, lassen sich gy und a berechnen:

o 216 - &
e b T T [8/m¥]
e = Dampfdruck in mb
R« = Gaskonstante fiir Wasserdampf =
4,62 . 10-3 L2 SN
: g-m-3.grd
T = absolute Temperatur.

2} Das Mischungsverhiiltnis (m)

Das Mischungsverhiltnis (m) feuchter Luft ist das
Verhéltnis der Masse des Wasserdampfes (my) zur
Masse (my,) der zugehirigen trockenen Luft (mp),

Il :"_?_\\. y: 5_22 . ke
mL oL P—e [e/ke]
P = Luftdruck

e = Dampfdruck.

m=

Da e sehr viel kleiner ist als P (etwa 1% von P), gilt
angenahert

_B22.e
m = P .

3) Die spezifische Feuchte (s)

Die spezifische Feuchte feuchter Luft ist das Verhalt-
nis aus der Masse des Wasserdampfes (my) zur Masse
der feuchten Luft (mw + my), in welcher der Wasser-
dampf enthalten ist,

DS o e o BER R
" my+mp owto P—031-e°
Auch fiir s gilt noch besser als fiir m
622 « &
e

Das Mischungsverhiltnis ist nur ein wenig gréBer als
die spezifische Feuchte, und fiir beide gilt als gute An-
nidherungsformel

g D22 e
mass T .

4) Dampjdruck (e)

Der Dampfdruck (e) ist der Partialdruck des Wasser-
dampfes im Gasgemisch Luft. Nach dem Dalton‘schen
Gesetz verhilt sich in einem Gasgemisch jedes Gas so,
als wire es allein vorhanden. Der Gesamtdruck des Gas-
gemisches ergibt sich aus der Summe der Teildrucke
samtlicher darin enthaltener Gase.

Wasserdampf ist kein ideales Gas, sondern ein Dampf
und gehorcht darum nur bis zur Sittigung dem Gasge-
setz fir Wasserdampf:

€= pw* Rw'T.

7.2.2. Gesittigie Luft

Der Ausdruck gesittigte Luft ist physikalisch nicht
exakt. Gemeint ist dabel Luft mit gesiittigtern Wasser-

dampf. Feuchte Luft ist bei einer bestimmten Tempera-
tur und gegebenem Druck gesittigt, wenn ihr Mi-
schungsverhéltnis so grof3 ist, daf die feuchte Luft sich
mit der fliissigen oder festen Phase ebenen Wassers im
Gleichgewicht befindet (5. dazu Abschnitt 9).

Da bei Phasengleichgewicht zwischen Wasserdampi
und Wasser oder Eis hohere Feuchtewerte nicht méglich
sind, bezeichnet man sie oft auch als maximale Werte.
Alle unter 7.2.1. aufgefihrten Groflen werden bei Sit-
tigung mit dem Zusatz ,Sittigungs-* oder ,maximal®
und ihre Symbole mit grofllen Buchstaben gekennzeich-
net:

1) absolute Sittigungsfeuchte (A)

2) Sdttigungsmischungsverhilinis (M)

3) spezifische Séttigungsfeuchte (S)

4) Séittigungsdampfdruck E ist nur noch eine Funktion
der Temperatur; nach der Magnus‘schen Formel ist
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Dampfdruckkurve

Die Abb., 43 zeigt die Dampfdruckkurve als Funlktion
der Temperatur nach dieser Formel. Ausfiihrliche Werte
enthalten die ABmannschen Aspirations-Psychromefer-
tafeln. Da der S#ttigungsdampfdruck in Bezug auf eine
ebene Eisfliche geringer ist als in Bezug auf Wasser,
wird E mit einem i als Index versehen (Eis).

5) Taupunkt (Tq)

Nach der Magnus‘schen Formel und der Dampfdruck-
kurve in Abb. 43 gehért zu jedem Sittigungsdampf-
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druck (E) eine bestimmie Sidttigungstemperatur (Ty).
Diese Sattigungstemperatur wird ,Taupunkt® in Bezug
auf eine ebene Wasserfliche genannt, weil sie die Tem-
peratur darstellt, auf die man ungeséttigte Luft abkiih-
len mufB, damit sie gesattigt ist und somit Kondensation
oder Taubildung einsetzt.

Die Differenz zwischen der Lufttemperatur T und dem
Taupunkt, die Taupunktdifferenz (T — Ty) ist darum
ein Mal} fiir das Sattigungsdefizit.

6) Reifpunkt

Der Reifpunkt ist die Sattigungstemperatur in Bezug
auf eine ebene Eisfliche und gibt darum die Tempera-
tur an, auf die man abkihlen mufl, damit Sattigung in
Bezug auf Eis herrscht und Sublimation oder Reifbil-
dung einsetzt. Der Reifpunkt ist bel gegebenem Dampf-
druck hdéher als der Taupunkt. Darum beginnt bei Ab-
kithlung unter 0° C die Reifbildung vor der Taubildung.

Ty Relative Feuchte (U)

Die relative Feuchte (U) ist die einzige GroBe des
Wasserdampfes, die in der Praxis mit Haarhygrometern
direkt in Prozent gemessen wird. Sie ist das Verhilinis
der wirklich in der Luft vorhandenen Feuchte zur S&t-
tigungsteuchte in Prozent

5
=100- & =100

U =100 - =100 - S

A0
A M

=i

Bei Sattigung betrigt sie 100%,.

3. Aerologie
8.1. Einfiihrung

Die Aerologie ist die Wissenschafl vom Zustand der
freien Atmosphire oberhalb der Erdoberfliche und des-
sen Anderungen. Dabei sind folgende Grundtatsachen
7zu beachten. Gelangt ein Gas unter geringeren Druck,
so dehnt es sich aus und mull dabei gegen seine Um-
gebung eine Ausdehnungsarbeit leisten, Die dazu bend-
tigte Energie entnimmt es seinem Wéirmeinhalt und
kiihlt sich infolgedessen ab. Gelangt es umgekehrt unter
einen hiheren Druck, so wird es zusammengepreBt und
gewinnt dadurch an Energie, die seine Temperatur
erhoht. In der Atmosphiire nimmt der Luftdruck stets
mit der Hihe ab. Steigt also ein Luftguanturn aus irgend
einem Grund auf, so gelangt es unter geringeren dule-
ren Druck und kiihlt ab, sinkt es dagegen von oben nach
unten ab, so gelangt es unter einen héheren Druck und
erwirmt sich. Grundlagen der Aerclogie sind Messun-
gen in der vertikalen Richtung durch Flugzeuge, Bal-
lone (Radiosonden) und neuerdings auch Raketen und
Satelliten. Im praktischen Wetterdienst werden téglich
an mehreren hundert Stationen der Erde Luftdruck,
Temperatur, Feuchte und Wind bis in Héhen von 30 km
gemessen. Diese fiir die gesamie Meteorologie und vor
allem fiir die Wettervorhersage so wichtigen Melergeb-
nisse miissen anschaulich dargestellt und rasch aus-
gewertet werden konnen. Aus den o.g. Melwerten
(Luftdruck, Temperatur usw.) kann man némlich alle
iibrigen bendtigten Werte' rechnerisch oder graphisch
bestimmen. Zu diesem Zweck hat man Diagrammpapie-
re entwickelf, in welche die gemessenen Werte eingetra-
gen werden. Die aus diesen MeBwerten gezeichneten
Kurven stellen einen Zustand atmosphérischer Grifien
dar und heiBen darum ,Zustandskurven®. Die Dia-
grammpapiere enthalten auBerdem vorgedruckie Kur-
ven, mit denen man Vorginge in der Atmosphire ver-
folgen und die dabei statifindenden Anderungen der
Zustandsgréfen berechnen kann. Diese vorgedruckten
Kurven nennen wir darum Vorgangskurven. Das wohl
bekannteste Formblatt dieser Art ist

8.2. Das thermodynamische Diagrammpapier
(STUVE-Papier)

Das thermodynamische Diagrammpapier besitzt ein
rechtwinkliges Koordinatensystern. Auf der Abszisse ist
die Temperatur in einem linearen MaBstab aufgetragen,
die Ordinate enthilt die Druckteilung in einem poten-
tiellen Mafistab. Diese Einfeilung stellt eine mit zuneh-
mender Hoéhe geringer werdende Druckabnahme dar,
so dall dieser Ma@stab in guter Anndherung den Ver-
hiltnissen in der Natur entspricht. Die barometrische
Hohenstufe betrdgi bei 1000 mb 8 Meter pro Millibar,
bei 500 mb etwa 15 m pro Millibar und bei 225 mb 28 m.
Somit ergibt eine Druckhdhenkurve bei potentieller
Druck- und linearer Héhenangabe (Millibar/Meter) eine
Kurve, die weitgehend dem WVerlauf einer Geraden
dhnelt bzw. in gewissen Grenzen durch gerade Linien
ersetzt werden kann.

Zum gleichen Ziel gelangt man auch, wenn man statt
der potentiellen eine logarithmische Druckskala wver-
wendet, wie es z. B. beim Skew T, log-p-Diagramm dex
Fall ist.

Im Stiive-Diagramm sind die Isothermen senkrechte,
im gleichen Abstand wverlaufende griine Geraden; sie
sind von —80° bis 4-40° Celsius im Abstand von 1 zu 1
Grad Celsius eingedruckt.

Die Isobaren sind horizontal verlaufende, griine Ge=-
raden, deren Abstand mit der Hohe, also abnehmendem
Druck, zunimmt; sie sind von 1050 mb bis 230 mb in
10 mb-Intervallen gezeichnet,

Unter Hauptisobarenflichen versteht man die Hun-
derter der druckgleichen Flachen, wie 1000, 900, 800 usw.
mb-Fldchen; als Standardisobarenflichen werwendet
man im praktischen Wetterdienst 1000, 850, 700, 500, 300,
200, 100, 50 mb.

AulBer den Isothermen und Iscbaren sind als weitere
Kurvenscharen eingezeichnet:

1) Die Trockenadiabalen

2) Die Linien gleichen Sittigungs-Mischungsverhalt-
nisses

3) Die Feuchtadiabaten, auch Pseudo-, Sittigungs- oder
Kondensations-Adiabaten genannt.

8.2.1. Die Trockenadiabaten

Unter einem adiabatischen Vorgang (Zustandsinde-
rung) versteht man einen Vorgang, bei dem weder
Wirme von aulien zugefiihrt noch entzogen wird.

Erfolgt eine Kompression (Fahrradpumpe) oder Ex-
pansion (Vakuumpumpe) der Luft ohne Wéarmeaus-
tausch mit der Umgebung relativ rasch, so liegt eine
adiabatische Zustindsiinderung vor. Die atmosphéri-
schen Vorginge, bei denen ein Luftquantum relativ
rasch unter niedrigeren Druck kommt, kénnen im all-
gemeinen als adiabatische Vorgénge behandelt werden.

Die formelmiBige Beziehung zwischen Temperatur
und Druck fiir einen adiabatischen Prozefl liefert die
Poissonsche Gleichung:

LN

pl.?
z S By iy
(T = absolute Temperatur — v=C + 273, k = ———
1]
ep — spezifische Wiarme bei konstantem Druck, ¢y =

spez. Wirme bei konstantem Volumen).

Die trockenadiabatische Abkiihlung oder Erwarmung,
die man mit dieser Formel errechnet, wenn ein Luft-
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gquantum aufsteigt bzw. absink!l, betréigt ca. 1° pro 100 m
Héhenunterschied und wird als trockenadiabatischer
Temperaturgradient bezeichnet.

Im STUVE-Diagramm ist dieser Zusammenhang zwi-
schen Druck- und Temperaturdnderung durch die von
rechts unten nach links oben verlaufenden griinen Li-
nien, die Trockenadiabaten, wiedergegeben. Die Trok-
kenadiabaten sind infolge des polentiellen MaBstabes
fiir p gerade Linien, die sich im Punkt p 0und T 0
{t = —273° C) schneiden, sie bilden also ein Strahlen-
biischel durch den Punkt p = 0, T = 0. Sie sind Vor-
gangskurven und geben an, wie sich die Temperatur un-
gesattigter Luft dndert, wenn sich der Diruck dndert.

8.2.2. Die Linien gleichen Sittigungs-Mischungs-
verhiltnisses,

Zur Bestimmung des Feuchtigkeitsgehaltes der Luft
in den werschiedenen MeBgriGen und des Konden-
sationsniveaus ist im STUVE-Diagramm rot gestrichell
eine Kurvenschar des konstanten Sattigungs-Mischungs-

o
verhiiltnisses von 0,01 bis 50,0 -LC’E eingezeichnet, die nach

der Formel

S 622 - E
p—E

berechnet wurden. Sie verlaufen steil von rechts unten
nach links oben nahezu gradlinig (Winkel zur Abszisse
ca. 80°).

Mit Hilfe der Linien konstanten Mischungsverhilt-
nisses kinnen eine Reihe von Feuchtemefizahlen be-
stimmt werden, Das STUVE-Diagramm tritt hier als
Nachschlagewerk an die Stelle einer Tabelle,

Das Sittigungs-Mischungsverhiiltnis M kann bei
Kenntnis des Luftdrucks und der Temperatur abgelesen
werden. Wenn zwei der Griflen M, p und t vorliegen, ist
die dritte Groble eindeutig festgelegt. Bei einer Tempe-
ratur von 13.8° und einem Luftdruck von 1000 mb
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Abb. 44
Bestimmung des Sittigungsmischungsverhiltnisses

(Abb. 44) ist das maximale Mischungsverhiiltnis und an-
gendhert auch die maximale spezifische Feuchte 10 g im
Kilogramm trockener Luft. Man findet diesen Wert, in-
dem man feststellt, welche rot gestrichelte Kurve durch
den Schnittpunkt der 13,8° Isotherme mit der Iscbare
1000 mb geht.

Analog ermittelt man das wirkliche Mischungsver-
hiltnis der Luft durch den Sechnitipunkt der Isobare
mit der Isotherme des Taupunkts. Bei einem Druck von
1000 mb und einem Taupunkt von —1,3° C ist das wirk-
liche Mischungsverhiltnis m 3.5 g im Kilogramm
trockener Luft,

Sind der Luftdruck, die Temperatur und die relative
Feuchte bekannt, so ermittelt man aus dem maximalen
Mischungsverhiltnis der Temperatur durch Multiplika-
tion mit der relativen Feuchte das wirkliche Mischungs-
verhiltnis. Die Isotherme, die durch den Schnittpunkt
des wirklichen Mischungsverhiltnisses, das hier zum
Sittigungs-Mischungsverhiltnis geworden ist, mit dem
gegebenen Luftdruck geht, ergibt den Taupunikt.

Ein Luftdruck von 1000 mb und e¢ine Temperatur von
13,8° C ergab fiir M = 10 g/kg.
Bei 50%s Feuchte ist m
bei 18%0 Feuchte ist m

5 g’kg; Taupunkt = 3,7°,
10:0,18 g/lkg; Taupunkt = —10°.

Der Siattigungsdampfdruck ist unter Anwendung der
angeniherten Formel
622 E
P

M o=

auf der 622-Isobare abzulesen, da die Isothermen gleich-
zeltig als Linien gleichen Sittigungs-Dampfdrucks (der
Dampfdruck hingt ja nur von der Temperatur ab) an-
gesehen werden kinnen und sich fiir p = 622 aus der
Formel fiir M ergibt:

 622-E
B ST

Auf dieser Isobare sind also M und E zahlenmifBig
gleich.

So betrdigt fiir 0° der Sittisungsdampfdruck 6,2 mb,
da durch den Schniftpunkt der Isobare 622 mb und der
0“-Isotherme die Linie des maximalen Mischungsver-
hiltnisses 6,2 verlduft. Auf die gleiche Weise kommt
man fiir 15° auf einen Sittigungsdampfdruck von etwa
17,5 mb.

Der wirkliche Dampfdruck wird auf die gleiche Wei-
se bei Kenntnis des Taupunkls abgelesen. Bei einemn
fritheren Beispiel hatten wir als Taupunkt —10° be-
stirnmt. Der wirkliche Dampfdruck betrigt hier 2,8 mb.

Die relative Feuchte kann auch durch die Werte des
m

Mischungsverhiltnisses, U = T 100%s definiert und

ohne Rechnung dem STUVE-Diagramm entnommen
werden., Das Mischungsverhilinis m fiur einen beliebi-
gen Druck p bei dem Dampfdruck e &ndert sich nicht,
wenn das Luftquantum unter einen anderen Druck ge-
bracht wird, solange keine Sidttigungsfeuchte wvorliegt.
Demnach gilt bei einem Luftdruck von 1000 mb

622 . e 622 - &
2] — 1000

=

wobei ¢ der Dampfdruck bei 1000 mb ist. Geht man da-
her auf der Linie gleichen Mischungsverhiltnizses m
von p auf 1000 mb, so geht e in € uber. Die Isotherme
durch den Schnittpunkt der Linie m mit 1000 mb ist
gleichzeitig die Linie des konstanten Dampfdruckes e'.
Man stellt nun den Schnittpunkt dieser Isotherme, die
den Dampfdruck e darstellt, mit der Linie des maxi-
malen. Mischungsverhéltnisses der Ausgangswerte,
Temperatur T und Druck p her. Dieser Schnittpunkt
hat den Druck p'. Dann herrschen folgende Beziehungen:
622 - E 622 - ¢
IllrJI = — - s

P P
Nach obiger Gleichung war
622 « &'
mE= =000

Daraus folgt, wenn man m und M durch obige Werte
ersetzt,
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Die Ausgangswerte seien Druck 790 mb, Temperatur
= 13° Taupunkt = 5° Durch den Taupunkt geht bei
790 mb die Linie gleichen Mischungsverhiltnisses

7,0 I-;-’-, , die die 1000 mb-Isobare bei §,5° schneidet,
e

Durch die Temperatur von 13° bei 790 mb geht die
¥
Linie gleichen Sattigungsverhiltnisses = 120 L‘:—!-!;-.‘ Diese

Linie schneidet die Isotherme 8,5° bei 5%0 mb. Die

™ BOO: S
relative Feuchte betrigt daher 0 9%,

Das umgekehrte Verfahren, wenn Druck, Temperatur
und relative Feuchte gegeben sind, fithrt zum Taupunkt.

Wenn thermodynamische Prozesse im STUVE-Dia-
gramm verfolgt werden, ist es von Bedeutung, bei wel-
chen Vorgiingen die einzelnen Grifen konstant bleiben
und bei welchen sie sich dndern, und im letzteren Fall,
wie die Anderung erfolgt.

Bei Druckinderung beispielsweise andert sich die
Temperatur, der maximale Dampfdruck, die relative
Feuchte, der Taupunkt und die Taupunktsdifferenz; es
bleiben aber konstant das Mischungsverhélinis und die
spezilische Feuchte, jedoch nur, solange keine Sattigung
vorhanden ist. Mif anderen Worten: solange die Zu-
standséinderungen ltrocken-adiabatisch werlaufen, die
relative Feuchte sich zwischen 1—99% bewegt, bleiben
die MefBgrofen Mischungsverhiltnis und spezifische
Feuchte konstant. Deshalb wird im STUVE-Diagramm
zur Darstellung der Feuchie das Mischungsverhiltnis
verwendet. Unter feuchter Luft sei ein Luftquantum mit
der relativen Feuchte von 1—99%: verstanden im Ge-
gensatz zu trockener Luft mit 0% und gesittigter Luft
mit 100%s relativer Feuchte. Die Vorgangskurve des
Sattigungsmischungsverhiltnisses gibt an, wie sich die
Sidttigungstemperatur oder der Taupunkt dndert, wenn
sirh der Druck dndert.

8.2.3. Hebungs- und Konvektions-Kondensationsniveau

Mit Hilfe des Séttigungsmischungsverhilinisses lassen
sich zwei wichtige aerologische Grdfien graphisch bestim-
men. Es wurde bereits mehrfach erwihnt, dad sich auf-
steigende Luft abkiihlt, und zwar um 1°C pro 100 m.
Dabei bleibt das Mischungsverhilinis der feuchten Luft

konstant, aber der Taupunkt nimmt, wie die Vorgangs-
kurve des Sattigungsmischungsverhiltnisse zeigt, um
0,2° pro 100 m ab. Beides zusammen ergibt eine Ande-
rung der Taupunktsdifferenz von etwa 0,8% C pro 100 m
oder 1° C pro 125 m. Sie mufl darum in einer bestimmten
Hohe null werden, was Wasserdampfséttigung oder
100%s relative Feuchte bedeutet. Von dieser Hihe ab
kondensiert bei weilerer Hebung der iiberschiissige
Wasserdampf zu Wolkentropfchen. Diese Hohe, die in
der Praxis auch durch den dort herrschenden Druck an-
gegeben werden kann, nennt man Kondensationsniveau.
Man unterscheidet zwel Arten dieses Niveaus: das
Hebungskondensationsniveau (HKN) wird bei einer er-
zwungenen Hebung (z. B. durch Stau an Gebirgen oder
Aufgleiten warmer Uber kalter Luft, das Konvektions-
Kondensationsnivean (KKN) bei freiem thermisch be-
dingtem Aufsteigen (Konvektion) erreicht.

Die Berechnung beider Niveaus erfolgt graphisch tiber
das Sittigungsmischungsverhiltnis.

Das Hebungskondensationsniveau (HEKN) ergibt sich
als Schnittpunkt der Trockenadiabate durch die Aus-
gangstemperatur am Boden mit der Linie des maxima-
len Mischungsverhiltnisses durch den Taupunkt. Die
Abb. 45 enthilt ein entsprechendes Beispiel, bei dem
folgende Ausgangswerte angenommen wurden: Luft-
druck p; = 1000 mb, Temperatur T, = 5% C, Taupunkt
Ty = —3,2° C. Die Trockenadiabate durch den Punkt pg
= 1000 mb und Ty = 5° C und die Linie des maximalen
Mischungsverhilinisses durch den Taupunkt Tg= — 3,2°
schneiden sich in der Druckhiéhe 880 mb. Dort liegt somit
das HEKN. Im Kondensationspunkt hat das Luftguantum
eine Abkiihlung von +5° auf —5° erfahren. In diesem
Punkt bei 880 mb ist das Mischungsverhiltnis im Tau-

punkt =3 "kgg- zum Sattigungsmischungsverhaltnis ge-

worden, der Taupunkt ist von —3° auf —5° gesunken. Bei
einem adiabatischen Anstieg nimmt der Taupunkt lang-
samer ab als die Temperatur. Beim wvorhergehenden
Beispiel war bei 1000 mb die Taupunktdifferenz 8,2°
Aug dem STUVE-Diagramm ergibt sich bei einer adia-
batischen Hebung von 1000 mb auf 950 mb eine Tempera-
tur von 1%, ein Taupunkt von —3,9% und eine Taupunkt-
differenz von 4,9° Bei einer weiteren Hebung auf 900
mb sind die gleichen Werte —3,2°, —4,8° und 1,6°. Bei
einem Druck von 880 waren die gleichen Werte —59, —5°
und 09 Das Mischungsverhiltnis bleibt dagegen von

1000 mb bis 800 mb konstant 3 -fg.
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Auf dhnliche Weise kann auch ein Luftquantum ver-
folgt werden, das nicht adiabatisch aufsteigt, wenn bei-
spielsweise wihrend der Hebung durch Strahlung in
einer gewissen Zeit eine bestimmite Wirmemenge zuge-
fihrt wird. Dann wird sich der Zustand (p, T) nicht
lings einer Trockenadiabaten, sondern entlang einer
steiler werlaufenden Linie &dndern, wihrend die
Feuchte auf der Linie des konstanten Mischungsver-
hiltnisses zu verfolgen wire. Der Schnittpunkt und da-
mit das HEN ldgen dann hiher. Das mit der Trocken
adiabate und der Linie des Mischungsverhéltnisses be-
stimmte HKN ist daher die Mindesthihe fiir den Beginn
der Wolkenbildung.

Als Faustregel nach HENNIG gilt die Beziehung fiir
die Wolkenhéhe h = 135 (T - Ty) Meter, wobei T - Ty
die Taupunktsdifferenz ist. Hierbei ist eine lineare Ab-
nahme der Taupunktsdifferenz mit der Hohe ange-
nomimern.

Das Konvekiions-Kondensationsniveaun (KKN), auch
als Cumulus-Kondensationsniveau bezeichnet, wird dhn-
lich bestimmt. Hier bringt man jedoch nicht die Trocken-
adiabate durch die Ausgangstemperatur, sondern die
Zustandskurve, d. h. den aus den gemessenen Aufstiegs-
werten gezeichneten Linienzug (den ,Temp“) zum
Schnitt mit der Linie maximalen Sattigungsmischungs-
verhiltnisses durch den Taupunkt. Da in der Praxis die
wirkliche Temperaturabnahme mit der Hohe meist ge-
ringer ist als die adiabatische Temperaturabnahme, die
Zustandskurve also meist steiler verlduft als die ent-
sprechende Trockenadiabate, liegt im allgemeinen das
KEKN hoher als das HEN. Beide fallen nur bei einem
adiabatischen Temperaturverlauf der Zustandskurve
(bei adiabatischer Schichtung der Luft, 5. u.) zusammen.

8.2.4. Die Feuchtadiabaten

Mt Hilfe der Trocken-Adiabaten kiénnen im Stiive-
Diagramm die Zustandsinderungen (Temperatur- und
Druckinderungen) verfolgt werden, solange keine Kon-
densation eintritt, die relative Feuchte also unter 100%
liegt. Ist das Kondensationsniveau erreicht und tritt
eine weitere Hebung des Wolkenluftquantums, d. h.
Druckerniedrigung ein (z. B. erzwungene Hebung auf
der Luvseite des Fohns), ohne duBere Wirmezufuhr
oder Abgabe, so verringert es seine Temperatur und das
Sittigungsmischungsverhiltnis, wobei die das SHtti-
gungsmischungsverhilinis libersteigende Wasserdampi-
menge kondensiert. Hierdurch wird die vorher zur Ver-
dampfung notwendige Verdamplungswirme als Kon-
densationswirme wieder frei, die dem Wolkenluft-
guantum zugefithrt wird. Wenn hier auch von auBen
keine Wirme zugefiihrt oder entzogen wird, so ist diese
Zustandsénderung doch nicht mehr adiabatisch, denn es
wird von innen die Kondensationswirme zugefiihrt, die
von der Menge des kondensierten Wassers abhingt. Die

Temperaturabnahme ist also geringer als beim adiabati-
¥ o

schen Vorgang (1::]0%) und nicht konstant, da sie von
der kondensierten Wassermenge abhingt und bei hohen
Temperaturen das Sattigungsmischungsverhiltnis gro-
Ber ist als bei niedrigeren. Gedanklich kann man diesen
Hebungsprozel in 2 Teile zerlegen:

1) Trockenadiabatische Zustandsdnderung = Tempera-
j bt B :
100 m

2) Wiarmezufuhr durch freiwerdende Kondensations-
wirme, die eine Temperaturzunahme auslist bzw. die

turabnahme um

18
trockenadiabatische Temperaturabnahme von T00m
o
4 rt, und zwar bis etwa ———— in wasserdampdf-
verringert, und zwar bis etw 100m P

reicher Luft.

Einen solchen WVorgang bezeichnet man als eine
pseudo- oder feuchtadiabatische Zustandsinderung und
versteht darunter eine Zustandsiinderung von gesittig-
ter Luft, bei der von auBen weder Wirme zugefiihrt
noch entzogen wird. Dies gilt nicht nur fiir Aufwirts-,
sondern auch fiir Abwirtshewegungen. Bei diesen tritt
Temperaturzunahme und Verdunstung ein. Dabei wird

Verdunstungswirme entzogen, so dal die trockenadia-
o

batische Temperaturzunahme von um dieselben

5 100 m
Betrige wie beim Aufsteigen herabgemindert wird.

Im STUVE-Diagramm ist der Zusammenhang zwi-
schen Druck- und Temperaturinderung bei gesittigter
Luft durch die rot ausgezognen Kurven, die Feucht- oder
Psendoadiabaten, dargestellt, die von rechts unten nach
links oben verlaufen. Im STUVE-Diagramm beriihren
sich die Feuchtadiabaten im Punkt p = 0 und T = 0,
dem Schnittpunkt der Trockenadiabaten.

Aus ihrem Verlauf ist zu erkennen, dall bei hohem
Druck und hier wieder bei htheren Temperaturen die
Linien steiler verlaufen und sich bei niedrigerem Druck
immer mehr (asymptotisch) den Trockenadiabaten ni-
hern, so dali Trocken- und Feuchtadiabaten zeichnerisch
bei Temperaturen unter —60° zusammenfallen: Hoher

Druck und hohe Temperatur bedingen einen Gradienten
0,3° s -
VO Cd. — tiefe Druck- und Temperaturwerte einen

{ &
100m
solchen von fast

120 -
. (Vergleiche auf der Isobare

100m * ‘" orEel

1000 mb den Unterschied der Neigung gegen die Abzisse

der Trocken- und Feuchtadiabaten, die durch die Punkte

+256% und —10° gehen.)

Jede Feuchtadiabate ndhert sich einer Trockenadiaba-
ten asymptotisch. Der Temperaturwert dieser sozusagen
pZustindigen” Trockenadiabate, den diese bei 1000 mb
annimmt, ist in roten Ziffern den Feuchtadiabaten zu-
geteilt worden; es sind die Zahlen —40, —20 usw. bis
140° angeschrieben. Die Feuchtadiabaten sind analog
den Trockenadiabaten von 5° zu 5° eingezeichnet.

Die Feuchiadiabaten sind die Vorgangskurven fiir ge-
sattigte Luft oder Wolkenluft. Sie geben an, wie sich
die Temperatur gesidttigter Luft und damit der Tau-
punkt dndert, wenn sich der Druck dndert.

Meérke: Die im STUVE-Diagramm griinen Linien-
systeme (Isobaren, Isothermen, Trockenadiabaten) lassen
vertikale Vorginge wverfolgen, bei denen der Wasser-
dampfgehalt keine Rolle spielt, wihrend die roten Kur-
venscharen (Sattigungsmischungsverhélinis, Feucht-
adiabaten) die Bericksichiigung des Wasserdampfes
gestatten.

8.2.5. Die potentielle und pseudopotentielle Temperatur

Die potentielle Temperatur eines Luftquantums ist
die Temperatur, die ein Lufiquanium annimmdi, wenn
es trockenadiabatisch auf 1000 mb gebracht wird, Aus
Abb. 46 entnimmt man folgende Werte:

Ein Luftquantum von
9° bei 930 mb hat eine pot. Temperatur von 15°
0° bei £30 mb hat eine pot. Temperatur von 15°
18,8° bei 1050 mb hat eine pot. Temperatur von 15°
—13,0° bei 900 mb hat eine pof. Temperatur von —5°
—2,0° bei 1040 mb hat eine pot. Temperatur von —5°

Daraus ist ersichtlich, daB alle Luftteilchen, die auf
einer Trockenadiabate liegen, die gleiche potentielle
Temperatur besitzen. Die Trockenadiabaten sind Linien
konstanter potentieller Temperatur.
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Abb. 46

Bestimmung der potentiellen Temperatur

Die pseudopotentielle Temperatur ist die Temperatur,
die ein Luftquantum annimmt, wenn es

1) trockenadiabatisch bis zum Kondensationsniveau ge-
hoben wird, dann

2) vom Hebungskondensationsniveau feuchtadiabatisch
weiter gehoben wird, bis der gesamte Wasserdampf
kondensiert und ausgefallen ist (theoretisch bis
—273°, praktisch bis —70°) und schliefilich wieder

3) trockenadiabatisch auf 1000 mb gebracht wird.

Bestimmung der pseudopotentiellen Temperatur im

STUVE-Diagramm:

a) Bestimmung des Hebungskondensationsniveaus
(Vorgang 1)

b) Feststellung des Wertes der durch das Hebungskon-

densationsniveau gehenden Feuchtadiabaten, Ab-
lesung der roten Ziffern (Vorgang 2 und 3).

Die Abb. 47 zeigt dies an einem Beispiel.
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Abb, 47
Bestimmung der pseudopotentiellen Temperatur

Ein Luftguantum hat bei 900 mb eine Temperatur
von 15,5° und einen Taupunkt von 7°. Dann ist

a) das HKN bei 790 mb und 5% Durch diesen Punkt geht
b) die mit 45° bezifferte Feuchtadiabate.

Die pseudopotentielle Temperatur des Luftquantums
ist also 45°.

Die Feuchtadiabaten im Stiive-Diagramm sind Kon-
densationsadiabaten, da die Berechnungen wie bei den
Linien konstanten S#ttigungsmischungsverhiiltnisses
auf dem Sittigungsdampfdruck iiber einer ebenen Was-
serfliche bei allen Temperaturen beruhen (Gegensatz:
Sublimationsadiabaten).

8.2.6. Die virtuelle Temperatur

Die virtuelle Temperatur ist die gedachte Temperatur
trockener Luft, die bei gleichem Druck die gleiche Dichte
besitzt wie feuchte Luft. Der Begriff der wirtuellen
Temperatur, die nur eine Rechengrife ist, wurde des-
hal eingefiihrt, um mit feuchter Luft (der Wasser-
dampfgehalt schwankt in der Atmosphire sehr stark)
genau so rechnen zu kénnen, als ob kein Wasserdampf
vorhanden wéire. Feuchte Luft ist bei gleichen dulleren
Randbedingungen (Druck und Temperatur) leichter, be-
sitzt also eine geringere Dichte als trockene; eine Ver-
minderung der Luftdichte erreicht man aber auch durch
TemperaturerhShung trockener Luft bei unverindertem
Druck. Die erforderliche Temperaturerhthung, um glei-
che Dichte zu erreichen, nennt man den virtuellen Zu-
schlag; er kann mit folgender Anniherungsformel be-
rechnet werden:

m
Virtueller Zuschlag == 5"

Ohne Umweg iiber das Mischungsverhiltnis (m) kon-
nen die Werte des virtuellen Zuschlages bei Kenntnis
der relaiiven Feuchte dem STUVE-Diagramm direkt
entnommen werden. Auf den Hauptisobarenfldchen sind
kurze Schrigstriche angebracht, deren Abstand den vir-
tuellen Zuschlag fir die entsprechende Temperatur bei
100%p Feuchte ergibt.

Bei einer Temperatur von 6° ist
hei 1000 mb der virtuelle Zuschlag bei 100%s 1,0°,
bei 50% 0,5°,
800 mb der wirtuelle Zuschlag bei 100% 1,27,
bei 50% 0,6°.

Die oben aufgefiihrte Annfiherungsformel ergibt aus

dem STUVE-Diagramm bei 1000 mb, 6° C und 100%b ein
5,8 gr : 2

Mischungsverhilinis von ,};Eg und daraus einen wvir-

48

tuellen Zuschlag -E-'-G = 0,966°. Die entsprechenden

Werte bei 800 mb sind m = T4 und virtueller Zu-
schlag = 1,2°.

Die Abstéinde der Standardisobarenflichen 1000/850,
850/700, 700/600, 600/500 usw. in Abhingigkeit von der
virtuellen Mitteltemperatur sind in waagrecht verlau-
fenden Skalen auf den Isobaren 920, 770, 650, 550 usw.
in geopotentiellen Dekametern (zahlenmifliig = Deka-
metern (Dm) im normalmetrischen System) angegeben.

Bei einer virtuellen Mitteltemperatur von 07 zwischen
1000 und 850 mb betriigt der Abstand der beiden Fli-
chen woneinander 130 Dm. Bei 6,0° zwischen 700 und
600 mb ist der Abstand der beiden Fléchen 126 Dm. Die
Ablesung kann auf Meter genau erfolgen.

8.2.7. Hilfsdiagramme

a) Auf der linken Seite des thermodynamischen Dia-
grammpapiers befindet sich ein rechtwinkliges Ko-
ordinatensystem zum Eintragen der Taupunktsdif-
ferenz in Abhingigkeit vom Luftdruck. Auf der Ab-
gzisse ist die Taupunktsdifferenz in Celsiusgraden in
linearem Malstab von 0° nach links fortschreitend
bis 25° eingezeichnet. Auf der Ordinate ist der Druck
im gleichen Mafistab wie beim Hauptdiagramm ‘ein-
getragen.

b) In der rechten oberen Ecke ist ein Nomogramm, das
den Zusammenhang zwischen relativer Feuchte (Or-
dinate) und Taupunktsdifferenz (Abszisse) bei ver-
schiedenen Temperaturen von -+60° bis —60° C wie-
dergibt. Die Kurven der Temperaturen von +60° bis
—B60° schneiden sich im Nullpunkt des rechtwinkli-
gen Koordinatensystems (Taupunktsdifferenz = 0,
relative Feuchte = 100%h),

e

e

I
r
|
|
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|
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Die Abbildung 48 zeigt ein solches Diagramm mit
einem Beispiel: Gegeben sei eine Temperatur von 0° C
und eine Taupunktsdifferenz T — Td = —8" C. Aus dem
Nomogramm ergibt sich eine relative Feuchte 1J = 55%,.
Umngekehrt folgt bei einer Temperatur von 0°C und
einer relativen Feuchte von 55% eine Taupunktsdiffe-
renz von §° C. Der Taupunkt selbst liegt dann bei 0 — 8

— 87 C. Wenn Taupunktsdifferenz und relative Feuch-
te gegeben sind, 146t sich die Temperatur T bestimmen.

Relative. Feuchle in s
a
E

80

=t o 15* {1 5
Taupunktsditteranz (T-Td 1 in *C

Abb, 48
Nomogramm [dr T, T—Td, f=1U

8.2.8. Formelzeichen und Erliuterungen zum thermo-
dynamischen Diagrammpapier (nach STUVE)

Formelzeichen:

a absolute Feuchte g/m3

e Wasserdampfdruck

E Sdttigungsdruck iiber einer ebenen Wasserfliache

U relative Feuchte in %

m Mischungsverhiiltnis g/kg

M Sattigungsmischungsverhiltnis tiber ebener
Wasserfliche

p Luftdruck in mb

Ry Gaskonstante fiir Wasserdampf

s spezifische Feuchte g'kg

5 spezifische Sdttigungsfeuchte iiber ebener Wasser-
fléche

T absolute Temperatur (°K), manchmal (z. B. bei Tau-
punkisdifferenz) auch Lufttemperatur in ° C

t Celsius Temperatur (° C)

Ta Taupunkt in ®C

o = 315 Ausdehnungskoeffizient aller Gase)

21

g1 Dichte trockener Luft g/cms?
ow Dichte des Wasserdampfes g/ecm®
#= mnahezu gleich

Diagrammpapier:

Abszisse: Temperatur in © C, darunter in ® F

Ordinate: Druck in mb, Skalenteilung exponentiell:
ks e H

=nk
B en P

Schrig nach links aufsteigende, griin ausgezogene Li-
nien: Trockenadiabaten.

Griine Zahlenwerte an den Trockenadiabaten: Poten-
tielle Temperaturen in ° C.

Rot: ausgezogene Kurven, nach links ansteigend
Feuchtadiabaten (Kondensationzadiabaten).

Rote Zahlenwerte an den Feuchiadiabaten: Pseudo-
potentielle Temperaturen in ° C.

Steil aufsteigende, rot gestrichelte Kurven: Kurven
gleichen Sidttigungsmischungsverhilinisses.

Rote Zahlenwerte an den Kurven gleichen Séttigungs-
mischungsverhaltnisses: Sattigungsmischungsverhilt-
nis in Gramm Wasserdamp{ pro Kilogramm trockener
Luft.

Die kleinen griinen Strichmarken an den Hauptiso-
barenlinien geben durch ihren gegenseitigen Abstand
den wvirtuellen Zuschlag bei Feuchtesittipung. Um die
virtuelle Temperatur zu erhalten, schliigt man bei U
relative Feuchte U/100 dieses Abstandes zur wirklichen
(gemessenen) Temperatur zu.

Die gritnen Zahlen an den Skalenstrichen ober- und
unterhalb der Isobaren 920, 770, 650, 550 usw. geben den
Abstand der zugehorigen Standardisobarenflichen in
geopolentiellen Dekametern an.

8.3. Die Berechnung der Druckhihenkurve im thermo-
dynamischen Diagrammpapier

Wie bereits in der Einfihrung erwihnt, werden die
von einem aerologischen MeBgerdt, im allgemeinen von
einer Radiosonde gelieferten MeBwerte Luftdruck, Tem-
peratur und Feuchte in ein Diagrammpapier eingetra-
gen. Dies geschieht in der Weise, daB jeweils zusammen-
gehirige Werte von Luftdruck/Temperatur und Luft-
druck/Feuchte, letztere als Taupunktsdifferenz angege-
ben, als Punkte eingetragen und diese durch Linien ver-
bunden werden. Man erhiilt so die Zustandskurven der
Temperatur und der Feuchte als Linienziige,

Diese Zustandskurven sind die Grundlage aller wei-
teren aerologischen Berechnungen. Eine der wichtigsten
Aufgaben ist die Bestimmung der Druckhhenkurve,
aus der sich fiir jeden gemessenen Luftdruck die wirk-
liche geometrische Hohe {iber NN (absolute Topegraphie)
oder die Schichtdicke zwischen 2 Isobarenflichen (rela-
tive Topographie) entnehmen 146Gt

Am einfachsten ist die Bestimmung der relativen To-
pographie, der Schichtdicke zwischen zwei vorgegebenen
Druckflédchen, da sie nur von der virtuellen Mitteltem-
peratur abhéngig ist. Die genaue Bestimmung der vir-
tuellen Mitteltemperatur ist also Voraussetzung, um mit
der baromeirischen Héhenformel die relativen Hihen
der einzelnen Druckintervalle genau zu berechnen.

Im STUVE-Diagramm sind fiir die Druckintervalle
100/850, 850/700, 7007600, 600/500 usw. bis 200/100, 100/50
50/40, 40/30, 30/20 und 20/10 mb, jeweils etwa in der
Schichtmitte Hohenskalen eingetragen, die bei bekann-
ter virtueller Mitteltemperatur ein Ablesen der relati-
ven Topographie in geopotentiellen Metern (gpm) er-
moglichen, wobei auf den MaBstab der Hohenskalen
(von Strich zu Strich 10, 20 oder 40 gpm) zu achten ist,

Die Berechnung der Druckhdhenkurve wird in fol-
genden Arbeitsgingen durchgefiihrt:

1)} Bestimmung der Hohe der 1000 mb-Fliche iber NN
= absolute Topographie der 1000 mb-Fliche, die
auch Absoluth8he genannt wird (immer bezogen auf
NN) in gpm,

2) Bestimmung des Abstandes der 850 mb- von der 1000
mb-Fliche = relative Topographie der Schicht 850/
1000 mb in gpm.
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3) Addition der relativen Topographie der Schicht 850/ Druckiniervall Ableseisobare Mittlerer Druck der

1000 mb zu der absoluten Topographie der 1000 mb- Druckintervalle
Fliche ergibt die absolute Topegraphie der 850 mb- mb mb mb
Fliiche (Hithe der 850 mb-Fliche Giber NN). T T ; ] =
. : : 10007850 922 925
4) Zu der jeweils berechneten abseoluten Topographie 450/700 772 775
einer Druckfliche wird die folgende relative Topo- T00/600 648 850
graphie addiert und die Summe dieser Addition er- a00/500 548 550
gibt die absolute Topographie der nichsthoheren 500/400 447 450
Druckfliche. 400/300 347 350
Zu 1) Aus dem in Stationshbhe gemessenen Luft- 3“0";2‘]“ 245 250
druck (Bodendruck) und der zwischen Bodendruck und 200/100 142 150 i
1000 mb herrschenden virtuellen Temperatur berechnet Da eine graphische Mittelung um so genauer wird, je i
man die Hohe der 1000-mb-Fliche iiber dem Boden. kleiner die zu vergleichenden Flichen sind, wird bei |
Wird auf Stationshéhe ein Luftdruck unter 1000 mb ungleichmifiigem Temperaturverlauf (verschiedene 'JI

Temperaturgradienten, Isothermien, Inversionen) die
graphische Mittelung mit einem Strichlineal (durch-
sichtige Scheibe, in die eine Mittellinie eingeritzt ist
so durchgefiihrt, dall die Mittellinie des Strichlineals |

gemessen, so liegt die 1000-mb-Fliche um den berechne-
ten Wert unter der Stationshdhe und wird mit einem
Minuszeichen versehen.

