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Vorwort

Fiirr den Unterricht an der Wetterdienstschule hat sich
die Herausgabe von Leitfiden als notwendig erwiesen, die
den Lehrstoff der verschiedenen [.ehrginge in kurzer Form
susammentassen.

Die Bearbeitung dieser Leitfaden lag in den Hinden der
betreffenden Fachlehrer, im Inhalt der Leitfaden sind die
Frfahrungen des Lehrkorpers der Wetterdienstschule nie-
dergelegt, sic stellen daher im Ganzen betrachtet eine Ge-
meinschaftsarbeit dar.

Die Leitfaden sollen die bereits bestehenden zusammen-
fassenden Bearbeitungen nicht ersetzen, sie dienen lediglich
dem Unterricht an der Wetterdienstschule und der Unter-
weisung der Angehaorigen des Reichswetterdienstes, wer-

den daher auch nicht im Buchhandel erscheinen.

Der Leiter der Wetterdienstschule



Einleitung

Wir verstehen unter Meteorologie die Lehre von
den Erscheinungen in der Lufthiille der Erde. Wih-
rend von Aristoteles (384 v. Chr.) bis Kimtz (1835)
in den Lehrbiichern der Meteorologie auch noch Me-
teore und Feuerkugeln behandelt wurden, pflegen
wit heute diese Meteore als aullerirdischen Ursprungs
der Astronomie zuzuteilen. Zur Meteorologic ge-
héren aber voll und ganz die Hydrometeore, namlich
die Erscheinungen in unserer Atmosphire, die dem
Wasserdampf ihr Entstehen verdanken. — Ein
Zweig der Meteorologie ist die Klimatologie, d. h.
dic Lehre von den durchschnittlichen oder den mitt-
leren Zustinden der Atmosphire, deren Unterab-
teilung, die Bioklimatologie, sich mit den Zusammen-
hingen zwischen klimatologischem und biologischem
Geschehen beschiftigr. Fin anderer Zweig der Mete-
orologie ist die Aerologie, die Lehre von den Vor-
gingen in der freien Atmosphire, ein Zweig der
Wissenschaft, der in den letzten Jahren eine beson-
ders starke Entwicklung genommen hat und der uns
heute schon in der physikalischen Erkenntnis der
Witterungsvorgange um ein bedeutendes Stiick
weiter gebracht hat. Als dritten Zweig der Metcoro-
logie nennen wir die synoptische Meteorologie, die
thren Hauptzwedk in der Wettervorhersage sicht —
cin Zweig, dessen praktischg Bedeutung besonders
grofi ist und der daher leicht von Laien als Haupt-
inhalt der Meteorologie betrachtet wird — was er
aber ebenso wenig ist, wie etwa die Vorausberech-
nung der Finsternisse von Sennc und Mond die
Astronomie ausmacht, — Wir haben uns in der
allgemeinen Meteorologie ferner mit den Mefige-
riten zu befassen, mit deren Hilfe unsere Erkennt-
nisse gewonnen werden, und wir konnen unsere
Frkenntnis nicht auswerten, ohne von den theore-
tischen Grundlagen Gebrauch zu machen, die uns vor
allen Dingen die Physik bereitstellt: dic allgemeine
Meteorologie umfafit also mit anderen Worten das
gesamte Gebiet der Erscheinungen im Luftmeer.

Aus praktischen Griinden werden in der vorlie-
genden Zusammenstellung aus dem Gesamtgebiet
abgetrennt die Aecrologie, die synoptische Meteoro-
logie und dic Instrumentenkunde; diese Zweige
werden hier also nicht im einzelnen behandelt. Es
wird allerdings nicht zu vermeiden sein, dafl bei der
groflziigigen Ubersicht iiber die Meteorologie, dic
hier gegeben werden soll, immer wieder auf einzelne
Tatsachen aus diesen Gebicten hingewiesen wird.
In diesem Sinne stellt also die allgemeine Meteoro-
logic sozusagen das Fundament eines Gebidudes dar,
dessen einzelne héhere Stockwerke die verschiedenen
Zweiggebiete sind.

Es werden im folgenden 7 Kapitel behandelt,
namlich

1. Aufbau nd- Zusammensetzung der Atmosphire
2. Wirmehaushalt

3. Luftdruckverhidltnisse

4, Luftbewegungen

5. Der Wasserdampf in der Atmosphire

6. Luftelekrrizitit

7. Atmosphirische Optik

Nur in geringem Ausmafl wird von mathema-
tischen Ableitungen Gebrauch gemacht werden. Im
ganzen konnen hier nur die wichtigsten Tatsachen
aufgefithrt werden. Das ist insofern nicht gefihrlich,
als in dem Lebrbuch der Meteorologie von Hann
und Siiring, das soeben im Verlag von Keller in
Leipzig in 5. Auflage im Erscheinen ist und das unbe-
dingt in der Hand eines jeden Metcorologen sein
muf, eine wirklich umfassende Darstellung des Ge-
bietes gegeben ist, die alle Einzelfragen behandel
Das Buch wird in 10 Lieferungen erscheinen und
bietet dadurch die Maglichkeit zur Beschaffung auch
bei beschrankten Mitteln,



1. Kapitel

Aufbau und Zusammensctzung

f=

der Atmosphiare

Die Atmosphire besteht aus Luft, einem Gas, das
die Alten fiir ein Element hielten, von dem wir heute
aber wissen, dafd es ¢in Gemisch von Gasen ist, deren
Anteile in Volumprozenten (bzw. Gewichtprozenten
fiir die wichtigsten Gase) wir in der folgenden Ta-
belle finden (nach Hann-Siiring, S. 9 und Lempfert,
Meteorology, S. 178):

Zusammensetzung der Luft
in Volumprozent und Gewidbtsprozent

(Luft obne Wasserdampf am Meeresspiegel)

Stickstoff 78.08 Volumproz. 75.48 Gewichisproz.
Sauerstoff 20.59 3 23.18 b
Argon 0.93 & 1.29 &
<+ Kohlendioxyd 0.03 e 0.045 u
Krypton 1.1 > 10" Velumprozent
Xenon 0.9 10— 2
Neon 1.8 X 103 i
Helium 5 > 19— -
Wasserstoff o 2
-+ Radon Tiat e L et %
(Radium-Emanation) :
Ammoniak 26 X 1077 a
+Jod WSS
Wassexstoff-
peroxyd R &
Ozon 2 SOsS

Die Tabelle gilt fiir Luft ohne Wasserdampf und
fiir das Meeresniveau. Die mit einem - gekenn-
zeichneten Elemente unterliegen in ihren Mengen
groflen Schwankungen. Vom Wasserdampf ist hier
zunichst abgeschen, weil sein Verhalten in Kapitel 5
noch eingehend behandelt wird.

Dic Erkenntnis, dafl die Luft ein Gemisch von
Gasen sei, ist noch verhilunismifigr neu; Toricelli
wulite dariiber noch nichts und erst Scheele ist es
1773 gelungen nachzuweisen, dafl die Luft im
wesentlichen aus zwei Gasen — Stickstoff und
Sauerstoff — besteht.

Rayleigh und Ramsay haben dann um die Jahr-
hundertwende aus dem Stickstoff die Edelgase
Argon, Neon und Krypton abgesondert, Dic
Schwankungen des Kohlensiuregehalts hangen mit
den Verbrennungs- und Assimilationsvorgiangen zu-
sammen: Ein Uberwiegen eines der beiden Vorgange
kann bedeutende Anderungen am mittleren Gehalt
von 0.03 Volumprozent bedingen. In Stadten ist der
Gehalt der Luft an Kohlensdure grofler als auf dem
Lande, er erreicht z. B. in London bei nebligem
Wetter Werte von 0.14%. Auch fallender Luftdruck
setzt den Kohlensiuregehalt herauf, weil die Boden-
luft kohlensdurereich ist.

Ahnlich verhilt sich Radon, das ausschlieflich vom
Boden her in die Atmosphire gelangt, und das dem-
nach schon in geringen Hohen verschwindet (siche
hiertiber auch Kap. 6).

4

Wigand (Phys.Z. 25/1924, 684) fand davon
am Boden 25.2 X 10" Volumprozent Radon

1 km 13200108
2 km T4 241048
4 km 0

Helium entsteht als Zerfallsprodukt radicakriver
Vorginge in der Atmosphire, in geringeren Mengen
wird es auch durch Quellen direkt aus dem Erd-
innern an dic Atmosphire abgegeben. Das Vor-
handensein von Wasserstoff ist umstritten.

Aus den Mengen der Gase, die am Boden gefunden
sind, konnen unter Annahme bestimmter Tempe-
raturverhilinisse dic Mengen der einzelnen Gase n
den verschiedenen Hohen berechnet werden, da die
cinzelnen Gase nach dem Daltonschen Gesetz in ihren
Partialdrucken unabhidngig voneinander den Ge-
samtdruck herstellen. Jedes Gas schichtet sich im
Schwerefeld der Erde so, als ob es allein vorhanden
wire, was zur Folge hat, dafd sich die schweren Gase
niher am Erdboden sammeln, die leichten aber erst
in sehr groflen Hohen eine stirkere Verminderung
ihres Partialdrudkes zeigen. Die leichteren Gase wer-
den also in der Zusammensetzung der Luft in de
Hohe prozentual stirker hervortreten. Diese Schich-
tung wird als Diffusionsgleichgewicht bezeichner.

Abb. 1 zeigr, daf etwa bei 100 km der Sauerstoff
schon fast ganz durch den erwas leichteren Stickstoff

AN [ i e DT 7 di
wm

L£00
Wassarstoff

Stickstoff

Zusammenseraung der Luft in der Hohe unter der Annahmy
des Diffusionsgleichgewichres (oberhalb 10 km Hahe)

ersetzt ist, dieser aber unmittelbar dariiber einc
scharfe obere Begrenzung gegen dic leichten Gase
Helium und Wasserstoff erfihrr.

Die Erfahrung neuerer Untersuchungen zeigt, dafl
diese Angaben nicht mit den Beobachtungen iiber-
cinstimmen konnen. So ergab sich z. B. fiir Sauerstof}
(Regener, Nature 138/1936, 544):

am Boden 20.92%
14.5 km 20.89%
18.5 km 20.84 %
22.2 km 20.57 %
28 km 20.39%



Nach den Abb. 1 zugrundelicgenden Zahlen sollte
dieser in 30 km Hbohe nur noch 15% der Luft aus-
machen, die Messungen von Regener ergaben aber
noch 20.4% i~ 28 km Hohe. Damit miissen sich auch
die iibrigen Zahlen entsprechend dndern.

Die Zusanmensetzung der Atmosphire bleibt noch
bis in grofere Hohen derjenigen am Boden gleich.
Das kommt davon, dafl die Atmosphire nicht in
Ruhe ist, sondern durch Luftstrémungen stindig
durchmischt wird und sich der Zustand des Diffu-
sionsgleichgewichtes nicht ausbilden kann. Nach the-
oretischen Berechnungen bedarf es in tieferen Schich-
ten der Lufthiille nach einer gewaltsamen Durch-
mischung der Luft zur Herstellung des Diffusions-
gleichgewichtes ciner Zeit von mchreren Wochen
oder Monaten, wihrend deren keine weitere Durch-
mischung eintreten diirfre. Erst in Hohen tiber 100
oder 150 km geht diese Frist auf etwa 1 Tag oder
noch weniger zuriick. Man wird daher bis zu diesen
Hohen noch mit annihernd der gleichen Zusammen-
setzung der Luft rechnen konnen wie am Boden.

Wir wissen auch, dafl Saucrstoff und Stickstoff
[iir dic Spektrallinien des Nordlichtes verantwort-
lich zu machen sind. Sauerstoff und Stickstoff miissen
deshalb noch bis in grofie Hohen hinauf die vorherr-
schenden Gase sein und damit ist von einer reinen
Wasserstoff-Atmosphire nicht mehr zu sprechen.
Auch in den Spektren der hdchsten Nordlichter ist
von Wasserstoff nichts zu sehen, nur treten die
Sauerstofflinien ectwas zuruck.

Fin anschauliches MaR fiir die Luftdichte gibt die
zahl der Molekiile in der Volumeinheit. Fiir -deren
Anderung mit der Hohe hat Bartels (in Erg. exakten
Naturw. 7/1928, 114) folgende Tabelle gegeben:

| i
Hohe | Okm | 50km |90 ke |130km|250 k| 500 km
Druckmm Hg | 760 1 |li3—I 10—4 Llﬂl"‘io 10—122
Zahl der I - % 1
Molekiile 27.10183.5,10 16| 3.1014| 3.1012{ 3.106 |3.10—¢
in 1cm?
1

In 800 km Hohe wiirde man im Kubikkilometer
JLuft” noch 1 Molekiil finden. :

Noch ein Element ist zu nennen, das in den letzten
Jahren eine besondere Stellung gewonnen hat, nim-
lich das Ozon, dessen Anwesenheit in bodennahen
Schichten nicht die Rolle spielt, die man ihm in
Biderprospekten mit ,ozonreicher Waldluft” gern
zuteilen mochte — diese ozonreiche Waldluft
existiert gar nicht und was man so nennt,- ist nicht
ozonhaltig. Aber in hohen Schichten hat man aus
der Beeinflussung des Sonnenlichtes durch Ab-
sorption der Wellenlingen unter 300 m p auf die
Anwesenheit von Ozon schlieflen miissen, so daf} in
ciner Hohe von rund 20—30 km eine ozonreiche
Schicht angesetzt werden kann. Einesteils durch
optische Absorptionsmessungen, andernteils durch
direkte Untersuchungen von Luftproben ist dieser
auch absolut genommen die Ozonmenge der Boden-
luft ibertreffende Gehalt festgestellt worden.

Die Ozonverteilung hat die besondere Eigenart,
daf sie sich mit dem Wetter am Boden dndert: je
nach den Luftmassen Andert sich die Ozonmenge;
die grofiten Werte erhilt man auf der Riickseite von
Tiefdruckgebieten bei starken Einbriichen arktischer

Luftmassen. Das ist bemerkenswert, weil man daraus
schlieflen muf}, dafl unsere Wettererscheinunngen bis
in Hohen von 30 km .reichen® — es miissen also
Vorginge in diesem Niveau mit den Vorgingen in
Bodennihe gekoppelt sein. Die Koppelung hat sich
als so eng erwiesen, dafl man heute Versuche macht,
die Ozonverteilung mit zur Wettervorhersage her-
anzuzichen.

Luftdruck-, Temperatar- und Feuchtemessungen
gelingen mit Meteorographen praktisch nur bis in
Hohen von rund 30 km. Dariiber vollziehen sich oft
noch Vorginge, die gewisse indirekte Schliisse auf
den Zustand der hochsten Lufthiille zulassen.

Hier sind in erster Linie die lenchtenden Nacht-
wolken zu nennen. Diése sind erstmalig beobachtet
worden nach dem grofen Ausbruch des Krakatau
1883, durch den gewaltige Mengen vulkanischer
Asche in séhr hohe Schichten der Atmosphire ge-
schleudert wurden. Sie waren noch lange Zeit nach
Sonnenuntergang am Abendhimmel zu schen, wo sie
in groflen Hiohen noch sonnenbeleuchter blieben.
Spiter sind diese noch mehrmals gesehen worden,
aber regelmiffig in Hohen von 80 km, was auf das
Vorhandensein irgend einer Grenzschicht in dieser
Hohe hindeutet.

Nicht zu verwechseln hiermit sind die Leucht-
streifen, die von C. Hoffmeister eingehend beob-
achtet worden sind. Diese sind zweifellos kosmischen
Ursprungs, was die Kopplung ihres Auftretens mit
groffen Sternschnuppenschwirmen anzeigt. Thre
Hohe (vermutlich 100 km), die Ursache ihres Leuch-
tens u. a. sind noch nicht sicher bekannt.

Sternschnuppen, die von auflen in die Atmosphire
cindringen, besitzen zwei Haufungsstellen der Ver-
|6schungspunkte, eine in 80 km und eine zweite in
45 km Hohe, wihrend in Hohen dazwischen fast
nie ein Verloschen beobachtet wird. Ebenso wie der
Leuchtvorgang sclbst mufl auch seine Beendigung
Riickschliisse auf die in diesen Hohen herrschenden
Luftdichten gestatten. Lindemann und Dobson
wiesen zum ersten Mal darauf hin, daff zur Erkla-
rung der notigen Luftdichten schr hohe Tempera-
turen von etwa --30° C in Hohen iiber 50 km ange-
nommen werden miissen. Thre Theorie des Leucht
vorganges der Sternschnuppen kann heute als tiber-
holt angesehen werden. Jedoch haben andere Vor-
ginge immer wieder auf diese hohen Temperaturen
hingewiesen. Dazu gehort:

Der anormale Schall. Jenseits der Region direkter
Horbarkeit einer Explosion, die etwa in 30—50 km
Entfernung endet, wird nach ciner Zone des Schwei-
gens hiufig in Entfernungen von 110 bis 190 km
eine zweite anormale Horbarkeit festgestellt. Diese
wird oft in einem Kreisring um die Schallquelle
herum angetroffen und kann am besten ebenfalls
durch eine den Schall gut leitende Luftschicht mit
hohen Temperaturen in der Hoéhe erklirt werden.
Verschiedene Hypothesen fithren auf folgende Tem-
peraturen:

30 km 40 km 50 km
—50" C 308 .C +70° C

Diese Temperaturen haben neuerdings durch die
Feststellung des Ozonvorkommens cine Stiitzung ge-
funden, da die oberste Schicht des Ozons einen
grofen Betrag von Sonnenstrahlung absorbiert und
sich dabei stark erwirmen muli.

b



In meist noch grofleren Hehen spielen sich die
Vorginge des Nordlichtes ab. Dieses ist auf eine
Korpuskularstrahlung, d.h. eine Bewegung von
Elektronen von der Senne her zuriickzufuhren. Im
erdmagnetischen Feld werden diese Elektronen ab-
gelenkt und bekommen die eoft merkwiirdigen
Bahnen, die im Nordlicht beim Durcheilen der sehr
diinnen Luft leuchtend sichtbar werden. Auch die
Zone der griofiten Polarlichthiufigkeit in einem Ring
um die magnetischen Pole kann auf diese Weise
erklirt werden. Aus den Spektrallinien des Nord-
lichtes ergibt sich, wie schon oben erwihnt, dall die
Luft in der Nordlichthéhe im wesentlichen aus
Sauersteff und Sticksteff bestecht. Helium und Was-
serstofflinien fehlen dagegen. Aus gleichzeitigen
Photographien von Nordlichtern von grofier Basis
aus, die vor allem von Stormer durchgefiihrt worden
sind, ergibt sich, dafl die Hohe der Nordlichter
zwischen 63 und 300 km Hihe liegt. Nur die so-
genannten homogenen Bégen reichen wahrscheinlich
bis in Hohen von 400 km, selten sogar bis 800 km,
hinauf.

SchlieRlich sind nech die sogenannten elektrischen
Schichten zu erwihnen, auf deren Anwesenheit zu-
erst 1878 Balfour Stewart aus crdmagnetischen
Griinden hingewiesen hat und die 1902 von
Kennelly und Heaviside als notwendig fiir die Aus-
breitung der elektrischen Wellen aut grofle Ent-
fernungen erkannt werden sind.

Versuche mit kurzen elektrischen Wellen ergaben
in der Zeit nach dem Weltkriege, dal man nicht ven

Abb. 2

Aufbau der Atmosphiire
a) Hidchster Pilotballon-Aufsties (31 km)
b) Hachster Freiballon-Aufsticg (22.6 km)
¢} Hichster Flugzeug-Aufstieg (15.3 km)
d) Hochster Drachen-Aufstieg (7.5 km)
¢) Hischste Erhebung der Erdoberfliche (8.8 km)

einer einheitlichen ienisierten Schicht sprechen kann,
sendern daR wir neben der .Kennelly-Heaviside-
Schicht in 90—130 km Héhe, die auch als E-Schicht
bezeichnet wird, eine zweiteilige F-Schicht annehmen

]

miissen. Diese liegt als Fe-Schicht in 250—400 km
Héhe; von ihr spaltet sich im Sommer und am Tage
in etwa 180 km Héhe die Fi-Schicht ab.

Ganz neue Untersuchungen fithren zu der An-
nahme, dat auch in der Héhe von etwa 10 km noch
eine ionisierte Schicht liegt, die die Radiowellen
stark absorbiert.

Alle diese ionisierten Schichten zeigen Zusammen-
hinge mit dem Auftreten von Nordlichtern, mit der
Titigkeit der Sonne (Sonnenflecken) und mit den
erdmagnetischen Erscheinungen. Es ergibt sich zwar
auch ein Zusammenhang mit den Wettervorgingen,
jedoch sind die elektrischen Schichten heute noch als
cines der Grenzgebiete der Meteorologie nach an-
deren Disziplinen anzusehen. Es kann daher hier
nicht niher auf die — an sich duflerst interessanten
— Vorginge eingegangen werden.

Einen Uberblick iiber den Aufbau der Atmosphire
gibt die Abb, 2,

2. Kapitel
Wiarmebhaushalt
A. Strablungsverbiltnisse

Es ist eine schon etwas abgegriffene Weisheit,
wenn wir feststellen, dafl die Sonne der Lebensspen-
der fiir die Erde ist, aber wir konnen auch physi-
kalisch exakt nur sagen, dafl die Energie fur die
Vorginge in der Atmosphire bis auf einen ver-
schwindend kleinen Teil von der Sonne geliefert
wird. Nur ein kleiner Bruchteil von Energic wird
vom Mond zur Erde reflektiert, und die Sternstrah-
lung ist verschwindend gering.

Von der Sonne geht fortgesetzt ein Strom strah-
lender Energie nach allen Seiten aus. Seine Intensitit
wird in Wirmemengeneinheiten angegeben, und
zwar ist der Betrag der extraterrestrischen Sonnen-
strahlung 1,94 cal/cm® min. Dieser Wert wird auch
Solarkonstante genannt. Die schwierigen Unter-
suchungen, die zur Feststellung ihres Betrages ge-
fithrt haben, sind besonders von der Smithsonian
Institution unter der Leitung von Abbot, Langley
und anderen durchgefithrt worden. Die Solarkon-
stante unterliegt aus zwei Ursachen kleinen Schwan-
kungen: erstens dndert sich der Abstand der Erde
von der Sonne im Laufe des Jahres; Anfang Januar
steht die Sonne der Erde am nichsten, Anfang Juli
am entferntesten. Die Schwankungen der Solarkon-
stante bewegen sich dabei zwischen 2,01 und 1,88
cal/em® min. Eine zweite Ursache ist das Auftreten
von Sonnenflecken. Zwar besitzen diese selbst cine
geringere Temperatur als die fleckenlose Sonnenober-
fliche, jedoch gehen mit ihrem Auftreten andere
Verinderungen auf der Sonne vor sich, die zur Folge
haben, dafl entweder die extraterrestrische Strahlung
mit steigender Sonnenfleckenzahl zunimmt oder
cinen doppelten Gang zeigt von der Arr, daff die
Strahlung einen Hachstwert sowohl bei besonders
grofler wie bei besonders kleiner Fledkenzahl besitzt.
Ob auferdem noch weitere Schwankungen auftreten,
ist etwas umstricten. :



Das Spektrum der Sonnenstrahlung reicht von den
W ellenlingen von 0.3 p. bis etwa 3p (1 11.=1000 myp.

= 0.001 mm. Auch iiblich 1 Angstrém = 0.1 m p
— 10—* ¢m). Sichtbar ist nur Licht von der Wellen-
linge 0.36 . (violert) bis 0.76 y (rot), jenseits dicses
Bereiches schliefit am kurzwelligen Ende das Ulera-
violett, am langwelligen Ende das Ultrarot an.

In der Erdatmosphire unterliegt die Sonnenstrah-
lung viclfachen Veranderungen. In erster Linie wirkt
die Absorption schwichend ein, durch die die Strah-
lung in thermische Energie umgewandelt wird. Ab-
sorption bewirkt also eine Erwirmung des Mediums.
Die Absorption des Ozons wurde schon erwahnt.
Bei 0.3 p. beginnt eine Absorptionsbande, die sog.
Hartley-Bande, die bis 0,22 p. reicht und praktisch
das Ende des Sonnenspektrums an dieser Seite her-
vorruft. Das Ozon hat ferner Absorptionslinien bel
0.6 p. und im Ultraroten bei 9.65 p. Im Ultraroten
finden wir auch die groflen Absorptionsgebiete der
Koblensiure bei 2.3 — 3.0 p, 4.2 — 4.4 und ein
breites Band von 12 — 16 .

Der Wasserdampf absorbiert bei den Fraunhofer-
schen Linien bzw. Banden a (0.72 p), p, 6,  (0.93 p),
® (1.13 p), W (1.37 p), Q (1.85 p), w, und w, (1.91
bis 2.03 ), (2.66 1), bei 426 11 und von 11 — 60 .
Mit seinen vielen und breiten Absorptionsbanden
ist der Wasserdampf bei weitem das wichtigste Ab-
sorbens, das in der Atmosphire fiir eine Umwand-
lung der strahlenden Energie in Warme sorgt.

Aufler der Absorption veridndert auch die diffuse
Zerstreunng den Betrag der die Atmosphire durch-
setzenden Strahlung. Diffuse Zerstreuung findet
statt, wenn das Licht auf kleine Partikelchen auf-
trifft, die kleiner oder wenig grofler als die Wellen-
linge des Lichtes sind. Die Zerstreuung ist nach den
Arbeiten von Lord Rayleigh umso wirksamer, je
kleiner die Wellenlinge ist, blaues Licht wird also
stirker zerstreut als rotes, und zwar ist die Abhin-
sigkeit so, dafl sie bei sehr kleinen Teilchen (Mole-
kiilen der Luft) proportional 2%, bei Anwesenheit
eroRerer Teilchen proportional einer kleineren Po-
tenz der Wellenldnge ist. Das hat zur Folge, dafi bei
schr reiner Luft besonders viel blaues Licht aus der
Sonnenstrahlung heraus abgelenkt wird, bei tritberer
Luft ein Lichtbiindel gleichmifligerer Wellenlingen-
zusammensetzung, welches  weifilicher  erscheint.
Hierdurch findet also die blaue Firbung des Him-
mels ihre Erklirung, ebenso seine weiflliche Farbe
bei triiber Luft und auch die gelbrote Farbe der
untergehenden Sonne, aus deren Licht der blaue
Spekeralteil fast vollstandig entfernt ist. Wir haben
hierin auch die Quelle fiir das Abend- und Morgenrot
und die Dédmmerungsfarben zu suchen.

