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Yorwort

Die ,Leitfdden fiir die Ausbildung im Deutschen Wetterdienst” verfolgen
das Ziel, den wahrend der Ausbildungszeit iibermittelten Stoff in kurzer
und {libersichtlicher Form werstindlich darzustellen. Sie sollen es ermig-
lichen, das im Unterricht erarbeitete Fachwissen weiter zu vertiefen.

Der vorliegende Leitfaden ersetzt kein Lehrbuch der ,Allgemeinen
Meteorologie”, sondern enthilt lediglich die Stoffgebiete, die an der Wetter-
dienstschule gelehrt werden und deren Kenntnis im praktischen Wetter-
dienst fiir notwendig erachtet wird.

Fiir diejenigen Leser, die sich in dieses umfangreiche Gebiet weiter ver-
tiefen mochien, bietet das Literaturverzeichnis eine Auswahl von Lehr-
biichern und Arbeitsunterlagen.
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1. Einleitung

Unter Meteorologie versteht man die Lehre von den
physikalischen Erscheinungen der Erdatmosphire. Sie
ist ein Teilgebiet der Geophysik, die aullerdem die FPhy-
sik des festen Erdkdrpers (auch als Geophysik im enge-
ren Sinne bezeichnet) und der flilssigen Erdoberfliche
(Hydrologie, Ozeanographie) umifalt.

7Zur Meteorologie gehoren als wichtige Teilgebiete im
praktischen Wetterdienst die Klimatologie, die Synop-
tische Meleorclogie und die Aerologie.

Die Klimatologie ist die Lehre von den mittleren Zu-
standen in der Atmosphire und dem durchschnittlichen
Verlauf der Witterung iiber einem griBeren oder klei-
neren Gebiet. Der Beginn der wissenschaftlichen Klima-
tologie geht auf das Ende des 18. Jahrhunderts zuriick.
Aus ihr hat sich die Bicklimatologie (Agrar- und Medi-
zinmeteorologie) entwickelt.

Die Synoptische Meteorologie wertet meteorologische
Gesetze und Erfahrungsregeln fir die Wettervorhersage
aus. Thre Entstehung, die auf die Moglichkeit einer ra-
schen Nachrichienlibermittlung angewiesen war, liegt
in der Mitte des 19, Jahrhunderts.

Die Aernlogie ist die Physik der freien Atmosphare.
Sie war an die Entwicklung einwandfreier MeBmetho-
den fiir Luftdruck, Temperatur und Feuchte in der Héhe
gelkniipft und kam mit dem Ende des 19. bzw. Anfang
des 20. Jahrhunderts auf. Sie ist heute eine der wichtig-
sten Grundlagen der Synoptischen Meteorologie.

2. Zusammensetzung und Aufbau der Atmosphiire

Die Luft ist ein Gasgemisch, dessen besténdige Zu-
sammensetzung in den untersten 80 km unserer Atmo-
sphiire durch folgende Tabelle wiedergegeben wird, wo-
bei der Anteil des verinderlichen Wasserdampfgehaltes
nicht beriicksichtigt ist.

CGas Molekular-

Volumen- Massen-
anteil anteil gewicht
Stickstoff N 0,7809 0,7552 28,018
Sauerstoff Oq 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

Aufler 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, daB die Luft als permanentes Gas mit obiger
Zusammensetzung behandelt werden kann, zumal die
Siedepunkte der vorhandenen Gase fast ausschliefilich
unter den in der Atmosphire vorkommenden Tempera-
turen liegen.

Absolut trockene Luft tritt in der Atmosphire prak-
tisch nicht auf, vielmehr ist {iir das atmosphérische Ge-
schehen der Wasserdampf als das wichtigste Gas zu
nennen, dessen Anfeil grofien drtlichen und zeitlichen

Schwankungen unterworfen ist; dieser bewegt sich
zwischen 0 und 4 Volumenprozenten. Sein Molekular-
gewicht betrigt 18,016. Seine Besonderheiten liegen
darin, daB sein Anteil mit der Hohe viel rascher ab-
nimmt als die anderen Bestandteile der Luft und dal3
er in allen 3 Aggregatzustinden, namlich als Wasser-
dampf, Wasser und Eis in der Atmosphire auftritt. Ab-
gesehen von den Schwankungen des Anteils von Was-
serdampf in allen Héhen und der Kohlensure in Bo-
dennihe — eine Auswirkung der Verbrennungs-, At-
mungs- und Assimilationsvorgiinge — ist die Zusam-
mensetzung der Luft nach den neueren Untersuchungen
infolge dauernder Durchmischung in den unteren 80
km konstant:; eine Schichtung nach der Dichte, wie
frither vielfach angenommen wurde, ist in diesen HG-
hen nicht vorhanden.

Als diinne Schale umgibt die Lufthiille die Erde. Sie
ist durch die Schwerkraft mit dem festen und fliissigen
Teil verbunden und folgt der Erdrotation.

Die untersten 11 km der Atmosphire, in denen sich
das Wettergeschehen abspiclt, und wo sich bereits %
der gesamien Atmosphirenmasse befindet, machen etwa
Yeon des Erdhalbmessers von 6371 km aus. Die vertikalen
Ausdehnungen sind demnach klein gegeniiber den ho-
rizontalen. Die im Vergleich zum Erdumfang diinne
Schicht zeigt jedoch keinen einheitlichen, sondern einen
stodkwerkartigen Aufbau (Abb. 1). Die unterste Schicht,
die durch eine Temperaturabnahme mit der Hohe ge-
kennzeichnet ist, wird Troposphire (Durchmischungs-
schicht) genannt; sie wird durch die Tropopause
(Grenzschicht) von der dariiberliegenden Stratosphiire
getrennt. Das Charakteristische der Stratosphire sind
die mit zunehmender Hihe gleichbleibenden (Isothermie)
und sogar zunehmenden (Inversion) Temperaturen. Die
mittlere Hohe der Tropopause steigt von 8 km iber
dem Pol und 11 km in unseren Breiter bis zu 16 km
itber dem Aquator; diese Werte sind jedoch starken,
inshesondere jahreszeitlichen Schwankungen wunter-
worfen. Die Temperaturen an der Tropopause bewegen
sich zwischen — 50° C am Pol und — 90° C am Aguator.

Demnach entspricht der kalten polaren Troposphare
eine warme polare Stratosphire, der warmen tropischen
Tropesphiire eine kalte Stratosphiire. Dieses Gegenliu-
figlkeitsprinzip gilt fiir die gesamte Atmosphiire in allen
Breiten. Weiterhin unterscheidet sich die Troposphire
durch ihren Feuchtigkeitsgehalt wvon der praktisch
trockenen Stratosphére. Die Isothermie im unteren Teil
und die dann folgende Inversion der Stratosphére wirkt
als Sperrschicht fiir Wolkenbildung und andere atmo-
sphirische Vorginge, die auf die Troposphiire be-
schrinkt bleiben.

An die Stratosphire, die bis zu einer Hoéhe von etwa
50 km reicht, schlieBt sich die Mesosphére bis etwa 80
km und die Tonosphire, teils auch als Thermosphére
bezeichnet, bis etwa 500 km an. Wie der Name andeutet,
spielen in der Ionosphére die elektrischen Erscheinungen
¢ine bedeutende Rolle. Beginnend bei 80 km sind dort
stark ionisierte Schichten, als D-, E-, und F-Schichten
bekannt, die infolge der Reflexion der elektrischen
Wellen den Hirbereich wvon Kurzwellensendern der
Erdoberfliiche betriichtlich ausdehnen.
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Aufbau der Atmospl

Oberhalb etwa 500 km Hohe als oberer Grenze der
Ionosphére folgt die Exosphiire; in diesen Hohen kin-
nen bereits einzelne Molekiile aus dem Schwerefeld
der Erde in den Weltraum entweichen,

Zu den genannten Schichten ist noch folgendes zu be-
merken: Die untersten 2 m der Troposphiire hezeichnet
man als bodennahe Luftschicht mit der sich besonders
die Mikroklimatologie befafit. Bis zu einer Hihe von
1000—2000 m- spricht man von der Grundschicht. Die
Temperatur-, Reibungs- und Strimungsverhilinisze in
dieser Schicht werden stark von der Erdoberfliche
beeinflufit. Thre Héhe ist sehr variabel, auch wird sie
hiufig durch eine Inversion abgeschlossen, die als
Sperrschicht fiir die vertikale Luftbewegung wirkt und
damit hé&ufig die Obergrenze einer Dunst-, Wasser-
dampf-, Wolken- und Strémungsschicht darstellt,

Unterhalb der Tropopause werden hiufig auffallend
starke Luftstrdmungen beobachtet, denen besonders die
Luftfahrt groBe Beachtung schenkt. Diegse Strahlstrime
{(Jetstreams) bevorzugen die West-Ost-Richtung mit
hohen Geschwindigkeiten, die in manchen Fillen 200
bis 400 Stundenkilometer erreichen kénnen.

Wie bereits gesagt, beginnt oberhalb der Tropopause
die Stratosphiire mit zunichst gleichbleibenden. dann

ab etwa 25 km Hoéhe wieder zunehmenden Temperatu-
ren. Dieser Temperaturanstieg ist eine Folge der Ab-
sorption der kurzwelligen Sonnenstrahlung durch das
Ozon (0y), das sich zwischen 25 und etwa 50 km Héhe
in der Atmosphédre befindet. Die stirkste Absorption
und damit Erwirmung findet an der Obergrenze des
Ozons (45—50 km) statt. Hier befindet sich eine Heiz-
fléche, die auch als Stratopause bezeichnet wird und die
Stratosphire nach oben begrenzt; sie ist vergleichbar
mit der untersten Heizfliche der Atmosphire am Boden.
Wie in der Troposphére nehmen auch die Temperaturen
oberhalb der Stratopause innerhalb der nun folgenden
Mesosphére wieder ab und erreichen an der Obergrenze
der Mesosphire, an der Mesopause (80 km), Werte von
—80° bis —90° C. Als weitere Analogie zur Tropo-
sphare treten auch unterhalb der Mesopause Starkwind-
felder auf, die hohe Geschwindigkeiten von 200—250
kmv/h, in seltenen Fillen fast Schallgeschwindigkeit er-
reichen und im Sommer aus Osten, im Winter aus
Westen wehen.

In der zwischen 80 km und etwa 500 km Héhe liegen-
den Ionosphére (Thermosphére) nehmen die Tempera-
turen wieder stark zu. Nach neuesten Raketenmessun-
gen in 100 bis 120 km H6he herrschen hier sehr unklare
Windverhiltnisse. In geringen Hohenabstinden lésen




sich hier orkanartige Strimungen aus West mit solchen
aus Ost, Siid oder Nord ab, und wenige Stunden spéter
ergibt sich wieder ein ganz anderes Bild. Eine Erkli-
rung hierfiir fehlt bisher, méglicherweise handelt es sich
um die Folgen plétzlicher solarer Aushriiche.

Nach neuesten Erkenntnissen mufl dieser Turbulenz-
bereich in 100 bis 120 km Hothe als eine fundamentale
Trennschicht unserer Atmosphire angesehen werden.
Unterhalb dieser Grenzschicht folgen die Luftbewegun-
gen den Gesetzen der Meteorologie (s. u. Abschn. 4.2.f.),
dariiber aber setzen sich andere Einfliisse stirker durch:
das erdmagnetische Feld, die Gezeiten der Atmosphére
und eine grofie Zahl kleinerer Prozesse, deren Energie-
bilanz von der Dissoziation und Ionisierung der Mole-
kille und von den umgekehrten Vorgingen bestimmt
werden. Die Zusammensetzung der Luft ist unterhalb
und oberhalb des genannten Turbulenzbereiches so ver-
schieden, dall man beiden Bereichen in neuester Zeit 2
Bezeichnungen gegeben hat, die untere Homosphéare
{(Boden bis etwa 100 km) und die obere Heterosphire
(oberhalb etwa 100 km Hohe). Obwohl die Winde in der
Trennschicht ein so chaotisches Verhalten zeigen, konnte
nach neuesten Untersuchungen festgestellt werden, dal
sie im Durchschnitt mit zunehmender Hohe immer
andere Richtungen bevorzugen, wobei die bevorzugie
Richtung sich mit zunehmender Hbhe im Uhrzeigersinn
dreht.

Wihrend in der Homosphire auller den immer im
atomaren Zustand vorkommenden Edelgasen alle atmo-
sphirischen Gase in Molekiilform auftreten, befinden
sich in der Heterosphiire nur noch Bruchstiicke dieser
Maolekiile, die von der in jenen Hohen wesentlich ener-
giereicheren kurzwelligen und korpuskularen Sonnen-
strahlung zerschlagen werden. AulBerdem entmischen
sich diese ,Gase” nach ihrem spezifischen Gewicht, die
leichtesten Bestandteile ordnen sich oben, die schwersten
unten an. In den hohen Schichten unserer Atmosphére
(Exosphére) befinden sich oberhalb einer Heliumschicht
nur noch die Atomkerne des Wasserstoffs, also Protonen.
Der sich anschliefende Weltraum ist keineswegs leer,
wie man frither annahm, sondern enthélt in grofier
Verdunnung ebenfalls Wasserstoffkerne. In dieses
interplanetare Gas gehen die letzten Reste unserer At-
mosphire gleichmiBig {iber, nicht anders als die Atmo-
sphiren der anderen Planeten.

Fiir den praktischen Gebrauch innerhalb der Tropo-
und Stratosphire hat man eine Standardatmosphire
eingefiihrt, die eine einheitliche Eichung der Hohen-
messer gestattet. Bel dieser Standardatmosphére ist ein
konstantes Gasgemisch ohne Wasserdampf angenom-
men. Thr liegen folgende Werte zu Grunde:

Druck im Meresniveau 1013.25 mb

Temperatur im Meeresniveau 15.0°C
Gleichbleibender vertikaler Temperaturgradient
0,65 pro 100 m

Tropopause bei 226,32 mb = 11 000 m liber NN
Temperatur von 11 000 bis 20 000 m tiber NN
—56,5° C.

Auller dieser realistischen und in der Praxis ange-
wandten Standardatmosphére gibt es noch folgende,
rein theoretisch abgeleitete Atmosphéren:

a) Homogene Atmosphire nennt man eine Atmosphire
mit gleichbleibender Dichte der Luft. Nimmt man als
Dichte der Luft 1.293 l¢¢m® an, so erhilt man als
Hohe der homogenen Atmosphire rund 8 000 m.

b) Isotherme Atmosphdre, die durchwegs die gleiche
Temperatur hat. Die isotherme Atmosphire spielt bei
der barometrischen Hohenformel eine Rolle. Thre
Hohe ist unendlich.

¢) Adiabatische Atmosphidre nennit man ecine Atmo-
sphiire, deren Wirmeinhalt konstant und deren Tem-
peraturabnahme mit der Hithe durchgehend 1.0048°%/
100 m ist. Die Hiohe einer derartigen adiabatischen

-

Atmosphiire belrdgt rund 27,7 km.

3. Wirmehaushalt und Temperatur
3.1. Warmehaushalt

Alle Bewegungsvorginge in der Atmosphire beruhen
auf der Energie, die durch die Sonne in Form von Strah-
lung der Erde zugefiihrt wird. Von der Gesamtstrahlung
der Sonne empfangt die Erde nur einen ganz geringen
Bruchteil. An der Grenze der Atmosphére erhélf jeder
cm® einer zu den Strahlen senkrechten Flidche eine
Wirmemenge von etwa 2 cal in der Minute, elne Grifle,
die als Selarkonstante bekannt ist. Dieser Wert ist unter
anderem wegen der unterschiedlichen Entfernung Erde-
Sonne (Anfang Januar am kleinsten, Anfang Juli am

roBten) Schwankungen von * 0,04 ——— unter-
B z
cmn® min

worfen.
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Abb. 2
Spektrale Energieverteilungen

Die Verteilung der Sonnenstirahlung im Wellenléingen-
bereich 0,3 bis 2,0 Mikron (ein Mikron = u 0,001 mm
10*mm) und die Strahlungskurve bei Annahme
einer Sonnentemperatur von etwa 6000° C zeigt die
nebenstehende Abb. 2.

Dabei definiert man folgende Strahlungsbereiche:

1.) Wellenlangen des sichtbaren Lichtes 0,36 bis 0,76 u,
2.) Wellenldngen unter 0,36 g ultraviolett,
3.) Wellenlingen iiber 0,76 u infrarot.

Auch die Erde pgibt entsprechend ihrer Temperatur
Strahlungsenergie im langwelligen Bereich der Warme-
strahlung ab. Die Anwendung des Stephan-Bolizmann-
schen Strahlungsgesetzes und des Wien'schen Verschie-
bungsgeselzes ergibt fiir die Sonne ein Maximum der
Strahlung bei 0,47 bis 0,48 & (blaugriin) und fiir die Erde
bei 10,0 u. Es ist daher iiblich, die kurzwellige Strahlung
der Sonne von der langwelligen Strahlung der Erde zu
unterscheiden.

Beim Durchgang durch die Atmosphére erfihrt die
Sonnenstrahlung Verédnderungen, insbesondere Ab-
schwichungen, die unter der Bezeichnung Extinktion
zusammengefalit werden. Fiir die Extinktion sind vor-
nehmlich 3 physikalische Vorgéinge von Bedeutung:

a) Die Absorption, bei der Strahlungs- in Warmeener-
gie umgewandelt wird. Absorbierend fiir die kurz-
wellige Strahlung der Sonne wirkt von den Gasen
im wesentlichen das Ozon der Stratosphire, das den




ultravioletien Teil des Spektrums (UV-Strahlung,
Anteil unter 1% der Gesamtstrahlung) fast restlos
absorbiert. Der grofite Teil der kurzwelligen Strah-
lung wird von den Wolken, dem Dunst und besonders
der Erdoberfliche verschluckt und in Warme umge-
wandelt. Absorbierend fiir die langwellige Strahlung
der Erde wirki der Wasserdampf, das Wasser und
das Kohlendioxyd: hierauf beruht der Glashaus-
effekt der Atmosphire.

b) Die Reflerion der Gesamistrahlung an griberen
Teilehen. Reflexion findet an den Wolken, an den

Dunstschichten und an der Erdoberfliche stait.

Die diffuse Zerstreuung an kleineren Teilchen (Mo-
lekiilen), deren Durchmesser in der GroBenordnung
der Wellenldngen liegen. Dabei ist die Wirkung der
kleinen Teilchen (blaues Licht zerstreuend) grélier
als die von gréBeren (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 Dimmerung zu-
riickzufithren. Die Reflexion und die diffuse Zer-
streuung verursachen nur eine Richtungsinderung
der Sonnenstrahlung im Gegensatz zur Absorption,
die eine Energicumwandlung zur Folge hat.

C

Von der gesamten Sonnenstrahlung werden 42%a (2/:)
von den Luftmolekiilen, 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-

reflektierte Strahlung :
nis L nennt man die Albedo; nur
gesamte Strahlung

die iibrigen 58% (/s) der Gesamistrahlung werden
wirmewirksam.

Jeder Kérper sirahlt seiner Temperatur entsprechend
immer Wirmeenergie aus. Andert sich seine Tempera-
tur nicht, so ist die Zustrahlung gleich der Ausstrah-
lung, Bei Temperaturinderung sind beide GriBen un-
Eleich. Hierbei ist von einem Wirmetransport durch
Wirmeleitung abgesehen. Bei der Strahlung handelt es
sich im Gegensatz zur Wirmeleitung um cine Energie-
iibertragung auf Distanz, die demnach auch im Vakuum
vorhanden ist. Auch die Atmosphire gibt Wirme-
energie, die sie durch Absorption von langwelliger
Strahlung der Sonne und der Erde aufgenommen hat,
wieder durch eine langwellige Strahlung (entsprechend
threr Temperatur) als ,Gegenstrahlung® ab.

3.2. Temperatur

Physikalisch betrachtet ist die Temperatur ein Mal
fiir den Wirmezustand einer Masse, sie wird durch die
mittlere Geschwindigkeit der Molekiile dieser Masse be-
stimmt. Bei absoluter Ruhe aller Molekiile herrscht die
Absolute Temperatur T = 0°K (Grad Kelvin, nach dem
englischen Physiker Lord Kelvin 1824 — 1807). 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 FEises,
100° C = Temperatur siedenden Wassers beai einem
Luftdruck von 760 mm Hg 1013,2 mhb, Ein Celsius-
grad ist also der hundertste Teil des Abstandes zwi-
schen Gefrierpunkt und Siedepunkt des Wassers. In den
angelsichsischen Landern wird zum Teil noch die Fah-
renheitskala (F) benutzt, bei welcher der Gefrierpunlt
bei 32°F und der Siedepunkt des Wassers hei 212°F
liegt. Es gelten folgende Umrechnungsformeln:

120 = (t 4 273)°K, T°K = (T — 273)°C

1R %(t-u 32)°C, t°C = g-:t + 32)°F

In enger Abhingigkeit von den Strahlungsverhili-
nissen steht die mittlere Temperaturverteilung auf der

"

Erde, die hohe Werte am ﬁqu:uLur' und tiefe am Pol er-
bringen mull. Einen Uberblick iiber die jihrliche Global-
strahlung (direkte Sonnenstrahlung 4+ diffuse Himmels-
strahlung), die der Erde in den einzelnen Breiten zugute
kommt, gibt die Nr. 1 der Wandkartenserie ,.Die Almo-
sphiire der Erde”, von Geiger. Sie 148t erkennen, daf}
nicht die astronomisch giinstigsien Gebiete am Aguator,
sondern die wolkenarmen Subiropengebiete auf beiden
Halbkugeln die meiste Sonnenstrahlung erhalten.

Die Darstellung langjihriger Temperaturmittel auf
der Erde ergibt, dal weitere Faktoren die Temperatur-
verteilung beeinflussen, Hierzu gehidren die ungleich-
méBige Verteilung von Land und Meer sowie die Mee-
resstromungen. Uber dem Meer ist die Lufttemperatur
im Winter héher und im Sommer niedriger als tliber
Land. Ferner transportieren die warmen Meeresstri-
mungen (z. B. der Golfstrom) Wassermassen von Siden
nach Norden, die auf die daruberliegende Luftlempera-
tur erhohend wirken. Umgekehrt verhdlt es sich bei
kalten Meeresstréomungen (z. B. dem Labradorstrom).
Aufschlul dariiber gibt die Karte Nr. 2 der Geiger-
schen Wandkartenserie (3. 0.). Allgemein sind ndrdlich
40° Breite die Osiseiten der Ozeane wirmer, siidlich
davon bis zum Aquator sind sie kilter als dic West-
seiten,

Uber dem Festland sind die jidhrlichen Temperatur-
schwanlungen griler als iiber dem Meer, wie spiter beil
der Behandlung des jahrlichen Ganges der Temperatur
erlautert wird, Die Ursache dafiir liegt nicht so sehr in
der grofleren Wirmeaufnahmefihigkeit (spezifischen
Wirme) des Wassers oder gar dem tieferen Eindringen
der Strahlung ins Wasser, sondern haupisichlich in der
stdndigen Durchmischung des Wassers infolge Wind und
Wellenbewegungen und damit der Erwirmung dickerer
Wasserschichtien.

Wie wir bereits frither gesehen haben, verbleibt von
der kurzwelligen Sonnenstrahlung (direkte und diffuse)
nur der geringste Teil als Wirme in der Atmosphére.
Der grofite Teil wird von der Erdoberfliche absorbiert,
die dadurch erwiirmt wird.

Die Zufuhr der Sonnenenergie an die Atmosphire er-
folgt iberwiegend iliber den Umweg Erdoberfliche. Die
Luft wird prakiisch allein vom Erdboden aus erwirmt.
Bei der Uberiragung der Temperatur der Erdoberfliche
an die Luft sind folgende Vorgiinge beteiligt:

a) Die Wirmeleilung von der Erdoberfliche an die sie
bertihrenden Luftmolekiile, die jedoch unbedeutend
ist,

b

—

Die langwellige Wirmestrahlung des Erdbodens, die
besonderg infolge Absorption durch den Wasser-
dampf der Luft in den untersten Schichten festgehal-
ten wird. Hingewiesen wird auf die Unterschicde der
Extreme zwischen Erdboden- und Hiittentemperatur
an Strahlungstagen und -néchten.

¢) Die Konvektion. Unfter Konvektion versteht man das
Auf- und Absteigen griflerer Luftballen in unregel-
miiBiger Felge. Die vom Boden erwirmte Luft steigt
infolge geringerer Dichte auf, wobei kithlere Luft
aus der Hihe herabsinkt. Die aufsteigende Bewegung
entwickelt sich von den schimmernden Schlieren bis
zum Thermikschlauch. Konvektion kann leicht durch
Blasen wvon Zigaretienrauch iiber eine Heizplatte
sichtbar gemach{ werden In der Natur ist sie beim
Einsetzen der Kondensation durch Cumulusbewdl-
kung zu erkennen.

d) Die Turbulenz, Unter Turbulenz versteht man einen
nach Richtung und Stirke schwankenden (bigen)
Wind. Dadurch erfolgt auch ein vertikaler Austausch
von kleineren und griBeren Luftquanten infolge der




Zellenstruktur der Atmosphire. Das fiihrt ebenfalls
zu Wirmeaustausch und hat die gleiche Wirkung wie
die Konvelktion. Konvektion und Turbulenz zusam-
men werden als Massenaustausch bezeichnet; mel-
technisch sind sie oft nicht zu trennen. Die Konvek-
tion ist nur tapgsiiber bei Erwirmung moglich, die
Turbulenz auch bei Nacht, wenn sie auch kleiner ist
als am Tage. Das Fehlen von Turbulenz in einer
Strahlungsnacht fithrt hiufig zu einer Bodeninver-
sion.

e) Die Verdunsitung am Boden verbraucht Wirme, die
bei aufsteigender Bewegung infolge Kondensation in
der Hihe wieder frei wird, soweit das in Wolken ent-
stehende Wasser ausfillt. Ist dies nicht der Fall, dann
wird bei Wiederverdunstung des Wolkenwassers die
Kondensationswirme wieder verbraucht.

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

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

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

Der jihrliche Temperaturgang zeigt hnliche Abh#in-
gigkeiten wie der tigliche. 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
abgeschwicht und die Exireme gegeniiber dem Land
verspatet eintrefen, soll eine Zusammenstellung der
Monatsmitteltemperaturen fiir zwei Orte auf dem 60°
Breitengrad zeigen (nach F. Maller).

60° Breite J F M A M J
ozeanisch 3,2°C —34 —35 —L186 0,3 3,2
kontinental —244°C —195 —10,0 07 10,7 20,6
60° Breite J A ] 0O N D
ozeanisch 44°C 4.7 3,2 07 —2,0 —28
kontinental 242°C 200 125 09 —13,8 —22.3

Das Gebiet mit den héchsten Jahresmittelternperatu-
ren fillt nicht mit dem Aquator zusammen, sondern
wandert von 20° Nord im Nordsommer bis zum Aqua-
tor im Siidsommer. Im Gegensatz zum geographischen
spricht man hier vom ,thermischen® Aquator.

=3

4. Luftdruek und Wind
4.1. Luftdruck

In der Physik ist definiert
Kraft Masse X Beschleunigung.

MiBt man die Masse in Gramm, die Beschleunigung in

cm/sec?, so ergibt sich als Einheit der Kraft (1 dyn) die-

jenige Kraft, die der Masse 1 g die Beschleunigung

1 em/sec* erteilt, also

1 dyn = 1 g X 1 em/secd.

Auch das Gewicht ist eine Kraft, und zwar die Kraft,
mit der die Erde die Masse anzieht bzw. vertikal be-
schleunigt. Die Erdbeschleunigung betrdgt rund
081 cm/sect, Somit ergibt sich fir das Gewicht (g*) einer
Masse (g) die Beziehung

g g - 981 cm/sect = 981 dyn.

Als Druck bezeichnet man die Kraft, die senkrecht auf
eine Flidche gerichtet ist, die Druckeinheit wird stets auf
die Flicheneinheit 1 em? bezogen. Da das Gewicht auch
pine Kraft ist, die stets senkrecht zu der als eben an-

genommenen Erdoberfliche gerichiet ist, gilt die
Gleichung
Druck = Gewicht (in g*) / Fldcheneinheit {cm?).

Wie jeder (auch gasidrmige) Koérper iibt auch die Luft
infolge ihres Gewichts einen Druck auf ihre Unterlage
(und Umgebung) aus. Der Luftdruck ist definiert als
das Gewicht einer Luftsiule von 1 em? Querschnitt, die
sich oberhalb einer ebenen Fliche an einer bestimmten
Stelle der Erdcberfliche oder der freien Atmosphire be-
findet. Die Erfahrung hat gezeigt, dafi der Luftdruck
rdumlich und zeitlich nicht konstant, sondern innerhalb
gewisser Grenzen verinderlich ist. Im Mittel betrigt
das Gewicht einer solchen Luftsiule (vom Querschnitt
1 em?) am mittleren Meeresspiegel (NN)

1033 g* 1033 - 981 dyn/em?
1,0132 - 10¢ dyn/cm®.

In der Physik wird der Druck von 10° dyn/em?® als ein
LBar®, der tausendste Teil als ein ,Millibar (mb)“ be-
zeichnet. Dieses physikalisch exakte DruckmaB wurde
auch in der Meteorologie eingefiihrt. Somit betrégt der
Normaldruek in NN

pe = 1,0132 bar = 1013,2 mb.

Zur Messung des Luftdrucks benutzt man das Baro-
meter, entweder in Form des Quecksilberbarometers
oder des Dosenbarometers. Das erstere ist im Grunde
nichts anderes als eine besonders konstruierte Waage,
in der die im werschlossenen Schenkel befindliche
Quecksilhbermasse dem auf den offenen Schenkel dritk-
kenden Luftdruck das Gleichgewicht hilt. Die Lénge
der Quecksilbersidule ist ein Mal fiir den Luftdruck.
Beim Normaldruck, einer Quecksilbertemperatur wvon
0°C und bei Normalschwere betrigt diese Lénge
760 mm. Dieses Maf3 wurde frither bei Luftdruckanga-
ben allgemein benutzt, nur die angelsachsischen Lénder
wandten das ,inch” (Zoll) an. Das Umrechnungsverhélt-
nis zwischen den Angaben in mm Quecksilber (Hg) und
in'mb lautet:
1 mm Hg = 1,33 mb
I mb = 0,75 mm Hg

Die gemessenen Luftdruckwerte schwanken im Meeres-
niveau (NN) etwa zwischen 930 mb und 1070 mb. Diese
extremen Werte werden #ulerst selten beobachtet.

Da der Luftdruck gleich dem Gewicht der Luftsdule
ist, die sich oberhalb der MeBstelle befindet, ist es ver-
stindlich, daB der Luftdruck mit zunehmender Hiéhe ab-
nimmt. Uber der Zugspitze (3000 m NN) lastet eine
Luftsiule, die etwa 2500 m kiirzer und damit leichter
ist als die iiber dem 500 m NN gelegenen Miinchen. Der
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Luftdruck ist daher auf der Zugspitze entsprechend ge-
ringer als {iber Miinchen.

Die Druckabnahme mit der Héhe 1458t sich auf Grund

der barometrischen Héhenformel berechnen:
dl} =l W0 dz,
wobei dp die Druckéinderung, dz die zugehérige Hohen-
anderung, g die Erdbeschleunigung und o die Luftdichte
(in g/em?®) bedeuten. Ersetzt man nun die umstindlich
zu messende Luftdichte o durch die Beziehung
o,

RT
(R = Gaskonstante, T absolute Temperatur in Kel-
vingraden), so ergibt sich

L

dp = — é—L: - dz
4p ey o B
P R T
Durch Integration dieser Differentialgleichung folgt
g Z
pe=Tpyre SUT

(pz = Luftdruck in Héhe z, p, = Luftdruck im Meeres-
niveau (NN)).

Die Druckabnahme erfolgt logarithmisch in Form einer
e-Funktion, und zwar um so stirker, je niedriger die
Temperatur der Luft ist. Mittels dieser Formel kann
man den Luftdruck p; in jeder Héhe z angeben, sofern
der Luftdruck in Meereshche und die Mitteltemperatur
der Luftsdule bekannt sind, Umgekehrt kann man fiir
jeden Luftdruck p; die Hohe z iiber NN berechnen, in der
er gemessen wurde. Ferner kann man mit dieser For-
mel die Hohenstufe berechnen, die vertikal durchschnit-
ten werden mufB, um den Luftdruck wm 1 mb zu indern.
Diese Stufe nennt man die barometrische Héhenstufe,
Sie betréigt im 1000mb-Niveau etwa 8 m/mb, im 500mb-
Niveau bereits etwa 16 m/mb (s. a. Abschn. 6).

Die réumliche Verteilung des Luftdrucks kann man in
geographischen Karten auf zweierlei Weise darstellen:

1) Durch Eintragung der gemessenen Lufidruckwerte in
einer festen Hohe und Zeichnung der Linien gleichen
Luftdrucks, der Isobaren: diese Darstellung wird
praktisch nur bei der Bodenwetterkarte, bezogen auf
NN, angewandt,

2) Durch Eintragung der berechneten Hiéhenwerte einer
festen Druckfliiche, z. B. der 1000mb-, der 500mb-
Fliche usw. Verbindet man alle Punkte gleicher H#-
henwerte liber einem Bezugsniveau (Meereshbhe oder
Fliche gleichen Luftdrucks} durch Linien, die Isohyp-
sen (aus dem Griechischen isos = gleich, hypsos =
hoch), so erhédlt man Topographien, Dieser Begriff ist
in der Geographie und Geodisie bekannt: so stellen
z. B. die MeBtischblitter Topographien dar, aus de-
nen man die Htéhe der Erdoberfliche iiber NN ent-
nehmen kann, Man unterscheidet im Wetterdienst
zwei Arten von Topographien:

a) absolute Topographie = Hihe einer Druckfliche
{iber NN

b) relative Topographie = Hiohe einer Druckfliche
liber einer anderen Druckfliche, z. B, der 500mb-
lber der 1000mb-Fliche, meist kurz als Relative
Topographie 500/1000 mb hezeichnet.

Der Vorteil aller Topographien ist ihre leichte Be-
rechenbarkeit aus den gemessenen Werten der Radio-
sonden sowie ihre mannigfachen Anwendungsmég-
lichkeiten bei zahlreichen Berechnungen, z. B. des
Windes.

Der Zusammenhang zwischen Isohypsen von Druck-
fléchen und von Iscbaren ist aus Abb. 3 ersichtlich.

1010 mb

Meeresniveay
1008mb

Abb. 3
Isobarenflichen (geneigt) und Isobaren im Meeresniveau
machEichenberger)

Hier werden die Bezichungen zwischen einer Boden-
isobarenkarte und den Hohen der Druckflichen 10140,
1015 und 1020 mb dargestellt. Man erkennt aus diesem
rdumlich gezeichneten Modell, daB die Tsobaren die
Schnittlinien der bodennahen Druckflichen mit dem
Meeresniveau sind. Eine Darstellung der Héhen der
stets in Bodennéhe befindlichen 1000mb-Fliche iiber NIV
ergibt fast das gleiche Bild wie die Bodenisobarenkarte.
Nach der barometrischen Héhenstufe entspricht einem
Druckunterschied von 5 mb ein Héhenunterschied von
5.8 40 m = 4 Dekameter (Dm). Die Isobare 1000 mb
ist gleichzeitig die Isohypse 0, die Isobare 1005 mb fillt
mit der Ischypse -+4 Dm, die Isobare 995 mb mit der
Isohypse —4 Dm zusammen usw. Man braucht also nur
die Isobaren der Bodenkarte entsprechend umzubezif-
fern und erhilt die absolute Topographie der 1000-mb-
Fliche, Die Hohenwerte sind allerdings noch tempera-
turabhiingig, die nach der einfachen Umbezifferungs-
methode ermittelten Héhenwerte sind bei hohen Tem-
peraturen zu niedrig, bei tiefen Temperaturen zu hoch.

Der Zusammenhang zwischen den absoluten und rela-
tiven Topographien wird im einzelnen an anderer Stelle
(8. u. Abschn. 6) behandelt. Hier sei nur darauf hinge-
wiesen, dall die relativen Topographien als Karten des
Abstands zweier absoluter Topographien eine Aussage
iiber die mittleren Temperaturen der Zwischenschicht
gestatten, da die Schichtdicken nur von der Mitteltem-
peratur (genauer der virtuellen Mitteltemperatur) der
Schicht abhingig sind.

Die Luftdruckverteilung auf der FErde interessiert
Meteorologen, Klimatologen und Geographen in glei-
cher Weise, da sie fiir die meisten Wettererscheinungen
und Witterungsperioden von ausschlaggebender Bedeu-
tung ist. Die Luftdruckverhiltnisse iiber einem Eréfie-
ren Gebiet hat zum ersten Mal Brandes in Leipzig in
den Jahren 1816 bis 1819 dargestellt, indem er Linien
gleicher Abweichung von einem mittleren Luftdruck
zeichnete; dies ist im Grundsatz das gleiche wie die uns
heute geliufige Darstellung durch Isobaren. Brandes
hat bereits deren Bedeutung fir die Windstrémung er-
kannt, erst spiiter wurde dieser Zusammenhang wvon

uys-Ballot als barisches Windgesetz formuliert,

Karten der mittleren Luftdruckverteilung (z. B. die
Karten Nr. 3 und Nr. 4 der G e i g e r schen Wandkarten-
serie) lassen vier verschiedene Zonen auf der Erde er-
kennen:

1) eine Tiefdruckrinne auf beiden Seiten des Aquators
mit der innertropischen Konvergenzzone (ITC),

2) je eine Zone hohen Luftdrucks in den subtropischen
Breiten zwischen 25 und 45 Grad Nord- bzw. Sid-
breite (Subtropenhochs),




— 9

3) je eine Zone der westlichen Winde mit wandernden
Tiefdruckgebieten zwischen 45 und 70 Grad Nord
bzw. Stid und

4) hiheren Luftdruck iiber der Arktis bzw. Antarktis.

Die Karten veranschaulichen die Unterschiede in den
extremen Monaten Januar und Juli; sie zeigen, wie
diese Unterschiede iiber der Siidhalbkugel weniger aus-
gepriagt sind als auf der landreicheren Nordhalbkugel
und welchen EinfluB damit die Verteilung von Land
und Meer hat.

Es sei bereits an dieser Stelle darauf hingewiesen, daf
fiir das Wetter von Mitteleuropa zwei Akiionszentren
fiir die h#ufigste Zirkulationsform, die zonale Zirku-
lation, von Bedeutung sind, das im Mifttel stark ausge-
prigte Azorenhoch und das Islandtief. Beide Druckzen-
tren bestimmen vielfach die GroBwetterlage Mittel-
europas.

4.2. Wind

Legt man eine Kugel auf eine ebene Fléche, so bleibt
gie in Ruhe. Neigt man diese Fliche, so setzt sich die
Kugel in Richtung des stérksten Gefalles in Bewegung,
und zwar um so schneller, je gréfer die Neigung der
Fliche ist. Das gleiche gilt fiir die Atmosphire. Auf
einer horizontalen Druckfliche bleibt die Luft in Ruhe.
Wird jedoch die Fliche aus irgendeinem Grund geneigt,
so setzt sich die Luft in Bewegung, und zwar aufl dem
kiirzesten Weg von der hiheren zur tieferen Stelle der
Fliche, es entsteht ein Wind. Auch hier ist die Ge-
schwindigkeit um so grifler, je stirker die Neigung der
Tliche ist. So wird der Wind, der eine Vektorgrifie dar-
stellt, nach Richtung und Stirke durch die Neigung der
Druck{liche bestimmt.

Fiihren wir nun wieder die absolute Topographie der
1000-mb-Fliche in eine Bodenisobarenkarte iiber, so ist
zu erwarten, daff sich die Luft auf dem kiirzesten Weg,
d. h. senkrecht zu den Isobaren, vom hohen zum tiefen
Luftdruck bewegt. Die treibende Kraft ist also auch hier
das Lauftdruckgefille, das auch als Luftdruckgradient
bezeichnet wird. Es wird bestimmt als der Druckunter-
schied lings einer Graden, die senkrecht auf den Iso-
baren steht.

Als Beispiel fiir eine kleinrdumige Luftstréimung
(Luftzirkulation), die noch nicht merklich durch eine
weitere Kraft beeinflut wird, die ihre Ursache in der
Erdumdrehung besitzt (s. w.), sei der Land- und See-
wind genannt. Sein Zustandekommen setzt eine flache
Luftdruckverteilung, geringe Bewdlkung und dadurch

T H
T - A e
W5mb
550 mb 1
W75k I
10d0imp  Malt Warm
i)

Abb, 4
Entstehung des Seewindes
{fnachRegula-Zimmerschied)
(Die ausgezogenen Linien stellen die Schnittlinien
isobarer Fléchen dar)

erméiglichte unbehinderte Sonneneinstrahlung voraus.
Bei Sonnenaufgang seien die bodennahen Druckfléichen
horizontal angeordnet, es herrscht also Windstille. Mit
Beginn der Einstrahlung erwirmt sich der Erdboden
und damit die dariiber liegende Luft stérker als das
Wasser. Am Boden bleibt zunichst der Luftdruck kon-

stant. Infolge der kriftigen Erwirmung steigen jedoch
iiber Land die Druckflichen der freien Atmosphire an
(Abb. 4 rechts).

Durch das in der Héhe entstechende Gefille der Druck-
flichen flieBt dort die Luft vom Land zur See ab. Durch
diesen Massenabflull fillt der Bodenluftdruck iiber
Land und steigt iiber dem Meer an. So enisteht in
Bodenndhe ein Druckgefille vom Meer zum Land, das
zu einer Stromung kithlerer Meeresluft von der See zum
Land fithrt. Damit ist eine Luftzirkulation eingeleitet,
bei der Luft iiber Land aufsteigt, in der Hihe zur See
abstromt, dort absinkt und am Boden von der See zum
Land einstrémt. Solange die Erwirmung {iber Land an-
hiilt, bleibt diese Zirkulation, die von einem bestimmten
Zeitpunkt an stationdr verlduft, bestehen. Sie wird mit
Beendigung der Einstrahlung und der dadurch beding-
ten Abkiihlung der Luftmassen iiber Land auf die Tem-
peratur der Seeluft beendet. Bei Nachi kann sich durch
die starke Abkiihlung iber Land gegeniiber der nun-
mehr wirmeren See eine entgegengesetzte Kreisstro-
mung entwickeln, der Landwind. Die Geschwindigkeiten
sind hierbei jedoch geringer, da nachts die Temperatur-
unterschiede Land — See geringer sind.

