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Vorwort zur deutschell Bearbeitullg. 
Ais im Jahre 1934 S. P. CHROMOWS russisches Buch "Einfiihrung in die Wetter

analyse" erschien, war sich die Kritik dariiber einig, daB es, als modernes Handbuch 
dar synoptischen Meteorologie fiir den Wetterdienst, im Stande sei, eine fiihlbare 
Liicke in der meteorologischen Weltliteratur auszufiillen. Zu diesem Zweck sei 
allerdings sein Erscheinen in einer leichter lesbaren Sprache erwiinscht. Fiir eine 
Ausgabe in deutscher Fassung setzte sich namentlich Herr H. v. FICKER in seiner 
in der Meteorologischen Zeitschrift (1935, S. 160) erschienenen Besprechung ein. 

Bereits zwei Jahre nach Erscheinen der ersten Auflage seines Werkes konnte 
Herr CHROMOW eine zweite vorbereiten. Gleichzeitig steHte er das Manuskript fiir 
eine tschechische Ubersetzung Herrn N. KON<'5EK zur Verfiigung,. der seinerseits 
beim Verlag Julius Springer in Wien die Ausgabe einer deutschen Ubersetzung an
regte. Der Verlag trat hierauf an den Unterzeichneten mit dem Ersuchen heran, 
das Buch fiir den deutschen Leserkreis einer Bearbeitung zu unterziehen. Zu diesem 
Zweck gab Herr CHROMOW dem Unterfertigten in zuvorkommender Weise aIle 
VoHmacht. 

Es war fiir die Bearbeitung die Aufgabe gestellt, den Text der zweiten, im Jahre 
1937 erschienenen Auflage des Originalwerkes straffer zusammenzufassen und dabei 
die mittel- und westeuropaischen Verhaltnisse mehr zu beriicksichtigen. Da ver
schiedene Umstande die Herausgabe des vorliegenden Buches betrachtlich ver
zogerten, ergab sich auch die Notwendigkeit, neuere Forschungsergebnisse aus der 
Zwischenzeit entsprechend einzugliedern. 

Selbstverstandlich hatte die Bearbeitung sowohl in inhaltlicher als auch in 
formaler Hinsicht weitgehend auf die Eigenart des Originalwerkes Riicksicht zu 
nehmen. Es ist offenkundig, daB dieses den ganzen Stoff geschlossen yom zentralen 
Standpunkt der norwegischen Polarfrontlehre aus behandelt. Damit war auch fiir 
die Bearbeitung ein fiir aHemal eine bestimmte Richtlinie vorgezeichnet. Immerhin 
war der Unterzeichnete bemiiht, Briicken, die Herr CHROMOW auch zu anderen 
Anschauungen zu schlagen begonnen hatte, weiter auszubauen, urn so den viel
seitigen Bediirfnissen des praktischen Wetterdienstes entgegenzukommen. 

So erfuhr der Text gegen das Original in vielen, vor aHem aber in den spateren 
Abschnitten nicht unbetrachtliche Veranderungen, Zusammenziehungen oder aber 
Erweiterungen. Herr CHROMOW selbst hatte noch im Jahre 1937 eine Reihe von 
Erganzungen, wie z. B. iiber Isobarenkarten fiir hohere Niveaus, iiber die isallobari
schen Gebiete und ihre Wanderung innerhalb der Fiihrungsstromung, iiber Prognosen
priifung usw. fiir die vorliegende Ausgabe beigesteuert und vor allem den ganzen 
Abschnitt iiber die Dynamik der Fronten neu verfaBt. Yom Bearbeiter stammt 
unter anderem die neue, bzw. erweiterte DarsteHung der synoptischen Wetter
berichterstattung, der Kondensations- und Sublimationstheorie FINDEISENS, der 
Einteilung der Gewitter, der Nebelklassifikation nach PETTERSSEN, die Beschreibung 
der Vorgange an der Boenwalze der Kaltfront, der Druckanderungen in Zyklonen, 
der Struktur der Wellen- und Wirbelzyklone, der Anschauungen iiber Steuerung, 
iiber retrograde Mittelmeerstorungen, ferner die Eingliederung der Wetterregeln, 
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die sich aus der Praxis mit der Hohenwetterkarte ergeben, groBere Ergiinzungen 
zur Nachtfrost-, Gewitter-, Nebel- und Vereisungsvorhersage u. a. m. 

Hinsichtlich der Abbildungen sei bemerkt, daB aus dem Bildermaterial der 
Originalausgabe 42 Bilder ausgeschieden und 35 neu eingereiht wurden. An einigen 
Darstellungen wurden leichte Analysenretouchen vorgenommen und in zahlreichen 
Karten wurde die Symbolik den jungsten internationalen Vereinbarungen ange
paBt. 