Die Werte (Hohe der 1000-mb-Fliche iiber Boden in als festliegenden Drehpunkt den Temperaturwert der i
Abhiingigkeit vom Bodendruck und von der virtuellen unteren Druckfliche benutzt und so lange um den
Temperatur) kénnen Tabellen entnommen werden (z. B. Drehpunkt verschoben wird, bis die von der Tem-
LINKES Taschenbuch, Neue Ausg. Bd. II; SCHERHAL, peraturzustandskurve begrenzten Flichen, die rechis
Wetteranalyse und Wetterprognose) oder sie konnen und links von der Mittellinie des Strichlineals liegen, |
mit Hilfe der barometrischen Hohenstufe (Hohenunter- flichengleich sind und ihr Minimum erreicht haben.
schied fiir einen Druckunterschied von 1 mb) mit aus- Die Mitteltemperatur der Druckintervalle wird dann
reichender Genauigkeit berechnet werden, wenn man am Schnittpunkt der Mittellinie des Strichlineals/
beriicksichtigt, daB die baromelrische Hohenstufe am Ableseisohare abgelesen (Abb. 49).
Erdboden bei 0°C = 8 gpm und bei +30°C = 9 gpm
betragt. 0¢ cs 100 150 20
Zu diesem berechneten Hohenwert (Héhe der 1000- Mittellinie dlf_ Sirichlineals
mb-Fliche iiber dem Boden) wird die Stationshoéhe \
addiert und man erhilt die Absoluthéhe von 1000-mb-
Fliche, 850 mb . 850 mb
S A N
Beispiel: 1. Stationshohe 150 m uber NN i
Bodendruck 1010 mb 1
Temperatur 520 !
Hihe 1000 mb iiber dem Boden =
10 X 8 = 80 gpm 1
Stationshihe 150 gpm 922 mb Ableseisobare 922 mb i.'
Absoluthohe 1000mb = 230 gpm | | _¥ | R A ;
Beigpiel: 2. Stationshihe 40 m fliber NN i
Bodendruck 990 mb | |
Temperatur 259 i
Hithe der 1000-mb-Fliche iiber dem Boden = 1
— 108 = —90 gpm [}
Stationshohe = 440 gpm 1000 mb Orehpunkt 1000 mb il
Absoluthéhe —50 gpm e E
Zu 2) Die Schichtdicke zwischen zwei Druckflichen ist I
nur abhingig von der virtuellen Mitteltemperatur dieser o° 5¢ 10° UL blig ;
Schicht. i
s ; ; Abb. 48 i
a) Die Mitteltemperatur eines Druckintervalls muB nach Bestimmung der Mitteltemperatur bei nichtlinearem i1
der barometischen Hohenformel iiber den Log- Temperaturverlauf 1
arithmus des Druckes bestimmt werden., Den poten- i
tiellen DruckmalBstab im STUVE-Diagramm kénnen Bei einem linearen Temperaturverlauf fallt die Mit- ]
wir bei den dort zu berechnenden kleinen Druck- telinie des Strichlineals mit der Temperaturzu- i
intervallen dem log-MaBstab gleichsetzen, nur muf standskurve zusammen. Bei einem linearen Tempe- i
beachtet werden, daf bei einer graphischen Mitle- raturverlauf entfillt also eine graphische Mittelung, ‘l
lung nicht’der mittlere Druck die Mitte der Fléche die korrekte Mitteltemperatur des Druckintervalls |
ausmacht, sondern eine Drucklinie, an der bel linea- kann sofort am Schnittpunkt Temperaturzustands- {
rem Temperaturverlauf die korrekte Mittellempera- kurve / Ableseisobare abgelesen werden. .‘
tur der Fliche abgelesen werden kann. b) Wie unter a) beschrieben, wird in gleicher Weise die F
Diese Drucklinien nennen wir Ableseisobaren, dic mittlere Taupunktsdifferenz fiir die Druckintervalle
wir unszweckmifig im STUVE-Diagramm in beiden ermittelt, i
Zustandskurven diinn markieren. ¢) Mit den Werten der Mitteltemperatur und der mitt-
Die Ableseisobaren in ganzen mb fiir die Druck- leren Taupunktsdifferenz ermitteln wir durch gra- I
intervalle des STUVE-Diagramms bis 1000mb kon- phische Rechnung in dem Nomogramm (Magnus- i
nen der folgenden Tabelle entnommen werden, wo- Formel), welches sich rechts oben im STUVE-Dia- 4
bei als Vergleichswert auch der mittlere Druck der gramm befindet (Abb. 48), die mittlere relative  E
Schicht angegeben wurde: Feuchte () der Druckintervalle. E
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d) Mit der Mitteltemperatur und der mittleren relativen
Feuchte wird aus dem Abstand der zu der gegebenen
Mitteltemperatur und zu dem gegebenen Druckinter-
vall gehrenden griinen Schrigstriche der virtuelle
Temperaturzuschlag ermittelt, wobei beachtet wer-
den muf}, daB von Strich zu Strich der Temperatur-
wert einem virtuellen Zusechlag fiir 100% relativer
Feuchte entspricht.

e} Mitteltemperatur
. virtueller Zuschlag =

f) Unter der ermittelten wirtuellen Mitteltemperatur
wird an der Hohenskala des entsprechenden Druck-
intervalls die relative Topographie dieses Druck-
intervalls in gpm abgelesen, wobei die Einerwerte
geschitzt werden miissen.

Wenn durch Addition der relativen und abscluten
Topographien alle Absoluthtthen berechnet sind, er-
folgt das Zeichnen der Druckhshenkurve in das
Stuve-Diagramm, wobei in der Abszisse (Tempera-
turachse) eine Héhenskala aufgetragen wird, so daB
10° C = 1000 gpm, 1° C = 100 gpm entsprechen.

Rechts unten bei 40° C beginnt die HShenskala mit
0 gpm, bei 30° C 1000 gpm und so fort. Bei 200 mb
mull die Druckhthenkurve umgesetzt werden, so
daB man auf gleicher mb-Fliche am rechten Rand
des Diagramms wieder mit einem Tausend-Wert be-
ginnt, wobel es zweckmifig ist, bei +20° C und bei
200 mb mit 11 000 gpm wieder zu beginnen, um hei
Aufstiegen liber 100 mb ein Durchzeichnen durch das

Magnusdiagramm zu vermeiden, da dort — ohne
T-Einteilung — eine Hihenablesung nicht moglich
ist.

Sind alle Absoluththen der Standarddruckflichen
eingetragen, verbindet man die Punkte und erhilt
die Druckhthenkurve, Nun kénnen fiir jeden belie-
bigen Punkt beider Zustandskurven (Temperatur,
Taupunktsdifferenz) die geometrischen Hoéhen und
fiir jede belichbige Hohe die Temperatur- oder die
Taupunktsdifferenzwerte herausgelesen werden.

8.4. Die Bestimmung der Stabilitits- und Labilitits-
sowie der Ausliseenergie

Neben der Auswertung eines aerologischen Aufstiegs,
der zunéchst nur ein Bild iiber die Verteilung von Tem-
peratur und Feuchte in Abhiingigkeit vom Druck wie-
dergibl, gestattet das STUVE-Diagramm die Bestim-
mung von 3 weiteren Griflen, die fiir den Charakter der
Witterungserscheinungen in den Luftmassen wvon Be-
deutung sind: Stabilitdt und Labilitit der Schichtung
sowie Ausliseenergie.

8.4.1. Stabilitit und Labilitit

Ein physikalischer Zustand ist stabil, wenn bei seiner
Anderung Krifte auftreten, die #nderungshemmend,
labil, wenn sie #nderungsférdernd und indifferent,
wenn sie weder hemmend noch férdernd wirken (siehe
Abb. 50).

I indifferenten Gleichgewicht ist ein isoliertes Luft-
quantum, wenn es, aus seiner Lage geschoben, in der
neuen Lage immer die gleiche Temperatur und somit
Dichte hat wie die Umgebung und deshalb in jeder Lage
liegen bleibt.

Im stabilen Gleichgewicht ist ein isoliertes Luftquan-
tum, wenn nach Verschiebung aus einer Lage Kriifte
wirksam werden, die es in seiner Ausgangslage zuriick-
zubringen wversuchen.

Im labilen Gleichgewicht ist ein isoliertes Luftquan-
tum, wenn nach Verschiebung aus seiner Lage Kriifte
auftreten, die es noch weiter von der Ausgangslage zu
entfernen streben. In der Mechanik gibt es ein anschau-
liches Beispiel: Eine Kugel auf einer Ebene (indifferent),
auf der konkaven (stabil) und konvexen Seite (labil)
einer Kugelschale (Abb. 50).

2 \g/ /@\

indifferant stabil

labil

Abb. 50
Gleichgewlchtszustiinde

Beim Aufsuchen von Kriterien fiir Stabilitit und
Labilitat nicht gesittieter Luft sind 2 Kurven zu unter-
scheiden:

I) Die Zustandskurve, dargestellt durch die gemessenen
Werte des aerologischen Aufstiegs (des , Temps*).

2) Die Vorgangskurve eines isolierten Luftquantums
bei adiabatischer Auf- und Abwirtsbewegung, ge-
geben durch die Trockenadiabate, auf der das Luft-
quantum liegt.

Es kommt darauf an, wie sich die Temperatur eines
auf- und abwirts bewegten, isolierten Luftquantums
gegeniiber den durch die Zustandskurve vorgegebenen
Temperaturwerten der Umgebung verhilt,

Ein isoliertes Luftguantum befindet sich bei nicht ge-
siftigter Luft

a) im indifferenten Gleichgewicht, wenn die Tempera-
turabnahme mit der Héhe 1° pro 100 m betrégt.

Die Vorgangskurve und die Zustandskurve fallen
zusammen, so daf bei jeder Verschiebung nach oben
oder unten die Temperatur des Luftquantums mit
der Temperatur der umgebenden Luft iiberein-
stimmt.

—

b) im stabilen Gleichgewicht, wenn die Temperaturab-

nahme mit der Héhe kleiner als 1° pro 100 m ist.

In diesemn Falle ist die Vorgangskurve (Trocken-
adiabate) stérker zur Abszisse geneigt als die Zu-
standskurve. Bei einer Verschiebung des isolierten
Luftguantums nach oben ist es k#lter und nach unten
wirmer als die umgebende Luft und erstrebt daher
auf Grund seiner griiferen bzw. kleineren Dichte
den Ausgangspunkt, wo die Dichte des isoclierten
Luftquantums und die Dichte der Umgebung gleich
sind,

c) im labilen Gleichgewicht, wenn die Temperaturab-
nahme mit der Héhe griBer ist als 1% pro 100 m.

Die Vorgangskurve (Trockenadiabate) ist nicht so
stark zur Abszisse gencigt wie die Zustandskurve.
Bei einer Verschiebung aus der Ruhelage, in der
Temperaturgleichheit herrscht, nach oben ist das
isolierte Luftteilchen wiirmer als die Umgebung und
nach unten kilter, d. h. die Dichte ist kleiner bzw.
griBer als die Umgebung. Es wird sich also immer
mehr nach oben bzw. unten von der Ausgangslage
entiernen.

Analog ist beim Aufstellen der Kriterien fiir Stabilitit
und Labilitdt bei gesittigter Luft neben der Zustands-
kurve die Feuchtadinbate als Vorgangskurve eines iso-
lierten Luftquantums bei Auf- und Abwirtsbewegung
zu wihlen, auf der das geséttigte Luftquantum liegt, Da
die Feuchtadiabaten keine geraden Linien wie die
Trockenadiabaten, sondern Kurven sind, ist die Tem-
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peraturabnahme in den einzelnen Hohen zwischen 0,3
bis 1,0° pro 100 m wvariabel. Die Definition der Gleich-
gewichtszustiinde kann daher nicht auf einen festen
Wert wie bei den Trockenadiabaten bezogen werden.

Ein isoliertes Luﬂquantum befindet sich

a) im feucht-indifferenten Gleichgewicht, wenn die
Temperaturabnahme der Zustandskurve gleich der
Temperaturabnahme der Feuchtadiabaten ist, auf
der das isolierte Luftquantum liegt, die beiden EKur-
ven fallen zusamumen, Temperatur und Dichte des
bewegten Teilchens und der umgebenden Luft sind
{iberall einander gleich,

b

—

im feucht-stabilen Gleichgewicht, wenn die Tempera-
turabnahme der Zustandskurve kleiner ist als ldngs
der Feuchtadiabate, auf der sich das isolierte Luft-
guantum in der Ruhelage befindet. Die Neigung der
Zustandskurve zur Abszisse ist kleiner als die Nei-
gung der Vorgangskurve, die Zustandskurve liegt
rechts von der Feuchtadiabaten,

2]
—

im feucht-labilen Gleichgewicht, wenn die Tempera-
turabnahme der Zustandskurve grofier ist als auf der
Feuchtadiabaten des isolierten Luftquantums. Ent-
sprechend ist die Neigung der Zustandskurve zur
Abszisse grofler als die Neigung der Vorgangskurve,
die Zustandskurve liegt links von der Feuchtadia-
baten.

Uber die Temperatur- und Dichteunterschiede gelten
die gleichen Betrachtungen wie bei nicht geséttigien
Verhéltnissen.

Die Unfersuchungen iiber Stabilitit und Labilitat
laufen im Prinzip auf die Frage hinaus, ob ein in der
Atmosphiire verschobenes Luftquantum nach der Ho-
heninderung schwerer oder leichter ist als die um-
gebende Luft. Es erfihrt entsprechend dem Unterschied
der Dichte einen griferen oder geringeren Auf- baw.
Abtrieb. Je groBer die Temperaturdifferenz der beiden
(des isolierten Luftquantums und der Umgebung) ist,
umso griBer ist der Ab- bzw. Auftrieb oder mit anderen
Worten die Grofie der Stabilitfits- bzw. Labilitéitsener-
gie. Auf dieser Grundlage kann nachgewiesen werden,
daB die Fliche zwischen Vorgangskurve und Zustands-
kurve ein Maf fiir die Stabilitéits- bzw. Labilititsenergie
darstellt (Abb. 51 und 52).
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Abb, 51
Beispiel einer labilen Schichtung oberhalb 830 mb
(Tp bedeutet hier Taupunkt und TA Auslisetemperatur)

Im Grenzfall — beim indifferenten Gleichgewichts-
zustand — ist die Fléche gleich 0, da beide Kurven zu-
sammenfallen, BEs ist also kein Auf- bzw. Abirieb vor-
handen, eine bereits bekannte Tatsache, die der Vor-
stellung iiber Indifferenz entspricht.
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Abb. 52
Stabilitits-, Labilitits- und Ausliseenergie bel einer Inversion

Infolge der unterschiedlichen Neigung der Trocken-
und Feuchtadiabaten (die Trockenadiabaten sind stér-
ker geneigt als die Feuchtadiabaten) lassen sich 3 Haupt-
falle unterscheiden:

1) Absolute Stabilitét ist vorhanden, wenn die Neigung
der Zustandskurve kleiner ist als die Neigung der
Feuchtadiabaten und damit auch der Trockenadia-
baten, auf denen das isolierte Luftquantum liegt.

2) Absolute Labilitdt ist vorhanden, wenn die Neigung
der Zustandskurve groBer ist als die Neigung der
Trockenadiabaten und damit auch die der Feucht-
adiabaten, auf denen das isolierte Luftquantum liegt.

3) Bedingte Labilitit oder Feucht-Labilitét ist vorhan-
den, wenn die Neigung der Zustandskurve zwischen
der Neigung der Trockenadiabaten und der Neigung
der Feuchtadiabaten liegt. Solange keine Siattigung
herrscht, ist das Luftquantum im trockenstabilen
Gleichgewich; sobald aber Sittigung eintritt, ist es
im feucht-labilen Zustand.

8.4.2. Ausliseenergie

Es wurde bereits gesagt, dal der grifite Teil der Son-
nenstrahlung auf dem Umweg {iber die Erdoberfliche
der Luft zugefiihrt wird. Die unterste Schicht erwirmt
sich am meisten; sie weist gegeniiber der Hohe bekannt-
lich auch die stirksten tagesperiodischen Temperatur-
schwankungen auf. In der Nacht kiihlt sich die unterste
Schicht am stiarksten ab. Durch das Aufheizen am Tage
erfolgt eine Labilisierung und durch die Abkiihlung bei
Nacht eine Stabilisierung. Kennzeichen dafiir sind die
Konvektionsbewdlkung am Tage und die morgendliche
Bodeninversion nach einer Strahlungsnacht.

Unter der Voraussetzung, dall keine Luftmassenénde-
rung durch Advektion stattgefunden hat oder stattfin-
den wird, kann man aus einem Aufstieg Hinweise auf
gewisse, infolge der Einstrahlung zu erwartende Kon-
vekiionsvorginge wie Wolkenbildung, Niederschlége,
Gewitter erhalten.

Zur Erliauterung dieser Vorginge dienen angenédherte
Werte folgenden Friihaufstiegs (nach REGULA-
ZIMMERSCHIED, s. a. Abb. 52).

Druck in mb 990 Temperatur (T) °C 20,0

970 22,0
6922 22,0
850 18,0
818 13,0
700 3,0
650 — 1.0
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Der Taupunkt (T3} bei 990 mb betrigt 17,0° C.

Der Aufstieg weist in allen Hohen Trockenstabilitit
aus.

Infolge der Einstrahlung erwirmt sich, wolkenarmes
Wetter vorausgesetzt, der Erdboden und damit die bo-
dennahe Luftschicht sehr rasch, so dal ganz unten ein
iberadiabatischer Gradient und damit eine aufsteigende
Luftbewegung entsteht. Damit ist ein Austausch von
warmeren Luftteilen am Boden mit kilteren dariiber-
liegenden verbunden, der zunichst die Bodeninversion
bei Anstieg der Bodentemperatur auf tiber 22.5° C, dann
die Isotherme bei weiteremn Ansteigen der Bodentem-
peratur auf {iber 27° C zerstdrt und weiterhin immer ho-
here Schichten erfaBt. Dieser Vorgang ist an wolken-
armen Tagen durch das sogenannte Flimmern der Luft
tiber bestimmten Unterlagen wie Sand usw. wahrzuneh-
men. Wihrend nun die Temperatur der aufsteigenden
Luftteile um 1°C pro 100 m abnimmt, bleibt das am
Boden vorhandene Mischungsverhilinis von etwa 12,4
gr/kg konstant, und die relative Feuchte nimmt mit der
Hohe laufend zu. Im Schnittpunkt des S&ttigungs-
mischungsverhiltnisses durch den Taupunkt (12,4 pgrikg)
fur 177 C mit der Zustandskurve erreicht sie 1000/ bei
830 mb. Hier befindet sich das Cumulus- oder Konvek-
tionskondensations-Niveau (KKN).

Wie bereits oben gesagt, liegt hier zum Unterschied
gegeniiber dem HKN, bei dem eine erzwungene Hebung
stattfindet, eine aufsteigende Bewegung vor, die durch
das Aufheizen vom Boden her ausgelost wird., Fir das
HEN wie KKN ist die der Bodenluft entsprechende
Linie des wirklichen Mischungsverhiltnisses (m) =
Linie des Sattigungsmischungsverhiltnisses (M) durch
den Taupunkt malgebend. Der Unterschied besteht dar-
in, dafi bei erzwungener Hebung die Trockenadiabate
der Ausgangsluft, bei Konvektionsbewdlkung infolge
Erwirmung die Zustandskurve der umgebenden Luft
entscheidend ist. Das HEN gibt bekanntlich immer die
tiefste Wolkenuntergrenze an, die bei Wolkenhildung
infolge aufsteigender Luft méglich ist. In unserem Bei-
spiel mit den Ausgangswerten 20° C bzw. 17° C liegt das
HEN bei 950 mb.

Auf eine vereinfachende Voraussetzung bei diesen
Betrachtungen sei besonders hingewiesen:

Der Taupunkt und damit das Mischungsverhilinis am
Erdboden wird trotz der Konvektion, die hdhergelegene
Luftteile nach unten bringt, als gleichbleibend angenom-
men.

Die Temperatur, die am Boden erreicht werden mulfl,
damit sich bis zuinm KKN ein adiabatischer Gradient ein-
stellt, nennt man die Ausldsetemperatur (Ta) und die
dazu erforderliche Energie Ausldseenergie.

Die Auslisetemperatur wird bestimmt durch den
Schnittpunkt: der Trockenadiabaten im KEKN mit der
Isobare des Bodendruckes, Die Ausliseenergie ist pro-
porticnal der Fldche, die durch die Zustandskurve, die
Trockenadiabate durch das KKN und die Boden-Isobare
(hier: 990 mb) gebildet wird.

Ist nun von der aufsteigenden Luft das KKN erreicht,
so folgt das Luftgquantum bei weiterem Aufstieg von
dieser Hohe aus der durch das KKN gehenden Feucht-
adiabate. Bei der vorliegenden Zustandskurve -erkennt
man, dafl die umgebende Luft tiberall tiefere Tempera-
turwerte als die Feuchtadiabate durch das KEKN an-
zeigt. Oberhalb des KKN besteht daher eine feuchtlabile
Schichtung, die die WVoraussetzung zur Cumulus- bis
Cumulonimbusbildung und zur Auslésung von Wirme=-
gewittern ist, soweit nicht durch eine héherliegende In-
version die Aufwirtsbewegung abgebremst wird.

Die Fliche zwischen Zustandskurve und der Feucht-
adiabaten durch das KKN ist ein Maf fiir die Labiliréits-
energie. Befindet sich oberhalb des KEN eine Inver-

sion (Abb. 52), so dall die Zustandskurve rechts von der
Feuchtadiabate durch das KKN liegt, so stellt die Fli-
che zwischen der Zuslandskurve und der Feuchtadia-
baten, soweit sie rechts von der Feuchtadiabaten liegt,
ein Mal fiir die Stabilititsenergie dar.

Ausgangspunkt zur Bestimmung der Stabilitiits-, La-
bilitdts- und Ausldseenergie ist also das KKN, vom
KKN auf der Trockenadiabate nach unten ergibi die
Ausloseenergie, auf der Feuchtadiabate nach oben die
Stabilitdts- bzw. Labilititsenergie.

Die Ausldsetemperatur betriigt bei diesemn Auf-
stieg 29° C, Da an einem Strahlungstag unter der be-
reits erwihnten Annahme, dall kein Luftmassenwechsel
durch Advektion stattfindet, ein wesentliches Uber-
schreiten der Auslosetemperatur nicht moglich ist, weil
infolge des Austausches immer wieder kiltere Luft nach
unten gelangl, so gibt die Auslisetemperatur gleich-
zeitig einen Hinwels auf das erreichbare Temperatur-
maximum dieses Tages.

9. Das Wasser in der Atmosphire
9.1. Der Kreislauf des Wassers

Rund 70% der Erdoberfliche sind mit Wasser bedeckt.
In die Atmosphére gelangt das Wasser im allgemeinen
nur ‘iiber den Umweg der Gasform. Der weitere
Kreislauf -iber die Eisphase ist méglich, weil die
Temperaturen der Atmosphare um den Tripelpunkt
des Wassers schwanken, Tripelpunkt ist der Tempera-
turpunkt, bei dem das Wasser in allen drei Zustands-
formen im sogenannten Phasengleichgewicht sein kann,
bei dem praktisch alle Aggregatzustinde gleichzeitig
maoglich sind. Das ist bei 0° C der Fall. Diese Temperatur
wird im Mittel in etwa 2 — 3 km Hiohe angetroffen, Der
Wasserkreislauf beginnt mit dem Ubergang des fliis-
sigen Wassers an der Erdoberfliche in den Gaszustand
durch den ProzeB der Verdunstung. Bei der Verdunstung
kiihlt sich das Wasser sehr stark ab, und es kime sehr
schnell zum Versiegen der Wasserdampfquelle, wenn
der Wirmeverbrauch durch die Verdunstung nicht lau-
fend durch die Sonne ersetzt wiirde, Die dem fliissigen
Wasser verlorengegangene Verdunstungswirme steckt
in latenter Form im Wasserdampf und kommt bei der
Wolkenkondensation als Kondensationswirme wieder
zum Vorschein. Die Wolke ist das zweite Glied im Kreis-
lauf des Wassers. Der Wasserdampf wird als Bestand-
teil der Luft durch den Wind aus den Quellgebieten
abtransportiert und durch Abkiihlungsprozesse zu Wol-
ken kondensiert. Die Abkiihlung kommt iiberwiegend
durch Ausdehnungsarbeit der Luft zustande, wenn sie
in hohere Luftschichlen aufsteigt. Der Kreislauf des
Wassers schliefit sich iiber den zur Erde fallenden Nie-
derschlag und den Abfluff zu den Meeren durch die
Fliisse. Wolkentrépfchen sind zu leicht zum Fallen, Dar-
um miissen sich Tausende von Wolkentripfchen erst ver-
einigen, oder aber es sind das Zwischenstadium der
Eisphase und darum, wie schon erwihnt, Temperaturen
unter dem Tripelpunkt erforderlich. Die Niederschlags-
bildung iiber die Eisphase ist, wie wir sehen werden,
flir die geméfigten und hoheren Breiten wesentlich
wirksamer als die Trépfchenvereinigung.

Die Abb. 53 zeigt den mittleren Wasserkreislauf fiir
Deutschland. Die mittlere jihrliche Niederschlagsmenge
betréigt rund 770 mm. Davon liefern die Meeresverdun-
stung 365 mm, die Pilanzenverdunstung 290 mm, die
Gewidszer- und Oberflichenverdunstung 115 mm. Die
Meeresverdunstung wird durch einen genau so groBen
Teil des gefallenen Niederschlages von 3656 mm durch
die Fliisse wieder ausgeglichen, und die Verdunstungs-
verluste durch Pflanzen-, Gewisser- und Oberfldchen-
verdunstung von zusammen 405 mm werden durch den
Rest des gefallenen Niederschlags von ebenfalls 405 mm
ersetzt.
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Abb. 53
Mittlerer Wasserkreislauf fiir Deutschland

9.2, Zustandsformen und Besonderheiten des Wassers

Nach der kinetischen Gastheorie sind die Molekiile
eines (Gases, auch des Gases Wasserdampd, in stindiger
Bewegung. Die Griile der Bewegungsenergic ist propor-
tional der absoluten Temperatur. Die Gasmolekiile ver-
halten sich bel Zusammenstiflen wie villig elastische
Kugeln und bewegen sich, ohne Krifte aufeinander aus-
zuliben, zwischen zwel ZusammenstoBen geradlinig und
gleichformig, Selbstverstéindlich besitzen Gasmolelkdiile
die allen Molekiilen eigenen Molekularkrafte. Sie kon-
nen aber nicht wirksam werden, weil der mittlere Ab-
stand der Molekliile im Gaszustand zu grof ist. Beim
Zusammenprall zweier Gasmolekiile ist das zwar nicht
mehr der Fall, aber die dabei aufeinander ausgeiibten
Stollkrédfte sind von einer bestimmten Bewegungsgrille
oder Tempertur ab groler als die Molekularkrifte, so
dafl letztere fiir ein gegenseitiges Zusammenhalten der
Molekiile (fliissiger oder fester Zustand) nichi ausrei-
chen. Makrophysikalisch ist dieser Vorgang mit einem
Raumfahrzeug vergleichbar, das bis zu einer Geschwin=-
digkeit von 11,2 km pro Sekunde von ‘der Erdanzie-
hungskraft an einem Entfliehen aus dem Gravitations-
feld der Erde gehindert wird und erst dariiber hinaus
entweichen kann und mub.

Von einer bestimmten Molekiilgeschwindigkeit oder
Temperatur abwirts werden die Molekularkréfte wirk-
sam und halten die Molekiile in einem dichteren Ver-
band zusammen, anfangs noch innerhalb des Verbandes
frei beweglich (fliissiger Zustand), spiter an ganz be-
stimmte Punkte gebunden, wobei sie nur noch um die-
sen Punkt Schwingungsbewegungen ausiiben (fester
Zustand). Die erste Bewegungs- oder Temperaturgrofie,
bei der die lose Zustandsform des Gases in die dichtere,
aber noch nicht ganz starre Form der Fliissigkeit iiber-
Eeht, ist der Verflussigungspunkt des Gases, der zweite
der Erstarrungspunkt der Flilssigkeit. Die entsprechen-
den Temperaturen nennt man Umwandlungstempera-
turen. Flir Wasser liegen die Umwandlungstemperatu-
ren bei normalem Druck bei 1007 C (Siedepunkt) und
07 C (Schmelzpunkt).

Beim Erstarren ordnen sich die H:O-Molekiile an ganz
bestimmten Punkten, den Gitterpunkten des Eiskristal-
les, so daf sie mehr Raum bendtigen als im ungeord-
neten, fliissigen Zustand.

Darum betrigt die Dichte des Eises nur etwa %1 der
des Wassers, so dafl dag Eis im Wasser schwimmt und
etwa Y ilber die Oberfliche hinausragt. Bei Erwar-
mung tiber den Gefrierpunkt nimmt das Volumen des
Wassers zunachst noch ab, weil noch nicht alle Molekiile

ihre Gitterpunkte verlassen haben. Einige Nachziigler
wirken der Ausdehnung des Wassers durch Erwirmung
noch entgegen, bis schliefilich bei 4° C die Warmeaus-
dehnung zu dberwiegen beginnt. So kommt es, dali Was-
ser bei 4% C seine grofite Dichte hat und am schwersten
ist. Das ist flr das Leben im Wasser von sehr grofier
Bedeutung. Dadureh kinnen Seen und Fliisse grund-
sitzlich nur von oben zufrieren, wihrend sich unten das
schwerere Wasser von 4° C sammelt.

Die zum Schmelzprozell erforderliche Schmelzwirme
wird beim umgekehrten Ubergang von Wasser in Eis
(Gefrieren) wieder frei, so dafl die Temperatur nicht
cher weiter absinkt, bis alles Wasser gefroren ist.

Erwidrmt man Wasser von 4° C, so erhéht man die
Bewegungsenergie der Wassermolekiile, und es vergri-
Bert sich das Volumen, so daB die Dichte abnimmt.
Einzelne Oberflichenmolekiile kiénnen so grofle Ge-
schwindigkeiten nach aulen haben, daB sie in der Lage
sind, den molekularen Anziehungsbereich zu uberwin-
den und in den Gaszustand iiberzugehen. Dazu ist ein
Arbeitsaufwand gegen die molekularen Anziehungs-
krifte erforderlich, der bei 0° C einer Warmemenge von
rund 600 cal pro Gramm Hquivalent ist. Diesen Uber-
gang vom fliissigen in den Gaszustand nur an der Ober-
fliche nennt man Verdunstung und die entsprechende
Umwandlungswirmemenge Verdunstungswirme. Bel
einer Bewegung der Wasserdampfmolekiile in Richtung
Wasseroberfliche fallen sie von einem bestimmten Ab-
stand ab, wo der molekulare Wirkungsbereich der Ober-
flichenmolekiile beginnt, beschleunigt zur Fliissigkeil
hin, wiez. B. ein Stein zur Erdoberfliache und vergrifiern
dabei die mittlere Bewegungsenergie und damit die
Temperatur der Fliissigkeit. Diese Umwandlung heilit
Kondensation, und die dem Wasser zukommende War-
meenergie ist die Kondensationswéirme, die bei 07 C
genau so groB ist wie die Verdunstungswarmemenge, die
vorher als Verlust an schnell beweglichen Molekiilen
die Wasserfliche abgekiihlt hat.

Erwirmt man Wasser allméahlich auf 100° C, so erhdoht
man die Bewegungsenergie der Molekiile so sehr, dal3
immer mehr Oberflichenmolekiile in den Gaszustand
iiberireten und den Dampfdruck erhéhen. Bei 100° C
geht der Zusammenhalt der Molekiile durch die groBle
Bewepungsenergie auch im Inneren der Fliissigkeil ver-
loren. Es bilden sich Dampfblasen. Das Wasser siedet.
Dampfblasen sind aber nur méglich, wenn der Dampf-
druck darin mindestens genau so grofl ist wie der
Luftdruck. Darum ist die Siedetemperatur des Wassers,
der Siedepunkt, vom Luftdruck abhéingig und man kann
durch Messung der Siedetemperatur den Luftdruck be-
stimmen (Prinzip des Hypsometers). Mit dem Druck
steigt oder fillt die Siedetemperatur. Die entsprechende
Kurve ist die Sittigungsdampfdruckkurve des Wasser-
dampfes: Sie hat bei 100° C einen Dampfdruckwert von
1013,25 mb, bei Zimmertemperatur (20° €) 23,37 mb und
bei 0° C 6,11 mb. Bei Erniedrigung des Druckes in einer
Glasglocke durch eine Vakuumpumpe unter 23,37 mb
fingt Wasser von Zimmertemperatur an zu sieden.
Beim Sieden werden aus einem Liter Wasser 1700 1 Was-
serdampf. Die dazu erforderliche Ausdehnungsarbeit ist
bei 100° C einer Wirmeenergie von 539 cal pro Gramm
verdampften Wassers dquivalent. Diese Wirmemenge
ist die Verdampfungswirme, die beim Verdampfen zu-
gefithrt werden mufi. Den Ubergang von Wasser in Was-
serdampf unter Bildung wvon Dampfblasen nennt man
Verdampfen. Wie man sieht; ist die Wirmemenge fiir
den Ubergang vom fliissigen in den gasférmigen Zu-
stand und umgekehrt von der Temperatur abhingig.
Sie betrigt bei 0° C 598 cal/g und bei 100° C 539 cal/g.
Fiir die Berechnung der Feuchtadiabaten wurde im
STUVE-Papier folgender Zusammenhang fiir die Kon-
densations- und Verdunstungswirme angenomimer:
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V=597T3 — 0,569t
V = Verdunstungswirmemenge in cal/g
t = Temperatur in °C.

Auch im festen Eiszustand kénnen einzelne der Ober-
flachenmolekiile so starke Schwingungsstéfie von den
benachbarten Molekiilen erhalten, daB sie die Gitter-
krifte und die Anziehungskrifte, die nur im fliissigen
Zustand wirksam sind, iiberwinden und in die Gasform
Uberireten. Dazu ist eine Arbeit gegen die Gitterbin-
dungskriifte erforderlich, dquivalent der Wirmeenergie

von 80 cal'g und gegen die tibrigen molekularen Anzie-
hungskrifte von 600 cal/g, zusammen also 680 cal/g. Den
Ubergang vom festen in den fllissigen Zustand (Eisver-
dunstung) nennt man ,Sublimation® und die Umwand-
lungswérme ,Sublimationswiirme®. Leider ist fiir die
umgekehrie Zustandsinderung von Wasserdampf in Eis
(Eiskondensation oder Reifbildung) der gleiche Aus-
druck geldufig.

Zusammenfassend gelten fiir die Zustandsformen des
Wassers, ihre Umwandlung, Umwandlungstemperatu-
ren und Umwandlungswirmemengen folgende Daten:

Zustand 1 Zustand 2 i F]L:;‘lt(:r‘f:; ! Furr?g\:?;gj i Umwandlungswirme

. el g min | peratur |

Eis — Wasser Schmelzen | 0%c .-Eichmt;ﬂ;.;;-férme e 80 ca-l."g
Wasser — Eis ! G{%Frin-:}e-n__ S 0.” C = E;efrierwiirmc 80 cal/g
Wasser — W{;sserdampf I Verdunstung . < 100° C : \fe:‘dun_::i.ungswiirmc 600 — 539_::a|.f_q
E’:’asserdampf -+ Wasser Kondensation . < 100° C Kondensationswirme 600 — 5_;’..9 cal/g ;
Wasser — Wasserdampf . Sieden : i 100° C 1 Ver'a‘lampfﬁ_n_gswéirme 539 -;-.al-"g-
Eis — Wasserdampf . Sublimatia—m__-" 3 < i}-‘:_C - Thlﬁi?naﬂonswia‘rme 2 680 cal/g -
Wasserdampf — Eis Sublimation ‘ ~ <0°C| Sublimationswirme  680cal/g

9.3. Die Wolken
9.3.1. Definition

Eine Wolke ist eine sichtbare, in der Luft schwebende
Ansammlung von winzigen Wasser- oder Eisteilchen
oder von beiden.

In dieser Ansammlung kiénnen auch noch grifiere
Wasser- oder Eisteilchen enthalten sein und solche Teil-
chen, wie sie in Abgasen, Rauch oder Staub vorkommen.

9.3.2. Die Wolkenelemente
9.3.2.1. GriBle der Wolkenelemente

Die heiden Worte ,sichibar® und , schwebend® in der
Definition der Wolken grenzen den GroBenbereich der
Wolkenelemente ab. Sichtbar werden Teilchen, wenn sie
die Wellenléinge des Lichtes iiberschreiten, schwebend
bleiben sie so lange, wie ihr Gewicht nicht zu grof wird.
Bei etwa 10-2 e¢m haben wir bereits deutlich fallende
Teilchen, also Niederschlag. Zur Wolkenbildung ist eine
ausreichende Wasserdampfmenge erforderlich. Konden-
sation setzt allgemein bereits bei relativen Feuchten
unter 100%s an hygroskopischen Kernen, den sogenann-
ten Kondensationskernen, ein (s. u.), die dadurch mit zu-
nehmender Feuchte immer griier werden und die Sicht
mindern. Bei einer relativen Feuchte von {iber 80% und
einer Sicht unter 8 km spricht man von ,feuchtem
Dunst”. Wenn die relative Feuchte (iber 100% ansteigt,
werden die Kondensationskerne durch das anhaltende
Kondensationswachstum schlieflich so groBe Trépfchen,
daB sie sichtbar werden; dies ist dann der Fall, wenn
ihr Radius etwa 10-4 cm iiberschreitet.

Griofle fester und fliissiger Wasserteilchen in der
Atmosphire:

unsichtbar H.0O-Molekiile 1,410-83cm
Kondensationskerne 10-8bhis10-4cm
feuchter Dunst

sichtbar Wolken, Nebel 10-4 bis 10-2 cm

Niederschlag ab 10-2 cm

9.3.2.2. Entstehung der Wolkenelemente

Die in der Luft als Wassertropfchen und Eiskristalle
schwebenden Wolkenelemente gelangen im allgemeinen

nicht durch Zersprithen von Wasser auf der Erdober-
fliche in die Atmosphire, sondern durch ecine Vereini-
gung von vielen H:O-Molekiilen durch Kondensation
und Sublimation des Wasserdampfes. Es erfolgt also
ein Wachstum aus dem mikroskopischen, nicht sicht-
baren Bereich zu makroskopischen, sichtbaren Teilchen.

Erste Voraussetzung fiir die Wolkenbildung ist darum
Wasserdampf. Er gelangt durch Verdunstung von Was-
ser an der Erdoberfliche in die Atmosphire. Die grof-
ten Wasserdampfquellen sind darum die Mcere, beson-
ders die warmen tropischen und subtropischen Meere,
weil die Verdunstung mit der Temperatur zunimmt. Bei
der Verdunstung verliert das Wasser 600 cal pro g an
Wiarmeenergie und kiihlt sich ab. Der Verlust wird
durch die Sonneneinstrahlung laufend ausgeglichen, so
dal die Sonne den Antriebsmotor des Wasserkreislaufes
auf der Erde bildet, der bei der Verdunstung des Was-
sers auf der Erdoberfliche beginnt, sich iiber die Kon-
densation des Wasserdampfes zu Wolkentropfchen fort-
setzt und iiber den zur Erde fallenden Niederschlag
schlielt (siche Abb. 53).

Wasserdampfsittigung

Wasserdampf allein geniigt in der Natur noch nicht
zur Kondensation., Er muli tibersdtfigt sein, d. h. seine
Menge mull einen ganz bestimmten Wert, den Siitti-
gungswert, liberschreiten. Dieser Sittigungswert stellt
einen Gleichgewichtszustand zwischen dem Wasser-
dampf und der flissigen oder festen Phase des Wassers
dar. Wird er iiberschritten, dann ist der Wasserdampf
tibersittigt, und die Natur sucht das Gleichgewicht
durch EKondensation des iiber den Sattigungswert hin-
ausgehenden Wasserdampfes wieder herzustellen; wird
dieser Wert unterschritten, dann ist der Wasserdampf
untersittigt, das Gleichgewicht wird nunmehr durch
Verdunsten wvon Wasser wieder hergestellt. Beim
Sittigungswert sind Verdunstung und Kondensation
gleich grof.

Der Gleichgewichts- oder Sittigungswert des Wasser-
dampfes hingt von verschiedenen Faktoren ab:

1) er nimmfi zu mit der Temperatur,
2) er ist liber Eiz geringer als tiber Wasser,

3) er ist liber Losungen (Wasser mit gelosten Salzen
oder Sduren) geringer als iiber reinem Wasser,




4) er ist iber stark gekriimmten Oberflachen (Tropf-
chen) grober als iiber wenig gekriimmten oder
ebenen Oberflachen.

Bezeichnet man den Sidttigungswert iiber einer ebenen
Wasserfliche mit 100% relative Feuchte, dann ist der
Gleichgewichtswert des Wasserdampfes erreicht, wenn
die relative Feuchte

a) iiber Eis kleiner als 100% ist (bis —20° C etwa 100
minus Betrag der Temperatur),

b) iiber Lisungen kleiner als 100% ist; die Erniedrigung
nimmt zu mit der Konzentration der Lésung (NaCl
bis 75%e LiCl bis 12%) (hygroskopische Wirkung),

¢) lber Tropfchen grifer als 100% ist, wenn der Radius
kleiner als 0.001 cm wird, bis mehrere 100% bei
molekularer Tropfengrife; diese Erhéhung wiichst
mit abnehmendem Tropfenradius (Kriimmungs-
wirkung),
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uber Loisungstropfchen kleiner als 100%. ist, wenn
die erniedrigende Wirkung der Losung grofer ist als
die erhdhende Wirkung des Tropfenradius (Konden-
sationskerne r = 10-4 bis 10-¢ cm).

Das bedeutet:

1) Eiskristalle nehmen Wasserdampf bei relativen
Feuchten unter 100% (je nach Temperatur) aut und
wachsen durch Sublimation,

2) Losungen nehmen ebenfalls schon bei relativen
Feuchten unter 100%s Wasserdampf auf und wachsen
durch Kondensation (hygroskopische Wirkung),

3) Sehr kleine Tripfchen aus reinem Wasser (r << 0.001
cm) bendtigen zum Wachstum durch Kondensation
ither 100%s Feuchte. Darum ist eine Tropfenbildung
durch Kondensationswachstum bei molekularer Grio-
Ge beginnend praktisch nicht méglich,

4) Salze und Lisungstropfchen nehmen Wasserdampf
bei relativen Feuchten unter 100%s auf und wachsen
durch Kondensation, wenn ihre hygroskopische Wir-
kung grofler ist als die Kriimmungswirkung, wenn
bei starker Lisungskonzentration der Radius grifler
als 10-5 em ist (Kondensationskerne).

Kondensationskerne

Da fiir ein Tropfenwachstum durch Kondensation, das
bei molekularer Gréfle heginnt, Uberséttigungen von
mehreren 100% erforderlich sind und in der Atmo-
sphére aber nur Spitzenwerte der relativen Feuchte bis
101%y erreicht werden, mull das Kondensationswachs-
tum an bereits vorhandenen Kernen von makromoleku=
larer Grofie beginnen, liber deren Oberflichen das Was-
serdampfgleichgewicht bei Werten von unter 101%. liegt.
Selbstverstindlich beginnt das Kondensationswachstum
zuerst an solchen Kernen, die eine besonders grofle
dampfdruckerniedrigende Wirkung besitzen. Das sind
die groBen, in der Luft schwebenden Salz- und Siure-
kerne mit Radien zwischen 10-1 his 10-% cm. Da sie zu-
erst am Kondensationswachstum teilnehmen, nennt man
sie Kondensationskerne. Sie gelangen durch Versprithen
des Meerwassers, durch die Meeresgischt, als Salzkerne
und hauptséichlich durch Verbrennungsprozesse als
Schwefelsiure, Ammioniakkerne usw, in die Atmo-
sphire und sind immer in ausreichender Zahl vorhanden.

Wenn die relative Feuchte in der Luft durch Auf-
nahme von Wasserdampf (Verdunstung), meistens aber
durch Abkithlung ansteigt, dann beginnen zuerst die
wirksamen Kondensationskerne mit der grofiten hygro-
skopischen Wirkung durch Kondensation des Wasser-
dampfes zu wachsen. Mit zunehmender Feuchte nehmen
immer mehr weniger wirksame Kerne mit geringerer
hygroskopischer Wirkung am Wachstum feil. Da die
Lisungskonzentration der Kerne durch die Wasserauf-
nahme geringer wird, nimmt auch ihre hygroskopische

Wirkung ab, und es ist zu weiteremm Wachstum ein
weiteres Ansteigen der relativen Feuchte erforderlich.

Durch das Wachstum der Kerne wird mit steigender
relativer Feuchte die Sicht immer mehr getriibt, obwechl
die wachsenden Tripfchen selbst noch nicht sichtbar
sind, Im Wetterbeobachtungsdienst wird diese Sichi-
minderung auf 8 km und weniger bei einer relativen
Feuchte von 80% und mehr als ,Feuchter Dunst* be-
zeichnet.

Gefrierkerne und Sublimationskerne

Eis entsteht normalerweise durch Gefrieren won
Wasser, wenn die Temperatur unter den Gefrierpunkt
absinkt. Der Gefrier- oder Kristallisationsprozel be-
deutet ein Ordnen der im fliissigen Zustand in unge-
ordneter Bewegung befindlichen HsO-Molekiile an ganz
bestimmten Gitterpunkten, um die sie dann nur noch
Drehungen und Schwingungen ausiiben. Dieses Ordnen
wird begiinstigt, wenn bereits gréflere eisgitterdhnliche
Anordnungen im Wasser vorhanden sind, auf denen die
Kristallisation aufbaut. Letzteres ist bei grofleren Was-
sermengen in der Grifenordnung cm3, die immer
kristalline Stoffe enthalten, der Fall, so dafi ihre
Kristallisation bei 0° C oder nur wenig darunter be-
ginnen kann. Man nennt solche K ristallfeilchen im
Wasser Kristallisationskeime oder Gefrierkerne, weil
sie die Kristallisation oder das Gefrieren einleiten.

In Tropfen wird mit abnehmender Wassermenge die
Wahrscheinlichkeit, dafi sich darin grofere eisihnliche
Kristallisationskeime oder Gefrierkerne befinden, im-
mer geringer, und sie gefrieren darum erst bei tieferen
Temperaturen, je nach der Gréfie und der Eisihnlichkeit
des molekularen Aufbaues der Gefrierkerne.

Wolkentropfehen wachsen von mikroskopischer Grifie
biz zu einem Radius von etwa 0,001 em an. Sie enthalten
darum nur sehr kleine Kerne, wie sie in grofer Zahl in
der Luft schweben, die auferdem nur mehr oder weni-
ger eisiihnlich in ihrem molekularen Aufbau sind. Das
hat zur Folge, daB solche Wolkentropichen, die gute, eis-
ihnliche Gefrierkerne enthalten oder durch Zusammen-
stoBe aufnehmen, bei geringerer Unterkithlung gefrie-
ren als solche mit kleineren und weniger eiséihnlichen
Kernen. Wirksame Gefrierkerne sind feste, kristalline,
nicht 1ésliche Partikel, wenig wirksam sind lésliche und
fliissige Partikel, z. B. Salze und S#ure- oder andere
Lisungstrépfechen. Dazwischen liegen feste Kerne, deren
Oberflichen zum Teil mit hygroskopischen Losungen
behaftet sind. Man nennt sie auch Mischkerne, weil sie
mit ihren hvgroskopischen Oberfliachenteilen als Kon-
densationskerne wirken und mit den nicht hygro-
skopischen Teilen als Gefrierkerne.

Die besten Gefrierkerne werden bei etwa —10°C
wirksam. Bei —20° C betrigt die Zahl der wirksamen
Kerne etwa 1—10 pro Liter. Unter —30° C nimmt ihre
Zahl sprunghaft zu und damit auch die Zahl der ge-
frierenden Tropfchen in Wolken. Bei Temperaturen
unter —40° C wird die ordnungshemmende Molekular-
bewegung der H.O-Molekiile in unterkiihltem Wasser
so gering, dal selbst ohne Gefrierkerne ein Ordnen der
H.0-Molekiile mit jedem Grad Unterkiihlung und mit
der Dauer der Unterkiihlung so stark zunimmt, daB alle
noch nicht gefrorenen Tropichen sehr bald gefrieren.
Unter —40° C kiinnen somit Wolkentrépfchen auch ohne
Gefrierkerne kristallisieren.