Derartige Zirkulationen konnen schon iiber Binnen-
seen wie dem Bodensee eintreten. Der Einbruch des
kithleren Seewinds erfolgt unter Druckanstieg, Abkiih-
lung und Feuchtezunahme. In dem Gebiet der aufstei-
genden Luftbewegung kann Konvektionsbewdlkung
eintreten, withrend sich iiber dem See vorhandene Wol-
ken infolge der absteigenden Bewegung aufldsen. Untier
diesen Bereich fallen héufig auch der Kiuste vorge-
lagerte kleinere Inseln. Als Beispiel wird von Scherhag
die Insel Sylt erwihnt, die im Hochsommer im Gegen-
satz zum Festland zwischen 12 und 13 Uhr die grifte
Sonnenscheindauer aufweist. Ahnliche kleinrdumige
Zirkulationen werden bei den Berg- und Talwinden so-
wie bei den Hangwinden angetroffen.

Bei den bisher behandelten Windsystemen konnte die
bereits oben erwihnte ablenkende Kraft der Erdumdre-
hung vernachlissigt werden, da sich diese Vorginge in
kleinen Riumen abspielen, Bei einer ruhenden Erde
wiirde die Zirkulation stets in dieser Form ablaufen. Da
sich die Erde jedoch in 24 Stunden einmal um ihre Achse
dreht, erfiahrt jeder Korper, der sich auf einer grad-
linigen Bahn bewegt, wie z. B. ein Geschofl, eine Ab-
lenkung nach rechts auf der Nord-, nach links auf der
Siidhalbkugel. Diese Ablenkung ist in der Néhe des
Aquators klein und nimmt polwirts zu. Die Abnahme
der Rotationsgeschwindigkeit eines Punktes von einem
Ereitenkreis zum anderen liegt am Agquator bei 2 km/h,
in mittleren Breiten bereits bei iiber 20 km/h; ein in
diesem Gebiet sich nordwirts bewegendes Luftguantum
hat bei einer Verlagerung um 4 Breitengrade bereits
einen Geschwindigkeitsiiberschull nach Osfen von etwa
100 km/h. Ein Siidwind wird dadurch allmé&hlich zu
einemn Westwind, umgekehrt wird infolge des Zuriick-
bleibens aus einem Nord- ein Ostwind.

Auf eine mathematische Ableitung kann hier nicht
eingegangen werden. Die ablenkende Kraft der Erd-
rotation, die nach ihrem Entdecker, einem franzésischen
Mathematiker, auch Corioliskraft genannt wird, wirkt
immer senkrecht zur Bewegungsrichtung als Fiihrungs-
kraft: sic ist eine sogenannte Scheinkraft, da sie keine
Arbeit zu leisten vermag und immer nur als Gegenkraft
wirksam ist. Die Corioliskraft ist nicht nur fir Luft-
bewegungen auBerhalb der Aquatorzone, sondern auch
fiir die Meeresstromungen von Bedeutung. Die Formel
fiir die Corioliskraft bei gradlinigen Isobaren lautet

A=2.wm-vsin g
(A = Corioliskraft, @ = Winkelgeschwindigkeit der
Erdrotation, v = Windgeschwindigkeit, ¢ = geographi-
sche Breite)
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Gibt man die Windgeschwindigkeit in km/h an, so
berechnet sich die Corioliskraft niherungsweise aus der
Formel

A = 05+v:.sin ¢.

Auf jedes Lufiteilchen in einem Luftdruckfeld mit
parallelen Isobaren wirken also zwei Krifte, die Gra-
dientkraft G und die Corioliskraft A. Die Gradientkraft

héngt ab vom Luftdruckgefille ;[p_ ihre Grilie betrigt
I
o i . dp dh
N

(¢ = Dichte der Luft, jf = Anderung des Luftdrucks
dh

senkrecht zu den Isobaren, = Anderung der Werte
L

der absoluten Topographie senkrecht zu den Isohypsen.)

Die Gradientkraft wirkt also immer vom hohen zum
tiefen Luftdruck hin, die Corioliskraft immer senkrecht
zur Bewegungsrichtung eines Luftteilchens. Setzt sich
also ein solches Luftteilchen infolge der Gradientkraft
zum tiefen Druck hin in Bewegung, so wirkt die Corio-
liskraft solange ablenkend nach rechts, bis Gradient-
kraft und Corioliskraft in genau entgegengesetzier
Richtung wirken und damil ihre Wirkung aufheben,
Dies ist aber nur dann der Fall, wenn sich das Luft-
teilchen parallel zu den Isobaren bzw. Ischypsen be-
wegt (s. Abb. 5).
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~ Abb. 5
Luftdruck und Wind bei geradlinigen Isobaren

In diesem Fall ist G A, es herrscht Gleichgewicht
innerhalb einer gradlinigen und reibungslosen Bewe-
gung. Diese Luftbewegung nennt man den geostrophi-
schen Wind. Buys-Ballot faBte dieses Ergebnis der vor-
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Abb, &
Luftdruck und Wind bei kreisférmigen Isobaren (nach Ber g)

angegangenen Uberlegungen zusammen in dem nach
ihm benannten Gesetz: Blickt man in Richtung des Win-
des, so liegt auf der Nordhalblugel der tiefe Luftdruck
immer links.

Bei gekriimmten Isobaren bzw. Isohypsen kommt als
weitere Kraft noch die Fliehkraft oder Zentrifugalkraft
Z hinzu. Sie ist ebenfalls eine Scheinkraft, Thre Rich-
tung geht immer vom Zentrum des Druckgebildes nach
auflen. Abb. 6 zeigt die Krifteverteilung und den Wind
in einem Hoch- und Tiefdruckgebiet mit konzentrischen
Isobaren. Aus dieser Darstellung kann man die Gleich-

gewichisbedingungen erkennen, die dann gegeben sind,
wenn

beim Tiefdruckgebiet G=A+2Z

beim Hochdruckgebiet G+ Z=AoderG=A—7
ist. Daraus ergibt sich, dafi die Fliehkraft beim Tief ent-
gegengesetzt der Gradientkraft ist, deren Wirkung also
abschwicht, wihrend sie beim Hoch die Gradientkraft
noch verstirkt, d. h. bei gleichem Abstand der Isobaren
bzw. Isohypsen ist die Windgeschwindigkeit um ein
Hoch gréfier als um ein Tief. Diese Gleichungen gelten
fiir gekriimmie Iscbaren bei einer stationfiren, reibungs-
losen Bewegung, Bedingungen, die oberhalb der Grund-
schicht weitgehend erfiillt sind. In der Praxis kann man
diese Voraussetzungen jedenfalls allgemein als gegeben
betrachten, da die Fehlergrenzen innerhalb der MeB-
genauigkeit der Windmessungen liegen. Den Wind hei
gekriimmten Isobaren bezeichnet man als Gradientwind.

Nach diesen Formeln kann man das vollstéindige bari-
sche Windgesetz formulieren: Auf der Nordhalbkugel
stromt der Wind parallel zu den Isobaren hzw, Ischyp-
sen um ein Hochdruckgebiet im Uhrzeigersinn, um ein
Tiefdruckgebiet entgegen dem Uhrzeigersinn; die Wind-
geschwindigkeit ist umgekehrt propoertional dem Ab-
stand der Isobaren bzw, Ischypsen. Dieses Gesetz ent-
hall somit eine Aussage tiber Richtung und Stirke des
Windes und hat deshalb eine grofie Bedeutung fiir den
praktischen Dienst.

Aus der oben angefithrten Formel fiir die Gradient-
kraft G ist zu erkennen, daB der umstiindlich zu ermit-
telnde Wert der Luftdichte o bei der Bestimmung der
Windgeschwindigkeit aus Wetterkarten nur bei Isoba-
renkarten (Bodendruckfeld) bendtigt wird, nicht da-
gegen bei Hohenkarten mit Isohypsen (Isopotentialen).
Die Tatsache, dafi dort die Bewegung nicht in einer be-
stimmten Hohe, sondern in einer vorgegebenen Isobaren-
flache stattfindet, ist unbedeutend. da die Neigungs-
winkel dieser Druckflichen in der Natur sehr gering
sind.

Aus den oben genannten Beziehungen

A=2+swevesing
:}E = jj—; und G =A

kann man die Geschwindigkeit des geostrophischen
Windes im Gleichgewichtszustand berechnen:

e

|-

und

dp
do
1 dp 1 _dh

¥ Zwesinp dn  Zwsng . da

: 1
2-m-vesing = —
o

Diese Gleichung kann in Aquatornéhe allerdings nicht
verwendet werden, da dort mit ¢ 0 und somit auch
sin = 0 bzw. 1/s5in p = oo die Windgeschwindigkeitun-
endlich grofl werden miifite. Die Erliuterung einer geo-
strophischen Windskala (Gradientwindlineal) ist bei
Regula-Zimmerschied (Bd, I) zu finden.

Beim geostrophischen Wind und beim Gradientwind
wirken nur Gradientkraft, Corioliskraft und gegebenen-
falls Fliehkraft ein. Die Reibungskraft wird hierbei ver-
nachléssigt. Oberhalb der Grundschicht ist dies auch
vertretbar, jedoch nicht innerhalb derselben und erst
recht nicht bei der Berechnung des Bodenwindes. Beim
Betrachten einer Bodenwetterkarte ist auch keine Pa-
rallelitét zwischen den Isobaren und der Windrichtung,
sondern eine Komponente des Winds zum tieferen Druck
hin festzustellen.

Die Wirkungsrichtung der Reibungskraft ist entgegen-
gesetzt der Windrichtung, ihr Betrag ist jedoch wegen
der siarken (orographisch bedingten) Schwankungen
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nicht zu erfassen. Wichtig ist die auf jeder Bodenwetter-
karte erkennbare Tatsache, daBl der Wind aus dem Hoch
heraus auf spiraliger Bahn in das Tief hineinweht, daB
also das Gradientwindgesetz hier nicht erfiillt wird.
Diese Abweichungen vom Gradientwind sind es erst, die
den Abbau eines Hochdruckgebietes bzw, die Auffillung
sines Tiefdruckgebietes erméglichen. Die oft sehr star-
ken Verdnderungen der Druckgebilde machen im Ge-
genteil deutlich, dafl die Voraussetzungen fiir eine be-
schleunigungsfreie Stréimung zum mindestens in den
unteren Luftschichten meist nicht erfiillt sind.

Die Reibung ist am geringsten iiber einer glatten Fla-
che wie dem ruhigen Meer; bereits eine stark bewegte
See steigert sie merklich, noch grifer wird sie jedoch
iiber Land, insbesondere bei einem gebirgigen Relief,

535 mb T

1000 mb

1005 mb

100 mb

Abb, T
Gradientkraft G, Corioliskraft A und Reibungskrafl R
sowie der daraus resultierende Wind V
fnachRegula-Zimmerschiecd)

In der Abb. 7 ist das Zusammenwirken aller Krifte ein-
schlieilich der Reibung auf ein Luftquantum in einer
gradlinigen Strémung (parallele Isobaren) dargestellt.
Der Ablenkungswinkel o zwischen dem wirklichen und
dem isobarenparallelen Wind (geostrophischer Wind)
betrigt tiber See 3 bis 20 Grad, liber Land 30 bis 45
Grad. Da der Einfluf3 der Reibung innerhalb der Grund-
schicht mit der Hhe abnimmt, nimmt auch die Kompo-
nente zum tieferen Luftdruck ab, d. h. mit zunehmender
Hohe dreht der Wind nach rechts, bhis er isohypsen-
parallel ist.

Da sich Luft aus dem Zentrum des Hochs entfernt,
mul} sie durch andere Luft ersetzt werden, die im Hoch
absteigt. Deshalb herrschen in Hochdruckgebieten stets
Absinkbewegungen vor, die mit Temperaturzunahme,
Feuchteabnahme und dadurch mit Wolkenauflosung ver-
bunden sind. Im Tiefdruckgebiet mufl eine aufsteigende
Luftbewegung erfolgen, die mit Abkihlung, Feuchte-
zunahme und Weolkenbildung verbunden ist. Das Aus-
fliefen von Luft aus einem Hoch nennt man auch Stro-
mungsdivergenz, das Einstréimen in ein Tief Strémungs-
konvergenez.

Bei der Darstellung des Druckfeldes oder der absolu-
ten Topographien bestimmter Isobarenflichen ergibt die
Tangente an die gekriimmten Isobaren jeweils die Wind-
bzw. Stromungsrichtung. Diese Linien, die uns in jedem
Punkt des Feldes die Stréomungsrichtung angeben, wer-
den Stromlinien genannt.

Fiir manche Probleme ist es von Bedeutung, den Weg
zu kennen, den ein bestimmtes Luftquantum in den ein-
zelnen Zeitabschnitten zuriicklegt. Dieser Weg wird dar-
gestellt durch die Luftbahnen oder Trajektorien. Die
Trajektorien sind also bezogen auf ein ganz bestimmtes
individuelles Luftquantum, dessen Weg verfolgt wird.
Stromlinien und Trajektorien fallen in der Natur prak-
tisch niemals zusammen, da das nur bei vollkommen
festliegenden (stationdren) Druckgebilden chne Reibung
der Fall sein konnte und andererseits die Druckgegen-

sitze zwangsliufig einem Ausgleich zustreben. Die
Abb, § zeigt die Darstellung eines Bodendruckfeldes
durch Stromlinien und Trajektorien bei stationdren Ver-
haltnissen mit ReibungseinflulB.

Abb, 8
Isobarenkarte mit Stromlinien und Trajektorien
{(nach Regula-Zimmerschied)

Das Luftquantum bewegt sich in diesem Beispiel spi-
ralenformig aus dem Hoch heraus in das Tief hinein.
Stromlinien kdnnen sich definitionsgemaB (als Isobaren
bzw. Ischypsen) niemals schneiden. Da aber ein beweg-
tes Luftquantum mehrmals iiber einen bestimmen Ort
hinwegziehen kann, mull gefolgeri werden, daBl sich
Trajektorien schneiden kinnen.

Fiir die Luftstrémungen sind als markante Stellen
zwel weitere Linien wichtig, die Divergenz- und die
Konvergenzlinien. Wenn in einer Zone mehr Luft ab-
fliet als zuflieBt, spricht man von einer Stromungs-
divergenz, die hiufig mit Druckfall verbunden ist, wenn
dagegen mehr Luft zu- als abflieBt, von einer Sird-
mungskonvergenz, die mit Druckanstieg gekoppelt 1st.
Infolge der steigenden Luftbewegung kommt es bei einer
Konvergenz zu Wolkenbildungen und Niederschligen;
typische Konvergenzlinien sind Fronten und Trogach-
sen (s, u.). Divergenzlinien treten dagegen nur in Hoch-
druckgebieten auf. Bei einer Divergenzlinie laufen die
Izobaren bzw, Ischypsen auseinander, bei einer Konver-
genzlinie zusammen. Alle Vergenzen verdienen bei der
Wetterlkkartenanalyse besonders in den oberen Schichten
der Troposphire Beachtung.

In der allgemeinen GrofBzirkulation mufl man unter-
scheiden zwischen Zonen mit bestiindigen Luftstromun-
gen (Passate) und Zonen mit vorherrschenden Wind-
richtungen, wie z. B. in der Westwindzone. Letztere
spielt fir den Wetterablauf {iber Mitieleuropa eine be-
sondere Rolle. Sie fillt mit dem Siidteil der Zone tiefen
TLuftdrucks und mit dem Nordteil der Subtropenhoch-
zone zusammen und liegt zwischen dem 45. und 70. Brei-
tengrad. Sie ist gekennzeichnet durch anhaltende Ver-
inderungen von Wind und Wetter, wobei die Richtun-
gen zwischen Siidwest und Nordwest deutlich iiberwie-
gen. Die Hiufigkeit westlicher Winde liegt selbst noch
auf Sylt und in Berlin bei 70% im Jahresmittel. Die
Weststromung kann im Jahresablauf jedoch hiufiger
gestort sein, sogar fur langere Zeit. Dies war z. B. im
Februar und Mirz 1947 der Fall, wo anstelle des Island-
tiefs wochenlang hoher Luftdruck tiber dem nirdlichen
Nordatlantik, dagegen tiefer Luftdruck im Azorenraum
lag.

5. Der Wasserdampf in der Atmosphiire
5.1. Physikalische Grundlagen

Wasser kann in der Almosphére in allen drei Aggre-
gatzustinden — fest, flilssig und gasformig — auftreten,
in der Nihe der Temperatur 0° C sogar gleichzeitig in
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den drei Formen (Tripelpunkt). Eine absolut trockene
Luft gibt es in der Natur nicht, es ist vielmehr stets eine
gewisse Menge (bis zu 4 Volumprozenten) Wasserdampf
vorhanden, wobel man unier Wasserdampf die gas-
firmige Phase versteht, die, mit Ausnahme des Tempe-
raturbereichs um den Kondensationspunkt, den Gas-
geselzen folgt. Der Wasserdampf ist, wie alle Gase, un-
sichtbar. Die sichtbaren Wolken bzw. der Nebel bestehen
nicht aus Wasserdampf, sondern aus kleinsten Trépf-
chen (Wolkenwasser)

Folgende Vorgidnge filhren zum Ubergang wvon der
einen in eine andere Phase:

Kondensation = Ubergang von Wasserdampf in
Wasser

Verdunstung Ubergang von Wasser in

(Verdampfung) Wasserdampf

Gefrieren Ubergang von Wasser in Eis

Schmelzen = T1'bergang von Eis in Wasser

Sublimation = Ubergang von Wasserdampf in Eis

und umgekehrt.

Kondensation und Verdunstung kinnen bei allen Tem-
peraturen, die¢ in der Atmosphire vorkommen, statt-
finden, Schmelzen und Gefrieren immer bei 0° C und
Sublimation bei 0°C und tieferen Temperaturen. Bei
allen Zustandsinderungen wird Wirme umgesetzt,

Bei der Kondensation werden

frei 600 cal/Gramm Wasser,
bei der Verdunstung werden
verbraucht 600 cal/g,

beirmn Gefrieren werden frei 80 cal/g,
beim Schmelzen werden
verbraucht

bei der Sublimation
Wasserdampf zu Eis werden
frei 680 cal/g,
bei der Sublimation Eis zu
Wasserdampf werden
verbraucht

80 cal/g,

680 cal/g.

5.2. MellgrioBen des Wasserdampfe

Zur Angabe des Wasserdampfgehalts der Luft werden
verschiedene Meligrifien verwendet:

1) Der Dampfdruck e bzw. E in mm oder mhb
(e = wirklich vorhandener Dampfdruck, E = Sitti-
gungsdampidruck)
2) die relative Feuchte f = —;’-- 100%q
g Wasser
3) Die absolute Feuchte a in— —
) a in o

4) Das Mischung haltni i B e
as sverhfltnis min ———
] kg trockener Luft

; T Wasser
5) Die spezifische Feuchte g in 'E—-— —
kg in feuchter Luft

6} Der Taupunkt bzw. die Taupunktsdifferenz in
Grad C.

Der Dampjdruck ist der Partialdruck des Wasser-
dampfs im Gasgemisch Luft, Die Héchstmenge des Was-
serdampfgehaltes der Luft ist nur von der Temperatur
des Wasserdampfs (und damit auch der Luft) abhingig.
Sie nimmt mit der Temperatur zu, aber nicht linear,
sondern exponentiell, d. h. bei htheren Temperaturen ist
auch der Betrag der Zunahme gréier als bei tieferen
Temperaturen. Die jeweils mogliche Hochstmenge er-
gibt den Sittipungsdampfdruck (maximaler Dampi-
druck) E.

Den zahlenmiBigen Zusammenhang gibt u. a. die For-
mel von Magnus
L4470 1
234,67 + ¢
E = 4,525 - 10 mm Hg
( t = Temperatur in ° C)

In Abb. 9 ist die Dampfdruckkurve auf Grund der
Magnusschen Formel dargestellt, aus der man fiir jede
Temperatur den zugehorigen Sattigungsdampfdruck ab-
lesen kann, Ausfiihrliche Werte des Sattigungsdampf-
drucks sind in den Aspirations-Psychrometeriafeln
(S. 2—17) enthalten.
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Die relative Feuchte I ist die einzige Meligrifie des
Wasserdampfgehaltes, die in der Praxis durch Messung
(Hygrometer) direkt in Prozent bestimmt wird. Sie
kann auBlerdem berechnet werden aus den Verhiltnis-
sen der jeweiligen wirklichen zu den maximalen Feuch-
tegroBen (wirklicher Dampfdruck / maximaler Dampf-
druck, wirkliche absolute Feuchte / maximale absolute
Feuchte, wirkliches Mischungsverhiltnis / maximales
Mischungsverhéltnis usw.), multipliziert mit 100,

Die absolute Feuchte a (maximale absolute Feuchte A)

ist die in 1 Kubikmeter Luft enthaltene Wasserdampf-
menge in Gramm. Man kann sie aus der Gasgleichung
berechnen:
R S, L
Ry + T 1+at
wobei Ry die Gaskonstante fiir Wasserdampf, T die
absolute Temperatur und o den Ausdehnungskoeffi-
zienten fiir Gase bedeuten.

a = 108. (e in mm Hg)

Als Mischungsverhiltnis m (maximaler Wert = M)
bezeichnet man die Wasserdampfmenge in Gramm, die
in einem Kilogramm trockener Luft, als spezifische
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Feuchte s (maximaler Wert S) die Wasserdampf-
menge in g, die in einem kg feuchter Luft enthalten ist.
Bezeichnel man die Dichte des Wasserdampfes mit oy,
die Dichte der trockenen Luft mit gr,, so ergibt sich nach
Anwendung der Gasgleichung:

D 632e { g l

9L p—e |kg
e D - 622 - C [ _g
e, + ¢ p—0378. e| kg

Das Mischungsverhéltnis m ist nur ein wenig griller
als die spezifische Feuchte s, so dali in guter Ann#he-
rung unter Vernachldssigung der gegeniiber p kleinen
Abzugsglieder e bzw 0,378 « ¢ i Nenner

622 - e :
m =5 ~——— ist.
P

Der Taupunkt (T3) ist die Temperatur, auf die Luft
abgekiihlt werden muB, bis Sittigung und damit Kon-
densation eintritt. Beim Taupunkt ist £ = 100%, e = E,
m = M, s 5.

Der Taupunkt kann direkt gemessen werden; die
Messung ist jedoch umsténdlich, Deshalb wird der Tau-
punkt im praktischen Dienst auf dem Umweg iiber die
relative Feuchte bestimmt. Die Differenz Luftfempera-
tur minus Taupunkt = Taupunktsdifferenz ist als S&t-
tigungsdefizit ein MaB fiir die Trockenheit der Luft.

In der Natur sind alle Kondensationsvorginge auf ein
Absinken der Temperatur bis zum Taupunkt zuriick-
zufithren. Zu einem solchen Temperaturriickgang kann
es durch Ausdehnung der Luft, durch Ausstrahlung,
Beriihrung mit einer kilteren Unlerlage (Erdboden,
Meer) und durch Vermischung mit kilterer Luft kom-
men. Um die Vorginge der Abkihlung durch Ausdeh-
nung (sog. adiabatische Zustandsinderungen durch auf-
steigende Luftbewegungen, s. u.) verfolgen zu kinnen,
benutzt man thermodynamische Diagramme, die eine
graphische Darstellung erméglichen und die in der Fol-
ge beschrieben werden.

6. Aerologie
6.1. Einfiihrung

Die Aerologie ist die Wissenschaft vom Zustand der
freien Afmosphire oberhalb der Erdoberflache und des-
sen Anderungen. Dabei sind folgende Grundtatsachen
zu heachten. Gelangt ein Gas unter geringeren Druck,
so dehnt es sich aus und mull dabei gegen seine Um-
gebung eine Ausdehnungarbeit leisten. Die dazu bendtig-
te Energie entnimmt es seinem Wirmeinhalt und kiihlt
sich infolgedessen ab. Gelangt es umgekehrt unter einen
hiiheren Druck, so wird es zusammengeprelt und ge-
winnt dadurch an Energie, die seine Temperatur erhdht.
In der Atmosphiire nimmt der Luftdruck stets mit der
Hihe ab, Steigt also ein Luftquantum aus irgend einem
Grund auf, so gelangt es unter geringeren Huflieren
Druck und kiihlt ab, sinkt es dagegen von oben nach
unten ab, so gelangt es unter einen hdheren Druck und
erwirmt sich. Grundlagen der Aerologie 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 20 km
gemessen. Diese fiir die gesamte Meteorologie und vor
allem fiir die Wettervorhersage so wichtigen MeBer-
gebnisse miissen anschaulich dargestellt und rasch aus-
gewerlet werden konnen. Aus den o.g. MeBwerten
(Luftdruck, Temperatur usw.) kann man némlich alle
iibrigen bendtigten Werte rechnerisch oder graphisch
bestimmen. Zu diesem Zweck hat man Diagrammpapiere
entwickelt, in welche die gemessenen Werte eingetragen

und sogenannte Zustandskurven eingezeichnet werden.
Das wohl bekannteste Formblatt dieser Art ist das
thermodynamische Diagrammpapier von Stii v e, durch
das alle Bewegungsvorginge und Zustandsiinderungen
innerhalb der Atmosphire verfolgt und berechnet wer-
den kinnen.

6.2 Das thermodynamische Diagrammpapier (n. 5t ii v e)

Das thermodynamische Diagrammpapier besitzt ein
rechtwinkliges Koordinatensystem. Auf der Abszisse ist
die Temperatur in einem linearen Malstab aufgetragen,
die Ordinate enthilt die Druckteilung in einem poten-
tiellen MafBstab. Diese Einteilung stellt eine mit zuneh-
mender Hohe geringer werdene Druckabnahme dar,
so dal dieser Malistab in guter Anndherung den Ver-
hilinissen in der Natur entspricht. Die barometrische
Hohenstufe betrdgt bei 1000 mb 8 Meter pro Millibar,
bei 500 mb etwa 15 m pro Millibar und bei 225 mb 28 m.
Somit ergibt eine Druckhthenkurve bei potentieller
Druck- und linearer Hohenangabe (Millibar/Meter) eine
Kurve, die weitgehend dem Verlauf einer Geraden
dhnelt bzw. in gewissen Grenzen durch gerade Linien
ersetzt werden kann.

7Zum gleichen Ziel gelangt man auch, wenn man statt
der potentiellen eine logarithmische Druckskala ver-
wendet, wie es z. B. beim Skew T, log p-Diagramm der
Fall ist,

Im Stiive-Diagramm sind die Isothermen senkrechte,
in gleichem Abstand verlaufende griine Geraden; sie
sind von —80° bis +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 Fldchen, wie 1000, 900, 800 usw.
mb-Flichen; als Standardiscbarenflichen verwendet
man im praktischen Wetterdienst 1000, 850, 700, 500,
300, 200, 100, 50 mb.

Auber den Isothermen und Isobaren sind als weitere
Kurvenscharen eingezeichnet:

1) Die Trockenadiabaten

2) Die Linien gleichen Sittigungs-Mischungsverhall-
nisses

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

6.2.1. Die Trockenadiabaten

Unter einem adiabatischenn Vorgang (Zustandsinde-
rung) versteht man einen Vorgang, bei dem weder
Wirme von aulBlen zugefithrt noch entzogen wird.

Erfolgt eine Kompression (Fahrradpumpe) oder Ex-
pansion (Vakuumpumpe) der Luft chne Warmeaus-
tausch mit der Umgebung relativ rasch, so liegt eine
adiabatische Zustindsinderung wvor. Die atmosphiri-
schen Vorgénge, bei denen ein Luftquantum unter nie-
drigeren Druck kommt, konnen im allgemeinen als
adiabatische Vorgidnge behandelt werden.

Die formelmiBige Beziehung zwischen Temperatur
und Druck fiir einen adiabetischen Prozel liefert die
Poissonsche Gleichung:

A
T =m0, (2]
. Po/
= _ Cp — Gy
(T = absolute Temperatur = t°C + 273, k = ————

Cp
cp = spezifische Wirme bei konstantem Druck, cy =
spez. Warme bei konstantem Velumen).
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Die trockenadiabatische Abkiihlung oder Erwirmung,
die man mit dieser Formel errechnet, wenn ein Luft-
gquantum aufsteigt bzw. absinkt, betrigt ca. 1° pro 100 m
Hohenunterschied und wird als trockenadiabatischer
Temperaturgradient bezeichnet.

Imn Stive-Diagramm ist dieser Zusammenhang zwi-
schen Druck- und Temperaturinderung durch die von
rechts unten nach links oben verlaufenden griinen Li-
nien, die Trockenadiabaten, wiedergegeben. Die Trok-
kenadiabaten sind infolge des potentiellen MaBstabes
flir p gerade Linien, die sich im Punkt p=0und T =0
(t = —273° C) schneiden, sie bilden also ein Strahlen-
biischel durch den Punktp = 0,/T = 0.

6.2.2 Die Linien gleichen Siittigungs-Mischungs-
verhiltnisses.

Zur Bestimmung des Feuchtigkeitsgehaltes der Luft
in den verschiedenen MefBgriflen und des Kondensa-
tionsniveaus ist im Stiive-Diagramm rot gestrichelt eine
Kurvenschar des konstanten Séttigungs-Mischungsver-

h&ltnisses von 0,01 bis 50,0 g—einj_f,ezeichnci, die nach der

kg
Formel
622 - E
Mo

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 kénnen eine Reihe won FeuchtemeBzahlen be-
stimmt werden, Das Stiive-Diagramm tritt hier als
Nachschlagewerk an die Stelle einer Tahelle.

Das Sattigungs-Mischungsverhidltnis M kann bei Kennt-
nis des Luftdrucks und der Temperatur abgelesen wer-
den. Wenn zwei der GriBen M, p und t vorliegen, ist die
dritte Grofe eindeutig festgelegt. Bei einer Temperatur
von 13.8° und einem Luftdruck von 1000 mb (Abb. 10)
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Abb. 10
Bestimmung des Sittigungs-Mischungs-Verh#linisses

ist das maximale Mischungsverhélinis und angenihert
auch die maximale spezifische Feuchte 10 g im Kilo-
gramm trockener Luft. Man findet diesen Wert, indem
man feststellt, welche rot gestrichelte Kurve durch den
Schnittpunkt der 13,8 Isotherme mit der Isobare 1000
mb geht.

Analog ermittelt man das wirkliche Mischungsver-
héltnis der Luft durch den Schnittpunkt der Iscbare
mit der Isotherme des Taupunkts. Bei einem Druck von
1000 mb und einem Taupunkt von —1,3% C ist das wirk-

liche Mischungsverhéltnis m
trockener Luft.

395 g im Kilogramm

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-
verhélinis. Die Isotherme, die durch den Schnittpunkt
des wirklichen Mischungsverhiltnisses, das hier zum
Séttigungs-Mischungsverhiltnis geworden ist, mit dem
gegebenen Luftdruck geht, ergibt den Taupunlkt.

Ein Luftdruck von 1000 mb und eine Temperatur von
13,8° C ergab fiir M = 10 g/kg.

Bei 50%n Feuchte ist m = 5 g'kg; Taupunkt = 3,7°,
bei 18% Feuchte ist m = 10-0,18 g/kg; Taupunkt = —10°.

Der Sattigungsdampfdruck ist unter Anwendung der

angenéherten Formel
M = M
B

auf der 622-Isobare abzulesen, da die Isothermen gleich-

zeitig als Linien gleichen S&ttigungs-Dampifdrucks (der

Dampfdruck hingt ja nur von der Temperatur ah) an-

gesehen werden kénnen und sich fiir p = 622 aus der

Formel fiir M ergibt:

622« E
622
Auf dieser Isobare sind also M und E zahlenmiBig

gleich.

S0 betrigt fir 0° der Sittigungsdampfdruck 6,2 mb,
da durch den Schnittpunkt der Isobare 622 mb und der
0°-Isotherme die Linie des maximalen Mischungsver-
hiltnisses 6,2 verliuft. Auf die gleiche Weise kommt
man fir 15° auf einen Sittigungsdampfdruck von etwa
17,5 mb.

Der wirkliche Dampfdruck wird auf die gleiche Wei-
se bei Kenntnis des Taupunkts abgelesen. Bei einem
fritheren Beispiel hatten wir als Taupunkt —10° bhe-
stimmt, Der wirkliche Dampfdruck betrdgt hier 2.8 mb.

Die relative Feuchte kann auch durch die Werte des

M= = E.

Mischungsverhiltnisses, f = e 100%/s definiert und

ohne Rechnung dem Stiive-Diagramm entnommen.
werden. Das Mischungsverhéltnis m fiir einen beliebi-
Een Druck p bei dem Dampfdruclk e dndert sich nicht,
wenn das Luftquantum unter einen anderen Druck ge-
bracht wird, solange keine Sittipungsfeuchte vorliegt.
Demnach gilt bel einem Luftdruck von 1000 mb
622-¢  B22-¢
fan S O]

wobei ¢ der Dampfdruck bei 1000 mb ist. Geht man da-
her auf der Linie gleichen Mischungsverhiltnisses m
von p auf 1000 mb, so geht e in ¢’ iiber. Die Isotherme
durch den Schnitipunkt der Linie m mit 1000 mb ist
gleichzeitig die Linie des konstanten Dampfdruckes .
Man stellt nun den Schnittpunkt dieser Isotherme, die
den Dampfdruck ¢ 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.¢

m

M -
D =}
Nach obiger Gleichung war
Lz
- BEee

Daraus folgt, wenn man m und M durch obige Werte
ersetzt:

Pl et Ofoias LI S g Ty
f i 100°/ 4 1000 100%/, 10 1°




e e

Die Ausgangswerte seien Druck 790 mb, Temperatur
= 13°, Taupunkt 5% Durch den Taupunkt geht bei
790 mb die Linie gleichen Mischungsverhéltnisses
70 f_"_ . die die 1000 mb-Isobare bei 8,5° schneidet.

2
Durch die Temperatur von 13° bei 790 mb geht die

Linie gleichen Sittigungsverhélinisses = 12,0 lfg

« Diese

Linie schneidet die Isotherme B,5° bei 530 mb. Die

i 590
relative Feuchte betrigt d:ahm': 58%,

10
Das umgekehrte Verfahren, wenn Druck, Temperatur
und relative Feuchte gegeben sind, fithrt zum Taupunkt.

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

Bei Druckinderung beispielsweise dndert sich die
Temperatur, der maximale Dampfdruck, die relative
Feuchte, der Taupunkt und die Taupunktsdifferenz; es
bleiben aber konstant das Mischungsverhilinis und die
spezifische Feuchte, jedoch nur, solange keine Sattigung
vorhanden ist. Mit anderen Worten: solange die Zu-
standsinderungen trocken-adiabatisch wverlaufen, die
relative Feuchte sich zwischen 1 — 99% bewegt, bleiben
die MeBgréfen Mischungsverhiltnis und spezifische
Feuchte konstant, Deshalb wird im Stlive-Diagramm
zur Darstellung der Feuchte das Mischungsverhélinis
verwendet. Unter feuchter Luft sei ein Luftquantum mit
der relativeny Feuchte von 1-—99% verstanden im Ge-
gensatz zu trockener Luft mit 0% und geséittigter Luft
mit 100%e relativer Feuchte.

6.2.3. Hebungs- und Konvektions-Kondensationsniveau

Mit Hilfe des Sattigungsmischungsverhéltnisses lassen
sich zwei wichtige aerologische GriBen einfach graphisch
bestimmen. Es wurde bereits mehrfach erwihnt, daQ
sich aufsteigende Luft abkiihlt. Dabei bleibt wihrend
des ungesiattigten Zustandes das Mischungsverhilinis
der Luft konstant, die relative Feuchte jedoch nimmt
dauernd zu, In dem Zeitpunkt, in dem die relative
Feuchte den Wert 100% erreicht, die Luft also mit Was-
serdampf gesittigt ist und das wahre Mischungsverhalt-
nis zum Séttigungsmischungsverhéltnis wird, tritt Kon-

densation des iiberschiissigen Wasserdampfes zu Wol-
kenelementen (Wolkenbildung) ein. Die Héhe, die in der
Praxis auch durch den in dieser Hohe herrschenden
Luftdruck angegeben werden kann, nennt man das
Kondensationsniveau. Man unterscheidet zwei Arten
dieses Niveaus: das Hebungskondensationsniveauw (HEKN)
wird bei einer erzwungenen Hebung (z. B. durch
Stau an Gebirgen oder Aufgleiten warmer uber kalter
Luft), das Konvektions-Kondensationsniveau (KKN) bel
freiem bedingtem Aufsteigen (Konwvektion)
erreicht.

termisch

Die Berechnung beider Niveaus erfolgt graphisch liber
das Siattigungsmischungsverhiltnis.

Das Hebungskondensationsniveau (HEKN) ergibt sich
als Schnittpunkt der Trockenadiabate durch die Aus-
gangstemperatur am Boden mit der Linie des maxima-
len Mischungsverhilinisses durch den Taupunkt. Die
Abb, 11 enth#lt ein entsprechendes Beispiel, bei dem
folgende Ausgangswerte angenommen wurden: Luft-
druck p, = 1000 mb, Temperatur Tq = 5° C, Taupunkt
Ti = —3,2° C. Die Trockenadiabate durch den Punkt p,
= 1000 mb und T, = 5° C und die Linie des maximalen
Mischungsverhiltnisses durch den Taupunkt Ty = —3,2¢
schneiden sich in der Druckhihe 880 mb. Dort liegt somit
das HKN. I'n Kondensationspunkt hat das Luftquantum
eine Abkiithlung von +5% auf —5° erfahren. In diesem
Punkt bei 880 mb ist das Mischungsverhiltnis im Tau-

punkt = 5% zum Sattigungsmischungsverhilinis ge-

worden, der Taupunkt ist von —3° auf —5° gesunken. Bel
einem adiabatischen Anstieg nimmt der Taupunkt lang-
samer ab als die Temperatur, Beimm wvorhergehenden
Beispiel war bei 1000 mb die Taupunktdifferenz 8,2°.
Aus dem Stilve-Diagramm ergibt sich bei einer adiaba-
tischen 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 —57, —5°
und 0% Das Mischungsverhilinis bleibt dagegen von

1000 mb bis 800 mb konstant 3 ki
g

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 bestimmte Wirmemenge zuge-
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Abb. 11

Bestimmung des Hebungskondensationsniveaus
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filhrt wird. Dann wird sich der Zustand (p, T) nicht
lings einer Trockenadiabaten, sondermn entlang einer
sleiler wverlaufenenden Linie #ndern, wihrend die
Feuchte auf der Linie des konstanten Mischungsver-
hiltnisses zu verfolgen wire. Der Schnittpunkt und da-
mit das HKN ligen dann hiher. Das mit der Trocken-
adiabate und der Linie deg Mischungsverhilinisses he-
stimmte HEN ist daher die Mindesththe fiir den Beginn
der Wolkenbildung,

Als Faustregel nach Henning gilt die Beziehung fiir
die Wolkenhéhe h = 122 (T - Ty} Meter, wobei T - T4
die Taupunktsdifferenz ist. Hierbei ist eine lineare Ab-
nahme der Taupunktsdifferenz mit der Hohe ange-
nornmern.

Das Konvektions-Kondensationsnivean (KKN), auch
als Cumulus-Kondensationsniveau bezeichnet, wird Ghn-
lich bestimmt, Hier bringt man jedoch nicht die Trocken-
adiabate durch die Ausgangstemperatur, sondern die
individuelle Zustandskurve, d. h. den aus den gemesse-
nen. Aufstiegswerten gezeichneten Lindenzug (den
«Temp") zum Schnitt mit der Linie maximalen Sitti-
gungsmischungsverhidltnisses durch den Taupunkt. Da
in der Praxis die wirkliche Temperaturabnahme mit
der Hohe meist geringer ist als die adiabatische Tempe-
raturabnahme, die Zustandskurve also meist steiler ver-
lduft als die entsprechende Trockenadiabate, liegt im all-
gemeinen das KKN héher als das HKN. Beide fallen nur
bei einem adiabatischen Temperaturverlauf der Zu-
standskurve (bei adiabatischer Schichtung der Luft, s. u.)
zZusammen.