Die vorgenommene schiirfere Gliederung des Stoffes kommt auch in der Aus
gestaltung des Inhaltsverzeichnisses zum Ausdruck. Die Literaturangaben wurden 
erheblich ergiinzt und in ein besonderes Schriftenverzeichnis als Anhang des Buches 
zusammengefaBt. Am SchluB der einzelnen Abschnitte oder Kapitel finden sich 
daher, zum Unterschied von der Originalausgabe, nur ubersichtliche Hinweise auf 
dieses Verzeichnis. 

Wie Herr CHROMOW wiederholt betont, ist das Buch unter dem EinfluB von 
Vorlesungen, Kursen und Besprechungen entstanden, welche Herr T. BERGERON 
in RuBland abgehalten hatte. Es war daher sehr zu begruBen, daB sich Herr 
BERGERON selbst bereit erkliirt hatte, das Manuskript der deutschen Bearbeitung zu 
lesen. Wenn diese Absicht auch nicht restlos verwirklicht werden konnte, so ver
dankt der Unterzeichnete doch Herrn BERGERON viele wichtige Bemerkungen zum 
Text und unschiitzbare Ratschliige zur Verbesserung des Bildermaterials, ja selbst 
die Originalzeichnungen einiger Abbildungen. 

Eine weitere Vervollkommnung erfuhr das Buch durch das Entgegenkommen 
der Herren Prof. H. v. FICKER und Doz. F. STEINHAUSER, welche die Korrekturen 
gelesen und bei dieser Gelegenheit noch wiihrend des Satzes eine Fulle von An
regungen zur Verbesserung des Inhaltes und zur Beseitigung historischer Unrichtig
keiten gegeben haben. Beiden genannten Herren ist der Unterfertigte fUr ihre Hilfe 
auBerordentlich verpflichtet. 

Herr G. SOHINZE hatte die Liebenswurdigkeit, das zur tabellarischen Darstellung 
der Luftmasseneigenschaften uber Deutschland verwendete neuere Zahlenmaterial 
zur Verfugung zu stellen, wofUr ihm auch an dieser Stelle bestens gedankt sei. 

Zur Reproduktion der Abb.20 (Gradientwindlineal des norwegischen Wetter
dienstes) haben die Herren Direktor TH. HESSELBERG und Prof. Sv. PETTERSSEN 
freundlichst ihre Zustimmung gegeben. Erliiuterungen hierzu sind den Herren 
W. BLEEKER und F. BJORKDAL zu verdanken. 

Wiihrend der ganzen Arbeit stand Herr Dr. N. KONCEK dem Unterzeichneten 
unermudlich mit Rat und Tat zur Seite. Auf ihn geht, wie bereits erwiihnt, die 
Anregung zu einer deutschen Ausgabe des CHROMowschen Werkes zuruck. Er hat 
ferner nicht nur die Ubersetzung des russischen Originals beigesteuert, auf welche 
sich die vorliegende Bearbeitung stutzt, sondern auch die technische Herstellung 
des Manuskripts, die Anlage des umfangreichen Registers und die Uberprufung der 
Korrekturen besorgt, wobei er den Unterfertigten auch durch zahlreiche kritische 
Bemerkungen unterstutzt hat. Ihm sei der besondere Dank fur das Zustande
kommen des Buches ausgesprochen. 

Urn die Herstellung bzw. Anpassung zahlreicher Abbildungen hat sich Herr 
F. TVRDIK verdient gemacht. 

Sehr verbunden ist der Unterzeichnete schlieBlich dem Herrn Verleger fUr seine 
groBe Geduld, fUr sein sonstiges freundliches Entgegenkommen in jeder Hinsicht 
und fur die auBerordentliche Fursorge, die er der Ausstattung des Buches ge
widmet hat. 

1m Fruhjahr 1940. 
G. Swoboda. 
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Erstes Kapitel. 

Die synoptische lUethode. 