Die Bildung der Eiskristalle in Wolken geht normaler-
weise iiber das eben geschilderte Tropfchenstadium. Es
bilden sich also zuerst an Kondensationskernen Wolken-
trépfchen, die dann durch Gefrierkerne zu hexagonalen
Biskristallen gefrieren. Die entstehenden Kristalle sind
entweder sechseckige Saulchen oder sechseckige Platt-
chen. Die Sdulchen iiberwiegen unter — 20° C, die Plitt-
chen iiber — 20°C.
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Bis —10° C ist die Zahl der wirksamen Gefrierkerne
so gering, dafi kaum Wolkentripfchen gefrieren und die
Wolken bis zur Hihe der — 10° C Isotherme meist aus
Wasser bestehen, zwischen 0 und —10°C aus unter-
kiihltem Wasser,

Unter —10° C gefrieren die ersten Wolkentropfchen
zu - Eiskristallen, und es bheginnt oberhalb der —107-
[sotherme der Bereich der Mischwolken, die aber zu-
nichst aus vielen Wassertripfchen und wenigen Eis-
kristallen bestehen. Mit tieferen Temperaturen werden
auch schlechtere und damit immer mehr Gelrierkerne
wirksam und die Zahl der Eiskristalle nimmt durch
Gefrieren der Tripfchen zu, die Zahl der Tropfchen
selbst ab. Oberhalb der —30°-C-Isotherme werden so
viele Gefrierkerne wirksam, dall Wolken ab 359.C
iiberwiegend aus Eiskristallen bestehen und darum Eis-
wolken genannt werden. Unter — 40° C findel man nur
noch im Wolkenbildungsstadium unterkiihlte Tripfehen,
die im Verlauf von Sekunden gefrieren. Unterkiihite
Tropfchen wurden allerdings in einzelnen Fillen noch
bis —45% C in Cirruswolken festgestellt,

Fiir vollig unlgsliche Kerne, die keine hygroskopische
Wirkung besitzen, ist in der Atmosphire nur dann ein
Kondensationswachstum mdoglich, wenn  die relative
Feuchte iiber 100%. ansteigt, also kurz vor Erreichen
der kritischen Feuchte. Nach Untersuchungen von
FLETCHER kann an den meisten dieser Kerne der Was-
serdampf auch direkt in die Eisphase iibertreten, also
Sublimation stattfinden, wenn ihre Grofie 10-5% cm Uber-
schreitet und die Temperatur tief genug ist. Kerne die-
ser Art bezeichnet man als Sublimationskerne. Norma-
lerweise wird an solchen Kernen bei geringer Unter-
kithlung und grofen Ubersittisung in Bezug auf
Wasser die Kondensation und bei groflen Unterkiihlun-
gen (tiefen Temperaturen) und geringen Ubersittigun-
gen die Sublimation bevorzugt. Damit mull die Theorie
der Bildung von Eiswolkenteilchen bei sehr tiefen Tem-
peraturen insofern erginzt werden, dall sich nicht immer
erst ein Tripfchen bilden mull, das dann gefriert, son-
dern daf ein Eiskristall auch durch Sublimation wvon
Wasserdampf an einem Sublimationskern entstchen
kann.

9.3.3. Die Wolkenformen

Je nach der Zusammensetzung der Wolken aus nur
Wassertropfchen, nur Eiskristallen oder aus beiden
Agpregatzustinden gemischi, ergibt sich zwanglos die
physikalische Einteilung der Wolken in

1) Wasserwolken, im Temperaturbereich oberhalb
107,
2) Mischwolken, im Temperaturbereich zwischen etwa
—10% und = 35%C,

3) Eiswolken, im Temperaturbereich unter —35°.C.

9.3.3.1. Wolkenstockwerke

Den oben angefiihrten Temperaturgrenzen entspre-
chen in unseren Breilen im Miitel folgende, auf ganze
km abgerundete Héhen:

s, 2 km
=109 C 4 km
35° C 7 km

Daraus ergeben sich folgende drei mittlere Hohenbe-~
reiche fiir die Wolkenstockwerke:

Tiefes Stockwerk:
nicht unterkihlte Wasserwolken 0= 2 km

Mittleres Stockwerk:
unterkiihlte Wasser- und Mischwolken 2— 7 km

Oberes Stockwerk:

Eiswolken T—13 km

Im Polargebiet und im Winter liegen diese Grenzen
tiefer, in den Tropen und im Sommer héher. Die Ober-
grenze des Wolkenhimmels bildet im allgemeinen die
Tropopause, Sie liegt in polaren Breiten bei 8 km, in
gemaligten Zonen bei 11 km mit extremen Hihen von
14 km und in den Tropen bei 16—18 km. Nicht selten
wird von Piloten iiber Cirruswolken in der unteren
Stratosphire berichtet, Selbstverstindlich sind die auf-
gefiihrten Hohen nur mittlere Hohen, die sowohl mil
der Jahreszeit als auch mit der Wetterlage schwanken.
Polare Luftmassen bringen polare Verhédltnisse mit und
subtropische Luftmassen mehr oder weniger tropische.
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Temperaturbereiche und Hiéhe der Wolkenformen sowle Art
der Wolkenbestandteile




Aus der mittleren Temperaturverteilung aul der Erde
ergeben sich folgende Hohen fiir die Wolkenstockwerke:

! -
| GemiBigte Ol
Stoskwerk - | Polare Zone Gemaligte | Tropische

Zone Zone
hohes 3—8km 5—13 km 6—18 km
mittleres 2—4 km 2— Tkm 2— BEkm
tiefes 0—2 km 0— 2km 0—2 km

Das tiefe Stockwerk besteht in allen Zonen aus der
Grundschicht der Atmosphére, in welcher die thermi-
schen sowie dynamischen Vorginge und damit die Be-
wilkung hauptsédchlich wvom Untergrund beeinflufit
werden. Sie reicht allgemein bis 2 km Hohe.

Zu den einzelnen Stockwerken gehoren folgende
Wolkengattungen:

Oberes Stockwerk: Cirrus Ci, Cirrocumulus Cc,
Cirrostratus Cc.

Mittleres Stockwerk: Altocumulus Ac, Altostratus As,
Nimbostratus Ns.

Cumulus Cu, Cumulonimbus Ch,
Stratocumulus Se, Stratus St.

Tiefes Stockwerk:

Der Altostratus reicht mit seiner Obergrenze oft bis
ins obere Stockwerk hinein. Der Nimbostratus hat seine
Untergrenze im tiefen Stockwerk, erstreckt sich meist
iiber das ganze mittelhohe und findet seine ohere Be-
grenzung hiufig erst im oberen Stockwerk. Der Cumu-
lus. ersfreckt sich sehr oft vom tiefen bis ins mittlere
Stockwerk, der Cumulonimbus sogar bis ins obere,
héiufig bis zur Tropopause. Thre Untergrenzen kénnen
im Sommer bei hohem Kondensationsniveau oder bei
Hohenthermik auch iiber 2 km im mittleren Stockwerk
liegen. Die Abb. 54 zeigt eine schematische Darstellung
der Wolkenstockwerke, der Wolkenformen und der zu-
gehorigen Wolkenbestandteile in den mittleren Breiten.

9.5.3.2, Wasserwolken

Bis —10°C sind die Wolken im allgemeinen reine
Wasserwolken, wenn nicht aus hiheren Schichten Eis-
kristalle hineinfallen. Sie haben von allen Wolken die
griite Anzahl von Wolkenelementen (in der GréBGen-
ordnung 100 pro cm®, da bei héheren Temperaturen
mehr Wasserdamp!{ zur Kondensation zur Verfigung
steht als bei tiefen. Die Anzahl der Wolkenelemente
nimmt auBerdem mit der Schnelligkeit der Wolkenbil-
dung zu und ist darum in Wolken mit starker Vertikal-
bewegung grilfer als in Wolken ohne oder mit nur ge-
geringer Vertikalbewegung. Wasserwolken mit Vertikal-
bewegungen in der Gréffenordnung m/sec sind die
meisten Konvektionswolken, in der Grofenordnung
cm'sec alle Schichitwolken, auch die Mischwolken und
Eiswolken, Nimbostratus, Altostratus und Cirrostratus.

GroBe Tropfchenzahl bedeutet geringe Sicht in der
Wolke, etwa wie im Nebel, geringe Lichtdurchlissigkeit
der Wolke und darum Eigenschatten und Grauabstufun-
gen je nach Michtigkeit der Wolke, scharfe Wolken-
rinder, da viele Tropfchen die Waolke so dicht gestalten,
daB das Licht an ihren Randern wie an einem Spiegel
reflektiert wird. Die Wolkenrinder sind bei dichien
Wolkken darum auch leuchtend weill, Zu den dichten
Wasserwolken gehiren der Cumulus, der Stratocumulus,
manchmal noch der Altocumulus und der Cumulonimbus
im unteren Wolkenbereich etwa bis zur —10-Grad-
Grenze. ;

Alle anderen Wolken besitzen weniger Wolken-
elemente und darum unscharfe, diffuse Rinder.
Die relative Feuchte betréigt in Wasserwolken 100%.

Krinze oder Hofe (Aullenrand rotlich) unmittelbar um
Sonne oder Mond sind ein Anzeichen fiir Wasserwolken.
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Sie-entstehen durch Beugung des Lichtes an den Wol-
kentrépfchen.

Wasserwolken sind im allgemeinen die Wolken-
gattungen Stratus, Stratocumulus, Cumulus und Alto-
cumulus. Der Altocumulus enthdlt im Bildungsstadium
hiufig eine geringere Zahl von Eisteilchen, die auf Ko-
sten der Wassertripfchen anwachsen und als Fall-
streifen (virga) ausfallen. Sie lassen dann eine reine
unterkiihlte Wasserwolke librig. Bei entsprechend tiefen
Temperaturen koénnen die normalerweise als  Wasser-
wolken vorkommenden Gattungen auch Mischwolken
S,

9.3.3.3. Eiswolken

Reine Eiswolken bilden sich meist erst unter —35° C,
also in Hohen oberhalb 6000—5000 m, selten ab 5000 m.
Sie bestehen aus Eiskristallen in Form von sechseckigen
Sdulen oder Pléttchen. Bei sehr tiefen Temperaturen,
unter 20° C, uberwiegen die Siulchen, bel hdhersn
Temperaturen, {iber —20° C, die Pliittchen. Bei grofer
Eisiibersidttigung entarten die Saulchen zu einer An-
hiufung wvon Siulchen, zu Bischelkristallen, und die
Plittchen wachsen bei zunehmender Ubersédttigung zu
verzweigten Schneekristallen an. Die Anzahl der Wol-
kenelemente ist infolge des geringen Wasserdampfge-
haltes der Luft bei tiefen Temperaturen erheblich ge-
ringer als in Wasserwolken (z. T. nur 100 je Kubikmeter).

Darum sind bei Eiswolken:
die Sicht relativ gut (bis einige km), die Lichtdurchlids-
sigkeit grof}, so dal} am Erdboden immer noch Schatten-
bildung ven Gegenstidnden auftritt — Ausnahme Cirrus
spissatus —,
die Farbe weild, weil die Wolke keine Eigenschatten be-
sitzt, seidig glinzend durch Lichtspiegelung an den Eis-
kristallen — Ausnahme- Cirrus spissatus —,
die 'Rinder unscharf und stark diffus, die Wolken-
struktur oft faserig, haardhnlich, ausgefranst.

Haloerscheinungen, am haufigsten in Form wvon hel-
len oder farbigen Ringen (Innenrand rétlich) um Sonne
und Mond in einem Winkelabstand von 22° und 46° oder
in Form wvon Nebensonnen, Lichtsiulen und anderem
sind ein sicheres Zeichen fiir reine Eiswolken, denn sie
kommen durch Spiegelung an oder Lichtbrechung in den
Eiskristallen zustande.

Die relative Feuchte in Eiswolken liegt infolge des
geringen Siattigungsdampfdruckes tiber ZEis unter
100%s. Sie sinkt von rund 83% bei —20° C auf etwa 62%
bei —50% C ab.

Die Wolkengattungen der reinen Eiswolken sind:
Cirrus, Cirrocumulus und Cirrostratus.

9.5.3.4. Mischwolken

Mischwolken bestehen aus unterkiihlten Wasser-
trépfchen und Eiskristallen, oft mehr oder weniger ver-
zweigien Schneesternchen, und bei stirkerer Vertikal-
bewegung enthalten sie auch Graupel- oder Hagel-
kédrner, Sie erstrecken sich hauptsichlich iber den Tem-
peraturbereich zwischen —10° und —35° C, im Mittel
also iiber den Hohenbereich von 4 —7 km.

Die Anzahl der Wolkenelemente ist in Mischwolken
grofjer als in reinen Eiswolken und im allgemeinen ge-
ringer als in reinen Wasserwolken. Im Cumulonimbus
mit starker Vertikalbewegung ist sie am groliten.

Bei Mischwolken sind daher:
die Sicht schlecht,
die Lichtdurchldssigkeit gering,
die Farbe hell- bis dunkelgrau (je nach Wolkendicke),




|
|
|

die Wolkenréinder im Mischbereich diffus, der Gesamt-
eindruck milchig und streifig,

In Mischwolken betrigt die relative Feuchte norma-
lerweise noch 100%. Das bedeutet cine groBe Uber-
sittigung fiir die Eiskristalle, die durch Sublimation des
tibersdttigten Wasserdampfes zu verzweigten Schnee-
kristallen wachsen und so schwerere Niederschlags-
elemente bilden. Diese geben der Wolke infolge ihrer
grifieren Fall- oder geringeren Aufwindgeschwindigkeit
gegenliber den Wolkentripfchen eine streifige, wver-
schwommene Struktur. Wenn sie als Fallstreifen oder
Niederschlag aus der Wolke zusfallen, dann wird die
Wolkenbasis unscharf oder diffus.

Weil die Mischwolken in unseren Breiten die wesent-
lichsten niederschlagsbildenden Wolken sind, kann man
sie auch am Niederschlag erkennen. Sie bilden zunichst
Schnee, der bei Temperaturen iiber 0° C zu groBtropfi-
gem Regen wird. In Wolken mit groBer unterkiihlter
Tropfenzahl und grofien Geschwindigkeitsunterschieden
zwischen den Eisbestandieilen und den Triépfchen ver-
graupeln die Eiskristalle durch Anfrieren der unter-
kiihlten Tripfchen bei ZusammenstiBen. Der Vergrau-
pelungsprozefl ist in Wolken mit geringen Aufwinden
(unter 1 m/'sec) selten.

Es fallen aus den Mischwolken folgende Nieder-
schlagsformen:

Altostratus und Nimbostratus: Schnee, Regen und Eis-
kirner, wenn in Bodenkaltluft fallender Regen gefriert,
selten und nur zu Beginn, wenn die Wolken nur wenig
vereist sind, Graupel. Die Niederschlagsformen des
Altostratus und Nimbostratus sind réiumlich und zeitlich
ausdehnt und ohne starke Intensitdtsschwankungen.

Cumulonimbus: Regen, Schnee, Reifgraupel, Frost-
graupel und Hagel in Form von Schauerniederschligen
mit zeiflicher und rdumlicher Begrenzung und starken
Intensitdtsschwankungen. Hagel und Gewitter sind nur
beim Cumulonimbus méglich.

Die zu den Wasserwolken zidhlenden Gattungen
Stratocumulus und Stratus (auch Hochnebel und Nebel)
kinnen in der kalten Jahreszeit bei Temperaturen unter
etwa —10°C durch Gefrieren einzelner unterkiihlter
Tropfchen 2zu niederschlagsauslésenden Mischwolken
werden. Es fallen dann aus Stratus und hochreichendem
Nebel Eisnadeln, kleine Sternchen und Schneegriesel,
die meistens durch geringes Anfrieren von Triopfchen aus
vergraupelten, zusammengeballten Eisnadeln oder
Sternchen bestehen und dann das Ansehen kleiner,
weifler Kiigelchen won schneefihnlicher Strulstur mit
weniger als 1 mm Durchmesser haben. Der manchmal
aus Stratus oder WNebel fallende Nieselregen entsteht
nicht iiber das Eisstadium, sondern durch Vereinigung
von vielen tausend Tropfchen (Koagulation).

Stratoculumus mit Eiskristallen liefert nur geringe
Schneefille, oft nur einzelne Flocken, und bei groBer
Tropfchenzahl und geringem Aufwind von der Gro-
Benordnung von 1 m/sec manchmal Reifgraupel, aber
nur selten geringe Regenfille, wenn die 0°-Grenze hoch
genug, aber noch unter 1000 m liegt. Wenn bei hoheren
Temperaturen aus Stratocumulus stirkerer Regen oder
andere nennenswerte Niederschlige fallen, dann stam-
men sie aus anderen dariiberliegenden Wolken.

Die Wolkengattungen der Mischwolken sind: Alto-
stratus, Nimbostratus und Cumulonimbus.

Im Bildungsstadium ist auch der Altocumulus oft eine
Mischwollke mit geringer Eisteilchenzahl (s. o.).

9.3.4. Wolkenklassifikation
9.3.4.1. Aussehen der Wolken

Das Aussehen der Wolken wird im wesentlichen durch
folgende Merkmale bestimmt:

a) riaumliche Verteilung der Wolkenelemente

b} Art der Wolkenelemente (Wasser, Eis oder beides),
ihre Héhe und ausfallender Niederschlag

¢} Eigenarten in der Gestalt der Wolken.

Die beiden erstgenannten Merkmale (a und b) be-
stimmen die Einteilung in Wolkengattungen, das letzte
Merkmal (c) weist auf die Wolkenarten hin.

Die Wolken befinden sich in stindiger Umwandlung
und weisen deshalb einen unendlichen Formenreichtum
auf. BEs ist jedoch mdoglich, eine begrenzte Anzahl von
charakteristischen Formen zu definieren, die auf der
ganzen Erde beobachtel werden, und sie zu grioleren
Gruppen zusammenzufassen, die international klassi-
fiziert wurden. Diese internationale Wolkenklassifika-
tion ist im ,Internationalen Wolkenatlas®”, Band I, all-
gemein verbindlich festgelegt und im Band II durch ent-
sprechende charakteristische Aufnahmen bildlich erlidu-
tert. Zundchst lassen sich fast alle Wolken in 10 Gattun-
gen einordnen. Um diese Gattungen noch ausfiihrlicher
beschreiben zu kinnen, stehen 14 Arten und neun Unter-
arten zur Verfiigung. Mit zusitzlichen neun Sonder-
formen und Begleitwolken kénnen fast alle vorkom-
menden Wolkenformen erfafit werden. Bei Umbildung
von Wolkengattungen kann man durch Angabe der
Mutterwolke auflerdem etwas iiber den Ursprung der
Wolke aussagen, was fiir die Diagnose von atmosphi-
rischen Vorgingen von Bedeutung sein kann, In An-
lehnung an andere Wissenschaften wurden fiir die ver-
schiedenen Wolkenformen lateinische Namen gew&hlf,
die im wesentlichen bereits die charakteristischen Eigen-
arten der Wolken ausdriicken, Das Einordnen der Wol-
ken in Gattungen, Arten, Unterarten usw. erfolgt nach
ihrem Aussehen,

9.3.4.2. Wolkengaitungen

Die Wolkengattungen erhilt man, indem man zuerst
das rdumliche Verteilungsmerkmal der Wolkenelemente
festlegt und dann die Art der Wolkenelemente, ob Was-
ser, Eis oder beides, was sich aus der Temperatur, der
Hohe oder aus den Erkennungsmerkmalen der Wasser-,
Eis- und Mischwolken und aus den herausfallenden
Niederschlagsformen ergibt. Die scheinbare Grife der
Wolkenteile und thre scheinbare Zuggeschwindigkeis
lassen oft Schliisse auf die Wolkenhthe zu. Tiefe Wol-
ken sind scheinbar groBer und ziehen scheinbar schnel-
ler als hohe. Die riumlichen Verteilungsmerkmale der
Wolkenelemente sind:

1) das ,siratus“-Merkmal (stratus lat. = ausgebreitet):
Schichtwollen, einférmige Wolken ohne wesentliche
Helligkeitsunterschiede und Konfuren in ausgedehnten
Feldern oder Schichten, die den Himmel ganz oder teil-
weise bedecken.

Symbol
stratus

Schichtung der Atmosphire: stabil

2) das ,,cumulus®-Merkmal (cumulus lat. = Haufen):
Einzelwolken in Form von mehr vertikal als horizontal
entwickelten Flocken, Haufen oder Tiirmen.

Symbol cumulus

Schichtung der Atmosphéire: labil

3) ,stratocumulus”“-Merkmal:

Schichtwolken mit wesentlichen Helligkeitsunterschie-
den (dunklere und hellere Stellen oder Liicken) und mit
Konturen in Form von Flecken, Feldern oder Schichten,



oft mit regelméBigen Schollen oder ,Schifchen oder

in Form von Ballen und Walzen.

(~amme W
s

stratocumulus

Symbol

stabil

Tabil an der Ober-

grenze stabil,
oft Inversion
(stratus),
darunter labile
Schicht meist
geringer
Miachtigkeit
{cumulus).

Schichtung der Atmosphére:

Nimbuswolken sind nach ihrer lat. Bezeichnung (nim-
bus Regen) solche, die zu Niederschliigen fiihren. Das
kann eine Wolke sein mit stratus-Merkmalen, sie heil3t
dann Nimbostratus, oder aber mit cumulus-Merkma-
len, sie heifft dann Cumulonimbus. Die aus dem Nim-
bostratus fallenden Niederschlagsformen sind anhalten-
der Regen oder Schnee und EKiskdrner, selten Graupel;
die aus einem Cumulonimbus fallenden sind Schauer-
niederschligeé in Form von Regen, Schnee, Reifgraupel,
Frostgraupel oder Hagel.

Bei reinen Eiswolken ist die Anzahl der Wolken-
elemente oft so gering, dal man bei ihrer réumlichen
Verteilung von keinem Merkmal sprechen kann. Diese
Wolken haben wegen ihres Aussehens den Gattungs-
namen Cirrus (lat. = Haarlocke, Federbusch).

Kombiniert man die drei oben genannten réumlichen
Verteilungsmerkmale mit der Art der Wolkenelemente,
die man aus dem Aussehen, aus der Hohe oder dem
Niederschlag bestimmen kann, so erhilt man:

4 Stratusgattungen: Stratus,
Nimbostratus.

Altostratus, Cirrostratus,

4 Cumulusgattungen: Cumulus, Altocumulus, Cirro-
cumulus, Cumulonimbus.

3 Stratocumulusgattungen: Stratocumulus, Altostrato-
cumulus, Cirrostratocumulus.

1 Cirrus.

Die Kombination der beiden Gattungsmerkmale,
riumliche Verteilung und Art der Wolkenelemente,
flihrt so zu zwolf Gattungen. Aus praktischen Griinden
(Verschliisselung) sind sie auf zehn werringert worden.
Der Altocumulus und Altostratocumaulus sind im Alto-
cumulus zusammengefaBt und der Cirrocumulus und
Cirrostratocumulus im Cirrocumulus. Das Stratocumu-
lus-Merkmal wird durch die Artenbezeichnung strati-
formis ausgedriickt. Diese zehn Wolkengattungen
schlieBen sich gegenseitig aus, d. h. eine bestimmie
Wolke kann nur einer dieser zehn Gattungen angehiren.

Zusammenfassend werden nochmals alle Wolken-
gattungen, ihre Abkilirzungen und Schliisselzahlen ge-
nannt. Dabei ist zu beachten, da die Gattungsnamen
stets mit 2 Buchstaben abgekiirzt werden.

|  Gattung { Abkiirzung Schliisselzahl
|
Cirrus | Ci | 0
Cirrocumulus Ce 1
Cirrostratus l. Cs 2
Altocumulus | Ac 3
Altostratus As 4
Nimbostratus Ns 5
Stratocumulus Sc B
Stratus St 7
Curnulus Cu 8
Cumulonimbus Cb 9

0.3.4.3. Wolkenarten

Die Gattungen ergeben nur eine grobe Einteilung und
Beschreibung der Wolken. Um etwas iiber die Eigen-
arten in der Gestalt der einzelnen Gattungen auszu-
sagen, wurden 14 Wolkenarten festgelegt, die sich eben-
falls gegenseitig ausschlieBen, so daB eine bestimmte
Wolke nur einer Art angehoren kann. Das schlieBt nicht
aus, dafl dieselbe Art bel mehreren Gattungen vorkom-
men kann. Die Linsenform z. B, kann bei den Gattungen
Cirrocumulus, Altocumulus und Stratocumulus beob-
achtet werden.

Die Namen der Arten, ihre Abkilirzungen (stets aus 3
Buchstahen bestehend), ihre Deutsche Bedeutung und
die Gattungen, bei denen sie vorkommen, sind:

|
| Name l Abk.| Bedeutung | Gattungen
fibratus | fib | faserig | cics
uncinus unc | haken-, kommafdrmig| Ci
spissatus spi | dicht Ci
castellanus |cas | tiirmchenférmig CiCe Ac Sc |
floccus flo flockig, bauschig Ci Cc Ac
| stratiformis | str schichtformig Cec Ac Sc
nebulosus | neb | nebel-, schleierartig |Cs St
lenticularis |len |linsenférmig, Cec Ac Sc
mandelformig
fractus fra | zerrissen 5t Cu
humilis hum | niedrig Cu
| mediocris med | mittelm#Big Cu
congestus con | aufgetiirmt, | Cu
michtig aufquellend
calvus cal kahl, glatt Chb
capillatus cap | behaart, ausgefranst, | Cb |
[ faserig ; |
Wolkenarten

9.3.4.4. Unterarten

Zur Beschreibung der Wolken gehdren neben den
Gattungsmerkmalen und den Artenmerkmalen auch
eine Angabe iiber die verschiedenartige Anordnung der
Wolkenteile und iiber ihre Lichtdurchlissigkeit. Diese
beiden Merkmale ergeben neun Unterarten, sechs davon
beziehen sich auf die Anordnung der Wolkenteile, drei
auf die Lichtdurchléissigkeit. Die Namen der Unterarfen,
ihre Abkiirzungen (stets 2 Buchstaben), ihre deutsche
Bedeutung und die Gattungen, bei denen sie vorkom-
men, sind:

MName ‘Abk.‘ Bedeutung Gattungen
intortus | in verflochten Ci
vertebratus | ve | skelettartig, griaten- | Ci
formig
undulatus un | wellen-, wogenformig| Ce Cs Ac As
Sc St
radiatus ra | strahlenfirmig, Ci Ac As Se
parallele Binder und | Cu
Streifen
lacunosus la durchlichert (runde | Ce Ac selten
| ausgefranste Lécher) | Se
duplicatus | du | doppel- und mehr- CiCs Ac As
| schichtig Sc
perlucidus | pe |durchsichtig (durch Ae Se
kleine Liicken) |
translucidus| tr durchscheinend Ac As Sc St
opacus op | nicht durchscheinend, | Ac As Sc St
dunlkel |

Unterarten

9.3.4.5. Sonderformen und Begleitwolken, Mutterwolken

Unmittelbar zusammenhingend mit der Hauptmasse
bestimmter Wolken kdnnen noch besondere Erscheinun-
gen, ,Sonderformen®, oder auch getrennt von der Haupt-




masse , Begleitwolken beobachtet werden. Sonderfor-
men gibt es 6, Begleilwolken 3. Fine Wolkengattung
kann gleicnzeitig von mehreren Sonderformen und Be
gleitwolken begleitet sein. Thre Namen, Abkirzungen
(stets 3 Buchstaben), deutsche Bedeutung und Gattun-
gen, bei denen sie vorkommen, sind:

Name i!\.bk. Bedeutung Gattungen
incus ! ine mit Ambol | Ch
| mamma mam| mit beutelférmigen,
| warzenartigen Aus- |
wiichsen an der CiCc Ac Az |
Untergrenze SceCh
virga vir | mit Fallstreifen Ce Ac As Ns
| SeCuChb
praecipi- pra | mit Niederschlag As Ns Sc 5t
tatio CueEh
arcus arc | mit Béenkragen Ch selten Cu
tuba tub | mit Wolkenschlauch
| {Trombe) Chb selten Cu
| pileus pil mit Kappe I CuCh i
| velum vel | mit Schleier Cu Cb |
| pannus pan |mit Fetzen (Schlecht- | |
wetterfetzen) . As Ns Cu Cb|

Sonderformen und Begleitwolken

Ein Teil einer Wolke kann sich weiterentwickeln, wo-
bei mehr oder weniger deutlich abgesonderte Gebilde
entstehen. Diese kinnen sich von der hMutterwolke
getrennt oder nicht — zu Wolken einer villig anderen
Gattung auswachsen. Um ihren Ursprung zu kennzeich-
nen, fligt man der neuen Gattung die Gattungsbezeich-
nung der Mutterwolke unter Anhingung des Wortes
.genitus® an. Beispiel: Stratocumulus cumulogenitus,
Cirrus cumulonimbogenitus., Als Abkirzung wird die
kleingeschricbene Ablkiirzung der Mutterwolke benutzi
mit einem angehinglen gen, z. B. 3¢ cugen.

Die lateinischen Namen der Mutterwolken und ihre
Abkiirzungen lauten:

cirrocumulogenitus cegen {aus Cc entstanden)
altocumulogenitus acgen (aus Ac entstanden)
altostratogenitus asgen  (aus As entstanden)
nimbostratogenitus nsgen  (aus Ns entstanden)
stratocumulogenitus scgen (aus Sc entstanden)
curmulogenitus cugen (aus Cu entstanden)
cumulonimbogenitus cbgen (aus Cb entstanden)

Eine Zusammenstellung aller Gattungen, Arten, Un-
terarten, Sonderformen, Mutterwolken und des zuge-
hiirigen Niederschlags enthélt die nachfolgende Uber-
sicht (S. 57).

9.3.5. Beschreibung der einzelnen Wolkengattungen
(mit Arten, Unterarten usw.)

Cirrus
1) Definition

Isolierte Wolken in Form weifer, zarter Faden oder
weifler bzw. iiberwiegend weifler Flecken oder schmaler
Binder. Diese Wolken zeigen ein faseriges (haardhn-
liches) Aussehen oder einen seidigen Schimmer odel
beides.

2) Arten

Cirrus fibratus: Diinhe, weille Fasern oder Fiden.
Kommaformige oder hakenférmi-
ge oder in einem nicht abgerun-
deten Bischel endende Fasern
oder Féaden.

Cirrus uncinus:

frii

Cirrus spissatus: Dichte Cirrus-Flecken, die oft

Cirrus floccus:

schwach grau aussehen und die
Sonne vwverschleiern oder wvbllig
verdecken kiinnen.

Kleine, isolierte, runde Cirrus-

(selten) Biischel, oft mit Schleppen wver-

sehen.

Cirrus castellanus: Kleine - abgerundete Turmchen

{selten)

oder Zinnen, die aus einer ge-
meinsamen Cirrus-Basis heraus-
wachser.

3) Unterarten

Cirrus intortus:

Cirrus radiatus:

Cirrus vertebratus:

Cirrus duplicatus:

4)

6)

7

8)

9

UnregelmiéfBig gebogene und in-
einander verflochtene Cirrus-
Fiaden.

Einzelne, in breiten parallelen
Bindern scheinbar gegen den
Horizont zusammenlaufende Cir-
rus-Teile.

Wie eine Wirbelsiule oder Fisch-
griate aussehende Cirrus-Teile,

Cirruswolken in zwei oder mehre-
ren dicht tibereinander angeord-
neten Schichtien, die manchmal
teilweize miteinander verwachsen
sind.

Sonderformen und Begleitwolken
Mamma: Cirrus mit hingenden, beutel- oder war-
zenartigen Quellformen an der Unterseite,

Art der Wolkenbestandteile
Cirrus besteht aus Eiskristallen.

Niederschlagsformen

Aus Cirrus fallt kein Niederschlag.

Optische Erscheinungen

In Cirrus kinnen Haloerscheinungen vorkommen.

Unterschiede zu dhnlichen Wolken anderer Gattungen

a) Cirrus floccus - Cirrocurnulus floceus
Cirrus castellanus - Cirrocumulus castellanus
Cirrus - Biischel oder - Turmchen haben im Ge-
gensatz zu den Cirrocumulusformen eine Breite
von mehr gls 1 Grad.

b} Cirrus-Cirrostratus

Cirrus hat eine zusammenhanglose Struktiur,
Cirrus-Felder oder -Binder besitzen eine geringe
horizontale Erstreckung und geringe Breite der

zusammenhingenden Teile;

—

¢) Cirrus floccus - Altocumulus floccus
Cirrus castellanus - Altocumulus castellanus
Die Feinstruktur des Cirrus ist seidiger und
faseriger als die des Altocumulus,

d} Cirrus spissatus - Altostratus
Dichte Cirrus-Flecken haben eine geringere hori-
zontale Erstreckung als der Altostratus und eine
iiberwiegend weille Farbung.

Entstehung
Cirrus entsteht

a) durch Turbulenz bei starker vertikaler Wind-
scherung

b) durch Konvektion in labilen hochiroposphirischen
Luftschichten .
¢) aus anderen Wolken

aus Virga-Bildungen von Cirrocumulus und Alto-
cumulus




Wolkenklassifikation

CGattungen Arten Unterarten Sonderformen u. Mutterwolken Niederschlag
| Begleitwolken (genitus)
Cirrus fibratus intortus mamma Ce | kein
uncinus radiatus Ac
spissatus vertebratus Ch
| castellanus duplicatus
flocous
Cirrocumulus stratiformis | undulatus virga kein
lenticularis lacunosus mamima
floccus |
castellanus
| c— _—— — — _I — e -
Cirrostratus fibratus duplicatus Ce kein
nebulosus undulatus Ch
Altocumulus stratiformis translucidus virga (0 i kkein |
| lenticularis perlucidus mamma Cb [
| castellanus opacus | {
floccus duplicatus | |
undulatus |
radiatus
. - lacunosus e :
Altostratus | translucidus virga Ac anhaltend
opacus praecipitatio Ch Regen |
duplicatus pannus Schnee |
| undulatus mamma Eiskorner |
i radiatus selten |
| Frostgraupel |
3 il R et e SO TS SRR S
Nimbostratus praecipitatio Cu wie As
virga Ch |
pannus |
Stratocumulus stratiformis | translucidus mamma As schwach |
| lenticularis perlucidus virga Ns Regen 5
| castellanus opacus praecipitatio Cu Schnee
| duplicatus Ch Reifgraupel
| undulatus
| radiatus |
= | | lacunosus | )
Stratus nebulosus opacus praecipitatio Ns Sprithregen
fractus translucidus Cu Eisprismen
undulatus Chb Schneegriesel
. P Bl e T S -
i Cumulus humilis radiatus pileus Ac | nur aus ;
| medioeris velum Sc miéchtigen {
| congestus virga | Cu Regen-
fractus praecipitatio [ schauer |
arcus | |
pannus
e b bl tuba (T |
Cumulonimbus calvus praecipita- Ac Schauer aus
capillatus tio, virga As Regen
pannus, incus, Ns Schnee
mamma, pileus, Sc Reifgraupel
velum, arcus, Cu Frostgraupel
tuba Hagel, z. T. |
| _mit Gewitfer |

aus verdunstetemn Cirrostratus
aus Cumulonimbus durch Herauswehen von Eis-
kristallen bei starken Hohenwinden, oder durch
Auflosung des Cumulonimbus bis auf den Eis-
ambol (Ci spi cbgen).

Cirrocumulus

1) Definition

Diinne, weille Flecken, Felder oder Schichten wvon

Wolken ohne Eigenschatien,

die aus sehr kleinen,

kérnig, gerippelt o. #. aussehenden, miteinander ver-
wachsenen oder isolierten Wolkenteilen bestehen und

mehr oder weniger regelmiBig angeordnet sind. Die
meisten Wolkenteile haben eine Breite von weniger

als 1 Grad.
2) Arten

Cirrocumulus stratiformis:

Cirrocumulus lenticularis:

Cirrocumulus in ausgedehn-
ten - horizontalen Feldern
oder Schichien.

Linsenformig oder mandel-
formig, oft sehr langge-

streckte Cirrocumulusbéinke
mit gewohnlich scharf aus-
geprigten Umrissen.




Cirrocumulus castellanus:
(selten)

Cirrocumulus floccus:
(selten)

3)

Cirrocumulus undulatus:

Cirrocumulus lacunosus:

4)

)

)

8)

)

Einzelne Cirrocumulus-Tei-
le mit sehr kleinen turm-
artigen Aufquellungen, die
aus ciner gemeinsamen Ba-
sis herauswachsen.

Cirrocumulus-Wolken aus
sehr kleinen, unten zerfetz-
ten Biischeln.

Unterarten

Wellenformig angeordnete
Cirrocumulus-Felder.,

Cirrocumulus-Felder mit
kleinen runden, vielfach
ausgefransten Lochern, wo-
durch off das Ausseshen
eines Netzes oder einer Wa-
be entsteht.

Sonderformen und Begleitwolken

Virga: Fallstreifen aus Eiskristallen, die an der Un-
terseite des Cirrocumulus schrig oder senkrecht her-
abhingen,

Mamma: Hingende, beutel- oder warzenformige
Quellformen an der Unterseite des Cirrocumulus.

Art der Wolkenbestandteile

Cirrocumulus besteht fast ausschlieBlich aus Eiskri-
stallen. Im Bildungsstadium kinnen Wassertropichen
vorhanden sein, die infolge der starken Unterkiih-
lung schnell zu Eiskristallen gefrieren oder von den
iibrigen Eiskristallen durch Ubersublimieren auf-
gezehrt werden.

Niederschlagsformen
Aus Cirrocumulus fillt kein Niederschlag.

Optische Erscheinungen
Cirrocumulus ist stets so durchscheinend, daf die
Stellung von Sonne oder Mond zu erkennen ist.
Manchmal kann Korona-Bildung oder Irisieren be-
obachtet werden.
Unterschiede zu dhnlichen Wolken anderer Gattungen
a) Cirrocumulus floceus — Cirrus flocous
Cirrocumulus castellanus — Cirrus castellanus
(siehe Cirrus)
b) Cirrocumulusfelder unterscheiden sich von Cirrus
und Cirrostratus durch ihre gerippelte Form und
ihre Unterteilung in sehr kleine Wolkchen, auch
wenn darunter fiir Cirrus und Cirrostratus cha-
rakteristische, faserige, seidige oder glatte Ab-
schnitte sind, die aber zusammen nur den kleine-
ren Teil ausmachen.

—

¢) Cirrocurmnulus — Altocumulus

Cirrocumulus-Teile sind kleiner als 1 Grad und
haben keine Eigenschatten, Altocumulus-Teile
sind grofer als 1 Grad und haben meist Eigen-
schatten.

Korona-Bildung bei Cirrocumulus selten, bei diin-
nem Altocumulus hiufiger.

Entstehung
Cirrocumulus kann entstehen

a) durch Konvektion in diinnen labilen Luftschichten
(Ce str 1a)

b} durch eine durch Hindernisse und Leewellen be-
dingte Hebung feuchter Luftschichten (Ce len)

c) aus anderen Wolken

durch Labilisierung wvon diinnen Cirrus- und
Cirrostratusschichten infolge anhaltender Hebung

oder Ausstrahlung ihrer Obergrenzen und da-
durch einsetzende Konvektion.

Cirrostratus

1)

Definition

Durchscheinender, weifilicher Wolkenschleier von fa-
serigem, haardhnlichem oder glattem Aussehen, der
den Himmel ganz oder teilweise bedeckt und im all-
gemeinen Haloerscheinungen hervorruft.

2) Arten
Cirrostratus fibratus: faseriger Cirrostratusschleier,
Cirrostratus nebulosus: glatter, einférmiger und ne-
belartiger Cirrostratusschleier.
3) Unterarten
Cirrostratus duplicatus: zwei- oder mehrschichtiger
Cirrostratus.
Cirrostratus undulatus: Cirrostratus mit Wogen-
bildung.
4) Sonderformen und Begleitwolken
Keine.
5) Art der Wolkenelemente
Eiskristalle.
) Niederschlagsformen
Keine,
T) Optische Erscheinungen
In diinnem Cirrostratusschleier werden hiufig Halo-
erscheinungen beobachtet.
8) Unterschiede zu fhnlichen Wolken anderer Gattungen
a) Cirrostratus - Cirrus (siehe Cirrus)
b) Cirrostratus - Cirrocumulus (siehe Cirrocumulus)
¢} Cirrostratus - Altostratus
Cirrostratus ist weilllich und von geringerer ver-
tikaler MéAchtigkeit, so dall Gegenstiinde an der
Erdoberfliche immer noch Schatten werfen, wih-
rend bei Altostratus keine Schattenbildung mehr
erfolgt. Bel Cirrostratus sind Haloerscheinungen
miéglich, bei Altostratus nicht.
9) Entstehung
Cirrostratus entsteht durch
a) Aufgleiten ausgedehnter Luftschichten
b) durch Umbildung anderer Wolken
aus Cirrocumulus virga
durch Zusammenwachsen von Cirrus- und Cirro-
cumulus-Teilen.
Altocumulus

1} Definition

2)

Weille und/oder graue Flecken, Felder ader Schich-
ten von Wolken, im allgemeinen mit Eigenschatten,
aus schuppenartigen Teilen, Ballen, Walzen usw. be-
stehend, die manchmal teilweise faserig oder diffus
aussehen und zusammengewachsen sein kinnen. Die
meisten der regelmiBig angeordneten kleinen Wol-
kenteile haben gewidhnlich ein Breite von 1 bis 5
Grad.

Arten

Altocumulus stratiformis: Altocumulus in ausge-
dehnten horizontalen Feldern oder Schichten.

Altocumulus lenticularis: Altocumulus in linsen-
oder mandelférmigen, oft sehr langgestreckten Bin-
ken mit deutlich ausgepréigten Umrissen.




4)

5)

6)

]

8)

Altocumulus castellanus: Altocumulus mit einer Rei-
he von Tiirmchen, die aus einer gemeinsamen Basis
herauswachsen.

Altocumulus floccus: Altocumulus in Form kleiner,
isolierter Biischel, mit zerfransten Unterteilen und
h#ufig mit Schleppen.

Unterarten

Altocumulus translucidus: Diinner, lichtdurchléssiger
Altocumulus mit erkennbarer Stellung von Sonne
und Mond.

Altocumulus perlucidus: Durch kleine unregelmifBi-
ge Liicken durchsichtiger Altocumulus.

Altocumulus opacus: Dichter Altocumulus, der Son-
ne und Mond villizg verdeckt.

Altocumulus duplicatus: Altocumulus in zwei oder
mehreren Schichten.

Altocumulus undulatus: Altocumulus in wogenfir-
miger Anordnung, oft mit langgestreckten, paralle-
len Walzen, die durch scharf begrenzte, wolkenlose
Bahnen voneinander getrennt sein konnen.

Altocumulus radiatus: Altocumulus mit paralleler
Streifung oder in parallelen Bindern, die scheinbar
am Horizont zusammenlaufen.

Altocumulus lacunosus (selten): Altocumulus mit
mehr oder weniger regelmifBig verteilten, runden, oft
ausgefransten Ldchern, wodurch das Aussehen eines
Netzes oder einer Wabe entsteht.

Sonderformen und Begleitwolken

Altocumulus virga: Altocumulus mit Fallstreifen, die
meist aus Eiskristallen bestehen.

Altocumulus mamma: Altocurmulus mit hiingenden,
beutelférmigen Quellungen an der Unterseite.

Art der Wolkenbestandteile

Altocumulus besteht fast immer aus unterkiihlien
Wassertripfchen. Bei sehr tiefen Temperaturen {(un-
ter —10° C) kann er auch Eiskristalle enthalten, die
infolge starker Eistibersittigung durch Sublimation
rasch wachsen und als Fallstreifen (virga) ausfallen.

Niederschlagsformen

Aus Altocumulus fiallt normalerweise kein Nieder-
schlag.

Optische Erscheinungen

Durch Lichtheugung an den Wolkentrépfchen wird
an diinnen Altocumulus-Teilen oft Korona-Bildung
oder Irisieren beobachtet. Altocumulus virga kann
Haloerscheinungen in Form von Nebensonnen und
Lichtsdulen bilden.

Unterschiede zu fihnlichen Wolken anderer Gattun-
gen
a) Altocumulus virga - Cirrus
Ac vir ist nicht liberall, Ci hingegen iiberall fase-
rig oder seidig schimmernd.
b
c) Altocumulus stratiformis — Altostratus

Mittelhohe Wolkenschichten ohne Niederschlag
werden im Zweifelsfalle als Altocumulus bezeich-
net, sofern irgendwelche Anzeichen von schuppen-
artigen Teilen, Ballen, Walzen usw. vorhanden
sind.

et

Altocumulus - Cirrocumulus (siehe Cirrocumulus)

d) Altocumulus stratiformis — Stratocumulus stra-
tiformis

Bei Altocumulus haben die meisten der regelmi-
Big angeordneten Wolkenteile eine Gréfe von 1

9)

bis 5 Grad, bei Stratocumulus von mehr als 5
Grad.
e) Altocumulus floceus — Cumulus fractus oder
humilis
Altocumulus floccus hat hiufig faserige Schlep-
pen und ist meist kleiner als Cumulus.
Entstehung
Altocumulus entsteht

a) durch Aufgleiten einer ausgedehnten Luftschicht,
meist nur am Rande der Aufgleitzone

b} durch Konvektion in labilen Luftschichten des
mittelhohen Stockwerkes

¢) durch Turbulenz im mittleren Stodowerk

d) durch eine durch Hindernisse und Leewellen be-
dingte Hebung feuchter Luftschichten

e) aus anderen Wolken

durch Labilisierung von Altostratus- oder Nimbo-
stratusschichten infolge anhaltender Hebung oder
Wiarmeaussirahlung ihrer Obergrenze und da-
durch einsetzende Konvektion

durch Umwandlung von Altostratus oder Nimbo-
stratus infolge starker Wellenbildung

durch Ausbreitung von Cumuluswolken an In-
versionen

durch Cumulus- oder Cumuloniumbusreste in
feuchten Luftschichten bei nachlassender Ther-
mik.

Altostratus

1)

2)

3)

4)

Definition

Graue oder bliuliche Wolkenfelder oder -schichien
von streifigem, faserigem oder einformigen Ausse-
hen, die den Himmel ganz oder teilweise bedecdken
und stellenweise gerade so diinn sind, daB die Sonne
wenigstens schwach wie durch Mattglas zu erkennen
ist. Bei Altostratus treten keine Haloerscheinungen
auf.

Arten

Keine

Unterarten

Altostratus translucidus: Diinner Altostratus, durch
den die Sonne wenigstens noch andeutungsweise wie
durch Mittglas zu erkennen ist.

Altostratus opacus: dichter Altostratus, der die Son-
ne villig verdeckt.

Altostratus duplicatus: zwei oder mehrere, dicht
iibereinander liegende Altostratusschichten, die teil-
weise zusammenwachsen konnen.

Altostratus undulatus: Alfostratus mit Wogenbil-
dungen.

Altostratus radiatus: Altostratus mit paralleler Strei-
fung, die scheinbar am Horizont zusammenléuft.

Sonderformen und Begleitwolken

Altostratus virga: Altostratus mit Fallstreifen an der
Untergrenze.

Altostratus praecipitatio: Altostratus mit Nieder-
schlag, der den Erdboden erreicht.