6.2.4. Die Feuchtadiabaten

Mit Hilfe der Trocken-Adiabaten kinmen im Stiive-
Diagramm die Zustandsinderungen (Temperatur- und
Druckiinderungen) 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, 4 h.
Druckerniedrigung ein (z. B. erzwungene Hebung auf
der Luvseite des Féhns), ohne #ubBere Wirmezufuhr
oder Entziehung, so verringert es seine Temperatur und
das SAttigungsmischungsverhiltnis, wobei die das Sitti-
gungsmischungsverhiltnis {ibersteigende Wasserdampf-
menge kondensiert. Hierdurch wird die vorher zur Ver-
dampfung notwendige Verdampfungswirme als EKon-
densationswirme wieder frei, die dem Wolkenluft-
guantum zugefithrt wird. Wenn hier auch von aufien
keine Wirme zugefiihrt oder entzogen wird, so ist diese
Zustandsiinderung doch nicht mehr adiabatisch, denn es
wird von innen die Kondensationswirme zugefithrt, die
von der Menge des kondensierten Wassers abhingt, Die

Temperaturabnahme ist also geringer als beim adiabati-
o)

schen Vorgang (—1 = und nicht konstant, da sie von
100 m

der kondensierten Wassermenge abhingt und bei hohen
Temperaturen das Siattigungsmischungsverhiltnis gri-
Ber ist als bei niedrigeren. Gedanklich kann man diesen
Hebungsprozel in 2 Teile zerlegen:

1} Trockenadiabatische Zustandsiinderung = Tem}:;cra-
1%
100 m
2) Warmezufuhr von innen, die eine Temperaturzu-
nahme auslist baw, die trockenadiabatische Tempera-

turabnahme um

[+]
turabnahme wvon 1{1]{}"—;; verringert, und zwar auf etwa
0,3°C 09°C
100 m 100 m

Einen solchen WVorgang bezeichnet man als eine
pseudo- oder feuchtadiabatische Zustandsdnderung und
versteht darunter eine Zustandsinderung von gesittig-
ter Luft, bei der von auBen weder Wirme zugefiihrt

noch entzegen wird. Dies gilt nicht nur fiir Aufwirts-,
sondern auch fir Abwirtsbewegungen, Bei diesen tritt
Temperaturzunahme und Verdampfung ein, es wird
Verdampfungswirme von innen entzogen, zo daf die

o

trockenadiabatische Temperaturzunahme von
03° ¢ 0,9°C
100 m ' 100 m

Im Stilve-Diagramm ist der Zusammenhang zwischen
Druck- und Temperaturinderung bei gesittigter Luft
durch die rot ausgezogenen Kurven, die Feucht- oder
Pseudoadiabaten, dargestellt, die von rechls unten nach
links oben wverlaufen. Im Stiive-Diagramm beriihren
sich die Feuchtadiabaten im Punkt p = 0 und T = 0,
dem Schnittpunkt der Trockenadiabaten,

Aus ihrem Verlauf ist zu erkennen, daf bei hohem
Druck und hier wieder bei hiheren Temperaturen die
Linien steiler verlaufen und sich bei niedrigerem Druck
immer mehr (asymptotisch) den Trockenadiabaten ni-
hern, so dall Trocken- und Feuchtadiabaten zeichnerisch
bei Temperaturen unter —80° zusammenfallen: Hoher

Druck und hohe Temperatur bedingen einen Gradienten
o

100 m

herabgemindert wird auf - i

von cu.mn , tiefe Druck- und Temperaturwerte einen

o

100 m
1000 mb den Unterschied der Neigung gegen die Abrisse
der Trocken- und Feuchtadiabaten, die durch die Punkte
+25° und —10° gehen.)

Jede Feuchtadiabate nihert sich einer Trockenadiaba-
ten asymptotisch. Der Temperaturwert dieser sozusagen
w2ustindigen” 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.

solchen von fast » (Vergleiche auf der Izobare

Merke: Die im Stiive-Diagramm griinen Liniensyste-
me (Isobaren, Isothermen, Trockenadiabaten) lassen
vertikale Vorgidnge verfolgen, bei denen der Wasser-
dampfgehalt keine Rolle spielt, wihrend die roten Kur-
venscharen (Sdttigungsmischungsverhiltnis, Feucht-
adiabaten) die Beriicksichtigung des Wasserdampfes
gestatten,

6.2.5 Die potentielle und pseudopotentielle Temperatur

Die potentielle Temperatur eines Luftquantums ist
die Temperatur, die ein Luftquantum annimmt, wenn
es trockenadiabatisch auf 1000 mb gebracht wird. Aus
Abb. 12 entnimmt man folgende Werle:

Ein Luftgquantum wvon
9% bei 930 mb hat eine pot. Temperatur von 15°
0° bei 830 mb hat eine pot. Temperatur von 152
18,82 bei 1050 mb hat eine pot. Temperatur von 15°
—13,0° bei 900 mb hat eine pot. Temperatur von —5°
—2,0° bei 1040 mb hat eine pot. Temperatur von —5°
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Abb. 12
Bestimmung der poilentiellen Temperatur



Daraus ist ersichtlich, da3 alle Lufiteilchen, die auf
einer Trockenadiabate liegen, die gleiche potentielle
Temperatur besitzen. Die Trockenadiabaten sind Linien
konstanter potentieller Temperatur.

Die pseudopotentielle Temperatur ist die Temperatur,

die ein Luftguantum annimmt, wenn es

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

2) wvom Hebungskondensationsniveau feuchtadiabatisch
weiter gehoben wird, bis der gesamte Wasserdampf
kondensiert und ausgefallen ist (theoretisch bis
—973°, praktisch bis —70%) und schlieflich wieder

3) trockenadiabatisch auf 1000 mb gebracht wird,

Bestimmung der pseudepotentiellen Temperatur im

Stilve-Diagramm:

a) Bestimmung des Hebungskondensalionsniveaus
{Vorgang 1)

b) Feststellung des Wertes der durch das Hebungskon-

densationsniveau gehenden Feuchtadiabaten, Ab-
lesung der roten Ziffern (Vorgang 2 und 3).
Die Abb. 13 zeigt dies an einem Beispiel.
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Abb, 13
Bestimmung der pseudopotentiellen Temperatur

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

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

Die pseudopotentielle Temperatur des Luftgquantums
ist also 45°.

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

6.2.6. Die virtuelle Temperatur

Die virtuelle Temperatur ist die gedachie Temperatur
trockener Luft, die bei gleichem Druck die gleiche Dichte
besitzt wie feuchte Luft. Der Begriff der virtuellen
Temperatur, die nur eine RechengriiBe ist, wurde des-
halb eingefiihrt, um mit feuchter Luft (der Wasser-
dampfgehalt schwankt in der Atmosphére sehr stark)
genau so rechnen zu kénnen, als ob kein Wasserdampf
vorhanden wiire. Feuchte Luft ist bei gleichen #ufieren
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Randbedingungen (Druck und Temperatur) leichter, be-
sitzt also eine geringere Dichte als trockene; eine Ver-
minderung der Luftdichte erreicht man aber auch durch
Temperaturerhihung trockener Luft bei unveréindertem
Druck, De erforderliche Temperaturerhohung, um glei-
che Dichte zu erreichen, nennt man den wvirtuellen Zu-
schlag, er kann mit folgender Anndherungsformel be-
!'e{!::"l net \'.'l.‘l'd(.’]’] i

. mn
Virtueller Zuschlag ;-IB .

Ohne Umweg liber das Mischungsverhéltnis (m) kin-
nen die Werte des virtuellen Zuschlages bei Kenntnis
der relativen Feuchte dem Stiive-Diagramm direkt ent-
nommen werden. Auf den Hauptisobarenflichen sind
kurze Schrigstriche angebracht, deren Abstand den vir-
tuellen Zuschlag fiir die entsprechende Temperatur bei
100"y Feuchie ergibt.

Bei einer Temperatur von 67 ist
bei 1000 mb der wvirtuelle Zuschlag bei 100%s 1,0°,
bei 50%0,1%,
800 mb der virtuelle Zuschlag bei 100%0 1,2°,
bei 50%40,6°,
Die oben aufgefiihrte Ann#herungsformel ergibt aus
dem Stiive-Diagramm bei 1000 mb, 6° C und 100% ein
')
Mischungsverhé&linis von Ei;T und daraus einen vir-
5,8

tuellen Zuschlag '—t‘-_}-— 0,966°. Die entsprechenden

Werte bei 800 mb sind m
schlag = 1,2°,

7,4 und virtueller Zu-

Die Abstinde der Standardisobarenflichen 1000/850,
£50/700, T00/600, B00/500 usw. in Abhfingigkeit von der
virtuellen Mitteltemperatur sind in waagrecht verlau-
fenden Skalen auf den Isobaren 920, 770, 650, 550 usw.
in geopotentiellen Dekametern (zahlenmiBig = Deka-
metern (Dm) im normalmetrischen System) angegeben.

Bei einer virtuellen Mitteltemperatur von 0° zwischen
1000 und 830 mb betrdigt der Abstand der beiden Flé-
chen voneinander 130 Dm. Bei 6,0° zwischen 700 und
600 mb ist der Abstand der beiden Flichen 126 Dm. Die
Ablesung kann auf Meter genau erfolgen.

6.2.7, 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-
szisse ist die Taupunktsdifferenz in Celsiusgraden in
linearem Mafstab von 0° nach links fortschreitend
bis 25° eingezeichnet. Auf der Ordinate ist der Druck
im gleichen Mafistab wie beim Hauptdiagramm ein-’
gelragen.

b) In der rechien 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
—60° schneiden sich im Nullpunkt des rechtwinkli-
gen Koordinatensystems (Taupunktsdifferenz = 0@,
relative Feuchte = 100%),

Die Abbildung 14 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 £ = 55%.
Umgekehrt folgt bei einer Temperatur von 0°C und
einer relativen Feuchte von 55% eine Taupunktsdiffe-
renz von 8° C, Der Taupunkt selbst liegt dann bei 0 — 8
= 8% C. Wenn Taupunktsdifferenz und relative Feuch-
te gegeben sind, 146t sich die Temperatur T bestimmen.




Relative Feuchte in %

e :
i & 15" 1 = 0
Taupynktsdifferent (T-Td 1 in®C

Abb, 14
Nomogramm (T, T — Td, f)

6.2.6. Formelzeichen und Erliuferungen zum thermo-
dynamischen Diagrammpapier (nach Stiive)

Formelzeichen:

a absoclute Feuchte g/m®

e  Wasserdampfdruck

E Séttigungsdruck tiber einer ebenen Wasserfliche

f relative Feuchte in %

m Mischungsverhélinis g/kg

M Sattigungs-Mischungsverhiltnis iiber ebener
Wasserfldche

p Lufidruck in mb

R.w Gaskonstante fiir Wasserdampf

s spezifische Feuchte g'kg

S spezifische Sittigungsfeuchte {iber ebener Wasser-
flache

T absclute Temﬁeratur (°K), manchmal (z. B. bei Tau-
punktsdifferenz) auch Lufttemperatur in ©C

t Celsius Temperatur (° C)

Tq Taupunkt in °C

1

= 573 (Ausdehnungskoeffizient aller Gase)
{

@ Dichte trockener Luft gfem?

pw Dichte des Wasserdampfes g/cm?®

=2 nahezu gleich
Diagrammpapier:
Abszisse: Temperatur in ° C, darunter in® F
Ordinate: Druck in mb, Skalenteilung exponentiell:
Cp—©Cr
o) Cp = pk
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 (Kondensationsadiabaten).

Rote Zahlenwerte an den Feuchtadiabaten: Pseudo-
potentielle Temperaturen in © C.

Steil aufsteigende, rot gestrichelte Kurven: Kurven
gleichen S#ttipungs-Mischungsverhilinisses.

Rote Zahlenwerte an den Kurven gleichen Sattigungs-
Mischungsverhiiltnisses: Séttigungs-Mischungsverhilt-
nis in Gramm Wasserdampf pre Kilogramm trockener
Liuft,

Die kleinen griinen Strichmarken an den Hauptisc-
barenlinien geben durch ihren gegenseiligen Abstand
den virtuellen Zuschlag bei Feuchtesittigung. Um die
virtuelle Temperatur zu erhalten, schléigt man bei f %
relative Feuchte £/100 dieses Abstandes zur wirklichen
(gemessenen) Temperatur zu,

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

6.3. Die Berechnung der Druckhéhenkurve im thermo-
dynamischen Diagrammpapier

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

Diese Zustandskurven sind die Grundlage aller wei-
teren aerologischen Berechnungen. Eine der wichiigsten
Aufgaben ist die Bestimmung der Druckhéhenkurve,
aus der sich fiir jeden gemessenen Luftdruck die wirk-
liche geometrische Héhe iiber NN (absolute Topographie)
oder die Schichidicke zwischen 2 Isobarenflichen (rela-
tive Topographie) entnehmen 14806t

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

Im Stlive-Diagramm sind fiir die Druckintervalle
1000/850, 850/700, T00/600, 600/500 usw, bis 200/100, 100/ 50,
50/40, 40/30, 30/20 und 20/10 mb, jeweils etwa in der
Schichtmitte Héhenskalen eingetragen, die bei bekann-
ter wirtueller Mitteltemperatur ein Ablesen der relati-
ven Topographie in geopotentiellen Metern (gpm) er-
miglichen, wobei auf derr MaBstab der Hohenskalen
(von Strich zu Strich 10, 20 oder 40 gpm) zu achten ist.

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

1) Bestimmung der Hiéhe der 1000 mb-Fliche tiber NN
= absolute Topographie der 1000 mb-Fliche, die
auch Abscluththe 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.

3) Addition der relativen Topographie der Schicht 850/
1000 mb zu der abscluten Topographie der 1000 mb-
Flache ergibt die absolute Topographie der 850 mb-
Flache (Hohe der 850 mb-Fliche tiber NIN).

4) Zu der jeweils berechneten abscluten Topographie
einer Druckflidche wird die folgende relative Topo-
graphie addiert und die Summe dieser Addition er-
gibt die absolute Topographie der n#chsthoheren
Druckfléche.




Zu 1) Aus dem in Stationshthe gemessenen Luft-
druck (Bodendruck) und der zwischen Bodendruck und
1000 mb herrschenden virtuellen Temperatur berechnet
man die Hohe der 1000-mb-Fliche iiber dem Boden.

Wird auf Stationshohe ein Luftdruck unter 1000 mb
gemessen, so liegt die 1000 mb-Fléiche um den berechne-
ten Wert unter der Stationshohe und wird mit einem
Minuszeichen: versehen,

Die Werte (Hdhe der 1000 mb-Flédche uber Boden in
Abhéangigkeit vom Bodendruck und von der virtuellen
Temperatur) kinnen Tabellen entnommen werden (z, B.
Linkes Taschenbuch, Neue Ausg Bd. II, S. 450,
Scherhag, Wetteranalyse und Wetterprognose, S.
394) oder sie kénnen mit Hilfe der barometrischen Ho-
henstufe (Hohenunterschied fiir einen Druckunterschied
von 1 mb) mit ausreichender Genauigkeit berechnet
werden, wenn man beriicksichtigt, dal die barometri-
sche Hohenstufe am Erdboden bei 0° C = 8 gpm und bei
-+ 30° C = 9 gpm betrigt.

Zu diesem berechneten Hdohenwert (Hohe der 1000
mb-Fléche iiber dem Boden) wird die Stationshoéhe
addiert und man erhilt die Absoluthihe der 1000 mb-
Flache.

1. Stationshohe
Bodendruck 1010 mb
Temperatur i

Héhe 1000 mb iiber dem Boden

10 X B
Stationshéhe
Absoluthéhe 1000 mb = 230 gpm

40 m tliber NN

Beispiel: 150 m iiber NN

B0 gpm
150 gpm

Beispiel: 2. Stationshéhe

Bodendruck 990 mb
Temperatur ZaTIE
Hohe der 1000-mb-Fliche iiber dem Boden
— 10X 9 = —8f) gpm
Stationshohe +40 gpm
Absoluthohe = —50 gpm

Zu 2) Die Schichtdecke zwischen zwei Druckflichen ist
nur abhingig von der virtuellen Mitteltemperatur dieser
Schicht.

a) Die Mitteltemperatur eines Druckintervalls muli nach
der barometischen Hohenformel udber den Log-
arithmus des Druckes bestimmt werden. Den poten-
tiellen Druckmalistab im Stiive-Diagramm KkKoénnen
wir bei den dort zu berechnenden kleinen Druck-
intervallen dem log-MabBstab gleichsetzen, nur muli
beachtet werden, dafl bei einer graphischen Mitte-
lung nicht der mittlere Druck die Mitte der Fldche
ausmacht, sondern eine Drucklinie, an der bei linea-
rem Temperaturverlauf die korrekte Mitteltempera-
fur der Fliche abgelesen werden kann.

Diese Drucklinien nennen wir Ableseisobaren, die
wir uns zweckmaflig im Stive-Diagramm in beiden
Zustandskurven dinn markieren,

Die Ableseisobaren in ganzen mb fiir die Druck-
intervalle des Stiive-Diagramms big 100 mb kinnen
der folgenden Tabelle entnommen werden, wobei als
Vergleichswert auch der mittlere Druck der Schicht
angegeben wurde:

Druckintervall Ableseisobare Mittlerer Druck der

Druckintervalle

mb mb i
1000/850 922 925
850/700 T2 775
T00/ 600 646 650
600/ 500 548 550
500/400 447 450
400/ 300 347 350
300/200 245 250
200/100 142 150
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Da eine graphische Mittelung um so genauer wird, je
kleiner die zu vergleichenden Flidchen sind, wird bei
ungleichmaligem Temperaturverlauf (verschiedene
Temperaturgradienten, Isothermien, Inversionen) die
graphische Mittelung mit einem Strichlineal (durch-
sichtige Scheibe, in die eine Mittellinie eingeritzt ist)
so durchgefiihrt, dafi die Mittellinie des Strichlineals
als festlegenden Drehpunkt den Temperaturwert der
unteren Druckflache benufzt und so lange um den
Drehpunkt verschoben wird, bis die von der Tem-
peraturzustandskurve begrenzten Flidchen, die rechts
und links von der Mittellinie des Strichlineals liegen,
flachengleich sind und ihr Minimum erreicht haben.
Die Mitteltemperatur der Druckintervalle wird dann
am Schnittpunkt der Mitlellinie des Strichlineals/
Ableseisobare abgelesen (Abb. 15).

e

800 mb

T T 1

5.'0 I‘?O
Mittellinie des Strichlineals

350 mb

1000mb

150mb

> Ableseisobare

Drehpunkt 1000 mb

(I

Mittel-
temperatur

1 10° 158 "

I L 1

b)

d)

e)

Abb. 15
Bestimmung der Mitteltemperatur bei nichtlinearem
Temperaturverlauf

Bei einem linearen Temperaturverlauf f&llt die Mit-
tellinie des Strichlineals mit der Temperaturzu-
standskurve zusammen. Bei einem linearen Tempe-
raturverlauf entfillt also eine graphische Mittelung,
die korrekte Mitteltemperatur des Druckintervalls
kann sofort am Schnittpunkt Temperaturzustands-
kurve / Ableseisobare abgelesen werden.

Wie unter a) beschrieben, wird in gleicher Weise die
mittlere Taupunktsdifferenz fiir die Druckintervalle
ermittelt.

Mit den Werten der Mitteltemperatur und der mitt-
leren Taupunktsdifferenz ermitteln wir durch gra-
phische Rechnung in dem Nomogramm (Magnus-
Formel), welches sich rechts oben im Stiive-Dia-
gramm befindet (Abb. 14), die mittlere relative
Feuchte (%) der Druckintervalle.

Mit der Mitteltemperatur und der mittleren relativen
Feuchte wird aus dem Abstand der zu der gegebenen
Mitteltemperatur und zu dem gegebenen Druckinter-
vall gehdrenden griinen Schrigsiriche der virtuelle
Temperaturzuschlag ermittelt, wobei beachtet wer-
den mufi, dal von Strich zu Strich der Temperatur-
wert einem virtusllen Zuschlag fir 100% relativer
Feuchte entspricht.

Mitteltemperatur

virtueller Zuschlag =

= wirtuelle Mitteltemperatur




f) Unter der ermittelten wvirtuellen Mitteltemperatur
wird an der Héhenskala 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 absoluten
Topographien alle Absoluthéhen berechnet sind, er-
folgt das Zeichnen der Druckhohenkurve in das
Stiive-Diagramm, wobei in der Abszisse (Tempera-
turachse) eine Hithenskala aufgetragen wird, so dal
10 C = 1000 gpm, 1° C = 100 gpm entsprechen.

Rechts unten bei 40° C beginnt die Héhenskala mit
0 gpm, bei 30° C 1000 gpm und so fort. Bei 200 mb
mull die Druckhchenkurve umgesetzt werden, so
dafi man auf gleicher mb-Flédche am rechfen Rand
des Diagramms wieder mit einem Tausend-Wert be-
ginnt, wobei es zweckmilig ist, bei 4+20° C und bei
200 mb mit 11 000 gpm wieder zu beginnen, um bei
Aufstiegen {iber 100 mb ein Durchzeichnen durch das

Magnusdiagramm 2zu vermeiden, da dort — ohne
T-Einteilung — eine Hohenablesung nicht moglich
ist.

Sind alle Absoluthéhen der Standarddruckflichen
eingetragen, verbindet man die Punkte und erhilt
die Druckhéhenkurve. Nun kénnen fir jeden belie-
bigen Punkt beider Zustandskurven (Temperatur,
Taupunkisdifferenz) die geometrischen Hoéhen und
fiir jede beliebige Hithe die Temperatur- oder die
Taupunktsdifferenzwerte herausgelesen werden.

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

Neben derAuswertung eines aerologischen Aufstiegs,
der zunichst nur ein Bild iiber die Verteilung von Tem-
peratur und Feuchte in Abhingigkeit vom Drucdk wie-
dergibt, gestattet das Stuve-Diagramm die Bestimmung
von 3 weiteren GrioBen, die fiir den Charakter der
Witterungserscheinungen in den Luftmassen von Be-
deutung sind: Stabilitat und Labilitdt der Schichtung
sowile Ausltseenergie.

6.4.1. Btabilitit und Labilitit

Eine Gasmasse ist stabil geschichtet, wenn die dichte-
sten und somit schwersten Massen unten und die weni-
ger dichten dariiber lagern, Tritt der Fall ein, daB unten
weniger dichte, also leichtere Luftmassen sind als ober-
halb, so ist die Schichtung labil, es mull eine Umlagerung
erfolgen. Ahnliche Verhiltnisse kann man bei fliissigen
Kiérpern beobachten, wenn Wasser und Ol in einem Be-
hilter iibereinander geschichtet sind. Man unterscheidet
in der ruhenden Atmosphire drei Gleichgewichtszu-
stinde:

Im 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 Luftguan-
tum, wenn nach Verschiebung aus seiner Lage Krifte
wirksam werden, die es in seine Ausgangslage zuriick-
zubringen versuchen,

Im labilen Gleichgewicht ist ein isoliertes Luftquan-
tum, wenn nach Verschiebung aus seiner Lage Krifte
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. 18).

Ra T

indifferant stabil iabil

Abb. 186
Gleichgewichtszustinde

Beim Aufsuchen wvon Kriterien fiir Stabilitit und
Labilitdt nicht gesdttigier Luft sind 2 Zusiandskurven
zu unterscheiden:

1) Die geomelrische Zustandskurve, dargestellt durch
die gemessenen Werte des aerologischen Aufstiegs
(des , Temps").

2) Die individuelle Zustandskurve eines isolierten Luft-
quantums bei adiabatischer Auf- und Abwirtsbe-
wegung, gegeben durch die Trockenadiabate, auf der
das Luftquantum liegt.

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

Ein isoliertes Luftquantum befindet sich bei nicht ge-
séttigter Luft

a) im indifferenten Gleichgewicht wenn die Tempera-
turabnahme mit der H6he 1° pro 100 m betriigt,

Die individuelle und die geometrische Zustandskurve
fallen zusammen, go daB bei jeder Verschiebung nach
cben 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 diesem Falle ist die individuelle Zustandskurve
(Trockenadiabate) starker zur Abszisse geneigt als die
geometrische Zustandskurve, Bei einer Verschiebung
des isolierten Luftquantums nach oben ist es kilter
und nach unten wirmer als die umgebende Luft und
erstrebt daher auf Grund seiner griéferen bzw, klei-
neren Dichte den Ausgangspunkt, wo die Dichte des
isolierten Luftquantums und die Dichte der Umge-
bung gleich sind,

¢) im labilen Gleichgewicht, wenn die Temperaturab-
nahme mit der Hohe gréfier ist als 1° pro 100 m.

Die individuelle Zustandskurve ist nicht so stark zur
Abszisse geneigt wie die geometrische, Bei einer Ver-
schiebung aus der Ruhelage, in der Temperatur-
gleichheit herrscht, nach oben ist dag isolierte Luft-
teilchen wirmer als die Umgebung und nach unten
kilter, d. h. die Dichte ist kleiner bzw, gréfer als die
Umgebung. Es wird sich also immer mehr nach chen
bzw. unten von der Ausgangslage entfernecn.

Analog ist beim Aufstellen der Kriterien fiir Stabilitit
und Labilitdt bei gesdttigter Luft neben der geometri-
schen Zustandskurve die Feuchtadiabate als indivi-
duelle Zustandskurve eines isolierten Luftquantums
bei Auf- und Abwirtsbewegung zu wihlen, auf der das
gesiittigte Luftquantum liegt. Da die Feuchtadiabaten
leeine geraden Linien wie die Trockenadiabaten, sondern
Kurven sind, ist die Temperaturabnahme in den einzel-
nen Hoéhen zwischen 0,3 bis 0,9° pro 100 m variabel. Die
Defination der Gleichgewichtszustéinde kann daher nicht
auf einen festen Wert wie bei den Trockenadiabaten be-
zogen werden.




Ein isoliertes Luftguantum befindet sich

a) im feucht-indifferenten Gleichgewicht, wenn die
Temperaturabnahme auf der geometrischen Zu-
standskurve gleich der Temperaturabnahme der
Feuchtadiabaten ist, auf der das isclierte Luftguan-
tum liegt. Die beiden Zustandskurven fallen zu-
sammen, Temperatur und Dichte des bewegten Teil-
chens und der umgebenden Luft sind iiberall ein-
ander gleich,

b} im feucht-stabilen Gleichgewicht, wenn die Tempera-
turabnahme auf der geometrischen Zustandskurve
kleiner ist als lings der Feuchtadiabate, auf der sich
das isolierte Luftguantum in der Ruhelage befindet.
Die Neigung der geometrischen Zustandskurve zur
Abszisse ist kleiner als die Neigung der individuellen
Zustandskurve, die geometrische Zustandskurve liegt
rechts von der Feuchtadiabaten,

¢) im feucht-labilen Gleichgewicht, wenn die Tempera-
turabnahme auf der geometrischen Zustandskurve
grifer ist als auf der Feuchtadiabaten des isolierten
Luftguantums. Entsprechend ist die Neigung der geo-
metrischen Zustandskurve zur Abszisse grifier als
die Neigung der individuellen Zustandskurve, die
geometrische Zustandskurve liegt links won der
Feuchtadiabaten.

Uber die Temperatur- und Dichieunterschiede gelien
die gleichen Betrachtungen wie bei nicht gesittigten
Verhéltnissen.

Die Untersuchungen iiber Stabilitdt und Labilitat
laufen im Prinzip auf die Frage hinaus, ob ein in der
Atmosphéire verschobeneg Luftguantum nach der Hi-
hendnderung schwerer oder leichter ist als die um-
gebende Luft. Es erfihrt entsprechend dem Unterschied
der Dichte einen grtleren oder geringeren Auf- bzw.
Abtrieb. Je grifer die Temperaturdifferenz der beiden
(des isolierten Luftguantums und der Umgebung) ist,
umso grifer ist der Ab- bzw. Auftrieb oder mit anderen
Worten die GroBe der Stabilitidts- bzw. Labilitatsenergie.
Auf dieser Grundlage kann nachgewiesen werden, dal
die Flache zwischen der individuellen und geometrischen
Zustandskurve ein MaB fir die Stabilitdis- bzw. Labili-
tatsenergie darstellt (Abb. 17 und 18).
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Beispiel einer labilen Schichtung oberhalb 830 mb

Im Grenzfall — beim indifferenten Gleichgewichiszu-
stand — ist diese Fliiche gleich 0, da beide Kurven zu-
sammenfallen. Es ist also kein Auf- bzw. Abtrieb vor-
handen, eine bereits bekannte Tatsache, die der Vor-
stellung tiber Indifferenz entspricht.
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Stabilitiits- und Labilitits- und Ausliseenergie
bei einer Inversion

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

1) Absolute Stabilitit ist vorhanden, wenn die Neigung
der geometrischen Zustandskurve kleiner ist als die
Neigung der Feuchtadiabaten und damit auch der
Trockenadiabaten, auf denen das isolierte Luftquan-
tum liegt,

2) Absolute Labilitdt ist vorhanden, wenn die Neigung
der geometrischen Zustandskurve gréBer ist als die
Neigung der Trockenadiabaten und damit auch die
der Feuchtadiabaten, auf denen das isolierte Luft-
quantum liegt.

3) Bedingte Labilitdt oder Feucht-Labilitdt ist vor-
handen, wenn die Neigung der geometrischen Zu-
standskurve zwischen der Neigung der Trocken-
adiabaten und der Neigung der Feuchtadiabaten
liegt. Solange keine Séttigung herrscht, ist das Luft-
guantum im trockenstabilen Gleichgewicht; sobald
aber S#ttigung eintritt, ist es im feuchtlabilen Zu-
stand,

A

6.4.2. Ausléseenergie

Es wurde bereits gesagt, daB der grifite Teil der
Sonnenstrahlung auf dem Umweg iiber die Erdober-
fliche der Luft zugefiihrt wird. Die unterste Schicht
erwirmt sich am meisten; sie weist gegeniiber der Hohe
bekanntlich auch die stirksten tagesperiodischen Tem-
peraturschwankungen auf. In der Nacht kiihlt sich die
unterste Schicht am stidrksten ab, Durch das Aufheizen
am Tage erfolgt eine Labilisierung und durch die Ab-
kithlung bei Nacht eine Stabilisierung. Kennzeichen
dafiir sind die Konvektionsbewilkung am Tage und die
morgendliche Bodeninversion nach einer Sirahlungs-
nacht.

Unter der Voraussetzung, dall keine Luftmasseninde-
rung durch Adwvektion statigefunden hat oder stattfin-
den wird, kann man aus einem Aufstieg Hinweise auf
gewisse, infolge der Einstrahlung zu erwartende Kon-
vektionsvorginge wie Wolkenbildung, Niederschlige,
Gewitter erhalten.

Zur Erliuterung dieser Vorgénge dienen angenihertie
Werte folgenden Frithaufstiegs, der bei Regula-
Zimmerschmied im Anhang dargestellt ist (s. a.
Abb. 17).
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Druck in mb 990 Temperatur (T) °C 20,0

70 22,0
922 22,0
850 16,0
818 13,0
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Der Taupunkt (T3) bei 990 mb betragt 17.0° C.

Der Aufstieg weist in allen Hoéhen Trockenstabilitat
aus.

Infolge der Einstrahlung erwirmt sich, wolkenarmes
Wetter vorausgesetzt, der Erdboden und damit die bo-
dennahe Luftschicht sehr rasch, so dal ganz unten ein
tiberadiabatischer Gradient und damit eine aufsteigende
Lufthewegung entsteht. Damit ist ein Austausch von
wirmeren Lufteilen am Boden mit kilteren dariiber-
liegenden wverbunden, der zunichst die Bodeninversion
bei Anstieg der Bodentemperatur auf iiber 22,5 C, dann
die Isothermie bei weiterem Ansteigen der Bodentem-
peratur auf iiber 27°C zerstiirt und weiterhin immer hi-
here Schichten erfafif. Dieser Vorgang ist an wolken-
armen Tagen durch das sogenannte Flimmern der Luft
tiber bestimmien Unterlagen wie Sand usw., wahrzu-
nehmen. Wihrend nun die Temperatur der aufsteigen-
den Luftteile um 1° C pro 100 m abnimmt, bleibt das am
Boden worhandene Mischungsverhalinis von etwa 124
grikeg konstant, und die relative Feuchte nimmt mit der
Hohe laufend zu. Im Schnitipunkt des Sattigungsmi-
schungsverhéltnisses durch den Taupunkt (124 gri'kg
fiir 17° C mit der Zustandskurve erreicht sie 1000/ bei
830 mb. Hier befindet sich das Cumulus- oder Konvelk-
tionskondensations-Niveau (KKN).

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

Auf eine vereinfachende Voraussetzung bei diesen
Betrachtungen sei besonders hingewiesen:

Der Taupunkt und damit das Mischungsverhalinis
am Erdboden wird trotz der Konvektion, die héherge-
legene Luftteile nach unten bringt, als gleichbleibend
aNgenomrnen.

Die Temperatur, die am Boden erreicht werden muf,
damit sich bis zum KEN ein adiabatischer Gradient ein-
stellt, nennt man die Auslisetemperatur {Tx) und die
dazu erforderliche Energie Ausliseenergie.

Die Ausltsetemperatur wird bestimmt durch den
Schnittpunkt der Trockenadiabaten im KKN mit der
Ispbare des Bodendruckes. Die Ausloseenergie ist pro-
portional der Fliche, 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 Luftguantum bei weiterem Aufstieg von
dieser Hohe aus der durch das KKN gehenden Feucht-
adiabate, Bei der vorliegenden Zustandskurve erkennt

man, dall die umgebende Luft dberall tiefere Tempera-
turwerie als die Feuchtadiabate durch das KKN an-
zeigt. Oberhalb des KKN besteht daher eine feuchtlabile
Schichtung, die die Voraussetzung zur Cumulus- bis Cu-
mulonimbusbildung und zur Auslisung von Wirmege-
wittern ist, soweit nicht durch eine hiéherliegende Inver-
sion die Aufwartsbewegung abgebremst wird.

Die Fliche zwischen Zustandskurve und der Feucht-
adiabaten durch das KKN ist ein MalB fiir die Labilitdts-
energie. Befindet sich oberhalb des KKN eine Inver-
sion (Abb. 18}, so dall die Zustandskurve rechts von der
Feuchtadiabate durch das KKN liegt, so stellt die Fli-
che zwischen der Zustandskurve und der Feuchtadia-
baten, soweit sie rechts von der Feuchtadiabaten liegt,
ein MafB fiir die Stabilitdtsenergie dar.

Ausgangspunkt zur Bestimmung der Stabilitdts-, La-
bilitdls- und Ausliseenergie ist also das KEKN, vom
KEN auf der Trockenadiabate nach unten ergibt die
Ausloseenergie, auf der Feuchtadiabate nach oben die
Stabilitdts- bzw. Labilitadtsenergie.

Die Auslisetemperatur betrigt bei diesem Auf-
stieg 20° C. Da an einem Strahlungstag unter der bereits
erwihnten Annahme, daB kein Luftmassenwechsel
durch Advektion stattfindet, ein wesentliches Uber-
schreiten der Ausldsetemperatur nicht moglich ist, weil
infolge des Austausches immer wieder kiltere Luft nach
unten gelangt, so gibt die Auslosetemperatur gleichzei-
tig einen Hinweis auf das erreichbare Temperaturmaxi-
mum dieses Tages,

7. Die Wolken
7.1. Definition

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

In dieser Ansammlung kénnen auch ncch griflere
Wasser- oder Eisteilchen enthalten sein und solche Teil-
chen, wie sie in Abgasen, Rauch oder Staub vorkommen.

7.2. Die Wolkenelemente

7.2.1. GriBe der Wolkenelemente

Die beiden Worte ,sichtbar* und ,schwebend” in der
Definition der Wolken grenzen den Grofienbereich der
Wolkenelemente ab. Sichtbar werden Teilchen, wenn sie
die Wellenlinge des Lichtes iiberschreiten, schwebend
bleiben sie so lange, wie ihr Gewicht nicht zu groli wird.
Bei etwa 102 cm haben wir bereits deutlich fallende
Teilchen, also Niederschlag. Zur Wolkenbildung ist eine
ausreichende Wasserdampfmenge erforderlich. Konden-
sation setzt allgemein bereifs bei relativen Feuchten
unter 100% an hygroskopischen Kernen, den sogenann-
ten Kondensationskernen ein (5. u.), die dadurch mit zu-
nehmender Feuchte immer grifer werden und die Sicht
mindern. Bei einer relativen Feuchte von iiber 80% und
einer Sicht unter 8 km spricht man von ,feuchtem
Dunst”, Wenn die relative Feuchte iiber 100% ansteigt,
werden die Kondensationskerne durch das anhaltende
Kondensaticnswachstum schlieBlich so groBe Trépfchen,
dal} sie sichtbar werden; dies ist dann der Fall, wenn
ihr Radius etwa 104 cmn fiberschreitet.

GrifBe fester und fliissiger Wasserteilchen in der
Atmosphire:

unsichtbar H.O-Molekiile 1,4.10% cm
Kondensationskerne 106 bis 104 cm
feuchter Dunst

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

Niederschlag ab 10-2 cm




7.2.2 Entstehung der Wolkenelemente

Die in der Luft als Wassertropfchen und Eiskristalle
schwebenden Wolkenelemente gelangen im allgemeinen
nicht durch Zerspriihen von Wasser auf der Erdober-
fliche in die Atmosphire, sondern durch eine Vereini-
gung von vielen HaO-Molekiilen durch Kondensation
und Sublimation des Wasserdampfes. Es erfolgt also
ein Wachstum aus dem mikreskopischen, nicht sicht-
baren Bereich zut 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 grofi-
ten Wasserdampfquellen sind darum die Meere, 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
Warmeenergie und kiihlt sich ab. Der Verlust wird
durch die Sonneneinstrahlung laufend ausgeglichen, so
daB die Scnne 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 Wolkentripfchen fort-
setzt und tiber den zur Erde fallenden. Niederschlag
schlieBt.

Wasserdampfsattigung

Wasserdampf allein genligt in der Natur noch nicht
zur Kondensation. Er mull ibersittigt sein, d. h. seine
Menge mull einen ganz bestimmten Wert, den Satti-
gungswert, liberschreiten. Dieser Sittigungswert stellt
einen Gleichgewichiszustand zwischen dem Wasser-
dampf und der fliissigen oder festen Phase des Wassers
dar. Wird er uberschritten, dann ist der Wasserdampf
tbersattigt, und die Natur sucht das Gleichgewicht
durch Kondensation des iiber den Sittigungswert 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
sattigungswert selbst tritt weder Verdunstung noch
Koendensation ein.

Der Gleichsgewichts- oder Sittigungswert des Wasser-
dampfes hingt von verschiedenen Falktoren ab:

1) er nimmt zu mit der Temperatur,
2) er ist iiber Eis geringer als ilber Wasser,

3) er ist liber Ldsungen (Wasser mit geldsten Salzen
oder Sduren) geringer als liber reinem Wasser,

4) er ist liber stark gekriimmten Oberflichen (Tropf-
chen) grifer als tber wenig gekriimmten oder
ebenen Oberflichen,

Bezeichnet man den S&ttigungswert tiber einer ebenen
Wasserflache 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 Losungen kleiner als 100% ist; die Erniedrigung
nimmt zu mit der Konzentration der Lésung (NaCl
bis 75% LiCl bis 12%4) (hygroskopische Wirkung),

¢) iiber Tropfchen groBer als 1_,0(]’”."@ ist, wenn der Radius
kleiner als 0,001 em wird, bis mehrere 100% bei
molekularer Tropfengrifie; diese Erhchung wichst
mit abnehmendem Tropfenradius (Kriimmungs-
wirkung),

d) iiber Lisungstrépfchen kleiner als 100% ist, wenn
die erniedrigende Wirkung der Lésung gréfer ist als
die erhthende Wirkung des Tropfenradius (Konden-
sationskerne r = 10-4 bis 10-¢ crm).

Das bedeutet:

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

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

3) Sehr kleine Trépichen aus reinem Wasser (r < 0.001
em) benotigen zum Wachstum durch EKondensation
iiber 100%/y Feuchte. Darum ist eine Tropfenbildung
durch Kondensationswachstum bei molekularer Gri-
fic beginnend praktisch nicht moglich.

4) Salze und Losungstropfchen nehmen Wasserdampfl
bei relativen Feuchten unter 100% auf und wachsen
durch Kondensation, wenn ihre hygroskopische Wir-
kung grofer ist als die Kriimmungswirkung, wenn
bei starker Lisungskonzentration der Radius grifier
als 10-% ¢m ist (Kondensationskerne).

Kondensationskerne

Da fiir ein Tropfenwachstum durch Kondensaticn, das
bei molekularer GroBe beginnt, Ubersédttigungen wvon
mehreren 100%p erforderlich sind und in der Atmo-
sphiire aber nur Spitzenwerte der relativen Feuchte bis
101%e erreicht werden, mull das Kondensationswachs-
tum an bereits vorhandenen Kernen von makromoleku-
larer Grole beginnen, iiber deren Oberfléchen das Was-
serdampfgleichgewicht bei Werten von unter 101% liegt.
Selbstverstéindlich beginnt das Kondensationswachstum
zuerst an solchen Kernen, die eine besonders grofle
dampfdruckerniedrigende Wirkung besitzen, Das sind
die grofBlen, in der Luft schwebenden Salz- und SHure-
kerne mit Radien zwischen 104 bis 10-% cm. Da sie zuerst
am Kondensationswachstum teilnehmen, nennt man sie
Kondensationskerne. Sie gelangen durch WVerspriihen
des Meerwassers, durch die Meeresgischt, als Salzkerne
und hauptsédchlich durch Verbrennungsprozesse als
Schwefelsdure, Ammioniakkerne usw. in die Afmo-
sphiire und sind immer in ausreichender Zahl vorhanden,

Wenn die relative Feuchte in der Luft durch Auf-
nahme von Wasserdampf (Verdunstung), meisteng aber
durch Abkiihlung ansteigt, dann beginnen zuerst die
wirksamen Kondensationskerne mit der grofiten hyvgro-
skopischen Wirkung durch Kondensation des Wasser-
dampfes zu wachsen. Mit zunehmender Feuchte nehmen
immer mehr weniger wirksame Kerne mit geringerer
hygroskopischer Wirkung am Wachstum teil. Da die
Losungskonzentration der Kerne durch die Wasserauf-
nahme geringer wird, nimmt auch ihre hygroskopische
Wirkung ab, und es ist zu weiterem Wachstum ein

- weiteres Ansteigen der relativen Feuchte erforderlich,

Durch das Wachstum der Kerne wird mit steigender
relativer Feuchte die Sicht immer mehr getriibt, obwohl
die wachsenden Trépichen selbst noch nicht sichtbar
sind. Im Wetterbecbachtungsdienst wird diese Sicht-
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 Kristallisationsprozefl be-
deutet ein Ordnen der im flilssigen Zustand in unge-
ordneter Bewegung befindlichen HzO-Molekiile an ganz
bestimmten Gitterpunkten, um die sie dann nur noch
Drehungen und Schwingungen ausiiben. Dieses Ordnen
wird beglinstigt, wenn bereits grioBere eisgitterihnliche
Anordnungen im Wasser vorhanden sind, auf denen die
Kristallisation aufbaut. Letzteres ist bei groferen Was-
sermengen in der Griffenordnung cm? die immer
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kristalline Stoffe enthalten, der Fall, so daB ihre
Kristallisation bei 0° C oder nur wenig darunter be-
ginnen kann. Man nennt solche Kristallteilchen im
Wasser Kristallisationskeime oder Gefrierkerne, weil
sie die Kristallisation oder das Gefrieren einleiten.