1. Einleitung. 
a) Allfbau der Atmosphare. Die troposphiirischen Luftmassen als Trager des Wetters. 

Zu Beginn dieses Jahrhunderts wurde mit Hilfe aerologischer Beobachtungen 
festgestellt, daB sich die Atmosphare in vertikaler Richtung in zwei im Hinblick 
auf die Temperaturverhaltnisse durchaus verschiedene Teile gliedert. Der untere 
Teil, der je nach der geographischen Breite und der Jahreszeit eine Machtigkeit 
von 8-17 km hat, wird Troposphiire genannt. In der Troposphare findet ein verti
kaler Luftaustausch statt und die Temperatur nimmt hier mit der Hohe durch
schnittlich um 5-6° auf je 1000 ru abo Die Kondensation des Wasserdampfes, 
also die Wolkenbildung, beschrankt sich im wesentlichen auf die Troposphare. 
In den gemaBigten Breiten reicht die Troposphare durchschnittlich bis in eine Hohe 
von 10-11 km, .in den Polargegenden bis 8-10 km und in den tropischen 
Gegenden bis etwa 17 km. 1m Sommer ist diese Hohe groBer, im Winter kleiner. 
Die tiber der Troposphiire lagernde Luftschicht heiBt Stratosphiire. In der Strato
sphare andert sich die Temperatur nach oben zu im allgemeinen nur wenig, wenn 
man absieht von den Schichten tiber rund 30 km Hohe, die bisher auBerhalb 
des Bereichs direkter Messungen liegen. In horizontaler Richtung treten in der 
Stratosphare jedoch erhebliche Temperaturunterschiede auf in Abhangigkeit von 
der Hohe, in welcher sie beginnt. fiber dem Polargebiet, wo sie niedrig liegt, weist 
sie nur selten Temperaturen von weniger als - 50° auf; tiber dem .Aquator, wo 
sie erst in groBer Hohe beginnt, hat sie Temperaturen von - 80° und darunter. 

Oben wurden nur Mittelwerte der Tropospharenhohe angefiihrt. In Wirklich
keit unterliegt diese Hohe tiber jedem Ort andauernden Schwankungen im Zu
sammenhang mit der Zyklonentatigkeit. Uber den Gebieten hoheren Drucks - den 
Antizyklonen - reicht die Troposphare hoher hinauf als tiber den Gebieten tieferen 
Luftdrucks - den Zyklonen -, und zwar durchschnittlich um 2 km. 

Die Ubergangsschicht (Grenzflache) zwischen Troposphare und Stratosphiire 
heiBt Tropopause.1 Beim Durchgang durch die Tropopause wird haufig eine Inversion 
(eine "Umkehr") der Temperatur verzeichnet. 

Die physikalischen Vorgange, welche wir als "Wetter" bezeichnen, sind grund
satzlich durch den physikalischen Zustand, die Bewegung und die Wechselwirkung 
der troposphiirischen Luttmassen bestimmt. Die Luftmassen empfangen und ver
lieren andauernd Strahlungsenergie, sie erwarmen sich und ktihlen sich von der 
Erdoberflache her ab und werden von hier aus mit Wasserdampf und Staub ange
reichert; hierdurch nehmen sie gewisse Eigenschaften an und fiihren diese Eigen
schaften auf ihrer Wanderung von Land zu Land mit sich. Die Eigenschaften einer 

1 Zuweilen wird die T~ppopause Substratosphare genaIUlt. Dieser Ausdruck solI 
hier jedoch nicht fUr die Ubergangsschicht (Grenzflache) verwendet werde:q., sondern 
fiir die Schicht der untersten Kilometer der Stratosphare, eingerechnet die Ubergangs
schicht. 

Chromow, Wetteranalyse. 



2 Die synoptische Methode. 

Luftmasse bestimmen die Temperatur, die Feuchtigkeit, die Fernsicht, den Charakter 
des Windes und oft auch der BewOlkung und der Niederschlage in dem Gebiet, 
welches die Luftmasse einnimmt. Von erheblicher Bedeutung fUr das Wetter ist 
es auch, wenn mehr oder weniger machtige Schichten einer Luftmasse dem sanften 
Keil einer anderen Luftmasse entlang aufsteigen (Aufgleitvorgang); dabei kommt 
es in der Regel zu besonders reichlicher Bildung von Wolken, welche Niederschlage 
ausscheiden. SchlieBlich veranlassen besondere Wellen- und W irbelstOrungen, die an 
der Grenzflache zwischen verschiedenen Luftmassen (an den Fronten oder Front
fliichen) entstehen, im Gebiet der gemaBigten Breiten Schwankungen der Wind
richtung und Windstarke. 

Aus dem Angefuhrten darf man jedoch nicht etwa schlieBen, daB die Stratosphare 
fur die Wettervorgange ohne Bedeutung sei. Die Atmosphare bildet ein einheit
liches Ganzes und es ist selbstverstandlich, daB Anderungen von Temperatur und 
Druck sowie Luftverlagerungen in der Stratosphare irgendwie mit entsprechenden 
Anderungen in der Troposphare zusammenhangen mussen. Der Charakter dieses 
Zusammenhangs ist jedoch bisher noch nicht restlos geklart; es steht auch noch 
nicht fest, ob stratospharische Vorgange zu Veranderungen in der Troposphare 
AnlaB geben konnen. Wir haben derzeit eher Grund zur Annahme, daB die Strato
sphare in der Mehrzahl der Falle nur passiv auf die Storungen reagiert, welche an 
den tropospharischen Fronten entstehen. Natiirlich konnen die so entstandenen 
stratospharischen V organge ihrerseits wieder auf die Troposphare zuruckwirken; 
anscheinend uben sie dabei aber gar keinen oder keinen wesentlichen EinfluB auf 
die kurzfristigen Wetteranderungen (von einem Tag zum andern) aus, sondern 
sie kommen hauptsachlich im langfristigen Gesamtcharakter ~es' Wetters zum 
Ausdruck. Von diesem Standpunkt aus erscheint es bis zu einem gewissen Grad 
gerechtfertigt, wenn im Rahmen des taglichen Wetterdienstes die Analyse der 
Bedingungen und Ursachen des Wetters sich gegenwartig auf eine Analyse der 
Troposphare beschrankt. 