Altostratus pannus: Altostratus mit zerrissenen Wol-
kenfetzen, die in tiefer liegenden turbulenten Schich-
ten durch Feuchteanreicherung infolge Verdunstung
von Niederschlag entstehen.
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Altostratus mamma: Altostratus mit warzenartigem
Aussehen an der Unterseite,

Nimbostratus virga: Nimbostratus mit Fallstreifen
an der Untergrenze.

5) Art der Wolkenbestandteile Nimbostratus pannus: Nimbostratus mit zerrissenen
Altostratus besteht aus Wassertrépfchen und Eiskri- E:;Ioll}{?nf_ftzfn'1 iimg”;- Tﬁfﬂr dlle:&"ind‘l:u, klaElh:ﬁ"-n:ien
stallen. Er enthélt aullerdem Schneeflocken und Re- o e f'n A N b s 0
gentropfen rung infolge Verdunstung von Niederschlag entste-

i hen und mit dermn Nimbostratus zusammenwachsen

6) Niederschlagsformen kénnen.

Aus Altostratus fallt meist Dauerniederschlag in 5) - ATt der Wolkenbestandteile

Form von Regen oder Schnee, Eiskérnern oder -

Frostgraupeln. Nimbostratus besteht aus (ieils unterkiihlten) Was-
] : A ! sertropfchen und Regentropfen, aus Schneekristallen

T) Oplische Erscheinungen und Sehneetlodien
MNur bei dinnem Altostratus Koronabildung. ,

5 6) Niederschlagsform

8) Unterschiede zu &hnlichen Wolken anderer Gattun- : 2 - : :
gen Aus Nimbostratus fillt meist Dauerniederschlag in

Form von Regen, Schnee, Eiskérnern oder Frost-
a) Altostratus — Cirrus spissatus graupeln.
siehe Cirrus : : :
{ y T) Optische Erscheinungen
b) Altostratus translucidus Cirrostratus AT
(siehe Cirrostratus)
1 i 8) Unterschiede zu dhnlichen Wolken anderer Gatiun-
¢) Altostratus — Altocumulus stratiformis gen
(siehe Altocumulus) 2,
i a) Nimbostratus — Altostratus opacus
d) Altostratus opacus — Nimbostratus (istie Altoskratus)
Altostratus hat eine hiéhere Untergrenze und ist Wenn Regen oder Schnee fillt, wird die Wolke
diinner, heller und an seiner Unterseite weniger im Zweifelsfalle als Nimbostratus bezeichnet.
gleichférmig als Nimbostratus. Wenn weder Re- g : ;
gen noch Schnee fallt, wird die Wolkenschicht im b) Nimbostratus — Altocumulus opacus
Zweifelsfalle als Altostratus bezeichnet. Nimbostratus — Stratocumulus opacus
e) Altostratus — Stratus Nimbostratus besitzt im Gegensatz zu Altocumu-
Altostratus besitzt Mattglaswirkung und ist nie- Brcppcus il B oeinulil pp G Lsne on
mals weill, wie es bei diinnem Stratus gegen die abgegrer}zten W olkent_mlc oder keine deutlich
Sonne sein kann. Stratus besitzt andere Nieder- ausgeprigte Untergrenze.
schlagsformen (Spriihregen, Griesel, Eisnadeln). ¢) Nimbostratus — Stratus opacus
9) Enistehung Aus Nimbostratus fallen Niederschldge in Form
Altostratus entsteht von Regen, Schnee, Eiski’)me:m oder Frostgrau-
i ; : peln; aus Stratus opacus nur in Form vorn Sprith-
a) durch Aufgleiten ausgedehnter Luftschichten bis regen, Eisprismen oder Schneegriesel.
in gentigend grofie Hohen : 3
d) Nimbostratus — Cumulonimbus
b) aus anderen Wolken : p z :

; A : : Wenn eine Wolke von Blitz, Donner oder Hagel
aus Cirrostratus, der an Méchtigkeit zunimmf, begleitet ist, dann ist sie ein Cumulenimbus, auch
aus Nimbostratus, der an Méchtigkeit abnimmt, wenn sie wie ein Nimbostratus aussieht.
aus Altocumulus, wenn zahlreiche Eiskristall- 8) Entstehung
schleppen ausfallen und ihm ein einférmiges Aus- NirBostrabie entetabit
sehen verleihen. ; ‘ :

a) durch Aufgleiten ausgedehnter Luftschichten bis
aus Curmnulenimbus durch Aushreitung der mitt- in geniigend grofie Hihen
leren oder oberen vereisten Teile an Inversicnen. :

b) aus anderen Wolken

Nimbostratus aus Altostrattfs, der an M:lcht:;._‘,kmt Funimmt, :

aus Cumulonimbus durch horizontales Ausbrei-

1) Definition ten des Cumulonimbus.

Graue, hiufig dunkle Wolkenschicht, die bei mehr

oder weniger anhaltendem, meist den Erdboden er-  Stratocumulus

reichendem Regen- oder Schneefall diffus erscheint. o

Dic Schicht ist so dicht, daB die Sonne unsichtbar 1) Definition

wird. Unterhalb dieser Schicht treten hiufig niedri- Graue und/oder weillliche Flecken, Felder oder
ge zerfetzte Wolken auf, die mit ihr zusammenwach- Schichten won Wolken, die fast stets dunkle Stellen
sen kdnnen. aufweisen, aus mosaikartigen Schollen sowie aus

2) Arten Ballen, Walzen usw. bestehen, die (ausgenommen bei

i Virga-Bildung) nicht faseriger Struktur sind und
Keine. zusammengewachsen sein konnen. Die meisten der

3) Unterarten regelmiBig angeordneten kleineren Wolkenteile ha-
Keine. ben eine Breite von mehr als 5 Grad.

4) Sonderformen und Begleitwolken 2) Arten

Nimbostratus praecipitatio: Nimbostratus mit Nie-
derschlag, der den Erdboden erreicht.

Stratocumulus stratiformis: Stratocumulus in ausge-
dehnten horizontalen Feldern oder Schichten.




3)

4
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6]

8)

Stratocumulus lenticularis: Stratocumulus in Form
langgestreckter, linsen- oder mandelformiger Banke
mit deutlich abgegrenzten Umrissen.
Stratocumulus castellanus: Stratocumulus in Form
von Tiirmchen, die aus einer gemeinsamen Basis
herauswachsen.

Unterarten

Stratocumulus translucidus: Diinner, lichtdurchlassi-
ger Stratocumulus mit erkennbarer Stellung wvon
Sonne oder Mond.

Stratocumulus perlucidus: Durch kleine, unregel-
maéafige Liicken durchsichtiger Stratocumulus.

Stratocurnulus opacus: Dichter Stratocumulus, der
Sonne oder Mond véllig verdeclkt.

Stratocumulus - duplicatus: Sfratocumulus in zwei

oder mehreren Schichten.

Stratocumulus undulatus: Stratocumulus in wogen-
formiger Anordnung, manchmal in parallelen Wal=
zen, die durch wolkenfreie Streifen voneinander ge-
trennt sein kénnen.

Stratocumulus radiatus: Stratocumulus in paralleler
Streifung oder parallelen Bindern, die scheinbar am
Horizont zusammenlaufen.

Stratocumulus lacunosus (selten): Stratocumulus mit
mehr oder weniger regelmifig verteilten, runden,
oft ausgefransten Loéchern, wodurch das Aussehen
eines Netzes oder einer Wabe entsteht.

Sonderformen und Begleitwolken

Stratocumulus mamma: Stratocumulus mit héingen-
den, beutelférmigen Quellformen an der Unterseite.

Stratocumulus virga: Stratocumulus mit Fallstreifen
(aus Eiskristallen bei kaltem Wetter).

Stratocumulus praecipitatio (selten): Stratocumulus
mit Niederschlag,

Art der Wolkenbestandteile

Stratocumulus besteht aus Wassertrépfchen; manch-
mal enthilt er auch Regentropfen oder Reifgraupeln
und seltener Schneekristalle und Schneeflocken.

Niederschlagsformen

Bei Stratocumulus tritt manchmal schwacher Nieder-
schlag in Form von Regen, Schnee oder Reifgraupeln
auf.

Optische Erscheinungen

Bei diinnen Stratocumuluswolken kann Korona-
Bildung (Heof oder Kranz um Sonne oder Mond) und
Irisieren beobachtet werden.

Unterschiede zu dhnlichen Wolken anderer Gattun-
gen

Stratocumulus — Altocumulus
(siche Altocumulus)

Stratocumulus — Stratus, Nimbostratus, Altostratus
Stratocumulus unterscheidet sich von Stratus und
auch Nimbostratus und Altostratus dadurch, dall
isolierte oder miteinander verwachsene, durch we-
sentliche Helligkeitsunterschiede gekennzeichneta
Wolkenteile auftreten. Der Niederschlag des Strato-
cumnulus ist im Gegensatz zum Nimbostratus- und
Altostratusniederschlag stets von geringer Intensitit.

Stratocumulus — Cumulus

Die einzelnen Teile des Stratocumulus treten ge-
withnlich in Gruppen oder Binken mit im allge-
meinen abgeflachter Oberseite auf. Wenn: Kuppeln
beobachtet werden, dann wachsen diese irn Gegen-

9]

satz zu denen bei Cumulus aus einer zusammenhin-
genden Basis heraus.

Entstehung
Stratocumulus entsteht

a) durch Turbulenz

b) durch Konvektion in labilen, sehr feuchten oder
geséttigten Luftschichten (Stratusschichten), die
oben durch starke Stabilitit (Inversion) begrenzt
sind

e} durch Wellenvorginge in sehr feuchten Luft-
schichten oder Stratusschichten, meist an Inver-
sionen

d) aus anderen Waolken
aus Nimbostratus nach Beendigung des Nieder-
schlages

aus Cumulus durch Ausbreitung des oberen oder
mittleren Teiles an sehr feuchten Inversionen
oder durch Abflachen der Cumuluswolken nach
Beendigung der Thermik
aus Stratus durch Labilisierung der Stratusschicht
oder durch Wellenbildung.

Stratus

1)

3)

5)

6)

7)

Definition

Eine durchgehend graue Wolkenschicht mit ziemlich
einformiger Untergrenze, aus der Spriihregen, Eis-
prismen oder Schneegriesel fallen kénnen. Ist die
Sonne durch die Wolke hindurch sichtbar, so sind
ihre Umrisse klar zu erkennen. Haloerscheinungen
kiinnen bei Stratus nur bei sehr tiefen Temperaturen
auftreten.

Manchmal kommt Stratus in Form zerfetzter Schwa-
den vor.

Arten

Stratus nebulosus: Nebelartige, ziemlich einférmige,
graue Stratusschicht.

Stratus fractus: Nichi geschlossene, sondern in meh-
rere Teilwolken verschiedener Grofie und Helligkeit
zerfallende Stratusschicht oder Siratusietzen (oft
Schlechtwetterfetzen), die ihre Gestall rasch dndern.

Unterarten

Stratus opacus: Dichter Stratus, der Sonne und Mond
villig verdeckt.

Stratus translucidus: Diinner Stratus, der die Um-
risse von Sonne und Mond deutlich durchscheinen
1afit.

Stratus undulatus:
Unterseite.

Stratus mit wellenformiger
Sonderformen und Begleitwolken

Stratus praecipitatio: Stratus mit Niederschlag in
Form von Sprithregen, Eisprismen oder Schnee-
Eriesel.

Art der Wolkenbestandteile

Stratus besteht gewdhnlich aus kleinen Wasser-
tropfchen, bei tiefen Temperaturen auch aus kleinen
Eisteilchen. Dicker oder dichter Stratus kanm auch
Spriithregentropichen, bei tiefen Temperaturen auch
Eisprismen oder Schneegriesel enthalten,

Niederschlagsformen

Aus Stratus fillt Niederschlag in Form von Spriih-
regen, Eisprismen oder Schneegriesel.

Optische Erscheinungen
Sehr diinner Stratus kann zu Korona-Bildung um
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8)

Sonne und Mond fithren. Stratus, der bei sehr tiefen
Temperaturen aus Eiskristallen besteht, kann Halo-
Bildung hervorrufen.

Unterschiede zu #hnlichen Wolken anderer Gattun-
gen

a) Stratus — Altostratus
(siehe Altostratus)

b) Stratus opacus — Nimbostratus

Stratus hat normalerweise eine deutlicher ausge-
priagie und einformigere Untergrenze als Nimbo-
stratus und andere Niederschlagsformen. Eine
Stratusschicht kommt normalerweize nur bei
Windstille oder schwachen Winden vor. Nimbo-
stratus hingegen bei miiBigen bis starken Win-
den. Der Stratusbildung gehen meist keine ande-
ren Wolken voraus, wihrend Nimbostratus im
allgemeinen anderen Aufzugswolken des mittel-
hohen Stockwerkes folgt.

¢) Stratus — Stratocumulus
(siehe Stratocumulus)

B

Stratus fractus — Cumulus fractus

Stratusfetzen sind weniger weili, weniger dicht
und weniger méachtig als Cumulusfetzen.

9) Entstehung

Stratus entsteht

a) durch Abkiithlung der unteren Luftschichten un-
ter den Taupunlkt, inshesondere durch Strahlungs-
abkiihlung an tief liegenden Inwversionen (Hoch-
nebel)

b) durch Turbulenz der bodennahen Luftschichten,
wenn sie durch Niederschlag mit Feuchtigkeit an-
gereichert sind (Pannus-Fetzen)

¢) aus anderen Wolken:
aus Nebel, der durch Erwirmung vom Erdboden
her oder durch Turbulenz am Boden aufgeldst
wird
aus Stratocumulus, wenn seine Untergrenze ab-
sinkt und er sein reliefartiges Geprige oder seine
sichtbare Gliederung verliert.

Cumulus
1) Definition

2)

3)

Isolierte, durchweg dichte und scharf abgegrenzte
Wolken, die sich in der Vertikalen in Form von Hii-
geln, Kuppeln oder Tirmen entwickeln, deren auif-
quellende obere Teile oft wie ein Blumenkohl aus-
sehen. Die von der Sonne beschienenen Wolkenteile
sind meist leuchtend weill. Thre Untergrenze ist ver-
hiiltnisméBig dunkel und verlduft fast horizontal.

Manchmal sind Cumuluswolken zerfetzt.

Arten

Cumulus humilis: Niedriger, abgeflachter Cumulus
(Schinwettercumulus).

Cumulus mediocris: Cumulus von maBiger vertika-
ler Entwicklung mit kleinen Aufquellungen und em-
porschieffenden Teilen.

Cumulus congestus: Cumulus von grofler vertikaler
Ausdehnung mit quellformigem Oberteil, das oft wie
ein Blumenkohl aussieht.

Curmnulus fractus: Cumulus mit stark zerfetzten Rin-
dern, deren Umrisse sich stindig und hiufig sehr
rasch verdndern.

Unterarten

Cumulug radiatus: Cumulus-Wolken in Reihen, die

%)

7

8)

9

fast parallel zur Windrichtung angeordnet sind und
so Wolkenstraflen bilden.

Sonderformen und Begleitwolken

Cumulus pileus: Cumulus mit flacher Kappe oder
Haube von geringer horizontaler Erstreckung liber
dem Gipfel oder am Oberteil.

Cumulusg velum: Cumulus mit einem Wolkenschleier
von grofer horizontaler Erstreckung unmittelbar
oberhalb oder am Oberteil, den er manchmal durch-
stolbt.

Cumulus  virga: Cumulus mit herabhiingenden
Schleppen.

Cumulus praecipitatio: Cumulus mit Niederschlag in
Form von Regenschauern.

Cumulus arcus (selten): Cumulus mit Boenkragen
oder Boenwalze.

Cumulus pannus (selten): Cumulus mit zerrissenen
Schlechtwetterfetzen unterhalb der Untergrenze.

Cumulus fuba (sehr selten): Cumulus mit Wolken-
gchlauch oder Trombe,

Art der Wolkenelemente

Cumulus besteht im allgemeinen nur aus Wasser-
tropfchen.

Niederschlagsformen

Aus kontinentalen Cumuluswolken f#llt normaler-
weise kein Niederschlag. Michtige maritime Cumuli
konnen in tropischen Breiten starke Regenschauer,
in unseren Breiten meist nur schwache Regenschauer
liefern.

Optische Erscheinungen
Keine.

Unterschiede zu #hnlichen Wolken anderer Gattungen

a) Cumulus — Stratocumulus
(siehe Stratocumulus)

b) Cumulus — Cumulonimbus

ind die oberen Teile der Wolke iiberall noch
scharf abgegrenzt und ist keine streifige oder fase-
rige Struktur erkennbar, dann ist sie ein Cumu-
lus. Treten Blitz, Donner oder Hagel auf, dann
mulB sie ein Cumulonimbus sein, In unseren Brei-
ten mull man im Zweifelsfalle bei allen Schauer-
niederschligen auf Cumulonimbus schlieBer.

¢) Cumulus fractus — Stratus fractus
(siehe Stratus fractus)

Entstehung

Cumuluswolken entstehen:

a) durch Konvektion in vertikal méichtigen, labilen
Luftschichten

b) durch Turbulenz in feucht-labilen Bodenluft-
schichten, die durch wverdunstenden Niederschlag
stark mit Wasserdampf angereichert sind (Cumu-
lus fractus, als Begleitwollke pannus).

Cumulonimbus

1

Definition

Eine massige und dichte Wolke von betrichtlicher
vertikaler Ausdehnung in Form eines hohen Berges
oder michtigen Turmes. Zumindest teilweise weist
der obere Wolkenabschnitt glatte Formen auf oder
ist faserig oder streifig und fast stets abgeflacht. Die-
ser Teil breitet sich vielfach amboBférmig oder wie
ein grofer Federbusch aus.

Unterhalb der h#ufig sehr dunklen Wolkenunter-
grenze befinden sich oft niedrige, zerfetzte Wolken,
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die mit der Hauptwolke zusammengewachsen sein
kénnen. Der Niederschlag fallt manchmal in Virga-
Form.

Arten

Cumulonimbus calvus: Kahler Cumulonimbus mit
noch iliberwiegend glatten Formen und rundlichen
Aufguellungen am Giplel, die aber die scharfen Cu-
mulusumrisse bereits verlieren.

Cumulonimbus capillatus: ,Behaarter® Cumulonim-
bus, dessen oberer Abschnitt aus einer ausgefransten

faserigen oder streifigen Wolkenmasse besteht und
oft wie ein Ambof} geformt ist.

Unterarten
Keine.

Sonderformen und Begleitwolken

Cumulonimbus praecipitatio: Cumulonimbus mit
Niederschldgen, die den Erdboden in Form wvon Re-
gen=-, Schnee-, Reifgraupel-, Frostgraupel- und Ha-
gelschauer erreichen.

Cumulonimbus virga: Cumulonimbus mit Nieder-
schlagsfallstreifen, die den Erdboden nicht erreichen.

Cumulonimbus pannus: Cumulonimbus mit Schlecht-
wetterfetzen unterhalb der Wolkenuntergrenze, die
zum Teil mit ihr zusammengewachsen sein kénnen.

Cumulonimbus incus: Cumulonimbus mit amboBfér-
migem Oberteil.

Cumulonimbus mamma: Cumulonimbus mit hingen-
den Quellformen an der Unterseite,

Cumulonimbus pileus: Cumulonimbus mit flacher
Kappe oder Haube von geringer horizontaler Er-
streckung iiber dem Gipfel oder am Oberteil.

Cumulonimbus velum: Cumulonimbus mit einem
Wolkenschleier von grofer horizontaler Erstreckung
unmittelbar oberhalb oder am Oberteil, den er manch-
mal durchstofit.

Cumulonimbus arcus: Cumulonimmbus mit Béenkra-
gen oder Bienwalze, die wie ein dunkler Bogen aus-
sieht.

Cumulonimbus tuba (selten): Cumulonimbus mit
einem Wolkenschlauch, der aus der Basis heraus-
wichst (Trombe).

Art der Wolkenelemente

Cumulonimbus besteht aus Wassertropfchen und be-
sonders im oberen Teil aus Eiskristallen, Er enthélt
auferdem grofle Regentropfen und meist auch
Schneeflocken, Reifgraupeln, Eiskérner, Frostgrau-
peln oder Hagelkérner.

Niederschlagsformen

Aus dern Cumulonimbus fallen Schauerniederschléige
in Form von Regen, Schnee, Reifgraupeln, Frost-
graupeln oder Hagel. Die Niederschldge kénnen von
Donner oder Blitz begleitet sein.

Optische Erscheinungen
Keine.
Unterschiede zu anderen Wolken dhnlicher Gatiungen

Cumulonimbus — Nimbostratus
(siehe Nimbostratus)

Cumulonimbus — Cumulus
{siehe Cumulus)

Entstehung

Cumulonimbus entsteht durch Konvektion in vertikal
sehr michtigen, labilen Luftschichten, die iiber die
10- bis —20-Grad-Isotherme hinausreichen und oft

erst durch die Tropopause hegrenzt werden. Er ent-

wickelt sich meist aus hochreichenden Cumuluswol-
ken (Cumulus congestus), manchmal aber auch aus
Altocumulus oder Stratocumulus, sowie aus Alto-
stratus oder Nimbostratus, wenn diese Wolkenschich-
ten durch Abkiihlung an der Obergrenze oder durch
anhaltende Hebung feuchtlahil werden.

9.3.6. Wolkenbildung durch besondere Vorginge
9.3.6.1. Orographische Wolken

In einer Luftstromung, die Hiigel, Gebirge oder Ho-
henriicken iiberquert, kinnen orographische Wolken
unterhalb, oberhalb oder auch im gleichen Niveau der
Gipfel auftreten. Das Aussehen dieser orographisch be-
dingten Wolken kann merklich von dem iiblichen Bild
einer der zehn Wolkengattungen abweichen. Qrographi-
sche Wolken werden aber dennoch stets in die eine oder
andere dieser Wolkengattungen eingruppiert. Die hiu-
figsten orographischen Wolken gehoren zu den Gattun-
gen Altocumulus, Stratocumulus, Stratus, Cumulus und
teilweise auch WNimbostratus.

Der physikalische Aufbau einer orographisch beding-
ten Wolke ist in seiner Gesamtheit dem Aufbau der-
jenigen Wolken dhnlich, zu deren Gattung sie gezahlt
wird, Da eine orographische Wolke an das Relief der
Erdoberfliche gebunden ist, verlagert sie sich — wenn
iiberhaupt — im allgemeinen nur sehr langsam, obwohl
der Wind in Héhe der Wolke stark sein kann. In einigen
Fillen ist die Windgeschwindigkeit an gewissen Beson-
derheiten der Wolke zu erkennen, z. B. an losgelosten
Wolkenteilen, die von einer Seite der Wolke zur anderen
wandern. Der anhaltende Wechsel in der Struktur der
Wolke tritt oft sehr deutlich in Erscheinung,

Orographische Wolken kénnen wiele unterschiedliche
Formen annehmen,

Stauwolken

An einzelstehenden Bergen legen sich durch Stauwir-
kung der Luffstromung orographische Wolken haufig
wie ein Kragen um den Berg herum und bedecken sei-
nen Gipfel wie eine Kappe. Kragen und Kappe sind
beide ziemlich symmetrisch. Aus diesen Wolken fillt
wenig oder kein Niederschlag.

Langgestreckte Hiigel oder Gebirge kdnnen die Bil-
dung von ausgedehnten Niederschlagswolken auf ihrer
Luvseite hervorrufen. Diese Wolken umhiillen den Ge-
birgskamm und ldésen sich dicht dahinter wieder auf.
Werden diese Wolken von einem auf der Leeseite gelege-
nen Standort aus beobachtet, so sehen sie haufig wie ein
Wall aus (Féhn-Bank oder Féhn-hMauer).

Bei starkem Wind kénnen sich in Gipfelnihe orogra-
phische Wolken bilden, die sich vom Berg aus leewirts
erstrecken (,Rauchender Berg®). Diese Wolken diirfen
nicht mit Schnee verwechselt werden, der vom Gebirgs-
kamm oder -gipfel weggefegt wird.

Leewellenwolken (Lenticulariswollken)

Wird eine einheitliche Luftstromung gegen ein Ge-
birgshindernis gefithrt, so erfihrt die Strémung eine
Stérung durch erzwungene Hebung. Die Stérung erzeugt
wellenartige Bewegungen der Stromung, die durch fort-
dauernde, vom Hindernis ausgehende Impulse so auf-
geschaukelt werden kénnen, dall die gesamte Luftmasse
biz weit iiber die Hindernishthe hinaus zu Wellen-
schwingungen angeregt wird. Diese Schwingungen er-
zeugen im Lee des Hindernisses in ziemlich gleichmaBi-
gen Abstinden (zwischen etwa 5 und 50 km) Aufwind-
gebiete mit Vertikalgeschwindigkeiten bis zu 10 und
15 m/see, in extremen Fillen sogar bis 40 mJ/sec. Die
Wellenléingen (Abstand von Berg zu Berg bzw. Tal zu
Tal) wachsen mit der horizontalen Stromungsgeschwin-
digkeit und mit zunehmendem vertikalem Temperatur-
gradienten, ihre Linge belrdgt bei einer horizontalen




...-—- ___L_-.-..__._-. ___. .I

e

— il —

Strimungsgeschwindigkeit von 10 bis 20 m/sec etwa 5 bis
10 km. Die Amplitude der Welle, das heifit der halbe
vertikale Abstand zwischen Wellenberg und -tal, ndert
sich mit der Hohe. In Bodenniihe und in grofien Hohen
ist sie sehr pgering, in den mittleren Hohen der Tropo-
sphire erreicht sie allgemein ihr Maximum. Deshalb
werden Leewellen am hiufigsten zwischen 2000 m und
7000 m Hohe beobachtet. Die Vertikalbewegungen in
Leewellen wachsen mit der Windgeschwindigkeit, mit
der Amplitude und mit der Kiirze der Wellenldnge. Lee-
wellen konnen nur bei stabiler Schichtung auftreten, da
sie bei feuchtlabilem Temperaturgradienten sofort durch
Konvektion zerstirt werden.

Die erste Welle im Lee des Hindernisses ist meist am
besten entwickelt. Das Gebiet stirksten Aufwindes ver-
schiebt sich mit zunehmender Hihe gegen die Stromung
auf den Hinderniskamm zu und kann unter Umstdnden
auch luvwirts iiber den Kamm tbergreifen. In der Ver-
tikalen kinnen durch diese Verschiecbung Auf- und Ab-
windgebiete mehr oder weniger geschichtet tberein-
ander liegen.

Durch die wogenférmige Anordnung der Stromlinien
kommt es unter dem Wellental zu einer Driingung und
unter dem Wellenberg zu einer Ausweitung. Das bedeu-
tet nach der Bernoulli'schen Gleichung iiber dem Wellen-
tal Druckerniedrigung und tiber dem Wellenberg Druck-
erhihung. Diese Druckanordnung kann dazu fiihren, dal3
sich das allgemeine Druckgefille umkehrt und am Boden
eine gegen die Haupistrémung gerichiete Bodenstro-
mung auslist und so einen ortsfesten Luftwirbel mit
horizontaler Achse, auch Rotor genannt, erzeugt. In die-
sen Rotoren herrschi sehr starke Turbulenz und Boig-
keit, s0 dal sie fiir die Luftfahrt gefdhrlich werden kon-
nen. Diese Rotoren werden oft durch die Bildung von
Cumuluswalzen, den sogenannten Rotorwalzen, sichtbar
(Abb. 55).

I Wellen- Langs |
¢ §-S0kmi h!
H W
_————
Ac lent "
. Amplifude
W kmsh Sarcae g
LN o
e HBH
S kmih
—e --:
Yok v
“ . P=Rator S
/( AR,
Abb. 55

Bildung von Leewellenwolken

Die Aufwindgebiete der Leewellen werden bei aus-
reichender Luftfeuchtigkeit durch langgezogene, parallel
zur Gebirgskette ausgerichtete, oft linsen- oder mandel-
formige Wolkenbiinke (Lenticulariswolken) angezeigt.
Diese &ndern fortwahrend ihre Gestalt. Sie stehen zwar
ortsfest, bestehen aber aus laufend im aufsteigenden
Wellenteil sich bildenden Wolkentripfchen, die mit der
Luftstromung die stehende Welle durchlaufen und im
absteigenden Teil zum Wellental hin durch adiabatische
Erwirmung wieder verdunsten. Die vorderseitigen Wol-
kenréinder sind darum meist scharf begrenzt, die riick-
seitigen ausgefranst und diinn. Die griBte Wolkendicke
wird im Wellenberg erreicht. Die diinnen Wolkenréinder
zeigen oft ein leuchtendes, perlmutterartiges Irisieren.

Da die stationéiren Leewellen unter giinstigen Bedin-
gungen bis in die Stratosphére hochreichen kénnen und
entsprechende Aufwindfelder besitzen, sind sie fiir den
Leistungssegelflug bestens geeignet. In Féhnwellen sind
Hohen bis 13 600 m ersegelt worden. Wahrscheinlich sind
auch die Perlmutterwolken (5. Abschnitt 9.3.6.2.) Eon-
densationserscheinungen in Leewellen, die weit in die
Stratosphire hineinreichen.

Die theoretischen Untersuchungen und die Messungen
und Beobachtungen in der Atmosphire haben gezeigt,
dafl Leewellen nur dann auftreten, wenn der Wind in
Hdéhe des Gebirgskammes eine zum Gebirgszug senk-
rechte Komponente von mindestens 40 km/h erreicht
und mit der Hohe bis zur Tropopause stark zunimmdi,
Bedingungen, wie sie bei Strahlstromlagen angetroffen
werden.

9.3.6.2. Wolken in der Strato- und Mesosphire
Perlmutterwolken

Perlmutterwolken haben Ahnlichkeit mit Cirrus- oder
mandelférmigem Altocumulus. Sie zeigen perlmutter-
farbiges, sehr deutliches Irisieren. Die prachiigsten Far-
ben werden dann beobachtet, wenn die Sonne einige
Grade unter dem Horizont steht.

Die physikalische Beschaffenheit einer Perlmutter-
wolke ist noch unbekannt. Es wird vermutet, dafl diese
Wolken aus sehr kleinen Wassertripfchen oder kugel-
formigen Eisteilchen bestehen,

Perlmutterwolken treten selten auf. Sie sind haupt-
sachlich bisher in Schottland und Skandinavien beoh-
achtet worden, jedoch wurden sie auch schon aus Frank-
reich und Alaska gemeldet. Messungen haben ergeben,
dall die dber Siidnorwegen beobachteten Perlmutter-
wolken in Hohen zwischen 21 und 30 Kilometer vor-
kamen.

Gleichzeitig auftretende Lenticulariswolken in der
Troposphére lassen vermuten, daB sie durch Leewellen
in der Stratosphire entstehen.

Leuchtende Nachtwolken

Leuchtende Nachtwolken werden selten und nur im
Sommer in den nérdlicheren Regionen der mittleren
Ereiten und den stidlicheren Polarzonen beobachtet, Thre
Hohe ist zwischen 75 und 90 km vermessen worden. Bei
einem Sonnenstand von 5—13 Grad unter dem Horizent
heben sich in dieser Héhe von der Sonne angestrahlte
Partikel gegen den dunklen Nachthimmel ab, so dall man
sie als leuchtende Wolken vor Sonnenaufgang oder nach
Sonnenuntergang beobachten kann. Sie haben Ahnlich-
keit mit dinnem Cirrus und weisen gewdhnlich eine
blauliche, silbrige oder bisweilen auch orange bis rote
Firbung auf,

Woraus die leuchtenden Nachtwolken bestehen, ist noch
nicht ganz geklirt. Nachdem sie nur im Sommer bei sehr
tiefen Mesopausentemperaturen von unter —100°C
auftreten, die wiederum nur durch aufsteigende Luft-
bewegung erklart werden kdnnen, scheint es sich um
Eiskristalle zu handeln. Bei zu tiefen Temperaturen isi
selbst bei minimalen Mengen aufsteigenden Wasser-
dampfes eine Sittigung moglich.

Frithere Uberlegungen vermuteten Ansammlungen
von feinem irdischen und kosmischen Staub als Ursache
der leuchtenden Nachtwolken, weil sie in den Héhen der
verglilhenden Meteoriten auftreten und besonders hiu-
fig nach michtigen Vulkanausbriichen beobachtet wur-
den, die ihre Staubmassen bis in die hohe Atmosphire
schleuderten. Mit Raketensonden hat man zwischen 80
und 160 km Héhe auf Folien 10— 25 Millionen winzigster
Metecoritenpartikel pro Quadratmeter eingefangen, die
an der Sperrschicht der Mesopause in besonders starker
ortlicher Konzentration die leuchtenden Nachtwolken
verursachen kiénnten.

Vielleicht sind beide Vorgénge an der Entstehung der
leuchtenden Nachtwolken beteiligt; denn dort, wo star-
kere Partikelkonzentration gefdrdert wird, ist im allge-
meinen auch eine stirkere Wasserdampfkonzentration
maoglich und sind gleichzeitig sehr gute Sublimations-
kerne zu erwarten.




9.3.6.3. Kondensationsstreifen (Kondensstreifen)

Kondensstreifen sind Wolken, die sich in der Bahn
eines Flugzeuges bilden, wenn die Luft in Flughthe ge-
niigend kalt und feucht ist. Kurz nach ihrer Entstehung
sehen sie wie leuchtend weilie Streifen aus; bald zeigen
sie jedoch nach unten gerichtete Quellformen, die wie
umgekehrie Pilze aussehen. Haufig sind sie kurzlebig,
kénnen aber — besonders wenn Cirrus- oder Cirro-
stratus-Bewdilkung wvorhanden ist auch fiir einige
Stunden erhalten bleiben. Diese bestindigeren Kon-
densstreifen breiten sich in zunehmendem MaBe aus und
bilden dann haufig breite, flockige oder faserige Wol-
ken, die das Aussehen von Cirrus- oder Cirrocumulus-
bzw. Cirrostratus-Flecken haben. Es ist manchmal nicht
moglich, alte Kondensstreifen von den eben erwahnten
Wolken zu unterscheiden. An Kondensstreifen kinnen
Halo-Erscheinungen mit ausgesprochen reinen Farben
auftreten.

Der Hauptfaktor bei der Entstehung von Kondens-
streifen ist die Abkithlung der bei der Kraftstoffver-
brennung entstehenden Abgase, die einen hohen Was-
serdampfgehalt aufweisen. Der Wasserdampf konden-
siert zuerst zu Wolkentripfchen, die dann sehr schnell
zu Eiskristallen gefrieren. Beli Temperaturen uber —40
bis —45° C sind normalerweise keine Kondensstreifen
von Dauer zu erwarten. Thre Hohe betriagt darum im
Winter mindestens 8 km und im Sommer mindestens
10 km. Eine kurzlebige Art von Kondensstreifen ent-
steht bisweilen als Folge von Expansionsvorgingen in
Wirbeln, die sich von den Enden der Luftschraube bzw,
Tragflachen abldsen.

9.3.6.4. Brandwolken

Verbrennungsprodukte von groflen Brinden (z. B.
Waldbriinde oder Brinde von Kraftstofflagern) nehmen
oft das Aussehen einer dichten, dunklen und rasch em-
porwachsenden Wolke an, die Ahnlichkeit mit einer gut
ausgebildeten Konvektionswolke hat, sich von dieser
jedoch durch die kurze Zeit der Entwicklung sowie
durch ihre dunkle Farbe unterscheidet. Verbrennungs-
produkte wie die von grofien tropischen Buschbrinden
oder von Waldbrinden konnen durch den Wind iiber
grofe Entfernungen hinweg transportiert werden. Sie
kiénnen dann wie diinne, schichtartige Schleier aussehen,
die bisweilen der Sonne und dem Mond eine blaue Fir-
bung verleihen (Phinomen der ,blauen Sonne®).

9.3.6.5. Wolken bei Vulkanausbriichen

Wolken, die bei Vulkanausbriichen entstehen, sehen
im allgemeinen wie kraftig entwickelte Cumulus-Wol-
ken mit schnell auswachsenden starken Aufguellungen
aus. Sie kénnen sich in groBer Héhe tiber weite Gebiete
ausbreiten. Dabei nimmt der Himmel eine eigentiim-
liche Fiarbung an, die mehrere Wochen bestehen bleiben
kann.

Die durch Vulkanausbriiche verursachten Wolken be-
stehen in der Hauptsache aus Staub oder anderen festen
Teilchen verschiedener Grile. Einige Teile dieser Wol-
ken kiinnen jedoch fast vollstindig aus Wassertropfchen
bestehen und Niederschlag verursachen.

9.3.7. Wolkenauflosungsprozesse

Ebenso wichtig wie die Frage der Wolkenbildung ist
auch die der Wolkenauflosung. Wolkenelemente miissen
wieder verdunsten, wenn der Wasserdampf in ihrer
Umgebung untersattigt ist. Die dynamischen und ther-
modynamischen Vorginge, die zu dieser Untersittigung
in Wolkenluft fithren, sind im wesentlichen denen der
Wolkenbildung entgegengeselzt.

=
rEss

Zur Wolkenbildung kommt es durch
a) Wasserdampfzunahme durch Verdunstung
b) Abkithlung unter den Taupunlkt
¢) Mischung mit feuchter Luft.

Die entgegengesetzt wirkenden Vorgidnge, die zur

Wolkenaufldsung fithren, sind

a) Wasserdampfabnahme durch Sublimation des Was-
serdampfes und Ausregnen

b) Erwirmung liber den Taupunkt

t) Mischung von Wolkenluft mit trockener Luft.

9.3.7.1. Wolkenaufliésung durch Wasserdampfabnahme
infolge Sublimation

Bei gleichzeitigem Vorhandensein wvon unterkiihlten
Wassertropfchen und Eiskristallen herrscht ein sog. kol-
loid-labiler Zustand. Der Wasserdampf ist fiir die Eis-
kristalle iibersidttigt. Darum sublimiert er an den Eis-
kristallen, wobei diese zu Schneekristallen anwachsen
und als Niederschlag aus der Wolke ausfallen. Durch
die Sublimation des Wasserdampfes nimmt dér Dampf-
druck ab. Dadurch entsteht fiir die unterkiihlten Triipf-
chen eine Untersédtiigung. Sie miissen verdunsten. Die
Wolke wird so durch das Verdunsten der Tripfchen und
das Ausfallen der Eiskristalle allmidhlich diinner und
kann sich ganz aufldisen, wenn die wolkenbildenden
Prozesse nachlassen. So schrumpft zum Beispiel der Cu-
mulonimbus nach dem Uberschreiten des Reifestadiums
uber das Regenstadium im Endstadium allméhlich zu-
sammen.

Aus demselben Grunde ist Nebel iiber Schneefléchen
kel Temperaturen unter —10° C selten. Bevor durch die
Abkithlung der bodennahen Luft die Sittigung iiber
Wasser, der Taupunkt, erreicht wird, kommt es zur Sit-
tigung in bezug auf Eis (Reifpunkt). Die Schneedecke
nimmt den in bezug auf Eis iibersittigten Wasserdampf
durch Sublimation auf, so dall wenigstens in Bodennahe
eine Sittigung in bezug auf Wasser und damit Nebel-
bildung verhindert wird.

Wenn bereits Nebel vorhanden ist, kann eine Schnee-
decke oder auch starker Reif oder Rauhreif durch Sub-
limation des Wasserdampfes zur Nebelauflésung in Bo-
dennéhe fihren, der dann in einen Hochnebel (Stratus)
iibergeht.

9.3.7.2. Wolkenauflisung durch Erwirmung iiber den
Taupunkt

Die Wolkenauflisung durch Erwirmung ist die Um-
kehr zur Wolkenbildung durch Abkiihlung. Der Abkiih-
lung durch Warmeleitung an die kéltere Umgebung und
Ausstrahlung entspricht die Erwarmung durch Wirme-
leitung von einer wirmeren Umgebung und Einstrah-
lung.

Der adiabatischen Abkiithlung durch Hebung ent-
spricht die Wolkenauflésung durch adiabatische Erwir-
mung bel Absinkprozessen.

9.3.7.2.1. Nebel- und Wolkenauflisung durch Wirme-
zgufuhr und Strahlung

Durch die Strahlungsabkiihlung der Erdoberfliche
bildet sich in den bodennahen Luftschicht Strahlungs-
nebel oder Stratus: Die Erwédrmung der Erdoberfldache
durch die Sonneneinstrahlung flihrt zur Erwirmung
der bodennahen Luftschicht und damit zur Auflésung
des Nebels oder Hochnebels.

Advektionsnebel entsteht durch Advektion von Warm-
luft diber einen kalten Untergrund. Wenn Nebelfelder
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ober einen warmen TUntergrund streichen, kommt es
zur Nebelauflosung. So 1ost sich z. B. im Sommer See-
nebel auf, wenn er mit dem Seewind auf das warme
Festland {ibertritt, und im Winter Festlandnebel, wenn
dieser durch den Wind auf die widrmere See getragen
wird. Dasselbe gilt hdufig fiir Stratusbewdlkung.

Da Wolken Sonnenstrahlen absorbieren, werden sie an
den Obergrenzen erwirmt. Diinne Wolken kénnen durch
diese Strahlungserwirmung aufgelist werden. Die Auf-
losung diinner Felder von Cirrocumulus stratiformis,
Altocumulus stratiformis translucidus perluecidus und
Stratocumulus stratiformis translucidus perlucidus in
den Vormittagsstunden ist auf diese Strahlungserwir-
mung zuriickzuftihren, zumal durch die Erwirmung an
der Obergrenze der Wolkenschicht das labile Tempe-
raturgefille verlorengeht und dadurch die Konvektion,
der die Wolken ihre Entstehung verdanken, nachlaBt.

9.3.7.2.2. Wolkenauflgsung durch adiabatische
Erwirmung
Absinkende Luft gelangt von tieferem Druck unter
hitheren Druclk, sie wird dabel komprimiert und er-
wirmt sich adiabatisch um 1° C pro 100 m Absinkweg.

Den Hebungsprozessen in der Atmosphiire miissen aus
Kontinuititsgriinden an anderen Stellen der ndheren
und weiteren Umgebung Absinkbewegungen gegen-
{iberstehen. Dies ist im einzelnen der Fall bei

a) Turbulenz

Erwdrmung im unteren Teil der Turbulenzschicht
durch absinkende Turbulenzguanten. Nebelauflésung
in Bodenndhe.

_—

b) Konvektion

Erwirmung im absteigenden Teil der Konvektions-

strimung. Wolkenliicken.

¢) Erzwungener Bewegung (Stau und Fohn)
Erwarmung auf der Leeseite durch absteigende Luft-
bewegung. (Féhniges Aufheitern).

d

—

Wellenbewegungen

Erwirmung im Wellental und damit Entsiehung von
Wolkenliicken.

Die Absinkvoerginge hinter Fronten und in Boden-
divergenzgebieten, die gleichfalls zur Wolkenauflsung
fiihren, werden spéiter im Zusammenhang mit den Tief-
und Hochdrudkgebieten behandelt.

9.3.7.3. Wolkenauflésung durch Mischung

Die Wolkenbildung durch Mischung sehr warmer und
feuchten Luftmassen mit kalten Lutfmassen ist selten,
weil dabel nur in extrem giinstigen Fillen eine Uber-
sdttigung zustande kommt.

Wenn sich aber gesiittigte Wolkenluft mit nicht ge-
sittigter Luft mischi, dann ist der Wasserdampf in die-
ser Mischung ungesiittigt, und die Wolkentripichen
miissen sich durch Verdunstung auflésen. An den Wol-
kenrindern findet immer eine derartige Mischung statt.
Darum sind Zahl und Grofe der Wolkentripichen sowie
der Wassergehalt von Wolken an den Rindern am ge-
ringsten.

Solange die Wolkenbildungsprozesse anhalien, wird
dieser Verlust an Wolkensubstanz durch Kondensation
ersetzt. Sobald aber der Kondensationsprozef zum Er-
liegen kommt, lost sich die Wolke allmihlich auf, und
zwar um so schneller, je griiBer die Oberfliche der Wol-
ke im Verhiéltnis zu ihrer Masse ist. Cumuluswolken
schrumpfen so am Abend, wenn der Thermiknachschub
aussetzt, rasch zusammen. Michtige und ausgedehnte
Schichtwolken halten sich lange.

8.4, Die Niederschlige

Unter Niederschlag versteht man die Ausscheidung
von Wasser im fliissigen oder festen Apgpgregatzustand
aus der Atmosphire. Dabei unterscheidet man zunichst
zwischen fallendem, abgesetztem, abgelagertem und
aufgewirbeltem Niederschlag,

Fallender Niederschlag = Niederschlag aus Wolken

Abgesetzter Niederschlag = Kondensation oder
Sublimation von Wasser-
dampf an Gegenstinden
und am Erdboden

Abgelagerter
Niederschlag = Ablagerung am Erdboden

Aufgewirbelter
Niederschlag = vom Boden hochgewirbel-
ter Niederschlag

9.4.1. Fallende Niederschlige
9.4.1.1. Die Arten fallender Niederschlige

Wolkenelemente werden zu Niederschlagselementen,
wenn sie so grofl werden, dafl ihr Gewicht grofier wird
als die Kraft des Auftriebs und gegebenenfalls der auf-
steigenden Luftbewegung, so dall sie nicht mehr schwe-
bend in der Wolke erhalten werden kénnen. Sie miissen
auBerdem beim Verlassen der Wolke eine bestimmte
Mindestgriofe besitzen, um den Erdboden zu erreichen;
denn unter den Wolken herrscht eine relative Feuchte
unterhalb des Sattigungswertes, so dall die ausfallenden
Teilchen wieder durch Verdunstung zusammenschrump-
fen. Auf Grund der physikalischen Struktur der aus-
fallenden Teilchen unterscheidet man fliissige und feste
Niederschliage.

1} Flussige Niederschlige

a) Regen (Landregen) (&) entsteht haupisichlich in
den Grenzgebieten zwischen warmen und kalten
Luftmassen, seine Andauer betrigt meist einige
Stunden, in selteneren Fillen sogar mehr als einen
Tag. Er besteht aus wvielen Tropfen, die einen
Durchmesser von mindestens 0,5 mm haben und
mit mehr als 3 m/sec zur Erde fallen.

b) Nieseln (%), auch Sprithregen genannt, ist ein
gleichférmiger Niederschlag aus zahlreichen win-
zigen Wassertripfchen mit einem Durchmesser
von weniger als 0,5 mm, die fast zu schweben
scheinen, Nieseln fallt meist aus einer niedrigen
Stratuswolke, die als Nebel dem Boden aufliegen
kann.

c) Regenschauer (%) fallen aus Wolken der labilen
Schichtung (Cumulus congestus, Cumulonimbus),
bestehen aus groflen Regentropfen und setzen
meist schlagartig ein, um ebenso plétzlich aufzu-
horen.