Der Himmel strahlt uns in seinem blauen Licht
also wieder einen Teil der Energie zu, die bei der
Zerstreuung zundchst aus der Sonnenstrahlung ver-
loren gegangen war; die Zerstreuung wirke nicht
energieumwandelnd, sondern nur ablenkend: bei ge-
ringen Sonnenhdhen kinnen die Betrdge der Him-
melsstrablung grofer sein, als die der unmittelbaren
Sonnenstrahlung, z B. im Tiefland bei dunstiger
Luft.

Wenn die Himmelsstrahlung, die blaue Farbe des
Himmels, im wesentlichen von den Luftmolekiilen

hervorgerufen wird, so ergibt sich, dal das Himmels-
blau umso schwiicher wird, je diinner die Luft wird.
In groflen Hohen haben wir nicht mehr blauen
Himmel, sondern der Himmel wird immer schwir-
zer: schon bei einem Ausflug ins Hochgebirge fallt
der dunkle Himmel auf. Bei wolkenlosem Himmel
kann man als Himmelsblau-Werte in verschiedenen
Hohen feststellen:

Héhe ‘ Okm |0.5km| 1km | 2km ‘ 3km \ 4km | 5km
Skalenwert | 5.5 7.2 | 8.7 12.0 142 | 154 16.3
{Jahresmitzel) |

Als Skala wurde dabei die Linkesche Blauskala
von O (rein weifl) bis 16 (ultramarin) verwendet
(Berg, Bioklim. Beibl. 5/1938, 62).

An dieser Stelle ist noch die Reflexion zu nennen.
Das Reflexionsvermdgen von Wolken und verschie-
denen Erdoberflichen, die sog. Albedo, wird in %
angegeben. Sie betrigt fiir:

Stratus 600 m Stratus 1.6 km Cumulus 1.6-3 km

54%, 76%, 7%
MNordsee Wald  Ackerboden Rasen Sand Diinen
99, 5-18%.  14-16%,  25-26%, "30%  37%
frischer Schnee alter Schnee
81-89, 42-70%,

Treten in der Luft Wolken auf, so werden die
Verhiltnisse noch komplizierter, denn nun wird ein
Teil der Strahlung von den Wolken absorbiert, ein
Teil reflektiert. Das reflektierte Licht gelangt zum
Teil unmiteelbar zur Erde, z. T. wird es zerstreut
und damit wieder zur Erde gestrahlt. Der Rest der
Strahlung fille auf den Erdboden und wird dort
zum Teil absorbiert, zum Teil wieder reflekuert
und in den Weltraum zuriickgeworfen.

Was also schlieflich an der Erde verbleibt, dient
zur Erwirmung des Bodens. Alles was von Wolken,
durch Zerstreuung in der Lufthiille oder Reflexion
des Bodens unwirksam in den Weltraum zuriickge-
worfen wird, bestimmt dic Albedo der gesamten
Erde. Sie betrigt 42%, d.h. nur 58% der extra-
terrestrischen Strahlung verbleiben an der Erdober-
fliche oder in der Atmosphire.

Zur Messung der ankommenden Strahlung be-
stimmt man die Ubertemperatur von vollstindig
schwarzen, d. h. alle Strahlung absorbierenden Kor-
pern iber dic Luftremperatur. Die Temperaturbe-
stimmung selbst kann dabei elektrisch oder mit
Bimetallthermometern erfolgen. Je nachdem, wic
die Meflmethodik ist, unterscheidet man fiir Sonnen-
strahlungsmessungen Pyrheliometer (Absolutinstru-
mente) oder Aktinometer (Relativinstrumente, die
zur Eichung cines Vergleichs mit Pyrheliometern be-
diirfen); Instrumente, die die gesamte von Sonne
und Himmel auf eine horizontale Fliche einfallende
Strahlung messen, werden Pyranometer genannt.

MeBergebnisse — Wirmemengen, die durch
dirckte Sonnenstrahlung ciner horizontalen Fliche
zugefiihrt werden, — zeigt folgende Tabelle:



Mittlere tigliche Wirmemengen der direkten Sonnenstrahlung
auf die horizontale Fliche in cal|cm®.

(Nach Hann-5iiring, S. 56}

M Spiteberpen ) Lugano it

o s Helsinki i Potsdam - Davos zugsp\i"ashin;.
Januar o 4 £ 20 102 64 87 87
Februar o] 25 21 44 160 132 166 159
Mirz 15 96 90 102 189 167 215 194
April 53 148 ‘142 196 253 274 298 286
Mai 143 225, 243 276 313 291 3490 323
Juni 127 2277, 250, 319 420, 302 316 356
Juli 114 288 267 269 372 340 344 361
August 55 185 “tges 022305347 337 329 298
September 40 a7 88 165 242 205 280 270
Okrober Q 39 % 81 147 154 204 188
MNovember (8] 5 5 25 87 g0 110 120
Dezember a 2 3 15 66 52 64 92

Diese Tabelle gibt zunichst cin Bild davon, wie
verschieden die zugefithrte Strahlungsmenge in ver-
schiedenen Teilen der Erde ist. Sie liflt aber an den
Werten von Potsdam, Lugano, Davos und Zugspitze
auch bereits erkennen, dafl dic eingestrahlte Energie-
menge sehr starken lokalen Schwankungen unter-
worfen ist; eine Lage, die geringe Bewolkungszahlen
hat, hat mehr Sennenstrahlung zu erwarten, als ein
Ort mit viel Bewdlkung. Diese lokalen Einfliisse
verdecken in den Monats- und Jahreswerten fast
ganz den Einflufl der Hohe, den man aus folgender
kleiner Tabelle erkennen kann. Es gelangen von
100% Strahlung, die an die Grenze der Atmosphire
kommen, bis in eine Hohe von

4810 m 3040 m 1220 m
(Montblanc)  (Grands Mulets) (Bossongletscher)
94 % 89% 79 %
215 m 60 m
(Grenoble) (Paris)
71% 68 %

(Tabelle nach Violle, s. Defant, Meteorologie, S. 32).

Im Laufe eines Jahres werden einem Quadrat-
zentimeter am Boden etwa 72 000 Kalorien zuge-
fiihrt, eine Wirmemenge, die ausreichen wiirde, um
eine Eisschicht von 10 m Dicke zu schmelzen. Dic
Zahl 72 000 ist fir Montpellier gewihlt, wo der-
artige Messungen seit langem gemacht worden sind.
An anderen Orten finden wir in 1000 Kalorien pro
cm®* und Jahr:

Montpellier 72 Warschau 47
Wien 52 Potsdam 54
Davos 78 Stodkholm 55
Kiew 61 Spitzbergen 17

Wir haben bisher fiir unsere Betrachtungen stets
snormale Verhiltnisse vorausgesetzt. Gelegentlich
kommen in der Atmosphire besondeére T'ribungen
vor, die wir z. B. mit starken Vulkan-Ausbriichen
in Verbindung setzen kdnnen. So verminderte der
Katmai-Ausbruch in Alaska 1912 die Sonnenstrah-
lung auf fast der ganzen nordlichen Halbkugel um
20—50%. Der Himmel wurde blafi-blau, die Dim-
merungsfarben wurden besonders lebhaft. Ahnliche
Triibungen kamen vor:

1783 Asamayama/Japan
und Skaptar Jokull/Island
1815 Tambora/Sumbawa
1831 Babujan-Insel/Philippinen
und Pichincha/Ecuador
Krakatau/Sundastrafie
Katmai/Alaska

1883
1912

Allen diesen Ausbriichen folgten Perioden geringer
direkter Sonnenstrahlung und starker atmospha-
rischer Triilbung. Die Gesamtstrahlung (Sonne -
Himmel) bleibt dabei aber im wesentlichen erhalten,
weil die Himmelsstrahlung erhdht wird. Jedoch war
es moglich, bei derartigen Tritbungen Temperatur-
erniedrigung in grofleren Teilen der Erde festzu-
stellen (z. B. Humphreys, Bull. Mt. Weather Obs.
6/1913, 1).

Bisher sind nur die Einstrahlungsvorginge be-
trachtet worden. Unter deren alleiniger Wirkung
wiirden - sich die Erde und Luft immer mehr er-
wirmen, wenn nicht auflerdem eine Wirmeabgabe
in den Weltraum durch langwellige Ausstrablung
stattfinde. Ein jeder Korper strahlt entsprechend
seiner Temperatur eine gewisse Wirmemenge aus,
die nach dem Stefan-Boltzmannschen Gesetz pro-
portional der 4. Potenz der absoluten Temperatur
ist oder

S =a T* (wobei
6 ==0.826 - 107" cal cm—2 min—! Grad—* ist).

Bei einer Temperatur von 250 oder.300° abs. liegt
der Wellenlangenbereich, in dem gestrahlt wird,
zwischen 4 und etwa 100 p, also bei schr viel grofle-
ren Wellenlingen als die Sonnenstrahlen.

Wenn Gleichgewicht zwischen der auf der Erde
festgchaltenen Sonnenstrahlung und der ausgehen-
den Temperaturstrahlung bestchen soll, miifite die
Temperatur der Erdoberfliche aus der Gleichung
bestimmt werden konnen:

4R¥x- gT*=058 + R*x - 1.94

Das liefert cine Temperatur T —241° abs. =-—32"C.
Dic mittlere Temperatur auf der Erde betrdgt aber
14". Die Ursache fiir diese Temperaturerhohung liegt
darin, daR fast die gesamte langwellige Strahlung,
die von der Erdoberfliche ausgesandt wird, von dem
Wasserdampf der Atmosphire, der in diesen Wellen-
lingen besonders gut absorbiert, sofort aufgefangen
und festgehalten wird und infolgedessen in den
untersten Schichten der Lufthiille verbleibt. Eine
wirksame Ausstrahlung in den Weltraum erfolgt
erst in groflen Hohen der Atmosphire, wo der
Wasserdampf nun nicht als absorbierendes, sondern
als selbststrahlendes Mittel auftreten kann und in-
folgedessen Strahlung von der niedrigen Tempera-
tur der oberen Atmosphire abgibt. Der Ausgleich
der Strahlungsbilanz wird also dadurch erreicht, dafi
in der Absorptionsliicke des Wasserdampfes
zwischen 9 und 12 n. der Erdboden mit seiner hohen
Temperatur, in allen anderen Wellenlingen der
Wasserdampf der oberen Atmosphire mit seiner
niedrigen Temperatur strahlt. Man nennt diese
Wirkung des Wasserdampfes die Glashauswirkung,
weil ebenso wie in einem Glashaus die einfallende
Sonnenstrahlung ziemlich gut hindurchgelassen wird,
die als langwellige Wirmestrahlung wieder heraus-
strebende Energie aber von dem im langwelligen gut
absorbierenden Glasdach nicht durchgelassen wird.
Die Folge ist eine hohe Temperatur im Glashaus
cbenso wie in der unteren Atmosphire.

Zahlenwerte fiir die verschiedenen Strahlungswir-

- kunigen sind aus Abb. 3 zu entnehmen, die ein zuerst



von Alt angegebenes Schema mit den neuen Zahlen-
werten von Baur und Philipps und F. Moller wie-
der gibt.
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Abb. 3
Strahlungsbilanz der Erdoberfliche und Awmosphire
im Jahresmittel der Nordhalbkugel

Die Vertcilung der verschiedenen Strahlungsarten
iiber die geographische Breite ist fiir Januar und
Juli in Abb. 4 dargestellt. Hier ist vor allem auf-
fallend der hohe Wert der einfallenden Strahlung
im Polargebiet wihrend des Sommers, der durch die
lange, tdglich 24 Stunden anhaltende Einstrahlung
hervorgerufen wird.
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Abb. 4
Abhingigkeit der werschiedenen Strahlungserofien von . der
geographischen Breite
Die abere punkticrte Linie gibt die Strahlungsbilanz der
Erdoberfliche, die untere punktierte die der freien Atmo-

s »

sphire, die meist dazwischen liegende ausgezogene Linie die
Gesamtstrahlungsbilanz | von Erdoberfliche und Atmosphire
susammengenommen, Alle Kurven gelten fiir die Nordhaib-
kuzel; die Bruchstelle bei 0° Breire hat in der verschicdenen
Sonnenentfernung im Sommer und Winter ihre Ursache

B. Die T'emperaturverteilung

Die Strahlungsvorginge bedingen fiir den Erd-
boden eine ‘Temperaturverteilung, deren erstes
Merkmal ecine erhéhte Temperatur am Aquator,
tiefe Temperatur in den Polargebieten ist. Als man
angefangen hatte, die Verhilenisse darzustellen, er-
gab  sich allerdings bald, daff die Abhingigkeit
zwischen geographischer Breite und Temperatur
nicht so einfach ist. Eine Darstellung der Isothermen
z. B. zeigt, daf die Westkiiste Europas gegeniiber
dem Kontinent erheblich zu warm ist. Die Luft tiber
den Ozeanen ist im Winter wirmer als die tiber den
Eestlindern, im Sommer etwas kithler (Land- und
Seeklima). Auferdem ist eine unsymmetrische Tem-
peraturverteilung festzustelen in dem Sinne, dafl
die Ostseiten der Ozeane von 40" Breite polwirts

wirmer, dquatorwirts kilter sind als die Westseiten.
Die Ursachen fiir letztere Anordnung sind in den
warmen und kalten Meeresstromungen zu suchen
(warme Stréme sind Golfstrom, Kuro Siwo, brasi-
lianischer und ostaustralischer Strom; kalte Strome:
Kanarenstrom, Benguelastrom, kalifornischer und
Humboldtstrom: die Wirkung der kalten Strome
wird bei ablandigen Winden meist durch emporge-
saugtes kaltes Auftricbswasser unterstiiczt). Die
jahrliche Temperaturschwankung der Meeresflichen
ist geringer als die iiber dem Festland; die Tatsache,
dafl sie trotz gleicher Sonnencinstrahlung aufrritt,
wurde frither gern durch die groflere spezifighe
Wirme des Wassers oder durch das tiefere Fin-
dringen der Sonnenstrahlung ins Wasser erklirt;
beide Erklirungen sind unrichtig, denn cinesteils
verhindert die geringe Wirmeleitfahigkeir des
(ruhenden) Wassers eine schnelle Verbreitung der
eingestrahlten Wirme iiber grofiere Wassermassen
und macht dadurch dic grofere spezifische Warme
unwirksam, andernteils wird fast die gesamte dunkle
Wirmestrahlung der Sonne schon in duflerst diinnen
Wasserschichten absorbiert, dringt also gar nicht
tief ein. Allein wirksam ist die stindige Durch-
mischung des Wassers infolge Wind und Wellen-
schlag, durch die dic an der Oberfliche erwirmten
Teilchen nach unten gesogen, kithle gehoben werden
und eine gleichmifige Durchwirmung dicker Was-
serschichten erfolgt; bei Nacht und 1m Winter
kommt das thermische Absinken der an der Ober-
fliche abgekithlten Wasserteilchen hinzu, um cine
geringere Abkiihlung der Wasseroberfliche gegen-
iiber dem festen Boden zu bewirken. Das Eindringen

der Wirme in die Tiefe veranschaulichen folgende
Zahlen:

Bodentemperatur Tiflis Wassertemperatur Genfer See

Oberfl. 6.5 m Tiefe Oberfl. 10 m Tiefe
Januar 0.49 5520 5.40 5.39
Juli - 31.30 13.89 20.67 15739
Falirmes 30.99 140 1520 12.0°
schwankung

Die gleichmiiflige Temperaturabnahme vom Aqua-
tor zum Pol, aber auch ihre Storungen werden im
wesentlichen nur durch Einfliisse der Unterlage,
d. h. der FErdoberfliche, bewirkt; denn gemifl
Abb. 3 wird nur ein geringer Teil der eingestrahlten
Sonnenwirme in der freien Atmosphire absorbiert,
und der grifite Teil dringt bis zum Boden durch,
der sich unter ihrem Einfluf in erster Linie erwirmt.
Dies ist cin¢ sehr wichtige Tatsache, dafl die Uber-
tragung der Sonnenstrahlung an die Lufr fast voll-
stindig den Weg iiber die Erdoberflache einschligt.

Die Ubertragung der Ober{lichentemperatutr’ an
die Luft erfolgt durch Einwirkung einer ganzen
Rethe von Vorgingen:

1. Wirmelcitung bei Bertihrung der Luft mit dem
Frdboden. Sic spielt nur eme verhdltnismaflig
geringe Rolle.

2. Die langwellige Strahlung des Erdbodens vermoge
sciner ‘Temperatur wird schon in den untersten
Armosphirenschichten durch die Absorptionsfihig-
keit des Wasserdampfes festgehalten, wobei eine
enge Kopplung der Temperatur der Erdober-
fliche und der untersten Luftschichten bewirkt
wird.

-



3. Dic am Boden erwirmte Luft wird leichter und
dadurch zum Aufsteigen gezwungen. Als Ersatz
sinken xiihlere Luftmassen aus der Hohe herab.
Diese Konvektion sorgt also dafiir, dafl die er-
warmte Luft auch in griflere Hohen hinaufge-
langt. Je weiter die Entfernung vom Boden, desto
grofier ist ‘der Durchmesser der aufsteigenden
Luftballen; am Boden erkennen wir die aufstei-
genden Luftschlieren an ihrer optischen Wirkung
im Flimmern der Luft tiber erwdrmten Boden-
stellen. In der Flohe wachsen dic aufsteigenden
Luftstrome zu den ., Thermikschliuchen™ der
Segelflieger zusammen, die sichtbar werden, so-
bald Kondensation und Cumulus-Wolkenbildung
in ihnen einsetzt. Die Konvektion ist nur bei Tage
vorhanden, wenn dic Unterlage erwirme 1st.

F

Fast die gleiche Wirkung besitzt die dynamische
Turbulenz der Luft. Die Verwirbelung der Luft
durch die Turbulenz des Windes bewirkt einen
stindigen Austausch von kleinen Luftquanten
zwischen  vertikal iibereinander stromenden
Schichten. Dabei werden auch deren Eigenschaften
ausgetauscht, und es ergibt sich eine Angleichung
des Wirmegehaltes oben und unten, Da bei Ver-
tikalbewegungen nicht die Temperatur, sondern
die potenticlle Temperatur konstant bleibt, ist
das durch die Turbulenz erstrebte Ziel cine adia-
batische Schichtung der Luft. Die gleiche Wir-
kung besitzt auch die Konvektion. Beide werden
daher als Massenaustausch zusammengefallt. —
Die Turbulenz verschwindet bei Nacht nicht, sie
ist nur wegen der geringeren Windgeschwindigkeit
kleiner als bei Tage.

5. Sehr wesentliche Vorginge fir die Warmeiiber-
" tragung von der Oberfliche an die Atmosphire
sind Verdunstung und Kondensation. Verdun-
stung am Boden verbraucht Wirme, Kondensa-
tion in der freien Atmosphire it sie wieder
freiwerden. Nicht jede Kondensation und Wol-
kenbildung in der Awumosphire liefert aber im
Endeffekt auch Wiarmezufuhr, denn wenn eine
Wolke sich durch Verdunstung in der Luft wieder
auflost, wird die freigewordene Wiarmemenge
vollstandig zur Verdunstung wieder verbraucht.
Im ganzen verbleibt also nur dic Kondensations-
wirme derjenigen Wassermengen in der Luft, die
fliissig, d. h. als Niederschlag ausgefallen sind. Es
iRt sich deshalb aus der Niederschlagsmenge be-
rechnen, wicviel Wirme der Atmosphire durch
Kondensation zugefithrt oder auch wieviel der
Erdoberfliche durch Verdunstung entzogen wird.
Einer Regenmenge von 600 mm im Jahre ent-
spricht, umgerechnet auf Minuten, eine Wirme-
menge von 0.07 cal/em® min. Nach Abb. 4 ist dic
Nettoeinstrahluig des Erdbodens in 50" Breite
im Mittel von Sommer und Winter etwa +0.09
cal/em?® min; die Verdunstung verbraucht davon
“fo; sie tibertrige also den wesentlichsten Anteil
des Finstrahlungsiiberschusses an die freie Atmo-
sphire (oberbalb des Kondensationsniveaus).

Der wichtigste Vorgang fiir die Wirmeiibertra-
cung vom Boden an die unteren Luftschichren ist die
Konvektion. Thre Auswirkung bzw. ihr Nichtvor-
nandensein zeigt sich besonders an der verschiedenen
Temperaturverteilung in der Vertikalen bei Tage
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(adiabatische Verteilung) und bei Nacht (Boden-
inversion).

Sehr wichtig fiir die Temperaturregulierung der
Erdoberfliche selbst ist der Wirmenachschub aus
tieferen Bodenschichten durch Leitung. Man erkennt
seine ‘Wirkung deutlich da, wo er fehlt: 2. B. bildet
sich Reif gern an Grasspitzen, aber weniger auf
festem Boden, wo viel Wirme von unten nachge-
fithrt wird, Bemerkenswert ist auch bei Schneedecke
die durch diesen schlechten Wirmeleiter bewirkte
Stauung der Wirme an der Oberfliche des festen
Bodens und umso stirkere Abkiihlung der Schnee-

oberflache.

Grofle vertikale Temperaturgradienten im Schnee
Sodankyld (Finnland), Dez. 1915

Luft Schneedecke Oberfl. 10e¢m 20em 30 cm Tiefe
2440 —2530 —14.19 —10.50 —7.20C
Bestimmend auf die Temperatur wirkt am Tage

die Sonneneinstrahlung, bei Nacht und im Winter

die Bodenausstrahlung; das wird auch dadurch er-
kennbar, dafl Verhinderung der Strahlung durch

aufziehende Wolken im ersten Falle Abkithlung, im

letzteren Falle Erwarmung in Thermometerhdhe be-

wirke. Alle erwihnten Ursachen bedingen Tages-
giange der Temperatur in verschiedenen Hohen tiber
dem Boden, deren Amplitudenabnahme und Phasen-
verzogerung in einem Bild fiir Paris und Eiffeiturm
gezeigt werden (Abb. 5).

Tigliher Bmperirurgang
Paris Judt

Pare 5t Maur 2m Hihe
| Eriairuem, 200 0rm 40
| m—— % Snite $02m l

Abb. 5
Tagesgang der Temperatur im Juli fir Paris und Eiffelcurm

Der Tagesgang der Temperatur ist abhingig
1. von der geographischen Breite und Jahreszeit,
2. von der Unterlage: fester Boden oder Wasser,
trockener oder feuchter, nadkter oder bewachsener
Boden. Besondere Verhiltnisse in Stidten: Uber-
temperatur von Paris Giber die Umgebung im Durch-
schnitt 0.75° C, tagsiiber geringe, abends und nachts
grofite Temperaturdifferenzen, im Beispiel Karls-
ruhe bis zu 6" C, 3. von der Bewdlkung, 4. von der
Bodengestalt: Kaltluftflufl bedingt bei Nacht starke
Abkithlung in Mulden und Tallagen; bei Tage
herrscht an denselben Orten grofiere Erwirmung in-
folge geringeren Wirmeabtransportes durch Ven-
tilation. ,,Konkave” Bodenformen haben griflere
Tagesschwankungen als ,konvexe®.

Die interdinrne Verdnderlichkeit ist ein Mafl fiir
die Schwankungen der Temperatur, die durch das
Wetter hervorgerufen werden. Sie wird berechnet



als Mittelwert der Temperaturunterschiede aufein-
anderfolgender Tage (ohne Riicksicht auf das Vor-
zeichen der Anderungen gebildet). Die interdiurne
Verinderlichkeit der Temperatur nimmt zu mit der
seographischen Breite und, ist im kontinentalen
Klima grofler als im maritimen; in Europa betrigt
sie durchschnittlich 2°. Am gréfiten ist sie in West-
sibirien und im Inneren von Nordamerika, wo sie im
Winter 5® und mehr erreicht.

Der Jabresgang ist schr verschieden in ozeanischen
und kontinentalen Klimaren; in ersteren ist er sehr
abgeschwiicht und zeigt starke Verspdtung der
Extreme.

60" Breite J E M A M ]
ozeanisch —3.2 —3.4 —35 —16 0.3 3.2
konrinental —24.4 — 195 —10.0 0.7 10:7 206
609 Breite Al A S Q N D
ozeanisch 44 4.7 3.2 0.7 —2.0 —2.8

kontinental  24.2 20.0 12.5 09 =138 =223

Storungen eines glatten Jahresganges auch noch
im langjahrigen Mittel bringen die sog. Singulari-
titen, z. B. die Lisheiligen im Mai, die Schafkilte
im Juni, der Altweibersommer im Oktober, die
Weihnachtsdepression (niheres s. Synoptische Mete-
orologie).