Es steht jedoch zu hoffen, daB der weitere Ausbau des aerologischen Beob
achtungswesens (namentlich mit Hilfe von Radiosonden) und die Erweiterung 
unserer Kenntnisse von den Verhaltnissen in der Stratosphare zu einer erheblichen 
Vervollkommnung der Analyse und Prognose des tropospharischen Geschehens, 
welches unmittelbar im Wetter seinen Ausdruck findet, fUhren werden. 

Fur die Vorhersage des kunftigen Wetterablaufs an einem bestimmten Ort 
genugt das Studium dieses Ablaufs lediglich an der betreffenden Stelle keineswegs. 
Die Luftmassen erstrecken sich ebenso wie die atmospharischen Storungen in jedem 
Augenblick uber weite Gebiete; ihre horizontale Ausdehnung erreicht Tausende 
von Kilometern, weshalb das Wetter innerhalb einer und derselben Luftmasse auI 
groBem Gebiet einheitlichen Charakter aufzuweisen pflegt. Gleichzeitig macht 
sich ein mehr oder weniger ausgesprochener Tagesgang des Wetters geltend, d. h. 
eine periodische Anderung im Zustand der meteorologischen Elemente, die unmittel
bar mit den Anderungen zusammenhangt, welche in der Bilanz der Strahlungs
energie im Lauf eines Tags auftreten. 

Der Tagesverlauf der Temperatur und in Zusammenhang damit der Tagesgang 
auch anderer meteorologischer Elemente innerhalb einer einheitlichen Luftmasse 
ist allgemein bekannt. Zwischen Morgen und Mittag uberwiegt die Sonnenstrahlung 
den Warmeverlust durch Ausstrahlung des Erdbodens; nach 2-3 Uhr nachmittags 
ist freilich die Sonnenstrahlung nicht mehr imstande, die verstarkte Warmeaus
strahlung der erhitzten Erdoberflache wettzumachen. Die Temperatur des Bodens 
und der bodennachsten Luftschicht nimmt daher von Sonnenaufgang bis 14-15 Uhr 
zu und von da an bis zum Sonnenaufgang abo Die Amplitude dieses Tagesgangs 
der Temperatur ist in den unteren Luftschichten groBer bei heiterem Himmel 
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als bei bedecktem und hangt iiberdies von der Windgeschwindigkeit, von den 
orographischen Verhaltnissen, dem Feuchtigkeitsgehalt der Luftmasse usw. abo 
Gemeinsam mit der Temperatur schwankt auch die relative Feuchte, der Wind 
und oft auch die Bewolkung (besonders jene, welche Konvektionscharakter hat, 
siehe Abschnitte 37, 51).1 

Dringt in irgendein Gebiet eine neue Luftmasse ein, so wird selbstverstandlich 
die ihr entsprechende Wetteranderung, die vom Tagesgang unabhangig ist und ihn 
mehr oder weniger iiberdeckt oder maskiert, an einer ganzen Reihe von Orten gleich
zeitig vor sich gehen und sich mit der Luftmassengrenze allmahlich in bestimmter 
Richtung ausbreiten. Das Wetter an einem gegebenen Ort steht also in Zusammen
hang mit den gleichzeitigen und vorhergehenden Wetterverhaltnissen im Nachbar
gebiet. Man kann somit sagen, daB das Wetter gemeinsam mit den Luftmassen, 
die seine Trager sind, im Raum fortwandert. Beobachtungen an einem einzelnen 
Ort ermoglichen weder einen vollstandigen Einblick in die Ursachen noch in das 
Wesen des Wetters. 

b) Die synoptische Methode nnd ihre Entwicklung. 