2) Feste Niederschlige

a) Schnee (*) besteht aus kleinen verzweigten hexa-
gonalen Kristallen, sechsstrahligen Sternchen, oft
mit einzelnen Eiskristallen vermischt. Die Kristal-
le verketten sich meist zu gréferen Schneeflok-
ken, wenn die Lufttemperatur —10°C nicht un-
terschreitet, Schnee kann auch in Schauerform

(/) fallen.

Eiskérner (/) sind durchsichtige bis halbdurch-
sichtige, kugelfrmige oder unregelméabBige, harte
Eiskérnchen von etwa 1 bis 4 mm Durchmesser.
Sie springen beim Fall auf eine harte Unterlage
hirbar auf. Eiskérner entstehen nur, wenn Re-
gentrépfchen durch eine bodennahe Frostluft-
schicht fallen und dabei gefrieren (Abb. 56).
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¢) Eisnadeln (<) nennt man sehr kleine unverzweig-

te Eiskristalle in Form von Plittchen oder Stiib-
chen, Ihr sehr geringes Gewicht 146t ein Schwe-
ben in der Luft zu. Sie werden besonders sicht-
bar, wenn sie im Sonnenlicht als sogenannter
sDiamantstaub® schweben. Die Eisnadeln entste-
hen nur bei sehr niedrigen Temperaturen. Im
allgemeinen finden sich Eisnadeln deshalb nur in
den hoheren Schichten der freien Atmosphire. Sie
bilden dort die Eisschleierwolken (Cirrus, Cirro-
stratus). In sehr kalten kontinentalen Luftmassen
polarer Herkunft vermogen sie sich auch in bo-
dennahen Luftschichten zu bilden.

d) Als Griesel (A) bezeichnet man weille, undurch-

e

f=

sichtige Kirnchen von schneedhnlicher Struktur.
Sie besitzen eine mehr oder weniger abgeplattete
oder lingliche Form und haben meistens weniger
als 1 mm Durchmesser. Daher springen sie weder
merkbar auf noch zerspringen sie beim Aufprall
auf eine harte Unterlage. Grieselniederschlag
fdllt nur in sehr kleinen Mengen und nie als
Schauer. Grieselkiéirner bestehen aus vergraupel-
ten und zusammengeballten FEisnadeln bzw.
Schneesternchen.

Reifgraupeln (%) sind weille, undurchsichtige
runde oder selten kegelférmige Korner von
schneedhnlicher Beschaffenheit. Beim Fall auf
eine harte Unterlage springen sie auf und zerfal-
len dabei oft. Reifgraupel kommen hauptséichlich
bei Temperaturen um 0° C vor. Sie treten meist
vor oder gleichzeitiz mit gewdhnlichem Schnee
auf.

f) Frostgraupeln (/\) sind halbdurchsichtige, runde
oder selten kegelitrmige Kérner aus gefrorenem
Wasser von etwa 2 bis 5§ mm Durchmesser, Sie se-
hen glasiert aus, weil bei ihnen ein Kern von
Reifgraupeln mit einer ganz diinnen Eisschicht
itherzogen ist. Die Frostgraupeln lassen sich nicht
leicht zusammendriicken. Sie zerspringen nicht,
wenn sie auf eine harte Unterlage fallen. Die
Frostgraupeln sind naf, weil sie meistens bei
Bodentemperaturen iiber 0° C und oft zusammen
mit Regen fallen. Im allgemeinen stammen sie aus
Cumulonimbus-Wolken.

—

Hagel (A) besteht aus Eiskugeln oder Eisstlicken,
deren Durchrnesser 5 bis 50 mm oder sogar noch
mehr betragen kann, Hagelstiicke sind entweder
ganz durchsichtig oder abwechselnd aus klaren
und undurchsichtigen, schneeihnlichen Schichten
gebildet, wobei die klaren Schichten eine Dicke
von mindestens Millimeterstirke aufweisen. Der
Hagel fallt fast ausschlieBlich in Form von eng-
begrenzten Schauern und tritt meist bel starkem
Gewitter auf.

g

9.4.1.2. Die Entstehung fallender Niederschlige

Die Erklarung der Niederschlagsbildung lduft auf die
Beantwortung der Frage hinaus, wie kleine schwebende
Wolkenelemente so stark anwachsen kiénnen, daf} sie zu
fallenden Teilchen werden, die den Erdboden erreichen.
Folgende Prozesse sind denkbar:

1)

Anhaltendes Wachstum durch Kondensation wvon
Uubersattigtem Wasserdampf,

anhaltendes Wachstum durch Sublimation von iiber-
sattigtem Wasserdampf an festen Wolkenelementen,

2)

3} Wachstum durch Vereinigung

Wolkenelementen.

(Koagulation) von

Wachstum durch Kondensation von lbersittigtem
Wasserdampf

Dieser Vorgang fithrt im allgemeinen nicht zur Nie-
derschlagsbildung. Die Atmosphére enthilt fast immer
zu viele Kondensationskerne, die alle einen Teil des
libersdttigten Wasserdampfes fiir sich in Anspruch neh-
men. Die selbst unter giinstigsten Bedingungen zur Ver-
fiigung stehende Menge tibersitiigien Wasserdampfes
reicht aber nur aus, kleinste Tropfchen zu bilden, die
schwebend in der Luft bleiben (Wolken), aber nicht
schwer genug sind, um zur Erde zu fallen.

Niederschlagsbildung durch Sublimationswachstum der
Eiskristalle in Mischwolken

Dieser Vorgang ist fiir die Niederschlagsbildung in den
gemaligten Breiten bel weitem der wichtigste und somit
auch haufigste. Mischwolken, die aus unterkiihlten
Wassertropfchen und Eiskristallen bestehen, sind kol-
loid-labil, weil in ihnen der Wasserdampf in bezug auf
die Tripfchen gesittigt ist, in bezug auf Eis aber stark
iibersittigt ist. Der Wasserdampf sublimiert deshalb so
lange an den Eiskristallen, bis die Eislibersdttigung be-
seitigt ist. Das ist aber oft erst dann der Fall, wenn die
Wassertropfchen bis auf den Kondensationskern auf-
gezehrt sind.

Das Sublimationswachstum findet hauptsidchlich an
den Ecken der Eiskristalle in Form wvon diinnen, nach
aufien wachsenden Asten statt, die sich bei den grofien
Ubersittigungen in Mischwolken stark verzweigen und
s0 Schneesternchen bilden, die dann infolge ihres zu-
nehmenden Gewichtes zu fallenden Niederschlagsteil-
chen werden. Deshalb sind die wesentlichsten Produkte
des Sublimationswachstums in Mischwolken je nach
Ubersdttigungsgrad mehr oder weniger wverzweigte
Schneekristalle. Bei sehr tiefen Temperaturen mit nur
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wenig unterkiihlten Tropfchen und nur geringen Eis-
ilbersédttigungen entstehen aullerdem diinne Eisnadeln,
die langsam zur Erde sinken. Diese Schneekristalle und
Eisprismen entstehen in allen Mischwolken, im Alto-
stratus, im Nimbostratus und im Cumulonimbus, aber
auch im Stratus und Stratocumulus, wenn ihre Tempe-
ratur unter —10°C liegt. Aus dermn Altocumulus und
dem Cirrocumulus fallend, bilden-sie Fallstreifen (vir-
ga), die den Erdboden nicht erreichen. Wenn die Schnee-
kristalle und Eisnadeln jedoeh durch unterkithite Was-
serwolken fallen, kimnen sie durch Anfrieren der un-
terkiihlten Trdpfchen, durch Vergraupelung, weiter-
wachsen (s. u.).

Niederschlagsbhildung durch Koagulation

In reinen Wasserwolken ist eine Niederschlagsbil-
dung iiber die Eisphase nicht moglich. Es bleibt nur das
Tripfchenwachstum durch Koagulation iibrig. Zur Ent-
stehung eines Spriihregentripfchens ist eine Vereini-
pung von einigen Tausend Wolkentrépfchen erforder-
lich, fiir einen Regentropfen von einigen Millionen. Vor-
aussetzung dafiir ist, dai die Wolke aus wverschieden
grofien Tripfchen besteht und dal die groBeren Trépf-
chen einen Mindestradius von etwa 18 ym haben. Nur
solche Wolken besitzen eine ausreichende kolloide Labi-
litiit zur Niederschlagshildung. Die griélleren Tropfen
machen Turbulenzbewegungen triger mit als die kleine-
ren, wodurch es zu Zusammensitlien kommt, oder aber
csie haben infolge {hres groferen Durchmessers (Gewicht)
eine gréfere Sinkgeschwindigkeit gegeniiber den viel
kicineren schwebenden Tripfchen 'oder eine geringere
Aufwindgeschwindigkeit als die kleineren Tripfchen in
Wolken mit Aufwinden, was ebenfalls zu Zusammen-
stéiffen und damit zur Vereinigung der griofieren Tropf-
chery mit den kleineren fiihrt.

Neben der Voraussetzung der ausreichenden kollioden
Labilitdt durch verschiedene Tropfengrifien ist zur Nie-
derschlagsbildung noch eine ausreichende Koagulations-
zeit erforderlich, damit die Anzahl der zusammen-
stoBenden Triopfchen grof genug wird, einen Nieder-
schlagstropfen zu bilden, der nach dem Verlassen der
Wolke auch bis zum Erdboden fillt, ohne vorher zu ver-
dunsten. Das ist aber nur méglich, wenn die Fallstrecke
des groferen Tropfens in Wolken chne Aufwind etwa
1000 m betrigt, in Wolken mit Aufwind sogar noch
mehr.

Die cinzige niederschlagsbildende Wasserwolke ohne
Aufwind ist der Stratus und der Nebel. Vor allem die
griferen Tripfchen im oberen Teil der Wolke stoen
beim Fall durch die Wolke mit anderen zusammen und
werden laufend gréBer, wodurch die Haufigkeit der Zu-
sammenstiBe zunimmti. Wenn die Fallstrecke in der
Wolke oder im Nebel anndhernd 1000 m betrigt, dann
ist der entstehende Tropfen grofl genug, den Erdboden
zu erreichen, ohne zu verdunsten.

Bei geringer Verdunstungsstrecke ist die Tropfen-
grofe, die erforderlich ist, den Erdboden zu erreichen,
geringer, so dafl mit absinkender Stratusuntergrenze
die Niederschlagsbereitschaft zunimmt. Die giinstigsten
Bedingungen sind in hochreichendem Nebel erfiillt. Die
Stratuswolke erreicht selten Méichtigkeiten, die iliber
1000 m hinausgehen. Darum konnen darin durch
Koagulation nie griBere Tripfchen als Spriithregen oder
Nieseltripfchen entstehen.

In Wasserwolken mit Aufwind verlduft der Koagula-
tionsprozel ganz anders. Auch unter ihnen.gibt es nur
eine niederschlagsbhildende Wolke, den Cumulus. Im
Curmnulusaufwind steigen die grioBeren Tropfchen, die
sich an den guten Kondensationskernen bilden, lang-
samer hoch als die kleineren. Letztere stoBen mit den
trigeren, grofie Tropfechen zusammen und flihren so
zu deren Koagulationswachstum., Wenn die grileren
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Tropfen bis zur Wolkenobergrenze so schwer geworden
sind, daB szie durch den Aufwind, der im Cumulusgipfel
noch etwa 1 m/sec betridgt, nicht aus der Wolke hinaus-
getragen werden, wo sie wieder verdunsten wilrden,
dann kinnen sie weiter wachsen und durch ihr zuneh-
mendes Gewichi gegen den Aufwind wieder durch die
Wolke nach unten sinken und schlieflich als Nieder-
schlag aus der Wolke ausfallen. Der Mindesttropfen~
radius, der erforderlich ist, um bei 1 m/sec Aufwind
noch sinken zu kinnen, betrigt etwa 150 um. Damit er
diese- Grofie bis zum Gipfel erreicht, mull die Cumulus-
wolke bei geringen Aufwinden von etwa 1 m/sec unter
tropischen oder subtropischen Verhaltniszen mit Basis-
temperaturen von etwa 20° C mindestens 1,5 km méch-
tig sein und bei stirkeren Aufwinden von 8 m/sec min-
destens 4,5 km.

Bei polaren Verhiltnissen mit Basistemperaturen des
Cumulus von —5° C sind die entsprechenden minima-
len Wolkendicken etwa 2,5 km fiir 1 mfsec’ und bei
3m/sec schon 4,5 km. Das bedeutet aber, dall dann die
Gipfeltemperatur immer so tief sein wird, dall der obhere
Teil der Wolke vereist ist und dann Niederschliige durch
Sublimationswachstum und Vergraupelung ausgelost
werden. Voraussetzung fiir die Schauerbildung in Cu-
muluswolken ist wie bei allen Niederschligen durch
Tropfenkoagulation ein Mindestradius der grolen
Tropfchen von 18 xm. Diese Forderung ist iiber dem
Meer meist erfiillt, iiber dem Kontinent aber nicht, weil
die Zahl der Kondensationskerne und darum auch die
Anzahl der Wolkentriépfchen liber dem Meer gering ist,
wodurch auf jedes einzelne Tripfchen viel Wasser ent-
fillt, wihrend sie tiber dem Kontinent grofd ist, wodurch
jedem einzelnen Tripfchen nur wenig Wasser zukommt.
Aus diesem Grunde liefern Cumuluswolken liber dem
Kontinent meist keine und iliber See nur dann Schauer,
wenn sie hohe Basistemperaturen haben und hinrei-
chend méchtig sind, was tber den tropischen Meeres-
gebieten am ehesten der Fall ist.

Niederschlagstropfen erreichen einen maximalen
Durchmesser von etwa 5 mm, denn bei einer Fallge-
schwindigkeit von 8 m/sec werden sie durch den Luft-
widerstand so stark verformt, dalf sie in wviele kleine
Tropfen zerplatzen. Jede Tropfengrofie erreicht eine
ganz bestimmte konstante Fallgeschwindigkeit, wenn
Gewichtskraft (abhingig von der Griéfe) und Luftwider-
stand (abhangig von der Fallgeschwindigkeit) gleich
grofl werden, Der Fallgeschwindigkeit von 8 m/sec ent-
spricht eine Tropfengrofie von 5 mm. GroBere Tropfen
erreichen grifiere Fallgeschwindigkeiten und zerplatzen
dann. Der zum Platzen erforderliche Luftwiderstand ist
bei Vertikalbewegungen von der Relativgeschwindigkeit
des Tropfens zur Luft abhingig. Ein Aufwind von
4 m'sec und eine Sinkgeschwindigkeit der Tropfen von
4 m'sec ergeben die Platzgeschwindigkeit von 8 m/sec.
Darum konnen bei Aufwinden von liber 4 m/sec Tropfen
zunichst nicht aus der Wolke herausfallen, weil sie vor-
her zerplatzén, wiithrend sie aus den Wolken mit einem
Aufwind von 3—4 m/sec herausfallen, ochne die GriéBe
von 5 mm im Durchmesser zu erreichen. Darum bleibt
die Grife der Niederschlagstropfen und die Schauer-
intensitét in Cumuluswolken mit einem Aufwind von
3—4 m/sec gering.

In ausreichend hohen Wolken mit stirkerem Aufwind
werden die Tropfen so grol3, dafl sie noch innerhalb der
Wolke ihre Platzgrofie erreichen und in wviele kleine
Tripfchen zerplatzen. Diese werden dann erneut vom
Aufwind nach oben getragen und machen den Wachs-
tumsprozeB durch Koagulation ein zweites Mal durch,
bis sie wieder so schwer sind, dab sie gegen den Auf-
wind in der Wolke absinken und abermals die Platz-
griofle erreichen. Durch mehrmaligen Platzprozel wver-
mehrt sich so die Regentropfenzahl kettenreaktionsartig,
bis das Wassergewicht die Tragkraft des Aufwindes




{tibertrifft und ein kriftiger Schauer aus der Wolke aus-
fallt.

Auch durch Anfrieren unterkiihlter Trépfchen an Eis-
kristalle (Vergraupelung) entsteht Niederschlag. Damit
die Vergraupelung einsetzen kann, miissen die vergrau-
pelnden Kristalle eines Mindestgrifie von etwa 1 mm im
Durchmesser besitzen. Der Vergraupelung geht darum
normalerweise ein Sublimationswachsturn  der Eis-
kristalle in Mischwolken zu Schneesternchen woraus.
Wenn der Durchmesser der Schneekristalle etwa 1 mm
erreicht, werden ihre ZusammenstiBe mit unterkiihlten
Wolkentripichen durch die auftretenden Geschwindig-
keitsunterschiede so zahlreich, dafl die Vergraupelung
das Sublimationswachstum zu iibertreffen beginnt. Die
Schnelligkeit der Vergraupelung wichst mit dem unter-
kiihlten Wassergehalt der Wolke und mit der Gréfie der
vergraupelnden Eispartikel. Sie ist also nahe 0° C am
groften und nimmt unter — 10° C mit zunehmender Eis-
teilchen- und abnehmender Trépfchenzahl ab.

Die Art der Vergraupelung hingt von der Schnellig-
keit des Gefrierprozesses und dem Wassergehalt der
Wolke ab. Beim Gefrieren der Tropfchen wird Wirme
frei (pro g Wasser 80 cal). Die freiwerdende Wirme ver-
zogert den Gefrierprozell und wird von der umgeben-
den Luft aufgenommen, und zwar um so schneller, je
kleiner die frei werdende Wirmemenge oder anfrie-
rende Wassermenge ist und je tiefer die Lufttempera-
tur unter 0° C liegt. Bei schnellem Gefrieren erstarrt
jedes Tropfchen einzeln fiir sich an dem Schneekristall,
und es bilden sich weiBe, undurchsichtige, durch Luft-
einschlull pordse, noch leicht zusammendriickbare Kii-
gelchen, die Reifgraupeln. Sie entstehen also am Anfang
der. Vergraupelung, wenn die Zusammenstdfle der un-
ter kithlten Tropfchen mit den noch zu kleinen Eisteil-
chen nicht so zahlreich sind, und in den tripfchenarmen
Bereichen der Mischwolken, also bei tieferen Tempera-
turen.

Wenn die in der Zeiteinheif mit dem Eiskristall zu-
sammenstoBenden Wassermengen (Zahl der Durchmes-
ser der Wassertropfen) zu grofi werden, dann frieren
die Tropfchen nicht mehr einzeln an, sondern es bildet
sich um den Graupelkern zuerst eine fliissige Schale,
die rasch durch Gefrieren in eine fezte, klare und gla-
sige oder aber auch halbdurchsichtige Eisschale {iber-
geht, Dieses so entstandende Graupelkorn nennt man
Frostgraupel.

Eine lang anhaltende Vergraupelung kann bis zu
5 em dicke Eiskotrner bilden, die man als Hagel be-
zeichnet. Ohne Aufwind in der Wolke wiirden Graupel-
korner schnell durch den unterkiihlten Wasserbereich
hindurchfallen, so daB ein nennenswertes Vergraupe-
lungswachstum nicht mehr miéglich wire. Die Bildung
griferer Graupel- und Hagelkorner ist deshalb nur'in
Wolken mit starken Aufwinden (Cumulonimben)
mdglich.

Die Bildung von Schneeflocken ist ein Wachstums-
prozef von Niederschlagselementen, die durch Vereini-
gung wvon Schneesternen zustande kommt. Oft durch
kleinste Wassertrépfchen wverbunden, haften mehrere
Schneekristalle aneinander und lassen so gréBere
Schneeflocken entstehen. Y

Der Schneeflockenbildung geht zunéchst ein Sublima-
tionswachstum wvon Eiskristallen zu Schneesternchen
voraus, deren Durchmesser kaum 2 mm iliberschreiten
kann. Thr Gewicht reicht nicht aus, Aufwinde von mehr
als 40cm/sec zu iliberwinden, Durch eine Vereinigung
von Schneesternchen konnen sich Schneeflocken bis zu
einem Durchmesser von-4—5 cm bilden, die dann im
trockenen Zustand Fallgeschwindigkeiten bis 1,5 m/sec
und im nassen bis iiber 2 m/see erreichen.

Da trockene Eiskristalle normalerweise nicht anein-
ander haften bleiben, dienen unterkiihlte Wassertropf-

chen bei der Flockenbildung als Haftmittel. Ein unter-
kithltes Tropfchen, das mit einem Schneekristall zu-
sammenstéit, friert nicht sofort, sondern durch die
frei werdende Gefrierwirme nur verzogert an. Die
Verzogerung wird um so griofer, je niher die Tempe-
ratur dem Gefrierpunkt liegt. Wenn dann ein weileres
Schneesternchen auf dieses noch nicht gefrorene Trépf-
chen auftrifft, bleibt es daran haften und gefriert zu-
sammen mit dem Tripfchen an das erste fest. Es be-
schleunigt sogar diesen Anfrierprozel. Da die Verzoge-
rung des Anfrierens unterkiihlter Tropfchen und ihre
Anzahl in Wolken zum Gefrierpunkt hin zunimmt, ist
die  Wahrscheinlichkeit des Anecinanderhaftens wvon
Schneekristallen um 0° C am griofiten.

Ein Aneinanderhaften wvon schmelzenden, nassen
Schneeflocken ist auch noch etwas {iber dem Geirier-
kunpt moglich; sie gefrieren aber nicht mehr zusam-
men. So wird es verstindlich, daf um den Gefrierpunkt
die grifiten Schneeflocken entstehen, Bei tieferen
Temperaturen frieren dagegen die unterkiithlten Was-
sertropfchen viel schneller an die Schneekristalle an,
so daB sie nur kurze Zeit als Haftmittel zur Verfiigung
stehen, und damit nimmt die Wahrscheinlichkeit der
Flockenbildung ab. Unter —10° C enistehen kaum noch
grolieren Flocken, so dall der Schnee nur in Pulverform
fallt.

9.4.2. Abgesectzte Niederschlige
9.4.2.1. Die Arten der abgesetzten Niederschlige

Zur Gruppe der abgesetzien Niederschlige gehoren
alle Erscheinungen, bei denen die Kondensation oder
Sublimation unmittelbar an der Erdoberfliche oder an
Gegenstinden erfolgt, sowie alle anderen Wasseraus-
scheidungen am Erdboden,; die nicht von oben aus einer
Wolke ausfallen, sondern sich direkt aus einer Wolke
oder aus Nebel bei horizontaler Luftbewegung absetzen.
Dazu gehdren:

Niederschlagsart
1} ni#sszender Nebel
2) Tau

3) weiler Tau

4) Reif

5). Rauhreif

6) Rauhfrost

Ty Rauheis

9.4.2.2, Die Entstehung abgesetzter Niederschlige
1) Néssender Nebel

Nissender Nebel fithrt zu einer Benetzung der Erd-
oberfliche oder von Pflanzen und Gegensténden, wenn
Wolken- oder Nebeltrépfchen vor allem beli Wind an-
geweht werden. Im Mittel- und Hochgebirge kinnen
durch niéssende Wolken sehr grofie jdhrliche Nieder-
schlagsmengen von mehreren 100 mm zusammenkom-
men.

2) Tau

Tau entsteht durch Kondensation von Wasserdampi
an der Erdoberfliche oder an Pflanzen und Gegen-
stiinden, wenn deren Temperatur unier den Taupunkt
der Luft absinkti. Die Abkiihlung unter den Taupunkt
der Luft ist meist die Folge der Ausstrahlung in Klaren
Nachten. Dabei werden Gegenstinde, die eine geringe
Warmeleitfahigkeit besitzen (Holz, Pflanzenblatter,
Grashalme) bevorzugt, da ihnen der Warmenachschub
vom Boden fehlt und ihre Oberflichentemperatur in-
folgedessen stirker absinkt. In trockenen Wiistengebie-
ten liefert der Tau den weilaus griBten Beitrag an der
jahrlichen Niederschlagsmenge.




Tauniederschldge kénnen aber auch durch Advektion
entstehen, wenn warme und feuchte Luftmassen iliber
kalte Flidchen stromen, deren Temperatur unter dem
Taupunkt der dariiberstreichenden Luft liegt. Durch
Kondensation des Wasserdampfes kommt es dann zu
einem Schwitzen der Gegenstidnde.

3) Weiber Tau

Weiler Tau entsteht, wenn sich noch bei Temperatu-
ren iliber 0° C Tau gebildet hat, der dann bei weiterem
Absinken der Temperatur unter 0° C gefriert. Er ent-
steht aus gefrorenen Tautropfchen, an denen dann Reif-
bildung einsetzt.

4) Reif

Reif entsteht durch Sublimation von Wasserdampf,
wenn die Temperatur der Erdoberfliche oder wvon
Pflanzen und Gegenstinden unter den Reifpunkt der
Luft, also unter den Séttigungswert des Wasserdampfes
in bezug auf Eis absinkt. Das ist nur bei Taupunkts-
temperaturen unter 0° C méoglich, Der Reifprozel ent-
spricht dem langsamen Sublimationsprozef wvon Eis-
kristallen in Eiswolken mit geringer Eistibersattigung.
Es bilden sich leichte, schuppen-, nadel-, feder- oder
ficherihnliche Eiskristalle.

5) Rauhreif

Rauhreif enisteht durch starkes Sublimationswachs-
tum bei starker Eislibersdttigung, wenn die Bedingun-
gen zur Reifbildung erfiillt sind und gleichzeitig Nebel
oder starker, feuchter Dunst vorhanden ist. Dieser Zu-
stand entspricht dem stark kolloid-labilen Zustand in
einer Mischwolke, So wie dort das stiirmische Sublima-
tionswachstum hauptsichlich an den Ecken und Kanten
der Eiskristalle erfolgt und stark verzweigte Skelette
bildet, so findet bei Nebel das Sublimationswachstum
ebenfalls bevorzugt an den Spitzen und Kanten wvon
Gegensiianden statt, wobei reifihnliche, lockere An-
sammlungen wvon Reifkristallen entstehen, die leicht
abfallen und bei einsetzender Sonnenstrahlung schnell
schmelzen. Bei schwachem Wind kann der Rauhreif zu
langen Fahnen oder dicken Schichten anwachsen.

6) Rauhfrost

Rauhfrost entsteht nur bei gleichzeitigem Vorhanden-
sein von stirker unterkithltem Nebel (unter —3° C) und
stirkerem Wind. Hierbei werden die unterkiihlten
Nebel- oder Wolkentripfechen durch den Wind an Pflan-
zen oder Gegenstinden am Boden angeweht (3. a.
nassender Nebel), wo sie wegen ihrer starken Unter-
kiihlung schlagartig und unter Lufteinschluf gefrieren.
Das Anfrieren der Trépfchen muB den Sublimations-
prozel iiberwiegen. Dieser Vorgang entspricht dem Reif-
graupelprozel in Mischwolken mit méBigen Aufwinden.
Je nach Dauer des Vorganges oder Stirke des Windes
wéchst der Rauhfrost in bizarrer Form (faserige Zapfen,
Kegel oder Federn, zuweilen mit spiegelnden Flichen)
dem Winde in mehr oder weniger langen Fahnen ent-
gegen. Von der Haftflache 146t sich Rauhfrost, in Struk-
tur und Farbe &hnlich den Reifgraupeln, leicht ab-
brechen.

7} Rauheis

Fiir Rauheis sind dieselben Bedingungen wie fiir
Rauhfrost erforderlich. Es unterscheidet sich von diesem
nur darin, dafi es bel wenig stark unterkiihltem Nebel
{zwischen 0 und —3% C) entsteht. Bei diesen geringen
Unterkiihlungen wird der Gefrierprozeli der an Gegen-
stinde herangewehten Nebeltripfchen durch die dabei
frei werdende Gefrierwirme verzogert. Dadurch haben
die Tripichen vor dem Gefrieren noch die Maglichkeit
auseinanderzufliefen, so daff sich ein wasserklarer, teils
auch ein graugeténter undurchsichtiger Eisansatz bildet.
Dieser ist sehr kompakt und 1dBt sich auch nicht leicht
von der Haftfliche abbrechen.

Die Rauheisbildung Fros

aren Aufwind

el-

Beide Erscheinungsformen dieser Nebelvereisung,
Rauhfrost und Rauheis, werden sehr hiufig in den Mit-
telgebirgen beobachtet, weil hier die geforderten Bedin-
gungen, unterkiihlter Nebel (Wolken) und Wind, eher
erfiillt sind. Ihre groBle Gefahr liegt darin, daBl sie mit
zunehmender Windgeschwi
lasten anwachsen
Baumbestandes fiih

ndigkeit zu schweren Eiz-
und dann zu grollen Schiden des
ren kinnen.

9.4.3. Abgelagerte Niederschlige

9.4.3.1. Arten der abgelagerien Niederschlige

Die abgelagerten Niederschlige sind eine Folge-
erscheinung fallender Niederschlige, wenn diese sich in
fester Form an der Erdoberfliche als Schrneedecke abla-
gern oder in fliissiger {auch unterkihlter) Form beim
Auftreffen auf der unterkiihlten Erdoberfliche zu Glalr
eis gefrieren.

9.4.3.2, Entstehung der abgelagerten Niederschlige
Schneedecke

Die Schneedecke besteht aus an der Erdoberfliche ab-
gelagertem Schnee, eventuell auch aus Reifgraupeln
oder Schneegriesel. Eine lingere Lebensdauer erreicht
die Schneedecke nur, wenn Erdbodentemperatur und
Lufttemperatur unter null Grad liegen. Infolge ihrer
geringen Wéiarmeleitfdhigkeit (sehr wviel Luftzwischen-
riume) bildet die Schneedecke einen ausgezeichneten
Kilteschutz filr die darunterliegende Erdoberfliche.
Fiir die dariiberliegende Luft bedeutet sie aber eine
starke Kiltequelle. Tagsiiber reflektiert sie die Sonnen-
strahlung sehr stark und vermindert die Erwdrmung
der Erdoberfléiche und die von ihr ausgehende Erwar-
mung der bodennahen Luftschichten; nachts strahlt
im langwelligen Bereich der Wirmestrahlung fast v
ein schwarzer Kor aus und kiithlt sich und die dar-
tiberlagernde Luft sehr stark ab. AuBerdem verhindert
sie durch ihre warmeisolierende Wirkung eine Abgabe
von Erdwirme an die Luft. Darum sind Zonen mit aus-
gedehnten Schneedecken im Winter Quellgebiete extrem
kalter Luftmassen, wie z. B. Sibirien. Fiir Fliisse und
Talsperren bedeuten die Schneefelder im Gebirge ein
bedeutendes Wasserreservoir, das im Friithjahr bei dex
Schneeschmelze grofe Wassermengen freigibt. Um einen
Anhaltspunkt iiber die zu erwartenden Wassermengen
zu besitzen, wird die Hthe der Schneedecke und ihr
Wassergehalt gemessen. Bei einer lockeren Schneedeckes
entspricht 1 em Schneehthe etwa 1 mm Niederschlags-
hbdhe,

Glatteis

Glatteis entsteht, wenn Regen oder Spriithregen auf
einer stark unterkiihlten Erdoberfliche gefrieren, oder
wenn unterkiihlter Regen oder Spriihregen am Boden
und an Gegenstinden gefrieren und einen Eisiiberzug
bilden. Die Abb. 9.4 zeigt eine typische Temperaturver-
teilung fiir eine Glatteislage, wenn im Winter ein
Warmfrontniederschlag in eine bodennahe Kaltluft-
schicht féllt und dann am Boden gefriert. Da Glatteis
eine Folgeerscheinung fallender und darum groBerer
Tropfen ist, die nicht sofort, sondern erst nach Bildung
einer fliissigen Schicht gefrieren, ergibt Glatteis nor-
malerweise einen glatten, glasigen Klareisiiberzug. Er
kann aber auch mit gleichzeitig fallenden Eiskornern
oder Schneeflocken vermischt sein, so dal die Glati-
eisdecke ein rauhes, halbdurchsichiiges Aussehen be-
kommt.




9.4.4. Yon der Erdoberfliche aufgewirbelie
Niederschlige

Schneefegen

Schneefegen entsteht, wenn der Wind Schnee vom
Boden aufwirbelt und ihn flach am Boden hertreibt,
ohne die Sicht in Augenhohe merklich zu verringern.

Schneetreiben

Schneetreiben entsteht, wenn der Wind den Schnee so0
stark bis in mé&Bige oder grofle Héhen aufwirbelt, daB
die Sicht wesentlich herabgesetzt wird. Oft ist es nicht
moglich festzustellen, ob es gleichzeitig schneit. Dann
wihlt man die Bezeichnung ,Schneegestiber”, im Ge-
gensatz zum Volksmund, der darunter fallende Schnee-
flocken wversteht, die durch starke Windbdigkeit auf-
und niedertanzen.

Gischt

Unter Gischt wersteht man Wassertripfchen, die
durch den Wind von der Oberfldche ausgedehnter Was-
sermassen fortgerissen werden. Der Wind erregt an der
Meeresoberfliche Schwerewellen, deren Wellenldnge
und Hiéhe mit steigender Windgeschwindigkeit zuneh-
men. Wenn das Verhiltnis Hihe : Lange 1:8 iiberschrei-
tet, werden die Wellen instahil. Es bildet sich Schaum
auf den Kimmen, und die Wellen brechen iiber, wobei
kleine Gischttropfchen vom Wind fortgerizssen werden.

Diese Gischitripfchen enthalten Salz und sind darum
hygroskopisch, so dafl sie nur bis zu einer ihrem Salz-
gehalt entsprechenden Grifie verdunsten und als Kon-
densationskerne in der Luft fortgetragen werden.

Gischttropfchen gelangen auch durch das Zersprithen
von Wasser an Wasserfallen oder durch Geysire in die
T
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10. Die GroBzirkulation der Erde

Die Gesamtheif aller grofrdumigen Luftbewegungen
auf unserer Erde bezeichnet man als GroBzirkulation.
Sie wird allein durch die Luftdruckverteilung in den
verschiedenen Hdéhen bestimmt, da die Winde parallel
den Isobaren bzw. Ischypsen wehen; nur in der unter-
sten Reibungsschicht (Grundschicht) stromt die Luft aus
dem Bereich héheren Luftdrucks aus und in den Bereich
tieferen Luftdrucks hinein.

Bei der Besprechung des Welterelementes Luftdruck
ist bereits darauf hingewiesen worden, daf} die aus lang-
jihrigen Beobachtungen errechnete mittlere Luftdruck-
verteilung der Erde vier grofie Zonen erkennen 1A03t.
Zur Kldrung der daraus folgenden GroBzirkulation muld
zundchst der Grundzustand der Atmosphiire betrachtel
werden.

10.1. Der Grundzustand

Die atmosphérische Luft ist grundsitzlich bestrebt,
thermische Dichteunterschiede durch Turbulenz auszu-
gleichen und so grofle Gebiete ziemlich einheitlicher
Temperaturen und damit homogener Luftmassen zu
bilden. Das hat aber auch zur Folge, dall kein stetiger
Abfall der Temperaturen vom Aquator zum Pol ange-
troffen wird, sondern ein stufenférmiger in engbegrenz-
ten Zonen zwischen den homogenen Gebieten der tro-
pischen und polaren Luftmassen. In etwa 40° Breite
halten sich der kurzwellige Einstrahlungsgewinn der
Erdoberfliche und die langwellige Ausstrahlungsab-
kithlung im Jahresmittel die Waage. Aquatorwirts
iberwiegt die Einstrahlung. Die Zone stirksten Tem-
peraturgefilles auf der Erde fillt ebenfalls ungefihr in
diese Preiten. Da der Luftdruck in warmer Luft nach
oben langsamer abnimmt als in kalter, liegen die Druck-

flichen in etwa 10 km Hohe am Aguator am hochsten
und am Pol am tiefsten mit einem starken Abfall in den
mittleren Breiten beider Halbkugeln, im Sommer etwa
bei 40—45° Breite und im Winter bei 30—357. Das
ergibt nach dem geostrophischen Windgezetz in 10 km
Hohe einen Westwind auf der ganzen Erde mit einem
Windmaximum im Bereich des starken Druckgefilles in
mittleren Breiten. Da in der Stratosphére sich das Tem-
peraturgefille im Jahresmittel umkehrt, mull auch dort
das Druckgefille wieder mit der Hohe abnehmen und
der Westwind schwicher werden. Im Sommer wird er
oberhalb von 20 km sogar zu einem Ostwind, weil dann
die polare Stratopause wirmer ist als die tropische. Im
Winter schwaicht sich der Westwind nach oben bis 20 km
ab und nimmt dann wieder zu, weil im Winter in polaren
Breiten die Sonneneinstrahlung fehlt und darum auch
die Bildung und Erwirmung der Ozonschicht wegfallen,
wodurch die obere Stratosphire ein Temperaturgefille
vom Aquator zum Pol aufweist. Unterhalb der Tropo-
pause in etwa 8§—12 km erhilt man so eine flache Rohre
starker Westwinde von im Mittel 120 km/h und Spitzen-
werten von mehr als 400 km/h. Diese Strahlstrimung
hat eine Breite von mehreren 100 km und zieht sich
maandernd in Windungen und Aufspaltungen um die
Erde und bildet die sogenannte planetarische Frontal-
zone, Abb. 57 zeigt diese Verhédltnisse in 4—10 km Héhe
nach FLOHN.

Abb. 57
Schema der atmosphiirischen Zirkulation in 410 km Héhe
(nach FLOHN)

Abb, 58
Ausscheren von zyklonalen Wirbeln auf der polaren und von
antizyklonalen Wirbeln auf der dquatorialen Seite des
planetarischen Strahlstroms

In dieser Darstellung kennzeichnet der Buchstabe P
die exzentrische Lage der Zirkulationspole, An den
Réndern der Strahlstrimung entstehen wie bei einer
schiefenden Wasserstromung Wirbel, auf der Polseitc
zyklonale Wirbel, auf der Agquatorseite antizyklonale
(Abb. 58). Sie bilden sich stéindig neu, verédndern sich




----Konvergenzen
=~ Fronten

i

Subpolare —— A
Tefdruchforche A~

subtrapischer

Hochdryck-—
geirrel

naneniropischel-..
DOVE FERTEN |- 5

sublroprscher e
ocharuck ’
gurte )

W P
r)l

subpolare 5

Tefdruckfurche = T
golares Hoch — ol
= e g
"\ __E—_,...’_-_:J/
Abb, 59

Schema der atmosphirischen Zirkuolation in 022 km Hiéhe mit
Aufrid (seitlich) der schwachen Vertikalzirkulafion quer zu den
Isobaren {nach FLOHN)

und vergehen, bevorzugen aber bestimmie Gebiete auf
der Erde, die als Aktionszentren bekannt sind, z. B.
Azorenhoch und Islandtief. Als Resultal der zyklonalen
Wirbel erhélt man im Bodendruckfeld nordlich des
planetarischen Frontalzone in 55— 60° Breite die in Tief-
druckzellen aufgespaltene ' subpolare Tiefdruckrinne
und stdlich davon den aus Hochdruckzellen bestehen-
den sublirepischen Hochdruckgiirtel in 25—35° Breite.
Beide wandern im Jahresverlauf mit der Frontalzone
und dem Sonnenstand nordwirts oder slidwiirts. Die
Abb, 59 zeigt die sich daraus ergebende Druckverteilung
in 0—2 km Hohe. In der unteren Troposphire erhilt
man so folgende Druckelirtel auf der Erde:

Flaches, kaltes, polares Hoch zwischen 70 und 90° Breite
bis etwa 2 km Hohe, dariiber tiefer Druck des kalten
Polarluftwirbels.

Subpolare Tiefdruckzone zwischen 55 und 70° Breite.

Subtropischer Hochdruckgiirtel zwischen 25—35 N und
20—1586° S.

Aquatoriale Tiefdruckrinne zwischen 10°N und 5%S.

Aus dieser Druckverteilung ergeben sich folgende
Zirkulationsglirtel:

1) Polare Ostwinde zwischen 90 und 70° Breile bis etwa
2 km Hohe, in der Bodenreibungsschicht NE-Winde,
oberhalb 2—3 km Westwind.

2) Subpolare Tiefdruckkonvergenz zwischen 70 und 557
Breite.

3) Westwinde zwischen 35 und 55° Breite, am Boden
SW-Wind infolge Reibung.

4) Subtropische Hochdruckdivergenz zwischen 25 und
352 N und 20 und 35° 5.

5) Tropische Ostwinde zwischen 10 und 25° N und 5 bis
20°S in der Reibungsschicht NE- und SE-Winde
(Nordost- und Slidostpassat).

8) Innertropische Konvergenz (ITC) zwischen 107 N und
5% S mit Windstille oder leicht iitherwiegender West-
windkomponente bis 2—3 km Hdhe.

Im Bereich der innertropischen Konvergenzzone zwi-
schen dem NE- und SE-Passat miissen die gegeneinan-
der strémenden Luftmassen aufsteigen. Obwohl das
raumlich statistische Mittel der Vertikalstriomung nur
1—2 cm/sec betragt, reicht sie doch aus, infolge der da-
mit verbundenen adiabatischen Abkiihlung, méchtige

e T

Wolkenbédnder und die tropische Regenzone zu bilden,
Die in der inneriropischen Konvergenzzone aufsieigende
Luft mufl in der Hiohe polwirts abflieflen. Ihr Absinken
im Bereich der Bodendivergenz des subtropischen Hoch-
druckgiirtels schliefit den Kreizlauf der sogenannten
Passatzirkulation (Abb. 80). Sie stellt keine an jede:
Stelle oder zu jedem Zeitpunkt stattfindende Zirkula-
tion dar, sondern ergibt sich als Mittel einer Querzirku -
lation, die der planetarischen Zonalzirkulation iiber-
lagerlt ist. Im Bereich des absinkenden Astes dieser
Querzirkulation liegen die wolkenarmen und trockenen
Wiistengiirtel der Erde.

Eine &hnliche Querzirkulation ist dem Westwind-
giirtel der gemifigten Breiten tiberlagert. Die durch die
Bodenreibung verursachlte Stidkomponente der Stri-
mung fithrt im Mittel wirmere Luft polwirts. Sie mufi
infolge ihrer geringeren Dichte liber die kiilteren Polar-
luftmassen aufgleiten und bildet so den Wolken- und
Niederschlagspgiirtel der Polarfront. Die polwirts auf-
gleitenden Massen bringen aus slidlicheren Breiten ihre
grifere Absolutgeschwindighkeit mit und unterhalten so
das Starkwindfeld in der oberen Troposphire lber der
Polarfront. Dieser Polarfrontjet ist eine Zone besonders
starker Divergenzen, in der im Mittel ein ageostrophi-
scher Massenflufi quer zu den Isobaren und damit zur
Grundstrémung vom tiefen zum hohen Druck, also von
Norden nach Siiden, stattfindet, der den ageostrophi-
schen Massenfluf3 der Bodenreibungsschicht von Siiden
nach Norden kompensiert. Man kann diese Querzirku-
lation aus dem Ho&henstarkwindfeld des Polarfrontal-
stromes heraus als die Wirkung der mit diesem Ring-
strom wverbundenen. verstirkten Zentrifugalkraft an-
sehen. Das Querzirkulationsrad schlieBt sich wieder in
der Absinkzone des subtropischen Hoclkdruckgiirtels
{Abb. 60).

Der Westwindgiirtel der gem#Bigten Breiten ist noch
mehr das Resullat der Mittelbildung liber lingere Zeit-
réume als die Passatzirkulation. Betrachtet man Einzel-
wetterlagen, so 1iBt sich eine Zonale Zirkulation oft
ltaum feststellen, sondern eine Folge von Tief- und
Hochdruckgebieten in den Bodenkarten, sowie von Tri-
gen und Keilen in den Héhenkarten, die sich im allge-
meinen von Westen nach Osten verlagern. Diese Vor-
giinge werden im folgenden Abschnitt nher behandelt.

Das oben unter Ziffer 1 bis 6 geschilderte einfache
Modell der atmosphiirischen Zirkulation ergibt sich aus
dem Zusammenwirken des Warmehaushaltes einer ho-
mogenen Erdoberfliche, der ablenkenden Kraft der
Erdrotation und der Reibungskraft in Bodennéhe. Da-
bei ist bereits beriicksichtigl, daf die Stidhalbkugel we-
gen des intensiveren Kiltepols infolge der groferen ant-
arktischen Eismassen im Mittel etwa 10° kalter ist als
die Nordhalbkugel und darum der thermische Aquator
bei 5° N liegl. Die Abb. 60 zeigt die mit dieser Zirkula-
tion zusammenhingenden Klima- und Witterungsgiir-
tel der Erde.

Durch den Jahresgang der Sonnenstrahlung und die
verschiedenartigen Erwirmungsverhiltnisse zwischen
Land und Meer verschieben sich die Zirkulationsgiirtel
der Erde und ihre Wettererscheinungen mit den Iso-
thermen und flihren so zu jahreszeitlichen Schwankun-
gen, die sich der ungestirten, planetarischen Zirkulation
iiberlagern und als ,monsunale* Zirkulation bezeichnet
werden, Die Grofizirkulation eines ganzen Jahres er-
gibt sich aus dem Zusammenwirken der planetarischen
und der monsunalen Zirkulation. Wichtigste Auswir-
kung der monsunalen Zirkulation ist die starke som-
merliche Verlagerung des thermischen Aquators nach
Norden und damit der tropischen Konvergenzzone iiber
den Landmassen Afrikas und Slidasiens, wo sie als in-
discher Sommermonsun tropische Niederschlagsverhalt-
nisse mit sich bringt, und die winterliche Verlagerung
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Abb. 60

Schematischer Querschnitt durch die Wetterzonen der Erde
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des polaren Kiliepols der Nordhalbkugel nach den
schneebedeckten Landmassen Innerasiens (Sibirien).
Damit verlagert sich ebenfalls die kalte, polare Hihen-
zyvklone nach dem neuen winterlichen Kiltepol in Sibi-
rien. Auch sie ist wie das Polarhoch mit einem flachen,
aber sehr kriftigen Bodenhoch verbunden. Die aus dem
asiatischen Kaltehoch ausflieBenden trockenkalten Fesi-
landluftmassen werden als Wintermonsun bezeichnet.
Manchmal liegt der winterliche Kiltepol auch iiber dem
nardlichen Kanada oder ist in zwel Kiltepole tiber Sibi-
rien und Kanada aufgespalten. Mit dem Kiltepol ver-

T4 —

lagern sich auch die librigen Zirkulationsgirtel ent-
sprechend, So liegt z. B. der planetarische Starkwind-
giirtel im Winter in Asien wesentlich niher am Agua-
tor und die ITC wandert liber den Aquator hinaus zur
Siidhalbkugel. Die Abb. 61 und 62 zeigen diesen mon-
sunalen Einfluf iber der Landhalbkugel sehr deutlich.
Die Siidhalbkugel hat mit mehr als %5 Wasserbedeckung
eine iiberwiegend planetarische Zirkulation, die nur ge-
ringfiigig iiber Australien, Siidafrika und Slidamerika
durch monsunale Einfliisse gestért ist. Der Kaltepol
fallt dort das ganze Jahr hindurch mit dem geographi-
gchen Pol zusammen.