Dic Temperaturverteilung in der Vertikalen zeigt
bis etwa 10 km im Mittel Temperaturabnahme,
dariiber ein Konstantbleiben der Temperatur oder
sogar einen Wiederanstieg. Die obere Schicht nennt
man Stratosphire, die untere Troposphire; die
Grenze zwischen beiden wird bisweilen als Tropo-
pause bezeichnet. In der meridionalen Verteilung
finden wir die Tropopause am Aquator bei 17 km
Hohe, polwirts ablallend bis 10 km in 50" Breite
und ca. 9 km am Pol (Abb. 6). In den Temperaturen

Abb. 6

Temperaturverteilung in einem Meridianschnire
Links Sommer, rechrs Winter

zeigt sich cine Gegenliufigkeit zwischen Tropo- und
Stratosphire: letztere hat am Aquator etwa —80',
am Pol im Sommer —40% im Winter —60°.
Diese Temperaturverteilung kann als Folge der
langwelligen Eigenstrahlung des Wasserdampfes
erklirt werden. Kriftige Ausstrahlung gegen den
Weltraum besitzt vor allem die hochstgelegene
Schicht der Wasserdampfsphire. Infolge der hoheren
Troposphirentemperatur ist der Wasserdampfge-
halt in gleichen Hohen tiber der Erdoberfliche in den
Tropen grifer als im Polargebiet, seine Obergrenze
und demnach die Ausstrahlungsquelle liegt also in

den Tropen: hther, In grofierer Hohe ist aber auch
die Luftdichte geringer. Gleicher Wirmeentzug durch
Ausstrahlung (in cal/g min) bewirkt dann in der
Luftmasse mit geringerer Dichte (Tropen) eine
grofere, in der mit groferer Dichte (Pol) eine ge-
ringere Abkiihlung, gemessen in Grad C je Zeitein-
heit. Zahlenwerte: am Aquator ca. —4°(Tag, Pol
ca. —2°/Tag. Diese grofere und hoherliegende Ab-
kithlung iiber dem Aquator und die geringere, ticfer
liegende Abkiihlung tiber dem Polargebiet stcht im
Einklang mit dem aerologischen Befund. — Die
gleiche Gegenldufigkeit in Tropo- und Stratosphi-
rentemperatur findet man in tropischen Gebieten im
Jabresgang. Im Polargebiet besitzen jedoch Tropo-
und Stratosphire gleichsinnige Temperaturginge mit
Maximum 1m Sommer, Minimum im Winter. Das
ist als Folge der besonders grofien Schwankung der
Sonneneinstrahlung zu deuten, dic im polaren Som-
mer infolge des 24-stiindigen Tages sogar die Ein-
strahlung am Aquator iibersteigt, im Winter auf
Null zuriickgeht. — Auch in den wetterhaften
Schwankungen von Tag zu Tag zeigt sich mit grofier
Regelmifligkeit die Gegenliufigkeit der Strato- und
Troposphirentemperatur. Thre Erklirung kann in
diesem Falle nicht durch Strahlungswirkungen er-
folgen, denn diese verlaufen zu langsam. Es sind
entweder advektive Vorginge des Herantransportes
(besonders in jungen Zyklonen) oder konvekrive
Vorginge durch Vertikalbewegungen (stationare
Drudkgebilde, Theorie von Raethjen, Met. Ztschr.
1935, S. 418).

3. Kapitel

Luftdruckverbhiltnisse

Messung des Luftdrucks, Darstellung des Luft-
druckfeldes, Reduktionsverfahren, barometrische
Hohenmessung usw. werden in Instrumentenkunde
und Aerologie behandelt.

Statistisches: Das absolute Maximum des Luft-
druckes an der Erdoberfliche liegt bei etwa 108C mb,
das absolute Minimum bei etwa 920 mb, geméssen
im Meeresniveau. Luftdruckabweichungen vom Mit-
telwert erreichen nach der negativen Seite grifiere
Berrdge als nach der positiven, die Haufigkeitsver-
teilung ist also unsymmetrisch, die negativen Abwei-
chungen sind seltener als die positiven.

Die mittlere Druckverteilung tiber der Erde
(s. Abb, 16 und 17, S. 24) zeigt im grofi-
ziigigen Bild eine flache Tiefdruckfurche am
Kquator, Hochdruckriicken (die sog. Rofbreiten) in
etwa 30—35" Breite, polwirts davon einen Druck-
abfall bis etwa 60—70" Breite, dann wieder geringen
Druckanstieg. Auflerdem finden wir iiber den Fest-
lindern im Winter Hochdruckgebicte, im Sommer
Gebiete tieferen Drudkes, iiber den Meeren das um-
gekehrte. Am auifallendsten ist diesc Erscheinung
iiber deni asiatischen Festland, weldhes im Sommer
den Hochdrudsgiirtel der Rofibreiten vollstindig
unterbriche, im Winter dagegen einen mittleren
Druds von 1035 mb im Meeresspiegel zeigt. Die
subantarktische Tiefdrudsrinne schlingt sich ohne
Unterbrechung in 60—70° S um den Pol mit den
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niedrigsten auf der Erde beobachteten Druckmitteln
(985 mb), wihrend die subarktische Tiefdruckfurche
in cinzelne stationdre Tiefs (Island-, Aleutentief)
aufgelost ist. Kleine, in Druckmittelkarten aufere-
tende Unterschiede zwischen Land und Meer konnen
durch die Reduktion auf Meeresspiegel mirttels der
iiber Land stark gestorten Temperatur vorgetduscht
sein. — Scheinbar ist der Luftdruck der gesamten
jeweiligen Winterhalbkugel hdher als der der Som-
merhalbkugel. Auch das ist zum Teil durch die
Meeresspiegelreduktion vorgetduscht. In Wirklich-
keit steigt der Druds vom Winter zum Sommer pol-
wirts von 40" Breite, dquatorwirts fillt er zum
Sommer. Der halbjihrige Luftmasseniibertritt iiber
den Aquator ist nur klein.

Dic interdiurne Verinderlichkeit des Drudkes
kann als Maf} fiir die wetterhaften Vorginge dienen.
Sie ist in den Tropen klein, in hoheren Breiten grofl;
im Winter grofler als im Sommer, ebenso iiber den
Meeren grofler als iiber dem Festland. (In den Tro-
pen ist sie iiber den Meeren kleiner als iiber Land.)
Die grofiten Werte werden bei Nowaja Semlja er-
reicht; bei Island berrige sie im Winter 10.9 mb, im
Jahresmittel 7.3 mb. — In der Vertikalen zeigt sich
ein Maximum am Beden, ein zweites in 8 km Hohe;
das i1st ein Anzeichen, dafl in diesen Hihen wiele
wetterhafte Vorginge ihre griofite Auswirkung be-
sitzen miissen. :

Interdiurne Verinderlichkeit Europa, Jahr,
Hphe' 00 2" 4 6 g0 12 1 16 13 lem
G5B B R S G Sl W R e S B A

Der tagliche Gang des Luftdruckes zeigt in den
Tropen eine auffallende RegelmiBigkeit mit zwei
taglichen Hochstwerten (10 und 22 Uhr) und zwei
Tiefstwerten (4 und 16 Uhr). Der gleiche Gang zeigt
sich auch in den’ Stundenmitteln auffertropischer
Orte, hier allerdings {iberlagert von einem bisweilen
sehr ausgepriagten ganztigigen Gang und von den
Druckschwankungen des Wertterablaufes, die den
tagesperiodischen Gang meist vollstindig unter-
driicken. Fir genauere Untersuchungen zerlegt man
den Tagesgang meist nach der harmonischen Ana-
lyse in einen einfachen oder ganzrigigen, cinen
doppelten oder halbtigigen und gegebenenfalls auch
noch cinen dritteltigigen Gang, deren Eigenschalten
man dann getrennt voneinander betrachten kann.

Der einfache tigliche Gang ist lokal schr stark
verschieden. Er zeigt an heiteren Tagen einen starken
Druckfall vom Morgen zum Nachmittag iiber dem
l.ande, der an Binnenstationen bis zu 3 oder 4 mb
betragen kann. An triiben Tagen ist dieser Druck-
gang fast unmerklich. An Bergstationen wird vom
Morgen zum Mittag gerade ein Druckanstieg be-
obachter, der aus der VolumenvergroBerung der
zwischen Berg und Ebene liegenden Luftschicht in-
folge der Erwidrmung folgt und aus der infolgedessen
eintretenden Hebung eines Teiles der Luft iiber das
Niveau der Bergstation.

Der doppelte tigliche Gang ist unabhingig vom
einfachen Gang und von der Wertterlage. Insbeson-
dere zwischen 40° N und S zeigt er sehr grofie Regel-
mifigkeir, so daf die Zeit des Hichstwertes sich
schr genau auf 9" 44™ festlegen lift, Die doppelte
Druckwelle umkreist die Erde in 24 Stunden. Die
Amplitude der Schwankung ist am Aquator am
grofiten und nimmt polwirts in folgender Weise ab:
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Breite o° 20" 40° 60"
Amplitude 1.25 1.05 0.56 0.16 mb
Dafl es sich um eine Erscheinung handelt, die von
der Sonne hervorgerufen wird, zeigt sich auch daran,
dafl in allen Breiten ein Jahresgang der Grofle der
Drudischwankung beobachter wird, der ein Maxi-
mum Ende Mirz, ein zweites Ende September, also
zu den Aquinektien, besitzt. — Aufler dieser wan-
dernden halbtigigen Schwankung bestehe noch eine
stehende Druckschwankung, die also an allen Sta-
tionen zur gleichen Weltzeit (Greenwich-Zeir) ein-
eritt, Sie zeigt im gleichen Augenblick ein Hoch-
druckgebiet (von 0.19 mb) iiber dem Pol, e Tief
(von 0.07 mb) iiber dem Aquator und verschwindet
in 35" Breite. Nach .6 Stunden hat die Druckver-
teilung das entgegengesetzte Vorzeichen.

Auch eine dritteltiagige Welle, die von der harmo-
nischen Analyse geliefert wird, zeigt noch ein er-
staunlich regelmifliges Erscheinungsbild. Die maxi
male Amplitude findet sich in etwa 30° Breite.

Deutet man die tigliche Doppelwelle ‘durch Ge-
zeiteneinfliisse der Sonne, dann mufl sich auch cine
entsprechende Mondwelle feststellen lassen, in Ana-
logic mit Ebbe und Flut der Meere. Durch Heran-
ziehung sehr grofien statistischen Beobachtungsmate-
rials (60 Jahre) ist es gelungen, diese Druckschwan-
kung nachzuweisen. Die grofite Amplitude wird am
Aquator gefunden, in Deutschland betragr sie etwa
0.013 mb. Diese Druckwelle erzeugt durch. adiaba:
tische Kompression und Ausdehnung eine mond-
tigliche Temperaturdoppelwelle, deren Amplitude
fiir Batavia aus 63-jihrigem Beobachtungsmaterial
zu 0.0086" C festgestellt wurde. Diese Druck- und
Temperaturwellen sind die einzigen Eintliisse des
Mondes auf dic Erdatmosphire, die als reell nach-
gewiesen werden konnten. — Die theoretische Be-
handlung zeigt, dafl es sich nur zum Teil um Ge-
zeitenerscheinungen handeln kann; ein zweiter An-
teil ist durch die halbtigige Temperaturwelle er-
zeugt. (Im Tagesgang der Temperatur ist aufler
ciner ganztigigen Welle auch eine halbrigige ent-
halten, die durch die Abweichung des taglichen Tem-
peraturganges von einer reinen Sinusform hervorge-
rufen isr.) Die von dieser Temperaturwelle erzeugte
Drudkwelle wird durch eine ungefihr bei 12 Stunden
liegende Eigenschwingung der Atmosphire auf etwa
das 100-fache verstirkt; es handelt sich um eine
recht gute Resonanz zwischen anregender und Eigen-
schwingung. Bei der Mondwelle bewirkf die Re-
sonanz noch eine Verstarkung auf das 10-fache. Die
theoretische Behandlung dieser Schwingungsvorginge
hat eine Fiille interessanter Fragestellungen gezeitigt.
Die sonnen- und mondtigigen Drucdiwellen lassen
sich auch in erdmagnetischen Beobachtungen deutlich
nachweisen,

4. Kapitel
Luftbewegungen
A. Einfache Bewegungsvorgange
Darstellung eines Luftdruckfeldes

Horizontale Luftbewegungen — nur solche be-
seichnet man im allgemeinen als Wind — sind im-
mer an das Vorhandensein von Luftdruckunter-
schieden in horizontaler Richtung gekniipfr. Ein



solches Luftdruckfeld kann man auf zweierlei Weise
zur Darstellung bringen:

1. durch Karten der Luftdruckverteilung in einer
horizontalen [liche, d.h. durch Linien gleichen
Drudkes in dieser,

2. durch Hohenkarten einer isobaren Fliche, d.h.
durch Linien gleicher Hohe iiber NN fiir die
Fliche mit einem bestimmten Luftdruck. Die
Hahenlinien versicht man in der Praxis meist mit
der Bezifferung des entsprechenden Geopotentials;
man macht die Angaben also nicht in m, sondern
in dyn m.

Das Geopotential wird definiert als @ = [gds, wobei g
die von Ort zu Ort etwas verinderliche Schwercbeschleuni-
gung, z die Hohe ist (genaueres hieriiber in Acrologie).

Die erste Darstellungsweise eines Luftdrudifeldes
wird meist bei den synoptischen Karten der Luft-
druckvertcilung in Bodennihe benutzt. Die zweite
verwendet man durchweg bei der Betrachtung der
Luftdruckverteilung in der Hohe. Das zweite Ver-
fahren hat gegeniiber dem ersten nur Vorziige: man
lile fiir das Bodendruckfeld an der ersten Darstel-
lungsweise eigentlich nur aus historischen Griinden
fest. Die Vorziige der zweiten Darstellungsweise in
,Topographien von isobaren Flichen sind:

a) leichtere Berechnung aus den Originaldaten.
Das 'trifft weniger zu fir die Angaben in Boden-
nihe, denn hier ist es fiir die Schwierighkeit gleich-
giiltig, ob bei gegebenem Luftdruck an der Station
diejenige Hohe ermittelt werden soll, in der ein be-
stimmter Luftdrudk (1000 mb) herrscht, oder ob der
Luftdruck in einer vorgegebenen Hhe (NN) berech-
net werden soll. Fiir die freie Atmosphire erfordert
aber die Angabe des Luftdruckes in einer bestimmten
Hohe (z.B. 1 km) ein umstindliches Anniherungs-
verfahren, wahrend die Hohe, in der bestimmte
Drucke (z. B. 900 mb) herrschen, leicht angegeben
werden kann. Wesentlich ist hicrbei auch

b) die Addierbarkeit der Angaben. In den beiden
Darstellungsweisen  sind  die  Druckdifferenzen
sweicr Hohen 0 und 1, also pi—pe, und die Hohen-
differenzen zweier Drudke, also hi—hs, cihander
entsprechende Grofen. hi—ho lif8c sich leicht aus den
Beobachtungen bestimmen, und damit durch Addi-
tion zu ho die Grofle hi finden. Dagegen lassen sich
Fiir zwei vorbestimmte Hohen die Quotienten pr : po
formelmifig ebenso leicht, pi—po aber nur recht
umstindlich ermitteln. Es ist also ein Vorteil der
rweiten Darstellungsweise, dafl man die leicht an-
gebbare Grife hi—he nur zu ho zu addieren braucht,
um dic bendtigren Angaben fiir das obere Niveau
2u finden. — Der drirte und wichtigste Vorzug ist

¢) die bessere Eignung zur Berechnung von Be-
schleunigungen. Die horizontalen Beschleunigungen,
denen die Luft beim Vorhandensein von horizon-
talen Lufrdruckunterschieden unterliegt, spiclen eine
wichtige Rolle bei der Bestimmung des  geo-
strophischen Windes (vgl. unten S, 18). Thre leichtere
Berechenbarkeit (es braucht dic Luftdichte p nicht
gesondert beriicksichtigt zu werden) bei Verwendung
von Topographien der Flichen gleichen Druckes ist
daher der ausschlaggebende Grund fir die bevor-
zugte Darstellung des Luftdrudkfeldes durch das
sweite der oben genannten Verfahren.

Zua) Aus den Beobachtungen cines Flugzeugaufstieges ge-
winnt man die Temperatur als Funktion des Lufr-
diuckes, Um den in einer. vorgegebenen Eohe z
herrschenden Luftdruck pe genau angeben zu konnen,
mufl man erst einen Niherungswert p's kennen, um
dic Mitteltemperatur der Schicht z,—0 bzw. po—ph
zu ermitreln. Aus dieser Mitteltemperatur, dem Boden-
drudk po und 21 errechner man einen genaueren
Wert pi”. Dann mufl fiir die Schicht po—p1” eine
neue Mitreltemperatur ermittelt und mit dieser eine
weirere. Niherung fiir py berechner werden. Eine
sofortige genawe Berechnung ist also nicht moglich, —
Ist jedoch vorgegeben der Bodendrudk und ein Druck
pi, fiir den die Angabe der Héhe, in der er angetrolfen
wird, gesuchr ist, so braucht nur fiir dic Schidht
po—p1 die virtuelle Mitteltémperatur aus der vor-
liegenden Darscellung entnommen zu werden, woraus
sich die Hohe z, in der der Luftdricdk py herrscht,
nach der barometrischen Héhenformel genau errech-
nen lifr, (Genaveres hierliber in Acrologic.)

Zub) Fiir schrittweise Berechnung der Luftdrudsverteilungen
in hiaher liegenden Schichten ist es von Vorteil, &aﬂ
die bendtisten Werre bei der zweiten Darstellungs-
weise addierbar sind. Aus der barometristhen Hohen-
formel ergibt sich der Druckunterschied zwischen zwei

A b

Hihen zu Prc P P {c RTm —l} == f {Tm]
und somit als Funkrion der zwei Verinderlichen py und
T —. Der Hohen- oder Geopotentialunterschied
zweier vorgegebener Luftdruckwerie wird dagegen zu
hi —hs = RTm (ln pr — In po) = £ (Tm) gcfgunden,
d. h. er ist nur von einer Verinderlichen abhingig und
kann leichter berechner und leicht zu hoe addiert werden,
um hi zu tinden.

Zuc) Die horizontale Beschleunigung der Luft im Druck-

feld isn:i L};—E Aus Drudkkarten in festen Hohen ent-
o

nimmt man dp/dn als Cuotient aus Druckunterschied
und waagerechtem Abstand zweier Isobaren. Zur Be
stimmung der Beschleunigung ist dann noch die Luft-
dichte nitig. .

Dic stansche Grundgleichung lauter gp/oz = — gp -
Einsetzen von paus dieser Gleichung in den obigen Ausdruck
TR dh

e : . .op
fiir die Beschleunigung ergibr g g piEn =
Dies ist die Neigung einer isobaren Fliche mit dem
Druck p. Man ermittelt sie als Quotient aus Geopo-
tentialunterséhied und Abstand zweier Hohenlinien
der. isobaren Tliche, mechanisch also in der gleichen
Weise, wie bei der Bestimmung des Druckgradienten
dp/on aus Druckkarten verfahren wird. Eine Be.
riicksichtigung der Lufrdichte wird aber dann wunnétig.

Auslésung von Luftbewegungen

Wird eine Stelle des Luftmeeres stirker erwirnit
als die Umgebung, dann dehnen sich die Luftschichten
hier stirker aus als in der Nachbarschatt. Es steigt
der Luftdrudk in der Hohe und die isobaren Flicher

s, SR 'm-'-'-w--\'c-.\'.a\ R
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; Abb, 3
Aufwalbung der Druckflichen iiber erwirmten Gebieten

crscheinen deshalb hier nach oben ausgebeult; es ent-
steht cin Hohenhoch, wihrend der Luftdruck am
Boden zuniichst keine Anderung zeigt. Durch das in
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der Hohe entstandene, nach aufien gerichtete Druck-
gefille werden oben Luftmassen nach aufien trans-
portiert (Abb. 7). Dadurch fillt auch unten der Luft-
druck am Orte der stirksten Erwirmung und es er-
gibt sich auch unten ein Druckgefille und eine ithm
entsprechende Luftbewegung, und zwar ist diese zum
Orte der stirksten Erwirmung hin gerichtet (Abb. 8).
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Abb:. 8
Stationire Zirkulation und Drudeverteilung
iiber warmen Gebieten

Wenn diese Bewegungen lingere Zeit hindurch an-
halten, dann muf} der Kreislauf-der Stromungen in
der Vertikalen geschlossen werden, es kommt zu

Ganz entsprechend ist der Vorgang iiber cinem
Gebiet mit Abkiihlung der Luftmassen. Die Luft-
dichte im Abkiihlungsgebiet wird grofier, infolge-
dessen sinkt ohne Anderung des Bodendrudkes der
Luftdruck in der Hohe, bzw. die 1sobaren Flachen
erfahren eine Einsenkung. Erst der dadurch einge-
leitete Herantransport von der Seite bewirkt einen
Luftdruckanstieg, der in Bodenniihe zur Umkehrung
des horizontalen Druckgefilles fiithrt. Es ergibt sich
dann eine Bewegung in bodennahen Schichten vom
Orte der Abkiithlung weg, in der Hohe ein Zuflufl.
Uber dem kalten- Hochdruckgebiet am Boden haben
‘die Isobarenflichen besonders geringe Abstinde.

Die Bewegungen, die in der Horizontalen cingeleitet werden,
ergeben sich aus der Beschleunigung b des horizontalen Drudk-

1 op

gradienten b = — —=
dn

P
senkrecht zu den Isobaren in Richtung zum hioheren Druck. Die
durch Wirkung einer Beschleunigung b erreichce Endgeschwindig-

- n ist die horizontale Koordinate

R ; - 3 :
keit v ist v = /2 bn. Durch Einsetzen ergibt sich dann v =

i p, wobei Ap die auf dem Wege n durchlaufene Druck-

4
difterenz ist. Bei normaler Luftdichte p gilc folgende Tabelle:
Ap 1 2 3 5 10 mb
v 12.4 17.6 21.5 27.8 355 msec.

Land- und Seewinde

Der schnelle Abtransport der tagsiiber zugefithrten
Wirme in das Wasser bewirkr eine geringe tigliche
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Abb. 9

Registricrung von relativer Feuchtigkeir, Temperazur, Windrichtun
Tagen -mt

aufsteigenden Bewegungen am Orte der Erwarmung,
7u Absinken in der Nachbarschaft. Entsprechend den
Dimensionen der Avmosphire sind die Horizontal-
bewegungen um ein Vielfaches grofler als die in der
Vertikalen.
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und Windstirke in Glettkau bei Danzig an drei
t Seewind

TemperaturerhShung iiber der See im Vergleich zu
der grifleren iiber Land. Die dann eintretende Nei-
gung der Drudkflichen (vergl. oben) fithrt zu einer
Zirkulation der Bewegungen, die Seewind bei Tage,
Landwind bei Nacht in Bodennihe, sowie Gegen



stromungen in der Hohe zeigt. Dic Bewegung ver-
liuft praktisch kiistensenkrecht. Die Reichweite von
.der Kiiste nach beiden Seiten ist etwa 10—50 km.
Der vertikale Ast der Zirkulation bewirkt bei Tage
iiber Land Aufsteigen und damit Wolkenbildung
in Gestalt von Konvektionswolken, iiber der See
Wolkenauflésung im absinkenden Strom. Die erzeu-
genden Druckunterschiede betragen etwa */z mb; die
Temperaturdifferenzen konnen sehr grofl (1C7)
werden und im Verein mit dem Windsprung eine
Front vortduschen. Meist entsteht der Seewind nicht
an der Kiistenlinie, obwohl dort die schirfsten Tem-
peraturgegensitze liegen, sondern in cinigem Ab-
stand von der Kiiste auf dem Wasser, Er trifft dann
erst um 14—16 Uhr oder noch spiter an Landstatio-
nen ein, dann aber mit einem deutlich sprunghaften
Finsatz (Scheinfront). Die Ursache diirfte folgende
sein: Der Landwind ist immer sehr viel schwicher
ausgeprigt als der Seewind, weil die erzeugenden
Temperaturunterschiede nachts auf die diinne Schicht
der Bodeninversion beschrinkt sind. Der Seewind 1st
meist kriftig entwickelt. Eine von der allgemeinen
Wetterlage herrithrende Strémung zum Land kann
daher den Landwind, und damit den periodischen
Wechsel iiberhaupt, leicht unterdriidcen. Eine vom
Land wehende Strémung wird den Seewind nicht
so leicht unterdriicken, wohl aber ithn zunichst etwas
auf See hinaustragen und scinen Einsatz verzogern,
so dafl der Seewind, wenn er iiberhaupt beobachtet
wird, erst verspitet an Land ankommt. Acrologische
Untersuchungen licgen fiir Batavia vor: Die Mach-
tigkeit des Scewindes ist dort 1400 m, die des Land-
windes 300 m, die Gegenstromungen in der Hohe
sind gut entwidselt, In gemifigten Breiten kann die
Michtigkeit beider Stromungen auf */s davon ange-
setzt werden. Die Auswirkungen auf Temperatur
und Feuchtigkeit konnen sehr grofd sein: In einem
berithmten Beispiel von der Kiiste von Senegambien
bringt der Seewind cine Abkiihlung von 10—14° C,
cinen Feuchtigkeitsanstieg von 5 auf 95 %.

Ein Beispicl fiir die Verhdltnisse an der deutschen
Kiiste gibt die Abb. 9 flir Danzig.

Berg- und Talwind |
Berg- und Talwinde sind im Laufe von 24 Stun-
den periodisch wechselnde Winde, die tagsiiber berg-
auf (Talwind), nachts bergab (Bergwind) wehen.
Nach neueren Untersuchungen von A. Wagner,
Innsbruck, ist zu unterscheiden zwischen

1. Hangwinden,

2. Ausgleichsstréomungen zwischen Bergland und
Niederung,

3. Eigentlichen Berg- und Talwinden.

1. Die Hangwin;:fe.

Durch die Einstrahlung der Sonne auf den Berg-
hang wird die ihm anliegende Luft stirker er-
wiarnm als die in gleicher Hohe in der benachbarten
Atmosphire befindliche, sie erfihrt also einen
Aufrrieb und setzt sich hangaufwirts in Bewe-
gung. Entsprechend entsteht nachts der Hangab-
wind durch die kriftige Abkiihlung der ausstrah-
lenden Hinge. Diese Stromungen haben nur ge-
ringe Midhtigheit, sie konnen leicht durch andere
Winde verdringtwerden, Die Hangaufwinde herr-

schen bei positiver Strahlungsbilanz des Hanges.
stellen sich also bald nach Sonnenaufgang ein,
kénnen durch Beschattung schnell zum Erloschen
gebracht werden und endigen gegen Abend, wenn
diec Ausstrahlung des Bodens iiberwiegend wird
(schon vor Sonnenuntergang). Die Berg- und Tal-
winde der Mittelgebirge sind als Hangwinde an-

zusprechen. Thre thermische Auswirkung kann

jedoch bei Nacht sehr betrdchtlich sein (z. B. ist
der kalte Wind des Wispertales noch weit im
Rheintal zu spiiren). Den Hangwinden entspricht
iiber der Mitte des Tales eine Gegenstromung,
tagsiiber nach unten, nachts nach oben; besonders
die letztere ist aber nur sehr schwach.