In Tropfen wird mit abnehmender Wassermenge die
Wahrscheinlichkeit, daf sich darin grélfiere eiséhnliche
Kristallisationskeime oder Gefrierkerne befinden, im-
mer geringer, und sie gefrieren darum erst bej tieferen
Temperaturen, je nach der Gréfe und der Eisihnlichkeit
des molekularen Aufbaues der Gefrierkerne.

Wolkentripfchen wachsen von mikroskopischer Grébe
bis zu einem Radius von etwa 0,001 cm an. Sie enthalten
darum nur sehr kleine Kerne, wie sie in grofler Zahl in
der Luft schweben, die aulerdem nur mehr oder weni-
ger eisdhnlich in ihrem molekularen Aufbau sind. Das
hat zur Folge, dal solche Wolkentripfchen, die gute,
eisdhnliche Gefrierkerne enthalten oder durch Zusam-
menstéfe aufnehmen, bei geringerer Unterkiihlung ge-
frieren als solche mit kleineren und weniger eisihn-
lichen Kernen, Wirksame Gefrierkerne sind feste,
kristalline, nicht ldsliche Partikelchen, weniger wirk-
same Gefrierkerne sind ldsliche und fliissige Partikel-
chen, z. B. Salze und Siure- oder andere Lisungsiropf-
chen. Dazwischen liegen fesie Kerne, deren Oberflichen
zum Teil mit hygroskopischen Lésungen behaftet sind.
Man nennt sie auch Mischkerne, weil sie mit ihren
hygroskopischen Oberflichenteilen als Kondensations-
kerne wirken und mit den nicht hygroskopischen 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 HxO-Molekiile in unterkiihltemn Wasser
so gering, dall selbst ohne Gefrierkerne ein Ordnen der
H:O-Molektle mit jedem Grad Unterkiihlung und mit
der Dauer der Unterkiihlung so stark zunimmt, dai alle
noch nicht gefrorenen Trépfchen sehr bald gefrieren.
Unter —40° C kénnen somit Wolkentrépfchen auch ohne
Gefrierkerne kristallisieren.

Die Bildung der Eiskristalle in Wolken geht norma-
lerweise iiber das eben geschilderte Trépfchenstadium.
Es bilden sich also zuerst an Kondensationskernen
Wolkentropfchen, die dann durch Gefrierkerne zu hexa-
gonalen Eiskristallen gefrieren. Die entstehenden Kri-
stalle sind entwender sechseckige Siulchen oder sechs-
eckige Plittchen. Die Siulchen liberwiegen unter —20°C,
die Plattchen liber —20° C.

Bis —10° C ist die Zahl der wirksamen Gefrierkerne
so gering, dal kaum Wolkentropfchen gefrieren und die
Wolken bis zur Hoéhe der —10° C Isotherme meist aus
Wasser bestehen, zwischen 0 und —10°C aus unter-
kiihltemn Wasser.

Unter —10° C gefrieren die ersten Wolkentripfchen
zu Eiskristallen, und es beginnt oberhalb der —10°-
Isotherme der Bereich der Mischwolken, die aber zu-
nichst aus vielen Wassertrépichen und wenigen Eis-
kristallen bestehen. Mit tieferen Temperaturen werden
auch schlechtere und damit immer mehr Gefrierkerne
wirksam und die Zahl der FEiskristalle nimmt durch
Gefrieren der Trépfchen zu, die Zahl der Tropichen
selbst ab. Oberhalb der —30°-C-Isotherme werden so
viele Gefrierkerne wirksam, da Wolken ab —35°C
liberwiegend aus Eiskristallen bestehen und darum Eis-
wolken genannt werden., Unter —40° C findet man nur
noch im Wolkenbildungsstadium unterkiihlte Tripichen,
die im Verlauf von Sekunden gefrieren. Unterkiihlie
Tropfchen wurden allerdings in einzelnen Fillen noch
bis —45° C in Cirruswolken festgestellt.

Fiir v6llig unlgsliche Eerne, die keine hygroskopische
Wirkung besitzen, ist in der Atmosphire nur dann ein
Kondensationswachstum moglich, wenn die relative
Feuchte iiber 100% ansteigt, also kurz vor Erreichen
der kritischen Feuchte, Nach Untersuchungen wvon
Fletcher kann an den meisten dieser Kerne der Wasser-
dampf auch direkt in die Eisphase iibertreten, also
Sublimation sattfinden, wenn ihre Grofe 0.1 u iiber
schreitet und die Temperatur tief genug ist. Kerne die-
ser Art bezeichnel man als Sublimationskerne, Norma-
lerweise wird an solchen EKernen bei geringer Unter-
kithlung und grofen Ubersittigungen in Bezug auf
Wasser die Kondensation und bei groflen Unterkiihlun-
gen (tiefen Temperaturen) und geringen Ubersittigun-
gen die Sublimation bevorzugt. Damit muf die Theorie
der Bildung von Eiswolkenteilchen bei gehr tiefen Tem-
peraturen insofern ergénzt werden, daBl sich nicht immer
erst ein Trdpfchen bilden mufl, das dann gefriert, son-
dern dafl ein Eiskristall auch durch Sublimation von
Wasserdampf an einem Sublimationskern entstehen
kann.

7.3. Die Wolkenformen

Je nach der Zusammensetzung der Wolken aus nur
Wassertripfchen, nur Eiskristallen oder aus beiden
Aggregatzustinden gemischt, ergibt sich zwanglos die
physikalische Einteilung der Wolken in
1} Wasserwolken, im Temperaturbereich oberhalb

—10° C,

2) Mischwolken im Temperaturbereich zwischen etwa

—10° und —35° C,

3} Eiswolken und Temperaturbereich unter —35°2 C.

7.3.1. Wolkenstockwerke

Den oben angefiihrten Temperaturgrenzen entspre-
chen in unseren Breiten im Mittel folgende, auf ganze
km abgerundete Hohen:

07 2 km
—107:4 4 km
—35° C 7 km

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

Tiefes Stockwerk:

nicht unterkiihlte Wasserwolken 0— 2 km
Mittleres Stockwerk:
unterkiihlte Wasser- und Mischwolken 2— 7 km
Oberes Stockwerk:
Eiswolken 7T—13 km

Im Polargebiet und im Winter liegen diese Grenzen
tiefer, in den Tropen und im Sommer hiher, Die Ober-
grenze des Wolkenhimmels bildet im allgemeinen die
Tropopause, Sie liegt in polaren Breiten bei 8 km, in
gemifigten Zonen bei 11 km mit extremen Hihen von
14 km und in den Tropen bei 16—18 km. Nicht selten
wird aber von Piloten iiber Cirruswolken in der unteren
Stratosphére berichtet. Selbstverstindlich sind die auf-
gefithrten Hohen nur mittlere Héhen, die sowohl mit
der Jahreszeit als auch mit der Wetterlage schwanken.
Polare Luftmassen bringen polare Verhéltnisse mit und
subtropische Luftmassen mehr oder weniger tropische.

Aus der mittleren Temperaturverteilung auf der Erde
ergeben sich folgende Hihen fiir die Wolkenstockwerke:

| = ]

| Stockwerk |Polare Zone GemaDBigte | Tropische

[ Zone Zone
hohes 3—8 km 5—13 km 6—18 km
mittleres 2—4 km 2— 7 km 2— 8 km

tiefes

0—2 km 0—2km | 0— 2 km




Das tiefe Stockwerk besteht in allen Zonen aus der
Grundschicht der Atmosphire, in welcher die thermi-
schen sowie dynamischen Vorginge und damit die Be-

wolkung hauptsichlich vom Untergrund beeinflulit
werden, Sie reichi allgemein bis 2 km Héhe,
Zu den einzelnen Stodkwerken gehdren folgende

Wolkengattungen:
Oberes Stockwerk: Cirrus Ci, Cirrocumulus Ce,
Cirrostratus Cs,

Altocumulus Ac, Altostratus As,
Cumulus C, Cumulonimbus Ch,
Stratocumulus Se¢, Stratus St,
Nimbostratus Ns.

Mittleres Stockwerl:
Tiefes Stockwerk:

Der Altostratus reicht mit seiner Obergrenze oft bis
ins obere Stockwerk hinein. Der Nimbostratus hat seine
Untergrenze im tiefen Stockwerk, erstrecki sich meist
tiber das ganze mittelhohe und findet seine obere Be-
grenzung hiufig erst im oberen Stockwerk. Der Cumu-
lus erstreckt sich sehr oft vom tiefen bis ins mittlere
Stockwerk, der Cumulonimbus sogar bis ins obere,
hédufig bis zur Tropopause, Ihre Untergrenzen kénnen
im Sommer bei hohem Kondensationsniveau oder hbei
Héhenthermik auch {iber 2 km im mittleren Stockwerk
liegen. Die Abb. 19 zeigt eine schematische Darstellung
der Wolkenstockwerke, der Wolkenformen und der
zugehdrigen Wolkenelemente in den mittleren Breiten.
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Temperaturbereiche und Héhe der Wolkenformen
sowie Art der Wolkenelemente

7.3.2, Wasserwolken

Bis —10°C sind die Wolken im allgemeinen reine
Wasserwolken. Sie haben von allen Wolken die grofite
Anzahl von Wolkenelementen (in der Gribenordnung
100 pre cm?¥, da bei htheren Temperaturen mehr Was-
serdampf zur Kondensation zur Verfiigung steht als bei
tiefen. Die Anzahl der Wolkenelemente nimmt auBer-
dem mit der Schnelligkeit der Wolkenbildung zu und
ist darum in Wolken mit starker Vertikalbewegung
gréfer als in Wolken ohne oder mit nur geringer Ver-
tikalbewegung, Wasserwolken mit Vertikalbewegungen
in der GréBenordnung ny'sec sind die meisten Konvek-
tionswolken, in der Grifenordnung cm/sec alle Schicht-
wolken, auch die Mischwolken und Eiswolken, Nim-
bostratus, Altostratus und Cirrostratus.

Grofle Tropfchenzahl bedeutet geringe Sicht in der
Wolke, etwa wie im Nebel, geringe Lichtdurchldssigkeit
der Wolke und darum Eigenschatten und Grauabstufun-
gent je nach Michtigkeit der Wolke, scharfe Wolken-
rinder, da viele Tripfchen die Wolke so dicht gestalten,
daB das Licht an ihren Réndern wie an einem Spiegel
reflektiert wird. Die Wolkenréinder sind bei dichten
Wolken darum auch leuchtend weil. Zu den dichten
Wasserwolken gehiren der Cumulus, der Stratocumulus,
manchmal noch der Altocumulus und der Cumulonimbus
im unteren Wolkenbereich etwa bis zur —10 Gradgrenze.

Alle anderen Wolken besitzen weniger Wolkenelemente
und darum unscharfe, diffuse Rénder.

Die relative Feuchte betrdgt in Wasserwolken 100%.
Krinze oder Hofe unmittelbar um Sonne oder Mond
sind ein Anzeichen fiir Wasserwolken. Sie entstehen
durch Beugung des Lichies an den Wolkentrépfchen,

Wasserwolken sind im allgemeinen die Wolken-
gattungeri Stratus, Stratocumulus, Cumulus und Alto-
cumulus, Der Altocumulus enthilt im Bildungsstadium
haufig 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 iibrig. Bei entsprechend tiefen
Temperaturen konnen die normalerweise als Wasser-
wolken vorkemmenden Gatiungen auch Mischwolken
Seln.

7.3.3. Eiswolken

Reine Eiswolken bilden sich meist erst unter —356° C,
also in Hohen oberhalb 6000—7000 m, selten ab 5000 m.
Sie bestehen aus Eiskristallen in Form von sechseckigen
S3ulen oder Pléttchen. Bel sehr tiefen Temperaturen,
unter —20° C,, iiberwiegen die SHulchen, bei hiheren
Temperaturen, ilber —20° C die Pléttchen. Bei grofier
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Eisiibersdttigung entarten die S#ulchen zu einer An-
hdufung wvon Sdulchen, zu Bischelkristallen, und die
Pliattchen wachsen bei zunehmender Ubersiittigung zu
verzweigten Schneekristallen an. Die Anzahl der Wol-
kenelemente ist infolge des geringen Wasserdampfge-
haltes der Luft bei tiefen Temperaturen erhehlich ge-
ringer als in Wasserwolken (z. T. nur 100 je Kubikmeter).

Darum sind bei Eiswolken:
die Sicht relativ gut (bis einige km), die Lichtdurchlis-
sigkeit grol, so dall am Erdboden immer noch Schatten-
bildung von Gegenstinden auftritt Ausnahme Cirrus
spissatus —,

die Farbe weill, weil die Wolke keine Eigenschatien be-
sitzt, seidig glinzend durch Lichtspiegelung an den Eis-
kristallen — Ausnahme Cirrus spissatus —,

die Rinder unscharf und stark diffus, died Wolken-
struktur oft faserig, haardahnlich, ausgefranst.

Haleoerscheinungen, am hiufigsten im Form von hel-
len oder farbigen Ringen um Sonne und Mond in einem
Winkelabstand von 22° und 46° eoder in Form von Ne-
bensonnen, 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
geringeren Sittigungsdampfdruckes iiber Eis unter
100%b. Sie sinkt von rund 83% bei —207 C auf etwa 6295
bei —50° C ab.

Die Wolkengattungen der reinen Eiswolken sind;:
Cirrus, Cirrccumulus und Cirrostratus,

7.3.4. Mischwolken

Mischwolken bestehen aus unterkiihlten Wasser-
tropfchen und Eiskristallen, oft mehr oder weniger ver-
zweigten Schneesternchen, und bei stirkerer Vertikal-
bewegung enthalten sie auch Graupel- oder Hagel-
kiéirner. Sie erstrecken sich hauptsichlich iiber 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
groBer als in reinen Eiswolken und im allgemeinen ge-
ringer als in reinen Wasserwolken. Im Cumulonimbus
mit starker Vertikalbewegung ist sie am griBten.

Bei Mischwolken sind daher:
die Sicht schlecht,
die Lichtdurchlissigkeit gering,
die Farbe hell- bis dunkelgrau (je nach Wollkendicke),
die Wolkenrénder im Mischbereich diffus, ausfransend.

In Mischwolken betrigt die relative Feuchte norma-
lerweise noch 100%. Das bedeutet eine grofe Uber-
sattigung fiir die Eiskristalle, die durch Sublimation des
tbersdttigten Wasserdampfes zu verzweiglen Schnee-
kristallen wachsen und so schwerere Niederschlags-
elemente bilden. Diese geben der Wolke infolge ihrer
grofieren Fall- oder geringeren Aufwindgeschwindig-
keit gepeniiber den Wolkentropichen eine streifige,
verschwommene Strulkttur. Wenn sie als Fallstreifen
oder Niederschlag aus der Wolke ausfallen, 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 grofer unterkiihlter
Tropfenzahl und groBien Geschwindigkeitsunterschieden
zwischen den Eisbestandteilen und den Trépfchen ver-
graupeln die Eiskristalle durch Anfrieren der unter-

kiihlten Trépfchen bei ZusammensttBen. Der Ver-
graupelungsprozeB ist in Wolken mit geringen Aufwin-
den (unfer 1 m/sec) selten,

Es fallen aus den Mischwolken folgende Nieder-
schlagsformen:
Allostratus und Nimbostratus: Schnee, Regen und Eis-
korner, 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 rdumlich und zeitlich
ausgedehnt und ohne starke Intensitétsschwankungen.

Cumulonimbus: Regen, Schnee, Reifgraupel, Frostgrau-
pel und Hagel in Form von Schauerniederschligen mit
zeitlicher und, rdumlicher Begrenzung und starken
Intensitatsschwankungen. Hagel und Gewitter sind nur
beim Cumulonimbus miglich.

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

Stratocumulus mit Eiskristallen liefert nur geringe
Schneefille, oft nur einzelne Flocken, und bei grofler
Tripfchenzahl und geringerem Aufwind von der Gri-
lenordnung 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 hheren
Temperaturen aus Stratocumulus stirkerer Regen oder
andere nennenswerte Niederschlige fallen, dann stam-
men sie aus anderen dariiberliegenden Wolken.

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

Im Bildungsstadium ist auch der Altocumulus oft eine
Mischwolke mit geringer Eisteilchenzahl (s. 0.).

T.4. Wolkenklassifikation
T7.4.1. Aussehen der Wolken

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

a) rdumliche Verteilung der Wolkenelemente

b) Art der Wolkenelemente (Wasser, Eis oder beides),
ihre Hithe 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. Es ist jedoch miglich, eine begrenzte Anzahl von
charakteristischen Formen zu definieren, die auf der
Banzen Erde beobachtet werden, und sie zu grifBeren
Gruppen zusammenzufassen, die international klassi-
fiziert wurden. Diese internationale Wolkenklassifika-
tion ist im ,Internationalen Wolkenatlas®, Band I, all-
gemein verbindlich festgelegt und im Band IT durch ent-
sprechende charakteristische Aufnahmen bildlich erldu-
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tert. Zuniichst 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 Verfiijgung. Mit zusétzlichen neun Sonder-
formen und Begleitwolken kénnen fast alle workom-
menden Wolkenformen erfaft werden. Bei Umbildung
von Wolkengattungen kann man durch Angabe der
Mutterwolke aullerdem etwas liber den Ursprung der
Wolke aussagen, was fiir die Diagnose von athmosphé-
rischen Vorgingen von Bedeutung sein kann. In An-
lehnung an andere Wisenschafien wurden fiir die ver-
schiedenen Wolkenformen lateinische Namen gewdéhlt,
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.

7.4.2 Wolkengattungen

Die Wolkengatiungen 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
Hihe oder aus den Erkennungsmerkmalen der Wasser-,
Eis- und Mischwolken und aus den herausfallenden
Niederschlagsformen ergibt. Die scheinbare Grife der
Wolkenteile und ihre scheinbare Zuggeschwindigkeit
lassen oft Schliisse auf die Wolkenhthe zu. Tiefe Wol-
ken sind scheinbar gréfler und ziehen scheinbar schnel-
ler als hohe. Die riumlichen Verteilungsmerkmale der
Wolkenelemente sind:

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

Symbol

stratus
Schichtung der Atmosphire: stabil

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

Symbol
cumulus

Schichtung der Atmosphiire: labil

3) ,.stratocumulus”-Merkmal:

Schichtwolken mil wesentlichen Helligkeitunterschie-
den (dunklere und hellere Stellen oder Liicken) und mit
Konturen in Form von Flecken, Feldern oder Schichten,
oft mit regelmifigen Schollen oder ,Schéfchen® oder
in Form von Ballen und Walzen.

S}' mbol rf-l) m
R

: -1 stabil
Schichtung der Atmosphére: ‘_}._a. b
a

stratocumulus

an der Ober-
grenze stabil,
oft Inversion
{stratus),
darunter labile
Schicht meist
geringer
Maéachtigkeit

! (cumulus).
Nimbuswolken sind nach ihrer lat. Bezeichnung (nim-

bus = Regen) solche, die zu Niederschlagen fiihren. Das
kann eine Wolke sein mit stratus-Merkmalen, sie heil3t

dann Nimbostratus, oder aber mit cumulus-Merkma-
len, sie heifit dann Cumulonimbus. Die aus dem Nim-
bostratus fallenden Niederschlagsformen sind anhalten-
der Regen oder Schnee und Eiskorner, selten Graupel;
die aus einem Cumulonimbus fallenden sind Schauer-
niederschlige in Form von Regen, Schnee, Reifgraupel,
Frostgraupel oder Hagel.

Bei reinen Eiswolken ist die Anzahl der Wolken-
elemente oft so gering, dafl man bei ihrer rdumlichen
Verteilung weder von einem Stratus-Merkmal noch von
einem Cumulus-Merkmal sprechen kann. Diese Wolken
haben wegen ihres Aussehens den Gattungsnamen Cir-
rus (lat. = Haarlocke, Federbusch).

Kombiniert man die drei oben genannten rdumlichen
Verteilungsmerkmale mit der Art der Wolkenelemente,
die man aus dem Aussehen, aus der Hihe oder dem
Niederschlag bestimmen kann, so erhalt man:

4 Stratusgattungen: Stratus, Altostratus, Cirrostratus,
Nimbostratus,

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

3 Stratccumulusgattungen: Stratocumulus, Altostrato-
cumulus, Cirrostratocumulus.

1 Cirrus.

Die Kombination der beiden Gattungsmerkmale:
rdumliche Verteilung und Art der Wolkenelemente
fithrt so zu zwolf Gattungen. Aus praktischen Griinden
(Verschliisselung) sind sie auf 10 verringert worden.
Der Altocumulus und Altostratocumulus sind im
Altocumulus zusammengefalit und der Cirrocumulus
und Cirrostratocumulus im Cirrocumulus, Das Strato-
cumulus-Merkmal wird durch die Artenbezeichnung
stratiformis ausgedriickt. Diese 10 Wolkengatlungen
schlieBen sich gegenseitig aus, d. h. eine bestimmte
Wolke kann nur einer dieser 10 Gattungen angehdren.

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

Gattung Abkiirzung | Schliisselzahl
Cirrus Ci 0
Cirrocumulus Ce 1
Cirrostratus Cs 2
Altocumulus Ac .
Altostratus As 4
Nimbostratus | Ns b
Stratoeurnulus [ Sc 6
Stratus St 7 |
Cumulus Cu 8

| Cumulonimbus Cb 9 |

7.4.3 Wolkenarten

Die Gatlungen ergeben nur ein grobe Einteilung und
Beschreibung der Wolken. Um etwas iiber die Eigen-
arten in der Gestall der einzelnen Gatfungen auszu-
sagen, wurden 14 Wolkenarten festgelegt, die sich eben-
falls gegenseitig ausschliefien, so dafl eine bestimmite
Wolke nur einer Art angehoren kann. Das schlieBt nicht
aus, dafl dieselbe Art bei 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 Abkiirzungen (stets aus 3
Buchstaben bestehend), ihre deutsche Bedeutung und
die Gattungen, bei denen sie vorkommen, sind:
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Name Abk.| Bedeutung Gattungen
fibratus fib | faserig Ci Cs
| uneinus unc |haken- kommaférmig Ci
spissatus spi | dichi Ci
castellanus | cas |tliirmchenférmig | Ci Ce Ac Se
floccus flo | flockig, bauschig | Ci Co Ac
stratiformis | str | schichiférmig Cec Ac Sc
nebulosus neb |nebel-, schleierartig | Cs 5t
lenticularis | len |linsenférmig, |Ce Ae Sc
[ mandelférmig
fractus fra ZBrrissen St Cu
humilis hum | niedrig Cu
medicocris | med | mittelmiBig Cu
| congestus con |aufgetiirmt, Cu
maichtig aufquellend
calvus cal | kahl, glatt Ch
capillatus | cap | behaart, ausgefranst, | Ch
| faserig |
Wolkenarten

7.4.4. Unterarten

wolke getrennt oder nicht — zu Wolken einer wvillig
anderen Gattung auswachsen. Um ihren Ursprung zu
kennzeichnen, fiigt man der neuen Gattung die Gat-
tungsbezeichnung der Mutterwolke unter Anhiingung
des Wortes , genitus® an. Beispiel: Stratocumulus cumu-
logenitus, Cirrus cumulonimbogenitus, Als Abkiirzung
wird die kleingeschriebene Abkiirzung der Mutterwol-
ke benutzt mit einem angehiingten gen, z. B. Sc cugen.

Name Abk. | Bedeutung Gattungen

| incus inc |mit AmboB Ch

| mamma mam | mit beutelfdrmigen,
warzenartigen Aus- |
wiichsen an der Ci Ce Ac Asg

Untergrenze Sc Ch

Zur Beschreibung der Wolken gehiren neben den

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

Name Abk. | Bedeutung _Gattungen
intortus in verflochten Ci
vertebratus | ve |skelettartig, griten- |Ci
formig
undulatus un |wellen-, wogenfirmig Cc Cs Ac As
| Se 5t |
| radiatus ra strahlenférmig, paral-| Ci Ac As Sc
| | lele Binder und Strei-| Cu
| | fen i
| lacunosus | la durchlichert (runde |Cc Ac selten

ausgefranste Licher) |Sc

doppel- und mehr- |[CiCs Ac As
schichtig | Se

| durchsichtig (durch |Ac Se
kleine Liicken)

| duplicatus | du

perlucidus pe

translucidus| tr durchscheinend Ac As Sc St
opacus op |nicht durchscheinend, | Ac As Sc St
dunkel
Unterarten

7.4.5. Sonderformen und Begleitwolken, Mutterwolken

Unmittelbar zusammenhingend mit der Hauptmasse
bestimmter Wolken kénnen noch besondere Erscheinun-
gen, ,Sonderformen®, oder auch getrennt von der Haupt-
masse ,Begleitwolken" beobachtet werden. Sonderfor-
men gibt es 6, Begleitwolken 3. Eine Wolkengattung
kann gleichzeitg von mehreren Sonderformen und Be-
gleitwolken begleitei sein. Ihre Namen, Abkurzungen
(stets 3 Buchstaben), deutsche Bedeutung und Gattun-
gen, bei denen sie vorkommen, sind:

Ein Teil einer Wolke kann sich weiterentwickeln, wo-
bei mehr oder weniger deutlich abgesonderte Ge-
bilde entstehen. Diese konnen sich — von der Mutter-

virga vir mit Fallstreifen Cc Ac As Ns|
[ Sc Cu Ch

praecipi- pra |mit Niederschlag As Ns Sc St
tatio Cu Ch
arcus arc | mit Boenkragen Ch selten Cu;
tuba tub | mit Wolkenschlauch

| (Tromhbe) ‘ Ch selien CL1|
pileus pil mit Kappe Cu Cb
velum vel |mit Schleier Cu Cb

| pannus pan |mit Fetzen (Schlecht-

. wetterfetzen) ‘ As Ns Cu Ch|

Sonderformen und Begleitwollken

Die lateinischen Namen der Mutterwolken und ihre
Abkiirzungen lauten:

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

Eine Zusammenstellung aller Gattungen, Arten, Un-
terarten, Sonderformen, Mutterwolken und des zuge-
horigen Niederschlags enthilt die nachfolgende Uber-
sicht (S. 29).

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

Cirrus
1) Definition

Isolierte Wolken in Form weiller, zarter Fiden oder
weiBer bzw. (iberwiegend weiller Fledken oder schmaler
Bénder. Diese Wolken zeigen ein faseriges (haarihn-
liches) Aussehen oder einen seidigen Schimmer oder
beides.

2y Arten

Cirrug fibratus: Diinne, weifie Fasern oder Fiden.

Kommaformige oder hakenformi-
ge oder in einem nicht abgerun-
deten Biischel endende Fasern
oder Fiden.

Cirrus uncinus:

Dichte Cirrus-Flecken, die oft
schwach grau aussehen und die
Sonne verschleiern oder wvillig
verdecken kénnen,

Cirrus spissatus:
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Wolkenklassifikation

Gattungen Arten Unterarten Sonderformen u. | Mutterwolken Niederschlag
Begleitwolken (genitus)
| Cirrus fibratus intortus mamma Ce kein
uncinus radiatus Ac
spissatus vertebratus i Chb
castellanus duplicalus |
floccus ‘
Cirrocumulus stratiformis undulatus virga | kein
lenticularis lacunosus mamma
floccus
| castellanus
Cirrostratus fibratus duplicatus Cc kein
nebulosus undulatus Ch
Altocumulus stratiformis translucidus virga Cu kein
lenticularis perlucidus mamima Ch
castellanus opacus
floccous duplicatus
undulatus
radiatus
lacunosus va to i) |
Altostratus translucidus virga Ac anhaltend
| opacus praecipitatio Ch Regen
duplicatus pannus Schnee
undulatus mamma Eiskdrner
radiatus selten
Frostgraupel
I i
Nimbostratus praecipitatio Cu wie As
virga Ch
pannus |
Stratocumulus stratiformis translucidus mamma As schwach
lenticularis perlucidus virga Ns Regen
castellanus opacus praecipitatio Cu Schnee
duplicatus Ch Reifgraupeln
undulatus
radiatus
lacunosus 1 e
Stratus nebulosus opacus praecipitatio Ns Sprithregen
fractus translucidus Cu Eisprismen
undulatus | Cb Schneegriesel
|
Cumulus humilis radiatus pileus A nur aus
mediocris velum Se maichtigen
congestus virga Cu Regen-
fractus praecipitatio schauer
arcus
pannus
Ly | _tuba _
Cumulonimbus calvus praecipita- Ac Schauer aus
capillatus tio, virga As Regen
pannus, incus, Ns Schnee
mamima, pileus, Sc Reifgraupel
velum, arcus, Cu Frostgraupel
| tuba Hagel, z. T.
| mit Gewitter
Cirrus floccus: Kleine, isolierte, runde Cirrus- Cirrus radiatus: Einzelne, in breiten parallelen
(zelten) Biischel, oft mit Schleppen wver- Bindern scheinbar gegen den
sehen, Horizont zusammenlaufende Cir-
: rus-Teile.
Cirrus castellanus: Kleine abgerundete Tiirmchen

(selten)

3) Unterarten

Cirrus intortus:

oder Zinnen, die aus einer ge-

meinsamen Cirrus-Basis heraus-

wachsen.

Cirrus duplicatus:

UnregelmiBig gebogene und in-

einander
Féden.

verflochtene

Cirrus-

Cirrus vertebratus:

Wie eine Wirbelséule oder Fisch-

grite aussehende Cirrus-Teile,

Cirruswolken in zwei oder mehre-

ren dicht iibereinander angeord-

neten Schichten,

die manchmal

teilweise miteinander verwachsen
sind,
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4) Sonderformen und Begleitwolken
Mamma: Cirrus mit h&ngenden, beutel- oder war-
zenartigen Quellformen an der Unterseite,
5) Art der Wolkenbestandteile
Cirrus besteht aus Eiskristallen.
6) Niederschlagsformen
Aus Cirrus fillt kein Niederschlag.
7) Optische Erscheinungen
In Cirrus kénnen Haloerscheinungen vorkommen.
8) Unterschiede zwischen &hnlichen Wolken anderer
Gattungen
a) Cirrus floccus - Cirrocumulus floccus
Cirrus castellanus - Cirrocumulus castellanus
Cirrus - Biischel oder Tiirmchen haben im Gegen-
satz zu den Cirrccumulusformen eine Breite von
mehr als 1 Grad.
b) Cirrus-Cirrostrauts
Cirrus hat eine zusammenhanglose Strulctur,
Cirrus-Felder oder -Binder hesitzen 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
iberwiegend weille Farbung.
9) Entstehung
Cirrus ensteht
a) durch Turbulenz bei starker wvertikaler Wind-
scherung
b) durch Konvektion in labilen hochtroposphirischen
Luftschichten
¢) aus anderen Wolken
aus Virga-Bildungen von Cirrocumulus und Alto-
cumulus
aus verdunstetem Cirrostratus
aus Cumulonimbus durch Herauswehen von Eis-
kristallen bei starken Hohenwinden, oder durch
Auflisung des Cumulonimbus bis auf den Eis-
ambol (Ci spi chgen).
Cirrocumulus
1) Definition

Diinne, weille Flecken, Felder oder Schichten wvon

Wolken ohne Eigenschatten, die aus sehr- kleinen,
kornig, gerippelt o. . aussehenden, miteinander wver-
wachsenen oder isolierten Wolkenteilen bestehen und
mehr oder weniger regelméBig angeordnet sind. Die
meisten Wolkenteile haben eine Breite von weniger
als 1 Grad.

2)

Arten

Cirrocumulus stratiformis: Cirrocumulus in ausgedehn-

ten horizontalen Feldern
oder Schichten.

Cirrocumulus lenticularis: Linsenformig oder mandel-

formig, oft sehr langge-
streckte Cirrocumulusbinke
mit gewdhnlich scharf aus-
geprigten Umrissen

30

Cirrocumulus castellanus: Einzelne Cirrocumulus-Tei-

(selten)

Cirrocumulus floccus:
(selten)

le mit sehr kleinen turmar-
tigen Aufquellungen, die
aus einer gemeinsamen Be-
sis herauswachsen.

Cirrocumulus-Wolken  aus

sehr kleinen, unten zerfetz-
ten Biischeln.

3) Unterarten

Cirrocumulus undulatus:

Cirrocumulus lacunosus:

4)

8)

)

8)

a)

Wellenférmmnig angeordnete
Cirrocumulus-Felder,

Cirrocumulus-Felder mit
kleinen runden, wvielfach
ausgefransten Lochern, wo-
durch oft das Aussehen
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 ausschlieflich aus Eiskri-
stallen. Im Bildungsstadium kinnen Wassertropfchen
vorhanden sein, die infolge der starken Unterkiih-
lung schnell zu Eiskristallen gefrieren oder von den
tibrigen Eiskristallen durch Ubersublimieren aufge-
zehrt werden.

Miederschlagsformen
Aus Cirrocumulus 411t kein Niederschlag.

Optische Erscheinungen

Cirrocumulus ist stets so durchscheinend, dal die
Stellung von Sonne oder Mond zu erkennen ist.
Manchmal kann Korona-Bildung oder Irisieren he-
obachtet werden.

Unterschiede zwischen dhnlichen Wolken anderer
Gattungen

a) Cirrocumulus floccus — Cirrus floccus
Cirrocumulus castellanus — Cirrus castellanus
siehe Cirrus

¢) Cirrocumulusfelder unterscheiden sich von Cirrus
und Cirrostratus durch ihre gerippelte Form und
ihre Unterteilung in sehr kleine Walkchen, 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.

Cirrocumulus — Altocumulus

Cirrocumulus-Teile sind kleiner als 1 Grad und
haben keine Eigenschatten, Altocumulus-Teile
sind groBer als 1 Grad und haben meist REigen-
schatten.
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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 feuchier Lufischichten (Cc len)




e) aus anderen Wolken

durch Labilisierung won diinnen Cirrus- und
Cirrostratusschichten infolge anhaltender Hebung
oder Ausstrahlung ihrer Obergrenzen und da-
durch einsetzende Konvektion

durch Schrumpfung der Teilwolken von Altocu-
mulusflecken, -feldern oder -schichten.

Cirrostratus

1)

3)

4)

5)

6}

7

8)

9)

Definition

Durchscheinender, weilllicher Wolkenschleier von fa-
serigem, haar@hnlichem oder glattem Aussehen, der
den Himmel ganz oder teilweise bedeckt und im all-
gemeinen Haloerscheinungen hervorruft.

Arten

Cirrostratus fibratus: faseriger Cirrostratusschleier.
Cirrostratus nebulosus: glatter, einformiger und ne-
belartiger Cirrostratusschleier,

Unterarten

Cirrostratus. duplicatus: zwei- oder mehrschichtiger

Cirrostratus.

Sonderformen und Begleitwolken

Keine.

Art der Wolkenelemente

Eiskristalle.

Niederschlagsformen

Keine,

Optische Erscheinungen

In diinnem Cirrostratusschleier werden hiufig Halo-

erscheinungen beobachtet.

Unterschiede zwischen &hnlichen Wolken anderer

Gattungen

a) Cirrostratus-Cirrus (siehe Cirrus)

b) Cirrostratus-Cirrocumulus (siehe Cirrocumulus)

¢) Cirrostratus-Altostratus
Cirrostratus ist weiBlich und von geringerer ver-
tikaler Machtigkeit, so dall Gegenstidnde an der
Erdoberfliiche immer noch Schatten werfen, wih-
rend bei Altostratus keine Schattenbildung mehr
erfolgl. Bei Cirrostratus sind Haloerscheinungen
moglich, bei Altostratus nicht.

Entstehung

Cirrostratus ensteht durch

a) Aufgleiten ausgedehnter Luftschichten

b) durch Umbildung anderer Wolken
aus Cirrocumulus virga

durch Zusammenwachsen von Cirrus- und Cirro-
cumulus-Teilen.

Altoeumulus

1)

2)

Definition

Weiche und/oder graue Flecken, Felder oder 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 konnen. Die
meisten der regelmifig angeordneten kleinen Wol-
kenteile haben gewohnlich eine 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 deuflich ausgepragten Umrissen.

3)

4)

6)

7

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
hiufig mit Schleppen.

Unterarten

Altocumulus translucidus: Dinner, lichtdurchlassiger
Altocumulus mit erkennbarer Stellung von Sonne
und Mond.

Altocumulus perlucidus: Durch kleine unregelmiBi-
ge Liicken durchsichtiger Altocumulus.

Altocumulus opacus: Dichter Altocumulus, der Son-
ne und Mond vollig verdeckt.

Altocumulus duplicatus: Altocumulus in zwei oder
mehreren Schichten.

Altocumulus undulatus: Altocumulus in wogenfor-
miger Anordnung, oft mit langgestreckten, paralle-
len Walzen, die durch scharf begrenzte, wolkenlose
Bahnen voneinander getrennt sein kinnen.

Altocumulus radiatus: Altocumulus mit paralleler
Streifung oder in parallelen Bindern, die scheinbar
am Horizont zusammenlaufen.

Altocumulus lacunosus (selten): Altocumulus mit
mehr oder weniger regelmiiig verteilten, runden, oft
ausgefransten Léchern, wodurch das Aussehen eines
Nelzes oder einer Wabe entsteht.

Sonderformen und Begleitwolken

Altocumulus virga: Altocumulus mit Fallstreifen, die
meist aus Biskristallen bestehen.

Altocumulus mamma: Altocumulus mit hingenden,
beutelférmigen Quellungen an der Unterseite.

Art der Wolkenbestandteile

Altocumulus besteht fast immer aus unterkiihlten
Wassertropfchen. Bei sehr tiefen Temperaturen (un-
ter —10° C) kann er auch Eiskristialle enthalten, die
infolge starker Eisiibersittigung durch Sublimation
rasch wachsen und als Fallstreifen (virga) ausfallen.

Niederschlagsformen

Aus Altocumulus fllt normalerweise kein Nieder-
schlag.

Optische Erscheinungen

Durch Lichtbeugung an den Wolkentropfchen wird
an diinnen Altocumulus-Teilen oft Korona-Bildung
oder Irisieren beobachiet. Altocumulus virga kann
Haloerscheinungen in Form wvon Nebensonnen und
Lichtsdulen bilden.

Entstehung

Altocumulus entsteht

a) durch Aufgleiten einer ausgedehnten Luftschicht,
aber nur am Rande der Aufgleitzone

b) durch Konvektion in labilen Luftschichten des
mittelhohen Stockwerkes

¢} durch Turbulenz im mittleren Stockwerk

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

Wirmeausstrahlung ihrer Obergrenze und da-
durch einsetzende Konvektion,

durch Umwandlung von Altostratus oder Nimbo-
stratus infolge starker Wolkenbildung,
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durch Ausbreitung von Cumuluswolken an In-
versionen

durch Cumulus- oder Cumulonimbusreste in
feuchten Luftschichten bei nachlassender Ther-
mik.
Unterschiede zwischen ahnlichen Wolken anderer
Gattungen
a) Altocumulus virga - Cirrus
Ae vir ist nicht iiberall, Ci hingegen iiberall fase-
rig oder seidig schimmernd.

b) Altocumulus-Cirrocumulus (siehe Cirrocumulus)

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.

C

d) Altocumulus stratiformis — Stratocumulus stra-
tiformis

Bei Altocumulus haben die meisten der regelmé-
Big angeordneten Wolkenteile eine Grifie von 1
bis 5 Grad, bei Stratocumulus von mehr als 5
Grad.

Altocumulus floccus — Cumulus fractus oder
humilis

e

Altocumulus floccus hat hiufig faserige Schlep-
pen und ist meist kleiner als Cumulus.

Altostratus

1)

3)

4)

Definition

Graue oder bliuliche Wolkenfelder oder -schichten
von streifigem, faserigem oder einférmigem Ausse-
hen, die den Himmel ganz oder teilweise bedecken
und stellenweise gerade so diinn sind, dafi die Sonne
wenigstens schwach wie durch Mattglas »u erkennen
ist. Bei Altostratus treten keine Haloerscheinungen
auf.

Arten
Keine

Unterarten

Altostratus translucidus: Diinner Altostratus, durch
den die Sonne wenigstens noch andeutungsweise wie
durch Mattglas zu erkennen ist.

Altostratus opacus; dichter Altostratus, der die Son-
ne villig verdeckt.

Altostratus duplicatus: zwei oder mehrere, dicht
ubereinander liegende Altostratusschichten, die teil-
weise zusammenwachsen kénnen.

Altostratus undulatus: Altostratus mit Wogenbil-
dungen.

Altostratus radiatus: Altostratus mit paralleler Strei-
fung, die scheinbar am Horizont zusammenlauft.

Sonderformen und Begleitwolken
Altostratus virga: Altostratus mit Fallsireifen an der
Untergrenze.

Altostratus praccipitatio: Altostratus mit Nieder-
derschlag, 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.

Altostratus mamma: Altostratus mit warzenartigem
Aussehen an der Untergeite.

a)

6)

Art der Wolkenbestandteile

Altostratus besteht aus Wasserirtptfchen und Eiskri-
stallen. Er enthilt auferdem Schneeflocken und Re-
gentropfen,

Niederschlagsformen

Aus Altostratus fallt meist Dauerniederschlag in
Form wvon Regen oder Schnee, Eiskornern oder
Frostgraupeln.

Optische Erscheinungen
Nur bei dilnnem Altostratus Eoronabildung.