Abb. 61
Mittlere Druckverteilung im Januar (nach SCHERHAG)




Abb, 62
Mittlere Druckverteilung im Juli (nach SCHERHAG)

10.2. Die Westdrift der gemiBigten Breiten

Der Grundzustand der Atmosphére ist in mittleren
Breiten gekennzeichnet durch ein maximales Tempera-
turgefille zwischen Aquator und Pol. Darum muf dort
nach dem thermischen Windgesetz vor allem in den hd-
heren Schichten® der Troposphire ein Starkwindfeld
vorhanden sein, mit zyklonaler Windscherung auf der
Nordseite und antizyklonaler Scherung auf der Siidseite.
Zyklonale Windscherung ist dynamisch stabil, antizy-
klonale weniger stabil oder von bestimmten Werten ab
labil. Die stérkste Stabilitdt wird an der linken Seite der
Strahlstromachse angefroffen. Dynamische Stahbilitét
hemnmt den Horizontalaustausch, dynamische Labilitét
fordert ihn, dhnlich wie die statische Stabilitdt den Ver-
tikalaustausch hemmt und die Labilitat ihn durch Kon-
vektion fordert, Die Strahlstromachse bedeutet darum
fiir den Horizontalaustausch eine Sperrzone so wie die
Inversion fiir den Verlikalaustausch eine Sperrschicht
darstellf. Der fortwihren#te Wirmeiiberschul3 siidlich
von 40° Breite kann sich im Bereich der geringen dyna-
mischen Stabilitdt mit ungehemmtem Horizontalaus-
tausch stidlich der planetarischen Frontalzone gleich-
méfig verteilen, aber nur bis zur Sperrzone der Strahl-

stromachse. Dadurch erfihrt dort das Temperaturge-
falle durch den fortlaufenden Wirmebilanziiberschuf3
im Siiden und das dauernde Defizit im Norden eine an-
haltende Verstiarkung. Die Verstarkung des Temperatur-
gefélles ist gekoppelt mit einer Verstirkung des Strahl-
stromes und damit einer Verstirkung der Sperrwirkung
fur den Wirmeaustausch. Durch diesen wechselseitigen
Mechanismus schaukelt sich das Temperatur- und Wind-
feld in den gemifiigten Breiten so lange auf, bis es dy-
namisch labil wird. Dann entstehen Wirbel in Form von
Zyklonen und Antizyklonen, die einen meridionalen
Wirmetransport einleiten und die Gegensétze ausglei-
chen. Dieses Ende des Verstirkungsprozesses der Fron-
talzone wird erreicht, wenn der horizontale Tempera-
turgradient sich auf etwa 1,5—4° C pro 100 km und die
damit verbundene vertikale Windzunahme auf 6—13
m/sec pro 1000 m Hohenunterschied aufgeschaukelt ha-
ben. Es gehort zur Natur des Strahlstromes, daB3 auf sei-
ner Starkwindachse nicht iiberall gleichstarke Windge-
schwindigkeiten herrschen, sondern stromauf- und -ab-
wirts Maxima und Minima verteilt sind, die mit Ein-
zugsgebieten und Deltas im Stréomungsfeld gekoppelt
sind (s. dazu 6.5. und Abb. 29). Im Delta der Frontal-
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zone setzt in der Hohe ageostrophischer Massenabfluld
ein, der in den Schichten darunter zu Druckfall und am
Boden zur Bildung eines Tiefs fithrt. Im Einzugsgebiet
bewirkt der ageostrophische Zufluli am Boden Druck-
anstieg und Bildung eines Zwischenhochkeiles. Auf der
Vorderseite des Bodentiefs dringt Warmluft nach Nor-
den vor, auf der Riickseite Kaltluft nach Sliden. Das be-
deutet im thermischen Feld (rel. Top.}) eine antizyklo-
nale Ausbuchtung der Isolinien nach Norden und auf
der Riickseite eine zyklonale Kaltluftzunge nach Siiden.
Der tiefe Druck ist darum in der Hihenkarte in diesem
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Stadium der Entwicklung stromaufwirts in Richtung
Einzugsgebiet zu finden; so dall die Achse tiefen Druckes
vom Boden nach oben eine starke Neigung besitzt.

Das Bodentief ist infolge Reibung mit Strimungs-
konvergenz und Massenzuflull verbunden, das Zwischen-
hoch mit Stromungsdivergenz und Massenabflufi, Das
fiihrt dann zu der in Abb, 63 dargestellten Vertikalzir-
kulation: Aufsteigende. Luftbewegung im Bereich der
Hohendivergenz und Bodenkonvergenz mit Wolken und
Niederschlagbildung, Absinken im Bereich der Hohen-
konvergenz und Bodendivergenz mit Wolkenaufltsung.
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Solange der Massenabflul in der Hohe den Massenzu-
flull am Boden tiberwiegt, vertieft sich die Zyklone. Da
der Warmluftvorstol auf seiner Vorderseite und der
Kaltluftvorstol auf der Riickseite zu einem Verstdarken
des Divergierens der Isohypsen in der Hohe fiihren, ver-
stéirlkt sich auch der ageostrophische Massenabflufli und
die Zyklogenese, Wenn die Kaltluft das Bodentief weit-
gehend umflossen hat (Okklusionsprozel), konnen sich
die Massengegensitze und damit der Diffluenzeffekt
nicht mehr verstarken, sondern nur noch abschwichen.
Das Auspumpen der ZyKlone in der Hohe nimmt ab,
wihrend der Reibungszufluffi am Boden sich verstirkt
und schlieflich das Auspumpen Uberkompensiert. Die
Zyvklone fiillt sich allmihlich auf. Wenn die Kaltluft das
ganze Bodentief umflossen hat, ist es zu einem kalten
Tief geworden, das dann auch in der Hohenkarte Gber
dem Bodentief liegt. Darum wird die Achsénnecigung
einer okkludierenden Zyklone immer geringer, bis die
Achse fast senkrecht steht und das Tief zu einem kalten
Zentraltief geworden ist. Wenn dieses kalte Tief nicht
durch neue Randzyklonen laufend regeneriert wird,
filllt es sich rasch auf und stirbt -ab. Ahnlich wie die
Achse des Tiefs stromaufwirts geneigt ist, besitzt auch
das folgende Zwischenhoch eine Neigung stromauf-
wiirts; denn auf seiner Rickseite wird Warmluft nach
Norden gefiihrt, so dafl der hohe Druck in der Héhe auf
der Riickseite des Bodenhochs liegt. Auch hier kommt
es mit forischreitender Entwicklung zum Aufsteilen der
Achse durch Absinkerwirmung im Bodenhoch, so daf
das Endergebnis oft eine hochreichende, warme Anti-
zyklone ist; Mit dem Aufsteilen der Achsen breiten sich
die Druckgebilde nach oben aus. Es geht so die steuernde

Hihenstriimung fiir das Bodendruckfeld verloren und
die Verlagerungsgeschwindigkeit der Druckzentren
nimmt ab, bis sie schliefilich zelbst die Steuerungsrolle
tibernehmen. Alle so durch die Dynamik des Stromfel-
des entstandenen Drudtgebilde, sowohl die anfinglich
warmen Warmsektorzyklonen und kalten Zwischen-
hochs, als auch die spiter kalten Zentralzyklonen und
warmen stationfiren Hochdruckgebiete, nennt man dy-
namische Druckgebilde.

Mit der Zyklonese kommt es zu einer Deformation
der urspriinglich ostwestwiirts verlaufenden Frontal-
zone oder Polarfront, weil dort polare Luftmassen an
subtropische Luftmassen grenzen. Dabei liegt die Kalt-
luft keilférmig mit einer Grenzflicheneigung von etwa
1:100 bis 1:200 unter der Warmluft. Die auf der Vorder-
seite der Zyklone vordringende Warmluft gleitet iiber
die Kaltluft auf. Thre Begrenzung an der Erdoberfliche
nennt man ,Warmfront® und die der wvordringenden
Kaltluft , Kaltfront®, Diese erste Stufe der Deformation
der Polarfront nennt man eine Welle. Thr folgt bei wei-
terer Vertiefung das Stadium der Warmsektorzyklone
und schliefilich als Endstadium die okkludierte Zyklone
(Abb. 64). Der norwegische Meteorologe V. Bierknes hat
im Jahre 1922 aus zahlreichen Boden- und Hohenbeob-
achtungen das Modell einer Idealzyklone mit dem eben
geschilderten Lebenslauf entwickell, das trotz einiger
Anderungen auf CGrund neuer aerologischer Erkennt-
nisse auch heute noch Geltung hat und die komplizier-
ten Wettererscheinungen der Zyklone sehr anschaulich
erklirt.
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Abb. 64
Entstehung einer Wellenstorung und einer jungen Zyklone

10.3. Die Idealzyklone (nach V.BJERKNES)

Dieses Modell (Abb. 65) zeigt eine Zyklone am Hohe-
punkt ihrer Entwicklung. In diesem Zeitraum bilden
die beiden Frontlinien, die vom Zentrum ausgehen, et-
wa einen rechten Winkel. Die Warmiront (rote Farbe
oder Jmdnad) macht sich bereits 800 bis 1 000 km vor
ihrem Durchgang am Boden durch einen Wolkenaufzug
bemerkbar, der im Cirrusniveau mit Ci beginnt und
spéiter in Cs Ubergeht; es folgen diinner und dann dich-
ter As, die schliefilich in Ns libergehen, Aus dem dichten
As fallen die ersten Niederschliage, die sich im Ns fort-
setzen. Es kommt zu einem etwa 100 bis 300 km brei-
ten prifrontalen Niederschlagsgebiet, je nach den Tem-
peraturverhéltnissen in Form wvon Regen (Landregen)
oder Schnee. Das Gebiet vor der Front heifit die Vorder-

seile der Zyklone. Nach dem Durchgang der Warmfront
folgt der Warmsektor, der das Gebiet zwischen Warm-
und Kaltfront umfaBt und etwa einen Quadranten der
Gesamtfliche des Tiefdruckgebietes ausmacht. Er ist in
allen Hohen mit Warmluft ausgefiillt und zeigt keine
markanten Wettererscheinungen. Die Windstrémung im
Warmsektor gibt einen Anhaltspunkt fiir die Zugrich-
tung des Zyklonenkerns {Warmsektorregel).

Weitere Hinweise filr die Zugrichtung qeinrﬁ.s Tief-
druckgebietes geben die Strémung im 50=mb-Niveaun
(Steuerung) und selbstverstindlich auch die dreistiindige
Tendenzkarte (vgl. Leitfaden Nr. 2).

Der Durchzug der Kaltfront (blaue Farbe oder
Ak A A)wird nichtdurcheinen ausgesprochenen Auf-
zug eingeleitet, wenn auch bei Annéherung der Kalt-
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front Ci-, Ac- und As-Felder vorhanden sind. Die ty-
pischen Kaltfrontwolken sind Cu bis Ch, die auch die
bei einer Kaltfrontpassage markanten Niederschlige als
Schauer postfrontal (d. h. hinter der Front) bringen.
Das Gebiet hinter der Kaltfront nennt man die Rick-
seite der Zyklone, wobei das ,Riickseitenwetter” schon
zu einem festen Begriff geworden ist.

Die hisherigen Betrachtungen bezogen sich im wesent-
lichen auf die Darstellung einer Zyklone in der Hori-
zontalen, in der Ebene der Bodenwetterkarte. Eine Er-
klirung fiber das Zustandekommen der einzelnen Wol-
kenformen und der besonderen Wettererscheinungen
bringt aber erst die Betrachtung der Verhaltnisse in der
Vertikalen (Abb. 65 b).

Man erkennt, dall die Kaltluft auf der Vorderseite
der Zyklone in Form eines spitzen Keils (Neigungs-
winkel etwa 1:100) unter der leichteren, liber die Kalt-
1uft hinweg aufgleitenden Warmluft der héheren Schich-
ien liegt. Voraussetzung zur Aufgleitbewegung ist die
Tatsache, daB sich die Warmluft rascher bewegt als die
darunter liegende Kaltluft, daB also die Warmluft der
aktivere Faktor des Vorgangs ist. Durch das Aufgleiten
kommt es zu einer aufsteigenden Bewegung in der
Gréfenordnung cm/sec, damit zu Temperaturabnahme,
Zunahme der relativen Feuchte, Wolkenbildung und
Miederschlag. An dieser Warm- oder Aufgleitfronl er-
geben sich zwanglos der vorher beschriebene Wolken-
aufzug und das prafrontale Regengebiet. Am Boden
wird das Gegeneinanderstromen durch einen Wind-
sprung (Riickdrehen vor der Front, Rechtsdrehen hinter
der Front) mehr oder weniger deutlich markiert. Die
Sicht, die unterhalb des Wolkenaufzuges recht gut sein
kann, geht im Niederschlagsgebiet zuriick und bessert
sich im Warmsektor.

Bei der Kaltfront schiebt sich die schwerere und
schnellere Riickseitenkaltluft keilformig unter die vor
ihr liegende Warmluft. Die Neigung der Einbruchs-
flache betrdgt etwa 1/ bis 1/g. Hier ist also die Kalt-
luft der aktive Teil, Dadurch kommt es in der Warm-
luft zu einer aufsteigenden Bewegung in der GrifBlen-
ordnung von m/sec, also einem gegeniiber der Aufgleit-
bewegung sehr raschen Aufsteigen. Dem entsprechen die
Cu- bis Cb-Bewilkung, die Schauerniederschlige und
die besonders guten Sichiverhiltnisse hinter der Front
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Abb. 66
a) Dkkludierte Zyklone in Aufsicht
b) Vertikalschnitte durch eine Warmfront- und eine
Kaltfrontokklusion
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aulierhalb der Schauer. Der Druckanstieg und der Wind-
sprung sind hier besonders markant. Mit dem Front-
durchgang sind h#ufig hohe Spitzengeschwindigkeiten
mit starker Bbigkeit und je nach der Jahreszeit Front-
gewitter verbunden.

Mit dem hier aufgezeigten Stadium hat die Ideal-
zyklone den Héhepunkt ihrer Entwicklung erreicht, es
beginnt die Alterung der Zyklone. Sie wird bedingt
durch die verschieden grofe Wanderungsgeschwindig-
keit der Fronten. Im Fall der Idealzyklone verlagert
sich die Kaltfront schneller als die wvorauslaufende
Warmfront, so dall der zunichst breite Warmsektor
immer schmaler wird, bis schlieBlich, vom Kerngebiet
her beginnend, die Kaltfront die Warmfront einholt und
sich mit ihr im Bodenkartenbild wvereinigt (Abb. 66).
In der Vertikalen bedeutet dies, daBl am Boden die
Kaltluft der Vorderseite und diejenige der Riickseite
direkt aneinander stoBen und die leichtere Warmluft
in Form einer Schale nach oben abheben. Diesen Vor-
gang bezeichnet man als Okklusion, und die Spurlinie
am Boden, die also alte und frische Kaltluft trennt, die
Cikklusionsfroni. Diese Frontart ist iiber dem Festland
die hdufigste, da der Hohepunkt der Entwicklung allge-
mein bereits {iber dem Atlantik erreicht wird.

Je nach den Temperaturverhélinissen vor und hintel
der Okklusions{ront unterscheidet man zwei Arten von
Okklusionen: die Warmfront- und die Kaltfrontokklu-
sion. Ist die vorgelagerte Kaltluft die kiiltere Masze
so nimmt die Okklusion Warmfrontcharakler an, es ent-
teht eine Warmfrontokklusion, ist die Riickseitenluft
die kiillere Masse, so nimmt die Okklusion Kaltfront-
charakter an, Die Wettererscheinungen entsprecher
dann denen einer Warm- bzw. Kaltfront, Sind dagegen
die beiden Kaltluftmassen fast gleich temperiert, so
folgen den Witterungserscheinungen einer Warmfront
ohne Unterbrechung diejenigen einer Kaltfront nach.

5

Die Wanderung der Zyklone hingt von der Hohen-
stromung ab, diese ,steuert” die Richtung und Ge-
schwindigkeit der Zyklone. Eine noch junge Zyklone

Jet-Achee

Sgg — Poo K

Abb. 67
Strahlstromachse und Frontenverlauf wihrend der
Zyklonenentwicklung
a) ungestirte Polarfront b) junge Zyklone
c) okkludierende Zyklone (Zentraltief)




beeinflulit die Hohenstromung noch wenig, sie zieht
deshalb praktisch parallel der Hohenstromung weiter.
Je kréftiger jedoch eine Zyklone wird, desto mehr wirkt
sie umgestaltend auf die Hoéhenstrémung ein, bis sie
sich schlieBlich bis in grofe Hohen durchsetzt und
selbst zu einem Steuerungszentrum, zu einem Zentral-
tief wird. Mit dieser Entwicklung ist gleichzeitig ein
Ausscheren des Tiefzentrums aus der Richtung de:
Frontalzone bzw. des zugehirigen Strahlstroms fest-
zustellen, wie aus Abb. 67 hervorgeht. Im Teil a) wird
gezeigt, wie die noch ungestirte Polarfront parallel zur
Achse des Strahlstroms, zur Jetachse liegt. Teil b) 146t
erkennen, wie die bereits gut ausgebildete Warmsektor-
zyklone die Jetachse zu verbiegen beginnt und mit ihrem
Zentrum néher an die Achse heranrtickt. Mit fortschrei-
tender Entwicklung und Okkludierung wverlagert sich
der Kern der nunmehr zum Zentraltief gewordenen
Zyklone von der warmen zur kalten Seite des Strahl-
stroms, der nun einen Teil des Stromungsfeldes der Zy-
klone darstellt (Teil ¢). Der Grund fiir das Linksaus-
scheren der Zyklonenbahn liegt in der Tatsache begriin-
det, daf der Drudkfall auf der linken Seite des Deltas
der Frontalzone am stérksten ist, wihrend auf der rech-
ten Seite teilweise sogar leichier Druckanstieg beob-
achtet wird.

Zum Schluffi der Betrachtung der Idealzyklone sei
darauf hingewiesen, dall Untergrundbeschaffenheit und
Orographie (Luv- und Leewirkung) das Erscheinungs-
bild der Idealzyklone stark beeinflussen kiénnen und
dieses deshalb hauptsiichlich iiber dem Meer in klarer
Form zu erkennen ist. Uber dem Festland dagegen wer-
den Tiefdruckgebiete in Gestalt von Idealzyklonen
seltener angetroffen.

10.4. Wolken- und Wettererscheinungen an Fronten
10.4.1. Warmfronten

Im vorhergehenden Abschnitt 10.3. wurde bereits ge-
zeigt, dafi vor und an der Warmfront die Warmluft in-
folge ihrer grifleren frontsenkrechten Geschwindigkeit
aktiv iiber den wvorgelagerten Kaltluftberg aufgleitet.
Zwischen Kaltluftberg und aufgleitender Warmluft liegt
eine Ubergangsschicht, die Aufgleitfliche.

Die Neigung der Grenzflache zwischen aufgleitender
Warmluft und Kaltluft betrigt an der steilsten Stelle
etwa 1:100. Ihre horizontale Erstreclkung vor der Boden-
front reicht etwa bis 1000 km. Bei einer Nordstdersirek-
kung der Front von ebenfalls 1000 km ergibt sich so eine
ausgedehnte Aufgleitfliche, an der die Warmluft empor-
gehoben wird und sich dabei adiabatisch um 1° C pro
100 m Hebung abkiihlt. Die Hebung ist so hochreichend,
daf das Hebungskondensationsniveau im ganzen Auf-
gleitbereich erreicht wird und sich ein ausgedehnter
Wolkenschirm bildet.

Die Art der Bewdlkung der Aufgleitfliche wird von
dem Grad der Feuchtstabilitit bzw. -labilitit der auf-
gleitenden Warmluft bestimmt. Man unterscheidet dar-
um zwei Warmfronttypen (Abb. 68).

1) die stabile Warmfront, wenn die aufgleitende Warm-
luft feucht-stabil geschichtet ist,

2) die labile Warmfront, wenn die aufgleitende Warm-
Tuft feucht-1ahil gecchichtet ist

10.4.1.1. Die stabile Warmfront

Der vorherrschende Typ ist die stabile Warmfront,
denn die aufgleitende Warmluft ist normalerweise eine
maritime Subtropikluft, die einen weiten Weg iiber den
kiithleren Atlantik zuriickgelegt hat und dabei von unten
her abgekiihlt und stabilisiert wird. Die sich bildenden
Aufgleitwolken sind darum Schichtwolken.
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Abb. 68
Vertikalschnitte durch eine stabile (a) und eine labile (b)
Warmfront

Der Aufzug beginnt mit Cirrus fibratus oder Cirrus
uncinus. Mit fortschreitendemn Aufzug verdichtet sich
der Cirrus zu einem Cirrostratus und wichst nach unten,
bis . schliefilich Schichten mit héheren Temperaturen
erfaBt werden, in denen sich nicht nur Eiskristalle bil-
den, sondern auch unterkiihlte Wassertréipfchen erhal-
ten kinnen und mit den Eiskristallen eine Mischwolke
bilden, den Altostratus, der mit Anniherung an die
Front immer weiter nach unten absinkt und darum im-
mer mehr unterkiihlte Tripfchen enthilt. Wegen der
starken Eis{ibersédttigung in Mischwolken wachsen die
Eiskristalle durch Sublimation zu verzweigten Schnee-
kristallen, die anfangs unter den Wolken noch verdun-
sten, aber mehrere 100 km wvor der Front schlieBlich
doch als anhaltender leichter bis miBiger Schnee oder
Regen den Erdboden erreichen. Die Intensitéit des Nie-
derschlages richtet sich nach der Stirke der Vertikal-
bewegung. GrifenordnungsgemiB ergibt eine Vertikal-
bewegung von 5.cm'sec in einer 3 km michtigen Wolke
mit einer Basistemperatur zwischen 10° und 20° C eine
Niederschlagintensitdt von 1 mm pro Stunde. Die Auf-
gleitbewegungen bei Warmfronten liegen in dieser
GréBenordnung. Da der ausfallende Niederschlag die
Schichten unter dem Altostratus mit Feuchtigkeit an-
reichert, wichst die Bewdlkung rasch nach unten zu
einem Nimbostratus. Durch den aus gréBeren Hiéhen
fallenden kalten Niederschlag werden die unterhalb der
Wolke liegenden Luftschichten abgekiihlt und labili-
siert. Zusammen mit der starken Reibungsturbulenz in
Bodennihe fithrt dies in den unteren, durch den Nieder-
schlag mit Feuchtigkeit angereicherten Luftschichten
zur Ausbildung von Turbulenzwolken, den Schlechtwet-
terfetzen oder Pannuswollken.

Diese reine Aufgleitbewdlkung und die damit verbun-
denen Niederschlige treten normalerweise nur im zy-
klonalen Teil der Warmfront auf. Der Temp zeigt an der
Aufgleitfliche meist keine markante Aufgleitinversion,
sondern nur eine Gradientabschwiichung in einer Uber-
gangsochicht von der Haltluft am Boden in die Warm-
luft dariiber. Am Siidrande einer Warmfront, wo bereits
Hochdruckeinflufi zu einer Abschwiichung der Aufgleit-
vorgiange fithrt, ist die Inversion zwischen der Kaltluft
und der aufgleitenden Warmlust besser ausgeprigt.
Wogenbildung an der Inversion und die schon erwihnte
Entstehung diinner labiler Schichten durch Strahlungs-
abkiihlungen der Wolkenobergrenze fithren hier hiufig
zur Auflockerung des Cirrostratus und Altostratus in
Cirrocumulus und Altocumulus undulatus oder in
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Schafchenwolken. Die Aufgleitniederschlige bleiben
dann nur gering oder fallen ganz weg. Zwischen der
echten Aufgleitbewsdlkung und dieser Randbewdlkung
treten Mischformen auf.

10.4.1.2. Die labile Warmfront

Die labile Warmfront wird nur selten beobachtet. Sie
tritt dann auf, wenn die aufgleitende Warmluit feucht-
labil geschichtet ist oder durch die Hebungsvorginge
sine labile Schichtung entsteht. Voraussetzung fiir die
Zufuhr labil geschichteter Warmluft ist, daBl diese keine
langen Strecken iiber stabilisierenden kiihlen Meeres-
oberflichen zuriicklegen mufl, sondern auf kirzerem
Wege und Uber warme Meeresflichen nach Europa ge-
langt. Dies ist dann der Fall, wenn die Luft von Afrika
her iiber das warme Mittelmeer gefiihrt wird, bei Sud-
west-, Siid- und Siidost-Lagen. Im Gebiet stirksten
Aufgleitens vor der Front sind dann in den Nimbo-
stratus dariiber hinausschiefiende Cumulonimben ein-
gelagert, die man von unten nur durch ihre schauerarti-
gen, oft mit Hagel und Gewitter verbundenen Nieder-
schlige erkennen kann.

10.4.2. Kaltfront

Bei den Kaltfronten lassen sich zwei grundverschie-
dene Tvpen untierscheiden:

1) die aktive Kallfront,
2) die passive Kaltfront.

Bei der aktiven Kaltfront nimmt die frontsenkrechte
Komponente des Windes mit der Hohe zu, bei der passi-
ven nimmt sie ab. Aus der Lage der Zyklone und ihrer
Fronten zum Strahlstrom (s. Abb. 67) ergibt sich, dalB
der in der Niihe des Zyklonenzentrums liegende Teil der
Kaltfront in der stirksten Héhenstromung liegt, die zu-
dem dort einen grofen Winkel mit der Kaltfront bildet,
so daf auch die Geschwindigkeit der Kaltluft und da-
mit der Kaltfront im zentralen Teil der Zyklone am
griéften ist. Mit zunehmender Entfernung der Kaltfront
vom Zyklonenzentrum wird ihre Erstreckung mehr und
mehr parallel der Hithenstrémung, die Geschwindigkeit
der Kaltluft wird geringer. Die aktive Kaltfront findet
man deshalb im zentralen Teil, die passive am Rand der
Zyklone. Die passive Kaltfront ist auBerdem haufig auf
der Ostflanke von Langwellentrigen z. B. Vb-Lagen.

10.4.2.1. Die aktive Kaltfront

Wenn der frontsenkrechte Wind mit der Hihe zu-
nimmt, dann fithrt die stirkere Héhenstrémung in den
hiheren und mittleren Troposphérenschichten stindig
frische Kaltluft heran, die der Bodenkaltluit vorauseilt
und sich darum in der Hiohe liber die Warmluft schiebt.
Dadurch wird der wvertikale Temperaturgradient zwi-
schen der Warmluft und der dariiber vordringenden
Kaltluft so lange wvergriflert, bis die Schichtung labil
wird, und zwar bei nicht gesittigter Luft, bis das verti-
kale Temperaturgefille gréBer als 19C pro 100 m wird,
und bei Wolkenluft, bis es den jeweiligen feuchtadiaba-
tischen Wert liberschreitet. Dann finden wertikale Um-
lagerungen statt in Form von Konvektion, wobei die
kiltere Luft von oben herabfillt und die wirmere Luft
nach oben aufsteigt.

Die Labilisierung schreitet von oben nach unten mit
Annidherung an die Bodenfront fort und stellt eine Pa-
rallele zur Labilisierung durch Erwirmung vom Unter-
grund her, allerdings mit umgekehrter Richtung, dar.
Unterhalb der labilen Umlagerungsschicht befindet sich
noch die prifrontale Warmluit, wihrend der Raum dar-
iiber bereits von der Kaltluft eingenommen wird. In
der labilen Schicht zwischen der Warmluft am Boden
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und der Kaltluft in der Hithe kormmt es zu konvektivem
Emporstrudeln der Warmluft dhnlich wie bei Boden-
thermik. Man mulB sich nur die Erdoberfliche nach oben
an die Obergrenze der Warmluft versetzt denken, dort-
hin, wo das tliberadiabatische Temperaturgefélle be-
ginnt,

Fiir die Wolkenbildung gelten dieselben Uberlegun-
gen wie bei der frither besprochenen Cumulusbildung.
Wenn die aufsteigende Warmluft ihr Konvekiions-Kon-
densationsniveau (KKN) erreicht (Schnittpunkt des Mi-
schungsverhilinisses mit der Zustandskurve), dann er-
folgt das weitere Aufsteigen feuchtadiabatisch bis zum
Schnittpunkt der Feuchtadiabaten mit der Zustands-
kurve der Kaltluft (Abb. 69). Hierbei mul} beachtet wer-

Abb. 88

Von oben nach unten fortschreitende Labilisierung bei voraus-
eilender Hiéhenkaltluft (Stadium a geht in b und schliefilich in
¢ Uber)

den, daB die konwvektive Umlagerungszone eine Mi-
schungszone darstellt, in der sich die absoluten Feuchten
der Kaltluft und Warmluft mischen und ein mittleres
Mischungsverhilinis  ergeben, das normalerweise lklei-
ner ist als das der Warmluft, aber gréBer als das der
Kaltluft. Dadurch werden die Bedingungen [iir die Wol-
kenbildung etwas ungiinstiger.

Die aufsteigende Warmluft erreicht um so cher ihr
Kondensationsniveau, je feuchter sie ist. AuBerdem
spielt aber auch die Hohe der labilen Umlagerungs-
schicht eine Rolle, und diese hiéngt ganz von dem Ver-
lauf der beiden Temperaturkurven in der Warmluff und
in der Kaltluft ab. Die labile Umlagerungsschicht ist bei
gleichem Temperaturgefdlle in beiden Luftmassen um
so michtiger, je weniger stabil diese geschichtet sind
und je griBer der Temperaturunterschied zwischen der
Warmluft und der Kaltluft ist. Die Hohe der labilen
Umlagerungsschicht ist um so grofer, je mehr die Dif-
ferenz der Temperaturgradienten in beiden Luftmassen
betrigt, je labiler also die Kaltluft gegentiber der Warm-
luft ist. Unter bestimmten giinstigen Bedingungen kann
der Frontbereich einer aktiven Kaltfront auch dann
feuchtlabil geschichtet sein, wenn Warm- und Kali-
front je fiir sich stabil geschichtet sind. Dies gilt beson-
ders bei einem grofien Feuchtegehalt der Luft. Die kon-
vektiven Umlagerungen durch das Vorauseilen der
Kaltluft in der Hohe haben noch eine weitere, fiir das
Wettergeschehen wichtige Folge im Frontbereich. Da der
Wind am Boden schwiicher ist als in der Hohe, wird im
Frontbereich durch die vertikale Umlagerung die ge-
ringere Bewegungsgréfle von unten nach oben und die
grofBere von oben nach unten transportiert, womit in
der Hihe eine Verminderung und am Boden eine Ver-
gréferung der Windgeschwindigkeit verbunden ist. Wie
man aus der schematischen Darstellung der Abb. 70 a)
entnehmen kann, ergibt sich daraus in der Hohe un-
mittelbar vor der labilen Umlagerungszone ein Massen-
abflufl (Divergenz) und dahinter ein Massenzuflull
{Konvergenz) und unten umgekehrt. Das hat die mit
den gestrichelten Pfeilen dargestellten Vertikalbewe-
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gungen zur Folge, und zwar Hebung vor der Konvek-
tionsfront und Absinken dahinter.
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Abb. 70
a) Entstehung von Massenzufiuff (Konvergenz) und Massenab-
flulk (Divergenz) in einer konvektiven Umlagerungszone
) daraus abgeleitetes Zirkulationsschema einer aktiven
Kaltfront

Somit besteht der Bereich der aktiven Kaltfront aus
einer prifrontalen Hebungszone in der Warmluft, der
Umlagerungszone und einem postfrontalen Absink-

gebiet in der Kaltluft, Die Abb. 70 b) wendet dieses’

Schema auf das Stromungsfeld einer aktiven Kalifront
mit den entsprechenden Vertikalbewegungen an.

Je nach der Schichtung der Warmluft und der fron-
talen Umlagerungszone kann man 3 Typen von aktiven
Kaltfronten unterscheiden, die recht verschiedene Be-
wolkungs- und Niederschlagsverhiltnisse aufweisen:

1) stabiler Typ (Winter)
Warmluft stabil mit Schichtbewdlkung
Frontbereich stabil mit Schichtbewidlkung

Haupttyp (alle Jahreszeiten)
Warmluft stabil mit Schichtbewdlkung
Frontbereich labil mit Konvektionswolken

b
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3) labiler Typ (Sommer)
Warmluft labil mit Kenvektionswolken
Frontbereich labil mit Konvektionswolken.

Die Abb, T1 zeigt Vertikalschnitte durch die drei ge-
nannten Kaltfronttypen.

1) Stabiler Typ der aktiven Kaltfront

Im Winter ist im allgemeinen sowohl die Warmluft
als auch die Riickseitenkaltluft einer Zyklone durch die
stabilisierende Wirkung des kalten Festlandes stabil
geschichtet, so dal auch der Frontbereich keine hoch-
reichenden labilen Umlagerungen erféhrt und somit im
prifrontalen wie im frontalen Bereich der Kaltfront
Schichtbewdlkung vorherrscht (Abb. 71 a).

Das Bewolkungsfeld beginnt mit Altocumulus und
Altostratus, manchmal auch Cirrostratus, und sinkt im
Frontbereich immer mehr ab zu Nimbostratus, oft von
Pannusfetzen begleitet. Der Altostratus und Nimbo-
stratus sind mit gleichméafBigem Regen- oder Schneefall
verbunden, der im Frontbereich eine Verstarkung er-
fdhrt. In der postfrontalen Absinkzone reifit die Be-
wilkung auf und der Niederschlag 146t nach. Dieses
Bewdlltungs- und Niederschlagsfeld dhnelt der Warm -
front. Seine horizontale Ausdehnung ist jedoch bei allen

aktiven Kaltfronten um einebis zwei Grifenordnungen
geringer als bei einer Warmfront und betrdgt nur etwa
10—100 km.

ke
Amd
-4

ah

=i

Kailtiel?
stabel

;_
Il'
i
z SRSy Vi, il . L
Kalflurd Koilrran fhereh e e F Jwmp—
mup prden labed bt slade! Arvent

L5 —_—

SR ;u, . 7 e
af T e R ITA '
! ;FE"?:J Vi

T
gf.’.-".l"i':"/-".-.':'f 5y

Ealtiult Kniitrontberetsh Digemlat? T
Al Ffadud fadal Arerrgn
Abb. T1

Vertikalsehnitt durch eine akiive Kaltfront
a) stabiler Typ b) Haupttyp. c) labiler Typ

Im Winter kann das obere Bewodlkungsfeld dieser
Kaltfront bei Vorhandensein einer extremen Boden-
kaltluftschicht durch eine dichte Hochnebeldecke unter
der Inversion verdecki sein. Dann erkennt man den
Frontdurchgang von unten nur im Frontregen und im
Luftdruckgang. Auch das postfrontale Aufheitern ist
nicht sichtbar. Man kann in einem solchen Fall auch von
einer Hohenkaltfront sprechen (siehe 4)). Fiihrt in einem
solchen Fall die préfrontale Windauffrischung zu einer
turbulenten Beseitigung der Bodenkaltluft, dann bringt
die Kaltfront eine Erwidrmung, sie wird zu einer ,mas-
kierten* Kaltfront. Der Stratus lost sich dann vor der
Front auf, so dall die postfrontale Aufheiterung erkenn-
bar wird und mit einer markanten Sichtbesserung ver-
bunden ist.

2) Haupttyp der aktiven Kaltfront

Beim Haupttyp der aktiven Kaltfront ist die Warm-
Luft stabil geschichtet, aber der Erontbereich labil {(Abb.
T1b). Dieser Typ kommt in allen'Jahreszeiten vor. Da
die Warmluft stabil geschichtet ist und oft durch
Inversionen einen mehrschichtigen Temperatur- und
Feuchteaufbau besitzt, erscheinen in der préfrontalen
Hebungszone der Warmluft oft schichtfiirmige Wolken-
felder, beginnend mit Cirrus, der zum Teil auch durch
den starken Hohenwind aus den frontalen Cumulonim-
ben herausgetragen wird. Es folgen Cirrostratus, Alto-
cumulus oder Altostratus und schliellich die konvek-
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tive Umlagerungsfront mit Cumulonimbus. Der Alto-
stratus liefert gleichmifBige Regen- oder Schneefdlle,
welche sich beim Durchgang der Cumulonimbusfront
schauerartig verstirken und bei besonders hochreichen-
der Lahilitiit im Frontbereich auch mit Hagel oder Ge-
wittertdtigkeit verbunden sein kénnen., Die Nieder
schlagswolken si infolge der Feuchteanreicherung
durch den verdunsteten Niederschlag in Verbindung mit
der Bodenturbulenz meist von Pannus-Wolken beglei-
iet. Die postfrontale Absinkzone fiihrt zu einer plotz-
lichen Aufheiterung ninter der Bodenfront. Das weiter:
postirontale Wettergeschehen hingt ganz von der Schich-
tung der Kaltluft und der Zyklonalitét der Strémung ab.
Zylklonale Isobaren in der Kaltluft sind im allgemeinen
mit Schauerwetter verbunden. An rklonale Isobaren-
kritmmung ist mit divergenter Bodenstrémung und Ab-
sinken verkniipft, das die Schauertiitigkeit unterdriickt,
weil die Cumuluswolken durch entstehende Absink-
inversionen nicht mehr bis ins Vereisungsniveau vor-
stoffen.

3) Labiler Tvp der aktiven Kaltfront

Der labile Typ der Kaltfront erfordert eine feucht-
labile Schichtung der Warmluft; auch der Frontbereich
ist labil geschichtet (Abb. 71 c).

Diezer Typ der aktiven Kaltfront kommt bevorzugt
in der warmen Jahreszeit vor, wenn die Warmluft iiber
dem Festland durch Aufheizen won unten labilisiert
wird. Sie ist am hé#ufigsten, wenn die priifrontale
Warmluft einen lingeren Weg iiber das erhitzte Fest-
land zuriicklegen mubBte, fiir Mitteleuropa also bei einer
von Spanien {iber Frankreich nach Nordosten verlaufen-
den Frontalzone an der Ostflanke eines Hohentroges
vor der westeuropiischen Kiiste und an der Westflanke
eines Hohenkeiles tiber Mitteleuropa. Beginstigt wird
die Labilisierung noch dadurch, dall diese Gebiete mit
einer Abnahme zyklonaler Kriimmung und einer Zu-
nahme antyzyklonaler Kriimmung der Strombahnen
verbunden sind und darum bevorzugte Orte fiir Zyklo-
genese darstellen.

Da die Warmluft labil geschichtet ist, fiihrt die pri-
frontale Hebung bereits zu Konvekiionswolken im ho-
hen und mittelhohen Stodowerk, zu Castellanus- und
Floccuswolken oder manchmal chaotisch aussehendem
Himmel, wihrend vom Boden her tagsiiber infolge der
Einsirahlung Cumuluswolken immer hdher wachsen.
Wenn sie Anschlull an die obere Advektionslabilitat ge-
winnen, schiefen sie zu méchtigen priafrontalen Schauer-
oder gar Gewittertiirmen hoch. Es folgen den préfron-
talen Konvektionswolken die frontalen Cumulonimben
der labilen Umlagerungszone. Die Wettererscheinungen
sind dabei im allgemeinen heftiger als beim Haupttyp
und sehr oft mit starken Gewittern und stiirmischen
Windbden verbunden.

Nicht selten verlagern sich die fronthaften Erschei-
nungen in die bereits geschilderte prifrontale Umlage-
rungszone, die sich dann zu einer der Kaltiront voraus-
eilenden, selbstindigen Gewiiter- und Bdenlinie ent-
wickelt, im englisch-amerikanischen Sprachgebrauch als
,Line Squall® bekannt. Diese Béenlinie kann der ur-
spriinglichen Kaltfront bis mehrere 100 km vorauseilen,
sie enlwickelt dann die intensivsten Wettererscheinun-
gen, wobel in Europa verheerende Tromben und in
Amerika die gefiirchteten Tornados auftreten. Beim
Durchgang der Boenlinie erfolgt allgemein ein deut-
licher Temperaturriickgang, der nicht durch Advektion
kilterer Luft, sondern durch die in den Gewittern her-
ahstiirzenden Eis- und Regenmassen zustandekommt,
die nicht nur die tieferen Temperaturen der héheren
Schichten mitbringen, sondern auch zur Abgabe einer
groBen Schmelz- und Verdunstungswarme fithren. Dis
Feuchttemperatur (Temperatur des feuchten Thermo-
meters) erfihrt dabei keine wesentliche Anderung,

— 82

wihrend sie bei einem echten Kaltfrontdurchgang
deutlich absinkt.

Die Boenlinie schafft sich wie die bereits gvtchildor'..:
frontale Umlagerun 0 e des damit verbunde-

nen vertikalen m‘._ﬂ-.15;1;15.&;“-';.'1.(:.«' ihr eigenes Druck-
fallgebiet vor der Front- und ein Steiggebiet dahinter.

Es bildet sich so ein Druckminimum an der Bdenlinie
aus, Der nachfolgende Druckanstieg iiberlagert nicht
selfen die urspriingliche Kaltiront und schwécht ihre
Erscheinungen so stark ab, dafi die Kaltfront bei der
Analyse der Wetterkarte nicht selten zur vorderen Tief-
druckrinne und Konvergenzlinie verlagert wird. Es er-
geben sich dann erheblich libergradientische Verla gc
rungsgeschwindigkeiten der Kaltfront von einer Wetter
karte zur anderen. Da solche Boenfronien eine E
nung der fortschreitenden Labilisierung in der Hijht-:
sind, zeigen ihre Vorboten, die Castellanus- und Floccus-
wolken, eine hohe Wahrscheinlichkeit fiir ihre Entwick-
lung in den Nachmittagsstunden an.

Auch der labilen aktiven Kaltfront folgt eine post-
frontale Aufheiterung, sofern als eigentliche Kaltfront
nicht die prifrontale Boenlinie betrachtet wird. Das
postfrontale Wettergeschehen in der Kaltluft hingt wie-
derum vom Grad ihrer Stabilitit und der Zyklonalitat
ihrer Stromung ab.

4) Hohenkaltfront

Die Hithenkaltfront stellt einen Sonderfall der akti-
ven Kaltfront dar. Bei geeigneten vertikalen Windver-
teilungen kann es vorkommen, da Kaltluft nur in der
Hohe herangefiihrt wird, wihrend in den tieferen
Schichten die Warmluft erhalten bleibt.

Das ist zum Beispiel der Fall, wenn der Wind in den
unteren Schichten parallel zu den Isothermen verliduft
und dariiber nach links dreht. Verstirkt wird dieser
Vorgang dann, wenn der Wind in den tieferen Schichten
sogar eine Komponente von warm nach kalt besitzt und
in der Hithe nach links dreht. Es kommt dabei zu einer
Labilisierung in dieser oberen Zone, die aber nur dann
bis zum Boden durchdringt, wenn die Warmluft labil
geschichtet ist (labile aktive Kaltfront). Besitzt die
Warmluft kriftige Absinkinversionen, wie z. B. an der
Westflanke eines stationfiren Hochs, dann kann sich
die Labilisierung nicht bis zum Boden durchsetzen und
das Vordringen der Kaltluft mit ihren labilen Umlage-
rungen findet nur in der Hohe statt. Dringt eine Héhen-
kaltfront in Gebiete mit labiler Bodenwarmluft vor,
dann kann sie sich zunehmend nach unten ausbreiten,
und es kann sich eine urspriinglich harmlose Héhen-
kaltfront zu einer heftigen Unwetterfront umwandeln.

Die Wolken der Hohenkaltfront entsprechen dem obe-
ren Teil einer stabilen Kaltfront oder dem Hauptiyp.
Da sie sich auf hthere Schichten beschrinken, erreichen
die Niederschlige nicht immer den Erdboden. Das Nie-
derschlagsfeld ist weniger breit und nicht so intensiv.
EBei stirkerer Labilitdt im Frontbereich d bei der
Hohenkaltfront nach Art des Haupttyps Hohengewitter
méglich, die oft auch nachts infolge Ausstrahlungs-
labilisierung an der Wolkenobergrenze andauern.

10.4.2.2. Die passive Kaltfront

Die passive Kaltfront besitzt keine Zunahme der
frontsenkrechien Komponente des Windes mit der Ho-
he. Darum entféllt dort das Vorauseilen der Kaltluft in
der Hohe und die Labilisierung unmittelbar vor der
Front, es schiebt sich vielmehr die Kaltluff keilférmig
unter die Warmluft und zwingt sie zu passivem Auf-
gleiten. Je nach der Schichtung der Warmluft kann man
hier zwei Typen von passiven Kaltfronten unterschei-
den: 1) stabiler Typ (Winter), Warmluit stabil geschich-
tet (Abb. 72 a); 2) labiler Typ (Sommer), Warmluit labil
geschichtet (Abb. 72 b).
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Abb. 72
Vertikalschnitt durch eine passive Kaltfront
a) stabiler Typ b) labiler Tyvp

1) Stabiler Typ der passiven Kaltfront

Die Warmluft besitzt bei diesem Typ (72a) einen
schichiférmigen Aufbau mit mehreren Inversionen, un-
ter denen die Luftfeuchtigkeit am griéBten ist. Bei be-
ginnender Hebung der Warmluft bilden sich in diesen
feuchten Schichten die ersten Altocumulus- und Strato-
cumulusbéinke, die zunehmend méchtiger werden und
hinter der Front zu einem michtigen Nimbostratus zu-
sammenwachsen. Daraus fdllt schwacher bis méBiger
anhaliender Regen oder Schnee, der die bodennahen
Luftschichten durch Verdunstung mit Feuchtigkeit an-
reichert und so in Verbindung mit der Bodenturbulenz
oft Schlechtwetterfetzen (pannus) bildet. Mit zunehmen-
dem Abstand von der Front hebt sich die Bewdlkung
an und wird diinner. Der Nimbostratus geht in einen
Altostratus iiber, der sich allmihlich in einzelne Alto-
cumulusfelder auflést. Der Niederschlag wird schwi-
cher und li6t langsam nach, Durch abziehenden Cirro-
stratus oder Cirrus scheint schlieflich die Sonne wieder
durch. Es ergibt sich so beim stabilen Typ der passiven
Kaltfront ein umgekehrtes Bild in der Wolken- und
Niederschlagsfolge wie bei der Warmfront, wobei das
Schlechtwettergebiet hinter der Kaltfront liegt und die
horizontale Erstreckung wesentlich geringer ist.

Dieser stabile Typ der passiven Kaltfront kommt
hauptséchlich in der kalten Jahreszeit vor, weil dann die
Warmluft am stabilsten geschichtet ist.