Wichtig ist die Wolkenbildung im Hangaui-
wind, die gefihrlich werden kann, wenn der Berg
hher ist als das Kondensationsniveau und die
Wolken dann am Berghang auflicgen. Sie darf
nicht verwechselt werden mit der Wolkenbildung
an Bergen infolge von Stau mit erzwungencr
Hebung, Die Wolkenbildung im Hangwind ist
bedeutungsvoll fiir den Tagesgang der Bewolkung
im Hochgebirge und ebenso fiir den Jahresgang
(Minimum im Winter).

An der Gesamtabdachung grofler Gebirgsziige
(z.B. Alpen als Ganzes) treten ebenfalls Hang-
winde auf, die bei Tage bis knapp unter Gipfel-
héhe ein Zustromen, dariiber ein Abflieflen der
Luft vom Gebirge bewirken. Diese ndhren dic
Berg- und Talwinde (siehe unten).

Gletscherwinde sind Hangwinde, die durch die
stindig niedrige Temperatur der Gletscherober-
fliche gegeniiber der Luft hervorgerufen werden.
Sie sind zum Unterschied von anderen Hangwin-
den keine Schinwettererscheinungen. Sie haben
nur geringe Michtigkeit, aber meist schr grofie
Turbulenz infolge des stofiweise erfolgenden Ab-
flieRens der Kaltluft (auch beim Hangabwind
bekannt), Das Minimum tritt bei Tage ein. Der
Inlandeiswind ist ein Sonderfall der Gletscher-
winde. Er weht in diinner Schicht nach allen
Seiten dem Gefille folgend vom vergletscherten
Gebiet ab. Man glaubte daher lange Zeit, dafl ex
durch grofe ,glaziale® Antizyklonen erzeugt
werde. Aerologische Untersuchungen besonders in
Grénland haben aber gezeigt, dall schon wenige
hundert Meter iiber dem Boden unregelmafiige
Stromungen aus verschicdenen Richtungen auf-
treten, so dafl man an der Vorstellung der mach-
ngcn glazialen Antizyklonen nicht festhalten

ani.

. Ausgleichssirémungen

zwischen Hochebene und Niederung werden ein-
geleitet durch die Hebung der isobaren Flichen
bei der taglichen Erwiirmung liber der Niederung.
Die Hohe der Druckflichen bleibt unmittelbar
am Hang ungeindert, so dafl cine nach oben hin
zunchmende Neigung der Isobarenflichen ent-
steht. Stirkste Neigung in Kammhéhe, Zur Auf-
rechterhaltung der dadurch eingeleiteten Bewe-
gungen ist ein grofles Luftreservoir, d: h. ecine
weite Niederung ndtig. Merkmal: Grifite Wind-
geschwindigkeit in Kammhohe. Beobachtet sind
solche Winde haupisichlich an Himalajapdssen.
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3. Die eigentlichen Berg- und T alwinde.

Fiir dicse wurde von Hann die gleiche Erkla-
rung wie fiir 2. gegeben. Der aerologische Befund
zeigt jedoch, dali die grofiten Geschwindigkeiten
dicht tber der Talsohle, nidit in Kammhohe herr-
schen. Weitere Merkmale sind, daf sowohl der
Bergwind wie der Talwind den ganzen Talquer-
schnitt und nicht nur eine bodennahe Schicht er-
filllen und dafl keine Mindestneigung der Tal-
sohle erforderlich ist. Gerade in breiten, flach-
sohligen, aber tief eingeschnittenen Alpentilern
sind’" Berg- und Talwinde besonders gut ausge-
prigt. Es kann sich daher auch nicht um thermische
Stromungen wie Hangwinde handeln. Die von
Wagner gegebene Erkldrung setzt ein Drudkaus-
gleichsniveau zwischen Tal und Vorgelinde des
Gebirges in der Kammhéhe der das Tal einschlie-
flenden Berge voraus. Die Luft im Tal st stirker
durchwirme als im Vorlande (gleiche Warmezu-
fuhr auf kleinere Luftmassen), daher mufl der
Druds am Boden des Tales niedriger seih als
draufien. Bei Nacht herrscht das entgegengesctzte
Druckgefille. Nach aerologischen Messungen von
Innsbrudc setzt der Talwind gleichzeitig in einer
500 Meter michtigen Schicht cin, um dann all-
mihlich bis zur Kammhohe anzuschwellen. Der
Bergwind beginnt zuerst in Bodennihe, wahr-
scheinlich eingeleiter durch einen ,Hangabwind
lings der Talsohle®. Berg- und Talwind, treten
in nordsiidlich und westostlich verlaufenden, in
breiten und schmalen Tilern in gleicher Weise auf.
Je kleiner das Tal, desto cher handelr es sich
aber um einen einfachen Hangwind, der auf
seichtere Schichten beschrinkt ist. Talwinde sind
Schonwettererscheinungen, lassen sich aber auch
bei triibem Wetter in den Winddifferenzen
zwischen Morgen und Mittag oft noch nachweisen.

Man kann die Talwinde ‘als cine lokale Ver-
stirkung des am gesamten Gebirgsstock auftre-
tenden Hangwindes anfehen. Dann wird der Tal-
wind vom Hangaufwind des Gebirges gespeist.
Den Abtransport der Luftmassen tibernimmt der
zuriickkehrende obere Strom dieses Gebirgshang-
windes. Die Hebung der Luft aus den flach ver-
laufenden Tilern am Talende und an den Flanken
des Tales muf durch die cigentlichen Hangauf-
winde geleistet werden, da der Talwind aus
seinem Druckfeld nicht geniigend Energie dafiir
entnehmen kann. :

Der Malojawind ist cin tagsiber talab, nachts
talauf wehender periodischer Wind, der am Ma-
lojapafd zwischen Oberengadin und Bergell auf-
tritt. Da das Engadin nur duflerst flach geneigt
ist, zum Bergell das Tal aber schr steil abfillt,
liegen in der Pallhthe die warmen bodennahen
Luftmassen des Engadins und dic hoch iiber dem
Talboden des Bergell liegenden kithleren Luft-
massen horizontal nebeneinander. Hierdurch wird
ein VorstofR der Kaltluft gegen die Warmluft
angeregt, der sich als Malojawind kaltfrontartig
auswirkt.

Monsiune

Monsune konnen als Beispiel ciner thermisch
angeregten Zirkulation angeschen werden, bei der
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die ablenkende Kraft (vergl. unten S..17) nicht
vernachlissigt werden darf. Land- und Seewinde,
sowie Berg- und Talwinde sind nur schr kurzzeitig
davernde Stromungen dieser Art, bei denen die
zahlenmifig nur schr kleine ablenkende Kraft keine
nennenswerten Ablenkungen der Bewegung von der
Richtung der urspriinglich beschleunigenden Druck-
gradienten bringen kann. Monsune sind Land- und
Seewinde, die durch den Jahresgang der Temperatur
bedingt werden. Der einzelne Monsun hilt also ein
halbes Jahr an, dementsprechend ist seine Reichweite
und der Umfang der in das Stromungssystem ein-
bezogenen Luftmassen ganz wesentlich grofler als
bei dem Land- und Seewind. Die Bewegung ver-
lauft nicht mehr senkrecht zur Kiiste, sondern unter
einem Winkel von etwa 45° nach rechts abgelenkt
auf der Nordhalbkugel, nach links auf der siidlichen.
[n der Hohe stromr iiber dem Monsun der Gegen-
monsun, der ebenfalls durch Corioliskraft abgelenkt
gegenparallel zu den unteren Winden weht, Durch
die Ablenkung ergibt sich auch cine kiistenparallele
Bewegungskomponente, die unten und oben entge-
gengesetzte Richtung hat: Sie bewirkt eine Anhau-
fung der Luftmassen der unteren Strémung rechts
(wenn man im Sommermonsun auf der Nordhalb-
kugel vom Meer zum Land blickt), ein Tiefergreifen
der oberen Stromung links. In hoheren Breiten wird
diese Wirkung der ablenkenden Kraft so tiberwie-
gend, dafl aus dem urspriinglichen Ubereinander der
Bewegungen ein Nebeneinander von Monsun und
Gegenmonsun wird und die Sudémung dadurch auf-
lost wird in Serien von Zyvklonen und Antizyklonen.
Monsune konnen sich deshalb in hoheren Breiten
nicht mehr klar ausbilden.

Das klassische Land des Monsuns ist Vorder
indien. Der siidwestliche- Sommermonsun tritt hier
nach seinem weiten Weg iiber den Indischen Ozean
als Feuchrigkeitsbringer und Regenspender auf, der
fiir dic Fruchtbarkeit des Landes ausschlaggebend
ist. Man betrachtet nach diesem Beispiel feuchtkiihle
Luftmassen als typisch fiir einen Sommermonsun.
Die Stréomung kommt nach Indien von der Siidhalb-
kugel und wird dort gespeist vom Siidostpassat
(rechtwinklige Umlenkung der Strémung beim Uber-
tritt iiber den Aquator!) und von den Wintermon-
sunen Afrikas und Australiens. Auch die Nordwest-
winde der Mittelmeerldnder (Etesien) greifen nach
ihrem Weg iiber Vorderasien in das indische Mon-
sunsystem ein. Sie werden jedoch auf ihrem Weg
von Norden nach Siiden stark erwirmt und aus-
getrocknet und treten schlieBlich als heifle Stro-
mungen auf.

Monsuntendenzen zeigen sich auch im Werterab-
lauf Mitteleuropas. Schon eine Betrachtung der mitt-
leren klimatischen Drucklkarten zeigt, daRl zu der
allgemeinen Weststromung im Sommer eine Kom-
ponente ins Land hinein, im Winter eine Kompo-
nente vom Land aufs Meer hinzukommt. Auch im
Ablauf des Wetters lific sich ein Sommermonsun,
der Abkiihlung und zunchmende Bewolkung mit
Regenneigung bringt, oftmals feststellen. Man unter-
scheidet:

1. Monsunvorliufer; die Kilteeinbriiche des Mai, die
nur bis Mirtteleuropa gelangen, well iiber dem

Kontinent noch hoher Druck herrscht,



2. Monsuneinbruch von Luftmassen aus dem Polar
gebiet wihrend der Kiltertickfalle der ersten Juni-
hilfte; diese gelangen schon tiefer ins Innere des
Festlandes,

3, anschliefend Monsundurchbruch mit maritimer
Luftzufuhr aus dem Gebiet ndrdlich des Azoren-
hochs und WNW-Winden in Deutschland.

Das Ende des Sommermonsuns mit entsprechendem

Temperaturanstieg kann man in der Ende Septem-

ber sich hiufig einstellenden Wetterlage des Alt-

weibersommers schen. Es bildet sich dann tiber dem

Festlande ein Hochdruckgebiet aus, unter dessen

Herrschaft sich besonders heiteres, warmes Wetter

mit Luftzufuhr aus dem Siidostquadranten einstellt.

B. Dynamik der Luftbewegungen

Dic auf S. 13 geschilderte Ausldsung von Luft-
bewegungen durch Erwirmung oder Abkiihlung be-
stimmter Gebiete zeigt uns zwar den Vorgang, der
der Entstehung aller Bewegungen zugrunde liegt,
jedoch wirken auferdem noch eine ganze Reihe
anderer Vorginge abwandelnd auf die Bewegungen
ein, die im folgenden betrachtet werden sollen. In
erster Linie ist die ablenkende Kraft der Erddrehung
zu erwihnen, unter deren Einfluf} die Bewegungen
in der freien Atmosphire sich dem zundchst nur
mathematisch definierten geostrophischen Wind sehr
eng anpassen. Abweichungen treten jedoch unter dem
Einfluf} von Beschleunigungen auf, wobei der wich-
tigste Sonderfall der des sog. Gradientwindes ist.
Weiterhin besitzt die Reibung in der Atmosphire
und diejenige zwischen Luft und Erdboden einen
Einflufl auf Richtung und Geschwindigkeit des
Windes, wobei wiederum der Fall periodisch schwan-
kender Reibung und der daraus entstehende Tages-
gang des Windes besonderes Interesse beanspruchen.
Reibungs- und beschleunigungstreic Bewegungen,
iedoch in zwei aneinander grenzenden Luftmassen
mit verschicdener Geschwindigkeit, werden in dem
Abschnite tiber Grenz- und Gleitflichen gesondert
betrachtet.

Die ablenkende Kraft der Erddrebung

Unter dem Einfluf der Erddrehung erfdhre ein
entlang der Erdoberfliche in belicbiger Richtung in
Bewegung gesetzter Korper cine allmihliche Ab-
lenkung aus der geradlinigen Bahn, die auf der
Nordhalbkugel nach rechts, auf der Sidhalbkugel
nach links gerichtet ist, und die umso grofier ist, je
héher die geographische Breite ist. Am Aquaror ver-
schwindet sie. Das erweckt den Anschein, als ob auf
den Korper eine ablenkende Kraft einwirke, die ihn
aus seiner urspriinglichen Bewegung zur Seite zicht.

Auf einen Punke der Erdaberfliche wirkt die Zentrifugal-
beschleunizung der Erdumdrehung mit einer Komponente
nach cben und einer zweiten meridianwirts zum fAquator,
Die erste Komponente ist in der Schwerebeschleuniguny
— Summe von Gravitation und Zentrifugalbeschleunigung)
bereits enthalten, Die zweite Komponente wird durch eine
gleich grofie Gravitationsbeschleunigung tangential zur Erd-
oberfliche, «ie aus der Abplatrung der Erde folgt, ansge-
glichen. Ein auf der Erdoberfliche reibungslos' won West
Sach Ost bewegter Korper besitzr fiir einen Beobachter
auflerhalb der Erde cine vergroferte Umlaufgeschwindigkeir,
erfihrt also cine grofere Zentrifugalbeschleunigung, die ihn
dquatorwirts und nach oben treibt, Es wird daher ein solcher,
breitenkreisparallel bewegter Kérper mit der scheinbaren
Beschleunigung 2 € sin g * vz (Q = Winkelgeschwindigkeit
der Erddrehung) zum Aquator (auf der Nordhalbkugel nach

rechts, auf der Siidhalbkugel nach links) abgelenkt, ein von
Ost nach West bewegrer Korper wird wegen seiner verrin-
gereen “Zentrifugalbeschleunigung  zum  Pol, d.h. ebenfalls
nach rechts und auf der Siidhalbkueel nach links beschleunigt.
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Zerlegung der zusitzlichen Zenwrifugalkraft cines breiten
kreispara.lel bewegten Korpers in eine Komponente nach
oben und eine zum Aequator
(erster Anreil der ablenkenden Kraft)

Rin meridianwirts bewegter Korper versuchy, die Rota-
tionsgeschwindigkeit um die Erdachse, dic seinem Auszangs-
breicenkreis zugehdrr, beizubehalten, und wird deshalb bei
Bawegungen zum Pol hin nadh Ost, bel Bewegungen zum

Abb. 10b
Beibehaltung der zonalen Bewegung AB = AB, cines Kbrpers
trotz Verschichung in hohere Breiten
{(zweiter Anteil der ablenkenden Kraft)

Kquator hin nach West abgelenkt, also ebenfalls auf der
Nordhalbkugel nach rechts, auf der Siidhalbkugel nach links
und mit einer scheinbaren Beschleunigung vom Betrage
2Csin g - vy

Aus ihnlichen Betrachtungen folgt [ir einen westdstlich
bewegten Kiarper ecine zusitzliche Beschleunigung vertikal
aufwirts, vom Bertrage 2 0 cos § ° ¥x  WCECH seiner ver-
croflerten Zentrifugalbeschleunizung, und fiir einen vertikal
aufwires bewegten Kiorper ein Zuriickbleiben gegeniiber dem
sich drehenden Koordinatensystem der Erde oder eine Be-
schleunigung nach West vom Betrage 2.0 cos g * ¥y .

Dic Winkelgeschwindigkeit © mufl aus der Zeit des Stern-
tages berechner werden. Q=2 alTy T =86164 sec;
2 ) — 1,458 » 10+ sec-l. Die errechneten Beschleunigungen
wirken auf jeden Kérper unabhingig von der Masse desselben.
Man kann sie daher als Auswirkung einer scheinbaren Krafrt,
der ablenkenden Kraft der Erddrehung, nur dann ansehen,
wenn diese Kraft proportional der Masse des jeweils bewegten
Korpers angeserzt wird, so dall immer dic gleiche Beschleu-
niguing resultiere. Man gebrauche auch die Benennung Coriolis-
kraft .oder Coriolisheschleunigung, so genannt nach einem
franzésischen Mathematiker,

Durch Zusammensetzung der einzelnen Komponenten
(¢benso durch ¢ine Vekrorableitung) ergibt sich, dafl die
vollstindige Coriolisbeschlennigung immer senkrecht steht
auf der Richounz der Bewegung und senkredit auf einer
Parallelen zur Erdachse durch den Ort des bewegten Korpers.
lhr Gesamtbetrag st 2 © sin & * v, wobei 8 der Winkel
swischen Erdachse und Bewegungsrichtung ist.

Die ablenkende Kraft steht also immer senkrecht
auf der Bewegung. Sie ist dann eine Zwangskraft
oder Fiihrungskraft und vermag keine ‘Arbeit zu
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leisten. Da Arbeit eine Form der Energie ist, kann
die ablenkende Kraft also nicht energievermehrend
wirken Umgekehrt kann man sagen: Wird eine
Energievermehrung, sei es eine Vermehrung der
kinetischen oder der potenticllen Energie, in der
Armosphire beobachtet, dann kann dies unter keinen
Umstanden eine Folge der Auswirkung der ablen-
kenden Kraft sein. Diese Feststellung ist zum Bei-
spiel bei der Erklirung der Roflbreitenhochs und der
warmen (,,dynamischen*) Hochs zu beachten.

Die Bewegungsgleichungen
Der geostrophische Wind

Bewegungen der Luft gehen nicht nur unter dem
beschleunigenden Einflufl des Drudkgradienten vor
sich, sondern unterliegen auch der ablenkenden Kraft
der Erddrehung. Beide Ursachen werden quantitatv
durch die Bewegungsgleichungen erfaflt. Diese be-
sagen, dafl die Beschleunigung, die die Luft erleider,
gleich der Summe von Gradient- und Coriolisbe-
schleunigung sowie Reibungseinwirkungen ist.

Wenn wir letzrere vorerst vernachlissigen, also reibungs-
lose, aufierdem horizontale Bewegung betrachten, dann st

dvy 1 Hp :
e o T e
It e 242 w0 g o ¥y
dv 14 f

A R Ll e R
dt Py

Fiir diec Vertikale ist dabei die Giiltigkeit der statischen
Grundgleichung vorausgesctat.
Eine beschleunigungsfreie Bewegung (dvx [ dt = 0; dvy [ dv = 0)

besitzt nach diesen Gleichungen, sofern ein Druckgefille
nur in der Y — Richtung existierr, die Geschwindigkeir

0 g e 1 dh e o el
Yz — I :}; SRS dy,wobe:d:cAbl-cur.cungl—Z..snhp

benutze ist, sowie die oben dargelegte Bezichung zwischen dem
horizontalen Druckgefille und der Neigung einer isobaren Fliche
eingetiihrr ist. vx weht dann senkrecht zum Drudkgefille bzw.
parallel den Isobaren.

Diese Bewegung, die dem Gleichgewicht zwischen
der Beschleunigung 'des horizontalen Drudsgradien-
ten und der ablenkenden Kraft der Erddrehung ent-
spricht, nennt man den Geostrophischen Wind wv,.
Winde parallel den Isobaren und mit einer Ge-
schwindigkeit gemifl obiger Gleichung wiren daher

=4
P G L] Py
¥ ¥
S i s o
Abbk. 11

Krifreplan des geostrophischen Windes auf der Nordhalbkugel
{links) mand Siidhalbkugel (rechts)
G = Druckgradientheschleunigung, C= Coriolisbeschlennigung

in der Atmosphire da zu erwarten, wo horizontale
reibungslose und vor allem unbeschleunigte Bewe-
gungen herrschen. Eine unbeschleunigre Bewegung
mufl geradlinig verlaufen und stindig dic gleiche
Geschwindigkeit haben; dies ist in der Atmosphire
jedoch nicht der Fall. In der Tat wird aber ecine
Ubereinstimmung mit den beobachteten Windge-
schwindigkeiten und Windrichtungen in der freien
Arwmosphire (oberhalb der Bodenreibungsschicht von
etwa 1000 m Michrigkeit) fast iiberall festgestellt.
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Die Beschleunigungen besitzen also nur Wirkungen,
die mnerhalb der MeRgenauigkeit des Hohenwindes
bleiben.

Die geostrophische Geschwindigkeit ist abhangig
vom Abstand der Isobaren, von der Luftdichte und
der geographischen Breite oder von letzterer und der
Neigung der isobaren Flichen. Bei ciner Luftdichte
p—1.15- 103 g/cm? (entsprechend 900 mb und 0°C)
und einem Druckgefille von 1 mb/100 km gelten
folgende Zahlen:

P 5 10 20 30 40 50 60 7O ‘80 92° Br.
vg = 68.5 344 174 119 9.3 7.8 69 63 6.1 6.0 mfsec

Fiir andere Werte des Druckgefilles braucht nur
mit dessen Betrag multipliziert zu werden.

Man macht nicht die Beobachtung, dafl der Wind,
wie es den Zahlen der Tabelle entsprechen wiirde,
in den Tropen erheblich gréfier ist als in gemifiigten
Breiten; das besage dann, dafd das Drucﬁ";gefﬁllc in
den Tropen erheblich kleiner sein muf}; dies wird
auch beobachrer.

Man berechnet den geostrophischen Wind gern
auch dann, wenn die Voraussetzung der Beschleuni-
gungsfreiheit sicher nicht mehr zutrifft, z. B. bei ge-
kriimmten oder auseinanderlaufenden Tsobaren. —
Die Ausarbeitung graphischer Verfahren (wie z. B.
des Schemas in der linken unteren Ecke der Europa-
karte) zecigt die Umstindlichkeit der notwendigen
Luftdichtebestimmung und den grofien Vorteil, den
die Darstellung des Druckfeldes durch Topographien
von Flichen gleichen Drudkes liefert; "auflerdem
bieten diese eine bessere Vergleichsmoglichkeit von
Karten verschiedener Flohenlagen, da in ithnen trotz
verschiedener Luftdichte gleichem Abstand der
Hohenlinien gleiche Windgeschwindigkeiten ent-
sprechen.

Hohenwind und Luftdrudsfeld werden mit ver-
schiedenen acrologischen Mefimethoden ermittelt.
Die Verkniipfung beider durch die Gleichung des
geostrophischen Windes gestattet
1. ¢ine Kontrolle des einen Elementes durch das

andere,

2. Extrapolation des Druckfeldes durch Hohenwind-
messungen,

3. eine Berechnung des Hohenwindes aus dem Druck-
feld, auch dann, wenn cine MefSmoglichkeit fiir
den Wind z. B. wegen Bewdlkung nicht besteht.

4. Eine Ermittlung der Windinderung mit der Hohe
gestattet bereits eine Aussage iiber die Anderung
des horizontalen Druckgradienten und dadurch
iber die Temperaturverteilung in der Horizon-
talen. Dies ist moglich auch in dem Falle, dafl
keinerlei Temperaturmessungen vorliegen.

Das Feld des geostrophischen Windes ist diver-
genzfrei, denn auch dann, wenn dic Isobaren aus-
einanderlaufen (divergicren), ist die dadurch be-
dingre Abnahme des geostrophischen Windes in seiner
Richtung gerade gleich der Wirkung des Ausein-
anderlaufens der Stromlinien; beide heben sich also
auf. Wenn in der gesamten Atmosphire der geo-
strophische Wind genau erfiillt wire, dann kénnte
keine Massenzufuhr oder -abfuhr von irgendeinem
Orte, mithin auch keine Luftdrucdkinderung am
Boden auftreten. Es miissen also Abweichungen vor-
handen sein,



Abweichungen vom geostrophischen Wind
Gradientwind

Abweichungen treten dann auf, wenn die Bewe-
gung nicht mehr unbeschleunigt ist.

Die totalen oder individuellen Beschleunigungen konnen
in lokale und Feldbeschleunigungen zerlegt werden. Wenn
keine lokalen Beschleunigungen, also keine zeitlichen Ande-
rungen des Windes am festen Orte vorhanden sind, dann isc
das Windfeld stationir. Es treten jedoch dann fiir das einzelne,
gewissermalien durch das festliegende Windfeld hindurchwan-
dernde Teilchen Beschleunizungen infolze der Bahnkriimmung
und der Verinderung der Geschwindigkeir entlang der Bahn
auf. Diese sind normal zur Bahn: die Zentrifugalbeschleuni-
gung, ih deren Richtung: die Bahnbeschleunigung, beide zu-
sammengefaft als Feldbeschleunigungen (Beispiel: Strémung
um ein Hindernis). Zentrifugalbeschleunigungen haben den
Betrag v¥fr, wobei r der Kriimmungsradius der Bahn ist;
Bahnbeschleunigungen —:12—

kinetischen Energie der Masseneinheit.

art . >
e sind gleich der Zunahme der
L]

Die Betrachtung der Kriftepline zeigr, dafl cin
stationdrer Wind auf kreisformig gekriimmter Bahn

Abb. 12

Kriftepline des Gradientwindes auf der Nordhalbkugel
a) im Tiefdrudkeebict, b) im Hochdruckzebict
Z = Zentrifugalkrafe

ebenfalls parallel den Isobaren weht, jedoch im Falle
zyklonaler Kriimmung beim gleichen Druckgradien-
ten eine geringere, unter antizyklonaler Kriimmung
cine groferc Geschwindigkeit hat als der geo-
strophische Wind. Unter der Voraussetzung gleich
grofer Geschwindigkeiten miissen dann im Tief-
drudkgebiet grofere Druckgradienten, im Hoch
kleinere zur Beobachtung kommen, wie es auch auf
Werterkarten zu schen ist. Man nennt den unter
Berticksichtigung der Zentrifugalkraft berechneten
Wind Gradientwind. Er wird oftmals auch fiir nicht-
stationdire Wetterlagen berechnet; dies hat jedoch
umso weniger Berechtigung, je schneller verdnderlich
oder je schneller wandernd das Druckgebilde ist. Im
Vergleich zur Stromung langsam zijwndc Druck-
gebilde, wie sie z.B. 1m 500 mb Niveau hiufig
angetroffen werden, zeigen Windstarken, dic besser
mit dem Gradient- als mit dem geostrophischen
Wind iibereinstimmen.