8) Unterschiede zwischen &hnlichen Wolken anderer
Gattungen
a) Altostratus — Cirrus spissatus
(siehe Cirrus)
b) Altostratus translucidus — Cirrostratus
(siehe Cirrostratus)
c) Altostratus — Altocumulus stratiformis
(siehe Altocumulus)
d) Altostratus opacus — Nimbostratus
Altostratus hat eine hthere Untergrenze und ist
diinner, heller und an seiner Unterseite weniger
gleichfiirmig als Nimbostratus, Wenn weder Re-
gen noch Schnee féllt, wird die Wolkenschicht im
Zweifelsfalle als Altostratus bezeichnet.
e) Altostratus — Stratus
Altostratus besitzt Mattglaswirkung und ist nie-
mals weill, wie es bei diinnem Stratug gegen die
Sonne sein kann, Stratus besitzt andere Nieder-
schlagsformen (Sprithregen, Griesel, Eisnadeln).
9) Entstehung
Altostratus entsteht
a) durch Aufgleifen ausgedehnter Lufischichten bis
in geniigend grofie Héhen
b) aus anderen Wolken
aus Cirrostratus, der an Michtigkeit zunimmt,
aus Nimbostratus, der an Méchiigkeit abnimmt,
aus Altocumulus, wenn zahlreiche Eiskristall-
schleppen ausfallen und ihm ein einfirmiges Aus-
sehen verleihen
aus Cumulonimbus durch Ausbreitung der mitt-
leren oder oberen vereisten Teile an Inversionen.
Nimbostratus
1) Definition
Graue, hiufig dunkle Wolkenschicht, die bel mehr
oder weniger anhaltendem, meist den Erdboden er-
reichenden Regen- oder Schneefall diffus erscheint.
Die Schicht ist so dichi, dal die Sonne unsichtbar
wird., Unterhalb dieser Schicht treten hiufig niedri-
ge zerfetzie Wolken auf, die mit ihr zusammenwach-
sen konnen.
2) Arten
Keine,
3) Unterarten
Keine.
4) Sonderformen und Begleitwolken

Nimbostratus praecipitatio: Nimbostratus mit Nie-
derschlag, der den Erdboden erreicht.

Nimbostratus wvirga: Nimbostratus mit Fallstreifen
an der Untergrenze,
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Nimbostratus pannus: Nimbostratus mit zerrissenen
Wolkenfetzen, die in tiefer liegenden, labilisierten
und turbulenten Schichten durch Feuchteanreiche-
rung infolge Verdunstung von Niederschlag entste-
hen und mit dem Nimbostralus zusammenwachsen
kinnen,

5) Art der Wolkenbestandteile

Nimbostratus besteht aus teils unterkiihlten Wasser-

tripfchen und Regentropfen, aus Schneekristallen

und Schneeflocken,
6) Niederschlagsform

Aus Nimbostratus féllt meist Dauerniederschlag in

Form von Regen, Schnee, Eiskdrnern oder Frost-

graupeln,

7} Optische Erscheinungen

Keine.

8) Unterschiede zwischen &dhnlichen Wolken anderer

Gattungen

a) Nimbostratus — Altostratus opacus
(siehe Altostratus)

Wenn Regen oder Schnee fillt, wird die Wolke
im Zweifelsfalle als Nimbostratus bezeichnef.

b) Nimbostratus — Altocumulus opacus
Nimbostratus — Stratocumulus opacus
Nimbostratus besitzt im Gegensatz zu Altocumu-
lus opacus und Stratocumulus opacus keine klar
abgegrenzten Wolkenteile oder keine deutlich
ausgeprigte Untergrenze.

c) Nimbostratus — Stratus opacus
Aus Nimbostratus fallen Niederschlidge in Form
von Regen, Schnee, Eiskornern oder Frostgrau-
peln; aus Stratus opacus nur in Form von Spriih-
regen, Eisprismen oder Schneegriesel,

d) Nimbostratus — Cumulonimbus
Wenn eine Wolke von Blitz, Donner oder Hagel
begleitet ist, dann ist sie ein Cumulonimbus, auch
wenn sie wie ein Nimbostratus aussieht.

9) Entstehung

Nimbostratus entsteht

a) durch Aufgleiten ausgedehnter Luftschichten bis
in gentigend grofe Hohen

b) aus anderen Wolken
aus Altostratus, der an Machtigkeit zunimmt,
aus Cumulonimbus durch horizontales Ausbrei-
ten des Cumulonimbus,

Stratocumulus
1} Definition

Graue und/oder weililiche Flecken, Felder oder

Schichten von Wolken, die fast stets dunkle Stellen

aufweisen, aus mosaikartigen Schollen sowie aus

Ballen, Walzen usw. bestehen, die (ausgenommen bei

Virga-Bildung) nicht faseriger Struktur sind und

zusammengewachsen sein konnen. Die meisten der

regelmiBig angeordneten kleineren Wolkenteile ha-
ben eine Breite von mehr als 5 Grad.
2) Arten

Stratocumulus stratiformis: Stratocumulus in ausge-
dehnten horizontalen Feldern oder Schichten,

Stratocumulus lenticularis: Stratocumulus in Form
langgestreckter, linsen- oder mandelfdrmiger Béinke
mit deutlich abgegrenzten Umrissen.

Stratocumulus castellanus: Stratocumulus in Form
von Tiirmchen, die aus einer gemeinsamen Basis
herauswachsen,

3)

4)

3)
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8)

9)

Unterarien

Stratocumulus translucidus: Dinner, lichtdurchlissi-
ger Stratocumulus mit erkennbarer Stellung wvon
Sonne oder Mond.

Stratocumulus perlucidus: Durch kleine, unregel-
malige Liicken durchsichtiger Stratocumulus,

Stratocumulus opacus: Dichter Stratocumulus, der
Sonne oder Mond vollig verdeckt.

Stratocumulus duplicatus: Stratocumulus in zwei
oder mehreren Schichten,

Stratocumulus undulatus: Stratocumulus in wogen-
formiger Ancrdnung, manchmal in parallelen Wal-
zen, die durch wolkenfreie Streifen voneinander ge-
trennt sein kénnen,

Stratocumulus radiatus: Stratocumulus in paralleler
Streifung oder parallelen Biindern, die scheinbar am
Horizont zusammenlaufen,

Stratocumulus lacunosus (selten): Stratocurnulus mit
mehr oder weniger regelmilBig verteilten, runden,
oft ausgefransten Léchern, wodurch das Aussehen
eines Netzes oder einer Wabe entsteht.

Sonderformen und Begleitwolken

Stratocumulus mamma: Stratocumulus mit hingen-
den, beutelférmigen Quellformen an der Unterseite.
Stratocumulus virga: Stratocumulus mit Fallstreifen
(aus Eiskristallen bei kaltern Wetter).

Stratocumulus praecipitatio (selten): Stratocumulus
mit Niederschlag.

Art der Wolkenbestandteile

tratocumulus besteht aus Wassertrépfchen; manch-
mal enthélt 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 dinnen Stratocumuluswolken kann Korona-
Bildung (Hof oder Kranz wm Sonne cder Mond) und
Irisieren beobachtet werden.

Unterschiede zwischen #&hnlichen Wolken anderer
Gattungen

Stratocumulus — Altocumulus
(siehe Altocumulus)

Stratocumulus — Stratus, Nimbostratus, Altostratus
Stratocumulus unterscheidet sich von Stratus und
auch Nimbestratus und Altostratus dadurch, dalB
isolierte oder mit einander verwachsene, durch we-
sentliche Helligkeitsunterschiede gekennzeichnete
Wolkenteile aufireten. Der Niederschlag des Strato-
cumulus ist im Gegensatz zum Nimbostratus- und
Altostratusniederschlag stets von geringer Intensitat.

Stratocumulus — Cumulus

Die einzelnen Teile des Stratocumulus treten ge-
wohnlich in Gruppen oder Bianken mit im allge-
meinen abgeflachter Oberseite auf. Wenn Kuppeln
beobachtet werden, dann wachsen diese im Gegen-
satz zu denen bei Cumulus aus einer zusammenhin-
genden Basis heraus.

Entstehung

Stratocumulus entsteht

a) durch Konvektion in labilen, sehr feuchten oder
gesittigten Luftschichten (Stratusschichten), die

oben durch starke Stabilitit (Inversion) begrenzt
sind
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b) durch Wellenvorginge in sehr feuchten Luft-
schichten oder Stratusschichten, meist an Inver-
sionen

c} aus anderen Wolken
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)

2)

4

5)

6)

il

8)

Definition

sine durchgehend graue Wolkenschicht mit ziemlich
einférmiger Untlergrenze, aus der Sprilhregen, Eis-
prismen oder Schneegriesel fallen konnen. Ist die
Sonne durch die Wolke hindurch sichtbar, so sind
ihre Umrisse klar zu erkennen. Haloerscheinungen
kinnen bei Stratus nur bei sehr tiefen Temperaturen
auftreten.

Manchmal kommt Stratus in Form zerfetzter Schwa-
den vor,

Arien
Stratus nebulosus: Nebelartige, ziemlich einférmige,
graue Stratusschicht.

Stratus fractus: Nicht geschlossene, sondern in meh-
rere Teilwelken verschiedener Grifle und Helligkeit
zerfallende Stratusschicht oder Stratusfetzen (oft
Schlechtwetterfetzen), die ihre Gestalt rasch indern.

Unterarten
Stratus opacus; Dichter Stratus, der Sonne und Mond
vollig verdeckt. +

Stratus translucidus: Diinner Stratus, der die Um-
risse von Sonne und Mond deutlich durchscheinen
1468,

Stratus undulatus: Stratus mit wellenférmiger
Unierseite,

Sonderformen und Begleitwolken

Stratus praecipitatio: Stratus mit Niederschlag in
Form wvon Sprithregen, Eisprismen oder Schnee-
griesel.

Art der Wolkenhestandteile

Stratus besteht gewdhnlich aus kleinen Wasser-
tropfchen, bei tiefen Temperaturen auch aus kleinen
Eisteilchen. Dicker oder dichter Stratus kann auch
Spriihregentropfchen, bei tiefen Temperaturen auch
Eisprismen oder Schneegriesel enthalten.

Niederschlagsformen

Aus Stratus féllt Niederschlag in Form von Spriih-
regen, Eisprismen oder Schneegriesel.

Optische Erscheinungen

Sehr diinner Stratus kann zu Korona-Bildung um
Sonne und Mond fiihren. Stratus, der bel sehr tiefen
Temperaturen aus Eiskristallen besteht, kann Halo-
Bildung hervorrufen.

Unterschiede zwischen #Hhnlichen Wolken anderer
Gattungen

a) Stratus — Altostratus
(siche Altostratus)

b) Stratus opacus — Nimbostralus
Stratus hat normalerweise eine deutlicher ausge-
prigie und einformigere Untergrenze als Nimbo-

9)

1)

2)

3)

4)

stratus und andere Niederschlagsformen, Eine
Stratusschicht kommt normalerweise nur bei
Windstille oder schwachen Winden vor, Nimbo-
stratus hingegen bei mifigen bis starken Win-
den. Der Stratusbildung pehen meist keine ande-
ren Wolken wvoraus, wihrend Nimbostratus im
allgemeinen anderen Aufzugswolken des mittel-
hohen Stockwerkes folgt.

Stratus Stratocumulus
(siehe Stratocumulus)

c

d) Stratus fractus — Cumulus fractus
Stratusfetzen sind weniger weill, weniger dicht

und weniger michtig als Cumulusfetzen.

—

Entstehung
Stratus entsteht

a) durch Abkiithlung der unteren Luftschichten un-
ter den Taupunkt, insbesondere durch Strahlungs-
abkihlung an iief liegenden Inversionen (Hoch-
nebel)

b) durch Turbulenz der bodennahen Luftschichten,
wenn sie durch Niederschlag mit Feuchtigkeit an-
gereichert sind (Pannus-Felzen)

¢) aus anderen Wolken:
aus Nebel, der durch Erwirmung vom Erdboden
her oder durch Turbulenz am Boden aufgeldst
wird
aus Stratocurmnulus, wenn seine Untergrenze ab-
sinkt und er sein reliefartiges Geprige oder seine
sichtbare Gliederung wverliert.

4. Cumulus

Definition

Isolierte, durchweg dichte und scharf abgegrenzte
Wolken, die sich in der Vertikalen in Form von Hii-
geln, Kuppeln oder Tirmen entwickeln, deren auf-
quellende obere Teile oft wie ein Blumenkohl aus-
sehen. Die von der Sonne beschienenen Wolkenteile
sind meist leuchtend weild, Thre Untergrenze ist ver-
héltnismidbig dunkel und verliuft fast horizontal.
Manchmal sind Cumuluswolken zerfetzt.

Arten

Cumulus humilis: Niedriger, abgeflachter Cumulus
(Schinwettercumulus).

Cumulus mediocris: Cumulus von méaBiger vertika-
ler Entwicklung mit kleinen Aufquellungen und em-
porschicfenden Teilen.

Cumulus congestus: Cumulus von grofier vertikaler
Auzdehnung mit quellférmigem Oberteil, das oft wie
ein Blumenkohl aussieht.

Cumulus fractus; Cumulus mit stark zerfetzten Rin-
dern, deren Umrisse sich stindig und hiufig sehr
rasch verdndern.

Unterarten

Cumulus radiatus: Cumulus-Wolken in Reihen, die

fast parallel zur Windrichtung angeordnet sind und
so WolkenstraBen bilden.

Sonderformen und Begleitwolken

Cumulus pileus: Cumulus mit flacher Kappe oder
Haube von geringer horizontaler Erstreckung {iber
dem Gipfel oder am Oberteil.

Cumulus velum: Cumulus mit einem Wolkenschleier
von grober horizontaler Erstreckung unmittelbar
oberhalb oder am Oberteil, den er manchmal durch-
51081

Cumulus virga: Cumulus mit herabhingenden
Schleppen.




5)

6)

9)

Cumulus praecipitatio: Cumulus mit Niederschlag in
Form von Regenschauern.

Cumulus arcus (gelten): Cumulus mil Bdéenkragen
oder Boenwalze.

Cumulus pannus (selten); Cumulus mit zerrissenen
Schlechiwetterfetzen unterhalb der Untergrenze,
Cumulus tuba (sehr selten): Cumulus mit Wolken-
schlauch oder Trombe.

Art der Wolkenelemente

Cumulus besteht im allgemeinen nur aus Wasser-
tropfehen.

Niederschlagsformen

Aus kontinentalen Cumuluswolken fallt normaler-
weise kein Niederschlag. MAachtige maritime Cumauli
kiimnen in tropischen Breiten starke Regenschauer,
in unseren Breiten meist nur schwache Regenschauer
liefern.

Optische Erscheinungen
Keine,

Unterschiede zwischen &hnlichen Wolken anderer
Gattungen

a) Cumulus — Stratocumulus
(siehe Stratocumulus)

b) Cumulus — Cumulonimbus

Sind die oberen Teile der Wolke iiberall noch
scharf abgegrenzt und ist keine streifige oder fa-
serige Struktur erkennbar, dann ist sie ein Cumu-
lus, Treten Blitz, Donner oder Hagel auf, dann
mul sie ein Cumulonimbus sein. In unseren Brei-
ten mufl man im Zweifelsfalle bei allen Schauer-
niederschligen auf Cumulonimbus schliefien.

¢) Cumulus fractus — Stratus fractus
(siehe Strafus fractus)

Entstehung

Cumuluswolken entstehen:

a) durch Konvektion in wertikal michtigen labilen
Luftschichten

b) durch Turbulenz in feucht-labilen Bodenluft-
schichten, die durch wverdunstenden Niederschlag
stark mit Wasserdampf angereichert sind (Cumu-
lus fractus, als Begleitwolke pannus).

7.5.10 Cumulonimbus

1

Definition

Eine massige und dichte Wolke wvon betrdchtlicher
vertikaler Ausdehnung in Form eines hohen Berges
oder michtigen Turmes. Zumindest teilweise weist
der obere Wolkenahschnitt glatte Formen auf oder
ist faserig oder streifig und fast stets abgeflacht.
Dieser Teil breitet sich vielfach amboffdrmig oder
wie ein grofler Federbusch aus.

Unterhalb der héufig sehr dunklen Wolkenunter-
grenze befinden sich oft niedrige, zerfetzte Wolken,
die mit der Hauptwolke zusammengewachsen sein
konnen. Der Niederschlag fillt manchmal in Virga-
Form.

Arten

Cumulonimbus calvus: Kahler Cumulonimbus mit
noch iiberwiegend glatten Formen und rundlichen
Aufquellungen am Gipfel, die aber die scharfen Cu-
mulusumrisse bereits verlieren.

Curnulonimbus capillatus: ,Behaarter® Cumulonim-
bus, dessen oberer Abschnitt aus einer ausgefran-
sten faserigen oder streifisen Wolkenmasse besteht
und oft wie ein Amboll geformt ist.

3)

4)

6)

9

Unterarten
Keine.

Sonderformen und Begleitwolken

Cumulonimbus praecipitatio;: Cumulonimbus mit
Miederschligen, die den Erdboden in Form von 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-
wetterfetizen unterhalb der Wolkenuntergrenze, die
zum Teil mit ihr zusammengewachsen sein koénnen.

Cumulonimbus incus: Cumulonimbus mit amboB-
formigem Oberteil.

Cumulonimbus mamma: Cumulonimbus mit hangen-
den Quellformen an der Unterseite.

Cumulonimbus pileus: Cumulonimbus mit flacher
Kappe oder Haube wvon geringer horizontaler Er-
streckung lber dem Gipfel oder am Oberteil.

Cumulonimbus welum: Cumulonimbus mit einem
Wolkenschleier von groBer horizontaler Erstreckung
unmittelbar oberhalb oder am Oberteil, den er
manchmal durchstoBt.

Cumulonimbus arcus: Cumulonimbus mit Boenkra-
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 Wassertrdpfchen und be-
sonders im oberen Teil aus Eiskristallen. Er enthilt
auBerdem grofie Regentropfen und meist auch Schnee-
flocken, Reifgraupeln, Eiskorner, Frostgraupeln oder
Hagelkorner.

Niederschlagsformen

Aus dem Cumulonimbus fallen Schauerniederschlige
in Form von Regen, Schnee, Reifgraupeln, Eiskor-
nern, Frostgraupeln oder Hagel. Die Niederschlige
ktnnen von Donner oder Blitz begleitet sein.

Optische Erscheinungen
Keine.

Unterschiede 2zwischen anderen Wolken #hnlicher
Gattungen

Cumulonimbus — Nimbostratus
(siche Nimbostratus)
Cumulonimbus — Cumulus
(siche Cumulus)

Entstehung

Cumulonimbus entsieht durch Konvektion in verti-
kal sehr méachtigen, labil geschichteten Luftmassen,
die iiher die —10- bis —20-Grad-Isotherme hinaus-
reichen und oft erst durch die Tropopause begrenzt
werden. Er entwickelt sich meist aus hochreichenden
Cumuluswolken (cumulus congestus), manchmal aber
auch aus Altocumulus oder Stratocumulus, sowie aus
Altostratus oder Nimbostratus, wenn diese Wolken-
schichten durch Abkiihlung an der Obergrenze oder
durch anhaltende Hebung feuchtlabil werden.

Sobald die Gipfelhohe eines Cumulus die —10°-Iso-
therme iiberschreitet, gefrieren die ersien unter-
kiihlten Tropfchen zu Eiskristallen. Aus dem Cumu-
lus wird ein Cumulonimbus. Die Anzahl der gefrie-
renden Tropfchen nimmt mit zunehmender Hohe in-
folge der weiteren Temperaturabnahme zu, wvon
etwa 10 pro Kubikmeter bei —10° C auf etwa 1000
pro Kubikmeter bei —20° C. Der emporwachsende
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Cumulus verliert durch die Eiskristalle in den obe-
ren, immer noch rundlichen Aufguellungen seine
scharf abgegrenzten Rinder und wird zunichst zu
einem Cumulonimbus calvus,

Bei weiterem Emporguellen iiber die —20°-Isotherme
hinaus wird die Anzahl der Eiskristalle so groB, dal
der obere Abschnitt eine Umbildung in eine faserige
und streifige Wolkenmasse erfdhrt und das Aus-
sehen eines Haar- oder Federbusches annimmt (Ch
capillatus)

An einer Inversion wird die Vertikalbewegung des
Cumulonimbus gesperrt, und sein cirrusférmiger
Oberteil, der fast nur noch aus Eiskristallen besteht,
breitet sich vor allem bei starker Windzunahme in
der Hohe in Richtung des Windes wie ein Ambol
{incus) dber den Cumulonimbus hinaus aus. Dieser
incus ist ein Bestandteil des Cumulonimbus und wird
nicht als Cirrus angegeben., Nur wenn sich durch die
starken Hohenwinde Teile vom AmboB trennen und
dem Cumulonimbus vorauseilen, sind diese als Cir-
ruswolken zu betrachten, was wvor Kalt- und Ge-
witterfronten h#ufig zu beobachten ist (Abb. 20).
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Abb, 20
Cumulonimbus capillatus mit AmboBbildung und
Wettererscheinungen

7.6. Wolkenbildung durch besondere Vorginge
7.6.1. Orographische Wolken

In einer Luftstréomung, die Higel, Gebirge oder Hi-
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. Orographi-
sche Wolken werden aber dennoch stets in die eine oder
andere dieser Wolkengaltungen eingruppiert. Die hiu-
figsten orographischen Wolken gehéren zu den Gattun-
gen Altocumulus, Stratocumulus, Stratus, Cumulus und
teilweise auch Nimbostratus.

Der physikalische Aufbau einer orographisch beding-
ten Wolke ist in seiner Gesamtheit dem Aufbau der-
jenigen Wolken #hnlich, zu deren Gattung sie gezidhlt

wird. Da eine orographische Wolke an das Relief der
Erdoberfliche gebunden ist, verlagert sie sich — wenn
iberhaupt — im allgemeinen nur sehr langsam, obwohl
der Wind in Hihe der Wolke stark sein kann. In einigen
Fidllen ist die Windgeschwindigkeit an gewissen Beson-
derheiten der Wolke zu erkennen, z. B. an losgeltsten
Wolkenteilen, die von einer Seite der Wolke zur ande-
ren wandern. Der anhaltende Wechsel in der Struktur
der Walke tritt oft sehr deutlich in Erscheinung.

Orographische Wolken konnen viele unterschiedliche
Formen annehmen.

Stauwolken

An einzelstehenden Bergen legen sich durch Stauwir-
kkung der Lufistrémung orographische Wolken haufig
wie ein Kragen um den Berg herum und bedecken sei-
nen Gipfel wie eine Kappe. Kragen und Kappe sind bei-
de ziemlich symmetrisch. Aus diesen Wolken fillt wenig
oder kein Niederschlag.

Langgestreckte IHiigel oder Gebirge kinnen die Bil-
dung von ausgedehnten Niederschlagswolken auf ihrer
Luvseile hervorrufen. Diese Wolken umbhiillen den Ge-
birgskamm und ldsen sich dicht dahinter wieder auf.
Werden diese Wolken von einem auf der Leeseite ge-
legenen Standort aus beobachtet, so sehen sie hiufig
wie ein Wall aus (Fohn-Bank oder Fihn-Mauer).

Bel starkem Wind koénnen sich in Gipfelndhe oro-
graphische Wolken bilden, die sich vom Berg aus lee-
wirts erstrecken (,Rauchender Berg®). Diese Wolken
diirfen nicht mit Schnee verwechselt werden, der vom
Gebirgskamm oder -gipfel weggefegt wird.

Leewellenwolken (Lenticulariswolken)

Wird eine einheitliche Luftsirémung gegen ein Ge-
birgshindernis gefiihrt, so erfihrt die Strémung eine
Storung durch erzwungene Hebung. Die Stérung erzeugt
wellenartige Bewegungen der Strdmung, die durch fort-
dauernde, vom Hindernis ausgehende Impulse 8o auf-
geschaukelt werden koénnen, dall die gesamte Luftmasse
bis weit iiber die Hindernishthe hinaus zu Wellen-
schwingungen angeregl wird. Diese Schwingungen er-
zeugen im Lee des Hindernisses in ziemlich gleichmifi-
gen Abstinden (zwischen etwa 5 und 50 km) Aufwind-
gebiete mit Vertikalgeschwindigkeiten bis zu 10 und
15 m/sec. Die Wellenlingen (Abstand von Berg zu Berg
bzw. Tal zu Tal) wachsen mit der horizontalen Stré-
mungsgeschwindigkeit und mit zunehmendem vertika-
lem Temperaturgradienten, ihre Linge betrégt bei einer
horizontalen Stromungsgeschwindigkeit von 10 bis 20
m/sec etwa 5 bis 10 km. Die Amplitude der Welle, das
heillt der halbe vertikale Abstand zwischen Wellenhberg
und -tal, @ndert sich mit der Hohe, In Bodennihe und
in groflen HBhen ist sie sehr gering, in den mittleren
Hohen der Troposphiire erreicht sie allgemein ihr Ma-
ximum. Deshalb werden Leewellen am hdufigsten zwi-
schen 2000 und 7000 m Héhe beobachtet. Die Vertikal-
bewegungen in Leewellen wachsen mit der Windge-
schwindigkeit, mit der Amplitude und mit der Kiirze
der Wellenldinge. Leewellen kiénnen nur bei stabiler
Schichtung auftreten, da sie bei feuchtlabilem Tempe-
raturgradienten sofort durch Konveklion zerstdrt
werden.

Die erste Welle im Lee des Hindernisses ist meist am
besten entwickell. Das Gebiet stirksten Aufwindes ver-
schiebt sich mit zunehmender Héhe gegen die Stromung
auf den Hinderniskamm zu und kann unter Umstinden
auch luvwirts tiber den Kamm tibergreifen, In der Ver-
tikalen konnen durch diese Verschiebung Auf- und Ab-
windgebiete mehr oder weniger geschichtet {ibereinan-
der liegen.

Durch die Vertikalbewegung werden am Boden Luft-
druckiinderungen erzeugt. Unter den Wellenbergen
kommt es zu Druckanstieg, der so stark werden kann,




AL e

dafl sich das allgemeine Druckgefille umkehrt und am
Boden eine gegen die Hauptsirémung gerichiete Boden-
strémung auslist und so einen ortsfesten Luftwirbel mit
horizontaler Achse, auch Rotor genannt, erzeugt. In die-
sen Rotoren herrscht sehr starke Turbulenz und Boig-
keit, so daB sie fiir die Luftfahrt gefihrlich werden kén-
nen. Diese Rotoren werden oft durch die Bildung von
Cumuluswalzen, den sogenannten Rotorwalzen, sicht-
bar (Abb. 21).
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Abb. 21

Bildung von Leewellenwolken

Die Aufwindgebiete der Leewellen werden bei aus-
reichender Luftfeuchtigkeit durch langgezogene, paral-
lel zur Gebirgskette ausgerichtete, oft linsen- oder man-
delformige Wolkenbanke (Lenticulariswolken) ange-
zeigt. Diese Leewellen dndern fortwihrend ihre Gestalt.
Sie stehen zwar ortsfest, bestehen aber aus laufend im
aufsteigenden Wellenteil sich bildenden Wolkentripf-
chen, die mit der Luftstrimung die stehende Welle
durchlaufen und im absteigenden Teil zum Wellental
hin durch adiabatische Erwirmung wieder verdunsten.
Die vorderseitigen Wolkenrinder sind darum meist
scharf begrenzt, die riickseitigen ausgefranst und diinn,
Die grofite Wolkendicke wird im Wellenberg erreicht.
Die diinnen Wolkenrénder zeigen oft ein leuchtendes
perlmutterartiges Irisieren.

Da die stationiren Leewellen unter giinstigen Bedin-
gungen bis in die Stratosphire hochreichen kénnen und
entsprechende Aufwindfelder besilzen, sind sie fiir den
Leistungssegelflug bestens geeignet. In Fohnwellen sind
Hbhen bis 13 800 m ersegelt worden. Wahrscheinlich
sind auch die Perlmutterwolken (s. Abschn. 7.6.2)) Kon-
densationserscheinungen von Leewellen, die weit in die
Stratosphére hineinreichen.

Die theoretischen Untersuchungen und die Messungen
und Becbachtungen in der Atmosphére haben gezeigt,
daffi Leewellen nur dann auftreten, wenn der Wind in
Hohe des Gebirgskammes eine zum Gebirgszug senk-
rechte Komponente von mindestens 40 km/h erreicht
und mit der Héhe bis zur Tropopause stark zunimmt,
Bedingungen, wie sie bei Strahistromlagen angetroffen
werden.

7.6.2. Wolken in der Strato- und Mesosphiire
Perlmutterwolken

Perlmutterwolken haben Ahnlichkeit mit Cirrus- oder
mandelférmigem Altocumulus. Sie zeigen perlmutter-
farbiges, sehr deutliches Irisieren. Die prachtigsten Far-
ben werden dann beobachtet, wenn die Sonne einige
Grade unter dem Horizont steht.

Die physikalische Beschaffenheil einer Perlmutter-
wolke ist noch unbekannt. Es wird vermutet, dall diese
Wolken aus sehr kleinen Wassertropfchen oder kugel-
férmigen Eisteilchen bestehen.

Ferlmutterwolken treten selten auf. Sie sind haupt-
siichlich bisher in Schottland und Skandinavien beaob-
achtet worden, jedoch wurden sie auch schon aus Frank-

reich und Alaska gemeldet. Messungen haben ergeben,
daf die iiber Silidnorwegen beobachieten Perlmutter-
wolken in Hohen zwischen 21 und 30 Kilometer vor-
kamen.

Gleichzeitig auftretende Lenticulariswolken in der
Troposphiire lassen vermuten, dal sie durch Leewellen
in der Stratosphéire entstehen.

Leuchtende Nachtwolken

Leuchtende Nachtwolken haben Ahnlichkeit mit diin-
nem Cirrus, weisen aber gewdhnlich eine blduliche,
silbrige oder bisweilen auch orange bis rote Firbung
auf, Sie heben sich gegen den dunklen Nachthimmel ab.

Diie physikalische Beschaffenheit der leuchtenden
Jachtwolken ist noch unbekannt, doch gibl es einige An-
zeichen dafiir, daf} sie aus sehr feinem kosmischem Staub
bestehen, zumal sie nach michtigen Vulkanausbriichen,
die ihre Staubmassen bis in die hohe Atmosphire schleu-
derten, beohachtet wurden. Mit Raketensonden hat man
zwischen 80 und 160 km Hithe auf Folien 10—25 Mil-
lionen Meteoriten pro Quadratmeter eingefangen, die
wahrscheinlich das Nachthimmelslicht und in besonders
starker drtlicher Konzentration die leuchtenden Nacht-
wolken verursachen.

Leuchtende Nachiwolken sind bisher selten becbach-
tet worden und dann auch nur im Sommer in den nord-
lichen Regionen der mittleren Breiten der Nordhalb-
kugel bei einem Sonnenstand von 5—13 Grad unter dem
Horizont. Messungen haben ergeben, dall ihre Héhe zwi-
schen 75 und 90 km liegt.

7.6.3. Kondensationsstreifen (Kondenssireifen)

Kondensstreifen sind Wolken, die sich in der Bahn
eines Flugzeuges bilden, wenn die Luft in Flughdthe ge-
niigend kalt und feucht ist. Kurz nach ihrer Entstehung
sehen sie wie leuchtend weille Streifen aus; bald zeigen
sie jedoch nach unten gerichtete Quellformen, die wie
umgekehrte Pilze aussehen. Haufig sind sie kurzlebig,
kinnen aber — besonders wenn Cirrus- oder Cirro-
stratus-Bewolkung vorhanden ist — auch fiir einige
Stunden erhalten bleiben. Diese bestindigeren Kon-
densstreifen breiten sich in zunehmendem Mafle 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
maoglich, alte Kondensstreifen von den eben erwihnten
Wolken zu unterscheiden. An Kondensstreifen konnen
Halo-Erscheinungen mit ausgesprochen reinen Farben
auftreten.

Der Hauptfaktor bei der Entstehung wvon Kondens-
streifen ist die Abkiihlung der bei der Kraftstoffver-
brennung enfstehenden Abgase, die einen hohen Was-
serdampfgehalt aufweisen. Der Wasserdampf konden-
siert zuerst zu Wolkentriopfchen, die dann sehr schnell
zu Eiskristallen gefrieren. Bel Temperaturen.von —40
bis —45° C sind normalerweise keine Kondensstreifen
von Dauer zu erwarten. Thre Hohe betridgt darum im
Winter mindestens 8 km und im Sommer mindestens
10 km. Eine kurzlebige Art von Kondensstreifen ent-
steht bisweisen als Folge von Expansionsvorgéingen in
Wirbeln, die sich von den Enden der Luftschraube bzw.
Tragflichen abldsen.

7.6.4. Brandwolken

Verbrennungsprodukte von grofien Branden (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-
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produkte wie die von grollen tropischen Buschbranden
oder von Waldbriinden konnen durch den Wind iber
grofie Entfernungen hinweg transportiert werden. Sie
kénnen dann wie diinne, schichtartige Schleier aussehen,
die bisweilen der Sonne oder dem Mond eine blaue Fér-
bung verleihen (Phinomen der , blauen Sonne®).

T7.6.5. Wolken bei Vulkanausbriichen

Wolken, die bei Vulkanausbriichen entstehen, sehen
im allgemeinen wie kréftig entwickelte Cumulus-Wol-
ken mit schnell auswachsenden starken Aufguellungen
aus. Sie kinnen sich in groBer Hihe iibher weite Gebiete
ausbreiten. Dabei nimmt der Himmel eine eigentiim-
liche Firbung an, die mehrere Wochen bestehen blei-
ben kann.

Die durch Vulkanausbriiche verursachten Wolken be-
stehen in der Hauptsache aus Staub oder anderen festen
Teilchen verschiedener Gréfle. Einige Teile dieser Wol-
ken kinnen jedoch fast vollstindig aus Wassertrépfchen
bestehen und Niederschlag verursachen.

7.7. Wolkenauflosungsprozesse

Ebenso wichtig wie die Frage der Wolkenbildung ist
auch die der Wolkenauflésung. Auch hier miissen be-
stimmte physikalische Vorginge einfreten. Zur Wolken-
auflisung miissen die Wolkentropfchen wieder verdun-
sten; das ist dann der Fall, sobald der Wasserdampf in
ihrer Umgebung unterséittigt ist, Die dynamischen und
thermodynamischen Vorgéinge, die zu dieser Unter-
sattigung in Wolkenluft fiihren, sind im wesentlichen
denen der Wolkenbildung entgegengesetzt.

Zur Wolkenbildung kommt es durch
a) Wasserdampfzunahme durch Verdunstung
b) Abkiihlung unter den Taupunkt

¢) Mischung mit feuchter Luft

Die entgegengesetzt wirkenden Vorgiange, die zur
Wolkenauflésung fithren sind

a) Wasserdampfabnahme durch Sublimation des Was-
serdampfes und Ausregnen

b) Erwirmung tber den Taupunkt

¢) Mischung von Wolkenluft mit trockener Luft.

7.7.1. Wolkenauflosung durch Wasserdampfabnahme
infolge Sublimation

Bei gleichzeitigem Vorhandensein von unterkiihlten
Wassertropfchen) und Eiskristallen herrscht ein sog. kol-
loid-labiler Zustand. Der Wasserdampf ist fiir die Eis-
kristalle iibersdtfigt. Darum sublimiert er an den Eis-
kristallen, wobei diese zu Schneekristallen anwachsen
und als Niederschlag aus der Wolke ausfallen. Durch
die Sublimation des Wasserdampies nimmi der Dampf-
druck ab. Dadurch entsteht fiir die unterkiihlten Tropf-
chen eine Untersattigung. Sie miissen verdunsten. Die
Wolke wird so durch das Verdunsten der Trépfchen und
das Ausfallen der Eigkristalle allmihlich diinner und
kann sich ganz aufldsen, wenn die wolkenbildenden
Prozesse nachlassen. So schrumpft zum Beispiel der Cu-
mulonimbus nach dem Uberschreiten des Reifstadiums
iber das Regenstadium im Endstadium allmihlich zu-
sammen.

Aus demselben Grunde ist die Bildung von Strah-
lungsnebel {iber Schneeflichen selten. Bevor durch die
Abkiihlung der bodennahen Luft die S&attigung uber
Wasser, der Taupunkt, erreichi wird, kemmt es zur Sat-
tipung in bezug auf Eis (Reifpunkt). Die Schneesdecke
nimmt den in bezug auf Eis ubersattigten Wasserdampf

durch Sublimation auf, so' dall wenigstens in Bodennihe
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 Nebelauflosung in Bo-
dennidhe fithren, der dann in einen Hochnebel (Stratus)
tibergeht.

7.7.2. Wolkenauflisung durch Erwirmung iiber den
Taupunkt

Die Wolkenaufldsung durch Erwarmung ist die Um-
kehr zur Wolkenbildung durch Abkiihlung. Der Ab-
kithlung durch Wirmeahgabe an die kiltere Umgebung
und durch Wirmestrahlung entspricht die Wolkenauf-
losung durch Wirmezufuhr von einer wirmeren Umge-
bung und durch Wirmestrahlung.

Der adiabatischen Abkiihlung durch Hebung ent-
spricht die Wolkenauflisung durch adiabatische Erwar-
mung bei Absinkprozessen.

7.7.2.1. Nebel- und Wolkenauflosung durch Wirme-
zufuhr und Strahlung.

Durch die Strahlungsabkiihlung der Erdoberfliche
bildet sich in der bodennahen Luftschicht Strahlungs-
nebel oder Stratus. Die Erwirmung der Erdoberfliche
durch die Sonneneinstrahlung fithrt zur Erwarmung
der bodennahen Luftschicht und damit zur Auflésung
des Nebels oder Hochnebels.

Adveklionsnebel entsteht durch Advektion von Warm-
luft Giber einem kalten Untergrund. Wenn Nebelfelder
iiber einen warmen Untergrund streichen, kommt es
zur Nebelauflosung. So 1ost sich z. B. im Sommer See-
nebel auf, wenn er mit dem Seewind auf das warme
Festland iibertritt, und im Winter Fesllandnebel, wenn
dieser durch den Wind auf die warmere See getragen
wird, Dasselbe gilt hdufig flir Stratusbewolkung.

Da Wolken Sonnenstrahlen absorbieren, werden sie an
den Obergrenzen erwirmt. Diilnne Wolken kinnen durch
diese Strahlungserwirmung aufgeldst werden. Die Auf-
lésung diinner Felder von Cirrocumulus stratiformis,
Altocumulus siratiformis translucidus perlucidus und
Stratocumulus stratiformis translucidus perlucidus in
den Vormittagsstunden ist auf diese Strahlungserwir-
mung zuruckzufithren, zumal durch die Erwirmung an
der Obergrenze der Wolkenschicht das labile Tempe-
raturgefille verlorengeht und dadurch die Konvektion,
der die Wolken ihre Entstehung verdanken, nachldBt.

7.7.2.2. Wolkenauflisung durch adiabatische Erwirmung

Absinkende Luft gelangt von tieferem Diruck unter
hoheren Druck, sie wird dabei komprimiert und erwérmt
sich adiabatisch um 1° C pro 100 m Absinkweg.

Den Hebungsprozessen in der Atmosphire missen aus
Kontinuitatsgriinden an anderen Stellen der niheren
und weiteren Umgebung Absinkbewegungen gegen-
iiberstehen. Dies ist im einzelnen der Fall bei

a) Turbulenz

Erwédrmung im unteren Teil der Turbulenzschicht
durch absinkende Turbulenzguanten. Nebelauflisung
in Bodennihe.

b

—

Konvelktion
Erwiirmung im absteigenden Teil der Konvektions-
stromung. Wolkenliicken.




¢) Erzwungener Bewegung (Stau und Fohn)
Erwirmung auf der Leeseite durch absteigende Luft-
bewegung. (Féhniges Aufheitern).

d) Wellenbewegungen
Erwirmung im Wellental und damit Entstehung von
Wolkenlicken.

Die Absinkvorginge hinter Fronten und in Boden-
divergenzgebieten, die gleichfalls zur Wolkenauflosung
fithren, werden spéter im Zusammenhang mit den Tief-
und Hochdruckgebieten behandelt.

7.7.3. Wolkenauflosung durch Mischung

Die Wolkenbildung durch Mischung sehr warmer und
feuchter Luftmassen mit kalten Luftmassen ist selten.
weil dabei nur in extrem giinstigen Fillen eine Uber-
sittisung zustande kommt.

Wenn sich aber gesittigte Wolkenluft mit nicht ge-
sattigter Luft mischt, dann ist der Wasserdampf in die-
ser Mischung ungesittigt, und die Wolkentrépfchen
miissen sich durch Verdunstung auflosen. An den Wol-
kenrédndern findet immer eine derartige Mischung statt.
Darum sind Zahl und Grélle der Wolkentropfchen sowie
der Wassergehalf von Wolken an den Randern am ge-
ringsten.

Solange die Wolkenbildungsprozesse anhalten, wird
dieser Verlust an Wolkensubstanz durch Kondensation
ersetzt. Sobald aber der KondensationsprozeB zum Er-
liegen kommt, lést sich die Wolke allméhlich auf, und
zwar um so schneller, je groBer die Oberfldche der Wol-
ke im WVerhdltnis zu ihrer Masse ist. Cumuluswolken
schrumpfen so am Abend, wenn der Thermiknachschub
aussetzt, rasch zusammen. Michiige und ausgedehnte
Schichtwolken halten sich lange,

8. Die Niederschlige

Unter Niederschlag wversteht man die Ausscheidung
von Wasser im [lissigen oder festen Aggregatzustand
aus der Atmosphire. Dabel unterscheidet man zunachst
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 = yom Boden hochgewirbel-

ter Niederschlag
8.1, Tallende Niederschlige

8.1.1. Die Arten fallender Niederschlige

Wolkenelemente werden zu Niederschlagselementen,
wenn sie so grofl werden, daB ihr Gewicht grifler 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
aufferdem beim Verlassen der Wolke eine bestimmte
Mindestgrélie besitzen, um den Erdboden zu erreichen;
denn unter den Wolken herrscht eine relative Feuchte
unterhalb des Sattigungswertes, so dal die ausfallenden
Teilchen wieder durch Verdunstung zusammenschrump-
fen. Auf Grund der physikalischen Struktur der aus-
fallenden Teilchen unterscheidet man fliissige und feste
Niederschlidge.

1) Flissige Niederschlédge

a) Regen (Landregen) (@) entsteht hauptsichlich in
den Grenzgebieten zwischen warmen und kalten

Luftmassen, seine Andauer betrdgt meist einige
Stunden, in selteneren Fillen sogar mehr als einen
Tag. Er besieht aus vielen Tropfen, die einen
Durchmesser von mindestens 0,5 mm haben und
mit mehr als 3 m/sec zur Erde fallen,

b

—

NMNieseln (%), auch Sprithregen genannt, ist ein
gleichftrmiger Niederschlag aus zahlreichen win-
zigen Wassertropfchen mit einem Durchmesser
von weniger als 0,5 mm, die fast zu schweben
scheinen. Nieseln fdllt meist aus einer niedrigen
Stratuswolke, die als Nebel dem Boden aufliegen
kann.