Bereits vor mehr als hundert Jahren kam man auf den Gedanken, die sich auf 
groBem Gebiet abspielenden Wettervorgange an Hand sog. synoptischer Wetter
karten zu studieren. Eine solche Karte stellt mit Hilfe vereinbarter Symbole den 
Wetterzustand in einem bestimmten Augenblick auf groBem Gebiet dar, und zwar 
auf Grund der Beobachtungen eines meteorologischen Beobachtungsnetzes. Ver
fUgen wir iiber die synoptischen Karten einer Reihe aufeinanderfolgender Tage, 
so ermoglicht diese Serie offenkundig eine Vorstellung von den zeitlichen Wetter
anderungen.2 Verfolgt man an Hand der Karten die bisherige und gegenwartige 
Bewegung der Luftmassen, Fronten und atmospharischen Storungen und ihr 
sonstiges Verhalten, so kann man mit groBerer oder geringerer Wahrscheinlichkeit 
das Wetter an einem beliebigen Ort voraussagen. 

Diese Methode des Studiums und der Prognose von Wettervorgangen mit Hilfe 
der synoptischen Karten wird im Verlauf des Weiteren synoptische Methode genannt 
werden. Die durch sie dargestellten physikalischen Vorgange in der Atmosphare 
(Bewegungen der Luftmassen, Entwicklung der atmospharischen Storungen, 
Niederschlage an den Fronten usw.) heiBen synoptische Vorgange. Sie sind gerade 
die Ursache jener unperiodischen Wetteranderungen, die nns im folgenden beschafti
gen werden. Sie sind, wie wir sehen werden, im Wesen dynamisch-thermodynamische 
V organge, d. h. sie auBern sich in den Bewegungen der Luft und in den Warme
und Feuchtigkeitsumsatzen in ihr. Die Lehre von diesen Vorgangen und von der 
auf sie begriindeten Wettervorhersage wird synoptische Meteorologie oder kurz 
Synoptik genannt. 

In den Jahren 1816 bis 1820 zeichnete BRANDES die ersten synoptischen Karten 
Europas nach Beobachtungen aus dem Jahre 1783; spater untersuchte er synoptisch 
den Zeitraum yom 24. bis 26. Dezember 1821. In Amerika entwarf im Jahre 1842 

1 Genaueres liber den Tages- und J ahresgang der meteorologischen Elemente findet 
man in jedem Lehrbuch der allgemeinen Meteorologie. Die physikalische Analyse dieser 
Erscheinungen enthalt das Werk der norwegischen Autoren V. BJERKNES, J. BJERKNES, 
SOLBERG und BERGERON: "Physikalische Hydrodynamik". 

2 Vor 70 J ahren schrieb FITZ·Roy: "Da. diese Karten die Aufgabe haben, die 
aufeinanderfolgenden gleichzeitigen Wetterzustande zu versinnlichen - so als ob wir 
aus dem Weltenraum zu einem bestimmten Zeitpunkt auf den ganzen Atlantischen 
Ozean herabsahen lmd diesen Ausblick (der erheblich mehr bietet als jener aus der 
Vogelperspektive) im gleichmaf3igen Abstand einiger Stunden oder Tage wiederholten, 
urn eine Serie gleichzeitiger Wetterzustande zu erhalten - heif3en sie synchrone oder 
synoptische Karten." 

1* 
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LOOMIS die erste synoptische Karte. 1m selben Jahre wies KRElL, Assistent der 
Prager Sternwarte und nachmaliger Direktor der meteorologischen Zentralanstalt 
in Wien, auf die Bedeutung des Drahttelegraphen fUr die Sammlung von Wetter
meldungen aus dem meteorologischen Netz durch die Zentralinstitute hin. Die 
erste telegraphische Wettermeldung wurde 1848 in England befOrdert. 1m Jahre 1851 
wurden auf der Londoner Weltausstellung zum erstenmal versuchsweise synoptische 
Karten auf Grund telegraphischer Meldungen gezeichnet. 1m Jahre 1856 wurde 
die telegraphische Wetterberichterstattung in Frankreich und im Jahre 1857 in 
den Vereinigten Staaten von Nordamerika eingeflihrt. In England wurde unter 
FITZ-Roy im Jahre 1860 mit der regelmaBigen und raschen Herstellung synoptischer 
Karten begonnen, im Jahre 1861 mit der Ausgabe von Sturmwarnungen nnd von 
taglichen Prognosen. Gleichfalls im Jahre 1860 wurde in Holland ein Sturmwarnungs
dienst aufgenommen (Buys-BALLOT). 1m Jahre 1863 wurde in Frankreich die 
erste nach telegraphischen Meldungen zusammengestellte Karte veroffentliC'ht 
(LEVERRIER), und am 16. September 1863 nahm das Pariser Institut die VerOffent
lichung taglicher synoptischer Karten auf; im Jahre 1865 folgte C>sterreich. 