Der Gradientwind beriicksichtigt nur die Normal-
komponente der Beschleunigung. Stationdre Winde
mit Bahnbeschleunigung, d.h. Geschwindigkeitszu-
nahme in Richtung des Windes miissen eine Ablen-
kung des Windes aus der Isobarenrichtung nach dem
Tieldruckgebiet, Winde mit negativer Beschleuni-
sung eine Abweichung zum hohen Druck hin be-
sitzen. Dies folgt aus ciner Betrachtung der Krifte-
pline unter Beriicksichtigung von Gradientkraft,
Corioliskraft und Bahnbeschleunigung. Eine Be-
schleunigung der Stromung muf immer mit Arbeit
leistenden Bewegungen in Richtung des Druckge-

filles verbunden sein, weil auf andere Weise einc
Vermchrung der kinetischen Energic nicht mog-

lich ist.
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Abb. 13
Kriftepline des beschleunigten Windes auf der Nordhalbkugel
a) bei Geschwindigkeitsabnahme
b) bei Geschwindigkeitszunahme
B = Trigheirskraft

Das bedeutet dann aber, dafl Abweichungen vom
geostrophischen Wind auftreten, welche nicht mehr,
wie dieser selbst, divergenzfrei zu sein brauchen.
Hierin liegt die grofite Bedeutung der Bewegungen
mit Abweichungen vom geostrophischen Krifte-
gleichgewicht, d. h. mit wirksamen Beschleunigungen
auf die Luftmassen. Ohne diese Abweichungen wiir-
den keine Divergenzen, infolgedessen keine wirkliche
Massenabfuhr (oder -zufuhr) in einem Gebiet und
auch keine zeitlichen Anderungen des Luftdruckes,
wic wir sie beobachten, auftreten konnen.

Im allgemeinsten Falle treten Beschleunigungen
normal und tangential zur Bahn gleichzeitig auf.

Grenz- und Gleit-Flichen

Zwei in Ruhe, durch eine senkrechte Grenzfliche
getrennt nebeneinander licgende Luftmassen ver-
schiedener Dichte kénnen nicht nebeneinander liegen
bleiben, weil die in beiden Massen verschiedene senk-
rechte Druckabnahme Druckspriinge an der Grenz-
fliche verlangt, die sich durch Umsturz des Aufbaues
ausgleichen miissen. Ein Gleichgewiche der beiden
Massen ohne Drudkspriinge an der Grenzflache ist
aber dann moglich, wenn beide verschiedenc Hori-
zontalbewegungen entlang der geneigt stehenden
Grenzfliche besitzen. Jede Luftmasse fiir sich ist
dann ebenfalls noch im Gleichgewicht: den verti-
kalen Druckgradienten hilt die Schwerkraft, den
horizontalen die Corioliskraft die Waage; auflierdem
ist aber auch die Grenzfliche im Gleichgewicht.
Voraussetzung ist dabei, dafl der Neigungswinkel
der Fliche gegen die Horizontalebene der Bedingung
_ 1 (Tavs — Ty va)

¢ LTE20T7) :

Wenn Ti = T: und der Neigungswinkel positiv
ist, mufd ‘I, v, > T, vy, oder mit Anndherung v, = vy
sein, d. h. wenn man in der Kaltluft stehend zur
Warmluft blickt, muf} letztere relativ zur Stromung
der Kaltluft sich nach links bewegen. Dies ist z. B.
erfiillt, wenn es im Norden kalt ist und stidlich sowie
oberhalb der nach Norden hin ansteigenden Grenz-
fliche Westwind herrsche; in der Kaltluft mufl dann
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ein schwicherer Westwind, Windstille oder Ost-
wind wehen. Besonders im letzteren Falle, wenn die
Bewegungsrichtungen entgegengesetzt sind, erkennt
man den am Boden auftretenden Windsprung deut-
lich als einen zyklonalen Windsprung. Grenzflichen
mit antizyklonalen Windspriingen konnen nicht
existieren.

Der Idealfall der stationiren Grenzfliche, der von
Margules abgeleiter worden ist, kommt in der Natur
nicht vor: denn einesteils treten an Stelle der Grenz-
flaichen mehr oder weniger breite Ubergangs-
schichten, die in der Wetterkarte als Fronten, im
acrologischen Befund als Inversionen sichtbar
werden; andernteils sind die Bewegungen fast nie
parallel der Grenzflache und horizontal. Angeniahert
ist dies hdchstens der Fall in den Frontalzonen, wo
die Grenze zwischen verschieden temperierten Luft-
massen isobarenparallel verliuft,

Abweichungen sind zu erwarten an bewegten
Fronten, wo einesteils die Horizontalverschiebung
der Front, andernteils die aufrretenden Vertikalbe-
wegungen das Bild der Gleichgewichtsflichen stéren
miissen, Trotzdem ist qualitativ auch in diesem Fall
immer die Bedingung erfiillt, dafl die Warmluft
relativ nach links bewegt ist. Das Bild der Margules’
schen Grenzfliche reicht aber ebenso wie das des
geostrophischen Windes nur fiir eine Beschreibung
der Zustinde aus und besagt nichts tiber dic energe-
tischen Vorginge, die zu diesem Zustand gefiihrt
haben.

An Fronten werden Grenzflichen zu Gleitfliachen,
die je nach der in der Warmluft vorherrschenden
Bewegung als Aufgleit- oder Abgleitflichen bezeich-
net werden. Erstere miissen steiler gegen die Hori-
zontale gencigt sein als die Gleichgewichtsflichen,
letztere flacher. Beobachtete Neigungswinkel sind
fiir Abgleitflichen 1:1000 bis 1:500, Aufgleit-
flichen 1 :300 bis 1:80; Einbruchsflichen stehen
mit 1:80 bis 1:25 noch steiler.

Die Festlegung von Gleitflichen aus aerologischen
Beobachtungen erscheint insofern schwierig, als die
Luftmassen weder vertikal noch horizontal isotherm
aufgebaut sind. Hierfiir ist es jedoch von groflem
Vorteil, dafl die Grenzflichenbezichungen auch noch
gelten, wenn nicht die Temperatur, sondern die
potentielle Temperatur als Kennzeichen der Luft-
dichte eingefiihrt wird, und dafl sie auch bei nicht
sprunghaftem Verlauf, sondern stetigen Ubergingen
zwischen den verschieden dichten Medien noch be-
nutzt werden diirfen. 1

Die Reibung

Der Wind in Bodenniahe weht nicht parallel den
[sobaren, sondern hat immer einc Komponente zum
tiefen Druck. Dies ist eine Wirkung der Reibung
an der Erdoberfliche. Guldberg und Mohn machten
die Annahme, dafl die auf ein bewegtes Luftteilchen
wirkende Reibung mit dessen Geschwindigkeit zu-
nihme und entgegengesetzt der Bewegungsrichtung
wirke. Sie konnten zeigen, dafl dann der Wind umso
schwiicher 1st und umso mehr von det Isobaren-
richtung in dic des Druckgefilles gedreht ist, je
grbfier der Koeffizient der Reibung an der Erd-
oberlliche ist. Diese Annahme vermag zwar den
Unterschied in den Windverhiltnissen {iber Land
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und Meer zu erkliren, aber nicht den tiglichen Gang
der Windgeschwindigkeit mit seinem Maximum bei
Tage, Minimum bei Nacht, der trotz gleicher Be-
schaffenheit der Erdoberflache eintritt.

(4]

Abb. 14

Krifrepline fiir Bewegungen mit Reibung nach den Annah-
men von Guldbere und Mohn (links) und Sprung (rechts)
R = Oberflichenreibung, M = mitschleppende Kraft

Sprung wies 1885 zuerst auf die mitschleppende
Kraft hin, die von den oberen schnell bewegten
Luftschichten auf die bodennahe Luft vermoge der
inneren Reibung der Luft ausgelibt werden mufS. Sie
mufl nach rechts worn gerichtet sein, da der obere
Wind gegen den unteren eine Rechtsdrehung besitzt.”
Erst iiber zwei Jahrzehnte spiter wurde dieses an
Beobachtungen nachgewiesen. Es zeigt sich dann,
dafl die Reibung von der Gegenrichtung der Bewe-
gung nach rechts um einen Winkel 3 abgelenkr ist.
Beobachtungen ergeben fiir 3 liber Land 299, liber
dem Meere 50° fiir die Reibungskonstante b iiber
Land 1.9 - 10—, iiber dem Meer 0.65 - 10—* sec™".

Mit diesen Zahlen ergeben sich Ablenkungswinkel
o und Geschwindigkeit v:

Uber Land iiber Meer
in 90° Breite. o — 55 Vivg— 050 «=78° vivg=0.73
LT e o b 0.42 769 0.67
PEiEd b 40,59 .23 &7 0.46

Turbulenz, Scheinreibung und Aunstausch

Die Reibung in der Atmosphire steht in einem
engen Zusammenhang mit der Turbulenz der Luft-
stromungen (vergl. unten). Die Luttbewegungen sind
aber immer turbulent. Zwei Griinde sind dafiir
maflgebend:

1. Aus Laboratoriumsversuchen ergibt sich, dafd eine
Rohrstrémung vom laminaren in den turbulenten
Zustand umschldgt, wenn eine bestimmte kritische
Reynolds'sche Zahl R x = 550 iiberschritten wird.
Allgemein gilt R = vdp/1;, wobei v die Geschwin-
digkeit, d ein Durchmesser der Stromung, p die
Dichte, 1 die innere Reibung des Mediums ist.
In der Luft wiirde sich Turbulenz also einstellen,
wenn die Geschwindigkeit einen kritischen Wert
vk = 1 Rk /dp iiberschreitet. Je michtiger die
Stromung (Dicke d), bei desto geringeren Ge-
schwindigkeiten geschieht dies: setzt mand = 2 m,
dann ist vi = 0.4 cm/fsec; es herrscht also prak-
tisch immer Turbulenz. Als Anregungsvorgang
mufl man sich dabei die vertikale Ablenkung der



Stromung durch dic Rauhigkeiten der Erdober-
fliche oder das Anwachsen kleiner Storungen der
glatten Stromung infolge einer dynamischen Labi-
lirdt vorstellen.

2. Aufler dicser dynamischen Turbulenz bewirke
thermisch labile Schichtung auch eine thermische
Turbulenz, die sich 2. B.' im Flimmern der Luft,
in ,,Sonnenboen* und in thermischen Konvektions-
stromungen duflert.

Das Zusammenwirken der beiden Ursachen zeitgt
¢inen sehr starken Tagespang der Turbulenz: zu-
sitzliche thermische Turbulenz vergrifiert ragsiiber
die Geschwindigkeit in Bodennihe, und diese wieder
licfert stirkere dynamische Turbulenz. Nachts ver-
hindert die stabile Schichtung der Bodeninversion
jede thermische Turbulenz, aber auch dic erzwungene
dynamische Durchmischung der Luft wird durch
stabile Schichtungen stark verhindert.

Die Turbulenzvorginge iiberbriicken cine weite
Spanne von Gréfenordnungen. Selbst in der ruhi-
gen, scheinbar laminaren Stromung bei Nacht bestcht
cine, allerdings nur kleine Turbulenz. Von dieser
ausgehend finden sich alle Steigerungstufen bis zur
KOnvcktinnsbcwcgung, bei der man den einzelnen
aufsteigenden Luftschlauch oder Cumulus als Tur-
bulenzteilchen betrachten kann.

Die Turbulenzbewegungen haben trotzdem grofe
A hnlichkeit mit Molekularbewegungen. Es sind also
keine Wirbel, sondern stoflartige Querbewegungen.
Wic durch Molekularbewegungen zwischen zwei
Schichten mit verschiedenen Eigenschaften Diffu-
sion, Wirmeleitung und innere Reibung-bewirkt
werden, so haben auch die Turbulenzvorginge dhn-
liche Wirkungen, die man als Schciﬁdi?fusion,
Scheinleitung und Scheinreibung bezeichnet. Dic
Wirkung dieser Vorginge ist allerdings um einige
Zchnerpotenzen grofier als die der Molekiilvorgange.

Auf einer Scheindiffusion beruht der tagliche Gang
der Sichtweite und sein Unterschied zwischen Gipfel-
und Talstationen. Nachts sinken die trilbenden
Staubteildhen in Bodennihe herab, so dafl die Sicht
unten schlecht, oben besonders gut wird. Durch dic
Durchmischung der Luft bei Tage wird der Sraub
vom Boden in die Hohe gefiihrt und iiber die ge-
samte Luftmasse gleichmiRiger verteilt, so dafl unten
Sichtbesserung, oben Verschlechterung eintritt, —
Ein Scheindiffusionsvorgang transportiert auch den
am Boden durch Verdunstung entstehenden Wasser-
dampf in die Hohe. Befindet sich oben eine Inver-
sion, deren stabile Schichtung Konvektionsbewegun-
sen und Turbulenz verhindert, dann tritt unter
dieser Sperrschicht ein Stau des Wasserdampfstromes
cin, der zur Wolkenbildung (st oder sc, in hoheren
Schichten auch ac) fithren kann.

Eine Scheinleitung von Wirme wird durch dyna-
mischen und thermischen Austausch in verschiedener
Weise bewirkt. Bei dynamisch erzwungener Bewe-
gung in stabil geschichteter Atmosphire kommen die
von . oben herabkommenden Turbulenzteilchen
whrmer an als die von unten kommenden, da sie sich
adiabatisch bewegen und dic potentielle Temperatur
ihrer Ausgangslage mitbringen. Das gibt dann einen
nach unten gerichteten Transport von Wirme. Ther-
mische Konvektion tritt dagegen nur ein, wenn das
aufsteigende Teilchen eine Ubertemperatur iiber seine

Umgebung besitzr, das absteigende eine Untertem-
peratur. Der Vorgang bewirkt daher cinen Wirme-
transport nach oben. Die Turbulenz sorgt durch ihre
Scheinleitung fiir die vertikale Ausbreitung der Tem-
peraturinderungen des Untergrundes, 7. B. des tig-
lichen Ganges der Temperatur, oder fiir die Erwar-
mung einer nach Siiden vorstoffenden Kaltluftmasse
und die Abkiihlung einer nach Norden bewegten
Warmluft.

Die quantitative Fassung der Scheinleitungs- und Diffu-
sionsvorginge erfolgt durch den Massenaustausch nach der
Definition von Wilhelm Schmide. Der Aufwirtstransport =
ciner Eigenschaft s der Luft wird hiernach geregelt durch die

d Is 4% SEs A%
G]cwhungg——hf-- und die weitliche Kndérung- der Eigen-

i e
schaft s durdh 'die vertikale Bnderung des Aufwdrtsrrans
b ds o 105 A 0% 1aA ds
e S e Sap - pdr o
Der Austausch A ist hierbei eine nur von dem Turbulenz:
oder Durchmischungszustand der Lufr abhiingige Grofle. Das
bringt den Vorteil, dal man di¢ Gleichungen fiir jede beliebige
Eigenschafr s (Staubgehalt, Wasserdamplgehalt, Wirmegchalt

bzw. Temperatur, Bewegunzspréfle) anwenden kann. Wenn
fiir s die horzontale Geschwindigheic der Luft cingefithre
wird, dann gibt © eine verrikale Ubertragung von Bewegungs-
grofe an. Die zeitliche Anderung dv /e erhalt die Bedeutung
einer Beschleunigung. Dies ist die Beschleunigung, die von der
Reibungskraft bzw, Scheinreibungskraft infolge der Turbu-
lenz ausgeiibt wird.

Wenn man dic Ubertragung von Eigenschaften
der Luft durch Turbulenzvorginge auf die Ge-
schwindigkeit der Luft als transportierte' Eigenschaft
anwendet, ergibt sich also eine Beschleunigung, die
als Auswirkung der Schein- oder Turbulenzreibung
angesehen werden mufl.

Setzr man diese Grofle in dic Bewegunasgleichungen ein,

so erhilt man die allgemein fiic horizontale Bewegungen
wveltenden Gleidhungen,

degat b vy Acatvx iy AR OA AYES el 6P
de 4 g oazRt B e0n s pox’
Qg o0 7 Ay o F A Bv 1 g
de S oA ad podz dz pldy”

Wenn man annimmt, dall der Austausch unabhangiz von der
EHihe ist dA (0» — 0. dann ergibt sich im heschleunigungs-
freien Falle durch Integration der Gleichungen ¢ine Abhingig-
keir der stationdren Dewegungen von der Hshe (wenn dp/dx
= 0 gesetzt wird):

vy = vg (1l —e " “cosaz); g — vge sihaz
et 1 op i
dabei st v — =GB g lp/2A.
b [Jk dy b

Diese Gleichung liefert also die Verteilung von
Windrichtung und -geschwindigkeit iiber die Hohe
als Folge der Scheinreibungsvorginge in der Luft.
Es nimmt danach der Wind vom Boden aus, wo cr
eleich O ist, rasch mit der Hhe zu; dreht dabei nach
rechts und erreicht schlieRlich in grofien Hohen den
geostrophischen Wind. Bemerkenswert ist, dall die
Windgeschwindigkeit noch iiber die des geostro-
phischen Windes hinausgeht; dann auch die Ablen-
kung vom Druckgefille 90° iiberschreitet und die
Anniherung an den geostrophischen Wind in einer
logarithmischen Spirale vor sich geht. Die Form der
Windabhingigkeit von der Hohe ist bei verschiede-
nen Austauschwerten die gleiche, jedoch ist bei
grofem Austausch die Geschwindigkeit in gleicher
Eiohe kleiner als bei kleinem, wo gewissermafien die -
Haftung der Luft an der bremsenden Erdoberfliche
geringer ist. Der Vergleich mit Beobachtungen be-
stitigt diese Hohenabhingigkeit des Windes; man
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findet Austauschwerte von 50—100 g/cm sec fiir die
unterste km-Stufe.

Der Ablenkungswinkel des Bodenwinkels beorigr bei allen
Austauschwerten nach obiger Gleichung 4359 Das widerspriche
den Beobachtungen, dic iiber Meer griflere Werte crgeben
als dber Land. Die Ursache Licgt darin, dal unmictelbar in
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Abb. 15

Haéhenabhingigkeir des Windes bei konstantem Austausch
(Ekman-Spirale) mit Krifreplinen fiir verschiedene Hahen

Bodennihe der Austausch kleiner ist als in der Héhe, denn
der Boden hindert die Vertikalbewegungen der Turbulenz.
Es existicrr also eine Zunahme des Austauschs mit der Héhe
und §A [0z darf in den Bewegungsgleichungen niche ver-
nachlassiat werden. Beriicksichtigung dessen wiirde gréfierc
Ablenkungswinkel auch des Bodenwindes ergeben.

Der Austausch nimmt nach neueren Untersuchun-
gen bis etwa 100 m Hohe zu und dariiber, wegen
der nunmehr abnehmenden Turbulenzanregung
durch die Erdoberfliche, langsam ab bis auf einen
auch in groflen Hohen noch verbleibenden Restaus-
tausch von etwa 50 CGS-Einheiten. Die Hohenlage
und Gréfle des Maximums ist von den besonderen
Wetterlagenbedingungen abhiingig.

Der tagliche Gang des Windes

Der Wind zeige im allgemeinen einen Hichstwert
der Geschwindigkeit nach Mittag, cinen Tiefstwert
in den Morgenstunden. Nach der von dem Ameri-
kaner Espy 1840 und von Koppen 1879 gegebenen
Erklarung ist dies eine Folge der tiglichen Periode
der Konvektion bzw. des Austausches. Dieser ruft
tagsiber durch Vermischung der oberen raschen
Stromung mit der unteren eine Beschleunigung der
unteren Bewegungen hervor. Bei Nacht wird in der
stabilen Schicl%tung der Bodeninversion die Durch-
mischung sehr klein und die oberen Schichten gleiten
tiber die unteren durch die Erdoberfliche zuriickge-
haltenen hinweg. Eine Stiitze dieser Ansicht ist das
Fehlen des Tagesganges da, wo die tigliche Kon-
vektion fehlt: {iber dem Meere und in der Polar-
nacht. — Oberhalb 100 m Héhe, vor allem aber auf
allen Berggipfeln wird ein entgegengesetzter Tages-
gang der Geschwindigkeit beobachter mit einem
Héchstwert in der Nacht, einem Tiefstwert in den
Tagesstunden. Man glaubte hierin die Wechselwir-
kung mit den unteren Schichten zu schen; was diesen
tagsiber an Bewegungsgrofie zukommt, wird den
oberen Schichten entnommen. Dicse Ansicht ist niche
haltbar, denn die Michtigkeit der oberen Schicht ist
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vielleicht 20 mal so groff, wie die der unteren, so
dald ein Austausch der Bewegungsgrofien viel grofiere
Schwankungen unten im Gefolge haben miifice.

Aller Wahrscheinlichkeit nach ist die Espy-
Koppen’sche Theorie in ihrer einfachen Form nicht
haltbar. Da 0*v [ dz? in Bodennihe negativ ist, miifite
ein vergrofierter Austausch eine Verzdgerung der
Bewegung crgeben, aber kein Geschwindigkeitszu-
nahme. Fiir diese ist vielmehr eine Vergrofierung der
vertikalen Zunahme des Austausches wihrend des
Tages verantwortlich zu machen. Dem wiirde ent-
sprechen, dafl in den Hohen oberhalb 100 m, wo der
Austausch nach oben hin abnimmt, tagsiiber eine
stirkere Abnahme mit der Hohe eintritt, und daff
hierdurch die Abnahme der Windgeschwindigkeit in
den oberen Schichten wihrend des Tages bewirke
wird. — Mit der Tagesschwankung der Geschwin-
diglkeit ist auch eine Drehung des Windes verbunden,
die ebenfalls aus der Durchmischung mit hoheren
Schichten erklart werden kann,

Neben diesem durch die Schwankungen des Aus-
tausches hervorgerufenen tiaglichen Gang des Windes
bewirken auch Schwankungen des horizontalen
Druckgradienten Windinderungen. Sowohl ein ein-
facher Tagesgang, vor allem aber eine doppelte
Schwankung ges Gradienten, die mit der doppelten
Welle des Luftdrudces verkniipft ist, verursachen
Zusatzvektoren des Windes mit einem ausgesproche-
nen einfachen oder doppelten Tagesgang. Mit grofier
Deutlichkeit zeige sich dieser dort, wo der einfache
Gang infolge Austausch fehlt, z. B. in den Beobach-
tungen der Meteorexpedition aus dem Passatgebiet
des Atlantik.

Uberblick iiber die Dynamik

Alle Bewegungen in der Atmosphire werden
gleichzeitig beeinfluffit von den Kriften des Druck-
gradienten, der Ablenkung der Erddrehung und der
Reibung, nur sind bei verschiedenen Vorgingen dic
einzelnen Krifte verschieden bedeutungsvoll. Be:
Bewegungen iber kleine Entfernungen, z. B. Land-
und Seewinden, ist-die ablenkende Krafr fast un-
wirksam, so dafl die Bewegung in Richtung des
Druckgefilles erfolgr. Das gleiche ist beim Berg-
und Talwind der Fall, wo auferdem aber die Tal
winde Ablenkungen verhindern. Die grofien Bewe-
gungen liber weite Entfernungen, die wir bei synop-
tischen Vorgingen verfolgen, verlaufen mit grofier
Anndherung nach dem geostrophischen Windgesetz
(Gleichgewicht zwischen Gradient- und Corialis-
kraft). Das ist jedoch nicht exake erfiilly, denn Be-
schleunigungen (normal und tangential zur Bahn)
sind immer vorhanden und bewirken Abweichungen,
die jedoch meist nur von der Grifenordnung
I m/sec sind und bei der Mefgenauigkeit des Windes
in der freien Atmosphire nichr festgestellt werden.
Die Wichtigkeit dieser Abweichungen fiir das Wet-
tergeschehen 1st jedoch schon oben betont worden.
In Bodenndhe unterliegen alle diese beschleunigten
oder unbeschleunigten Bewegungen der Bremsun
und Ablenkung durch die Reibung, deren Einfluf
in den untersten Schichten durch die Ansitze von
Guldberg und Mohn oder von Sprung beschricben
werden konnen. Die Abnahme des Reibungsein-
flusses mit der Héhe wird durch dic Ekman-Spirale
beschrieben. g



C. Besonderbeiten der Luftbewegungen

Benachbarte Teilchen einer Fliissigkeit oder eines
Gases beeinflussen sich gegenseitig, so dafl ihre Be-
wegungsvorginge nicht voneinander unabhingig
sind. Fliissigkeiten sind inkompressibel, daher regelt
sich die gegenseitige Beeinflussung dadurch, dafl bei
der Betrachtung eines Volumelementes der Zuflufl
der Stromung auf der cinen Seite mengenmiflig
gleich sein muf dem Abflufl auf der andern Seite.
Die Luft ist ein zusammendriickbares Gas. Daher
kann bei ihr der Ausfluff den Einfluf} iiberwiegen
oder umgckehrt, Den gesamten Ausfluff aus der
Volumeneinheit bezeichnet man als Divergenz der
Stromung. Die Divergenz kann hervorgerufen sein
1. durch ein Auseinanderlaufen der Stromlinien,

2. durch eine Geschwindigkeitszunahme in der Rich-
tung der Strémung.