¢} Regenschauer (&) fallen aus Wolken der labilen
Schichtung (Cumulus congestus, Cumulonimbus),
bestehen aus grollen Regentropfen und setzen
meist schlagartig ein, um ebenso plotzlich aufzu-
horen.

2) Feste Niederschlige

a) Schnee (3£) besteht aus kleinen verzweigten hexa-
gonalen Kristallen, sechsstrahligen Sternchen, oft
mit einzelnen Eiskristallen vermischt. Die Kristal-
le verketten sich meist zu gréBeren Schneeflok-
ken, wenn die Lufttemperatur —10° C nicht un-
terschreitet. Schnee kann auch in Schauerform
(%) fallen.

b) Eiskdrner (/) sind durchsichtige bis halbdurch-
sichtige, kugelfirmige oder unregelmifiige, harte
Eiskoérnchen von etwa 1 bis 4 mm Durchmesser.
Sie springen beim Fall ‘auf eine harte Unterlage
hérbar auf. Eiskorner entstehen nur, wenn Re-
gentripfchen durch eine bodennahe Frostluft-
schicht fallen und dabei gefrieren (Abb. 22).
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e) Als Griesel (4 ) bezeichnet man weiBle, undurch-
sichtige Kornchen von schneedihnlicher Struktur.
Sie besitzen eine mehr oder weniger abgeplatiete
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
fillt nur in sehr kleinen Mengen und nie als
Schauer, Grieselkdrner bestehen aus vergraupel-
ten und zusammengeballten Eisnadeln bzw.
Schneesternchen. Diese Niederschlagsart iritt in
unserem Klima selten und nur bei sehr kalter
Witterung auf,

d

Eisnadeln («—) nennt man sehr kleine unverzweig-
le Eiskristalle in Form wvon Plidttchen oder Stib-
chen. Thr sehr geringes Gewicht liBt ein Schwe-
ben in der Luft zu. Sie werden besonders sicht-
bar, wenn sie im Sonnenlicht als sogenannter
«Diamantstaub® schweben. Die Eisnadeln eniste-
hen nur bei sehr niedrigen Temperaturen. Im
allgemeinen finden sich Eisnadeln deshalb nur in
den hiheren Schichten der freien Atmosphire, Sie
bilden dort die Eisschleierwolken (Cirrus, Cirro-
stratus). In sehr kalten kontinentalen Luftmassen
polarer Herkunft vermdgen sie sich auch in bo-
dennahen Luftschichten zu bilden.

e

Reifgraupeln (%) sindweiBe,undurchsichtige, run-
de oder selten kegelftrmige Korner von schnee-
dhnlicher Beschaffenheit. Beim Fall auf eine harte
Unterlage springen sie auf und zerfallen dabei oft.
Reifgraupeln kommen hauptsdchlich bei Tempe-
raturen um 0% C vor. Sie treten meist vor oder
gleichzeitig mit gewthnlichem Schnee auf.

f) Frostgraupeln (/) sind halbdurchsichtige, runde
oder selten kegelférmige Korner aus gefrorenem
Wasser von etwa 2 bis 5 mm Durchmesser. Sie se-
hen glasiert aus, weil bei ihnen ein Kern wvon
Reifgraupeln mit einer ganz diinnen Eisschicht
iiberzogen ist. Die Frosigraupeln lassen sich nicht
leicht zusammendriicken. Diese spriden Gebilde
zerspringen nicht, wenn sie auf eine harte Unter-
lage fallen. Die Frostgraupeln sind naQ, weil sie
meistens bei Bodentemperaturen dber 0° C und
oft zusammen mit Regen fallen. Im allgemeinen
stammen sie aus Cumulonimbus-Wolken.

g) Hagel () besteht aus Eiskugeln oder Eisstiicken,
deren Durchmesser 5 bis 50 mm oder sogar noch
mehr betragen kann, Hagelstlicke sind entweder
ganz durchsichtig oder abwechselnd aus klaren
und durchsichtigen, schneefhnlichen Schichten
gobildet, wobei die klaren Schichten eine Dicke
von mindestens Millimeterstirke aufweisen. Der
Hagel fdllt fast ausschliefilich in Form von eng-
begrenzten Schauern und tritt meist bei starkem
Gewitler auf,

4.1.2. Die Entstehung fallender Niederschlige

Die Erklirung der Niederschlagsbildung 1&uft auf die
Beantwortung der Frage hinaus, wie kleine schwebende
Wolkenelemente so stark anwachsen kiénnen, dali sie zu
fallenden Teilchen werden, die den Erdboden erreichen.
Folgende Prozesse sind denkbar:

Anhaltendes Wachstum durch Kondensation wvon
iibersittigtem Wasserdampf,

b) anhaltendes Wachstum durch Sublimation von liber-
siittigtern Wasserdampf an festen Wolkenelementen,

—

a

¢] Wachstum durch Vereinigung (Koagulation) wvon
Wolkenelementen.

5.1.2.1. Wachstum durch Kondensation von iibersittigtem
Wasserdampf.

Dieser Vorgang fiithrt im allgemeinen nicht zur Nie-
derschlagsbildung, da er in der Natur kaum vorkommt.
Die Atmosphire enthilt fast immer zu viele Kondensa-
tionskerne, die alle einen Teil des liberséttigien Was-
serdampfes fiir sich in Anspruch nehmen. Die selbst
unter giinstigsten Bedingungen zur Verfiigung stehen-
de Menge iibersittigten Wasserdampfes reicht aber nur
aus, kleinste Trapfchen zu bilden, die schwebend in der
Luft bleiben (Wolken), aber nicht schwer genug sind,
um zur Erde zu fallen.

£.1.2.2, Niederschlagsbildung durch Sublimationswachs-
tum der Eiskristalle in Mischwolken

Dieser Vorgang ist fiir die Niederschlagsbildung in den
gemiligten Breiten beiweitem der wichtigste und somit
auch hiufigste. Mischwolken, die aus unterkiihlien
Wassertrépfchen und Eiskristallen bestehen, sind kol-
loid-labil, weil in ihnen der Wasserdamp{f in bezug auf
die Tropichen gesittigt ist, in bezug auf Eis aber stark
lbersittigt ist. Der Wasserdampf sublimiert deshalb so
lange an den Eiskristallen, bis die Eisliberséttigung be-
seitigt ist. Das ist aber erst dann der Fall, wenn die
Wassertropfchen bis auf den Kondensationskern auf-
gezehrt sind.

Das Sublimationswachstum findet hauptséchlich an
den Ecken der Eiskristialle in Form von diinnen, nach
aullen wachsenden Asten statt, die sich bei den grofen
Uberséittisungen in Mischwolken stark verzweigen und
so Schneesternchen bilden, die dann infelge ihres zu-
nehmenden Gewichtes zu fallenden Niederschlagsteil-
chen werden. Deshalb sind die wesentlichsten Produkte
des Sublimationswachstums in Mischwoelken je nach
Ubersdttipungsgrad mehr oder weniger wverzweigle
Schneekrisialle. Bei sehr tiefen Temperaturen mit nur
wenig unterkiihlten Trépfchen und nur geringen Eis-
iihersittisungen entstechen auBerdem 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 dem Altocumulus und
dem Cirrocumulus fallend bilden sie Fallstreifen (vir-
ga), die den Erdboden nicht erreichen. Wenn die Schnee-
kristalle und Eiznadeln jedoch durch unterkiihlte Was-
serwolken fallen, kénnen sie durch Anfrieren der un-
terkiihlten Trépfchen, durch Vergraupelung, weiter-
wachsen (s. u.).

#.1.2.3. Niederschlagsbildung durch Koagulation

In reinen Wasserwolken ist eine Niederschlagsbil-
dung fiber die Eisphase nicht mbglich. Es bleibt nur das
Trépfechenwachstum durch Koeagulaticn iibrig. Zur Ent-
stehung eines Sprithregentropfchens ist eine Vereini-
gung von einigen Tausend Wolkentropfchen erforder-
lich, fiir einen Regentropfen von einigen Millionen. Vor-
aussetzung dafir ist, dall die Wolke aus verschieden
grolien Tropichen besteht und dafi die grifleren Triopf-
chen einen Mindestradius von etwa 18 ¢ haben. Nur sol-
che Wolken bezitzen eine ausreichende kolloide Labili-
tAt zur Niederschlagsbildung. Die grifieren Tropfen ma-
chen Turbulenzbewegungen triger mit als die kleineren,
wodurch es zu Zusammenstillen kommi, oder aber sie
haben infolge ihres griéBeren Durchmessers (Gewicht)
eine griflere Sinkgeschwindigkeit gegeniiber den wiel
kleineren schwebenden Tropfchen oder eine geringere
Aufwindgeschwindigkeit als die kleineren Tripfchen in
Wolken mit Aufwinden, was ebenfalls zu Zusammen-
stéfen und damit zur Vereinigung der graleren Tropi-
chen mit den kleineren fiithrt.
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Neben der Vorausselzung der ausreichenden kolloiden
Labilitit durch verschiedene Tropfengrifien ist zur Nie-
derschlagsbildung noch eine ausreichende Koagulations-
zeit erforderlich, damit die Anzahl der zusammen-
stolenden Tripfchen grofl genug wird, einen Nieder-
schlagstropfen zu bilden, der nach dem WVerlassen der
Wolke auch bis zum Erdboden fillt, ohne vorher zu ver-
dunsten. Das ist aber nur moéglich, wenn die Fallstrecke
des groferen Tropfens in Wolken ohne Aufwind etwa
1000 m betrdgt, in Wolken mit Aufwind sogar noch
mehr.

Die einzige niederschlagsbildende Wasserwolke ohne
Aufwind ist der Stratus und der Nebel. Vor allem die
griferen Tripfchen im oberen Teil der Wolke stofien
beim Fall durch die Wolke mit anderen zusammen und
werden laufend grifier, wodurch die Hiufigkeit der Zu-
sammenstife zunimmt. Wenn die Fallstrecke in der
Wolke oder im Nebel anndhernd 1000 m betrdgt, dann
ist der entstehende Tropfen grof genug, den Erdboden
zu erreichen, chne zu verdunsten.

Bei geringer Verdunstungsstrecke ist die Tropfen-
grife, die erforderlich ist, den Erdboden zu erreichen,
geringer, so dall mit absinkender Stratusuntergrenze
die Niederschlagsbereitschaft zunimmt. Die glinstigsten
Bedingungen sind in hochreichendem Nebel erfiillt. Die
Stratuswolke erreicht selten Machtigkeiten, die iiber
1000 bis 1500 m hinausgehen. Darum kinnen darin durch
Koagulation nie griéfiere Tripfchen als Sprithregen oder
Nieseltropfchen entstehen.

In Wasserwolken mit Aufwind verlduft der Koagula-
tionsprozel ganz anders, Auch unter ihnen gibt es nur
eine niederschlagsbildende Wolke, den Cumulus. Im
Cumulusaufwind steigen die griBeren Tropfchen, die
sich an den guten Kondensationskernen bilden, lang-
samer hoch als die kleineren. Letztere stoBen mit den
trégeren, groflen Trépfchen zusammen und fithren so
zu deren Koagulationswachstum. Wenn die griBferen
Tropfen bis zur Wolkenobergrenze so schwer geworden
sind, daf} sie durch den Aufwind, der im Cumulusgipfel
noch etwa 1 m/sec betriigt, nicht aus der Wolke hinaus-
getragen werden, wo sie wieder verdunsten wiirden,
dann kinnen sie weiter wachsen und durch ihr zuneh-
mendes Gewicht gegen den Aufwind wieder durch die
Waolke nach unten sinken und schlieBlich als Nieder-
schlag aus der Wolke ausfallen, Der Mindesttropfen-
radius, der erforderlich ist, um bei 1 m/sec Aufwind
noch sinken zu kénnen, betridgt etwa 150 g Damit er
diese GriBe bis zum Gipfel erreicht, muBl die Cumulus-
wolke bei geringen Aufwinden von etwa 1 m/sec unter
fropischen oder subtropischen Verh#ltnissen mit Basis-
femperaturen 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 Basisiemperaturen des
Cumulus von —5° C sind die entsprechenden minima-
len Wolkendicken etwa 2500 m fiir 1 m/sec und bei
3 m/sec schon 4500 m. Das bedeutet aber, daB dann die
Gipfeltemperatur immer so tief sein wird, daB der obere
Teil der Wolke vereist ist und dann Niederschliige durch
‘Sublimationswachstum und Vergraupelung ausgeldst
werden. Voraussetzung fir die Schauerbildung in Cu-
muluswolken ist wie bei allen Niederschliagen durch
Tropfenkoagulation ein Mindestradius der grofien
Tripfchen von 18 u. Diese Forderung ist iiber dem Meer
meist erfiillt, {iiber dem Kontinent aber nicht, weil die
Zahl der Kondensationskerne und darum auch die An-
zahl der Wolkentripfchen iliber dem Meer gering ist,
wodurch auf jedes einzelne Tripfchen viel Wasser ent-
féllt, wihrend sie iiber dem Kontinent grof ist, wodurch
jedem einzelnen Tripfchen nur wenig Wasser zukommt.
Aus diesem Grunde liefern Cumuluswolken iiber dem
Kontinent meist keine und iiber See nur dann Schauer,

wenn sie hohe Basistemperaturen haben und hinrei-
chend méchtig sind, was iiber den tropischen Meeres-
gebieten am ehesten der Fall ist.

Bis zu einem Aufwind von 3 — 4 m/sec bleibt die
Schauerintensitét und die Gréle der Niederschlags-
tropfen im allgemeinen gering.

Niederschlagstropfen, deren Durchmesser grifler als
5 mm wird, erreichen eine Fallgeschwindigkeit wvon
8 m/sec. Bei dieser Fallgeschwindigkeit werden sie
durch den Luftwiderstand so stark deformiert, da} sie
in viele kleine Tropfen zerplatzen. Darum erreichen Re-
gentropfen normalerweise nur eine maximale Griofe
von 5 mm im Durchmesser, Bei starkem Aufwind wird
die wahre Sinkgeschwindigkeit entsprechend stark wver-
mindert, so daBl auch grifere Tropfen entstehen kin-
nen. In Cumuluswolken mit iiber 3 —4 m/sec, Auf-
wind werden die Tropfen so grofl, dal sie noch inner-
halb der Wolke ihre Platzgrife erreichen und in viele
kleine Tropfchen zerplatzen, Diese kleinen Tropfen aber
werden erneut vom Aufwind nach oben getragen und
machen den WachstumsprozeB durch Koagulation ein
zweites Mal durch, bis sie wiederum so schwer sind, daf3
sie gegen den Aufwind in der Wolke absinken. Sie
erreichen abermals ihre PlatzgriBe, zerplatzen und ver-
mehren durch diesen Prozell kettenreaktionsartig den
Wassergehalt im Cumulus solange, bis das Wasser-
gewicht den Aufwind ibertrifft und ein kriftiger
Schauer aus der Wolke ausfillt,

Auch durch Anfrieren unterkiihlter Trépfchen an Eis-
kristalle (Vergraupelung) enisteht Niederschlag. Damit
die Vergraupelung einsetzen kann, miissen die vergrau-
pelnden Kristalle eine Mindestgréfle von etwa 1 mm im
Durchmesser besitzen. Der Vergraupelung geht darum
normalerweise ein Sublimationswachstum der Eis-
kristalle in Mischwolken zu Schneesternchen wvoraus.
Wenn der Durchmesser der Schneekristalle etwa 1 mm
erreicht, werden ihre Zusammenstifie mit unterkiihlten
Wolkentropfchen durch die auftretenden Geschwindig-
keitsunterschiede so zahlreich, daB 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
grofiten 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 Tripfchen wird Wirme
frei (pro g Wasser 80 cal). Die freiwerdende Wirme ver-
zigert den Gefrierprozef 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 weilie, undurchsichtige, durch Luft-
einschlufi porose, noch leicht zusammendriickbare Kii-
gelchen, die Reifgraupeln. Sie entstehen also am Anfang
der Vergraupelung, wenn die ZusammenstiBe der un-
terkiihlten Trdpfehen 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 Zeiteinheit mit dem Eiskristall zu-
sammenstoBenden Wassermengen (Zahl und Durchmes-
ser der Wassertropfen) zu grol werden, dann frieren
die Tripfchen nicht mehr einzeln an, sondern es bildet
sich um den Graupelkern zuerst eine fliissige Schale,
die rasch durch Gefrieren in eine feste, klare und gla-
sige oder aber auch halbdurchsichtige Eisschale iiber-
geht. Dieses so entstandene Graupelkorn nennt man
Frostgraupel.
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Eine lang- anhaltende Vergraupelung kann bis zu
5 cm dicke Eiskorner bilden, die man als Hagel be-
zeichnel. Ohne Aufwind in der Wolke wiirden Grau-
pelkdrner schnell durch den unterkuhlten Wasser-
bereich hindurchfallen, so dall ein nennenswertes Ver-
graupelungswachstum nicht mehr moglich wire. Die
Bildung gréBerer Graupel- und Hagelkérner ist deshalb
nur in Wolken mit starken Aufwinden (Cumulonimben)
moglich.

Die Bildung von Schneeflocken ist ein Wachstums-
prozeli von Niederschlagselementen, die durch Vereini-
gung von Schneesternen zustande kommen. Oft durch
kleinste Wassertripfchen wverbunden, haften mehrere
Schneekristalle aneinander und lassen so groflere
Schneeflocken entstehen.

Der Schneeflockenbildung geht zunéchst ein Sublima-
tionswachstum wvon Eiskristallen zu Schneesternchen
voraus, deren Durchmesser kaum 2 mm iiberschreiten
kann. Thr Gewicht reicht nicht aus, Aufwinde von mehr
als 40 cm/sec zu lberwinden: Durch eine Vereinigung
von Schneesternchen kénnen sich Schneeflocken bis zu
einem Durchmesser von 4 —35 cm bilden, die dann im
trockenen Zustand Fallgeschwindigkeiten higs 1,5 m/sec
und im nassen bis tiber 2 m/sec erreichen.

Da trockene Eiskristalle normalerweise nicht anein-
ander haften bleiben, dienen unterkiihlte Wasserirdpf-
chen bei der Flockenbildung als Haftmittel. Ein unter-
kiihltes Tropfchen, das mit einem ‘Schneekristall zu-
sammenstdBt, friert nicht sofort, sondern durch die
frei werdende Gefrierwidrme nur verzigert an, Die
Verzigerung wird um so grofler, je niher die Tempe-
ratur dem Gefrierpunkt liegt. Wenn dann ein weiteres
Schneesternchen auf dieses noch nicht gefrorene Triopf-
chen auftrifft, bleibt es daran haften und gefriert zu-
sammen mit dem Tropfchen an das erste fest. Es be-
schleunigt sogar diesen Anfrierprozefl. Da die Verzoge-
rung des Anfrierens unterkiihlier Tripfchen und ihre
Anzahl in Wolken zum Gefrierpunkt hin zunimmt, ist
die Wahrscheinlichkeit des Aneinanderhaftens wvon
Schneekristallen um 0° C am gréfiten.

Ein Aneinanderhaften wvon schmelzenden, nassen
Schneeflocken ist auch noch etwas iiber dem Gefrier-
punkt miglich; sie gefrieren aber nhicht mehr zusam-
men. So wird es verstidndlich, dafi um den Gefrierpunkt
die grdliten Schneeflocken entstehen. Bei tieferen
Temperaturen frieren dagegen die unterkiihlten Was-
sertropfchen wviel schneller an die Schneekristalle an,
so dafi sie nur kurze Zeit als Haftmittel zur Verfiigung
stehen, und damit nimmt die Wahrscheinlichkeit der
Flockenbildung ab. Unter —10° C entstehen kaum noch
grofere Flocken, so dafi der Schnee nur in Pulverform
fallt,

8.2, Abgesetzte Niederschlige
8.2.1. Die Arten der abgesetzien Niederschlige

Zur Gruppe der abgesetzten Niederschlige gehéren
alle Erscheinungen, bei denen die Kondensation oder
Sublimation unmittelbar an der Erdoberfliche oder an
Gegenstinden erfolgt, sowie alle anderen Wasseraus-
scheidungen am Erdboden, die nichi von oben aus einer
Wolke ausfallen, sondern sich direkt aus einer Wolke
oder aus Nebel bei horizontaler Luftbewegung absetzen.
Dazu gehoren:

1} néssender Nebel
2) Tau

3) weiller Tau

4) Reif

5) Rauhreif

6) Rauhfrost

8.2.2. Die Entstehung abgesetzter Niederschlige

1) Nassender Nebel

Niéissender Nebel filhrt zu einer Benetzung der Erd-
oberfliche oder von Pflanzen und Gegenstinden, wenn
Wolken- oder Nebeltropfchen vor allem bei Wind an-
geweht werden. Im Mittel- und Hochgebirge kinnen
durch nissende Wolken sehr grofe jéhrliche Nieder-
schlagsmengen von mehreren 100 mm zusammenkom-
men.

2) Tau

Tau entsteht durch Kondensation von Wasserdampi
an der Erdoberfliche oder an Pflanzen und Gegen-
stinden, wenn deren Temperatur unter den Taupunkt
der Luft absinkt. Die Abkiihlung unter den Taupunkt
der Luft ist meist die Folge der Ausstrahlung in klaren
Nichten. Dabei werden Gegenstande, die eine geringe
Wéarmeleitfihigkeit besitzen (Holz, Pflanzenblitter,
Grashalme) bevorzugt, da ihnen der Warmenachschub
vom Boden fehlt und ihre Oberflichentemperatur in-
folgedessen stirker absinkt. In trockenen Wiistengebie-
ten liefert der Tau den weitaus grofiten Beitrag an der
jdhrlichen Niederschlagsmenge.

Tauniederschlage konnen aber auch durch Advektion
entstehen, wenn warme und feuchte Luftmassen fiber
kalte Flichen stromen, deren Temperatur unter dem
Taupunkt der dariberstreichenden Luft liegt. Durch
Kondensation des Wasserdampfes kommt es dann zu
einem Schwitzen der Gegenstiinde.

3) Weiller Tau

Weiller Tau entsteht, wenn sich noch bei Temperatu-
ren iiber 0° C Tau gebildet hat, der dann bei weiterem
Absinken der Temperatur unter 0° C gefriert. Er ent-
steht aus gefrorenen Tautrtpfchen, an denen dann Reif-
bildung einsetzt.

4) Reif

Reif entsteht durch Sublimation von Wasserdampf,
wenn die Temperatur der Erdoberfliche oder won
Pflanzen und Gegenstiinden unter den Reifpunkt der
Luft, also unter den Sattigungswert des Wasserdampies
in bezug auf Eis absinkt. Das ist nur bei Taupunkts-
temperaturen unter 0% C miglich. Der Reifprozell ent-
spricht dem langsamen Sublimationsprozeli von Eis-
kristallen in Eiswolken mit geringer Eistibersittigung.
Es bilden sich leichte, schuppen-, nadel-, feder- oder
ficherdhnliche Eiskristalle.

3) Rauhreif

Rauhreil entsteht durch starkes Sublimationswachs- |
tum bei starker Eisiibersdttigung, wenn die Bedingun-
gen zur Reifbildung erfiillt sind und gleichzeitig Nebel
oder starker Dunst vorhanden sind. Dieser Zustand ent-
spricht dem stark kolloid-labilen Zustand in einer
Mischwolke., So wie dort das stiirmische Sublimations-
wachstum 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 EKanten von Gegenstin-
den statt, wobei reifihnliche, lockere Ansammlungen
von 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

Fiir Rauhfrost sind dieselben Bedingungen wie fiir
Rauhreif erforderlich, zusitzlich aber noch stirkerer
Wind und nassender Nebel, wobei die unterkiihlten Ne-
beltropichen an Pflanzen oder Gegenstidnden auf der
Erdoberfliche angeweht werden und dort anfrieren.
Das Anfrieren der Tropfchen mull das Sublimations-




wachstum uberwiegen, wie beim Vergraupelungsprozel}
in Mischwolken oder unterkiihlten Wasserwolken, und
es muf} schlagartig erfolgen, so dab sich ein fester, meist
undurchsichtiger und rauher Eisansatz bildet, der dem
Winde entgegenwichst und nur schwer abfallt. Rauh-
frost fiithrt oft zu groflen Schiden des Baumbestandes
in Mittelgebirgen.

8.3. Abgelagerte Niederschlige
8.3.1. Arten der abgelagerten Niederschlige

Die abgelagerten Niederschliige sind eine Folgeerschei-
nung fallender Niederschlige, wenn diese sich in fester
Form an der Erdoberfliche als Schnieedecke ablagern
oder in fliissiger (auch unterkiihlter) Form beim Auf-
treffen auf der unterkiihlten Erdoberfliche zu Glatteis
gefrieren.

#.3.2. Entstehung der abgelagerten Niederschlige

Schneedecke

Die Schneedecke besteht aus an der Erdoberfliche ab-
gelagertem Schnee, eventuell auch aus Reifgraupeln
oder Schneegriesel. Eine ldngere Lebensdauer erreicht
die Schneedecke nur, wenn Erdbodentemperatur und
Lufttemperatur unter Null Grad liegen. Infolge ihrer
geringen Warmeleitfihigkeit (sehr wviel Luftzwischen-
réume) bildet die Schneedecke einen ausgezeichneten
Kilteschutz fiir die darunter liegende Erdoberfldche.
Fiir die dariiberliegende Luft bedeutet sie aber eine
starke Kaltequelle. Tagsiiber reflektiert sie die Sonnen-
strahlung sehr stark und vermindert die Erwdrmung
der Erdoberfliche und die von ihr ausgehende Erwidr-
mung der bodennahen Luftschichten; nachts strahlt sie
im langwelligen Bereich der Warmestrahlung fast wie
ein schwarzer Kirper aus und kiihlt sich und die dar-
liber lagernde Luft sehr stark ab. Aullerdem verhindert
sie durch ihre wirmeisolierende Wirkung eine Abgabe
von Erdwiirme an die Luft. Darum sind Zonen mit aus-
gedehnten Schneedecken im Winter Quellgebiete extrem
kalter Luftmassen, wie z. B. Sibirien. Fur Flisse und
Talsperren bedeuten die Schneefelder im Gebirge ein
bedeutendes Wasserreservoir, das im Frithjahr bei der
Schneeschmelze grofie Wassermengen freigibt. Um einen
Anhaltspunkt liber die zu erwartenden Wassermengen
zu besitzen, wird die Hohe der Schneedecke und ihr
Wassergewall gemessen. Bei einer lockeren Schneedecke
entspricht 1 em Schrieehthe etwa 1 mim Niederschlags-
hihe.

Glatteis

Glatteis entsteht, wenn Regen oder Spriithregen auf
einer stark unterkiihlien Erdoberfliche gefrieren, oder
wenn unterkiihlter Regen oder Spriithregen am Boden
und an Gegenstdnden gefrieren und einen Eisiiberzug
bilden, Die Abb. 22 zeigt eine typische Temperaturver-
teilung fiir eine Glatteislage, wenn im Winter ein
Warmfrontniederschlag in eine bodennahe Kaltluft-
schicht fillt und dann am Boden gefriert. Da Glatteis
eine Folgeerscheinung fallender und darum griBerer
Tropfen ist, die nicht sofort, sondern erst nach Bildung
einer fliissigen Schicht gefrieren, ergibt Glatteis nor-
malerweise einen glatien, glasigen Klareisiiberzug. Er
kann aber auch mit gleichzeitig fallenden Eiskérnern
oder Schneeflocken wvermischt sein, so da die Glatt-
eisdecke ein rauhes, halbdurchsichtiges Aussehen be-
kommt.

Zur Erscheinung der Glatteisbildung gehort auch die
Flugzeugvereisung, wenn ein Flugzeug durch unter-
kiithlte Wolken oder Niederschlige fliegl oder wenn ein
stark unferkiihltes Flugzeug Wolken oder Dunstschich-
ten passiert. Bei grolier Tripfchenkonzentration der
Wolke oder bei groflen Tropfen erfolgt das Anfrieren

der Tripfchen in Form glatler, glasiger Schichien als
Klareisansatz. Das ist vor allem in den Schichten nahe
0° C der Fall. Bei tieferen Temperaturen nimmt die
Tropfchenzahl in der Wolke ab und die Zahl der Eis-
teilchen zu. Das Anfrieren kann darum schneller und
bei jedem Tropfen einzeln erfolgen, so dal sich ein
kirniger, nicht durchsichtiger oder nur halbdurchsichti-
ger Rauheisansatz bildet. Die Vereisung findet haupt-
sdchlich an den Stirnflichen der Tragflichen und an
der Luftschraube statt. Das Kann zu einer so starken
Verinderung der dynamischen Eigenschaften der Ma-
schine fithren, daf es zum Absturz kommi. Da die
Triéptchenkonzentration in Wolken mit der Temperatur
abnimmt und unter —10° C immer mehr Tropfchen in
der Wolke gefrieren, ist auch die Vereisungsgefahr nahe
der Null-Grad-Hohe am grofiten und nimmt in den
Mischwolken nach oben immer mehr ab.

£.4. Von der ErdoberfEiche aufgewirbelte
Niederschlige

Schneefegen

Schneefegen entsteht, wenn der Wind Schnee vom Bo-
den aufwirbelt und ihn flach am Boden hertreibt, ohne
die Sicht in Augenhthe merklich zu verringern.

Schneetreiben

Schneetreiben entsteht, wenn der Wind den Schnee so
stark bis in méBige oder groBe Hihen aufwirbelt, dai
die Sicht wesentlich herabgesetzt wird. Oft ist es nicht
moglich festzustellen, ob es gleichzeitig schneit. Dann
wihlt man die Bezeichnung ,Schneegestober®, im Ge-
gensatz zum Volksmund, der darunter fallende Schnee-
flocken wersteht, die durch starke Windbdigkeit auf-
und niedertanzen.

Gischt

Unter Gischt wersteht man Wassertropfchen, die
durch den Wind von der Oberfliche ausgedehnter Was-
sermassen fortgerissen werden. Der Wind erregt an der
Meeresoberfliche Schwerewellen, deren Wellenlédnge
und Hohe mit steigender Windgeschwindigkeit zuneh-
men. Wenn das Verhiltnis Hohe : Lange 1:8 tiberschrei-
tet, werden die Wellen instabil. Es bildef sich Schaum
auf den Kidmmen, und die Wellen brechen iiber, wobei
kleine Gischttropfchen vom Wind fortgerissen werden.

Diese Gischttropfchen enthalten Salz und sind darum
hygroskopisch, so daB sie nur bis zu einer ihrem Salz-
gehall entsprechenden Grifie verdunsten und als Kon-
densationskerne in der Luft fortgetragen werden.

Gischttropfchen gelangen auch durch das Zersprithen
von Wasser an Wasserfillen oder durch Geysire in die
Luft.

9, Die GroBzirkulation der Erde

Die Gesamtheit aller groBriumigen Luftbewegungen
auf unserer Erde bezeichnet man als GroBzirkulation.
Sie wird allein durch die Luftdruckverteilung in den
verschiedenen Hohen bestimmt, da die Winde parallel
den Isobaren bzw. Isohypsen wehen; nur in der unter-
sten Reibungsschicht (Grundschicht) strémt die Luft
aus dem Bereich héheren Luftdrucks aus und in den
Bereich tieferen Luftdrucks hinein.

Bei der Besprechung des Wetterelementes Luftdruck
war bereits darauf hingewiesen worden, dafl die aus
langjdhrigen Beobachtungen errechnete mittlere Luft-
druckverteilung der Erde vier grolle Zonen erkennen
146t Zur Klarung der daraus folgenden Grofzirkulation
mul zuniichst der Grundzustand der Atmosphire be-
trachtet werden.
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9.1. Der Grundzustand

Die stiarkste Sonneneinstrahlung und damit Wérme-
zufuhr erfolgt im Aquatorialen Bereich, die geringste an
den Polen. Dadurch wolben sich in der freien Atmo-
sphire die Flachen gleichen Luftdruckes iiber der dgua-
torialen Zone stirker auf als iiber den pelaren, so dal
ein mit der Héhe zunehmendes Druckgefille vom Agua-
tor zu den Polen hin erfolgt. Auf einer ruhenden Erde
miilite also stets Luft in der Hthe vom Aquator zu den
Polen hin abflieBen, das heilit aber, es miilite iiber dem

Aguator Bodenluft aufsteigen, nach den Polen zu fliefien
und dort wieder absteigen und in den unteren Schich-
ten zum Agquator zuriickkehren, Nun dreht sich aber die
Erde, so dal infolge Coriolisheschleunigung alle Winde
nach rechts (Nordhalbkugel} bzw. nach links (Siidhalb-
lkugel) abgelenkt werden. Diese Wirkung ist am Aqua-
tor am geringsten; dort wird die aufsteigende Luft-
bewegung, verstirkt durch die starke Uberhitzung des
Bodens, am wenigsten behindert. So erklirt sich die
Tatsache, daf am Aquator tieferer Bodenluftdruck
herrscht als nérdlich bzw. sidlich dieser Zone.
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Grundzustand der Atmosphiire (Nordhalbkugel) im Senkrechtschnitt.
Ausgezogene Linien = Schnittlinien von Druckfliichen, dazwischen Windrichtungen (W = West, E = Ost)

Die Abb. 23 zeigt den daraus folgenden Grundzustand
der Atmosphire iiber der Nordhalbkugel als Vertikal-
schnitt im Sommer und im Winter. Der Schnitt erfolgt
langs eines geographischen Lingengrades; in der Waa-
gerechten ist die geographische Breite, in der Senkrech-
ten die Hohe in stark iibertriebenem MaBstab auf-
getragen. Die einzelnen, meist schrig verlaufenden Li-
nien sind die Schnittlinien ausgewé&hlter Luftdruck-
flichen (absolute Topographien); die vorherrschenden
Windrichtungen sind durch Buchstaben eingetragen
(W = West, E = Ost usw.). Je steiler die Schnittlinien
verlaufen, desto stdrker ist der Wind.

Die Verhéltnisse in den beiden Jahreszeiten unter-
scheiden sich dadurch, daB im Sommer die Temperatur-
gegensitze zwischen Aquator und Pol geringer sind (die
polare Einstrahlung ist relativ stark wegen der groBen
Tagesldnge) als im Winter, wo die polare Strahlungs-
erwirmung fast vollkommen fehlt. Dadurch sind die
Neigungen der Isobarenflichen im Sommer geringer
als im Winter.

Man erkennt in den untersten 2 bis 3 km in Aquator-
néihe die dquatoriale Tiefdruckrinne, bei etwa 30° Breite
die Aufwdlbung des Subtropenhochs, bei 60° Breite den
tiefen Luftdruck der gemiBigten Zone und nordwirts

davon das flache kalte Polarhoch. Daraus folgen nach
dem barischen Windgesetz zwischen Aquator und Sub-
tropenhoch dstliche Winde, die infolge der Bodenreibung
als Nordostpassate in Erscheinung treten, zwischen Sub-
tropenhoch wund subpolarer Tiefdruckzone westliche
Winde und von dort bis zum Pol wieder dstliche Winde.
Oberhalb von 2 bis 4 km Hohe wird die &Aquatoriale
Tiefdruckrinne durch die warme Troposphire kompen-
siert bzw. Uberkompensiert, der Druck ist in der Hohe
iiber dem Aquator am hichsten, so dafi westliche Winde
vorherrschen. Erst in der kalten &#guatorialen Strato-
sphire kehrt sich allmihlich das Druckgefille wieder
um, so dall die westlichen Winde oberhalb etwa 20 km
Hihe allméhlich in eine Oststrimung ilibergehen. Am
Pol wird umgekehrt durch die kalte Troposphire die
Wirkung des flachen Bodenhochs iiberkormpensiert, es
treten vor allem im Winter bereits ab 2 bis 3 km Hiéhe
westliche Winde auf. Zusammenfassend kann man fest-
stellen, dall es in der unteren Troposphire drei groBe,
zonal angeordnete Zirkulationssysteme gibt: das dqua-
toriale mit worherrschendem Ostwind, die Westwind-
drift der geméBigten Breiten und die ostliche Stromung
des polaren Systems. Die Abb. 24 zeigt diese Systeme
schematisch in der Aufsicht und im‘senkrechten Schnitt.
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Abb. 24
Die GroBzirkulation der Nordhalbkugel in Aufsicht und im
Vertikalschnitt (rechts)

Dabei wurde zur Vereinfachung angenommen, daff die
Erdoberfliche einheitlich nur mit Wasser oder nur mit
Land bedeckt ist (homogene Oberfldche). In diesem Fall
wiren die Temperatur- und Druckverhiltnisse nur ab-
héingig von der Sonnenhitihe und damit der geographi-
schen Breite. Die daraus resultierende Zirkulation be-
zeichnet man als planetarisch oder, da sie parallel den
Breitenkreisen der Kugelzonen erfolgt, als zonal. Uber
den groflen Ozeanen, insbesondere der Silidhalbkugel,
sind diese einfachen Verhiltnisse weitgehend verwirk-
licht. Da in den subtropischen Hochdruckgiirteln bei
etwa 30° Breite die Luft in den unteren Schichten der
Troposphire sowohl nach Silidwest als Nordost aus-
flieft, mubB zum Ersatz Luft von oben nach unten ab-
sinken. Umgekehrt strémt an der niérdlichen Grenze
der Westwinddrift Luft aus Slidwesten mit solcher aus
Nordosten zusammen, es folgt eine Aufwirtshewegung.
Dieses Grenzgebiet zwischen Westwindzone und polarer
Nordoststromung hat eine grofie Bedeutung fiir das Wet-
tergeschehen der geméiligten Breiten. In den unteren
Schichten der Atmosphire flieBen vom Slidwesten her
warme, vom Nordosten aus dem Polarhoch heraus je-
doch kalte Luftmassen in die gemiBigten Breiten ein,
sie werden dort auf wverhiltnisméBig engem Raum zu-
sammengefiihrt, wobei sich die schwere Kaltluft keil-
formig von Norden her unter die leichtere Warmluft
schiebt. Das schmale Grenzgebiet zwischen subtropischer
und polarer Luft bezeichnet man in Bodennihe als ,Fo-
larfront®. In der Hohe bilden sich dort langgestreckte
schmale Gebiete mit scharfen Temperatur- und damit
auch Druckgegensitzen aus, die sog. Frontalzonen. Da
der Luftdruck in Kaltluft bekanntlich rascher mit der
Hohe abnimmt als in Warmluft, verschirfen sich in den
Frontalzonen die Druckgegensitze mit zunehmender
Hohe immer mehr, so dal3 bereits in 5000 m Héhe Stark-
windfelder mit mehr als zweihundert km/h auftreten
kénnen. Man nennt ein solches Starkwindfeld einer
Frontalzone auch Strahlstrom oder Jetstream. Die
stirkste Ausprigung zeigen diese Strahlstréme etwa
1 km unterhalb der Tropopause. Da sich in der Strato-
sphire die Temperatur und damit auch allmihlich die
Druckverhiltnisse umkehren, schwicht sich der Wind
oberhalb der Tropopause wieder ab, um in gréBeren
Hohen der sommerlichen Stratosphéire in Ostwind iiber-
zugehen.

Dieses einfache Modell der Grofizirkulation erfihrt
nun in der Natur eine Reihe von Veriinderungen, die in
erster Linie auf die Verschiedenartigkeit der Erdober-
flache zuriickzufithren sind. Durch die unterschiedlichen
Erwirmungsverhiltnisse iiber Land und Meer bedingt
-— Land erwirmt und kiihlt sich rascher ab als Was-
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ser —, wird die planetarische Zirkulation von einem
zweiten wichtigen Zirkulationssystem {iberlagert, das
gelegentlich auch als ,monsunales System® bezeichnet
wird. Es wird dadurch gekennzeichnet, daf sich im Som-
mer tiefer, im Winter hoher Luftdruck iiber den Kon-
tinenten einstellt, wihrend liber den Meeren im Som-
mer hoher, im Winter tieferer Luftdruck worherrscht.
So wird die Grofizirkulation eines ganzen Jahres durch
das Zusammenwirken der beiden Systeme — planeta-
risch und monsunal — bestimmt. In manchen Gebieten
liberwiegt das planetarische (zonale) System, in Mittel-
europa z. B. sind die Sommer verhéltnismaflig warm, die
Winter mild. Beim Vorherrschen des monsunalen Sy-
stems sind die Sommer kiihl und regnerisch, die Winter
kalt und trocken. Die Ursachen dieser Schwankungen
sind noch weitgehend ungeklart; es liegen jedoch Hin-
weise darauf wvor, dall die Vorginge auf der Sonne
(Strahlungsschwankungen im ultravicletten Bereich)
eine gewisse Rolle spielen.

9.2. Die Westdrift der gemiBigten Breiten

Die Voraussetzung filir die Westdrift der gemifligten
Breiten ist das Auftreten hohen Luftdrucks im Subtro-
penraum und tiefen Luftdrucks bei etwa 60° bis 65°
Breite, Diese Anordnung besteht wohl im Mitlel vieler
Jahre, aber durchaus nicht in jedem Zeitpunkt. Im Ge-
gensatz zur recht stabilen und stets zu beobachtenden
dquatorialen Tiefdruckrinne ist die Westdrift labil und
stdndigen kurzfristigen Anderungen unterworfen. Der
daraus folgende wechselhafte Witterungscharakter ist
charakteristisch flir den Bereich der gemiBigten Zone.

Jede Zirkulation hat ihre Ursache in Temperatur-
und damit Luftdruckgegensitzen, das Ziel ist der Aus-
gleich dieser Unterschiede. Dieser Ausgleich zwischen
der subtropischen und der polaren Zone: kann aber
durch eine stets zonal gerichtete Stromung nicht herge-
stellt werden. Es mull deshalb ein anderer Mechanis-
mus bestehen, der mit meridionalen (d. h. den Langen-
kreisen parallelen) Stromungsanteilen Kaltluft nach
Siiden und Warmluft nach Norden fithrt. Im folgenden
wird erkldrt, wie dieser Ausgleichsmechanismus zu-
stande kommt und wie er wirkt.