2) Labiler Typ der passiven Kaltfront

Bei diesem Kaltfronttyp (Abb. 72 b) ist die Warmluft
feuchtlabil geschichtet. Das ist fast nur in der warmen
Jahreszeit bei siidwestlicher bis siidlicher Héhenstré-
mung der Fall, so daB feuchte Warmluft von Siidwesten
bis Siidosten einstrémt und {iber dem Festland stark
tiberhitzt wird. Die an der Kaltfront zum Aufsteigen
gezwungene Warmluft schieBt nach Erreichen des He-
bungskondensationsniveaus (HKN) oft bis zur Tropo-
pause hoch und bildet eine miichtige Cumulonimbus-
wand mit Schauer- oder Gewilterniederschligen. Die
der Cumulonimbusfront folgende Abwindzone reicht
oft nicht aus, die Wolkendecke an der Aufgleitfront auf-
zureiflen, da weiteres Aufgleiten an dem EKaltluftkeil
dem entgegenwirkt, so dall es nur zu einem wvoriiber-
gehenden Abschwichen oder Nachlassen der Nieder-

schldge kommt. AuBerhalb der Abwindzone unmittelbar
hinter der ersten Cumulonimbusfront kénnen neue Cu-
muluszellen bis in Vereisungshthen hochschiefen und
s0 weitere Schauer- oder Gewitterherde bilden. Uber
allméhlich diinner werdenden Nimbostratus, Altostratus
und Altocumulus setzt schlieflich Wetterbesserung ein.

10.4.3. Okklusion

Es wurde bereits gezeigt, dali die Kaltfront einer
Zyklone schneller fortschreitet als die vorausgehende
Warmfront, und dafi dadurch der zwischen beiden Fron-
ten liegende Warmsektor zunehmend eingeschniirt
wird, bis Vorder- und Riickseitenkaltluft aneinander
grenzen und die Warmluft vom Boden abgehoben wird.
Die neue Grenzfliche zwischen den beiden Kaltluft-
massen nennt man Okklusionsfliche und ihre Schnitt-
linie mit der Erdoberfliche die Okklusionsfront. Der
Punkt an der Erdoberfliche, bis zu dem der Okklu-
sionsprozefl zum Zentrum der Zyklone bereits fort-
geschritten ist, wo also Kaltfront und Warmfront sich
wieder trennen, ist der Okklusionspunkt. Vor Beginn
des Okklusionsprozesses liegt er im Zentrum der Zy-
klone,

Durch den Okklusionsprozed wird die Warmluft zu-
nehmend durch Kaltluft ersetzt, bis die ganze Zyklone
mit Kaltluft angefiillt ist. Es wurde ferner bereits dar-
auf hingewiesen, daR man je nach der thermischen Be-
schaffenheit der beiden aneindergrenzenden Kaltluft-
massen zwei Arten von Okklusionen unterscheidet
(Abb. 73)

1) Warmluftokklusion, wenn die Riickseitenkaltluft
wirmer ist als die Vorderseitenkaltluft,

2) Kaltfrontokklusion, wenn die Riickseitenkaltluft
kalter ist als die Vorderseitenkaltluft.

Zum Okklusionsprozell gehort eine aktiv vordringen-
de Kaltluft mit Windzunahme in der Héhe, denn nur
sie ist infolge ihres Voreilens in der Hohe und der da-
mit verbundenen Labilisierung in der Lage, als Kon-
vektionswalze die Wirkung der Bodenreibung abzu-
schwichen und darum schneller fortzuschreiten als die
Warmiront.

Die Olkklusion stellt demnach eine Vereinigung einer
Warmfront und einer aktiven Kaltfront dar, wobei die-
se bel einer Warmfrontokklusion als wirmere Kaltluft
(WK) iiber die kiltere Vorderseitenkaltluft (KK) auf-
gleitet (Abb. 73 a) und bei einer Kaltfrontokklusion als
kiltere Kaltluft (KK) in die wirmere Vorderseitenlkalt-
luft (WK) einbricht (Abb. 73 b).

10.4.3.1. Warmfrontokklusion

Die Warmfrontokklusion (Abb. 73 a) tritt im allgemei-
nen nur in der kilteren Jahreszeit auf, wenn die Vor-
derseitenkaltluft der Zyklone iiber dem Festland eine
starke Bodenabkithlung erfiihrt und die Riickseitenkalt-
luft aus maritimer Polarluft besteht, die dann wesent-
sich wérmer sein kann. Der Durchgang dieser Okklu-
sion ist darum mit einer Erwirmung verbunden.

Auch bei der Warmfrontokklusion eilt die Riickseiten-
kaltluft in der Hohe voraus. Sie labilisiert aber nur die
aufgleitende Warmluft. An der kilteren Vorderseiten-
kaltluft gleitet sie selbst auf, so daB die konvektive
Umlagerungsfront nur bis zur Obergrenze der Vorder-
seitenkaltluft herabreicht und darum eine Héhenkalt-
front darstellt, die dort eine Abkiihlung bringt. Vor die-
ser Hohenkaltfront liegt der Wolkenschirm der bei der
Abhebung aufgleitenden Warmluft, und dahinter folgt
die Aufgleitfliche der wiirmeren Riickseitenkaltluft. Die
Aufgleitbewegung ist aber stark von dem postfrontalen
Absinken der Hohenkaltfront iiberlagert, so daf keine
hochreichende Wolkendecke in dieser Aufgleitfliiche ent-
steht. Als Wolkenfolge ergibt sich daraus: Cirrus, Cirro-
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Vertikalschnitt durch eine Okklusion
a) Warmfrontokklusion b) Kaltfrontokklusion

stratus, Altostratus, manchmal Nimbostratus, Cumulo-
nimbus mit Pannus und Stratus.

Da im Winter die Luftmassen iliber dem Festland sta-
bilisiert werden, fehlt nicht selten der Cumulonimbus,
an seiner Stelle bildet sich ein Nimbostratus, Die ent-
sprechenden Niederschlige bestehen aus anhaltendem
leichtem Regen oder Schnee, die sich im Bereich der Ho-
henkaltfront schauerartig verstirken. Sie gehen dann
{iber leichten Regen zu Spriithregen iiber und horen beim
Frontdurchgang am Boden oder sogar schon davor auf
Mit fortschreitendem Okklusionsprozel wird auch bei
der Warmfrontokklusion der Aufgleitschirm der abge-
schnittenen Warmiluft in der Héhe und das dazugehdrige
Niederschlagsfeld immer schmaler.

10.4.3.2. Kaltirontokklusion

Die Kaltfrontokklusion ist der haufigste Okklusions-
typ (Abb. 73b). Er tritt im Sommer fast ausschlieflich
und in den Ubergangsiahreszeiten liberwiegend auf. Es
ist dann die maritime Rilckseitenkaltluft einer Zyklone
kilter als die iiber dem Festland erwiirmte Vordersei-
tenkaltluft, so dall mit Durchgang der Okklusionsiront
‘ein Temperaturriickgang stattfindet.

Die kiltere Riuckseitenkaltluft eilt in der Hohe voraus
und labilisiert sowohl die dort noch lagernde Warmluft
als auch die eingeholte Vorderseitenkaltluft am Boden.
Ihr Einbrechen ist darum mit einer vom Boden bis in
grofe Hohen reichenden konvekliven Umlagerung ver-
bunden. Vor der konvektiven Umlagerungsfront befin-
det sich in der Hohe noch die Aufgleitfliche der vom 3o~
den abgeschnittenen Warmluft.

Bewdlkungsmilig setzt sich die Kaltfrontokklusion
darum aus dem wverkiirzten Aufgleitschirm der aufglei-
tenden Warmluft und der konvektiven Umlagerungs-
bewdlkung der. einbrechenden Kaltluft zusammen. Es
ergibt sich als Wolkenfolge: Cirrus, Cirrostratus, Alto-
stratus, Nimbostratus, Cumulonimbus und Pannus. Bei
fortschreitendern Okklusionsprozel wird das Wolken-
feld der aufgleitenden Warmluft immer mehr von hin-
ten aufgerollt, bis schlieBlich nur noch hohe Bewilkung

ithrig bleibt, Die Kaltfronlokklusion hat sich dann in
eine echte Kaltfront umgewandelf.

Das Niederschlagsfeld der Kaltfrontokklusion setzt
sich (genauso wie das Wolkenfeld) aus dem Warmfront-
niederschlag und dem anschlieBenden Niederschlag der
aktiven Kaltfront zusammen. Es besteht aus Regen oder
Schnee und verstirkt sich im Frontbereich schauerartig.
Im Sommer ist der Frontdurchgang manchmal mil Ge-
witter und Hagel verbunden.

Sowohl die Wolken als auch die Niederschlige einer
Kaltfrontokklusion &hneln sehr denen des Haupttyps
der aktiven Kaltfront (71b), ihre prifrontale Ausdeh-
nung ist jedoch grifier. Da die abgehobene Warmluft im
Sommer labile Schichtung besitzen kann, ist auch der
Fall einer labilen Kaltfrontokklusion mdglich, die sich
aus einer labilen Warmfront und einer labilen aktiven
Kaltfront zusammensetzt, In diesem Fall ist aber bereits
der Ns von Ch durchsetzt, der Niederschlag ist zeitweizse
schauerartig.

10.5. Frontunabhiingige Schlechtwettergebiete.

In den Abschnitten 10.3. und 10.4. haben wir die Fron-
ten als ausgesprochene Schlechtwettergebiete unserer
Breiten kennengelernt. Frontunabhiingige Schlechtwet-
tergebiete sind alle anderén nicht an Luftmassengren-
zen, sondern in einheitlichen Luftmassen auftretenden
Schlechtwetterzonen. Auch zu ihrer Entstehung sind im
allgemeinen so hechreichende Vertikalbewegungen er-
forderlich, daB Wolken- und Niederschlagsbildung ein-
setzen kann, Da bei feuchtlabiler Schichtung der Luft
eine Hebung bis zum Kondensationsniveau ausreicht,
um weiteres freies Aufsteigen in hohere Schichten zu
verursachen, treten frontfreie Schlechtwettergebiete
hauptsichlich in feuchtlabilen Luftmassen auf. In stabi-
len Luftmassen sind stirkere Niederschlige nur bel
hochreichender, erzwungener Vertikalbewegung feuch-
ter Luftmassen bis mindestens 2—3 km Hohe méglich.
Andernfalls kann sich hochstens diinntropfiger Regen
oder Spriihregen bilden.

Die hauptsichlichen nicht mit Fronten zusammen-
hiingenden Schlechtwettergebiete sind:

1) Orographische Schlechtwettergebiete im Luv wvon
Gebirgshindernissen und an Kiisten bei auflandigen
Winden,

2) Zyklonale Stromungsgebiete,

3) Konvergenzlinien,

4) Labilitdtszonen,

5) Kaltlufttropfen.

10.5.1. Orographische Schlechtwettergebiete

Stau und Fohn

Uberstromt Luft ein Hindernis, dann nirnmt die Tau-
punktdifferenz um 1 Grad pro 125 m Hebung ab und
wird bei ausreichender Hindernishohe im Hebungs-
kondensationsniveau null. Es setzt Wolkenbildung ein.
Ist die Luft dariiber hochreichend feuchtlabil, dann
wird es auch zu schauerartigen Stauniederschldgen
kommen.

Bei feuchtstabiler Schichtung mufl die angehobene
Luft hochreichend feucht sein; so dafll nicht nur die bo-
dennahen Luftschichten ihr HEN erreichen, sondern
mindestens die unteren 2 km, damit die Wolkenmdéchtig-
keit zur Niederschlagbildung ausreicht. Je hoher das
Hindernis ist, desto eher ist dies der Fall.

Auf der Leeseite sinkt die Luft ab, erwdrmt sich und
es kommt zur Verdunstung des auf der Luvseite kon-
densierten und nicht als Niederschlag ausgefallenen
Wassers. Solange der Verdunstungsprozef anhéll,
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erwidrmt sich die absinkende Luft nur feuchtadiabatisch
und dann erst trockenadiabatisch. Weil infolge des aus-
gefallenen Niederschlages auf der Leeseite weniger
Wasser verdunstet als auf der Luvseite kondensiert, ist
der Wiarmeinhalt der Luft auf der Leeseite um die
Kondensationswiirme des ausgefallénen Niederschlages
grifler als auf der Luvseite. Sie hat darum hinter dem
Hindernis eine hohere Temperatur und geringere
Feuchte. Diese Erscheinungen nennt man Féhn. Die
Wolkenuntergrenze auf der Fohnseite des Hindernisses
liegt hiher als auf der Stauseite, und =war um so mehr,
Je mehr Niederschlag im Stau ausgefallen ist oder sich
als Nebelniederschlag am Gebirge abgesetzt hat. Hiufig
endet die Bewdlkung kurz hinter dem Gebirgskamm, so
dall sie von der Leeseite wie eine Wolkenmauer iiber
dem Gebirge aussieht (Fohnmauer). Bei Frontiiber-
querungen von Gebirgen iiberlagern sich die Stau-
erscheinungen und Fohnvorginge den fronthaften
Weltererscheinungen und fiihren luvseitig zu einer Aus-
dehnung und Verstirkung der Wolken- und Nieder-
schlagsfelder und leeseitig zu ihrer Abschwichung oder
gar Auflisung.

Die Kiistenkonvergenz

In Abschnitt 6.4. und Abb. 25 ist dargestellt, wie durch
den EinfluB der unterschiedlichen Reibung iiber See
und Land an Kiisten bei auflandigen Winden eine
Kiistenkonvergenz entsteht, so dafl dort mehr Luft
zuflielit als abflieBt. Der Luftiberschuf steigt dann auf,
was oft noch durch eine ansteigende Kiistenlinie begiin-
stigt wird. Vor allem bei feuchtlabilen Luftmassen wird
das Aufsteigen der Luft durch Quellwolkenbildung und
Schauerniederschlige entlang der Kiiste sichtbar. An
der deutschen Nordseekiiste kann man diese Wetter-
erscheinungen vor allem bei Nordwest- und Nordlagen
mit Zufuhr wvon feuchtlabiler Polarluft beobachten.
Aber auch bei Advektion feuchter, maritimer Sub-
tropikluft kommt es im Kiistenbereich hiiufig zu hoch-
reichenderem Stratus als liber See und landeinwiirts, so
dall seine Michtigkeit zur Sprithregenbildung oder zu
kleintropfigem Regen ausreicht. Vor allem der Warm-
sektorstratus liefert durch die Kiistenkonvergenz dort
viel hiufiger Niederschlag als iiber ebenem Land oder
Wasser.

10.5.2, Zyklonale Stromungsgebiete

Infolge Reibung wird die Stromung aus der Isobaren-
richtung zum tiefen Druck abgelenkt. Der Ablenkungs-
winkel betrdgt iliber Land etwa 45° Bei zyklonaler
Isobarenkriimmung kommt es dadurch, wie bereits in
Abschnitt 64.2. und Abb. 26 dargestellt. und wie die
Abb. 74 zeigt, zu konvergierenden Stromungsvektoren
und Strombahnen in das Tief hinein. Die zuflieBenden
Massen stauen sich nicht auf, sondern weichen nach
oben aus. Der Konvergenzeffekt ist um so grioBer, je
stirker die Isobarenkriimmung und der Wind, oder je
kleiner der Abstand der Isobaren sind. Am wetterwirk-
samsten ist diese Stromungskonvergenz wiederum dann,
wenn die daran beteiligten Luftmassen feuchtlabil sind,
z. B. die Xalflufimassen auf der Riickseite einer
Zyklone. Darum ist die Zyklonenriickseite bei zyklona-
lem Isobarenverlauf mit wechselhaftem Schauerwetter
verbunden, wihrend -sie bei antizyklonalem Isobaren-
verlauf mit Massendivergenz und Absinken einen iiber-
wiegend freundlichen Witlerungscharakter zeigi (siche
Abschnitt 6.4.2., Abb. 26).

Ein Gebict besonders starker Isobarenkriimmung und
oft auch starker Windgeschwindigkeiten ist der post-
{rontale Kaltlufttrog auf der Riickseite von meist schon
okkludierten Zyklonen. Die Trogachse bildet dabei eine
Linie stirkster Kriimmung 'und darum auch stirkster
Bodenkonvergenz. Da der Trog aus Kaltluft besteht, die

S

Abb. 74
Stromungskonvergenz bei zyklonaler Isobarenkrimmung

im allgemeinen, besonders aber im Frithjahr und
Sommer, feuchtlabil geschichtet ist, kommt es oft zu
sehr heftigen konvektiven Wettererscheinungen, die
selbst im Winter manchmal mit Gewittern verbunden
sind. Selbstverstindlich haben Kaltlufttrige bei feucht-
stabiler Schichtung (am ehesten im Winter) Schicht-
bewdlkung mit Regen oder Schnee.
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Abb. 75
Stromungskonvergenz in einem Kaltlufttrog

Bei starkgekriimmten Trégen schrumpit die Konver-
genzzone auf den Bereich der Trogachse zusammen, so
dal diese zu einer Konvergenzlinie wird (Abb. 75). Da
die meist schauerartigen Wettererscheinungen mit dieser
Linie zusammenfallen und vor der Trogachse Druckfall
und dahinter Drudktanstieg herrscht, und auBerdem der
Wind vor siidlichen Richtungen nach nirdlichen dreht,
wird die Trogkonvergenz leicht mit einer Kaltfront
verwechsell. Es kann aber keine Kaltfront sein, da der
Kaltlufttrog, wie die relative Topographie zeigt, mit
einem Temperaturminimum einer einheitlchen ILuft-
masse zusammenfillt, Bestes Erkennungsmerkmal des
Kaltluftroges ist die Kalfluftzunge in der relativen
Topographie und der tiefe Druck in den Hohenkarten,
aufierdem die tiefe Lage der Tropopause iiber dem Trog.

10.5.3. Die Konvergenzlinie

Eine Konvergenzlinie ist eine Linie maximaler Luft-
massenkonfluenz am Boden. Fronten sind zum Beispiel
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Konvergenzlinien. Auch die Trogachse mit stark
V-formigen Isobaren kann als Konvergenzlinie be-
trachtet werden und wird darum mit Recht auch in der
Wetterkarte als Konvergenzlinie (orangefarbene Linie
oder ¢—+——) gezeichnet. Lufltmassenkonfluenz tritt
infolge der Bodenreibung in allen Tiefdruddrinnen auf
(Abb. 76). Die Wettererscheinungen héngen erstens von
der Griie des Massenzusammenflusses, (denn danach
richtet sich die Stirke der Vertikalbewegung iiber der
Bodenkonvergenzlinie}, zweitens wvon dem Grad der
Stabilitit oder Labilitit der aufsteigenden Luft und
drittens vom Feuchtigkeitsgehalt der Luft ab. Im Winter
sind die Tiefdruckrinnen bei stabilen und feuchten Luft-
massen oft mit Stratus oder Nebel und Sprithregen ver-
bunden, im Sommer aber eher mit Schauerbewdilkung
und Schauerniederschléigen oder Gewittern.

H

a0y 1020mb

Abb. T8
Luftmassenkonfluenz in einer Tiefdruckrinne

10.5.4. Labilititszonen

Labilititszonen sind Gebiete mit Feuchtlabilitit in-
nerhalb einheitlicher Luftmassen, in denen, meist durch
den Tagesgang der Strahlung ausgeldst, Schauer oder
Gewitter auftreten. Sie sind Uberwiegend auf die warmo
Jahreszeit beschrinkt. Die nicht fronthaften Gewitter
der Labilititszonen gehbren zur Gruppe der Wirme-
gewitter. MaBgebend fiir den Grad der Labilitit ist
nicht allein der vertikale Temperaturgradient, sondern
auch der Feuchtegehalt der Luft. H. Faust hat eine Ma@3-
zahl der Labilitét unter Beriicksichtigung des Feuchte-
inhaltes der Luft geschaffen, die sogenannte Verdun-
stungslabilitdt. Diese Mafzahl wird aus den aerologi-
schen Aufstiegen berechnet und in Karten der Ver-
dunstungslabilitit eingetragen. Bereiche mit negativen
Werten der Verdunstungslahilitit in diesen Karten sind
Labilititszonen mit entsprechender Schauer- oder Ge-
witterwahrscheinlichkeit. Da Luftmassen von Natur aus
nicht labil sind, miissen Labilitiitszonen durch labilisie-
rende Vorgéinge erst entstehen. Nicht selten ist die meh-
rere Tage anhaltende Sonneneinstrahlung mit entspre-
chender Uberhitzung beteiligt. Im Bereich der iiber-
hitzten Gebiete entstehen zunéchst flache Hitzetiefs.
Diese fiihren am Boden zu konvergenter Stromung und
aufsteigender Luft. Durch die aufsteigende Luitbewe-
gung und die damit verbundene vertikale Dehnung wird
der vertikale Temperaturgradient vergrifiert. Bei lan-
gerer Dauer dieser Vorginge wird schliefilich die zur
Schauer- und Gewitterbildung ausreichende Labilitét
erreicht, besonders in den Nachmittags- und Abend-
stunden,

Fast alle Eonvergenzzonen mit hohem Feuchtigkeits-
gehalt sind in der heilen Jahreszeit wegen der labilisie-
renden Wirkung der vertikalen Dehnung von aufstei-
genden Luftschichten Labilitdtszonen, besonders die
Tiefdruckrinnen. Konvergenzlinien werden dann 2zu
,Instabilitdtslinien”. Sie sind mit einer Schauer- oder
Cewitterfront innerhalb der Labilisierungszone wver-
bunden. Diese Front ist aber keine Front im Sinne einer
Luftmaszengrenze und wird in der Wetterkarte als eine
Instabilitatslinie mit dem Symbol —--—--— in schwar-
zer Farbe gezeichnet.

10.5.5. Der Kaltlufitropfen
Definition

Fin Kaltlufttropfen ist eine von der groffen Polar-
zyklone weit nach Siiden vorgestoBene, kalte und selb-
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stindige Hohenzyklone, die allseits von Warmluft um-
geben und darum vom Ursprungsgebiet abgeschniirt ist.
Als kalte Zyklone ist der Kaltlufttropfen am besien in
der relativen und absoluten Topographie der 500-mb-
Fliche zu erkennen. Dort erscheint er als Minimum mit
mehreren geschlossenen Isohypsen.

Entstehung

Der Name Kaltlufttropfen fiir diese Héhenzyklonen
gibt ihren Entstehungsvorgang sehr it wieder. Er
dhnelt in seinen einzelnen Phasen tatsdchlich einem
Abtropfen der Kaltluft wvom zirkumpolaren Kalte-
reservoir #Aquatorwirts, in extremen Fillen bis 307

Abb. 77
Abtropfen und Abschnilren eines Kaltlufttropfens
{nach C. G. ROSSBY)




Breite. Man kann die Erde in gewissem Sinne mil einer
Zentrifuge vergleichen, welche die schwereren kalten
Massen von der Rotationsachse weg nach aufien, nimlich
dquatorwirts abschleudert. Dafiir dringt Warmluft an
den Flanken in den freiwerdenden Raum polwiirts vor.

Nach C. G. ROSSEY lauft der Abtropfungs- und Ab-
schniirungsprozell der Kaltluft folgendermafien ab (Abb.
T a-d): Zuerst bildet sich im zirkumpolaren Strahl-
strom, der die Grenze zwischen dem polaren Kilte-
reservoir und den subtropischen Warmluftmassen dar-
stellt, eine zyklonale Mianderschleife der stidwiérts vor-
dringenden Kaltluft aus (a). Sobald diese Polarluft wei-
ter dquatorwiirts vorstdft, verformt sich die Midander-
schleife zu einer schmalen Zunge (b), die an ihrer Wurzel
durch zwei von der Seite tUberkimmende Warmluft-
wellen immer schmaler wird (c), bis sie endlich von der
groflen Polarzyklone restlos abgeschniirt ist (d). Dieser
in der englischen Literatur als ,Cutoff" bezeichnete
Vorgang ist hiufig mit der Ausbildung eines warmen
Héhenhochs an der Abschniirungsstelle verbunden. Die
Ausdehnung des ,Cutoff-Tiefs" betridgt im Mittel 1900
km, Kleine Kaltlufttropfen von 500—1000 km Durch-
messer wurden schon 1937 in den Hbhenwetterkarten
der Deutschen Seewarte entdecki. Sie stellen keine
Aktionszentren wie die griBeren dar, sondern nur
Héhenzyklonen, die meistens nicht bis zum Boden hin-
abreichen. Sie werden dann sogar von der ungestdrten
Bodenstromung gesteuert. Nur etwa 50% der Kaltluft-
tropfen haben auch am Boden geschlossene Iscbaren.
Das sind meist die weit nach Stiden vorgestof3enen oder
die winterlichen Kaltlufitropfen iiber dem Mittelmeer.
Die winterlichen Festlandskaltlufttropfen haben kein
Bodentief und sind sogar mit verhidltnisméBig hohem
Bodendruck wverbunden, fhnlich wie die Polarzyklone.
Ursache fiir das Durchdringen der zyklonalen Hohen-
stromung bis zum Boden lber warmem Untergrund ist
die durch das Aufheizen von unten bewirkte Labilisie-
rung. Sie firdert den vertikalen Impulsaustausch und
stellt so guasi das Rithrwerk dar, das die zyklonale
Rotation der Hohe bis zum Boden iibertrigt und dadurch
eine alle Schichten erfassende Zyklone erzeugt. Uber
kaltem Untergrund, bescnders dem schneebedeckten,
winterlichen Festland mit starken Bodeninversionen
fehlt dieser Rithrmechanismus und es bleibt die zyklo-
nale Rotation auf die héheren Schichten beschrinkt.
Solche Kaltlufttropfen kiénnen sich lange halten, weil
die Aufheizung von unten sowie das Abbremsen der
Rotation durch die Bodenreibung fehlen.

Merkmale

Kaltlufttropfen bestehen aus Polarluft und haben im
Zentrum in allen Schichten die tiefsten Temperaturen.
In der Bodenschicht sind die Gegensiilze zwischen innen
und aulien wegen der thermischen Ausgleichswirkung
der Erdoberfliche am geringsten. Die relative und ab-
solute Topographie der 500-mb-Fliche haben im Mittel
etwa vier geschlossene Isochypsen von 40 gpm Differenz,
was einem mittleren Temperaturunterschied von 8°C
zwischen warmem Rand und kaltem Zentrum entspricht.
Da die horizontale Temperaturdifferenz am Boden ge-
ringer ist als in hdheren Schichten, mull der vertikale
Temperaturgradient im Zentrum gréfler sein als am
Rande, was eine Abnahme der Stabilitit von aullen
nach innen bedeutet.

Uber dem Kaltlufttropfen sinkt die Tropopause stark
ab. Der Kaltlufttropfen besitzt einen ausgeprigten
Tropopausentrichter, der durch die starke zvklonale
Rotation der Hohenstromung verursacht wird. Wie die
Grenzflache Wasser—Luft bei Rotation trichterférmig
absinkt, so bildet sich auch in rotierender Luft an der
Dichtesprungflache der Tropopause ein Tropopausen-
trichter aus.

Welttererscheinungen des Kaltlufttropfens

Die Wettererscheinungen im Xaltluftiropfen sind
jahreszeitlich, ortlich und je nach Art des Kaltluft-
tropfens, ob mit oder ohne Bodentief, stark verschieden.
Kaltluftiropfen iiber einem warmen Untergrund sind
stark labil und haben darum meist auch ein ausgeprag-
tes Bodentief. Sie gehiéiren deshalb zur Gruppe der Zen-
traltiefs. Dazu zéhlen die meisten festlindischen Kalt-
lufttropfen im Friihjahr und Sommer sowie die spéit-
herbstlichen und winterlichen Kaltlufttropfen tiber dem
noch warmen Mittelmeer. Diese als Zentraltiefs meist
stationfiren Kaltlufttropfen sind mit labilen Wetter-
erscheinungen verbunden: ausgedehnte Quellbewdlkung
mit Schauer- oder Gewittertédtigkeit. Im Mittelmeer
fiihren sie zu hiufigen Wintergewittern. Uber dem Fest-
land werden die labilen Wettererscheinungen infolge
der durch die Reibung wverursachten Bodenkonvergenz
und die damit verbundene Vertikalbewegung noch ver-
stiarkt. Nicht selten treten linienhafte Konvergenzen auf.

Winterliche Kaltlufttropfen haben iiber dem kalten
Festland seltener ein ausgedehntes Bodentief, Ihre
Schichtung ist stabiler, Die durch die Reibung verursach-
te Bodenkonvergenz fiihrt in stabilen Kaltlufttropfen
meist auch zur Wolkenbildung oder zu Schichtwolken,
die meist weniger intensive Niederschlige in Form von
Spriihregen, Regen oder Schnee bringen. Wegen der lan-
gen Verweildauer der fast stationdren Kaltlufttropien
kénnen sich trotzdem bei intensiveren Schneeféllen hohe
Schneedecken bilden.

Kaltlufttropfen ohne geschlossenes Bodentief besitzen
infolge der durch ihr Zentrum verlaufenden Bodeniso-
baren eine Driftstromung, Sie werden mit etwa 80% des
geostrophischen Windes der Bodenkarte im Zentrum ge-
steuert, mit leichter Ablenkung von der Isobarenrich-
tung zum tiefen Druck. Die wandernden Kaltlufttropfen
werden von der Luft durchflossen, wobel diese auf der
Riickseite aufgleitet und auf der Vorderseite absinkt.

Die Bewegungen der Luft erfolgen ndmlich auf isen-
tropen Flichen bzw. auf feuchtisentropen Fliachen, wenn
die Luft gesittigt ist. Isentrope (feuchtisentrope) Flichen
sind Fldchen gleicher potentieller (pseudopotentieller)
Temperatur. Bewegt sich ein Luftguantum von warm
nach kalt, so bringt es seine héhere Temperatur mit und
ist darum leichter als die dortige Luft. Es wird infolge-
dessen so lange aufsteigen, bis es durch adiabatische Ab-
kiihlung die Temperatur der Umgebung hat. In Wirk-
lichkeit geschieht das aber nicht sprunghaft, sondern das
Luftguantum steigt bei seiner Horizontalbewegung ste-
tig in die entsprechende Hohe und bewegt sich darum
auf einer Fliche konstanter potentieller Temperatur.
Bei einer Bewegung von kalt nach warm sinkt es ent-
sprechend auf einer Fliache konstanter potentieller Tem-
peratur ab. Die isentropen Flichen liegen iiber Kaltluft
héher als iiber Warmluft, so daB man die Isothermen
einer isobaren Fliche im Kaltlufttropfen als Isohypsen
der Flichen gleicher potentieller Temperatur ansehen
kann (Abb. 78). Man sieht aus dem Isobarenverlauf, daB
die Luft, auf der Riickseite von warm nach kalt flieBend,
aufwiirts aufgleifen, wihrend sie auf der Vorderseite ab-
sinken mufl. Daraus ergibt sich auf der Riickseite des
Kaltluft{ropfens Wolken- und Niederschlagsbildung, auf
der Vorderseite Wolkenaufldsung mit Aufklaren. Da die
Stabilitdt im Kaltlufttropfen vom Rande zum Zentrum
abnimmt, ist der Zentralbereich meist feuchtlabil ge-
schichtet, so dall dort das Aufgleiten in ein Aufguellen
iibergeht. So erhilt man drei verschiedene Wetterberei-
che im Kaltlufttropfen.

Vorderseite: iiberwiegend freundlich, im Frithjahr und
Sommer noch am ehesten mit geringer
Schauertitigkeit.

Zentrum: labil mit verbreiteten Schauern oder Ge-
wittern.
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Riickseite:  Aufgleitbewdlkung mit Regen oder Schnee,
in der warmen Jahreszeit mit Quellungen
und Schauer- oder Gewitterniederschli-
gen durchmischt.

Verderseite Rilckseite

Absinken

Aufgleiten

Izentrope

“Js_r.l_l (LT

T Ty T I

T

Abb, 78
Wettererscheinungen im Kaltluftiropfen

Die Wettererscheinungen der Kaltlufttropfen besitzen
iiber Land einen ausgesprochenen Tagesgang, der mit
der Labhilisierung durch die Sonneneinstrahlung und der
Stabilisierung durch die nichtliche Ausstrahlung zusam-
menhiingt. Nachmittags und am Abend sind die labilen
Wettererscheinungen am stirksten ausgepréigt, nachts
schwichen sie sich ab und erreichen am Morgen ein Mi-
nimum. Der Tagesgang kann am Nachmittag und Abend
stahile Bewtlkung und Niederschlage mit labilen Quell-
wolken und Schauerniederschléigen durchsetzen. Winter-
liche Kaltlufttropfen sind in der Nacht oft villig klar
und bringen erst tagsitber Quellwolken und einzelne
Schneefille, besonders im Bergland.

10.6. Das Hochdruckgebiet

Nicht nur die Zvklonen, auch die Gebiete hohen Luft-
druckes, die Antizyklonen, gehiiren zum Gesamtbild der
Zirkulation. Das wesentliche Merkmal eines Hochdruck-
gebietes ist das Vorherrschen von absinkender Luft-
bewegung. Es wurde bereits darauf hingewiesen, dali
Luft infolge der Reibung in den unteren Schichten schrig
aus dem Hochdruckgebiet aus{liefit. Es bildet sich eine
echte Divergenzzone mit Massenverlust aus (Abb. 79).
Dieser Massenverlust wird durch Nachfliefen von Lult
aus den hheren Schichten ausgeglichen, es entsteht eine
Absinkbewegung, die zur Auflésung von Wolkenfeldern
fithrt, wie nun gezeigt werden soll.

T

Makemkonspegernd

a) Aufsichf &) Verfikalschnilt

Abhb, T8
Die Luftzirkulation in einem Hochdruckgebiet
a) in Aufesicht b) im Vertikalschnitt

Die Absinkbewegung bringt die Luft unter hoheren
Druck, sie wird kemprimiert und dabei adiabatisch er-
wirmt. Die Erwarmung erfolgt, solange noch Wolken
vorhanden sind feuchtadiabatisch, nach Wolkenauf-
lésung beim Uberschreiten des Taupunkts trockenadia-
batisch. Meist geht aber die Absinkbewegung, die in den
héheren -Schichten beginnt, nur bis zur oberen Grenze
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der Grundschicht, wo sich eine deutliche Absinkinversion
aushildet, Erst beim Abbau bzw. bei Abwanderung des
Hochs setzt sich die Erwirmung, teils durch einsetzende
Turbulenz, bis in Bodenndhe durch. Unterhalb der Ab-
sinkinversion ist die Bodenluft auf der Vorderseite des
Hochs meist labil geschichtel (Rickseitenkaltluft einer
vorhergehenden Zyklone),. so dali dort Konvektions-
bewilkung auftritt (Abb. 80), die erst durch die stabi-
lisierende Wirkung der Inversion abgebremst wird. Hier
sammeln sich nur Staubteilchen und Verunreinigungen
an, die zur Ausbildung einer scharfen Dunstschicht direkt
unterhalb der Inversion fiihren. Diese Dunstschicht gibt
nachts mehr Warmestrahlung ab als die reinere Luft der
hiheren Luftmassen, die Grenzschicht kiihlt sich starker
ab und wird relativ feuchter. Stammt die Luft der
Grundschicht aus einem kontinentalen Gebiet, so reicht
die Feuchte zur Sattipung oft nichl aus, es gibt nur star-
ken Dunst. Kam aber die Luft vom Meer her, 50 erreicht
sie schliefilich den Taupunkt, es bilden sich flache, aber
manchmal dAullerst zidhe Stratusdecken (Hochnebel) aus,
die im Winter meist nicht mehr zur Auflésung kommen
(Smoglagen!). Oberhalb der Inversion herrscht jedech
klarer Himmel. Diese Erscheinung kann man vor allem
in den kalten Jahreszeiten im Mittelgebirge beobachten.
Bei sehr tief liegender Inversion (an der Riickseite eines
abwandernden Hochs) liegt die Hochnebeldecke dann als
Bodennebel auf.

Die Wettererscheinungen in einem Hochdruckgebiet

10.6.1. Kalte Hochdruckgebiete

Das wesentliche Merkmal eines kalten Hochs ist die
starke wvertikkale Temperaturabnahme; die Bezeichnung
Lkalt® bezieht sich also aul die Temperatur der hiheren
Luftschichten. Das hat zur Folge, dal die relativen Topo-
graphien iiber dem Bodenhoch verhiltnismifig niedrig
sind und die Aufwilbung der Druckfliichen mit der Hohe
immer geringer wird, bis sie vollkommen verschwindet
und eine glatte, unpestirte Hohenstromung iiber dem
Bodenhoch herrscht, Diese Strémung ,steuert® nun die
Bewegung des kalten Hochs, es wandert in Richtung der
Strimung weiter. Kalte Hochdruckgebiete treten fast
nur zwischen zwei Zyklonen auf, sie werden deshalb
vielfach -als ,Zwischenhoch” bezeichnet. Sie bringen
meist eine rasche Wetterbesserung, der aber bald bei
Anniherung des nichsten Tiefdruckgebietes wieder Ein-
triibung mit Wetterverschlechterung folgt.

Je nach ihrem thermischen Aufbau und Verhalten
unterscheidet man zwei Arten von Hochdruckgebieten
oder Antizyklonen, die kalten, wandernden und die
warmen, fast stationfiren Hochdruckgebiete.

10.6.2. Warme Hochdruckgebiete

Wie bergits der Name erkennen la6t, sind diese Anti-
zyklonen in der Hohe warm, die relativen und damit
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auch die absoluten Topographien zeigen his in grofle
Hohen eine Aufwiilbung. Warme Hochdruckgebiete ver-
lagern sich nur wenig und wirken durch ihre hohe ver-
tikale Erstreckung als Steuerungszentren, Man nennt sie
deshalb auch ,steuernde Hochdruckgebiete® oder ,anti-
zyklonale Steuerungszentren®, Wihrend also die Tropo-
sphiire warm ist und die Tropopause sehr hoch liegt, ist
im Gegensatz hierzu die Stratosphire kalt. Sie gleicht
dadurch das geringe Gewicht der Warmluft aus. Diese
Tatsache beruht auf dem allgemein geltenden Gegen-
laufigkeitsprinzip der Atmosphére: warme Troposphire
— kalte Stratosphire und umgekehrt.

Da die Luftbewegungen innerhalb eines warmen
Hochdruckgebietes allgemein schwach sind, bleiben die
vorher zugefiihrten Lufimassen lingere Zeit in seinem
Bereich und altern, daB heiBt, sie werden trockener, im
Sommer durch vorherrschende Einstrahlung wirmer, im
Winter durch tiberwiegende Ausstrahlung kilter. Die
Bewdlkung ist im Nordost- und Ostteil am stédrksten
(Cu, Sc), im Siidosten bereits geringer und im Siiden und
Stidwesten des Hochs am geringsten. Im Westteil sickert
meist schon wieder tropisch-maritime Luft ein, die durch
ihre hohe Feuchte zu Nebelbildung in den Morgenstun-
den flihrt. Begiinstigt wird die Nebelbildung durch die
dort am tiefsten liegende Absinkinversion, die eine
merkliche Turbulenz der Bodenluftschichten verhindert.
In der warmen Jahreszeit reicht die Strahlungserwir-
mung meist aus, den Bodennebel rasch aufzultsen, im
Winter kann er sich jedoch tagelang halten. Diese Nebel-
lagen am Westrand eines Hochdruckgebietes erlebt man
in Deutschland stets dann, wenn der Kern des Hochs
iiber dem ostlichen Mitteleuropa oder iiber Osteuropa
liegt. Bei diesen Lagen steigen die Temperaturen am
Tage recht hoch an, da sowohl Einstrahlung als auch
Advektion wirmerer Luft zusammenwirken,

Wihrend die taglichen Temperaturschwankungen (Ta-
gesgang der Temperatur), abgesehen von den bewidlkten
Gebieten, innerhalb wvon warmen Hochdruckgebieten
recht betréchtlich sind, erreichen die Luftdruckschwan-
kungen nur sehr geringe Werte. Oft beobachiet man nur
den tdglichen Gang des Luftdrucks (Maxima gegen 10
und 22, Minima gegen 4 und 16 Uhr Ortszeit).

Die Sichtverhéltnisse sind nur oberhalb der Absink-
inversion gut, darunter jedoch durch mehr oder weniger
starken Dunst nur méfig. Erst ein herannahendes Tief
erméglicht durch beginnende Aufwirtsbewegungen
einen Austausch mit reinerer Hohenluft, so dafi Sicht-
besserung eintritt. Deshalb kann man umgekehrt aus
einer plétzlichen Sichtbesserung nach tagelangem Hoch-
druckwetter auf die Annidherung eines Tiefdruckgebie-
tes schlieflen. Besonders markant ist diese Erscheinung
im Alpenvorland, da der Wind bei Anniherung eines
Tiefs aus Westen auf siidliche Richtung dreht und den
Einsalz eines Fihns bedingt. Durch die Austrocknung
der Luft schrumpfen die kleinsten Triibungsteilchen
(Aerosole) zusammen, ferner wird die Luft durch die
groBraumige Absinkbewegung gleichmiBig temperiert,
so dabB keine Luftschlieren mehr auftreten kiinnen. Beide
Vorginge fithren zur Sichtbesserung, die aber wiederum
ein Hinweis auf ein herannahendes Schlechtwettergebiet
ist. Die eigentliche Wetterverschlechterung setzt dann
mit dem Durchzug der Kaltfront (Stau an den Alpen)
sehr rasch ein.

10.7. Die Lufimassenklassifikation (nach SCHERHAG)

Eng verknupi{t mit den Wettervorgingen im Bereich
von Luftdruckgebilden und Fronten ist der Begriff der
Luftmasse. Kennzeichnend fiir eine Luftmasse ist deren
einheitlicher Charakter hinsichtlich Temperatur und

“Temperaturgradient, Feuchtigkeitsgehalt und gegebe-

nenfalls von Beimengungen (Sichtverhilinisse). Die er-
sten Klassifikationen wurden wvon der Norwegischen
Schule (V. BJERENES) im Zusammenhang mit der
Polarfronttheorie aufgestellt.

Die heute im Deutschen Wetterdienst gebriuchliche
Luftmasseneinteilung stammt von R. SCHERHAG. Bei
dieser Klassifikation spielen nicht nur die Wettererschei-
nungen der Grundschicht, sondern auch der-dariiber-
liegenden Luftschichten eine wesentliche Rolle. Die
Scherhagsche Einteilung wird einmal nach dem Ur-
sprungsgebiet und zum anderen nach dem Weg, auf dem
die Luftmassen nach Europa kommen, durchgefiihrt.

Ubersicht iiber die Luftmassen Europas (nach SCHERHAG)

Ab- |
kilr- | Wissenschaftliche Bezeichnung | Volkstlimliche Bezeichnung Ursprungsgebiet Weg Eigenschaft
ZUng |
c Py } Arlctische kontinental Nordsibirische Polarluft ' Nordsibirien RuBland extrem kalt
Polarluft ; A | ; e
m P4 maritim Arktische Polarluft I Arktis Nordmeer sehr kalt,
" (Bstlich Island) feucht
et VION M JFae
cP kontinental Russische Polarluft | RuBland Osteuropa kalt
Polarluft |
mpP maritim Gronlindische Polarluft Polare | Arktis Grénlandmeere | kalt, feucht
Zone | (westlich Island)
P Geaitaria kontinental | Rilckkehrende Polarluft = | | RuBland Stidosteuropa trocken
| [ Polarluft : T ' e TR,
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———r Tropikluft -
2 y Tro-
mT I maritim Atlantische Tropikluft m;gm Azorenraurmn i Westeuropa feucht, warm
Zone — -
cTs } Afrikanische | kontinental Afrikanische Tropikluft Sahara ‘ trocken, hei3
=] J‘ Tropikluft
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Die Luftmassen entstehen allgemein im Bereich von
stationdren Hochdruckgebieten mit nur geringer Luft-
bewegung, denn nur dort verbleiben sie so lange, dall
sie ihre charakteristischen Eigenschaften annehmen
konnen. Vor allem Temperatur und Feuchtegehalt der
Luft werden vomn Unfergrund her bestimmt. Der fir
Furopa wichtigen Luftmassen entstehen in erster Linie
im Bereich eines warmen Azorenhochs (Tropikluff) und
eines kalten polaren Hochs nérdlich von etwa 707
N-Breite (Polarluft).

Wenn die Luftmassen nach ihrer Entstehung ihr Ur-
sprungsgebiet verlassen, behalten sie zunichst weit-
gehend die erworbenen Eigenschaften bei und kinnen
auch nach lingerer Zeit noch identifiziert werden. Hier-
zu benutzt man auBer den Temperaturen und dem
Wasserdampfgehalt als Kennzeichen die polentiellen
oder pseudopotentiellen Temperaturen. In polaren Brei-
ten entstandene Kaltluft von 0° C kann zum Beispiel
auch bei Sittigung hochstens etwa 4,5 g/m3? Wasser-
dampf enthalten, Luftmassen, die in einem kontinen-
talen Hoch entstanden sind, weisen gegeniiber denen,
die aus einem maritimen Hoch stammen, einen gerin-
geren Feuchtighkeitsgehalt auf.

Einen wesentlichen EinfluB auf die urspriinglichen
Rigenschaften einer Luftmasse hat der Weg, auf dem
die Luftmasse in ein bestimmtes Gebiet gelangt. Uber
dem Meer werden die Eigenschaften in wenigen Tagen
ganz anders beeinflut als bei einem lidngeren Trans-
port tiber Land. Man unterscheidet deshalb je nach der
Art des iiberstromten Untergrunds zwischen maritimen
(Meeres-) und kontinentalen Luftmassen (Festlandluft).

SCHERHAG kommt bei Berlicksichtigung der Zeit seil

demn Verlassen des Ursprungsgebietes noch zu folgender
Tnterteilung:
Frische arktische Polarluft (Pa), normale Polarluft (F)
und gealterte, tropisch beeinflufite Polarluft (Pr). Ana-
log wird unterschieden zwischen afrikanischer Tropik-
luft aus der Sahara (Ts), normaler Tropikluft (T) und
gemiBigter, polar beeinfluter Tropikluft (Tp). Letzie-
rer Typ entsteht nur in den unteren Schichten, wenn das
Subtropenhoch zeitweise weit nach Norden ausgreift.
Die maritimen und kontinentalen Luftmassen erhalten
die Zusitze m und c.