Beide Erscheinungen miissen fiir eine genaue Be-
stimmung der Divergenz berticksichtigt werden. Da-
bei kann es vorkommen, daf} eine Geschwindigketts-
abnahme in der Richtung der Stromung zahlenmdfig
gerade das Auseinanderlaufen der Stromlinien auf-
hebt und daher im gesamten die Divergenz ver-
schwindet. In Gebicten, wo eine Divergenz der hori-
zontalen Stromung vorhanden ist, mufl zur Speisung
der auseinanderlaufenden Bewegungen Luft wvon
oben nachgefithrt werden, wo Konvergenz herrscht,
wird dic Luft gezwungen, in die Hohe zu steigen.
Allgemein findet man deshalb in Hochdruckgebicten
absteigende, in Tiefdrudkgebicten aufsteigende Be-
wegungen. Die Gleichung mit der diese Zusammen-
hinge formelmiBig erfafit werden, fihrt den Namen
Kontinuititsgleichung.

Zur genauen Destlegung der Gebiete mit conver-
genten oder divergenten Bewegungen ist gine sorg-
faltige Darstellung des Bewegungsfeldes der Luft
erfoglcrlid). Hierzu dienen die Stromlinien in Hori-
zontalebenen. Eine Stromlinie verbindet benachbarte
Orte so miteinander, daB die Tangente an die
Stromlinie an jedem Ort durch ihre Richtung die
Richtung des Windes angibt. Eine Stromlinienkarte
liefert also nur eine Richtungsdarstellung; zur voll-
stindigen Beschreibung des Windfeldes ist aufier-
dem eine Karte der Horizontalgeschwindigkeit (und
cine der Vertikalkomponente) notwendig. lm Strom-
linienbild sind die singuliren Stellen und singuldren
Linien zu beachten. Man unterscheidet Konvergenz-
und Divergenzlinien, ebenso Konvergenz- und Di-
vergenzpunkte, die als Stellen stirkster Vertikal-
bewegung und damit konzentrierten ‘Wertterge-
schehens beachtet werden miissen. Auflerdem sind
neutrale Punkte bemerkenswert, die in einer Rich-
cung Konvergenz, in einer Querrichtung dazu Diver-
genz zeigen. Auf ihre Bedeutung fiir die Wetter-
kunde wird an anderer Stelle eingegangen.

Srromlinien geben nur den augenblicklichen Be-
wegungszmtan; im Windfelde an. Dagegen geben
Luftbahnen oder Trajektorien die wirkliche, indi-
viduelle Bahn der Luftpartikeln an. Diese unter-
scheiden sich von den Stromlinien, weil das Bewe-
gungsfeld in stindiger Umwandlung begriffen ist
und ein Teilchen nach Durchlaufen einer kleinen
Serecke einer Stromlinie schon kurze Zeit darauf ein
gedndertes Stromlinienbild vorfindet und nun dem
neuen Verlauf folgt. Luftbahnen und Stromlinien

sind nur dann identisch, wenn das Bewegungsteld
stationdr ist, also zeitliche Umwandlungen fehlen.
Luftbahnen konnen sich selbst oder gegenseitig
schneiden, Stromlinien nicht. Bei der Konstruktion
von Luftbahnen muf die Wahrung der Individu-
alitit des Luftteilchen gepriift werden, indem die
Konstanz eines konservativen Elementes, z. B. der
spezifischen Feuchtigkeit kontrolliert wird.

Stromlinien und Luftbahnen diicfen keinestalls
verwechselt werden. In der freien Atmosphiire weht
der Wind ziemlich genau parallel den Isobaren, so
daf die Isobaren mit guter Anndherung ein Strom-
linienbild darstellen. Sie geben jedoch kein Bild der
Luftbahn oder nur bei stationiren Wetterlagen. Fiir
Untersuchungen der Herkunfr der Luftmassen mufl
man also jewcils Luftbahnen konstruierem

D. Die allgemeine Zirkulation der Atmosphdre

Dic groflen Wind- und Drucksysteme an der
Erdoberfliche kénnen folgendermafien gegliedert
werden:

?sn N 60“ 30“ Du ?FDn 600 80“ S
(ENE) ~ WSW C NE(E) SE C WSW ESE
1012 1014 1019 1010 1018 989 991 mb

Benennungen: die dquatoriale Tiefdruckfurche der
Kalmen wird auch als Mallungen oder Doldrum
bezeichnet; zwischen 30° Nord und Siid wehen die
beiden Passate; sic kommen aus den Rofbreiten-
hochs in 30° Breite. Diese Einteilung stellt eine Ab-.
straktion dar, von der mannigfaltige Abweichungen
festgestellt werden. Im Passatgebiet bilden die Mon-
sune Asiens und Afrikas Stérungszonen mit Stro-
mungen, die jahreszeitlich wechseln und zur , plane-
tarischen’, d. h. um die ganze Erde herum geltenden
Zirkulation entgegengesetzt sein konnen. Die Passate
yeichnen sich durch sehr grofie Bestindigkeit und
GleichmiBigkeit der Strémung aus, jedoch darf nicht
verkannt werden, dafd von Tag zu Tag wechselndes
Wetter bisweilen auch dort beobachter wird. Auf der
Ostseite des Atlantischen Ozeans gehen haufig Polar-
lufevorstoRRe der hoheren Breiten in die Passatstro-
mung iiber und gelangen so bis in das Aquatorgebiet
(Abb. 16 und 17).

Der vertikale Aufbau der allgemeinen Zirkulation
zeigt oberhalb der dquatorialen Tiefdruckfurche Ost-
wind bis in etwa 12 km Hohe, den sogenannten
Urpassat. Dariiber wird eine bis etwa 17 km
reichende Schicht mit Westwinden angetroffen, ober-
halb dieser in der Stratosphire wieder Ostwind
(auch Oberpassat genannt). Die Passatstromungen
reichen bis zu einer Hohe von erwa 2 km, jedoch
steigt die Michtigkeit mit Anndherung an den dqua-
torialen Urpassat sehr rasch an. Oberhalb des
NE-Passates werden entweder SW-Winde (beson-
ders im Ostteil des Nordatlantischen Ozeans) oder
SE-Winde beobachtet, jedenfalls aber Winde mit
stidlichen Komponenten. Der Name Antipassat wird
heute nicht mehr gern gebraucht, weil eine bestindige
Stromung aus SW, die man so benannte, offenbar
nicht iiberall vorhanden ist und die Passatzirku-
lation niche als Zirkulation um eine rein horizontale
Achse, sondern als cine solche, die mit horizontaler
Umbkreisung des RoRbreitenhochs verkniipft ist, auf-
gefaft werden mufl. In der Westwindzone nimmt
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die Geschwindigkeit bis zur Héhe der Stratosphiiren-
grenze zu, dariiber’ wieder ab, an dieser Grenze
licgt also ein Windmaximum, das mir schr grofier
Regelmifligkeir angetroffen wird. Es kann nur da-
durch bestehen, dafl grundsitzlich in der oberen

tiber in westliche Winde. Zudem treten sie auf der
Nordhalbkugel nur schr unregelmifig und in stin-
diger Abwechslung mit anderen Windrichtungen auf.

Nach alledem ist das Bild der allgemeinen Zirku-
lation nur als ¢in Mittelwert iiber einen lingeren
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Abb, 16
Wind- und Lufedruckverceilung an der Erdoberfache im Winter

__ &b 30

Abb. 17

Wind- und Lufrdruckverteilang an der Erdoberfliche im Sommer

Troposphire Tiefdruckgebiete kalt, Hochdruckge-
biete warm sind, wihrend in der Stratosphire dic
cntgegengesetzte Temperaturanordnung bestehr, —
Die zirkumpolaren Ostwinde besitzen nur sehr ge-

ringe Michrigkeit, schon in geringer Hohe gehen sie
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Zeitabschnitt und tiber alle Lingengrade aufzufassen.
Eine Erklirung der Anordnung kann aus der
Massen- und Luftdruckverteilung auf der Grund-
lage des geostrophischen Windes gegeben werden.
Dic Troposphire allein wiirde ein Drudkgefille vom



Pol zum Kquator liefern. Ein solches wird in den
zirkumpolaren Ostwinden und in der Passatstro-
mung auch gefunden. Wenn zwischen 30 und 60°
Breite Westwind mit Druckgefille zu den Polen
hin herrscht, dann kann dieses nur als cine Folge
der Massenanordnung der Stratosphidre (kalt am
Aquator, warm am Pol) angesehen werden, da man
den Druck statisch erkliren mufl. Das Druckgefille
in der Westwindzone, synoptisch gesprochen im
warmen Sektor des Tiefs, ist also stratosphiarisches
Druckgefille, das durch die Massenanordnung der
Troposphire noch nicht vollstindig kompensiert
werden konnte. Die Temperaturanordnung der
Atmosphiire erklirt auch die Hoheninderung der
Winde, d. h. die Zunahme des Westwindes der ge-
miafligten Breiten bis zur Tropopause und in den
Tropen die Abnahme der Ostwinde und Zunahme
der oberen Westwinde, sowie oberhalb der Tropo-

pause das Umschlagen der Westwinde in Ostwinde.

Die durch die Margules'sche Gleichung geforderte
Beziehung zwischen Massen- und Windfeld ist also
in den Beobachtungen gewahrt.

Wie oben abgeleitet, stellen sich bei verschiedener
Erwidrmung benachbarter Gebiete Zirkulationen
cid, die unten einc Bewegung vom kalten zum
warmen, oben vom warmen zum kalten bringen.
Dieses allgemeine Prinzip erscheint gewahrt nur in
der Passatzirkulation, die unten zum Aquator, in
der dariiber liegenden Schicht zum Pol stromt; diese
endet aber in der Absinkbewegung der Rofbreiten-
hochs, Auch die polaren NE-Winde mit den dariiber
stromenden SW-Winden konnen als cine solche
rechtldufige Zirkulation aufgefaflit werden. Dagegen
scheint die mittlere Zirkulation der Westwindzone
verkehrr herum zu laufen, d. h. unten eine Bewe-
gungskomponente nach * hoheren, oben eine solche
nach niederen Breiten zu haben, also unten vom
warmen zum kalten, oben vom kalten zum warmen,
Das wesentliche an der Westwindzone ist jedoch die
Aufspaltung der gleichmifigen Drift in eine Serie
von wandernden FHoch- und Tiefdrudigebicten,
Grofziigig betrachtet kann man hierin eine Umlage-
rung der Meridionalzirkulation von dem Anfangs-
zustand mit iibereinander liegenden Stromungsglie-
dern (polwiirts oben, dquatorwirts unten) in einen
solchen mit nebeneinander licgenden Stréomungen
(Tropik- und Polarluftvorstéfien) sehen. Ein Mecha-
nismus, der derartige Umlagerungen bewirke, ist in
der ablenkenden Kraft gegeben (vgl. auch Schlufs
des 1. Absatzes 1m Abschnitt Monsun, Seite 16).
Innerhalb der einzelnen Hoch- und Tiefdruckge-
bicte, die nur durch die Ablenkungskraft der Erd-
drehung entstehen, kann dann die urspriingliche
rechtlaufige thermische Zirkulation mit aufsteigen-
den warmen, absinkenden kalten Stromungen noch
erkannt werden.

5. Kapitel
Der Wasserdampf
inder Atmosphire
Meflgroflen
MeRgroflen fiir den Wasserdampfgehalt sind: Die

absolute Feuchtigkeit (Dampidichte X1000), der
Dampfdruck und die spezifische Feuchtigheit. Von

diesen zeichnet sich die zweite aus durch thre leichte
Berechenbarkeit aus den Beobachtungsdaten. Dic
spezifische Feuchtigkeit gibt den Gewichtsanteil
Wasserdampf am Luft-Wasserdampf-Gemisch an
und ist deshalb unverinderlich bei Vertikalbewe-
gungen. Der Nuizen der ersten Mefligrofle sst in
ihrer Eignung fiir Summenbildung (Integration) iiber
dem Raum zu sehen, Die relative Feuchtigkeit folgt
erst aus dem Vorhandensein eines Sittigungszustan-
des, der durch den maximalen Dampfdruck (maxi-
male absolute oder spezifische Feuchtigkeit) gekenn-
zeichnet ist. Der Sittigungszustand ist nicht von dem
Vorhandensein der Luft abhingig, es ist also nicht
die Luft mit Wasserdampf gesittigt, sondern der
Wasserdampf selbst ist gesitugt (untersattigr, iiber-
sittigt). Auch der maximale Dampfdruck ist nur von
der Temperatur, nicht vom Luftdruck und -anderen
Groflen abhingig. Die Abhiangigkeit des maximalen
Dampfdruckes E {mb) von der Temperatur t (" C)
745t
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wird als Magnus’sche Formel bezeichnet. In gleicher
Weise wie der maximale Dampidrude ist auch dic
absolute Feuchtigkeit des Sdttigungszustandes vom
Luftdruds unabhingig. Das gilt aber nicht fir die
spezifische Feuchtigkeit des Sattigungszustandes, dic
— in Anniaherung — durch den Quotienten 623 E : p
gegeben ist. Urter 0 gibt es zwei Sattigungszu-
stainde, nimlich in bezug auf unterkiihltes Wasser
oder in bezug auf Eis. Letzterer tritt bei der niedri-
geren Dampfspannung ein. Der Taupunkt ist die-
jenige Temperatur, deren Sattigangsdampfdruck
dem augenblicklich vorhandenen Dampfdruck gleich
ist. Der Dampfdruck kann also aus der Magnus’schen
Formel durch Einsetzen der Taupunkttemperatur
berechnet werden,

log E = log 6:16 -

Verdunstung

Der gesamte Wasserdampfgehalt der Atmosphire
wird durch Verdunstung vom Erdboden aus ge-
liefere. Diese Verdunstung erfolgt nicht allein von
freien Wasseroberflachen, sondern auch vom festen
Boden aus, besonders auch durch die Blattoberflachen
von Pflanzen, dic schr erhebliche Wasserdampf-
mengen verdampfen knnen. Mafigebend fiir die
Verdunstungsgeschwindigkeit ist die Differenz E'—e
zwischen dem Sitrigungsdampfdruck der verdamp-
fenden Oberfliche und dem Dampfdruck der Umge-
bung. Auflerdem ist die Verdunstungsgeschwindig-
keit noch abhingig vom Luftdruck, von der Tempe-
ratur, und vor allem von der Ventilationsgeschwin-
digkeit. Man hat zur Wiedergabe der Mefergebnisse
eine ganze Reihe verschiedenartiger Interpolations-
formeln aufgestellt, die diese Abhingigkeit dar-
stellen sollen. Meftechnisch ergeben sich sehr grofie
Schwicrigkeiten, weil die verdampfende Meflober-
fliche wirklich den gleichen Bedingungen hinsichtlich
Ventilation, Temperatur usw. unterliegen mufl wie
die verdampfende Umgebung. Angendhert ist dies
nur zu erreichen bei Verdunstungsmessungen von
Seen, wihrend bei dem festen Lande immer nur ge-
messenn werden kann, wieviel verdunsten ®zdnnte,
wenn hinreichend Wasser zur Verfligung wire. Die
verdunstende Jahresmenge betrigt ctwa 120 cm
Wasser in den Tropen, 35—50 ¢m in 50° Breite.
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System der Hydrometeore

Durch den entgegengesetzten Vorgang, die Kon-
densation, wird der Wasserdampf in den fliissigen,
durch die Sublimation unmittelbar in den festen
Aggregatzustand iibergefiihrt. Je nachdem, ob diese
Vorginge am Boden oder in der freien Atmosphire
erfolgen, und je nach den dufieren Bedingungen des
Vorganges und dem Aussehen der Endprodukte
unterscheidet man die verschiedenen ,,Hydromete-
ore®, die von T, Bergeron in folgendes (international
angenommes) System eingeordnet sind; dieses um-
fafit zugleich cine Reihe anderer atmosphirischer
Erscheinungen.

A. Keine ['ritbung der Luft durch Litho- oder
Hydrometeore

Sichtweite > 150 km . . . . .. .. .. & [(Reine Lutt)

B. Lufttriibung

Quasi-mikroskopische Pactikeln schwe-
ben (scheinbar) in der Lufr, Sichcweite
< 150 km

I. Lithometeore (Staub u. 3.) rufen einen
mehr oder weniger opaleszierenden

- Schleier in der Lufc herver . . . . . . se  (Hohenrauch)

IL Hydrometeore (wesentlich W asser-
wopfchen) rufen grawen bis weiflen’)
Schleier in der Luft hervor:

a) 98%, = Rw > 909%7%), Schleier
grau, Sichrweire > 1 km

b} Rw o 100Y%, Schleier weift!),
Sichtweite < 1km . ....... =

(Dunst)

(Nebel)
C. Niederschlag

Makroskopische Partukeln fallen aus
groferer Hihe (meistens aus Wolken):

I. Miederschlag in fliissiger Form, Was-
sertrapfchen :

a) Dichtes, langsames Fallen (v <
3 mfsec) von sehr kleinen Tropf-
chen, d <7 0.5 mm, deren Horizon-
talbewegung sogar bei schwachem
Winde bemerkbarist . ... ... °

b) Schnelles Fallen von grofleren
Trispfchen, Durchmesser jedenfalls
teilweise == 05 mm®); Bewegunp?
‘bei schwachem Winde fast vertika

IT. Niedprﬂd‘llag in fester Form,

Eispartikeln ;

a) Unverzweigte, diinne, federleichte
Kristalle aus klarem Eis:
Mool e prseal e 1ok K i S i il | —

b) Verzweigte, sechsstrahlige, diinne
Sternchen aus klarem Eis*) . . .. *

c) Weich undfoder spride, ganz un-
durchsichtige, weille (schneeiihn-
liche) Kérner:

{INieseln)

%  (Regen)

{Eisnadeln)

(Schneefall)

'} In Stadt- und Industriegebieten wird Rauch oft dem Schleier
eine gelbliche oder braunliche Farbe werleihen. _

") Wenn die Tropfen verstreur fallen, wird das Symbol @
benutze, auch wenn deren Durchmesser durchgehend (etwa)
<7 0,5 mm ist,

%) Bei Temperaturen > 09 C werden diese Partikeln teilweise
geschmolzen sein und oft zusammen mit Nieseln oder Regen auf-
treten {engl.: .sleet*).

Bei Temperaturen > —10°C fallen sie meist zu Flocken ver-
kerrer.
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1. Mehr oder weniger abgeplartete
Kornchen, Durchmesser jeden-
talls in einer Richtung < 1 mm,
entstanden durch Vergraupelung
von Il a oder b; springen nicht
aut und gehen niche entwei auf

harter Unterlage . oo c0ooc. £ (Griesel)
2. Groflere, runde oder konische
Korner, Durchmesser iiberall

= 1mm; springen auf harcer Un-
terlage auf oder gehen entzwei % (Reifgraupeln)
d) Mehr oder weniger harte, nicht

spride rundliche Gebilde, jeden-

falls teilweise aus klarem Eis:

1. Durchmesser < 5 mm:

aa) Glarre, mehr oder weniger

klare Kérner ... ... ... & (Eiskérnchen)
bb) Reifgraupelkern durch Eis-

liberzug  glasiert, dessen

Dicke < 1 mm, . o000 A (Frostgraupeln)

2. Durchmesser > 5 mm, uber-
wiegend aus klarem Fis (Dicke
der klaren Schichten > 1 mm);
die Kérner sind oft zu gréfleren,
unregelmiBigen Eisstiicken ver-
S e e e A

Die Hydrometeore Regen, Schnee,

Reifgraupeln und Zwischenformen

fallen oft, die Hydrometeore Frost-

graupeln und Hagel immer aus Cb-
artigen Wolken und treten dann
mehr oder weniger diskontinuier-

lich-oder hefrig auf .. . .. ... v

(Hagel)

{Schauer)

D. Treiben

Makroskopische Partikeln sind durch den

Wind vom Boden in die Luft gewirbelr

worden und bedingen dabei eine hori-

zontale Sichtweite am Boden von weniger

als 1 km:

L. Mineralische Partikeln (Staub, Sand
asw.) treiben in der Lufr . . . . . .. &

II. Eispartikeln (Eisnadeln, Schnee usw,)
treibemintdest Bufed)in ool S R

{Staubtreiben,
Staubsturm)

{Schneetreiben)

E. Ablagerungen von Wasser an festen Gegenstinden

LIn fii.issiger Form:
a) Nur direkte Kondensation :

1. wesentlich auf horizoncalen,
durch gleichzeitige Ausstrablung

abgekiihlten Flachen ... . . .. a (Tau)
2, aulferdem an vertikalen Flichen,
die frither abgekithlr wurden. . 9 (Baschlag)

b) Wesentlich Ablagerung von in der
Luft kondensierten Tropfchen:
1. Nebelropfchen . . . .. .. .. = (Nebeltau)

2. Niesel- oder Regemurbpichen. . [ (Nasser Boden)

II. In fester Form:
a) Nur direkte Kondensation :

1. Analog mit Tau, kristallinische,
federleichte und lose Ablagerung,
wesentlich  auf  horizontalen
PR B s s e e ]

2. Analog mit Beschlag, kristallini-
sche, aber festere Ablagerung,
auch an vertikalen Flichen . .. 1

b} Wesentlich Ablagerung von in der

Luft kondensierten Trapfchen :

(Reif)

(Frostbeschlag)

%) Wenn man nichr unterscheiden kann, ob der Fall C1II oder'
DII vorliegt, weil von starkem (und bdigem} Winde Schnee in
der Lufc herumgewirbelt wird, so wird das Symbol # (Schnee-
gestiber) benurzt,



L. Unterkiihlte Dwnst-oder Nebel-
tropfchen werden wesentlich an
Luvseiten abgelagert:
aa) Ablagerung  weill, etwas

kristallinisch, lodker, reif-

ihnlich dn st Y S Ravhrelf)
bb) Ablagerung weilllich, kérnig
oder amorph, fester . . .. ¥ (Rauhfrost)

2, Niesel-ader Regentripfchen be-
decken sowohl horizontale als
auch vertikale Flichen mit ziem-
lich homogenem und klarem Eis-
iiberzug, weil die Temperatur
des Niederschlages und/oder der
Gegenstinde < C°C . . .. .. =

c) Niederschlag in fester Form, be-
sonders Schnee,bededit den Baden
gastl 8 e TR e [

(Glarreisdedce)

(Schneedecke)

E. Elektrische Entladungen in der Atmosphire

[. Kontinuierliche:
a) von festen Gegenstinden . . . .. £
b) innerhalb der lonosphdre . . . . . e

(St, Elmsteuer)
(Polarlicht)

11. Diskontinuierliche :

a) Nur das Lichtphinomen wahr-
nehmbar ... ... - =

b) Auch der Cb und das Schallphi-
nomen wahrnehmbar . . . . . . . I

(Werrerleuchten)
(Gewitter)

G. Optische Erscheinungen in der Aumosphire

I. Leuchrender Kranz oder Ring (oder
Teil davon) um Sonne oder Mond:

a) Kranz, Halbmesser < 10Y% mueist

ritlich an der AuBenkante®) . . . @ (Kranz)
b) Ring, Halbmesser~ 229, weifl oder
rotlich bis braun an der Innen-
kante, wird von Eikristallen be-
dipEL’ ) weols ain A e ey Ul
II. Grofler leuchrender Ring (oder Teil
davon)um den Sonnen- (oder Mond-)
Gegenpunke, Halbmesser — 42°
a) ungefarbt (weifilich), von Nebel-
cripfchen bedinge « . o o oL m  {Nebelbogen)
b) mehr oder weniger vielfarbag, rot .
an der Auflenkante, von Niesel-
oder Regentropfen bedingt®) . . .~ (Regenbogen]
[II. Sonnenschein . - « = -« el A e
Vo Zodiakallihe s 20w a diiave oii s b
V. Fata Morgana . . « : avia e o v B

T hermodynamische Voraussetzungen
der Kondensation

Voraussetzung fiir jeden Kondensations- oder
Sublimationsvorgang ist, da eine geringe Ubersitri-
gung eintritt, oder dafl die Differenz zwischen dem
Sittigungsdampfdruck der Stelle, an der dic Kon-
densation vor sich gehen soll, und dem Dampfdruds
der Luft, E' — e, negativ wird. Dies kann dadurch
geschehen, dafd

%) Hierzu gehort auch das',Irisicren®: Perlmusterfarben, die
auf dem groferen Teil gewisser Wolken — besonders Linsen-
wolken — aufrreten, auch in bedeutend grofierem Abstand von
Sonne und Mond als 10"

7)'Hierzu gehért auch eine Reihe anderer ,Halophinomene®:
grofiere Ringe, Bogen, Lichtsiulen und deren Schnittpunkze mit-
einander (,Nebensonnen, Gegensonnen®, usw.); sie entstehen
alle in Ci-Wolken.

®) Hierzu gehort auch ein groferer Bogen aufierhalb und viele
kleinere Bogen innerbalb des normalen, von analogem Ursprung
und dhnlichen Eigenschaften.

a)in der Luft eine iibermifige Anreicherung von
Wasserdampf erfolet;

b) dafl die Temperatur erniedrigt wird;

¢) dafd durch Druckerniedrigung die Lutt adiabatisch
abgekiihle wird;

d) dafl zwei Luftmassen mit hohem und niedrigem
Dampfdruck gemischt werden.

Der Fall a) einer tibermiifligen Anreicherung der
Luft mit Wasserdampf erfolgr z. B. iiber kochendem
Wasser oder in den (weiflen) Dampffahnen von
Lokomotiven. Bei letzteren ist meist deutlich zu
schen, dafl unmittelbar tiber der Dampfdiise am
Schornstein kein Nebel vorhanden ist; dieser bildet
sich erst 20—50 cm oberhalb, wo der heiffe Dampf
abgekiihlt ist. Ahnlichen Ursprungs ist der Nebel,
der sich bildet, wenn ein warmer Regen durch kaltere
Luft fille und dabei die Luft durch Verdampten des
Regens stark mit Feuchtigkeit angereichert wird.