Bei nur maBigen Temperaturgegensétzen ist die An-
ordnung an der Polarfront — flache Neigung der {iber
dem Kaltlufikeil langsam nach Norden aufsteigenden
Polarfrontflache — stabil, es werden keine besonderen
Wettererscheinungen beobachtet. Durch Einbeziehung
neuer Warmluft aus den Subtropen und frischer Kalt-
Iuft aus den polaren Breiten verstirkt sich aber das
Temperatur- und Luftdruckgefille so sehr, da bei
dufierst starken Westwinden die Stréomung innerhalb
der Fronialzone dynamisch labil wird und es zur Aus-
bildung von zunichst geringen wellendhnlichen Schwin-
gungen der Polarfront kommt (Abb. 25). An einer Stel-
le der Polarfront dringt Warmluit nach Norden, west-
lich davon in Form einer siidwirtsgerichteten Ausbuch-
tung Kaltluft nach Stiden vor. Die vordere Begrenzung
der nordwirts vordringenden Warmluft bezeichnet man
als Warmfront, die vordere Begrenzung der sidwirts
vordringenden Kaltluft als Kaltfront. Diese erste Stufe
der Deformation der Polarfront nennt man eine Wel-
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Abb. 25
Entstehung einer Wellenstérung und einer jungen Zyklone
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lenstérung; sie beginnt nun auch die hoheren Atmo-
sphirenschichten zu deformieren. Uber der Warmluft
wolben sich die Druckflichen auf, tber der Kaltluft
senken sie sich ab, es entsteht so das in Abb 26 darge-

Defta mit
Divergenz

L Diffivenz)

Konvergen:
(Konfluenz )

Bewegungsrichtung der WellenatBrung

Abb. 28
Luftdruckiinderungen bei divergenter und konvergenter
Stromung (mit echten Diffluenzen und Kenfluenzen)

stellte Stromungsfeld. Die Stromungslinien fdchern an
der Vorderseite der Wellenstorung auf, sie divergieren.
Innerhalb der Divergenzzone, die auch als Delta der
Frontalzone bezeichnet wird, fliefit mehr Luft nach vor-
ne und nach den Seiten ab (Diffluenz) als dahinter nach-
stromt, da die aus dem engen Mittelbereich heraus-
schieBende Luft eine grillere Geschwindigkeit mit-
bringt, als dem Isohypsenabstand des Deltas entspricht.
Es findet ein echter Massenabfluli (Massenverlust) statt,
der zu Luftdruckfall im Delta, also vor der Wellenstio-
rung, fuhrt. Umgekehrt staut sich im Einzugsgebiet der
Frontalzone mit zusammenlaufenden, konvergierenden
Isohvpsen, alse innerhalb des Konvergenzbereichs die
Luft auf, es findet ein echter Massenzuflull (Konfluenz)
statt, der zu Druckanstieg am Boden fiihrt. Da anfangs
die Wirkung der Diffluenz stérker ist als die der nach-
folgenden Konfluenz, vertieft sich der Bodenlufidruck
im Zentrum der Wellenstorung, es kommt zur Ausbil-
dung eines Tiefdruckgebietes mit geschlossenen Isoba-
ren, zur Bildung einer Zyklone. Gleichzeitig wandert
diese junge Zyklone erst rasch, dann allmahlich lang-
samer werdend in Richtung der Hohenstrimung weiter,
bis sie den Hiéhepunkt ihrer Entwicklung mit ausge-
priagten Fronten erreicht.
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Abb. 27
Die Idealzyklone nach V. Bjerknes
a) in Aufsicht b} im Vertikalschnitt
c) Luftdruck-, Temperatur- und Windverlauf
1dngs der Linie A — A




Der norwegische Meteorologe V. Bjerknes hat im
Jahre 1922 aus zahlreichen Boden- und Héhenbeobach-
tungen das Modell einer Idealzyklone entworfen, das
trotz einiger Anderungen auf Grund neuer aerologischer
Erkenntnisse auch heute noch Geltung hat.

9.3 Die Idealzyklone (nach V. Bijerknes)

Dieses Modell (Abb. 27) zeigt eine Zyklone am Héhe-
punkt ihrer Entwicklung. In diesem Zeitraum bilden
die beiden Frontlinien, die vom Zentrum ausgehen, et-
wa einen rechten Winkel. Die Warmfront (rote Farbe
oder s s e ) macht sich bereits 800 bis 1 000 km vor
ihrem Durchgang am Boden durch einen Wolkenaufzug
bemerkbar, der im Cirrusniveau mit Ci beginnt und
spiter in Cs libergeht; es folgen diinner und dann dich-
ter As, die schlieflich in Ns iibergehen. Aus dem dichten
As fallen die ersten Niederschlige, die sich im Ns fort-
setzen, Es kommt zu einem etwa 100 bis 300 km brei-
ten prifrontalen Niederschlagsgebiet, je nach den Tem-
peraturverhiltnissen in Form von Regen (Landregen)
oder Schnee. Das Gebiet vor der Front hei3t die Vorder-
seite der Zyklone, Nach dem Durchgang der Warmfront
folgt der Warmsektor, der das Gebiel zwischen Warm-
und Kaltfront umfaft 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 filir die Zugrichtung eines Tief-
druckgebietes geben die Stromung im 500 mb-Niveau
(Steuerung) und selbstverstéindlich auch die dreistiindige
Tendenzkarte (vgl. Leitfaden Nr. 2).

Der Durchzug der Kaltfront (blaue Farbe oder
& & & ) wird nicht durch einen ausgesprochenen Auf-
zug eingeleifet, wenn auch bei Annidherung der Kalt-
front Ci-, Ac- und As-Felder vorhanden sind. Die ty-
pischen Kaltfrontwolken sind Cu bis Cb, die auch die
bei einer Kaltfrontpassage markanten Niederschlige als
Schauer postfrontal (d. h. hinter der Front) bringen.
Das Gebiet hinter der Kalffront nennt man die
Riickseite der Zyklone, wobei das ,Rickseitenwetter"
schon zu einem festen Begriff geworden ist.

Die bisherigen Betrachtiungen bezogen sich im wesent-
lichen auf die Darstellung einer Zyklone in der Hori-
zontalen, in der Ebene der Bodenwetterkarte, Eine Er-
klirung liber das Zustandekommen der einzelnen Wol-
kenformen und der besonderen Wettererscheinungen
bringt aber erst die Betrachtung der Verhiltnisse in der
Vertikalen (Abb. 27, h).

Man erkennt, dafl die Kaltluft auf der Vorderseite
der Zyklone in Form eines spitzen Keils (Neigungs-
winkel etwa 1:100) unter der leichteren, iiber die Kalt-
luft hinweg aufgleitenden Warmluft der hiheren Schich-
ten liegt. Voraussetzung zur Aufgleitbewegung ist die
Tatsache, daB sich die Warmluft rascher bewegt als die
darunter liegende Kaltluft, dafi also die Warmluft der
aktivere Faktor des Vorgangs ist. Durch das Aufgleiten
kommt es zu einer aufsteigenden Bewegung in der
Grolenordnung cm/see, damit zu Temperaturabnahme,
Zunahme der relativen Feuchte, Wclkenbildung und
Niederschlag. An dieser Warm- oder Aufgleitfront er-
geben sich zwanglos der vorher beschriebene Wolken-
aufzug und das préfrontale 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,
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Bei der Kaltfront schiebt sich die schwerere und
schnellere Riickseitenkaltluft keilformig unter die vor
ihr liegende Warmluft. Die Neigung der Einbruchs-
fliche betréigt etwa Y/w bis Yse. Hier ist also die Kalt-
luft der aktive Teil. Dadurch kommt es in der Warm-
luft zu einer aufsteigenden Bewegung in der GroéBen-
ordnung von m/sec, also einem gegeniiber der Aufgleit-
bewegung sehr raschen Aufsteigen. Dem entsprechen die
Cu- bis Cbh-Bewdlkung, die Schauerniederschlige und
die besonders guten Sichtverhéltnisse hinter der Front
aullerhalb der Schauer. Der Druckanstieg und der Wind-
sprung sind hier besonders markant. Mit dem Front-
durchgang sind hiufig hohe Spitzengeschwindigkeiten
mit starker Boigkeit und je nach der Jahreszeit Front-
gewitter verbunden.

Mit dem hier aufgezeigten Stadium hat die Ideal-
zyklone den Hihepunkt ihrer Entwicklung erreicht, es
beginnt die Alterung der Zyklone. Sie wird bedingt
durch die wverschieden grofle Wanderungsgeschwindig-
keit der Fronten. Im Fall der Idealzyklone werlagert
sich die Kaltfront schneller als die vorauslaufende
Warmfront, so dal der zunichst breite Warmsektor
immer schmaler wird, bis schliefilich, vom Kerngebiet
her beginnend, die Kaltfront die Warmfront einholt
und sich mit ihr im Bodenkartenbild vereinigt (Abb. 28).
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Abb. 28
a) Okkludierte Zyklone in Aufsicht
b) Vertikalschnitte durch eine Warmfront- und eine
Kaltfrontokklusion

In der Vertikalen bedeutet dies, dal 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
Okklusionsfront. Diese Frontart ist {iber dem Festland
die hiufigste, da der Hoéhepunkt der Entwicklung all-
gemein bereits liber dem Atlantik erreicht wird.

Je nach den Temperaturverhiltnissen vor und hinter
der Okklusionsfront unterscheidet man zwei Arten von
Okklusionen: die Warmfront- und die Kaltfrontokklu-
sion. Ist die wvorgelagerte Kaltlufi die kiltere Masse,
so nimmt die Okklusion Warmfrontcharakter an, es ent-
steht eine Warmfrontokklusion, ist die Riickseitenluft
die kdltere Masse, so nimmt die Okklusion Kaltfront-
charakter an. Die Wettererscheinungen entsprechen
dann denen einer Warm- bzw. Kaltfront, Sind da-
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gegen die beiden Kaltluftmassen fast gleich temperiert,
so folgen den Witterungserscheinungen einer Warm-
front ohne Unterbrechung diejenigen einer Kaltfront
nach.

Die Wanderung der Zyklone hingt von der Hohen-
stromung ab, diese ,steuert” die Richtung und Ge-
schwindigkeit der Zyklone. Eine noch junge Zyklone
beeinflufit die Hohenstréomung noch wenig, sie zieht
deshalb praktisch parallel der Hohenstrémung weiter.
Je kraftiger jedoch eine Zyklone wird, desto mehr wirkt
sie umgestaltend auf die Hohenstrdmung ein, bis sie
sich schlieBlich bis in groBe Hohen durchsetzt und
selbst zu einem Steuerungszentrum, zu einem Zentral-
tief wird. Mit dieser Entwicklung ist gleichzeitig ein
Ausscheren des Tiefzentrums aus der Richtung der
Frontalzone bzw. des zugehirigen Strahlstroms fest-
zustellen, wie aus Abb. 29 hervorgeht. Im Teil a) wird
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Abb, 29
Strahlstromachse und Frontenverlauf
wiihrend der Zyklonenentwicklung
a) ungestdrte Polarfront Bb) junge Zyklone
¢) okkludierende Zyklone (Zentraltief)

gezeigt, wie die noch ungestrte Polarfront parallel zur
Achse des Strahlstroms, zur Jetachse liegt. Teil b) 146t
erkennen, wie die bereits gut ausgebildete Warmsektor-
zyklone dieJelachse zu verbiegen beginnt und mit ihrem
Zentrum niher an die Achse heranriickt. Mit fortschrei-
tender Entwicklung und Okkludierung verlageri sich
der Kern der nunmehr zum Zentraltief gewordenen
Zvklone von der warmen zur kalten Seite des Strahl-
stroms, der nun einen Teil des Stromungsfeldes der Zy-
klone darstellt (Teil ¢). Der Grund fir das Linksaus-
scheren der Zyklonenbahn liegt in der Tatsache begriin-
det, dal} der Druckfall auf der linken Seite des Deltas
der Frontalzone am stiirksten ist, wihrend auf der
rechten Seite teilweise sogar leichter Druckanstieg be-
obachtet wird.

Zum SchluBf der Betrachtung der Idealzyklone sei
darauf hingewiesen, dafl Untergrundbeschaffenheit und
Orographie (Luv- und Leewirkung) das Erscheinungs-
bild der Idealzyklone stark beeinflussen kiénnen und
dieses deshalb hauptsichlich iiber dem Meer in klarer

Form zu erkennen ist. Uber dem Festland dagegen wer-
den Tiefdruckgebiete in Gestalt von Idealzyklonen sel-
tener angetroffen.

9.4, Trog und Kaltluftiropfen

Im weiteren Entwicklungsverlauf einer alternden Zy-
klone tritt eine sehr wetterwirksame Erscheinung auf,
die Bildung eines Trogs. Ein Trog besteht aus hoch-
reichender Kaltluft innerhalb der Riickseitenstréomung
cines kréftigen Tiefdruckgebietes und ist vor allem in
den relativen Topographien der mittleren und oberen
Troposphire als V-formige Ausbuchtung der Isohypsen
iiber der Kaltluft zu erkennen, da die Absténde der Iso-
barenflichen dort geringer sind als iber der umgebenden
Warmluft. Die Troge wandern fast stets in einem ge-
wissen Abstand hinter der Zyklone her; oft schwiicht
sich der Weltereinflul3 der Kaltfront ab zugunsten star-
ker Wetterwirksamlkeit im Gebiet des Trogs, der sich
dann auch im Bodendruckfeld abbildet. An der tiefsten
Stelle des Trogs, an der Trogachse, die nicht mit einer
Kaltfront zu verwechseln ist, tritt die stérkste Stri-
mungskonvergenz mit starker Aufwartsbewegung und
heftigen Wettererscheinungen auf. Starke bis stiirmische
Winde an der Umbiegungsstelle der trogfdrmigen Iso-
hypsen bzw, Isobaren sind typisch fiir diese Wetterlage.
An den Ostseiten der Kontinente bilden sich meist sta-
tiondre Trige aus als Folge anhaltender Zufuhr von
hochreichender Kaltluft aus den polaren Breiten.

In manchen Fillen wird der siidliche Teil eines Hohen-
trogs durch Warmluftvorstéfie von beiden Seiten abge-
schniirt, es bildet sich ein abgeschlossener Kaltluft-
tropfen, der oft in allen Hohenwetterkarten der Tropo-
sphiire deutlich ausgeprégt ist, wihrend er sich in der
Bodenwetterkarte kaum feststellen 14G6t. Abgeschlos-
sene Kaltlufttropfen, deren Durchmesser etwa 500 bis
1000 km betragen, erhalten sich oft sehr lange und er-
neuern sich immer wieder, vor allem iiber wirmerem
Untergrund (Meer} durch dauernde Aufwirtsbewegun-
gen und Abkiihlung. Sie gestalten die Witterung wech-
selhaft und kalt (s. Abschn. 10).

9.5. Das Hochdruckgebiet

Nicht nur die Zyklonen, auch die Gebiete hohen Luft-
druckes, die Antizyklonen, gehiiren zum Gesamitbild der
Zirkulation. Das wesentliche Merkmal eines Hochdruck-
gebietes ist das Vorherrschen wvon absinkender Luft-
bewegung. Es wurde bereits darauf hingewiesen, dal}
Luft infolge der Reibung in den unteren .Schichten
schrig aus dem Hochdruckgebiet ausfliet. Es bildet
sich eine echte Divergenzzone mit Massenverlust aus
{Abb. 30). Dieser Massenverlust wird durch NachflieBen
von Luft aus den hoheren Schichten ausgeglichen, es
entsteht eine Absinkbewegung, die zur Auflésung von
Wolkenfeldern fithrt, wie nun gezeigt werden soll.
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Abb. 30
Die Luftzirkulation in einem Hochdruckgebiet
b) im Vertikalschnitt

a) in Aufsicht
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Die Absinkbewegung bringt die Luft unter héheren
Druck, sie wird komprimiert und dabei adiabatisch er-
wirmt. Die Erwirmung erfolgt, solange noch Wolken
vorhanden sind, feuchtadiabatisch, nach Wolkenauflé-
sung beim Uberschreiten der Taupunkts trockenadia-
batisch. Meist erfolgt aber die Absinkbewegung, die in
den hbheren Schichten beginnt, nur bis zur oberen
Grenze der Grundschicht, wo sich eine deutliche Absink-
inversion ausbildet. Erst beim Abbau bzw. bei Abwan-
derung des Hochs setzt sich die Erwirmung, teils durch
einzsetzende Turbulenz, bis in Bodennidhe durch. Unter-
halb der Absinkinversion ist die Bodenluft auf der Vor-
derseite des Hochs meist labil geschichtet (Riickseiten-
kaltluft einer worhergehenden Zyklone), so daB dort
Konvektionsbewdlkung auftritt (Abb. 31), die erst durch

Abb. 31
Die Wettererscheinungen in einem Hochdruckgebiet

die stabilisierende Wirkung der Inversion abgebremst
wird. Hier sammeln sich nun Staubteilchen und Verun-
reinigungen an, die zur Ausbildung einer scharfen
Dunstschicht direkt unterhalb der Inversion {fithren.
Diese Dunstschicht gibt nachts mehr Wirmestrahlung
ab als die reinere Luft der hoheren Luftmassen, die
Grenzschicht kiithlt sich stirker ab und wird relativ
feuchter. Stammt die Luft der Grundschicht aus einem
kontinentalen Gebief, so reicht die Feuchte zur S#tti-
gung oft nicht aus, es gibt nur starken Dunst. Kam aber
die Luft vom Meer her, so erreicht sie schliefilich den
Taupunkt, es bilden sich flache, aber manchmal duBerst
ziihe Stratusdecken (Hochnebel) aus, die im Winter
meist nicht mehr zur Auflisung kommen (Smoglagen!).
Oberhalb der Inversion herrscht jedoch klarer Himmel.
Diese Erscheinung kann man vor allem in den kalten
Jahreszeiten im Mittelgebirge becbachtien. Bei sehr tief
liegender Inversion (an der Riickseite eines abwandern-
den Hochs) liegt die Hochnebeldecke dann als Boden-
nebel auf.

Je nach ithrem thermischen Aufbau und Verhalten
unterscheidet man zwei Arten von Hochdruckgebieten
oder Antizyklonen, die kalten, wandernden und die
warmen, fast stationfiren Hochdruckgebiete.

9.5.1. Kalte Hochdruckgebiete

Das wesentliche Merkmal eines kalten Hochs ist die
starke vertikale Temperaturabnahme; die Bezeichnung
«Jalt® bezieht sich also auf die Temperatur der héheren
Luftschichten. Das hat zur Folge, dal die relativen To-
pographien iiber dem Bodenhoch verhiltnismééBGig nied-
rig sind und die Aufwiélbung der Druckflichen mit der
Héhe immer geringer wird, bis sie vollkommen ver-
schwindet und eine glatte, ungestorte Héhenstréomung
tiber dem Bodenhoch herrscht. Diese Strémung ,steuert®
nun die Bewegung des kalten Hochs, es wandert inRich-
tung der Strémung weiter. Kalte Hochdruckgebiete tre-

ten fast nur zwischen zwei Zyklonen auf, sie werden des-
halb vielfach als ,Zwischenhoch® bezeichnet, Sie bringen
meist eine rasche Wetterbesserung, der aber bald bei
Anndherung des nichsien Tiefdruckgebietes wieder
Eintriilbung mit Wetterverschlechterung folgt.

9.5.2. Warme Hochdruckgebiete

Wie bereits der Name erkennen 1i0t, sind diese Anti-
zyklonen in der Hohe warm, die relativen und damit
auch die absoluten Topographien zeigen bis in grofie
Héhen eine Aufwdlbung. 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
.antizyklonale Steuerungszeniren®. Wihrend also die
Troposphére warm ist und die Tropopause sehr hoch
liegt, ist im Gegensatz hierzu die Stiratosphire kalt. Sie
gleicht dadurch das geringe Gewicht der Warmluft aus.
Diese Tatsache beruht auf dem allgemein geltenden
Gegenléufigkeitsprinzip der Atmosphiire: warme Tropo-
sphére — kalte Stratosphire und umgekehrt.

Da die Luftbewegungen innerhalb eines warmen
Hochdruckgebietes allgemein schwach sind, bleiben die
vorher zugefiihrten Luftmassen ldngere Zeit in seinem
Bereich und altern, das heilit, sie werden trockener, im
Sommer durch vorherrschende Einstrahlung wirmer,
im Winter durch iiberwiegende Ausstrahlung kiilter.
Die Bewdlkung ist im Nordost- und Ostteil am stirk-
sten (Cu, Sc¢), im Siidosten bereits geringer und im Si-
den und Siidwesten des Hochs am geringsten. Im West-
teil sickert meist schon wieder tropisch-maritime Luft
ein, die durch ihre hohe Feuchte zu Nebelbildung in den
Morgenstunden fiithrt. Begiinstigt wird die Nebelbildung
durch die dort am tiefsten liegende Absinkinversion,
die eine merkliche Turbulenz der Bodenlufischichten
verhindert. In der warmen Jahreszeit reicht die Strah-
lungserwirmung meist aus, den Bodennebel rasch auf-
zulfisen, im Winter kann er sich jedoch tagelang halten.
Diese Nebellagen am Westrand eines Hochdruckgebie-
tes erlebt man in Deutschland stets dann, wenn der
Kern des Hochs iiber dem &stlichen Mitteleuropa oder
uber Osteuropa liegt. Bei diesen Lagen steigen die Tem-
peraturen am Tage recht hoch an, da sowohl Einstrah-
lung als auch Adwvektion wirmerer Luft zusammen-
wirken.

Wihrend die tiglichen Temperaturschwankungen
(Tagesgang der Temperatur), abgesehen von den be-
wolkten Gebieten, innerhalb von warmen Hochdruck-
gebieten recht betréchilich sind, erreichen die Luft-
druckschwankungen nur sehr geringe Werte. Oft be-
obachtet man nur den tiglichen Gang des Luftdrucks
(Maxima gegen 10 und 22, Minima gegen 4 und 16 Uhr
Ortszeit).

Die Sichtverh#ltnisse sind nur oberhalb der Absink-
inversion gut, darunter jedoch durch mehr oder weniger
starken Dunst nur méBig, Erst ein herannahendes Tief
ermoglicht durch beginnende Aulwiirtshewegungen
einen Austausch mit reinerer Hohenluft, so dal Sicht-
besserung eintritt. Deshalb kann man umgekehrt aus
einer pldtzlichen Sichtbesserung nach tagelangem Hoch-
druckweller auf die Anngherung eines Tiefdruckgebie-
tes schlieffen. Besonders markant ist diese Erscheinung
im Alpenvorland, da der Wind bei Anndherung eines
Tiefs aus Westen auf siidliche Richtung dreht und den
Einsatz eines Fohns bedingt. Durch die Austrocknung
der Luft schrumpfen die kleinsten Triibungsteilchen
(Aerosole) zusammen, ferner wird die Luft durch die
grofiriumige Absinkbewegung gleichméilBig temperiert,
so dall keine Luftschlieren mehr auftreten kénnen.
Beide Vorgdnge fithren zur Sichtbesserung, die aber
wiederum ein Hinweis auf ein herannahendes Schlecht-




wettergebiet ist. Die eigentliche Wetterverschlechterung
setzt dann mit dem Durchzug der Kaltfront (Stau an
den Alpen) sehr rasch ein.

9.6 Die Luftmassenklassifikation (nach Scherha g)

Eng verkniipft 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 (Sichtverhiltnisse), Die er-
sten Klassifikationen wurden wvon der Norwegischen
Schule (V. Bierknes) im Zusammenhang mit der Polar-
fronttheorie aufgestellt.

Die heute im Deutschen Wetterdienst gebriuchliche
Luftmasseneinteilung stammt von R. Scherhag. Bei die-
ser 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-
sprungsgebietl und zum anderen nach dem Weg, auf dem
die Luftmassen nach Europa kommen, durchgefiihrt.

Die Luftmassen entstehen allgemein im Bereich von
stationéiren Hochdruckgebieten mit nur geringer Luft-
bewegung, denn nur dort verbleiben sie so lange, dald
sie ihre charakteristischen Eigenschaften annehmen
kinnen. Vor allem Temperatur und Feuchiegehalt der
Luft werden vom Untergrund her bestimmt. Die fiir
Europa wichtigen Luftmassen entstehen in erster Linie
im Bereich eines warmen Azorenhochs (Tropikluft) und
eines kalten polaren Hochs nordlich wvon etwa 70°
N-Breite (Polarluft).

Ubersicht iiber die Luftmassen

Wenn die Luftmassen nach ihrer Entsiehung ihr Ur-
sprungsgebiet verlagsen, behalten sie zundchst weit-
gehend die erworbenen Eigenschaften bei und kinnen
auch nach ldngerer Zeit noch identifiziert werden. Hier-
zu benuitzt man aufler den Temperaturen und dem
Wasserdampfgehalt als Kennzeichen die potentiellen
oder pseudopotentiellen Temperaturen. In polaren Brei-
ten entstandene Kaitluft von 0° C kann zum Beispiel
auch bei Sattigung hochstens etwa 45 g/m® Wasser-
dampf enthalten. Luftmassen, die in einem kontinen-
talen Hoch entstanden sind, weisen gegeniiber denen,
die aus einem maritimen Hoch stammen, einen gerin-
geren Feuchtigkeitsgehalt auf.

Einen wesentlichen Einflull auf die urspringlichen
Eigenschaften 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 beeinfluf3t als bel einem lingeren Trans-
port liber Land. Man unterscheidet deshalb je nach der
Art des tberstrimten Untergrunds zwischen maritimen
{(Meeres-) und kontinentalen Luftmassen (Festland-
1uft).

Scherhag kommt bei Beriicksichtigung der Zeit seit

dem Verlassen des Ursprungsgebietes noch zu folgender
Unterteilung:
Frische arktische Polarluft (P), normale Polarluft (P)
und gealterte, tropisch beeinflufite Polarluft (Pr). Ana-
log wird unterschieden zwischen afrikanischer Tropik-
luft aus der Sahara (Ts), normaler Tropikluft (T) und
geméfligter, polar beeinfluliter Tropikluft (T'p). Letzte-
rer Typ entsteht nur in den unteren Schichten, wenn
das Subtropenhoch zeitweise weit nach Norden aus-
greift. Die maritimen und kontinentalen Luftmassen
erhalten die Zusiitze m und c.

Europas (nach Scherha g
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Einzelne Luftmassen treten nicht wéhrend des ganzen
Jahreg auf, so cPa und mPa nicht im Juli und August,
cP nur im Winter. Besondere Bedeutung haben fiir Mit-
teleuropa die Kaltluftmassen aus Grénland, die tber
den warmen Golistrom hinwegstrémen, dort maritimen
Charakter annehmen und durch Erwirmung von unten
(von der Meeresoberfliche) labilisiert werden, sowie die

warmen Luftmassen aus dem Azorenhoch, die bei ihrer
Nordwirtsverlagerung iiber den kiihleren Wassermas-
sen stabilisiert werden.

Die Auswirkungen der wichtigsten Luftmassen in
Mitteleuropa werden in folgender Tabelle zusammen-
gefalit (nach Regula-Zimmerschied).




Luftmasse

mT maritime
Tropikhuft

im Sommer: dunstig, schwiil,
cu-Bewidlkung, im Winter:
stratiforme Wolken mit tiefer
A Untergrenze, darunter stark

B dunstig, zeitweise Spriihregen,

eT kontinentale | im Sommer: trocken und heil
n Tropikluft |

[

mP maritime [
Polarluft

im Sommer: kihl, Schauer,
gute Sicht, im Winter: Milde-
rung, Temperatur in Boden-
nihe meist etwas iiber 0°,
Schauer (Regen, Schnee,

s

W

Auswirkungen in Mitteleuropa |

mPa maritim-
arktische
Polarluft

im Frithjahr und im Sommer:
nafkalt, im Friithjahr Schnee-
und Graupelschauer, im Som-
mer Regenschauer, starke Boig-
keit, sehr gute Sicht.

i
[
‘ Graupel).

o arktische in Kiistengebieten eventuell
Y| Polarluft
ay

|
cPy kontinentale | im Winter: sehr kalt, trocken,

Zu jeder Luftmasse gehoren charakteristische GroQ-
wetterlagen, deren wichtigste auch unter den Namen
West-, Nordwest-, Nord-, Ost-, Stidost- und Slidwest-
wetterlage geldufig sind.

Die Darstellung der einzelnen GrobBwetterlagen wird
in einem anderen Leitfaden behandelt.

10. Wolkenbildung und Wettererscheinungen an Fron-
ien und Konvergenzen (Trog, Kaltlufttropfen usw.)

10.1. Warmfrontbewdlkung und -wettererscheinungen

Im vorhergehenden Abschnitt 9.3. wurde bereits ge-
zeigt, daB vor und an der Warmifront die Warmluft in-
folge ihrer griferen frontsenkrechten Geschwindigkeit
aktiv iiber den vorgelagerten Kaltluftberg aufgleitet.
Zwischen Kaltluftberg und aufgleitender Warmluft liegt
eine Ubergangsschicht, die Aufgleitfliche.

Die Neigung der Grenzfliche zwischen aufgleitender
Warmluft und Kaltluft belrdgt an der steilsten Stelle
etwa 1:100. Ihre horizontale Erstreckung vor der Boden-
front reicht etwa bis 1000 km. Bei einer Nordsiiderstrek-
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,
dafl das Hebungskondensationsniveau im ganzen Auf-
gleitbereich erreicht wird und sich ein ausgedehnter
Wolkenschirm bildet,

Die Art der Bewdlkung der Aufgleitflache wird von
dem Grad der Feuchtstabilitit bzw. -labilitdt der auf-
gleitenden Warmluft bestimmt. Man unterscheidet dar-
um zwei Warmfrontiypen (Abb. 32):

1) die stabile Warmifront, wenn die aufgleitende Warm-
luft feucht-stabil geschichtet ist,

2) die labile Warmfront, wenn die aufgleitende Warm-
luft feucht-labil geschichtet ist.

10.1.1. 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
kithleren Atlantik zuriickgelegt hat und dabei von unten
her abgekiithlf und stabilisiert wird. Die sich bildenden
Aufgleitwolken sind darum Schichtwolken.

Schneeschauer. |
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Abb. 32
Vertikalschnitte durch eine stabile (a) und eine labile (b)
Warmfront

Der Aufzug beginnt mit Cirrus fibratus oder Cirrus
uncinus, Mit fortschreitendem Aufzug verdichiet sich
der Cirrus zu einem Cirrostratus und wichst nach unten,
bis schliefilich Schichten mit hoheren Temperaturen
erfalit werden, in denen sich nicht nur Eiskristalle bil-
den, sondern auch unterkiihlte Wassertropfchen erhal-
ten kénnen und mit den Eiskristallen eine Mischwolke
bilden, den Altostratus, der mit Anndherung an die
Front immer weiter nach unten absinkt und darum im-
mer mehr unterkithlte Trdpichen enth#lt. Wegen der
starken Eisiibersdttigung in Mischwolken wachsen die
Eiskristalle durch Sublimation zu verzweigten Schnee-
kristallen, die anfangs unter den Wolken noch verdun-
sten, aber mehrere 100 km vor der Front schlieflich
doch als anhaltender leichter bis m#Biger Schnee oder
Regen den Erdboden erreichen. Die Intensitéit des Nie-
derschlages richtet sich nach der Stirke der Vertikal-
bewegung. Grofenordnungsgemil ergibt eine Vertikal-
bewegung von 5 cm/sec in einer 3 km michtigen Wolke
mit einer Basistemperatur zwischen 10° und 20° C eine
Niederschlagsintensitit von 1 mum pro Stunde. Die Auf-
gleitbewegungen bei Warmfronien liegen in dieser
GriBenordnung. Da der ausfallende Niederschlag die
Schichten unter dem Altostratus mit Feuchtigkeit an-
reichert, wichst die Bewdlkung rasch nach unien zu
einem Nimbostratus. Durch den aus griferen Hihen
fallenden kalten Niederschlag werden die unterhalb der
Wolke liegenden Luftschichten abgekiihlt und labili-
siert. Zusammen mit der starken Reibungsturbulenz in
Bodennédhe fihrt dies in den unteren, durch den Nieder-
schlag mit Feuchtigkeit angereicherten Luftschichten
zur Ausbildung von Turbulenzwolken, den Schlechtwet-
terfetzen oder Pannuswolken.

Diese reine Aufgleitbewidlkung und die damit verbun-
denen Niederschldge treten normalerweise nur im zy-
klonalen Teil der Warmiront auf. Der Temp zeigt an der
Aufgleitfliche meist keine markante Aufgleitinversion,
sondern nur eine Gradientabschwichung in einer Uber-
gangsschicht von der Kaltluft am Boden in die Warm-
luft dariiber. Am Siidrande einer Warmfront, wo bereits
Hochdruckeinfluli zu einer Abschwichung der Aufgleit-
vorgange fiihrt, ist die Inversion zwischen der Kaltluft
und der aufgleitenden Warmluft besser ausgeprigt.
Wogenbildung an der Inversion und die schon erwihnie
Entstehung diinner labiler Schichten durch Strahlungs-
abkihlungen der Wolkenobergrenze fiihren hier hiufig
zur Auflockerung des Cirrostratus und Altostratus in
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Cirrocumulus und Altocumulus undulatus oder in
Schiifchenwolken. Die Aufgleitniederschliige bleiben
dann nur gering oder fallen ganz weg. Zwischen der
echten Aufgleitbewdlkung und dieser Randbewilkung
treten Mischformen auf.

10.1.2. Die labile Warmfront

Die labile Warmfront wird nur selten beobachtet. Sie
tritt dann auf, wenn die aufgleitende Warmluft feucht-
labil geschichtet ist oder durch die Hebungsvorginge
eine labile Schichtung entsteht. Voraussetzung fiir die
Zufuhr labil geschichteter Warmluft ist, daB diese keine
langen Strecken iiber stabilisierenden kithlen Meeres-
oberflichen zuriicklegen muB, sondern aufl kiirzerem
Wege und dber warme Meeresflichen nach Europa ge-
langt. Dies ist dann der Fall, wenn die Luft von Afrika
her {iber das warme Mittelmeer gefiihrt wird, bei Siid-
west-, Slid- und Siidost-Lagen. Im Gebiet stirksten
Aufgleitens vor der Front sind dann in den Nimbo-
stratus dariiber hinausschieffende Cumulonimben ein-
gelagert, die man von unten nur durch ihre schauerarti-
gen, oft mit Hagel und Gewitter verbundenen Nieder-
schlige erkennen kann.

10.2. Kaltfrontbewdlkung und -wettererscheinungen

Bei den Kaltfronten lassen sich zwei grundverschie-
dene Typen unterscheiden:

1) die aktive Kaltfront,
2) die passive Kalifront.

Bei der aktiven Kaltfront nimmt die frontsenkrechte
Komponente des Windes mit der Hihe zu, bei der passi-
ven nimmt sie ab. Aus der Lage der Zyklone und ihrer
Fronten zum Strahlstrom (s. Abb. 29) ergibt sich, daf3
der in der Nahe des Zyklonenzentrums liegende Teil der
Kaltfront in der stirksten Hohenstromung liegt, die zu-
dem dort einen grofen Winkel (bis zu 90°) mit der Kalt-
front bildet, so dall auch die Geschwindigkeit der Kalt-
luft und damit der Kaltfront im zentralen Teil der Zy-
klone am grifiten ist. Mit zunehmender Entfernung der
Kaltfront vom Zyklonenzentrum wird ihre Erstreckung
mehr und mehr parallel der Hohenstromung, die Ge-
schwindigkeit der Kaltluft wird geringer. Die aktive
Kaltfront findet man deshalb im zentralen Teil, die pas-
sive am Rand der Zyklone.

10.2.1. Die aktive Kaltfront

Wenn der frontsenkrechte Wind mit der Héhe zu-
nimmt, dann fiihrt die stirkere Héhenstrémung in den
héheren und mittleren Troposphérenschichten stindig
frische Kaltluft heran, die der Bodenkaltluft vorauseilt
und sich darum in der Héhe iliber die Warmluft schiebt.
Dadurch wird der vertikale Temperaturgradient zwi-
schen der Warmluft und der dariiber vordringenden
Kaltluft so lange vegrifert, bis die Schichtung labil
wird, und zwar bei nicht gesidttigter Luft, bis das verti-
kale Temperaturgefille grofer als 1° C pro 100 m wird,
und bei Wolkenluft, bis es den jeweiligen feuchtadiaba-
tischen Wert liberschreitet, Dann finden vertikale 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
Anndherung 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 Warmluft, wihrend der Raum dar-
iiber bereits von der Kaltluft eingenommen wird. In
der labilen Schicht zwischen der Warmluft am Boden

(]

und der Kaltluft in der Héhe kommt es zu konvektivem
Emporstrudeln der Warmluft dhnlich wie bei Boden-
thermik. Man muf sich nur die Erdoberfldche nach oben
an die Obergrenze der Warmluft versetzt denken, dort-
hin, wo das iiberadiabatische Temperaturgefille be-
ginnt.

Fiir die Wolkenbildung gelten dieselben Uberlegun-
gen wie bei der frither besprochenen Cumulusbildung.
Wenn die aufsteigende Warmluft ihr Konvekiions-Kon-
densationsniveau (KEKN} erreicht (Schnitipunkt des Mi-
schungsverhiéltnisses mit der Zustandskurve), dann er-
folgt das weitere Aufsteigen feuchtadiabatisch bis zum
Schnittpunkt der Feuchtadiabaten mit der Zustands-
kurve der Kaltluft (Abb. 33). Hierbei mull beachtet wer-

Abb. 33
Von oben nach unten fortschreitende Labilizsierung bei
vorauseilender Hbhenkaltluft.
(Stadium a) geht in b) und von dort in ¢) {iber)

den, dafl die konvektive Umlagerungszone eine Mi-
schungszone darstellt, in der sich die absoluten Feuchien
der Kaltluft und Warmluft mischen und ein mittleres
Mischungsverhiltnis ergeben, das normalerweise Klei-
ner ist als das der Warmiluft, aber griler als das der
Kaltluft. Dadurch werden die Bedingungen fiir die Wol-
kenbildung etwas ungiinstiger.

Die aufsteigende Warmluft erreicht um so eher ihr
Kondensationsniveau, je feuchter sie ist. Aulerdem
spielt aber auch die Hohe der labilen Umlagerungs-
schicht eine Rolle, und diese hingt ganz von dem Ver-
lauf der beiden Temperaturkurven in der Warmluft und
in der Kaltluft ab. Die labile Umlagerungsschicht ist bei
gleichem Temperaturgefille in beiden Luftmassen um
so méchtiger, je weniger stabil diese geschichiet sind
und je grofer der Temperaturunterschied zwischen der
Warmluft und der Kaltluft ist. Die Hohe der labilen
Umlagerungsschicht ist um so griBer, je mehr die Dif-
ferenz der Temperaturgradienten in beiden Lufimassen
betrdgt, je labiler also die Kaltluft gegeniiber der Warm-
luft ist. Unter bestimmten giinstigen Bedingungen kann
der Frontbereich einer aktiven Kaltfront auch dann
feuchtlabil geschichtet sein, wenn Warm- und Kalt-
front je fiir sich stabil geschichtet sind. Dies gilt beson-
ders bei einem groBen 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 schwicher ist als in der Hohe, wird im
Frontbereich durch die vertikale Umlagerung die ge-
ringere Bewegungsgrifie von unten nach oben und die
griffere von oben nach unten transportiert, womit in
der Hihe eine Verminderung und am Boden eine Ver-
groBerung der Windgeschwindigkeit verbunden ist. Wie
man aus der schematischen Darstellung der Abb. 34a
entnehmen kann, ergibt sich daraus in der Héhe un-
mittelbar vor der labilen Umlagerungszone ein Massen-
abflul (Divergenz) und dahinter ein MassenzufluB

(Konvergenz) und unten umgekehrt. Das hat die mit



—_— v
Derirkal
Haltlufl Jmpats - Warmiuft
auslausd «f
|
R, e o o
£ l A
|
. = i'—ul + —
Hasseradfud Mgssenzalivh
f ) dkprv)

Kot Trenopause - R b)
2. e — — )
g = — : &
Karw, D

S ——
L4 —_— i
Kaltlatt {/’ '3 /’ Warmlutt
W
o [——
E . i
— —— —— S \\ 2
\l”‘w‘ ™
a e e Tow \«f-. _— JI e N
ungestorle  KeRbdléirdmung rﬁﬂ‘;’;ﬁ:z&;‘i\, mgd;n{r Hlarmlul (strimeng

Abb. 34
a) Entstehung von Massenzufluf (Konvergenz) und
Massenabflull (Divergenz) in elner konvektiven
Umlagerungszone
b) Daraus abgeleitetes Zirkulationsschema einer aktiven
Kaltfront

den gestrichelten Pfeilen dargestellien Vertikalbewe-
gungen zur Folge, und zwar Hebung vor der Konvek-
tionsfront und Absinken dahinter.

Somit besteht der Bereich der aktiven EKaltfront aus
einer préafrontalen Hebungszone in der Warmluft, der
Umlagerungszone und einem postfrontalen Absink-
gebiet in der Kaltluft. Die Abb. 34b wendet dieses
Schema auf das Stromungsfeld einer aktiven Kaltfront
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 Niederschlagsverhéltnisse aufweisen:

1) stabiler Typ (Winter)
Warmluft stabil mit Schichtbewdlkung
Frontbereich stabil mit Schichtbewdlkung
2) Hauplityp (alle Jahreszeiten)
Warmluft stabil mit Schichtbewdlkung
Frontbereich labil mit Konvektionswolken
3) labiler Typ (Sommer)
Warmluft labil mit Konvekiionswollken
Frontbereich labil mit Konvektionswolken.

Die Abb. 35 zeigt Vertikalschnitte durch die drei ge-
nannten Kaltfronttypen.

10.2.1.1. 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 dall auch der Frontbereich keine hoch-
reichenden labilen Umlagerungen erfihrt und somit im
prafrontalen wie im frontalen Bereich der Kaltfront
Schichtbewdlkung vorherrscht (Abb. 35a).