Die Auswirkungen der wichtigsten Luftmassen in
Mitteleuropa werden in folgender Tabelle zusammen-
gefafit (nach REGULA-ZIMMERSCHIED):

Luftmasse

Auswirkungen in Mitteleuropa |
| mT maritime im Sommer: dunstig, schwriil,
Tropikluft cu-Bewidlkung, im Winter:

stratiforme Wolken mit tiefer
Untergrenze, darunter stark
dunstig, zeitweise Spriihregen.

cT kontinentale| im Sommer: trocken und heifi.
Tropikluft |

im Somimer: kithl, Schauer,
gute Sicht, im Winter: Milde-
rung, Temperatur in Boden-
nihe meist etwas iiber 0°,
Schauer (Regen, Schnee,
Graupel).

mP maritime
Polarluft

im Frithjahr und im Sommer:
nafBkalt, im Frithjahr Schnee-
und Graupelschauer, im Som-
| mer Regenschauer, starke Boig-
| keit, sehr gute Sicht.

| mPa maritim-
i arktische
Polarluft

cPy kontinentale| im Winter: sehr kalt, trocken,
{ arktische in Kistengebieten eventuell
| Polarluft Schneeschauer.

a0

Einzelne Luftmassen treten nicht wihrend des ganzen
Jahres auf, so cPa und mPp nicht im Juli und Aug
Besondere Bedeutung haben fiir Mitteleuropa die Kali-
luftmassen aus Grinland, die iiber den warmen Golf-
strom hinwegstromen, dort maritimen Charakter an-
nehmen und durch Erwirmung von unten (von der
Meeresoberfliche) labilisiert werden, sowie die warmen
Luftmassen aus dem Azorenhoch, die bei ihrer Nord-
wirtsverlagerung {iber den kiithleren Wassermassen
stabilisiert werden.

ust.

Zu jeder Luftmasse gehoren charakteristische Grofi-
wetterlagen, deren wichtigste auch unter den MNamen
West-, Nordwest-, Nord-, Ost-, Sidost- und Siidwest-
wetterlage gelaufig sind.

Die Darstellung der einzelnen GroBwetterlagen wird
in einem anderen Leitfaden behandelt.

10.8. Besondere Wettererscheinungen
10.8.1. Gewitter

1) Erscheinungsform des Gewitters

Als Gewitter bezeichnet man jede elekirische Erschei-
nung in der Atmosphéare, bei der Blitz und Donner oder
auch Donner allein entstehen, da der Blitz manchmal
nicht gesehen wird. Gewitter treten nur in Verbindung
mit Cumulonimbuswolken auf, da zu ihrer Entstehung
starke Vertikalbewegungen und einc grolle Anzahl von
Wassertropfchen und Eiskristallen bendtigt werden.,

a) Blitz

Der Blitz ist eine Lichterscheinung, die durch eine
elektrische Entladung zwischen zwei Gebieten mit
sehr grofler Spannungsdifferenz entsteht, entweder
als Erdentladung zwischen Wolke und Erde oder als
Wolkenentladung innerhalb einer Gewitterwolke
(Wolken- und Flichenblitz) oder aber als Luftentla-
dung von der Gewitterwolke in den Luftraum. Das
normale elektrische Spannungsgefille in Bodennihe
betrdgt 1 Volt pro em. In Gewitterwolken kinnen
sich durch Ladungstrennung sehr grofe Spannungs-
unterschiede zwischen den einzelnen Wolkenteilen
und zwischen der Erdoberfliche ausbilden. Wenn
die Spannungsdifferenz schliellich das Durchschlags-
potential von etwa 30 000 Volt pro em iiberschreitet.
erfolgt eine plotzliche Entladung durch die Luft in
einer Zeitspanne von einigen Zehntelsekunden.

Bei ciner Entladung zwischen Wolke und Erde setzl
sich elektrische Ladung abwirts lawinenartig in Be-
wegung und dringt mit einer Geschwindigkeit von
90 000 km/sec in Schritten von 50—100 m mit da-
zwischenliegenden Pausen wvon 100 Mikrosekunden
vor. Dieses Vordringen der Ladungswolke nennt man
Vorentladung. Ist sie auf 15 bis 30 m an die Erd-
oberfliche herangekommen, dann erfolgt eine plitz-
liche, starlke Entladung auf der Bahn der Vorentla-
dung von der Erde zur Wolke, die sogenannte Haupt-
entladung. Dabei kann die Stromstirke in weniger
als 10 Mikrosekunden einen Spitzenwert von 200 000
Ampére erreichen, Diese enorme Stromstirke fiihrt
zu einer so starken Erhitzung und Ionisation der Luft
im Entladungskanal, dal er als helle Lichterschei-
nung aufleuchtet und unter glnstigen Voraussetzun-
gen bis 150 km Entfernung sichtbar ist. Oft folgen
der Hauptentladung in demselben Blitzkanal im Ab-
stand wvon wenigen Hundertstelsekunden mehrere
Nachentladungen.

b) Donner

Der Donner ist ein krachendes oder rollendes Ge-
riausch bei einem Blitz. Durch die starke Erhitzung
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der Luft im Blitzkanal dehnt sie sich dort explosions-
artig aus und erzeugt eine Luftwelle, die sich als
Schall mit Schallgeschwindigkeit ausbreitet und ka-
nonenschuBartig hérbar ist. Das Donnerrollen kommt
durch Reflexion des Schalles an der Erdoberfliche,
an Wolken oder auch an Inversionsschichten der At-
mosphiire zustande. Es kann 30 bis 40 Sekunden und
dariiber betragen.

Das Zeitintervall zwischen Blitz und Donner kann
zur Schitzung der Entfernung des Gewitters dienen,
da der Blitz sofort sichtbar ist, wihrend der Donner
sich mit Schallgesehwindigkeit, etwa 330 m/sec, fori-
pilanzt.

¢) Entstehung der Gewitterelektrizitit

Nach den bisherigen Erforschungen der Ladungs-
verfeilung in der Gewitterwolke ergeben sich drei
Raumladungszentren in der Gewitterwolke (Abb. 81).
Ein ausgedehntes positives Zentrum befindet sich im
obersten Teil der Wolke und ein zweites, enger be-
grenztes unterhalb der 0° C-Grenze im Gebiet der
stirksten Niederschlége. Der lbrige Teil der Wolke
ist negativ geladen, besonders im mitileren Teil ober-
halb der 0° C-Grenze.
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Abb, 81
Verteilung der elektrischen Ladungen im Cumulonimbus

Eine eindeutige Erklirung fiir die Ladungstrennung
und -verteilung in Gewitterwolken liegt noch nicht vor.
Es sind verschiedene Theorien entwickelt worden, die
eine Erklirung liefern. Die bekanntesten Theorien sind
die Ionenfangtheorie von WILSON und die Zerspriih-
theorie von SIMPSON, die auf dem LENARD-Effekt be-
ruht.

WILSON betrachtet die Gewitterwolke als ein
Dielektrikum im Kondensator Erde-Laift. Die Erde ist
die negative Kondensatorplatte, die Ionosphiren-
schichten die positive. In diesem elektrischen Kraftfeld
bewegen sich die positiven Tonen abwiirts und die nega-
tiven aufwirts. AuBerdem werden die darin schweben-
den Tropfen durch Influenz polarisiert mit positiver La-
dung an der Unterseite und negativer Ladung an der
Oberseite. Die aufsteigenden Tropfen fangen darum
durch die anziehende Wirkung entgegengesetzter La-
dungen die sich abwiirts bewegenden positiven Ionen
ein und beférdern so positive Ladung in den obersten
Teil der Gewitterwolke. Die fallenden Niederschlagsteile
fangen aufsteigende negative Ladung ein und fithren
so zu der negativen Ladung des mittleren und unteren
Wolkenteils.

Die Theorie von SIMPSON geht davon aus, dal Trop-
fen bei Uberschreiten eines Durchmessers von iiber
5 mm zerplatzen miissen. Dabei sind die kleinen ab-

spritzenden Teilchen der Oberflichenschicht nach dem
LENARD-Effekt negativ geladen, wiihrend die gréBeren
Restiropfen positive Ladung aufweisen. Die grifiten
Tropfen entstehen in der Gewitterwolke dort, wo grofie
Niederschlagselemente in fester Form, besonders Grau-
pel- und Hagelkérper, schmelzen, also in der Abwind-
strémung unter der 0°-Grenze, wodurch das untere
positive Ladungszentrum erklért wird. Die negative La-
dung verteilt sich durch Turbulenz seitwérts und auf-
wirts davon. Derselbe Effekt entsteht bei der Zersplit-
terung der fein verzweigten Eiskristalle, die sich im
oberen Teil der Wolke oberhalb der —20°-C-Isotherme
befinden. Die leichien negativen Splitterchen werden
aus der Wolke herausgetragen, und es bleibt im oberen
Teil die positive Ladung der gréfieren Eiskristalle iibrig.

Neuere amerikanische Experimente im Laboratorium
haben gezeigt, dal Phasenlibergéinge bei der Ladungs-
trennung eine Rolle zu spielen scheinen. Es zeigt sich,
daB zwischen Wasser und Eis ein elekirisches Potential
entsteht, sobald stark verdiinnte, wilirige Lisungen ge-
frieren, wobei Eis eine negative Ladung erhilt, wihrend
das Wasser positiv geladen ist. Giinstige Bedingungen
fir die Ladungstrennung in Gewitterwolken bestehen
darum dann, wenn Hagel- oder Graupelkdrner mehr
Wasser aufnehmen als sofort gefrieren kann. Wenn
dann nach dem Einsetzen des Gefriervorganges durch
die Luftstromung etwas Wasser wieder weggerissen
wird, dann besitzen diese Triépfchen positive Ladung,
die gie im Aufwind mit in den oberen Teil der Wolke
tragen, wihrend die grofleren negativen Teilchen den
mittleren und unteren Wolkenbereich anfiillen.

2) Einteilung der Gewitter

Die Voraussetzungen fiir die Entstehung einer Ge-
wilterwolke (Cumulonimbus) sind (s. Abschn. 9.3.5.) eine
nochreichend labil geschichtete Aimosphiire und aus-
reichend Wasserdampf. Die labile Schichtung kann
durch Erwirmung der unteren oder durch Abkiihlung
der oberen Luftschichten erreicht werden.

Wird die Labilisierung und damit die Ausbildung
einer Gewitterwolke durch Erwirmung von unten her
ausgelost, so entsieht ein Wirmegewitter, erfolgt die
Abkiihlung durch einen frontalen Vorgang in den obe-
ren Schichten, kemmt es zur Ausbildung von Front-
gewittern.

a) Warmegewitter

Warmegewitter entstehen an Konvergenzen inner-
halb von einheiflichen Luftmassen, wobei die am
Boden erhitzte Luft zum Aufsteigen gezwungen wird.
Sie treten demenisprechend vor allem in den Nach-
mittagsstunden der warmen Jahreszeit auf; {iber
warmem Wasser sind jedoch die Abend- und Nacht-
stunden bevorzugt, wenn sich die hoher gelegenen
Luftschichten durch Warmeausstrahlung an Wolken-
oberflachen abkiihlen.

b) Frontgewitier

In den gemaifigten Breiten sind Frontgewitier die
haufigsten Formen der Gewittererscheinungen. Sie
entstehen meist an aktiven Kaltfronfen mit starker
Abkiihlung der héheren Luftschichten und kénnen
auch in der kalten Jahreszeit beobachtet werden. Sel-
tener sind die Warmfrontgewitter. Beim Aufgleiten
bereits feucht labil geschichteter Warmluft verstirkt
sich der vertikale Temperaturgradient, da die Ab-
kithlung infolge geringeren absoluten Wasserdampf-
gehalts in der Hohe stirker ist als in tieferen Schich-
ten (Aufgleitgewitier). Es kann aber auch dann zur
Ausbildung einer feucht labilen Schichtung kommen,
wenn in mittleren Hohen eine feuchte Luftschicht
eingeschoben wird, die sich bei Hebung feuchtadia-
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batisch, also weniger stark abkiihlt als eine dariiber
liegende trockenere Luftschicht, deren Temperatur-
inderung trockenadiabatisch erfolgt. (Einschubgewit-
ter bei latenter Labilitit.) Diese Gewitterart hat ihre
Basis in mittleren Hohen von 3000 bis 3000 m.

10.8.2; Trombe und Tornado

Die Trombe ist ein Wirbelwind, der durch einen Wol-
kenschlauch (fuba) an der Basis eines Cumulonimbus
erkennbar ist. Die gleichzeitig auftretende Fullwolke
besteht aus Wassertrépichen, Staub, Sand oder anderen
kleineren Teilchen, die von der Meeresoberfliche be-
ziehungsweise vom Erdboden emporgerissen werden.
Uber See nennt man die Trombe auch ,,Wasscerhose"
und idber Land ,Windhose*, Der Durchmesser eine:
Trombe reicht von wenigen Metern bis zu einigen Deka-
metern. Unter Tornadeo wversteht man einen heftigen
Wirbelwind, der einen merklich gréoBeren Durchmesser
als eine Trombe hat und besonders hduflg in Ameriksz
auftritt.

ROSSMANN gibt in der Meteorologischen Rundschau
1958, Heft 2, eine Schilderung der Vorginge in Tromben
und Tornados, die hier wiedergegeben werden soll.

~Beide, sowohl Tornados wie Wasserhosen, sind atmo-
sphérische Wirbel wvon einem Léngen/Durchmesser-
Verhiltnis gréBer als 1. Sie fallen fast nur aus der Basis
reifer Gewitlerwolken heraus und erstrecken sich in
recht kurzer Zeit von der Grofenordnung einer Minute
«um Erdboden herab. Im oberen Teil werden sie zuerstl
sichtbar durch einen Kondensationsprozefl, der sich
ebenfalls abwirts ausbreitet. Auf diese Weise entstebt
eine sich kegelfiirmig gegen die Erdoberfliche wver-
jiingende, in selteneren Fillen auch zylindrische
Schlauchwolke (in der englischen Literatur ,funnel®
oder ,pendant cloud®). In seltener beobachteten Fillen
ist dieser Schlauch nur oben entwickelt und endet blind
in der Luft. Aber ein abwiirtsgerichieter Kondensations-
prozeli und eine Form von anndhernd rotationssymme-
trischem Querschnitt kennzeichnet beide Erscheinungen.
Der Schlauch kann sowohl horizontale Pendelungen aus-
{ithren, als auch sich in seiner Linge bald ausdehnen,
bald verkiirzen, endlich Hiipfbewegungen am und iiber
dem Boden austiihren.

Am Boden bildet sich nicht selten gleichzeitig, d. h
noch bevor die Schlauchwolke dort auftritt, eine Wolke
von sehr viel griflerem Durchmesser, welche die Ver-
lingerung der Achse des Schlauches oder diesen selbst
ringformig umgibt und in Struktur, Farbe und Dichte
deutlich von ihm wverschieden ist. Diese ,FuBwolke*
baut sich von unten nach oben auf, und zwar nicht aus
Wolkenelementen, sondern aus fremdem Material, Teil-
chen, welche der Unterlage entstammen. Uber Land be-
sieht die Fullwolke tibherwiegend aus Staub und Stei-
nen, gegebenenfalls auch aus Halmen, Blittern und
Zweigen, nach Passicren menschlicher Kulturstiatten
auch aus Tritmmern von Gegenstinden des Zersti-
rungsweges. Uber See ist die Fuliwolke stets eine Kas-
kade aus gréberen bis zu sehr feinen Wassertropfen, die
fast immer mehr senkrecht und zusammengefalit ent-
wickelt ist als die entsprechende Erscheinung iiber Land.
Diese Wasserstaubwolke besteht offenbar aus zerstie-
bendem Seewasser; sie ist als ein besonders hochrei-
chender und in auffallend regelmifiger Form auftre-
tender Gischt um den Schlauch herum anzusehen. So-
wohl diese Gischtwolke wie auch die Staubwolke der
Tornados kann bis zu 100 Metern und mehr empor-
wachsen.*

Uberdie Entstehung von Tromben und Tornados gehen
die Meinungen auseinander. RAETHJEN glaubt, dall
der Wirbel durch besonders stark aufstrudelnde, sehr
feuchte Warmluft verursacht wird. Im Bereich der auf-
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strudelnden Luft entsteht eine Zone starken Druckfalles
auf engem Raum. Zum Ausgleich des damit verbunde-
nen starken Druckgradienten stromt sofort wvon allen
Seiten Luft nach innen, die nach dem Flachenerhal-
tungssatlz in lebhafte Rotation kommi, 8hniich wie der
Wasserwirbel tiber der Offnung einer Badewanne beim
Ablassen des Wassers.

Wasser, Staub und Gegenstinde werden von diesern
emporsprudelnden Wirbel erfat und emporgerissen.

Der nach dem Zentrum zunehmenden Rotationsge-
schwindigkeit entspricht eine zunehmende Zentirifugal-
beschleunigung, die ein ZusammenflieBen der Luft bis
zum Zentrum verhindert und so durch das sich ein-
spielende Gleichgewichi zwischen Druckgradient und
Zentrifugalkraft den Trombenschlauch stabilisiert. Der
Wolkenschlauch ist nach RAETHJEN eine Fliche kon-
stanten Druckes mit demselben Druck wie die Wolken-
untergrenze, aus der er nach unten herauswdchst. Er ist
das Produkt adiabatischer Abkiihlung der von seitwirls
und wvon unten aus Flichen héheren Druckes ange-
saugten Luft.

Tornados sind warmluft-interne Vorginge, Die Vor-
aussetzungen fiir ithre Entstehung sind:

1} eine duBerst labile Schichtung der Warmluft,

2} das Zusammentreffen sehr hoher Temperaturen und
eines extrem hohen Wassergehalts (Dampfdrucks) in
den unteren Luftschichten,

3) das Vorhandensein einer relativ trockenen Luft-
schicht zwischen etwa 1000 und 2000 m (900 und 800
mb). Nach amerikanischen Arbeiten (u. a. Showalter)
ist bei den meisten untersuchten Tornados festge-
stellt worden, dall in den genannten Schichten rela-
tiv trockene Luft eingelagert ist. Dieser trockenen
Schicht soll eine besondere Bedeutung zukommen.
Hat némlich auf Grund der allgemeinen Labilitat ein
Gewitter mit festemn Niederschlag eingesetzt, so kiihlt
sich diese Schicht durch Berithrung mit dem kalten
Niederschlag und durch das Schmelzen und Verdun-
sten dieses Niederschlags auf die Feuchttemperatur
beim vorhandenen Luftdruck ab; es enisteht ein ab-
geschlossener Kaltluftkorper, der weitere heftige
Umlagerungen auslost,

4} als Ausldsemechanismus eine stark gekriimmte, zy-
klonale Zirkulation, die nach amerikanischen Fest-
stellungen unbedingt zur Entstehung eines Tornados
notig ist (ESPY),

5) giinstige orographische Verhilinisse, die an Berg-
hingen Vertikalbewegunger besonders leicht auslo-
sen konnen.

Das Zusammenwirken zumindest der unter 1) und 4)
genannten Faktoren ist die notwendige Voraussetzung
fiir die Entstehung eines Tornados. Eine eingehende Un-
tersuchung des letzten in Deutschland bei Pforzheim
beohachteten Tornados ergab, dafl in diesem Raum alle
genannten Voraussetzungen erfiillt waren. Dieser Tor-
nado zog auf einer fast geradlinigen Bahn wvon elwa
30 km Lénge und nur 500 bis 600 m Breite mit einer
mittleren Verlagerungsgeschwindigkeit wvon 355 bis
60 km/h und hatte verheerende Verwiistungen zur Folge.

Die mit einem Tornado wverbundenen Zerstirungen
kommen durch drei verschiedene Vorginge zustande:

a) durch ein Auf- oder Auseinandersprengen von Ge-
biduden oder Gegenstinden durch die plotzlichen
Druckunterschiede zwischen innen und auBen, die
sich nicht schnell genug ausgleichen kinnen,

b) durch den Winddruck des Wirbels,

c) durch den Aufprall umherfliegender Trimmer.
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In Mitteleuropa sind Tornados sehr selten, in Ameri-
ka dagegen werden jihrlich 600 bis 800 gezéihlt. Deshalb
besteht dort ein umfangreiches Warnsystem, das auch
iiber ein relativ dichtes Wetterradarnetz verfiigt.

Tromben sind wesenilich schwiichere und kleinrdumi-
gere Erscheinungen als Tornados und deshalb meist
harmlos.

10L8.53. Tropische Wirbelstiirme

Tropische Wirbelstiirme sind in den Tropen entstan-
dene Sturmtiefs, die bei kriftiger Entwicklung eine
besondere Struktur (Auge, Orkanring) aufweisen. Sie
konnen furchtbare Zerstérungen durch Orkanwinde,
Seegang, Sturmfluten und verheerende Regenfille her-
vorrufen,

Fiir tropische Tiefdruckgebiete werden im Nordatlan-
tik und odstlichen MNordpazifik folgende Bezeichnungen
verwendet:

Tropische Tiefdrucksttrung (englisch: tropical distur-
bance): Schwache Tiefdruckstdérung ohne geschlossene
zyvklonale Bodenzirkulation.

Tropische Depression (tropical depression): Winde bis
niichstens 33 Knoten (bis Bft. 7).

Tropischer Sturm (tropical storm): Winde 34 bis 83
Knoten (Bft. 8 bis 11).

Tropischer Orkan oder Hurrikan (hurricane): Winde
= 64 Knoten (Bft. 12).

Dementsprechend unterscheidet man die Sturmwar-
nung (gale warning) vor Windstérken 8 — 11 Bft. und
die Hurrikanwarnung (hurricane warning) vor Wind-
stirke 12 Bft. Bei der Beschreibung der Druckvertei-
lung gilt &hnliches; ein gale center (Sturmtief) meint
hier ein Tief, in dessen Bereich Windstirken von 8 — 11
Bft, auftreten.

Der Tropenorkan heifit im wesflichen Nordpazitik
Taifun (typhoon). Ortlich gibt es eine Reihe von Sonder-
bezeichnungen. Wenn wir im folgenden vom Hurrikan
sprecher, meinen wir allgemein einen tropischen Orkan.
Die durch direkte Wetterflugerkundung (erster Einflug
in einen Hurrikan fand 1943 statt) und durch Radar-
aufnahmen vormn Boden und vom Flugzeug aus gesam-
melten Daten iiber tropische Wirbelstiirme werden seit
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Windverteilung in einem typigchen 100-Knoten-Hurrikan,
Windstiirken in Knoten

Aus: Hasvy Weather Guide, U. 5 Noval Instiiute Annnpolis, Mardand, 1068, 5, 43

Abb. 82
Windverteilung in einem typischen 100-Knoten-Hurrikan,
Windstérken in Knoten (aus: Heavy Weather Guide,
U. 8. Naval Institute, Annapolis, 1963)

1960 durch Wettersatelliten-Aufnahmen (ab 1960 TIROS,
ab 1964 NIMBUS, ab 1966 ESSA) erginzt, insbesondere
beziiglich der rechizeitigen Erkennung und der Bahn-
verfolgung. Die schematische Bodenwetterkarte (Abb.
82) eines typischen 100-EKnoten-Hurrikans zeigt deutlich
die asymmetrische Form. Auf der rechten Bahnseite, dia
dem jeweiligen steuernden Subtropenhoch zugewandt
ist, besteht meistens das stirkere Luftdruckgefille: je-
doch gibt es Ausnahmen, wo ein kaltes Hoch mit dem
{ropischen Wirbelsturm die gréferen Luftdruckgegen-
séitze hervorruft.

An Umfang kommen sehr unterschiedliche Tropen-
orkane vor, auch bei &hnlichen Kerndrucken, Bei Luft-
drucken von 950 mb im Zentrum wurden Radien von 100
km bis 1000 km fiir die zyklonale Bodenzirkulation (bis
zur dulersten geschlossenen Isobare) gefunden.

Im ausgewachsenen Huwrikan weist das wind-
schwache, aber von hohen Kreuzseen durchsetzte Auge
im Mittel einen Durchmesser von 13 sm auf; im Ent-
wicklungsstadium ist es wesentlich kleiner, wihrend
grifere Augen Durchmesser von 30 sm und mehr haben.
Die Gestalt des Auges ist nicht immer kreisférmig; es
gibt langliche, vergroBerte Formen (Hauptachse in Rich-
tung der Zugbahn)} und gelegentlich zweigeteilte Zen-
tren mit mehr oder weniger deutlichen Augen. Die Ge-
stalt des Auges kann sich dabei sogar innerhalb kurzer
Zeit merklich dndern, wie Radaraufnahmen gezeigt ha-
ben. Dies wird mit dem Einmiinden von konvektiven,
sehr labilen Regenbanden im Zusammenhang stehen.

Der Ubergang vom windschwachen Auge zum umge-
henden Orkanring (auch als Wolkenwall bezeichnet) er-
folgt aulierordentlich plétzlich; auf einer Strecke von
100 m kann der Wind z. B. von 10 kn auf 130 kn zu-
nehmen, und man spricht freffend von einer ,©rkan-
mauer®, in der auch schwerste Regenfille auftreten.
Dementsprechend groB ist das Lufldruckgefille, und die
Barographen zeigen beim Passieren des Zentrums den
bekannten ,Trichter* (vgl. Abb. 83). Im Orkanring
herrscht durchweg eine sehr grofie Boigkeit. Die Breite
des Orkanringes variiert sehr wvon Fall zu Fall, Die
raurnlich kleinen Hurrikane konnen dabei genau so hohe
Windstidrken aufweisen wie die grofen. Im Durchschnitt
wird ein ausgewachsener Hurrikan die Breite des QOr-
kanringes von rund 35 sm haben. Es kommen aber
Breiten bis 80 sm vor, so dali dann die gesamte Breite
des vom Orkanfeld erfafiten Gebietes — bei der Uber-
querung durch den Hurrikan — bei mindestens 175 sm
liegt, wobei der Durchmesser des Auges mit mindestens
15 sm-angesetzt ist.

16.5EPT. 19.5EPT. 20,5EPT.

12 0o 12 00 12 UHR
1030mb — — 1030'mb
1020mb — — 1020 mb
1010 mb-— — 1010 mb
1000 mb — — 1000mb
990mb — — 990mb
980mb— — 380mb
970mb — — 870mb
965mb — — 965mb

Abb. 83
Barographenkurve mit ,Luftdrucktrichter®. New Orleans 1947

Eine grobe Abschitzung dermaximalen Windstirkein
einem tropischen Tief kann nach R. D. FLETCHER mit-
tels einer Faustformel

Vi {1n Knoi‘en} =-16 .E' _p-r'.lmd _pll.‘lllri‘lrl.1

erfolgen, wo die Luftdrucke in mb genommen werden.
Prang bezeichnet dabei den Luftdruck auf der duBersten
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geschlossenen (Rand)-Isobare des tropischen Tiefs; statl-
dessen kann man nidherungsweise auch den normalen
Luftdruck fiir den Ort des Hurrikans und die Jahreszeit
nehmen. Der Luftdruck im Zentrum wird durch die Auf-
kldrung der USA-Hurrikan-Jiger mehr oder weniger
oft bekannt sein und in den Wetterberichten und Hurri-
kanwarnungen mitverbreitet. Wenn die Randisobare
mit 1010 mb zu bezeichnen ist, dann liegt der Orkan-
beginn nach der obigen Formel bei einem Luftdruck im
Zentrum von 994 mb. Bei prepyrum = 910 mb wiirde ein
Maximalwind von 160 kn herauskommen, fiir den beob-
achteten tiefsten Luftdruck der Westhemisphiire — im
Stidflorida-Hurrikan in Long Key/Florida am 2. 9. 1935
— wvon 893 mb ein Maximalwind von rund 173 kn. Der
bisher bekannt gewordene tiefste Luftdruck in einem
tropischen Wirbelsturm betrug 873 mb am 23. 9. 1958 im
Taifun IDA auf 17,3°N, 135,7°E. Die Ausdehnung des
gesamten Sturmifeldes (Windstéirken mindestens 8 Bift.
pder 34 kn) umfalt im Nordatlantik fur ausgewachsene,
kraftige Hurrikane ein Gebiet mit einem Durchmesser
von 350 sm; im Einzelfall kann der Durchmesser bis
500 sm betragen.

Das Einstromen des Windes liber See betriigt in den
unteren Schichten in 10° Nordbreite im allgemeinen
etwa 30° in 30° Nordbreite etwa 20°% d. h. die Winde
schneiden die Isobaren beim Einwirtsstromen unter
diesen Winkeln. Dies gilt beim Tropenorkan jedoch nur
fiir die Zone aulerhalb des Wolken- und Orkanwalles
und nur fiir den stationédren Fall, aber nicht fiir wan-
dernde und sich vertiefende Zyklonen, in denen ein
griifleres Einstriomen stattfindet, Das Einstrimen ist
aulerdem in den einzelnen Sektoren eines Hurrikans
verschieden. Andererseits nimmt der Einstromungswin-
kel mit Anndherung an den ringférmigen Wolken- und
Orkanwall allgemein rasch ab, und im Wall selbst
herrscht praktisch eine isobaren-parallele Luftstromung.

Im Tropenorkan herrschen andere Temperaturver-
haltnisse als in der ungestorten tropischen® Atmosphare.
Der Tropenorkan ist erheblich wérmer als seine Umge-
bung, im Auge in 10 bis 12 km Hbhe um etwa 10°C. Von
besonderer Bedeutung ist, dal die Lufttemperaturen in
der untersten Atmosphire, wo die hauptsichlichste Zu-
fuhr der warmen und feuchten Luft stattfindet, trotz

ECEnT. e

Anndherung an den tiefen Druck keine adiabatische
Abkithlung =zeigen. Hier kommi die Wichtigkeit wvon
Vorgingen turbulenten AusmaBes (micro scale) durch
den Ubergang von fithlbarer Warme und von Feuchtig-
keit vom Ozean in die Atmosphiire zum Vorschein. In
der Horizontalen ist das grifite Temperaturgefille im
meist ringformigen (nicht immer geschlossenen) Wolken-
wall am Rande des Auges vorhanden.

Die Hihenabweichungen der Druckfldachen im Tropen-
orkan von der ungestdrten tropischen Atmosphire kor-
respondieren mit den Temperaturabweichungen. Diz
horizontalen Druckgradienten erreichen ihr Maximum
in der Wolken- und Orkanmauer, was mit dem Befund
der hdchsten Windstirken tbereinstimmt. Hier haben
die Druckflichen in der unteren und mittleren Tropo-
sphire Neigungen von 1 : 100 und sind damit um 2 Zeh-
nerpotenzen grofler als in den sonstigen Fillen der tro-
pischen Atmosphire. Die Neigungen der Drudkfliichen
und die Windgeschwindigkeiten folgen dem zyklostro-
phischen Gesetz.

Die Entstehungzgebiete (Herdgebiete) tropischer Wir-
belstiirme befinden sich in der Néhe der tropischen Tief-
druckrinne, sofern diese um mindestens 5 Breitengrade
vom Aquator entfernt ist. Nur dann konnen sich aus
kleineren Tiefdruckgebieten tropische Wirbelstiirme
entwickeln, da die horizontale Corioliskraft fir die Bil-
dung eines Sturmtiefs gewisse Mindestgrofen verlangt.

Als weitere notwendige Voraussetzung fiir die Bildung
und das Fortbestehen tropischer Wirbelstiirme mull die
fortlaufende Freisetzung erheblicher latenter Wirme
beim feucht-adiabatischen Aufsteigen der meeresnahen
Luftmassen gelten. PATLMEN wies darauf hin, dafl tropi-
sche Sturmtiefs sich nur in solchen Meeresgebieten bil-
den, deren Oberflichentemperaturen mindestens 26 bis
27° haben. Erst dann besteht ndmlich gegeniiber der
ungestorten tropischen Atmosphire — aber nur zu
gewissen Jahreszeiten, z. B. fiir den karibischen Raum
im Spéatsommer, die Miglichkeit eines Aufsieigens der
unteren Luftmassen bis in sehr groBe Hoéhen. Die
Abb. 84 gibt nach BERGERON die Hauptzugbahnen tro-
pischer Wirbelstiirme zum Herbstbeginn jeder Halb-
kugel und die zugehdrigen mittleren Oberflichenwas-
sertemperaturen wieder.
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Abb,
Schematische Zugbahnen tropischer Wirbelstirme und mittlere
Isothermen der Meeresoberfliche fiir den Herbstanfang jeder
Halbkugel (nach BERGERON, 1954)
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Allgemein 188t sich feststellen, dafl die Saison der
tropischen Wirbelstiirme im Spitsommer und Herbst
jeder Halbkugel liegt; dann befindet sich die tropische
Tiefdruckrinne am weitesten vom Aquator entfernt
(ausgenommen sind der Siidatlantik und der dstliche
Slidpazifik, da die {iropische Tiefdruckrinne diese
Meeresgebiete nicht erreicht), und das Wasser ist am
wirmsten. Jedoch machen die Monsungebiete eine Aus-
nahme; hier fillt die Hauptsaison in die Zeiten des
Kenterns der Monsune (Mai/Juni und Okt./Nov.), wo
also keine wesentliche vertikale Windscherung auftritt,
welche hinderlich fiir die Entwidklung von hochreichen-
den Konvektionszellen ist.

Als notwendige Voraussetzungen zur Bildung von
tropischen Wirbelstiirmen werden also die Existenz
kleiner, schwacher Tiefdruckstérungen nahe der tropi-
schen Tiefdruckrinne oder in den Passaitregionen in
geniligendem Abstand vom Aguator und das Auftreten
von hochreichenden konvektiven Umlagerungszellen
angesehen. Sowohl schwache tropische Tiefdruckstérun-
gen als auch konvektive Umlagerung in hochreichenden
Cb kommen relativ hiufig vor; aber nur selten ent-
wickelt sich daraus ein tropischer Wirbelsturm. Die
hinreichenden Bedingungen, wann sich nun tatséchlich
Tropenorkane entwickeln, sind noch nicht geniigend be-
kannt. Der ,Starter” fiir die Auslsung der Entwicklung

7

=
=
=
=
=,
=
=
-
-—
=
—
s
=
=
1
=
=
=
-

\“\\\\\\\

13

oY

’1‘2'3'-';
1‘} I"""J‘f fiis =

zum tropischen Wirbelsturm, als die Ursache fiir eine
organisierte, geordnete Zirkulationsverstirkung, ist in
Einzelheiten noch ritselhaft. Zum Teil wird die Ursache
in dem Zusammenwirken einer oberen Druckwelle
(hoherer Luftdruck) aus einer groBriumigen synopti-
schen Anordnung mit einer flachen troposphirischen,
relativ kleinen Tiefdrudkstéorung gesehen.

Treten Tropenorkane auf das Land {iber, so fiillen sie
sich — hauptsichlich wegen des Ausbleibens der Wasser-
dampfzufuhr — bald auf. Geraten sie iiber kiihleres
Wasser, so wird das Aufsteigen unterer Luftmassen
stark gedimpit oder verhindert; die Hurrikane fiillen
sich dann meistens auf, sofern nicht andere synoptische
Vorgiinge (Fronten usw.) eine Belebung zu einem auBer-
tropischen Tief begiinstigen.

Radaraufnahmen

Fiir die Beobachtung durch Bodenwetterradars gibt
die Abb. 85 ein Beispiel. Dieser Hurrikan Betsy aus dem
Jahre 1965 schlug vom 4. auf den 5. September nord-
lich der Bahamas in seiner Zugbahn eine Spitzkehre
ein, passierte die Siidkiiste Floridas und erreichte am
10. September die Kiiste der USA siidlich von New
Orleans mit einem Drucdkzentrum von unfer 940 mb. Er
richtete Schéden wvon 1.419,8 Millionen Dollars

an;
75 Menschen kamen ums Leben.

Abb. 85
Radarbild vom Hurrikan Betsy (am 8. September 1963) von der
Bodenwetterstation Miami. Kreise markieren Abstinde von
20 sm

10jihrige Erfahrungen der USA-Wettererkundungs-
flilge mit ihren Radaraufnahmen sind in einem Hurri-
kan-Modell (Abb. 86) wiedergegeben. Der obere Teil der
Abbildung zeigt die im Radar auftretenden Wolken-
und Regenfelder, insbesondere den ringférmigen Wall
und die spiralfdrmigen Regenbinder. Beachtenswert ist,
dafl die hauptsiichlichste Energiequelle auf der rechten
Bahnseite vorhanden ist. Der untere Teil der Abbildung
enthidlt einen schematischen Vertikalschnitt senkrecht
zur Zughbahn mit Wolkendarstellung sowie das Ein-
stromen bis zum Wolkenwall, in der Hoéhe ist das all-
seitige Ausstrémen deutlich erkennbar.

Wettersatelliten

Die Wettersatelliten-Aufnahmen ergaben Einblicke in
die schematische Entwicklung von tropischen Sturmtiefs:
Die anfingliche easterly wave mit dem Wolkenfeld auf
der. Ostseite und parallel zur Achse der Welle
(Abb. 87, A), dann die Abspaltung einer ,komma-
artigen* Wolken- und Regenmasse (Abb. 87, B), spiter
die entacheidende, sich weiter schliefende komma-artige
Wolken- und Regenmasse (Abb. 87, C) bis zur Entwick-
lung eines tropischen Sturms (hier Windgeschwindig-
keiten bis 40 kn) mit deutlich erkennbarem Ausstrimen
in 200 mb (Abb. 87, D). Aufnahmen durch Wettersatelli-



B

1
i

= Er———

i

— Bi

o P T "r AT

s 000 15
___________ e e S AN O00 1
--30,000 9

20,000 B

----—10,000 3

: R,

Linka Saite

Rechte Jeite

Hauptsichlichste Energlegualle Korvektive Bewdlkung 53 Altestratus EZACirrus

{ u Hot Towers ™ )

Abb. BE
Hurrikan-Modell nach zehnjihrigen USA-Wettererkundungs-
fliiger. Oben das Radarbild mit dem Ringwall um das Auge
und die spiralférmigen Regenbanden, unten ein Vertikalschnitt
quer zur Zugbahn des Hurrikans durch das Auge

ten belegten, daBl wesentlich mehr tropische Wirbel-
stiirme existieren als bisher angenommen wurde. Wenn
auch einfache Beziehungen zwischen den Wolkenauf-
nahmen durch Wettersatelliten und den anderweitig
bestimmten maximalen Winden nicht festgestellt
werden konnten, so zeigen weitere Unterscheidungs-
merkmale je nach dem Entwiecklungsstadium des
Hurrikans (Vorhandensein des Auges oder nicht, Sta-
dium des Cirrus-Ausstromens, Grad der spiralférmigen
Wollkenorganisation) schon wvielversprechende Ergeb-
nisse, vorausgesetzt, dal der Durchmesser des Sturmes
griiBer als 240 sm (4 Breitengrade) war.

Die folgende Zusammenstellung bringt eine mittlere
geographische Verteilung von schweren tropischen Stiir-
men und Hurrikans (= 10 Bit; = 48 kn) nach DUNN und
MILLER (1960):

Anzahl
in: 10 Jahren
Nordatlantik TS
Nordpazifik/Ostteil 57
Nordpazifik/westlich von 170° E 211
Golf von Bengalen 60
Arabische Meer 15
Siidindik/Westteil ol
Sidindik/nordwestlich Australien 9

Die Hiufigkeit der tropischen Wirbelstiirme kann aber
in einzelnen Jahren grofie Abweichungen aufweisen.
Im Nordatlantik kam es in einem 63jdhrigen Zeitraum
in 2 Jahren zu 11 Hurrikanen pro Jahr, in 2 Jahren aber
auch zu null Hurrikanen pro Jahr.

Hurrikan-Warnungen und -Vorhersagen

Im Nordatlantik betreiben die USA eine inlensive
und wirkungsvolle Hurrikanerkundung und verbreiten
insbesondere numerierte Hurrikan-Warnungen, z. B.
iiber Washington (NSS), Miami/Florida und San Juan/
Fuerto Rico. Die tropischen Stiirme und Hurrikane wer-
den dabei entsprechend ihrem zeitlichen Auftreten in
alphabetischer Reihenfolge mit Mé&dchen-Vornamen
bezeichnet. Beziiglich der Sendezeiten, Fregquenzen,
betreuten Gebiete usw. wird auf den Nautischen Funk-
dienst (Bd. IIT) verweisen.

Die Vorhersagen iber die Wanderung (Marschrich-
tung und CGeschwindigkeit) eines Hurrikans sind mit
erheblichen Unsicherheiten behaftet. Die im Durch-
schnitt auftretenden Abweichungen von der Vorhersage-
position eines Hurrikans fiir einen 24 Stunden spéteren
Zeitpunkt erfaf3t man etwa durch einen einzukalkulie-
renden , Fehlerkreis® mit einem Radius von einem Drit-
tel des angesagten Hurrikan-Etmals (Etmal = Weg in
24 Stunden). Statt an der Vorhersageposition kann das

!




A, Die teopische Tiefdruckstirung [ keise gaschlossenen Bodenisobaren )

B. Dia tropische Depressisn | ; raximale Wirdstirke unter 20 kn

"
|
|
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Ausstrimen
Abb. 87
Entwicklungsstadien eines tropischen Sturms nach Wetter-
satellitenaufnahmen, in den Teilen A bis C Stromlinlen-Ana-
lysen vom Boden, im Teil D von 200 mb. Gestrichelte Linie ist
die zyklonale Achse
Hurrikanzentrum irgendwo im Bereich dieses »fehler-  die unvermutet auftretenden Kursinderungen der tropi-
kreises® liegen. Dies ist bei Ausweichmanévern zu be- schen Wirbelstiitme durch die Radaraufnahmen der
achien. Die relativ seltenen, unvermittelt auftretenden Landstationen und der Hurrikan-Jiger (Flugzeuge)
Schleifen oder scharfen Kursinderungen in der Zug- sowie durch die Aufnahmen der Wettersatelliten rasch
bahn eines tropischen Wirbelsturmes sind damit aber erkannt und alsbald in den Hurrikan-Warnungen ver=
meistens noch nicht erfaBt. Jedoch werden heutzutage  breitet.
-t
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Anhang

International gebriuchliche Vorwirter bei MaBeinheiten
fiir bestimmte Potenzen von 10 und ihre Abkiirzungen:

Zehnerpotenz

1012
108
106
103
102
10
lU -1
10-2
10
10
10-#
10 =12
10~
10-1%

L

Vorsilbe

tera
giga
mega
kilo
hecto
deca
deci
centi
milli
miero
Nano
pico
femto
atto

MaBsysteme und deren Grundeinheiten

MKS- und CGS-System

Grundgrifienarten

arundeinh

MES-System

eiten

T Festlegung

CGS-System

Lingel, s, T
Masse m
Zeitt, T

1 m (Meter)
1 kg (Kilogramm)
1 5 (Sekunde)

Technisches System

Grundgrofenarten

1 cm (Zentimeter)
1 g (Gramm)
1 8 (Sekunde)

Symbol

20

s

I'H

BOBEBRE0OR

Durch eine Lichtwellenlénge
Urkilogramm

Der 86400te Teil des mittleren
Sonnentages

Die Kraft ist eine abgeleilete Gréfienart. Im MES-Sy-
stem ist ihre Einheit 1 Newton (M) = 1 kgm/s?, im CGS-
System 1 dyn = 1 em g/s? = 10-5 Newton.

Grundeinheiten

Die technische Krafteinheit 1 kp ist das Gewicht der phy-

Lingel, s, r
KraftF
Zeitt, T

1 m (Meter)
1 kp (Kilopond)
15 (Sekunde)

Abgeleitete Einheiten in den 3 mechanischen MaBsystemen

gikalischen Masseneinheit 1 kg am sog. Normort, an dem
die Fallbeschleunigung den Normwert g, = 9,80665 m/s?
besitzt (angendhert unter 45° Breite) (1 kp = 9,80665
Newton). Die Masse ist eine abgeleitete Gréfie, Thre Ein-
heit 1 m~-1 kp s? (= 9,81 kg) ist die Masse, die durch die
Kraft 1 kp die Beschleunigung 1 m/s? erfihrt.

Grilenart

Fléiche

Volumen

Frequenz
Geschwindigkeit
Beschleunigung
Winkelgeschwindigkeit

Winkelbeschleunigung
Masse

Kraft

Dichte
Wichte
Druck
Arbeit,
Energie
Leistung
Impuls

Drehmoment

Definitions- Technisches
gleichung MES-System CGS-System System

A A = 1 1 m? 1 em? 1 m?

W R ey 1 m3 1 em3 | 1 m3

¥ y = 1/T 1s-1=1Hz 1 s-1=1Hz S e N

v v = s/t 1 ms-2 I ems-1 ' I msg-?

a a v/t 1 ms-* 1 ems-2 ‘ l msg=2

w v = @r 1g-1 1 g-1 l1s-1

o w = at 1-5-2 I g-2 | |

m F = ma 1 kg (s.0) 1 g(s.0) 1 m-1kps? I
(= 9,81 kg) :

F F = ma 1 kems-2=1N 1 gems-2= 1dyn 1 kp |
(= 9,81 kg) |
(s.0.) |

o o = m/V 1 kgm-3 1l gcm-2 1 m-4kps?

¥ y = G/V | 1 Nm-3 1 dynem=-3 1 kpm-3 |

D poo=TRGAL T Nt 1 dynem-2 1l kpm-2 |

\E W =Fs | 1 Nm=1Joule 1 dynem = 1erg 1 kpm |

1

P P = W/t 1 Nms-1=1Watt 1 dynems-1 1 kpms-1 |

P B = mv 1 kgpms-1 1 gems-1 1 kps :

M M = Fl 1 Nm 1 dyncm 1 kpm |
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Umrechnung von MaBeinheiten

Krafteinheiten

[ N dyn | kp
1 Newton (N) = 1| ae | o102
1 dyn 10-5 1 1.02-10-0 |
1 kp = 8,81 l.‘i,BJ. « 106 I |
Druckeinheiten
— > - | _| = =20
| | N/m? | mb | at Torr
I N/m2 =| 1 |10-2|1,02+10-5 | 0,75+ 10-2
1 mhb 102 1 1,02 « 10~-3 | 0,750
1 at = |0,981 - 105 981 1 736
1 ‘atm = |1,013 - 1051013,25 1,033 760
1 Torr = 133 1,33 | 1,36 - 10-3 | 1
Energetische Einheiten
‘ | Joule | kWh kpm | keal |
1 J=1Nm 1 2,78 + 10-7 0,102 0,239 - 10-3
1 kWh = l 3,6« 108 1 3,67 - 105 | 860
1 kpm = 5,81 272+« 10-6 1 ‘ 2,34 « 10-3 ‘
1 kcal 4,19 « 108 1,16 « 10-% a7 1 i
Leistungseinheiten
[F=s 3 e i
i | Watt | kpm/s ' PS cal/s | keal/h
| 1 Watt = 1J/s = 1 | 0,102 1,36 - 10-2 0,239 0,860
1 kpm/s = 9,81 _ 1 1,33 - 10-2 2,34 8,43
1 PS = _ 735,5 ’ 75 1 | 176 632
1 cal/s i 4,19 0,427 0,569 - 10-2 | 1 3.60
1 keal/h = | 1,16 0,119 1,508« 10-3 | 0,278 [ 1
Wichtige physikalische Konstanten
Gravitationskonstante f = 6,670-10-11m3kg-1g-2

Molvolumen idealer Gase
Universelle Gaskonstante
Avogadrosche Konstante
Vakuumlichtgeschwindigkeit

Vo = 22,414+ dm®mol-1
R = 8,3143J °K -1 mol -1
Na = 86,0225 . 1028 mol -1

= 2,99783 - 108 m 5-1
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