(b) Abkiihlung dient als Ursache der Kondensa-
tion oder Sublimation bei der Entstehung von Tau
oder Reif an festen Korpern, deren Temperatur sich
durch Ausstrahlung unter den Taupunkt erniedrigt.
Teilt sich die Abkiihlung auch den bodennahen Lutt-
schichten mit, so entsteht Bodennebel, dessen Kenn-
zeichen ist, dafl er, von unten nach’ oben wiachst. Die
Abkiihlung durch Ausstrahlung bei Nacht kann je-
doch auch in der wasserdampfreichen Luft unterhalb
einer Inversion so grofl werden, dafl der Taupunkt
unterschritten wird. Es bildet sich dann eine Hoch-
nebeldecke, die von der Inversionsuntergrenze nach
unten hin wichst, Die starke Ausstrablung der
feuchten Luft wird begiinstigt, wenn die Luft iiber
der Inversion sehr trocken ist und deshalh keine
nennenswerte Gegenstrahlung ausiiben kann. - — Ab-
kithlung warmer, feuchter Luft kann auch als wich-
tigste Entstehungsursache fiir Nebel im Grenzgebier
warmer und kalter Luftstrémungen angesehen wer-
den; z. B. sind die Meernebel, die sich bei Neufund-
land bilden, vermutlich auf Abkiihlung der warmen
Golfstromluft iiber dem kalten Labradorstrom zu-
riickzufiihren. Ahnlich ist der Vorgang bei den
Nebeln, die sich im Polargebiet bilden, wenn dic
iiber dem Eis sehr stark abgekiihlten Luftmassen
iber offenes Wasser mit einer Temperatur von
etwa 0" geraten. An der Wasseroberfliche entsteht
dann ein Nebel, der allerdings nicht in rubiger
Schichtung liegen bleibt, sondern da er gewisser-
mafien von unten geheizt ist, in lebhafter Turbulenz
aufgewirbelt wird. Die gleiche Erscheinung wird bei
uns als Seerauchen beobachtet, wenn im Herbst die
kalte Luft iiber noch warme Wasserflichen streicht.
Auch das Beispiel der Verfrachtung kontinentaler
Warmluft weit aufs kiihle Meer hinaus und der Fall
der Nebelbildung innerhalb von Tropikluft, die in
kiithlere Gebiete vorstolt, gehdren hierher. Nicht
immer ist jedoch die Nebelbildung durch Abkihlung
klar zu unterscheiden von derjenigen durch
Mischung (d).

(¢) Der wichtigste Abkiihlungsvorgang, der zu
Kondensation oder Sublimation fiihrt, ist der durch
adiabatische Drudcerniedrigung beim  Aufsteigen
der Luft. Fast simtliche Wolkenbildungen beruhen
hierauf. Er wird in der Aecrologie ausfiihrlich be-
sprochen.
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(d) Werden zwei gesittigt feuchte Luftmassen
mit den Temperaturen T: und T2 und den Dampf-
drucken E: und E: vermischt, dann ergibr sich (bei
gleichem Anteil der beiden Massen) die Temperatur
Tw= % (T1 |- T2) und der Dampfdruck E, = %
(E: -+ E:). Ey ist nun nicht der Sittigungsdampf-
druck der Temperatur T, sondern ist grofer als
dieser. Das hat seine Ursache in dem beschleunigten
Ansteigen der Dampfspannungskurve nach hohen
Temperaturen hin. (E, wire genau der Sittigungs-
dampfdruck von T nur dann, wenn die Dampf-
spannungskurve eine gerade Linie wire,) Infolge der
auf diese Weise eingetretenen Ubersittigung mufd
Kondensation und Nebelbildung eintreten. Diese
Art der Nebelbildung, der man frither sehr grofies
Gewicht beimafl, ist vermutlich bei einer ganzen
Reihe der unter a) und b) genannten Vorginge be-
teiligt, fiir sich allein spielt sie aber wohl nur eine
untergeordnere Rolle.

Mikrophysik der Kondensation und Sublimation

Eine Zusammenlagerung mehrerer Molekiile des
gasformigen Wasserdampfes zu einem kleinen
Tropfen kann nicht erfolgen, ohne daf’ ein ,,Kern'®
vorhanden ist, der die frei werdende Kondensations-
warme aufnimmt. Ohne Anwesenheit eines solchen
Kernes wiirde sofort wieder Verdampfung eintreten.

Die Kerne kann man durch Nachahmung eines
atmospharischen Kondensationsprozesses im abge-
schlossenen Volumen beobachten und  zihlen
(Aitkenscher Kernzihler). Infolge ihrer Kleinheit
(r = 10—% cm) ist aber die chemische Natur nicht
feststellbar. Man wvermutet, dafl es sich um kleine
Mengen stark hygroskopischer Gase, z. B. Schwefel-
saure handelt, die bei Verbrennungsprozessen ent-
stehen. Wegen ihrer Hygroskopizitit treten sie schon
bei relativen Feuchtigkeiten unter 100% mit dem
Wasserdampf zu kleinen Tropfen stark konzen-
trierter Losungen zusammen. Diese sogenannte Vor-
kondensation macht sich im atmosphirischen Dunst
bemerkbar. Die Sichtweite in dunstiger Luft nimmt
mit zunchmender relativer Feuchtigkeit ab, was einer
Zunahme der Kerngrifien entspricht.

* Fiir das weitere Wachstum dieser Tropfchen ist
von Bedeutung, dafl
1. der Sittigungsdampfdruck iiber gekriimmten
Oberflichen mit zunehmender Krimmung, also
abnehmender Grifie des Tropfens zunimmt,
2. iiber einer Lésung von irgend welchen Substanzen
in Wasser der Sattigungsdruck erniedrige ist.
Das gleichzeitige Wirken dieser beiden Vorginge
bedingt fiir kleine Tropfen von gelGster Kernsub-
stanz mit zunehmender Tropfengréfle zunichst eine
Zunahme des Sattigungsdrudkes bis zu eimnem Hochst-
wert, der je nach der Gréfle des Kernes 1—10%
iiber 100% liegen kann, danach cine Abnahme mit
allmihlicher Anndherung an 100% bei sehr grofien
Tropfen. Durch dieses Gesetz wird das Wachstum
eines Tropfens bei zunehmender Feuchtigkeit ge-
regelt, d. h. zunichst wichst der noch sehr kleine
Tropfen langsam schon bei Untersittigung an; erst
wenn der Maximalpunkt mit cinigen % tiber 100
erreitht ist, nimmt bei weiterer Vergrofierung des
Tropfens der Dampfdruck an seiner Oberflache ab,
die Luft ist also in bezug auf den Tropfen iber-
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sattigt, der Tropfen mufl sehr rasch weiter wachsen
Dies ist der cigentliche Vorgang der Kondensation
(Abb. 18).

Wenn der dufiere Vorgang der Erhshung der rela-
tiven Feuchtigkeit (z. B. die Hebung) sehr rasch ver-
liuft, sind dic ersten entstandenen Tropfen noch
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Abb. 18

Dampfdruckerhthung iiber Tropfen infolge Oberflichen-
kriimmung (punktiert), Dampldruckerniedrigung infolge
Losung von Kernsubstanz im Wasser (gestrichelt) bei grofien
Kernen (1) und kleinen Kernen (2) und vercinigte Wirkung
beider Vorginge (ausgezogen) ;
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Feuchtigkeitsangaben als relative Feuchtigheit « bezagen auf

ebene Oberflichen reinen Wassers

nicht in der Lage, den gesamten iberschiissigen
Wasserdampf autzunehmen, es steigt die relative
Feuchtigkeit noch etwas an, wodurch auch kleinere
Kerne mit zur Kondensation gelangen. Infolgedessen
finden wir in Quellwolken viele Tropfen vor, etwa
10%em’, im Nebel oder Stratus jedoch nur wenige,
etwa 10%/cm®.

Wenn wungleich grofle Tropfen wvorhanden sind,
dann miissen die kleinen zugunsten der groflen ver-
dampfen, weil an der Oberflache der letzteren ein
geringerer Dampfdruck schon zur Sittigung bzw.
Kondensation ausreicht als an den kleinen Tropfen.

Kondensation allein kann keinen Regen liefern.
Eine Uberschlagsrechnung zeigt, dafl auch in giin-
stigen Fillen nur so wenig Wasserdampf vorhanden
ist, dafl die Tropfen immer kleiner bleiben als
- =25+10—" cm; Sie haben dann cine so geringe
Fallgeschwindigkeit, dafl sie nicht imstande sind,
aus einer Wolke als Niederschlagselemente heraus-
zufallen ohne unterwegs zu verdampfen. Dies wird
erst bei Tropfen von etwa 5 10—? em moglich. Eine
weitere Vergroflerung der Tropfen kann nur erhal-
ten werden, wenn mehrere Tropfen zu einem ein-
zigen zusammenflicfen, d. h. wenn sie koagulieren,



Dieser Vorgang erfolgt durch die verschiedene Fall-
geschwindigkeit ungleich grofier Tropfen. Allerdings
scheint bei einem Vcrhﬁ%mis der Durchmesser der
beiden Tropfen, das grofier als 10 ist, der Zusam-
menfliefvorgang nicht mehr méoglich zu sein. Das
hat zur Folge, dafl sich ein wirklich grofitropfiger
Regen auch auf diesem Wege nicht bilden kann. Die
Erklirung reicht offenbar nur aus fiir die Entstehung
von Nieselregen.

Nach ciner von Bergeron aufgestellten und be
sonders von Findeisen ausgebauten Hypothese ist di:
Anwesenheit von Eiskristallen zur Erzeugung grof
tropfigen Regens notwendig. Eiskristalle entstehen
nicht durch Gefrieren von Tropfen, sondern durch
unmittelbare Sublimation. Fiir diesen Vorgang ist
cin Kern genau so notwendig wie fiir die Konden-
sation. Kondensationskerne sind aber dafiir nicht ge-
cignet, weil infolge der Gelrierpunkterniedrigung
in Lésungen auch bei den tiefsten Temperaturen die
Kerne noch fliissig sind. Sublimationskerne miussen
deshalb feste Korper sein, vermutlich kleine Kristalle
ciner Grofle von etwa 10~ cm. Als Kondensations-
kerne dienen sie aber nicht, weil hierfiir die geeig-
neteren hygroskopischen Kerne verfiigbar sind. Sub-
limationskerne sind nur in sehr geringer Zahl vor-
handen.

Der Sublimationsvorgang erfolgt in ganz dhn-
licher Weise wie der der Kondensation, nur kommt
die Dampfdruckerniedrigung iiber Losungen in Fort-
fall. Sublimation tritt daher erst bei ziemlich grofier
Ubersittigung auf. Diese wird leicht erreicht bei
Temperaturen weit unter 0°, wo die Sittigung iiber
Wasserflichen einer erheblichen Ubersdttigung in
bezug auf ebene Eisflichen oder einer Sdrtigung in
bezug auf gekrimmte Eisflichen entspricht. Daher
setzt die Sublimation meist erst ber Temperaturen
unter —10° ein. Geraten nun kleine Eiskristalle in
Wasserwolken, so tritt wegen der Verschiedenheit
des Dampfdrudses iiber Wasser und Eis e¢in sehr
rapides Wachstum der Kristalle ein, die Tropfen
miissen verdampfen, die Eiskristalle wachsen auf
deren Kosten.

Je nach der Wachstumsgeschwindigkeit entstehen
nun verschiedenartige Formen won Kristallen. Bei
sehr langsamem Wachstum bilden sich Vollkristalle,
d. h. sechskantige Prismen in Sdulen- oder Platten-
form. Ein aus Vollkristallen bestehender Schneefall
wird als Eisnadeln, Polarschnee oder Diamantstaub
bezeichnet, Bei rascherem Wachstum zeigt sich einc
besonders schnelle Sublimation an den Kanten und
Ecken der Kristalle, hier setzen sich schnell hervor-
schiefende und sich vergabelnde Eisspiefle ein; es
entsteht ein fein gegliederter Schneestern.

Ein Weiterwachsen durch Koagulation erfolgt bei
Schneesternen, wenn sie bei Berithrung aneinander
festfrieren oder auch bei Temperaturen in der Nahe
von 0% durch Schmelzwasser-Adhision anein-
ander festgehalten werden. Ein  sehr  rasches
Wachstum erfolgt jedoch beim Fallen der Eisgebilde
durch unterkiihlte Wasserwolken; es tritt dann an
Vollkristallen und Schneesternen die sogenannte
Vergraupelung, d. h. Anlagerung sehr kleiner, sofort
gefrierender Nebeltropfchen ein.

Erfolgt-dieser Vorgang nicht allzu schnell, so
kristallisieren die angelagerten Wassertropfchen,
und das ganze Gcbildcﬁlat zwar cine unregelmiflige

Gestalt, zeigt aber tiberall noch Kristallflichen, Diese
Gebilde nennt man Reifgraupeln oder bei sehr ge-
ringer Gréfie Grieseln.
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Abb. 19
Vorginge bei der Niederschlagsentstehung in Quellwolken
nach. Findeisen
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Abb. 2u
Vorginge bei der Niederschlagsentstehung in Schichrwolken
Y fach - Findeisen

Bei sehr hoher Zahl und Grofle der angelagerten
Tropfen entsteht ein dem Glatteis dhnelnder Uber-
zug an den herabfallenden Niederschlagselementen.
Dics liefert je nach der Grofle der Gebilde Frost-
graupeln oder Hagel. Fallen die so gebildeten Nie-
derschlagselemente unverandert aus der Wolke her-
aus, dann herrscht Schnee-, Graupel- oder Hagel-
fall; schmelzen sie unterwegs, so ergibt sich grofi-
rropfiger Regen. Jeder eigentliche Regenfall (zum
Unterschied von Nieselregen) ist also entstanden aus
dem gleichzeitigen Vorhandensein von Eiskristallen
und Nebeltropten. Das gilt sowohl fiir Schauver wie
fiir Aufgleit-Niederschldge. Vergl. Abb. 19 und 20.

Der Fibn

Das Musterbeispiel fiir einen pseudoadiabatischen
Vorgang mit Kondensation beim Aufsteigen und
trockenadiabatischem Absteigen ist das Ubersteigen
einer Luftmasse iiber einen Berg mit Stau- und
Fohnerscheinungen. .

Das Auftreten von Fohn ist unabhingig von der
Richtung des Tales. Allerdings ist bei Sudfohn die
thermische Wirkung griéfier, da die Luftmassen von
niedrigen nach héheren Breiten transportiert werden.
Fohn ist unabhingig vom Klimagebiet und tritt in
Gronland ebengo auf wie in den Tropen.

Auf der Luv-Scite des Berges treten Sichtver-
schlechterung, Absinken der Wolkendedke, Ausbil-
dung der Féhn-Mauer, Stauniederschlige ein, wah-
rend auf der Leescite Auflosung der unteren, Auf-
lodserung der mittelhohen Wolken, Abtrocknung
der Luft und Temperaturanstieg einsetzt. Besonders
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auffallend ist der Féhneinflufl auf die Temperatur
im Winter, wenn eine vorher vorhandene Isothermic
oder Inversion weggeriumt wird und eine sprung-
hafte Erwdrmung von 10" oder mehr eintritt.

Das Gebirge mufl mindestens so hoch sein wie die
Kondensationshshe. Je héher es ist, desto gréfier ist
die Fohnwirkung. Auf den Stromlinien der Bewe-
gung im Lee sind die potentielle Temperatut und
die spezifische Feuchtigkeit konstant. Bemerkenswert
ist, daf} die Stromlinien sich besonders gut dem Ge-
linde anschmiegen, insbesondere Leewirbel hinter
Berghingen, dic bei anderen Wettérlagen beobachtet
werden, bei Fohn nicht auftreten. Bisweilen kommt
es vor, daf dic Fohnstromung einen Rest von Kalt-
lutr, der sich am Talboden hilt, nicht wegrdumen
kann. Der Féhn wehe dann in geringer Hihe ober-
halb der Talsohle mit unverminderter Gewalt, dringt
aber nicht nach unten durch.

Eine in neuer Zeit besonders aufmerksam studierte
Erscheinung ist die sogenannte Fohnwelle der Segel-
flieger, dic man zuerst am Riesengebirge genauer
untersucht hat. Es handelt sich um eine oberhalb
des Lee-Gebietes in 5—8 km Hohe auftretende
machtige Aufwindstromung mit Vertikalgeschwin-
digkeiten von 4—8 m/sce, in deren Bereich sich eine
iiberaus grofie, bisweilen mehrfach geschichtete Lenti-
kulariswolke (Moazagotl-Wolke) bildet, Oberhalb
der Luv-Seite des Gebirges herrscht dann in diesen
Hohen eine absteigende Luftbewegung mit Wolken-
auflosung. Die Stromung- und Bewdlkungsvertei-
lung ist also in der Hohe ‘gerade umgekehrt zu der
am Boden. — Die Erscheinung tritc besonders in
zyklonalen Stromungen, d. h. bei betrichtlicher und
in der ganzen Tropmpharc anndhernd gleichmialliger
Stromungsgeschwindigkeit und niche “schr stahﬁu
Schichtung auf.

Die Innsbrucker Fohnstudien v. Fickers haben er-
geben, dafl der normale Ablauf eines Féhns in drei
Stadien aufgeteilt werden kann: das Vorstadium,
den antizvklonalen Féhn und das stationdre Féhn-
stadium.

Im Vorstadium liegt iiber den Alpen.eine Anti-
zyklone. Es lagert in den Alpentilern kalte Luft;
oberhalb der noch sehr hoch gelegenen Inversion
herrscht Absinken. Infolge der aus dem Hoch heraus
gerichteten Bewegung flieflen die unteren Luftmassen
ab: ein Nachschub der Luft von der Seite her ist
wegen der Trennwand des Gebirges nicht maglich,
es muld daher die untere Kaltluft flacher werden, die
Inversion senkt sich. Im Augenblick, wo sie unter
die Hohe einer Station sinkt, tritt hier der Tempe-
ratur- und Feuchtigkeitssprung ein, der Féhn be-
ginnt, Dies ist das antizyklonale Stadium.

Die Luftwiarme und Trockenheit hat nichts mit
Kondensationswarme und Stauregen auf der anderen
Seite zu tun, es ist lediglich ein durch das Gelinde
begiinstigtes Tieferherabgreifen der Hochdruckin-
version,

-

Erst wenn das Hoch abwandert und ein Trans-
port der Luftmassen von Stiden her einsetzt, beginnt
Ei_ntrijbung und Stau auf der LEuv-Seite. Gipfel-
stationen zeigen dabei Feuchtigkeitszunahme oder
sind selbst in Wollken. Das vorher auf beiden Seiten
anzutreffende schone Werter herrscht nur noch auf
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der T.ee-Seite. Es herrscht dann das stationire Fobn-
stadinm,

Kaltluftreste, die unter Umstinden in den Fohn-
tdlern liegen bleiben, verursachen bei ithrem Vorstofd
Féhbnpausen oder Fohnstéfe. Da die Luftmassen auf
der Luvseite im ganzen kilter sind als auf der
Leeseite, bildet sich ein kleines sckundires Hoch
im Luv, ein Tief im Lee, wodurch das glatte Iso-
barenbild in kennzeichnender Weise umgestaltet
wird (Fohnnase).

Der Nordfohn auf der Siidseite der Alpen macht
sich meist weniger deutlich bemerkbar, da seine
Temperaturerhthung geringer ist. Ubersteige be-
sonders kalte Luft das Gebirge, so daf} sie noch kilter
am Boden ankommt als die verherige Luft, dann
handelt es sich um eine Bora. Bei grofler Hihe eines
Gebirges kann sich Bora in tieferen Schichten in
cchten Fohn verwandeln. Die Bora ist ein ebenfalls
trockener Fallwind von grofler Heftigkeit, Boigkeit
und Kilte. Sie ist besonders aus Dalmatien bekannt.
Dic auf den Hochflichen des Karstes durch Aus—
strahlung gebildete Kaltluft allein ist nicht fiir seine
[ntensitit ausreichend.

Das gleiche gilt fiir den Mistral des Rhone-Tales,
desfen grofle kinevsche Energic im wesentlichen
durch die Dusenwirkung der Enge zwischen West-
alpen und Pyreniden hervorgerufen wird.

Temperaturerniedrigung und Herabdriickung
der Kondensationshobe durch Berge

Aufler dem eigentlichen Fohn sind zwei hiermit
verwandte Erscheinungen zu beachten.

Die Lufttemperatur ist auf Bergstationen im
allgemeinen niedriger als in gleicher Héhe in der
benachbarten freien Atmosphire. Das liegt daran,
dafl durch das Hindernis des Berges die Luft aus
der Ebene gezwungen wird aufzusteigen und den
Berg zu liberstrmen. Die potcnn-.llc Temperatur
nimmt nun in einer ungestorren Atmosphire mit
der Hohe um etwa 5°/1000 m zu. Wird dic unterste
Luftschicht iiber einen Berg von 1000 m Héhe hin-
weggchoben, dann bleibt ihre potentielle Tempera-
tur konstant, es herrscht auf dem Gipfel eine um 5"
niedrigere potentielle (und daher auch 5° niedrigere
wahm} Temperatur als in gleicher Hohe in der freien
Atmosphare. Fiihrt kein Wind die Luft iiber den
Berg hinweg, dann stellt sich bei vollstindiger Wind-
stille der Einstrahlungstyp der Tcmperatur ein, die
Luft ist tagsiiber etwas wirmer, nachts erwas kilter
als die freie Atmosphire.

2. Im Mittelzustand nimmt nicht nur die poten-
tielle Temperatur mit der Héhe zu, sondern auch die
spezifische Feuchtigkeit ab. Das besagt, dafl dic
(absolute) Hohe des Kondensationsniveaus fiir iiber-
einander liegende Luftteilchen der ungestérien Atmo-
sphire nach oben hin zunimmt. Wird nun bei Stro-
mung {iber ein Hindernis auch die Luft der untersten
Schichten durch die Hebung gezwungen zu konden-
sieren, so ergibt sich, dafl dann die Kondensations-
hohe in dieser Lufr, d: h. also in unmittelbarer Nihe
des Berges niedriger liegt als in gréofierer Entfernung.
Wir finden eine Erniedrigung der Wolkenunter-
grenze an Bergen, oder bei geringer Hohe der Berge
iiber dem Berggelinde.



Tagesgang und [abresgang der Bewdlkung

Im 7'agesgang zeigen sich zwei Hochstwerte. Das
erste Maximum der Himmelsbedeckung wird. bei
Nacht oder kurz vor Sonnenaufgang erreicht. Da-
nach nimmt die Bewolkung ab, jedoch setzt bald
cine neue Zunahme ein bis zu einem Maximum in
den Nachmittagsstunden. Das Hauptminimum liegt
in den spaten Abendstunden oder in der Nacht. Das
Nachmittagsmaximum ist der Cu-Bildung infolge
der tiglichen Konvektion zuzuordnen, wihrend das
morgendliche Maximum auf Nebel, Hochnebel und
Stratusbewdlkung zuriickzufithren ist. Dement-
sprechend ist das zweite Maximum gut nur im Soni-
mer ausgeprigt, es fehlt fast ganz im Winter, wo
bei Sonneneinstrahlung meist nur eine Auflosung
der Schichtwolken festzustellen ist (Abb. 21).
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Abb. 21
Tagesgang der Bewolkung in Potsdam,
angegeben durch Zehntel der Himmelsbedeckung

8.0-
70— s e

6.0-
a0-

Der Jabresgang der Himmelsbedeckung zeigt ein
Maximum im ‘Winter, das im wesentlichen auf
Schichrwolken zuriickzufiihren ist und ein Minimum
im Sommer. Dagegen ist der Jahresgang im Hochge-
birge gerade umgekehrt. Die geringste Bewdlkung
Finden wir dort im Winter, wo die Wolkendedke
unterhalb der Gipfel liegt, das Maximum im Friih-
sommer, der Zeit der kriftig ausgebildeten Schauer-
bewdlkung (Chb). .

Die geographische Verteilung veigt besonders
deutlich die grofie Bewdlkung in der dquatorialen
Tiefdruckfurche; dann diec heitere Zone der Rof-
breiten mit Monatsmitteln, die im Mittel fiir alle
Lingengrade unter */1o zurilicdkgehen; polwirts hier-
von wieder zunehmende Bewdlkung im Gebiet der
Westwinde; die Polargebicte haben wihrend des
Winters geringere Bewdlkung als im Sommer.

T'ages- und Jabresgang des Niederschlages

Auch im Niederschlag zeigt sich ein dhnlich zu-
sammengesetzter ‘Tages- und Jahresgang, wie er bei
der Bewdlkung festzustellen ist. Auch dieser ist auf
die verschiedene Herkunft der Niederschlige aus
Schaver- und Schichtwolken zuriickzufithren. Man
muf daher unterscheiden einen Kiistentyp im 7 ages-
gang der Niederschlige mit cinem Maximum zwi-
schen 0 und 6 Uhr und einem Minimum kurz nach
Mittag, und einen Inlandtyp mit einem doppelien
Tagesgang von der gleichen Art, wie der doppeltc
Gang der Bewdlkung. In den Tropen und auf Hoch-
stationen kommt fast nur der Schauertyp zur Beob-
achtung mit einem Minimum bei Nacht und cinem
Maximum zwischen 14 und 18 Uhr. Die Zeit der

raschesten Erwirmung zwischen 8 und 14 Uhr ist
am niederschlagsirmsten. Die Maxima des Nieder-

schlages liegen in den Zeiten der hochsten und der

tiefsten Temperatur. Das nichtliche Maximum der
Niederschlige an den Kiistenstationen ist auffallen-
derweise im Sommer besser ausgepragt als im Winter,
allerdings auch das mittigliche Minimum (Abb. 22).
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Abb, 22
Tagesgang des Niederschlages an einer Kiistenstation
(Valentia, Irland), angegeben . in pro mille der
Tagesgesamtmenge fiir 2-Stundenintervalle

Im Jahresgang ist in gemifdigten Breiten cbenfalls
cin Kiisten- und ein Inlandtyp zu unterscheiden.
Lerzterer hat den Hichstwert im Sommer, hervorge-
rufen durch Niederschlag gewittriger Art, wihrend
an Kiisten diese Ursache in Fortfall kommt, Die im
Winter lebhaftere Zyklonentitigkeit bewirkt dann
einen Hochstwert in dieser Jahreszeir.