1m Laufe der weiteren beiden J ahrzehnte wurde im groBten Teile der europaischen 
Staaten sowie in den Vereinigten Staaten von Nordamerika ein Wetterdienst ein
gerichtet. 1m Jahre 1877 wurden der Wetterberichterstattung international ver
einbarte Richtlinien zugrunde gelegt, doch blieb die Anzahl der beteiligten Beob
achtungsstationen noch verhaltnismaBig beschrankt und der Nachrichtenaustausch 
war auf den Drahttelegraphen angewiesen. Der Weltkrieg und in den Nachkriegs
jahren die rasche Entwicklung des Flugwesens, das einer besonderen meteorologischen 
Sicherung bedarf, gaben der Entwicklung des Wetterdienstes einen machtigen 
Impuls. Diese Entwicklung stand zunachst im Zeichen der Erfindung der Radio
telegraphie und ihres Eindringens in zahlreiche Lebensgebiete. Die Radiotelegraphie 
hat in der Praxis des Wetterdienstes den groBten Umsturz hervorgebracht; mit 
ihrer Hilfe ist der internationale Austausch von Wettermeldungen einfacher, rascher 
und billiger geworden, was die Sammlung von Wettermeldungen aus einem wesent
lich dichteren Beobachtungsnetz und aus sehr weit entlegenen Gebieten moglich 
gemacht hat. Der Rundfunk ist anderseits auch zum Hauptvermittler der Wetter
prognosen geworden. 

Ein weiterer technischer Fortschritt im Wetterdienst ist dadurch erfolgt, daB 
man neben den Bodenbeobachtungen in umfassender Weise aerologische Beob
achtungen heranzieht, wobei namentlich die Verwendung des Flugzeugs in der 
aerologischen Aufstiegspraxis eine groBe Bedeutung erlangt hat. Statt wenigen 
liber die ganze Erde verstreuten Drachen- und Fesselballonstationen, wie in der 
V orkriegszeit, gibt es heute in vielen LandeI'll Flugzeugaufstiegstellen, deren 
Tatigkeit dem Wetterdienst unmittelbar zugute kommt. Allerdings ist dem 
Wetterflugzeug in den letzten Jahren ein machtiger Konkurrent in der Radio
sonde erstanden. In den Vereinigten Staaten von Nordamerika hat man sogar 
bereits damit begonnen, die Flugzeugaufstiegstellen durch Radiosondenstationen 
zu ersetzen. 

Mit dem organisatorischen Ausbau des Wetterdienstes ging eine Vervollkomm
nung der synoptischen Forschungsmethoden und unserer Kenntnisse von den 
synoptischen Vorgangen Hand in Hand. Bis zum Jahre 1918 beschrankte sich 
die synoptische Methode zum groBten Teile auf ein rein empirisches, formales und 
einseitiges Studium des barischenFeldes (der atmospharischen Druckverteilung) an 
der Erdoberflache. Ala Aufgabe der synoptischen Prognose galt vor allem die Vorher
sage der Anderungen dieses Feldes; man setzte voraus, daB die horizontale Druck
verteilung (das "barische Relief") die Wetterverhaltnisse, die seine Funktion seien, 
hinreichend bestimme. Die statistisch ermittelte Wetterverteilung _ in den ver-
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schiedenen Typen der "barischen Systeme" wurde fast automatisch der erwarteten 
Luftdruckverteilung zugrunde gelegt. Es ist indessen vollig klar, daB Lufttemperatur, 
Bewolkung, Niederschlagsverteilung, Fernsicht usw. keine eindeutige Abhangigkeit 
von der Luftdruckverteilung zeigen. Die genannten Faktoren hangen von der 
Temperatur, Gestaltung und Zusammensetzung der Erdoberflache ab, uber welche 
die Luft hinwegstromt, sie hangen ab von der Absorption und Emission von Energie 
durch die Strahlung von Boden und Luft, yom Feuchtigkeitsgehalte der Luft, von 
auf- und absteigenden Luftstromen an den atmospharischen Grenzflachen usw. 
Die Gesamtheit jener physikalischen Elemente, welche das Wetter ausmachen, 
kommt durch die Luftdruckverteilung in sehr ungenugender und keineswegs ein
deutiger Weise zum Ausdruck; daher konnen die Wetterverhaltnisse bei ahnlichem 
barischem Relief weitgehend voneinander abweichen, und zwar infolge ungleicher 
Anordnung der Luftmassen verschiedener Eigenschaften. 