Das Bewolkungsfeld beginnt mit Altocumulus und
Altostratus, manchmal auch Cirrestratus, und sinkt im
Frontbereich immer mehr ab zu Nimbostratus, oft von
Pannusfetzen begleitet. Der Altostratus und Nimbo-
stratus sind mit gleichméBigem Regen- oder Schneefall
verbunden, der im Frontbereich eine Verstarkung er-
fahrt. In der postfrontalen Absinkzone reifit die Be-
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Abb. 35
Vertikalschnitt durch eine aktive Kaltfront
a) stabiler Typ by Haupityp c) labiler Typ

wilkung auf und der Niederschlag 1468t nach, Dieses
Bewilkungs- und Niederschlagsfeld dhnelt der Warm-
front. Seine horizontale Ausdehnung ist jedoch bei allen
aktiven Kaltfronten um eine bis zwei Grolienordnungen
geringer als bei einer Warmfront und betrdgt nur etwa
10— 100 km.

Im Winter kann das obere Bewiilkungsfeld dieser
Kaltfront bei Vorhandensein einer extremen Boden-
kaltluftschicht durch eine dichte Hochnebeldecke unter
der Inversion verdeckt 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 (s. Abschn., 10.2.1.4.).
Fiihrt in einem solchen Fall die prifrontale Windauf-
frischung zu einer turbulenten Beseitipung der Boden-
kaltluft, dann bringt die Kaltiront eine Erwirmung, sie
wird zu einer ,maskierten* Kaltfront. Das Stratus lost
sich dann vor der Front auf, so dal die postfrontale
Aufheiterung erkennbar wird und mit einer markanten
Sichtbesserung verbunden ist.

10.2.1.2. Haupttyp der aktiven Kaltfront

Beim Hauptiyp der aktiven Kaltfront ist die Warm-
luft stabil geschichtet, aber der Frontbereich labil
(Abb. 35 b). 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 prifrontalen
Hebungszone der Warmluft oft schichtformige 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 schliefilich die konvek-
tive Umlagerungsiront mit Cumulonimbus. Der Alto-
stratus liefert gleichmélige Regen- oder Schneefdlle,
welche sich beim Durchgang der Cumulonimbusfront
schauerartig verstirken und bel besonders hochreichen-
der Labilitit im Frontbereich auch mit Hagel oder Ge-
wittertatigkeit wverbunden sein konnen. Die Nieder-
schlagswolken sind infolge der Feuchteanreicherung
durch den verdunsteten Niederschlag in Verbindung mit
der Bodenturbulenz meist von Pannus-Wolken beglei-
tet. Die postfrontale Absinkzone fiihrt zu einer plotz-
lichen Aufheiterung hinter der Bodenfront. Das weitere
postfrontale Wettergeschehen hingt ganz von der Schich-
tung der Kaltluft und der Zyklonalitit der Stromung ab.
Zyklonale Isobaren in der Kaltluft sind im allgemeinen
mit Schauerwetter verbunden. Antizyklonale Iscbaren-
kriimmung ist mit divergenter Bodenstromung und Ab-
sinken verkniipft, das die Schauertatigkeit unterdriicikt,
weil die Cumuluswolken durch entsiehende Absink-
inversionen nicht mehr bis ins Vereisungsniveau vor-
stollen.

10:2.1.3. Labiler Typ der aktiven Kaltfront

Der labile Typ der Kaltfront erfordert eine feucht-
labile Schichtung der Warmluft; auch der Frontbereich

‘ist labil geschichtet (Abb. 35 c).

Dieser Typ der aktiven Kaltfront kemmt bevorzugt
in der warmen Jahreszeit vor, wenn die Warmluft {iber
dem Festland durch Aufsteigen von unten labilisiert
wird, Sie ist am h#ufigsten, wenn die préfrontale
Warmlufil einen langeren Weg iiber das erhitzte Fest-
land zuriicklegen mufite, fiir Mitteleuropa also hei einer
von Spanien iiber Frankreich nach Nordosten verlau-
fenden Frontalzone an der Ostflanke eines Hohen-
troges vor der westeuropiiischen Kiiste und an der
Westflanke eines Hohenkeiles iiber Mitteleuropa. Be-
gunstigt wird die Labilisierung noch dadurch, dali diese
Gebiete mit einer zyklonalen Kriimmung und einer Zu-
nahme antizyklonaler EKriimmung der Strombahnen
verbunden sind und darum bevorzugte Orte fiir Zylklo-
genese darstellen.

Da die Warmluft labil geschichtet ist. fiihrt die pra-
frontale Hebung bereits zu Konvektionswolken im ho-
hen und mittelhohen Stockwerk, zu Castellanus- und
Floccuswolken oder manchmal chaotisch aussehendem
Himmel, wihrend vom Boden her tagsiiber infolge der
Einstrahlung Cumuluswollkken immer hiher wachsen.
Wenn sie Anschluf an die obere Advektionslabilitit ge-
winnen, schieffen sie zu michtigen prifrontalen Schauer-
oder gar Gewittertiirmen hoch. Es folgen den prifron-
talen Konvektionswolken die frontalen Cumulonim-
ber: der labilen Umlagerungszone. Die Wettererschei-
nungen sind dabei im allgemeinen heffiger als beim
Haupttyp und sehr oft mit starken Gewittern und stiir-
mischen Windbden verbunden,

Nicht selien wverlagern sich die fronthaften Erschei-
nungen in die bereits geschilderie préfrontale Umlage-
rungszone, die sich dann zu einer der Kaltfront voraus-
eilenden, selbstéindigen Gewitter- und Béenlinie ent-
wickelt, im englisch-amerikanischen Sprachgebrauch
als ,Squalline® bekannt. Diese Bienlinie kann der ur-
spriunglichen Kaltfront bis mehrere 100 km vorauseilen,
sie entwickelt dann die intensivsten Wettererscheinun-
gen, wobei in Europa verheerende Tromben und in
Amerika die gefiirchteten Tornados auftreten. Beim
Durchgang der BEodenlinie erfolgt allgemein ein deut-
licher Temperaturriickgang, der nicht durch Advelktion
kélterer Luft, sondern durch die in den Gewittern her-
abstlirzenden Eis- und Regenmassen zustandekommt,

o4 -

die nicht nur die tieferen Temperaturen der héheren
Schichten mitbringen, sondern auch zur Abgabe einer
grofien Schmelz- und Verdunstungswirme fiihren. Die
Feuchttemperatur (Temperatur des feuchten Thermo-
meters) erfidhrt dabei keine wesentliche Anderung,
wihrend sie bei einem echten Kaltfrontdurchgang deut-
lich absinkt.

Die Boenlinie schafft sich wie die bereits geschil-
derte frontale Umlagerungszone infolge des damit ver-

_bundenen vertikalen Impulsaustausches ihr eigenes

Druckfallgebiet vor der Front- und ein Steiggebiet da-
hinter. Es bildet sich so ein Druckminimum an der
Bdenlinie aus. Der nachfolgende Druckanstieg iiber-
lagert nicht selten die urspriingliche Kaltfront und
schwicht ihre Erscheinungen so stark ab, da die Kalt-
front bei der Analyse der Wetterkarte nicht selten zur
vorderen Tiefdruckrinne und Konvergenzlinie verlagert
wird, Es ergeben sich dann erheblich libergradientische
Verlagerungsgeschwindigkeiten der Kaltfront von einer
Wetterkarte zur anderen. Da solche B@enfronten eine
Erscheinung der forischreitenden Labilisierung in der
Hithe szind, zeigen ihre Vorboten, die Castellanus- und
Floccuswolken, eine hohe Wahrscheinlichkeit fiir ihre
Entwicklung in den Nachmittagsstunden an.

Auch der labilen aktiven Kaltfroni folgt eine posi-
frontale Aufheiterung, sofern als eigentliche Kaltfront
nicht die prifrontale Bdenlinie betrachtet wird. Das
postfrontale Wettergeschehen in der Kaltluft hingt wie-
derum wom Grad ihrer Stabilitit und der Zyklonalitét
ihrer Stromung ab.

10.2.1.4, Hohenkaltfront

Die Hohenkaltfront stellt einen Sonderfall der ak-
tiven Kaltfront dar. Bei geeigneten vertikalen Wind-
verteilungen kann es vorkommen, dall 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 verlduft
und dariiber nach links dreht. Verstirkt wird dieser
Vorgang dann, wenn der Wind in den tieferen Schich-
ten sogar eine Komponente von warm nach kalt be-
sitzt und in der Héhe nach links dreht. Es kommt dabei
zu einer Labilisierung in dieser oberen Zone, die aber
nur dann bis zum Boden durchdringt, wenn die Warm-
luft labil geschichtet ist (labile aktive Kalifront). Besitzt
die Warmluft kriftige Absinkinversionen, wie z. B, an
der Westflanke eines stationdiren Hochs, dann kann sich
die Labilisierung nicht bis zum Boden durchseizen und
das Vordringen der Kaltluft mit ihren labilen Umlage-
rungen findet nur in der Hohe statt. Dringt eine Hhen-
kaltfront in Gebiete mit labiler Bodenwarmluft vor,
dann kann sie sich zunehmend nach unien ausbreiten,
und es kann sich eine urspringlich harmlose Hohen-
lealtfront zu einer heftigen Unwetterfront umwandeln.

Die Wolken der Hohenkaltiront entsprechen dem obe-
ren Teil einer stabilen Kaltfront oder dem Haupttyp.
Da sie sich auf héhere Schichten beschriinken, erreichen
die Niederschlige nicht immer den Erdboden. Das Nie-
derschlagsfeld ist weniger breit und nicht so intensiv.
Bei stiarkerer Labilitit im Frontbereich sind bei der
Hohenkaltfront nach Art des Haupttyps Hhengewitter
mdoglich, die oft . auch nachts infolge Ausstrahlungs-
labilisierung an der Wolkenobergrenze andauern,

10.2.2. Die passive Kaltfront

Die passive Kaltfront besitzt keine Zunahme der
frontsenkrechten Komponente des Windes mit der Hij-
he. Darum entféllt dort das Verauseilen der Kaltluft in
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der Hihe und die Labilisierung unmittelbar vor der
Front, es schiebt sich vielmehr die Kaltluft keilformig
unter die Warmluft und zwingt sie zu passivem Auf-
gleiten. Voraussetzung ist, dafl die Kaltfront sich ra-
scher bewegt als die Warmfront. Je nach der Schich-
tung der Warmluft kann man hier zwei Typen wvon
passiven Kaltfronten unterscheiden: 1) stabiler Typ
(Winter), Warmluft stabil geschichtet (Abb. 36a); 2) la-
biler Typ (Sommer), Warmluft labil geschichiet
(Abb. 36b).
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Abb. 36
Vertikalschnitt durch eine passive Kaltfront
a) stabiler Typ b)) labiler Typ

10.2.2.1. Stabiler Typ der passiven Kaltfront

Die Warmluft besitzt bei diesem Typ (Abb. 362a) einen
schichtformigen Aufbau mit mehreren Inversionen, un-
ter denen die Luftfeuchtighkeit am griéBten ist. Bei be-
ginnender Hebung der Warmluft bilden sich in diesen
feuchten Schichten die ersten Altocumulus- und Strato-
cumulusbinke, die zunehmend méichtiger werden und
hinter der Front zu einem michtigen Nimbostratus zu-
sammenwachsen, Daraus fillt schwacher bis maliiger
anhaltender 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 Bewdilkung
an und wird diinner. Der Nimbostratus geht in einen
Altostratus iiber, der sich allmahlich in einzelne Alto-
cumulusfelder aufldst, Der Niederschlag wird schwi-
cher und 148t langsam nach. Durch abziehenden Cirro-
stratus oder Cirrus scheint schlielllich die Sonne wieder
durch. Es ergibt sich so beim stabilen Typ der passiven
Kaltfront ein umgekehrtes Bild in der Wolken- und
MNiederschlagsfolge wie bei der Warmifront, wobei das
Schlechtwettergebiet hinter der Kaltfront liegt und die
horizontale Erstreckung wesentlich geringer ist.

Dieser stabile Typ der passiven Kaltfront kommt
hauptséchlich bei Westwetter und besonders in der kal-
ten Jahreszeit vor, weil dann die lber den Atlantik
zu uns kommende Warmluft stabil geschichtet ist.

10.2.2.2. Labiler Typ der passiven Kaltfront

Bei diesem Kaltfrontiyp (Abb. 36b) ist die Warmluft
feuchtlabil geschichtet, Das ist fast nur in der warmen
Jahreszeit bei slidwestlicher bis siidlicher Hohenstri-

mung der Fall, so dal3 feuchte Warmluft von Sudwesten
bis Siidosten einstrémt und iiber dem Festland stark
iiberhitzt wird. Die an der Kaltfront zum Aufsteigen
gezwungene Warmluft schielit nach Erreichen des He-
bungskondensationsniveaus (HKN) oft bis zur Tropo-
pause hoch und bildet eine michtige Cumulonimbus-
wand mit Schauer- oder Gewitterniederschldgen. Die
der Cumulonimbusfront folgende Abwindzone reicht
oft nicht aus, die Wolkendecke an der Aufgleitfront auf-
zureiBen, da weiteres Aufgleiten an dem Kaltluftkeil
dem entgegenwirki, so dall es nur zu einem voriber-
gehenden Abschwiichen oder Nachlassen der Nieder-
schlége kommt. AuBerhalb der Abwindzone unmittelbar
hinter der ersten Cumulonimbusfront kinnen neue Cu-
muluszellen bis in Vereisungshthen hochschieflen und
so weitere Schauer- oder Gewitterherde bilden. Uber
allmihlich diinner werdenden Nimbostratus, Altostratus
und Altocumulus setzt schlieilich Wetterbesserung ein.

10.3. Okklusionsbewiilkung und -wettererscheinungen

Es wurde bereits gezeigt, daB die Kaltfront einer
Zyklone schneller fortschreitet als die vorausgehende
Warmiront, und daBl dadurch der zwischen beiden Fron-
ten liegende Warmsekior 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 Okklusionsfldche und ihre Schnitt-
linie mit der Erdoberfliche die Okklusionsfront. Der
Punkt an der Erdoberfliche, bis zu dem der Okklu-
sionsprozell vom Zentrum der Zyklone bereits fort-
geschritten ist, wo also Kaltfront und Warmifront sich
wieder trennen, ist der Okklusionspunkt. Vor Beginn
des Okklusionsprozesses licgt er im Zentrum der Zy-
klone.

Durch den OkklusionsprozeB wird die Warmluft zu-
nehmend durch Kaltluft ersetzt, bis die ganze Zyklone
mit Kaltluft angefiillt ist. Es wurde ferner bereits dar-
auf hingewiesen, dal man je nach der thermischen Be-
schaffenheit der beiden aneinandergrenzenden Kaltluft-
massen zwel Arten won Okklusionen unterscheidet
(Abb. 27):

1) Warmfrontokklusion, wenn die Riickseitenkaltluft
wirmer ist als die Vorderseitenkaltluft,

2} Kaltfrontokklusion, wenn die Riickseitenkaltluft
kilter ist als die Vorderseitenkaltluft,

Zum Okklusionsprozell gehtrt eine aktiv vordringen-
de Kaltluft mit Windzunahme in der Hohe, 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-
schwéchen und darum schneller fortzuschreiten als die
Warmfront.

Die Okklusion stellt demnach eine Vereinigung einer
Warmfront und einer aktiven Kaltfront dar, wobei die-
se bei einer Warmfrontokklusion als wirmere Kaltluft
(WK) iiber die kéltere Vorderseitenkaltluft (KK) auf-
gleitet (Abb. 37 a) und bei einer Kaltfrontokklusion als
kiltere Kaltluft (KK) in die wirmere Vorderseitenkalt-
luft (WEK) einbricht (Abb. 37 b).

10.3.1, Warmfrontokklusion

Die Warmfrontokklusion (Abb. 37 a) tritt im allgemei-
nen nur in der kilteren Jahreszeit auf, wenn die Vor-
derseitenkaltluft der Zyklone iiber dem Festland eine
starke BPodenabkithlung erfihrt und die Riickseitenkalt-
luft aus maritimer Polarluft besteht, die dann wesent-
lich wirmer sein kann. Der Durchgang dieser Okklu-
sion ist darum mit einer Erwarmung verbunden.
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Abb. 3%
Vertikalschnitt durch eine Okklusionsiront
a) Warmluftokklusion b) Kaltluftokklusion

Auch bei der Warmfrontokklusion eilt die Riickseiten-
kaltluft in der Hohe woraus. Sie labilisiert aber nur die
aufgleitende Warmluft. An der kélteren Vorderseiten-
kaltluft gleitet sie selbst auf, so daB die konvekiive
Umlagerungsfront nur bis zur Obergrenze der Vorder-
seitenkaltluft herabreicht und darum ecine HShenkalt-
front darstellt, die dort eine Abkihlung bringt. Vor die-
ser Hohenkaltfront liegt der Wolkenschirm der bei der
Abhebung aufgleifenden Warmlufi, und dahinter folgt
die Aufgleitfliche der wirmeren Riickseifenkaltluft. Die
Aufgleitbewegung ist aber stark von dem postfrontalen
Absinken der Hohenkalifront tiberlagert, so dall keine
hochreichende Woalkendecke in dieser Aufgleiifliche
enisteht. Als Wolkenfolge ergibt sich daraus: Cirrus,
Cirrostratus, Altostratus, manchmal Nimbostratus, Cu-
mulonimbus mit Pannus und Stratus.

Da im Winter die Luftmassen iiber dem Festland sta-
bilisiert werden, fehlt nicht selten der Cumulonimbus,
an seiner Stelle bildet sich ein Nimbostratus. Die ent-
sprechenden Niederschliige bestehen aus anhaltendem
leichtem Regen oder Schnee, die sich im Bereich der Ho-
henkaltfront schauerartig wverstirken. Sie gehen dann
iiber leichten Regen zu Spriihregen iiber und hdren
beim Frontdurchgang am Boden oder sogar schon davor
auf. Mit forischreitendem Okklusionsprozel wird auch
bei der Warmfrontokklusion der Aufgleitschirm der ab-
geschnittenen Warmluft in der Hohe und das zugehdri-
ge Niederschlagfeld immer schmaler.

10.3.2, Kaltfrontokklusion

Die Kaltfrontokklusion ist der haufigste Okklusions-
typ (Abb. 37b). Er tritt im Sommer fast ausschliellich
und in den Ubergangsjahreszeiten iiberwiegend auf. Es
ist dann die maritime Riickseitenkaltluft einer Zyklone
kilter als die liber dem Festland erwirmte Vorder-
seitenkaltluft, so daB mit Durchgang der Okklusions-
front ein Temperaturriickgang stattfindet.

Die kidltere Riickseitenkaltluft eilt in der Héhe voraus
und labilisiert sowohl die dort noch lagernde Warmluft
als auch die eingecholte Vorderseitenkaltluft am Boden.

Thr Einbrechen ist darum mit einer vom Boden bis in
grolie Hohen reichenden konvektiven Umlagerung ver-
bunden. Vor der konvektiven Umlagerungsfront befin-
det sich in der Hihe noch die Aulgleitfliche der vom
Boden abgeschnittenen Warmluft.

Bewdlkungsmilig setzt sich die Kaltfrontokklusion
darum aus dem verkiirzten Aufgleitschirm der aufglei-
tenden Warmluft und der konvektiven Umlagerungs-
bewiilkung der einbrechenden Kaltluft zusammen. Es
ergibt sich als Wolkenfolge: Cirrus, Cirrostratus, Alto-
stratus, Nimbostratus, Cumulonimbus und Pannus, Bei
fortschreitendem Okklusionsprozel wird das Wolken-
feld der aufgleitenden Warmluft immer mehr von hin-
ten aufgerollt, bis schlieBlich nur noch hohe Bewdlkung
tbrig bleibt. Die Kaltfrontokklusion hat sich dann in
eine echte Kaltfront umgewandelt.

Das Niederschlagsfeld der EKaltfrontokklusion setzt
sich (genauso wie das Wolkenfeld) aus dem Warm-
frontniederschlag und dem anschlieBenden Niederschlag
der aktiven Kaltfront zusammen. Es bestehl aus Re-
gen oder Schnee und verstéirkt sich im Frontbereich
schauerartig. Im Sommer ist der Frontdurchgang
manchmal mit Gewitler und Hagel verbunden.

Sowohl die Wolken als auch die Niederschlige einer
Kaltfrontokklusion &hneln sehr denen des Haupltyps
der aktiven Kaltfront (Abb. 356 b}, ihre prifrontale Aus-
dehnung ist jedoch grifier. Da die abgehobene Warm-
luft im Sommer labile Schichtung besitzen kann, ist
auch der Fall einer labilen Kaltfrontokklusion moglichi,
die sich aus einer labilen Warmfront und einer labilen
aktiven Kaltfront zusammensetzt. In diesem Fall ist
aber bereits der Ns von Cb durchsetzt, der Niederschlag
ist zeitweise schauerartig.

10.4, Wolkenbildung und Wettererscheinungen
an Konvergenzen in einheitlichen Luftmassen

Bereits bei der Behandlung des Windes (4.2.) war auf
die Bedeutung von Konvergenzen des Stromungsfleldes
fiir das Wettergeschehen hingewiesen -worden. Eine
echte Massenkonvergenz ist in der Atmosphiire stets
dort vorhanden, wo in ein Raumelement mehr Luft ein-
strémt als abflieBt. Der dadurch entstehende Stau kann
nur dadurch beseitigt werden, daf Luft nach oben oder
nach unten abfliefit. An der Erdoberfliche kann aber
die Luft nur nach oben abstrimen. Deshalb treten an
allen echten Konvergenzlinien Vertikalbewegungen nach
oben, also Hebungen auf. Die wichtigsten und auch hiu-
figsten Konvergenzlinien sind die vorher eingehend be-
schriebenen Fronten aller Arten, die nach Definition
zwel verschieden geartete Luftmassen gegeneinander
abgrenzen.

Es gibt aber auch Gebiete innerhalb von einheitlichen
Luftmassen, an denen die Stromung zusammenliduft
und einen Sprung in der Strimungsrichtung, eine Un-
stetigkeit des Windes erkennen laBt. Diese schmalen
Gebiete nennt man Konvergenzlinien im engeren Sinne.
Wir wollen im folgenden 3 Arten von Konvergenz-
linien in einheitlichen Luftmassen betrachten:

1) Tiefdruckrinne
2) Trogachse
3) Konvergenzen innerhalb von Kaltluftiropfen.

10.4.1. Tiefdruckrinne zwischen zwei Hochdruckgebieten

Es wurde bereits bei der Betrachtung des Windes dar-
auf hingewiesen, dal} infolge der Bodenreibung die Luft
aus einem Hochdruckgebiet seitlich ausstrémt. Liegen
nun in einer einheitlichen Lultmasse zwel Hochdruck-
gebiete nebeneinander, so strimt in den zwischen ihnen



liegenden Bereich tieferen Drucks, in die Tiefdruck-
rinne, Luft aus beiden Hochdruckgebieten hinein, es
entsteht eine echte Strimungskonvergenz (Abb. 38 a),
die Bodenluft wird zum Aufsteigen gezwungen. Da die
Wetterwirksamkeit sich hierbei meist nur auf die Rei-
bungszchicht (bis 1500 m) erstreckt, kommt es nur zur
Wolkenbildung, deren Art von der Schichtung der Luft-
masse abhingt, also treten St, Sc oder Cu auf.
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Abb. 38
Konvergenzlinien:
a) Konvergenzlinie zwischen zwei Hochdruckgebieten
b) Trogachse
c) Kaltluftiropfen mit Bodenstrémungskonvergenz

10.4.2, Trogachse

Sehr wviel hochreichender und wirksamer sind die
Konvergenzlinien innerhalb won Trégen, die Trog-
achsen, welche die tiefsten Druck- bzw. Hhenwerte
miteinander verbinden (Abb. 38 b). Im Bereich eines
Trogs, der aus hochreichender Kaltluft besteht und des-
halb vor allem in den relativen Topographien der mitt-
leren und hdheren Schichten der Troposphére zu er-
kennen ist, herrscht ausgesprochen schlechtes Wetter.
Die Schichtung ist meist feuchtlabil, so dall hoch-
reichende Quellbewilkung auftritt, deren einzelne
Konvektionszellen miteinander verwachsen und so vom
Boden aus als einheitliche dunkle Bewdlkkung in Er-
scheinung treten. Die Niederschlige haben Schauer-
charakter, es kann auch in der kalten Jahreszeit zu Ge-
witterbildung kommen. Allerdings ist im Winter die
Schichtung der Kaltluft {iber dem Festland stabiler als
in den ibrigen Jahreszeiten, so daB auch Schichtbewdl-
kung mit gleichméBigerem Niederschlag auftreten kann.
Im Bereich der stirksten Isobaren- bzw. Ischypsen-
krimmung, das heif3t in der Nihe der Trogachse, treten
die stirksten Winde auf, die bis zur Sturm- und Orkan-
stdarke anwachsen kénnen. Diese Umbiegungsstellen sind
als besonders gefdhrlich zu beachten.

10.4.3. Kaltluftiropfen

Wenn auch die Kaltlufttropfen nicht als geschlossene
Isobarengebiete in der Bodenwetterkarte sichtbar wer-
den, so verursachen sie doch stets eine mehr oder we-
niger starke zyklonale Kriimmung der Bodenisobaren
und damit ein Einstromen wvon Luft in den Bereich
unterhalb des Kaltluftiropfens (Abb. 38¢). Es seizen
Vertikalbewegungen ein, die Anschlufl an die dariiber
liegenden labil geschichteten Kaltluftmassen finden und
nun zu weiterem feuchtlabilem Ansteigen fiihren. Die
Folge dieser meist feuchtlabilen Aufgleitbewegung sind
michtige Wolkenbildungen, die denen innerhalb eines
Troges dhnlich sind. Neben Schichtbewdlkung mit Kon-
vektionserscheinungen an den Obergrenzen treten auf-
getiirmte Cumuluswolken (Cu con) und Cumulonimben
(Ch) auf, Oft zeigt, vor allem im Winter, die Vorder-
seite eines langsam wandernden Kaltlufttropfens Kalt-
frontcharakter mit starker Konvektion und Schauer-
bildung, die Riickseite dagegen Aufgleiterscheinungen
der in der Hohe schneller nachstromenden und damit
aufgleitenden wirmeren Luft. Wegen des langsamen
Wanderns herrscht im Bereich von Kaltlufttropfen hiu-
fig lingere Zeit schlechtes Wetter mit starker Bedeckung
und anhaltenden Niederschligen. Die bekannten Grofi-
schneefille Siiddeutschlands sind meist auf Kaltluft-
tropfen zurtickzufiihren.

11. Besondere Wettererscheinungen
11.1. Gewitter
11.1.1. Erscheinungsform des Gewitters

Als Gewitter bezeichnet man jede elektrische Erschei-
nung in der Atmosphére, bei der Blitz und Donner oder
auch Donner allein entstehen, da der Blitz manchmal
nicht gesehen wird. Gewitter treten nur in Verbindung
mit Cumulonimbuswaolken auf, da zu ihrer Entstehung
starke Vertikalbewegungen und eine grofie Anzahl von
Wassertrdpichen und Eiskristallen benétigt 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 Gewitierwolke
(Wolken- und Flachenblitz) oder aber als Luftentla-
dung von der Gewitterwolke in den Luftraum. Das
normale elekirische Spannungsgefidlle in Bodennihe
betragt 1 Volt pro om. In Gewitterwolken kinnen
sich durch Ladungstrennung sehr grofle Spannungs-
unterschiede zwischen den einzelnen Wolkenteilen
und zwischen der Erdoberfliche ausbilden. Wenn
die Spannungsdifferenz schliefilich das Durchschlags-
potential von etwa 30 000 Volt pro em iiberschreitet,
erfolgt eine plitzliche Entladung durch die Luft in
einer Feitspanne von einigen Zehntelsekunden.

Bei einer Entladung zwischen Wolke und Erde setzt
sich elektrische Ladung abwirts lawinenartig in Be-
wegung und dringt mit einer Geschwindigkeit von
50000 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, starke Entladung auf der Bahn der Vorentla-
dung von der Erde zur Wolke, die sogenannte Haupt-
entladung. Dabei kann die Stromstérke in weniger
als 10 Mikrosekunden einen Spitzenwert von 200 000
Ampére erreichen. Diese enorme Stromstirke fithrt
zu einer so starken Erhitzung und Ionisation der Luft
im Entladungskanal, dall er als helle Lichterschei-
nung aufleuchtet und unter glinstigen Voraussetzun-
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gen bis 150 km Entfernung sichtbar ist. Oft folgen
der Hauptentladung in demselben Blitzkanal im Ab-
stand wvon wenigen Hundertstelsekunden mehrere
Nachentladungen.

Donner

Der Donner ist ein krachendes oder rollendes Ge-
rdusch bei einem Blitz. Durch die starke Erhitzung
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 hirbar ist. Das Donnerrollen kommt
durch Reflexion des Schalles an der Erdoberfliche,
an Wolken oder auch an Inversionsschichten der At-
mosphire 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 Schallgeschwindigkeit, etwa 330 m/sec, fort-
pflanzt.

Entstehung der Gewitterelektrizitit
Nach den bisherigen Erforschungen der Ladungs-

verteilung in der Gewitterwolke ergeben sich drei
Raumladungszentren in der Gewitterwolke (Abb. 39).
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Abb. 39
Vertellung der elektrischen Ladungen im Cumulonimbus

Ein ausgedehnies positives Zentrum befindet sich im
obersten Teil der Wolke und ein zweites, enger be-
grenztes unterhalb der 0% C-Grenze im Gebiet der
stirksten Niederschlige. Der librige Teil der Wolke
ist negativ geladen, besonders im mittleren Teil ober-
halb der 0° C-Grenze.

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-

th

eorie von Simpson, die auf dem Lenard-Effekt be-

ruht.

Wilson betrachtet die Gewitterwolke als ein

Dielektrikum im Kondensator Erde-Luft. Die Erde ist

die negative Kondensatorplatte,

die Ioncsphéren-

schichten die positive. In diesem elektrischen Kraftfeld
bewegen sich die positiven Ionen 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 anziechende Wirkung entgegengesetzter La-
dungen die sich abwirts bewegenden positiven Tonen

ein und befordern 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 mitileren und unteren
Wolkenteils.

Die Theorie vonSim p s on geht davon aus, daB Trop-
fen bei Uberschreiten eines Durchmessers wvon iiber
5 mm zerplatzen miissen. Dabei sind die kleinen ab-
spritzenden Teilchen der Oberflichenschicht nach dem
Lenard-Effekt negativ geladen, wihrend die gréferen
Resttropfen positive Ladung aufweisen. Die groBten
Tropfen entstehen in der Gewitterwolke dort, wo grofie
Niederschlagselemente in fester Form, besonders Grau-
pel- und Hagelkorner, schmelzen, also in der Abwind-
stromung unier der 0°-Grenze, wodurch das untere
positive Ladungszentrum erklért wird. Die negative La-
dung verteilt sich durch Turbulenz seitwiirts 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. Dig leichten negativen Splitierchen werden
aus der Wolke hinausgetragen, und es bleibt im oberen
Teil die positive Ladung der griferen Eiskristalle tibrig.

Neuere amerikanische Experimente im Laboratorium
haben gezeigt, dafi Phaseniibergiinge bei der Ladungs-
trennung eine Rolle zu spielen scheinen. Es zeigt sich,
dali zwischen Wasser und Eis ein elektrisches Potential
entsteht, sobald stark verdiinnte, wiBrige Lésungen ge-
frieren, wobei Eis eine negative Ladung erhélt, wiihrend
das Wasser posiliv geladen ist. Gunstige Bedingungen
fir die Ladungstrennung in Gewitterwolken hestehen
darum dann, wenn Hagel- oder Graupelkérner mehr
Wasser aufnehmen, als sofort gefrieren kann. Wenn
dann nach dem Einsetzen des Gefriervorganges durch
die Luftstrémung etwas Wasser wieder weggerissen
wird, dann besitzen diese Tropfchen positive Ladung,
die sie im Aufwind mit in den oberen Teil der Wolke
tragen, wahrend die gréferen negativen Teilchen den
mittleren und unteren Wolkenbereich anfiillen.

11.1.2. Einteilung der Gewitter

Die Voraussetzungen fiir die Enistehung einer Ge-
witterwolke (Cumulonimbus) sind (s. Abschn, 7.5.) eine
hochreichend labil geschichiete Atmosphire und aus-
reichend Wasserdampf. Die labile Schichtung kann
durch Erwdrmung der unteren oder durch Abkiihlung
der oberen Luftschichten erreicht werden.

Wird die Labilisierung und damit die Aushildung
einer Gewitterwolke durch Erwirmung von unten her
ausgelost; so entstehi ein Wirmegewitter, erfolgt die
Abklhlung durch einen frontalen Vorgang in den cbe-
ren Schichten, kommt es zur Ausbildung von Front-
gewittern.

a) Wirmegewitter

Wiarmegewitter entstehen an Konvergenzen inner-
halb von einheitlichen Luftmassen, wobei die am
Boden erhitzte Luft zum Aufsteigen gezwungen wird.
Sie treten dementsprechend vor allem in den Nach-
mittagsstunden der warmen Jahreszeit auf; iiber
warmem Wasser sind jedoch die Abend- und Nacht-
stunden bevorzugt, wenn sich die héher gelegenen
Lufischichten durch Wirmeausstrahlung an Wolken-
oberflichen abkiihlen.

b) Frontgewitter
In den gemifiigten Breiten sind Frontgewitter die
haufigsten Formen der Gewittererscheinungen. Sie
entstehen meist an aktiven Kaltfronten mit starker
Abkiihlung der hoheren Luftschichten und koénnen
auch in der kalten Jahreszeit beobachtet werden. Sel-
tener sind die Warmfrontgewitter. Beim Aufgleiten
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bereits feucht labil geschichteter Warmluft verstarkt
sich der wverlikale Temperaturgradient, da die Ab-
kiihlung infolge geringeren absoluten Wasserdampif-
gehalts in der Hohe stirker ist als in tieferen Schich-
ten (Aufgleitgewitter), 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-
batisch, also weniger stark abkiihlt als eine dariiber
liegende trockenere Luftschichl, deren Temperatur-
inderung trockenadiabatisch erfolgt. (Einschubgewit-
ter bei latenter Labilitéit) Diese Gewitterart hat ihre
Basis in mittleren Hohen wvon 3000 bis 5000 m.

11.2. Trombe und Tornado

Die Trombe ist ein Wirbelwind, der durch einen Wol-
kenschlauch (tuba) an der Basis eines Cumulonimbus
erkennbar ist. Die gleichzeitizg auftretende Fuliwolke
besteht aus Wassertréplchen, Staub, Sand oder anderen
kleineren Teilchen, die von der Meeresoberfliche he-
zichungsweise vom Erdboden emporgerissen werden.
Uber See nennt man die Trombe auch ,Wasserhose®
und iiber Land ,,Windhose®. Der Durchmesser einer
Trombe reicht von wenigen Metern bis zu wenigen
Hektometern. Unter Tornado versteht man einen hef-
tigen Wirbelwind, der einen merklich gréferen Durch-
messer als eine Trombe hat und fast nur in Amerika
auftritt.

Rolfimann gibl 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-
sphirische Wirbel wvon einem Liangen/Durchmesser-
Verhdltnis grofer als 1. Sie fallen fast nur aus der Basis
reifer Gewitterwolken heraus und erstrecken sich in
recht kurzer Zeit von der Grilenordnung einer Minute
zum Erdboden herab. Im oberen Teil werden sie zuerst
sichtbar durch einen KondensationsprozeB, der sich
ebenfalls abwiirts ausbreitet. Auf diese Weise entsteht
eine sich kegelfiormig gegen die Erdbodenflache wver-
jingende, in selieneren Fillen auch zylindrische
Schlauchwolke (in der englischen Literatur ,funnel”
oder ,,pendant cloud”). In seltener beachteten Fillen ist
dieser Schlauch nur oben entwickelt und endet blind in
der Luft. Aber ein abwirtsgerichteter Kondensations-
prozel und eine Form von anndhernd rotationssymme-
trischem Querschnitt kennzeichnet beide Erscheinungen,
Der Schlauch kann sowohl horizontale Pendelungen aus-
flihren, als auch sich in seiner Linge bald ausdehnen,
bald wverkiirzen, endlich Hiipfbewegungen am und iiber
dem Boden ausfiihren.

Am Boden bildet sich nicht selten gleichzeilig, d. h.
noch bevor die Schlauchwolke dort auftritt, eine Wolke
von sehr viel gréflerem Durchmesser, welche die Ver-
langerung der Achse des Schlauches oder diesen selbst
ringfirmig umgibt und in Struktur, Farbe und Dichte
deutlich von ihm wverschieden ist. Diese ,Fullwolke“
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-
steht die FuBwolke iiberwiegend aus Staub und Stei-
nen, gegebenenfalls auch aus Halmen, Blidttern und
Zweigen, nach Passieren menschlicher Kulturstédtten
auch aus Triimmern von Gegenstinden des Zersto-
rungsweges. Uber See ist die FuBwolke stets eine Kas-
kade aus gritberen bis zu sehr feinen Wassertropfen, die
fast immer mehr senkrecht und zusammengefaBt ent-
wickelt ist als die entsprechende Erscheinung tiber Land.
Diese Wasserstaubwolke besteht offenbar aus zerstie-

bendem Seewasser; sie ist also ein beonders hochrei-
chender und in auffallend regelmiiBiger Form auf-
tretender Gischt um den Schlauch herum anzusehen. So-
wohl diese Gischiwolke wie auch die Staubwolke der
Tornados kann bis zu 100 Metern und mehr empor-
wachsen.”

Uber die Entstehung wvon Tromben und Tornados
gehen die Meinungen auseinander. Raethjen glaubt, dal
der Wirbel durch besonders stark aufstrudelnde, sehr
feuchte Warmluft verursacht wird. Im Bereich der auf-
strudelnden Luft entsteht eine Zone starken Druckfalles
auf engern Raum. Zum Ausgleich des damit verbunde-
nen starken Druckgradienten strdmt sofort von allen
Seiten Luft nach innen, die nach dem Flichenerhal-
tungssatz in lebhafte Rotation kommt, hnlich wie der
Wasserwirbel tiber der Offnung einer Badewanne beim
Ablassen des Wassers.

Wasser, Staub und Gegenstéinde werden von diesem
emporsprudelnden Wirbel erfalit und emporgerissen.

Der nach dem Zentrum zunehmenden Rotationsge-
schwindigkeit entspricht eine zunehmende Zenirifugal-
beschleunigung, die ein Zusammenfliefen der Luft bis
zum Zentrum verhindert und so durch das sich ein-
spielende Gleichgewicht zwischen Druckgradient und
Zentrifugalkraft den Trombenschlauch stabilisiert, Der
Wolkenschlauch ist nach Raethjen eine Fliche konstan-
ten Druckes mit dem selben Druck wie die Wolkenunter-
grenze, aus der er nach unten herauswichst. Er ist das
Produkt adiabatischer Abkiihlung der von seitwirts und
von unten aus Flichen hoheren Druckes angesaugten
Luft.

Vonnegut glaubt, daf der Tornado ein elektrischer
Sturmwirbel isi. Er sucht die hohen Energiedichten oder
Temperaturen, die erforderlich sind, um die beobachte-
ten Windgeschwindighkeiten zu erzeugen, durch Blitz-
schlfige zu erkliren. Die in einem méfigen Blitzschlag
steckende Energie reicht aus, um eine Luftrohre um den
Entladungskanal herum won 10 m Durchmesser, rund
330 m Linge um 90° C zu erhitzen, So kinnte durch
Blitzschlag durchaus ein Kamin heifier, emporstrudeln-
der Luft mit entsprechend niedrigem Druck entstehen.

RolBmann ist der Ansicht, dal die Tornados oder
Tromhben durch kalte Fallwinde im Hagelstadium des
Cumulonimbus entstehen. In Wolkenzonen ausfallenden
Hagels dringt mit dem Hagel eine rasche und starke Ab-
kithlung abwiirts vor, wobei ein starker, nach unten zu-
nehmender Temperaturunterschied zur wirmeren Um-
gebung entsteht, wodurch der mit dem Hagel verbun-
dene und kalte Fallwind eine zunehmende Abwarts-
beschleunigung erfihrt, nimlich nach der Formel
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wobei g die Erdbeschleunigung, T' die absolute Tem-
peratur des Hagelschlauches und T die absolute Tem-
peratur der umgebenden Luft ist.

Wenn die Hohe der Wolkenuntergrenze iiber dem
Erdboden hinreichend groB ist (zwischen 800 und
1500 m), konnen die entstehenden Fallwinde Geschwin-
digkeiten von 50 bis 100 m/sec erreichen.

Der kalte Hagelschlauch mit dem Volumen V, er-
fihrt nach der Gasgleichung durch die Abkiihlung
A T eine Druckerniedrigung /. b,

&p=¢,—1-&1‘

Durch die Kondensation von Wasserdampf an den kal-
ten Hagelktrnern kommt eine Dampfdruckverminde-
rung und damit ein weiterer Druckfall hinzu. So er-
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kldirt RoBmann den Druckfall in Tromben und Tor-
nados und das daraus resullierende starke Druckgefille
und den entsprechend heftigen Wirbelwind. Der Wol-
kenschlauch dringt mit der Abkiihlung aus der Wolke
nach unten vor und ist aulerdem ein Produkt von Mi-
schungskondensation am Rande des Kaltluftschlauches,
wo die seitwirts zuflieGende Warmluft durch Mischung
eine Abkiihlung erfihrt.

Die mit einem Tornado werbundenen Zerstorungen
kommen durch drei verschicdene Vorginge zustande:

a) durch ein Auf- oder Auseinandersprengen von Ge-
biduden oder Gegenstanden durch die plotzlichen
Druckunterschiede zwischen innen und aufBen, die
sich nicht schnell genug ausgleichen kionnen,

b} durch den Winddruck des Wirbels,
¢) durch den Aufprall herumfliegender Triimmer,

Tromben sind wesentlich schwéchere und kleinrdumi-
gere Erscheinungen als Tornados und deshalb meist
harmlos.
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