6. Kapitel
Luftelektrizitat

Elektrizitit in der Atmosphire wurde zuerst durch
die berithmten Versuche von Franklin 1750 festge-
stellt, der vermittels Spitzenkollektoren die ,,La-
dungen® der freien Luft bei Gewittern nachwies.
Bald darauf fand man die gleichen Erscheinungen
auch bei heiterem Wetter, nur schwicher ausgeprigt.
Die¢ klare Deutung erfolgte erst 1860 durch Lord
Kelvin, der zeigte, dall man nur die Auswirkung
cines elektrischen Feldes mit senkrecht stehenden
Kraftlinien bzw. horizontalen Potentialflichen be-
obachtete, dessen Intensitdt man durch Messung des
vertikalen Potentialgefilles (in Volt/m) angeben
kann. Es scheint hervorgerufen durch eine negative
Ladung der Erdoberfliche und eine in grofien Hohen
(in der Tonosphire) sitzende positive Ladung. Ob es
Raumladungen gibt, wie sie nach Franklins An-
nahme vorhanden sind, kann aus der Beobachtung
eines Potentialgefilles allein nicht entnommen wer-
den. Nur wenn das Potentialgefille Verinderungen
mit der Hohe aufweist, sind diese als Anzeichen da-
fiir zu werten, daf Ladungen dazwischen liegen
miissen. -

In ein neues Stadium trat die Luftelekerizitdts-
forschung durch dic Untersuchungen von Elster und
Geitel, dic zeigten, dafl cin isolierc aufgestellter
Elekerizitdtstriger seine Ladung allmahlich verliert,
daR die Luft also eine Leatfahigkeit besitzr. Diesc
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ist hervorgerufen durch das Vorhandensein von
fonen in der Luft, deren Bewegungen sich als elek-
trische Strome auswirken. lonen entstehen durch
cinen Vorgang, der ein Elektron von einem neutralen
Moleki) trennt. Diese Gebilde bleiben aber nicht
allein, sondern lagern sich sofort mit mehreren neu-
tralen Molekiilen zu den sogenannten kleinen [onen
von etwa 4- bis 5-fachem Molekiildurchmesser zu-
sammen (sogenannte Cluster-lonen). Auch die klei-
nen lonen lagern sich ihrerseits gern an groflere
Partikeln, Kondensamonskerne, kleine Tropfchen,
Staubteilchen usw. an, es entstchen dadurch die
schweren oder groflen fonen, die nur noch zu lang-
samen Bewegungen fihig sind und fur die Leit-
fahigkeit der Lutt geringere Bedeutung haben.

Als lonisierungsquellen wirken:

1. Die radioaktive Strahlung des Erdbodens. Alle
Gesteine enthalten Spuren von Radium, im Durch-
schnitt etwa 20 10~'2 g Ra/g; besonders viel ist
z.B. m Granit, wenig in Basalt und Sediment-
gesteinen enthalten. Meerwasser enthilt 10— ¢
Ra/g. Dieses Radium sendet w-, B- und y-Strahlen
in die Armosphire hinauf, die sogenannte Erd-
strahlung. Die «- und B-Strahlen werden sehr
schnell absorbiert, haben also nur in der untersten
Meterstute cinige Wirkung, y-Strahlen sind erst
in 1000 m Hohe auf etwa 1% geschwicht. In
normaler Beobachtungshéhe hat die Erdstrahlung
cine ionisierende Wirkung von 1—3 J. (Ionen-
paaren je cm® und sec.)

2. Erstes Zertalisprodukt des Radiums ist die gas-
tformige Radium-Emanation (Radon). Auch diese
ist radioaktiv, sie wird durch Austausch in dic
Luft hinaufgetragen und hat gemeinsam mit ihren
Zertallsprodukten Ra A, Ra B, Ra C als soge-
nannte Luftstrahlung eine Ionisierungstirke von
etwa 2 J. — Hinzu kommt die lonisierungswir-
kung des ersten Zerfallsproduktes des Thoriums,
die Thoriumemanation, die die 0,6-fache Wirkung
besitzt, also etwa 1 J.

3. Beide Tonisicrungsquellen- miissen mit der Hohe
rasch abnehmen. Auf Ballonfahrten fanden jedoch
Hefl und Kohlhérster eine erhebliche Zunahme
bis zum 80-fachen des Bodenwertes in 9,3 km
Hohe. Man nahm deshalb ¢ine von oben kom-
mende Hohenstrahlung an, die heute als Ultra-
Gammastrahlung oder kurz Ultrastrahlung be-
kannt ist und eine duflerst grofle Durchdringungs-
kraft (Hirte) besitzt. Thre Tonisierungsstirke be-
tragt etwa 1 ] in Bodennihe.

4. Dancben wirke noch die Ultraviolettstrahlung der
Sonne sehr stark ionenerzeugend, jedoch nur in
Hohen oberhalb 100 km, wo diese Strahlung schon
vollstindig absorbiert wird. Sie erzeugt dort die
leitende Hiille der Erdatmosphire, die Iono-
sphire, die durch ihre Einfliisse auf die Ausbrei-
tung der Funkwellen bekannt ist (vergl. S.6)

lonenvernichtende Vorginge sind im wesentlichen
die Wiedervereinigung positiver und negativer
leichter lonen und die Anlagerung an schwere Tonen;
hierdurch’ erfolgt ein Ausgleich der Ladungen. Fast
unwirksam fiir die Leitfihigkeit der Luft werden sie
auch durch Anlagerung an grofle Staubteilchen oder
Nebeltropfchen. Man findet infolgedessen eine sehr
starke Koppelung der Leitfilugkeit mit dem
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Dampfdruck. Beispielsweise zeigt der regelmifige

Tagesgang der Leitfihigkeit genau das gleiche

duflere Bild wie der des Dampfdruckes, ein Zeichen

fiir das Wachstum und das Unbeweglichwerden der
mit Kondensationskernen vereinigten lonen.

Das Potentialgefille besitzt im Mittel einen Betrag
von 130 V/m. Jedoch treten sehr erhebliche Storun-
gen auf, ganz besonders grofle unter Gewittern, wo
sehr rasche und sprunghafte Anderungen bis iiber
das 1000-fache des Normalwertes vorkommen und
zwar nach positiven und negativen Werten. Betrage
von 450 00C V/m sind gemessen.

Ein leitfihiges Medium im Potentialfelde mufd
Strome hervorrufen. Es fliefit daher ein stindiger
Leitungsstrom von oben nach unten, der im Mittel
cinen Betrag von 2,910~ A/em?® oder im Integral
tiber die gesamte Erdkugel einen Betrag von 1800 A
liefert, Beim Flieflen eines solchen Stromes miifite
das Potenualfeld nach kurzer Zeit zusammen-
brechen, die Spannungsdifferenz wiirde sich aus-
gleichen. Daraus ergibt sich die Frage: Welcher Vor-
gang erhdlt die negative Ladung der Erde aufrecht?

Es ist denkbar, dafl in den Storungsgebieten des
elektrischen Feldes schon der Ausgleich erfolgt, ohne
dafl ein besonderer Zustrom negativer Elektrizitdt
ndtig ist. Insbesondere Wigand hat hierzu interes-
sante Rechnungen aufgestellt; nach seiner Betrach-
tung gibt es am Tage auf der Erde 44 000 Gewirtter
mit je etwa 200 Blitzen. Dies entspricht einer Anzahl
von 100 Blitzen in der Sekunde. Eine gréfiere An-
zahl von Messungen hat nun ergeben, dafl etwa 65%
aller Blitze einen Transport von positiven Ladungen
nach oben, 35% ecinen solchen nach unten bringen.
Also 30 Blitze in der Sekunde bringen einen nicht
ausgeglichenen Betrag von schdtzungsweise je
50 Coulomb positiver Elektrizitit nach oben. Dies
ergibt einen Strom von 1500 A, durch den die Erde
negativ aufgeladen werden wiirde. Dies konnte viel-
leicht den oben berechneten Leitungsstrom aus-
gleichen. Die Grundlagen der Wigandschen Rech-
nungen sind jedoch nicht unangefochten geblicben.
Man hat daher mancherlei Hypothesen tiber die Auf-
rechterhaltung der negativen Erdladung entwickelt,
deren Erorterungen jedoch hier zu weit fithren
wiirden,

Die in Gewittern auftretenden Feldstorungen
sind, wie erwihnt, sehr grof}, die Schwankungen
erfolgen sprunghaft, wenn sic mit dem plotzlichen
Abbau des Feldes beim Uberschlagen eines Blitzes
einhergehen. Verstirkungen oder Umkehrungen des
Potentialgefilles miissen durch echte Raumladungen
innerhalb der Gewitterwolken erzeugt sein. Der zu-
grundeliegende Vorgang zur Erzeugung von Raum-
ladungen muf} :

a) die Moglichkeit einer Ladungstrennung in sich
tragen, d. h. eine Spaltung neutraler Gebilde in
positiv und negativ geladene,

b) eine mechanische Auseinanderfithrung der ungleich
geladenen Teilchen und Sammlung der gleich-
namigen zu grofleren Raumladungen gestatten.

Fir die Erzeugung der Raumladungen sind drei

Theorien erwihnenswert:

A. Theorie von Wilson. In kernfreier Luft erfolgt
die Kondensation erst bei einer Ubersittigung von
400% relativer Feuchtigkeit an negativen [onen
(kleinen lonen), bei 600% an positiven lonen.



Die WNegativen wiirden also cher in Gestale von
Tropfen ausfallen als die Positiven und damit die
Ladungstrennung hervorrufen. Diese Theorie ist un-
haltbar, weil kernfreie Luft in der Troposphire nicht
existiert.

B: Influenz-1 heorie von Elster und Geitel. In
einem fallenden Tropfen werden durch Influenz im
elektrischen Felde der Erde positive Ladungen an
der unteren Seite, negative Ladungen an der oberen
zusammengedringt. Tritt cine Spaltung des T'ropfens
ein, dann werden die schwereren Teile schneller
fallen als die leichteren und dadurch eine Ladungs-
trennung herbeifiihren, wenn die schwereren grund-
sitzlich eine andere Ladung tragen als die leichteren.
Bei Koagulation durch ungleiche Fallgeschwindig-
keit, d. h. wenn ein grofierer Tropfen einen kleineren
einholt, konnte nun gezeigt werden, dafl im Augen-
blick des Aufprallens auf der Oberseite des grofieren
Tropfens sich kleine Stiicke abldsen. Diese miissen
also negativ geladen sein und die schwereren posi-
tiven Tropfen fallen als geladene Regentropfen aus
der Wolke. Diese Theorie steht im Einklang mit
Beobachtungen bei Landregen, die in der Mehrzahl
der Fille positiv geladenen Niederschlag und Ab-
schwiichungen ‘oder sogar Umkehrungen des elek-
trischen Feldes ergeben. Die grofien Raumladungen
von Gewitterwolken konnen aber so nicht erklirt
werden,

C. Simpsons Gewitter-T heorie stiitzt sich aut dic
Beobachtungen von Lenard, der zeigte, dafl beim
Zerplatzen von Wassertropfen kleine negativ ge-
ladene und grofle positiv geladene Tropfen ent-
stehen, Dabei ist es gleichgiiltig, ob das Zerplatzen
durch Aufprallen auf eine feste Flache (daher Was-
serfall-Elektrizitat genannt) oder durch Zerspringen
in der Luft erfolgt. Dieses Abspringen sehr kleiner
negativer Tropfen wird von Lenard dadurch erklart,
daf} an der Oberfliche jedes Tropfens eine aus kom-
plexen Ionen gebildete elektrische Doppelschicht liegt
und zwar mit der negativen Belegung nach aullen,
mit der positiven nach innen. Die abgeplatzten
Teilchen sind also vorzugsweise negativ. Ein Zer-
platzen der Tropfen erfolgt nun entweder durch
die Turbulenz der Aufwindstrémungen in Gewitter-
wolken oder wenn die Tropfen zu grofl geworden
sind, als dafl sie sich noch im ganzen halten konnten.
Dadurch sammeln sich im vorderen unteren Teil
der Gewitterwolke gréfiere positive Raumladungen
an, wihrend die kleineren negativen Tropfchen
durch den aufsteigenden Luftstrom nach den oberen
und hinteren Teilen der Wolke vertragen werden
kénnen. Am vorderen Rande des Gewitters kommt
es dann zu grofien Verstirkungen des elektrischen
Feldes, am hinteren Rande zu Umkehrungen, so dafl
an der ersteren Stelle die Blitze positive Ladungen
nach unten, im hinteren Teil der Wolke negative
Ladungen zur Erde bringen. Auflerdem kann es
auch zwischen ungleich geladenen Teilen der Wolke
zum Uberschlagen kommen und vielleicht auch zu
Entladungen nach oben in die héheren Schichten der
Lufthiille. *

Aerologische Untersuchungen des elektrischen Zu-
standes von Gewitterwolken haben erwiesen, daf die
oberen Teile wieder positive Raumladungen be-
sitzen. Alle Anzeichen sprechen dafiir, dal dies ge-
rade die Region der Kristallbildung mit Tempera-

turen unter —15° oder —20° sind. Es ist daher zu

vermuten, dafl in diesen Hohen die Eiskristalle in

irgend einer Weise (Reibungselektrizitit?) an der

Entstehung der positiven Ladungen beteiligt sind.

Genaueres ist hieriiber noch nicht bekannt.

Die Entladungsformen der Elektrizitit unterteilt
man in Spitzenentladungen, Elmsfeuer, Flachen-
blitze, Linienblitze, Perlschnur- und Kugelblitze.

a) Spitzenentladungen sind nicht sichtbar, es sind die
besonders am Blitzableiter aber auch an Baumen
usw. einsetzenden stillen Entladungen. Der Blitz-
ableiter ist nicht entfernt imstande, die Raum-
ladungen einer Gewitterwolke auszugleichen.

b) St. Elms-Feuer tritt bei sehr grofiem Potential-
Gefille als Biischel- oder Glimmentladungen auf.
Es wird besonders auf Berggipfeln oder an Schif--
fen auf dem Meere beobachtet, nur selten in der
Ebene. Es tritt auch bei Béenwerter ohne Blitz-
erscheinungen auf.

¢) Flichenblitze konnen einfach der Widerschein
eines durch die Wolken verdeckten Linienblitzes
sein. Es existiert jedoch auch eine eigene Entla-
dungsform, da Flichenblitze zum Unterschied
gegen das Linienspektrum des Linienblitzes bis-
weilen Banden-Spektren aufweisen. Flichenblitze
kommen sehr hiufig auch im Aufgleit-Alto-
stratus vor. Wahrscheinlich handelt es sich um
gleichzeitig an vielen Tropfen oder Kristallen
auftretende Biischelentladungen. — Eine noch
gianzlich ungekldrte Form der Entladung ist das
bei heiterem Wetter auftretende Andcn{feu'd‘ltcn.

d) Lintenblitze unterscheiden sich von den Funken-
entladungen der Laboratoriumsversuche dadurdh,
dafl es sich nicht um oszillicrende Entladungen
handelt. Vielmehr erfolgen die einzelnen Blitz-
entladungen stoflweise in gleicher Richtung. Ein
cinzelner Blitz kann aus 20 oder mehr solchen
einzelnen Entladungen bestchen. Die Dauer einer
cinzelnen Entladung betrigr 10— bis 102 sec,
die Geschwindigkert, mit der sich die Spitze des
Blitzes vorarbeitet, etwa 100 km/sec. Der Durch-
messer des Entladungskanals kann auf ¥ m ge-
schitzt werden, die erzeugende Potentialdiffe-
renz zwischen Anfangs- und Endpunkt auf 30
bis 100 Millionen Volr.

¢) Bei Perlschnurblitzen beobachtet man in der Bahn
des Blitzes noch einige Zeit eine Kette von rund-
lichen leuchtenden Gebilden, die sich relativ lang-
sam fortbewegen, Hicr liegt vielleicht ein Uber-
gang zu

Py Kugelblitzen vor, deren Natur bisher nur unbe-
friedigend gekldrt ist, Sie treten als leuchtende
Massen auf, die sich meist einige Zeit erhalten,
langsam oder schnell fortbewegen, mit oder ohne
Explosion verschwinden und uberhaupt wiel
Ritselhaftes an sich haben.

7. Kapitel
Optik der Atmosphire

Die einzelnen Probleme dieses Gebietes umfassen
die Erscheinungen der normalen und anormalen
Strahlenbrechung in der Luft, der Brechung (und
Spiegelung) an Eiskristallen, der Brechung (und

= ]



Beugung) an Wassertropfen, der Beugung an Trop-
fen und Kristallen und der diffusen Zerstreuung.

1. Strahlenbrechung erfolgt in der Luft nach den
Gesetzen der geometrischen Optik, wenn ein Licht-
strahl aus einem dichteren Medium in ein’ diinneres
eintritt, Da die Luftdichte mit der Hohe abnimmt,
sind die Lichtstrahlen, die die Lufthiille nicht genau
senkrecht durchdringen, metst nach oben convex ge-
kriimmt. Hierdurch entsteht die astronomische Re-
fraktion, dic ein Gestirn unter einer kleineren Zenit-
Distanz erscheinen ldfit, als in der es sich befindet.
Auflerdem wird dic Hebung der Sonne iiber den
Horizont, wenn sie mathematisch bereits unterge-
gangen ist, und ihre scheinbare Abplattung in Hori-
zontnahe hierdurch hervorgerufen. Auch der griine
-Strahl ist eine Erscheinung der fiir die einzelnen
Wellenlingen verschiedenen Refraktion. Der Kriim-
mungsradius ist fiir einen dic Erdoberfliche tangie-
renden Strahl unter normaler Dichteverteilung das
6-fache des Erdradius.. Je schneller die Dichteab-
nahme mit der Hohe bzw. eine je stirkere Inversion
vorhanden ist, desto stdarker ist die Kriimmung des
Lichtstrahles. Sie wird gleich der der Erdoberflache,
wenn e¢in Temperatur-Gradient y = 11,4°/100 m
besteht, Bei noch schirferen Inversionen wird die
Krimmung noch stirker, es ergibt sich dann eine
Luftspiegelung nach oben. Man sicht dann von Ge-
genstanden in Horizontnihe ein Spiegelbild dariiber
schweben. Eine Luftspiegelung nach unten wird bei
sehr hohen Temperatur-Gradienten angetwroffen, die
einer Dichrezunahme der Luft nach oben hin ent-
sprechen, also z, B, iiber sehr stark erhitzten Straflen,
Sandflachen usw. Erfolgt die Spiegelung unregel-
mifliig an welligen und mehriachen Inversions-
Flichen, so zeigt sich die Erscheinung der Fata-
Morgana.

2. Durch Strahlenbrechung und gegebenenfalls
auch Spiegelung an Eiskristallen entstehen die Halo-
Erscheinungen. Zur Brechung sind nur Vollkristalle
geeignet, nicht Schneesterne oder Reifgraupeln. Ent-
sprechend den Vorgingen bei der Brechung tritt
gleichzeitig eine Spektralzerlegung auf, die bewirkt,
dafd bei allen Halo-Erscheinungen Rot die der Sonne
nichst gesehene, Violett die entfernteste Farbe ist
(Unterschied gegen Beugungsvorgang). Eiskristalle
treten als prismatische Sdulen oder Plittchen auf, die
immer so durch die Luft herunter fallen, dafl die
Breitseite waagerecht liegr. Infolgedessen liegr die
Hauptachse des Prismas bei Sdulen waagerecht, bei
Platten senkrecht. Entsprechend der verschiedenen
Lage der Hauptachse und je nachdem, ob der
" brechende Winkel 60° oder 90" betrigt, entstechen
verschiedene Halo-Erscheinungen. Die wichtigsten
sind:

Bei senkrechter Hauptachse und brechendem Winkel
60": die Nebensonnen;

bei senkrechter Hauptachse und brechendem Winkel
90°: der Zirkumzenitalbogen;

bei waagerechter Hauptachse und brechendem Win-
kel 60°: der obere und untere Beriihrungshogen
» des kleinen Ringes, ey
bei regelloser Lage der Hauptachse und brechendem
Winkel 60°: der kleine Ring von 22° Halb-
messer;
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bei regelloser Lage der Hauptachse und brechendem
Winkel 90° der groffe Ring von 46" Halb-
messer; 7

bei Spicgelung an senkrechten Flichen: der Horizon-
talkreis;

bei Spiegelung an waagerechten Flichen: die Unter-
.50"“(.'.',

bei Spicgelung an regellos liegenden Flachen: die
Lichtsaule durch die Sonne.

Von den zusammengesetzten Erscheinungen sind fiir

den Flieger die Neben-Untersonnen die bemerkens-

wertesten; sic entstehen durch  Spiegelung und

Brechung am 60°-Winkel.

3. Durch Strahlenbrechung (im Verein mit Spic-
gelung und Beugung) in Wassertropfen entsteht der
Regenbogen. Dic cinfache Erklirung von Descartes
(1637) durch Brechung beim Eintritt und Austritt
des Strahles in den Tropfen mit einmaliger Spiege-
lang (Regenbogen von 41° Radius um den Gegen-
punkt der Sonne) oder doppelter Spiegelung an der
Innenwand des Tropfens (Regenbogen von 52"),
erklirt nicht alle Erscheinungen, die man beobachtet.
Zwar liefert diese ‘Theorie dic Farbenverteilung
richtig, nimlich fiir den Hauptregenbogen das Rot
auflen, fiir den grofieren Nebenregenbogen das Rot
mnen. Man findet jedoch bisweilen auch mehrere
sekundire Bogen an der Innenseite des Hauptregen
bogens, man beobachtet verschiedene Farbfolgen,
z. B. Spektren ohne rot oder ohne gelb, breite oder
schmale Bogen, sogar ganz breite, farblos weifle
Regenbogen, die nicht so einfach erklire werden
kénnen. Die Erklirung ist nur unter Beriicksichti-
gung der Beugung des Lichtes moglich, wobei die
Grolie der Tropfen eine Rolle spielt. Bei sehr kleinen
Tropfen (r < 2,5510% ¢m) findet die Theorie den
weillen Bogen, daher ,,Nebelbogen™ genannt, der
immer cin Beweis fiir die Anwesenheit von Wolken-
elementen in fliissiger Form ist; bei r==10"2
erscheint die Farbenfolge ohne rot, bei r = 5X10—2

cm treten sehr prichtige Bogen auf mit der Farben-

folge rot, griin, violett, jedoch ohne blau.

4. Durch Beugung des Lichtes in fliissigen oder
festen Wolkenelementen entstehen die Féfe oder
Kranze um Sonne und Mond, mehrfache Wieder-
holungen der Spekrtralfarben, wobei jedesmal das
rote Ende des Spektrums auflen licgt. Wegen der
blendenden Lichtfiille der Sonne werden die Hofe
meist nur beim Mond beobachtet. Je grofler der
Radius der beugenden Teilchen, desto kleiner ist der
Durchmesser der Hofe; sehr grofle Hofe sind also
ein Zeichen fiir schr kleine Wolkenelemente. Regel-
miiflige Héfe kénnen nur entstehen bei einigermafien
gleichmifliger Tropfengrofle. — An den Rindern
von Wolken, oftmals auch in auffallend grofler
Entfernung von der Senne, beobachtet man dhnliche,
aber unregelmifligere Farbfolgen, die sogenannten
irisierenden Wolken. Die Farbfolge ist durch die
nach dem Rande der Wolke hin abnehmende
Tropfengréfe und durch den Winkelabstand von
der Sonne zu erkliren. — Als Glorien bezeichnet
man Hife, die sich um den Schatten eines Beobach-
ters auf einer Nebelwand oder Wolke bilden. Thre
Entstehung ist noch nicht restlos geklirt. Es ist jedoch
wahrscheinlich, dafl sie nur in Wasserwolken, nicht
in Eiswolken beobachtbar sind.



5. Die geschilderten Beugungserscheinungen treten
auf, wenn die Grofie der beugenden Teilchen (Wol-
kenelemente) grofler als die Wellenlidnge des Lichtes
ist. Ist sie kleiner als diese, dann ergibt sich ebenfalls
cine Ablenkung des auf ein Teilchen auftreffenden
Lichtes, jedoch ist diese Zerstreuung nach allen Seiten
gerichtet and liefert keine spektrale Farbenanord-
nung in bestimmten Richtungen oder Struktur des
abgelenkten Lichres. Man nennt diese Erscheinung
die diffuse Zerstrenung. Sie ist umso wirksamer, je
kirzer die Welenlinge ist; daher wird blaues Lidglt
erheblich mehr zerstreut als gelbes oder rotes. Bei
Partikeln von der Kleinheit der Molekiile geht diese

Abhangigkeit der Zerstreuung von der Wellenlange
umgekehrt proportional mit der 4. Potenz; wenn
groflere Teilchen, z.B. Kerne, Ionen, Staub und
kleinste Wassertropfchen (gequollene Kerne) zer-
streuend wirken, erfolgt dies proportional =2 oder
anderen, schwiicher als k' von der Wellenlinge
abhingigen Funktionen. Bei sehr reiner, staub- und
kernfreier Luft ist deshalb die Farbe des Himmels,
d. h. das diffus zerstreute Sonnenlicht blau, bei
trilber Atmosphire sind auch grofiere Wellenlingen
beteiligt, der Himmel wird milchighlau oder
weifflich.

J. Kohnert, Ruchdruckersi, Bln..Charlottenburg 4
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