Nur der Begrunder der englischen Synoptik FITZ-Roy ging in seinen Arbeiten 
von durchaus anderen - nichtbarischen - Gesichtspunkten aus. Unter Anlehnung 
an die vorsynoptische Lehre des bedeutenden deutschen Meteorologen der ersten 
Halfte des vergangenen Jahrhunderts, DOVE, daB namlich aile Wettervorgange 
unserer Breiten durch den Wechsel und den "Kampf" von Luftstromungen ver
schiedener Herkunft und Eigenschaften hervorgerufen seien, bildete FITZ-Roy 
zu Beginn der Sechzigerjahre des vorigen J ahrhunderts sein ausgezeichnetes System 
einer Synoptik der Lu/tma8sen aus. FITz-Roy untersuchte synoptisch die Eigen
schaften der polaren und tropischen Luftmassen, die in unseren Breiten aufeinander
treffen, die Eigenart ihrer Bewegungen sowie auch ihre gegenseitige Beeinflussung, 
welche die Ausbildung zyklonischer Storungen zur Folge hat. Ausgehend von 
einer Analyse dieser Faktoren gab FITZ-Roy zutreffende Wettervorhersagen aus. 
Sein vorzeitiger Tod (1865) fiihrte jedoch einen Niedergang des Wetterdienstes 
in England herbei und FITZ-Roys Ideen fielen der Vergessenheit anheim; in der 
Folge schlug die englische Synoptik den gleichen "iso barischen Weg" ein wie die 
Synoptik am Festland.1 

Erst vor etwa 35 Jahren gab man - zuerst wohl in Osterreich, wo M. MAR
GULES im Jahre 1905 die grundlegend gewordene Untersuchung "Uber die Energie 
der Sturme" veroffentlicht und H. V. FICKER im Jahre 1911 bei der Untersuchung 
nordasiatischer Kalte- und Warmewellen deren Bedeutung fur den Aufbau der 
Tiefdruckgebiete gezeigt hatte - die einseitig isobarische Auffassung des Wetter
geschehens auf, bis dann nach dem Weltkrieg im AnschluB an V. BJERKNES 
durch die Arbeiten einer Reihe von Forschern, namentlich in Norwegen,2 eine Neu
gestaltung sowohl der Grundlagen der synoptischen Methodik als auch der Tech
nik der synoptischen Analyse veranlaBt wurde. Bis zu einem gewissen Grade be
deutet die neue Methodik eine Ruckkehr zur Synoptik FITZ-Roys, aber eine Ruck
kehr auf hoherem theoretischem und technischem Niveau. Fur die neue Synoptik er
offnen sich hauptsachlich deshalb viel groBere Aussichten, weil sie auf dem Begriff 
-der Front fuBt, der FITZ-Roy noch unbekannt geblieben war. Ferner haben seit jener 
Zeit die Nachrichtentechnik, die Dichte des Stationsnetzes und die Gute der Beob-

1 Hier waren noch die DOVE und FITZ-Roy nahestehenden Ansichten von V. BLASIUS 
in Amerika (Arbeiten aus den Fiinfziger- bis Sechzigerjahren) zu erwahnen. BLASIUS 
gelangte sogar zu einer klaren Vorstellung von der Polarfront, seine Gedanken fanden 
indessen in die damalige synoptische Praxis keinen Eingang. 

Auf rein theoretischem Wege gelangte in den Achtzigerjahren HELMHOLTZ zu einer 
bestimmten Vorstellung von den atmospharischen "Diskontinuitaten" sowie von 
wesentlichen Einzelheiten der atmospharischen Zirkulation. 

2 VILHELM BJERKNES, JACOB BJERKNES, E. CALWAGEN, H. SOLBERG, T. BERGERON, 
E. PALMEN, G. SCHINZE, A. REFSDAL, Sv. PETTERSSEN, J. VAN MIEGHEl\I, H. C. WILLETT 
und andere. 
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achtungen usw. auBerordentliche Fortschritte gemacht. Die synoptische Analyse 
beruht derzeit, wie gezeigt werden solI, auf einer Prufung der Eigenschaften und der 
Bewegung der tropospharischen Luftmassen, der Grenzflachen (Fronten) zwischen 
ihnen und der Wellen- und Wirbelstorungen, welche durch die Wechselwirkung der 
Luftmassen beiderseits der Front entstehen. Durch die genannte Methode wird das 
Problem der Vorhersage der Niederschlage, Bewolkung, Fernsicht und Nebel einer er
folgreichen Losung nahegebracht, somit die Vorhersage gerade jener Elemente, die 
in der alten Synoptik erst an zweiter Stelle standen und gerade fur das Flugwesen 
der Gegenwart eine besondere Bedeutung erlangt haben. 

In der Synoptik hat man daher zu unterscheiden zwischen der Lehre, welche 
unsere gesamten und immer weiter anwachsenden Kenntnisse von den makro
meteorologischen Vorgangen, d. h. von den atmospharischen Prozessen groBen 
MaBstabs als Gestalter des Wetters und Klimas auf unserem Planeten1 umfaBt, 
und der Methode als Hilfsmittel fUr die praktische Arbeit bei der Wetteranalyse 
und -prognose. Diese beiden Bestandteile der Synoptik lassen sich infolge ihrer 
ganzen Eigenart nicht voneinander sondern. Kaum irgendwo anders kommt die 
Einheitlichkeit von wissenschaftlichem System und wissenschaftlicher Methode so 
deutlich zum Ausdruck wie in der synoptischen Meteorologie. Die synoptischen 
Forschungen bringen die synoptische Methode in ihren Einzelheiten zu immer 
hoherer Vervollkommnung; je weiter die Methode ausgestaltet wird, um so tiefer 
gestattet sie uns in die Wesenheit der atmospharischen Erscheinungen einzudringen. 
Die Synoptik wird nicht ausgebaut, sondern sie baut sich selbst ununterbrochen 
weiter aus. Sie stellt weder eine Sammlung von Vorschriften, noch ein Dogma 
vor, sondern eine "Arbeitsanleitung" - dies geht nicht nur aus dem oben Gesagten, 
sondern auch aus der Tatsache hervor, daB die Synoptik eine physikalische Lehre 
ist. Das Wetter kann man nur voraussagen, wenn man es studiert und versteht, 
keineswegs aber durch die automatische Anwendung fertiger Rezepte. 

Historische Literatur zu Abschnitt 1. 
Geschichtliche Angaben iiber die Entwicklung des Wetterdienstes im 19. Jahr

hundert finden sich hauptsiichlich bei: RYKATSCHEW 1899, HILDEBRANDSSON et TEISSE
RENC DE BORT 1901 bis 1907, SIR NAPIER SHAW 1932, KOPPEN 1932. 

:QOVES meteorologisches System ist niedergelegt in: DOVE 1837, 1840. 
Uber DOVES Verhiiltnis zur modernen Meteorologie siehe u. a.: MYRBACH 1921, 

CHROMOW 1931 (1). 
FITZ-RoYS synoptisches System: FITZ·Roy 1863'1 Hieriiber DIECKMANN 1931, 

CHROMOW 1932 (2), 1933. 
Das System des dritten V orgiingers der modernen synoptischen Meteorologie BLASIUS: 

BLASIUS 1875. Hierzu v. FICKER 1927. 

2. Das Wesen del' synoptischen Methode. 
a) Problem, Aufgabe nnd Zweck der Analyse der synoptischell Kartt'. 

Worin liegt das Wesen der Wettervorhersage an Hand synoptischer Karten? 
Zur Vorhersage des kunftigen Wetters ist die Untersuchung seines Zustandes 

zum gegebenen Zeitpunkt notig. Hierzu mussen zunachst die GesetzmaBigkeiten 

1 Die SYJloptik, vor kurzem noch die engbegrenzte Lehre vom barischen Relief 
und seinen Anderungen, greift jetzt auf den Bereich der allgemeinen Meteorologie, 
auf das Gebiet der atmospharischen Physik, iiber. So steht z. B. die Aerologie beinahe 
ganz im Bann der Synoptik. Die Dynamik der Atmosphare, die sich friiher (bei einigen 
Forschern bis auf den heutigen Tag) im leeren Raum reiner Abstraktion erging, ohne 
Zusammenhang mit den tatsachlichen synoptischen Vorgangen, lehnt sich jetzt bereits 
an die Synoptik an und sucht sie von ihrem Standpunkt aus zu erklaren. Fur die moderne 
Synoptik ist von unmittelbarel' Bedeutung auch die allgemeine Thermodynamik der 
Atmosphare nnd die Physik dl:'r \Volken und Hydrometeore. fernl:'r die Aktino
metrie usw. 
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im bisherigen Wetterverlauf erkannt und auf ihrer Grundlage die kiinftigen Anderun
gen vorausgesehen werden. Mit anderen Worten: fiir die Prognose ist eine vorher
gehende Analyse unerlaBlich, eine Prognose ohne Analyse ist unmoglich. 

Eine Wetterkarte, in welche aIle Beobachtungen eingetragen sind, zeigt uns 
zunachst eine uniibersichtliche Menge von Zeichen und Ziffern, welche die vor 
einigen Stunden durchgefUhrten Beobachtungen mehrerer hundert meteorologischer 
Stationen darstelIen, und zwar als Ohaos verschieden gerichteter Windpfeile, von 
Symbolen fUr die Bewolkung und die Hydrometeore, von Zahlen fiir den Luftdruck, 
die Temperatur, Feuchtigkeit, Niederschlagsmengen usw. 

Es ist nun Aufgabe der Analyse, in dieses scheinbare Ohaos durch einige wenige 
und moglichst einfache Umrahmungen Ordnung zu bringen. Eine solche Definition 
der Analyse ist jedoch noch unzureichend. Die Analyse darf namlich nicht lediglich 
formalen, sondern sie muB physikalischen Oharakter haben. Durch sie solI nicht 
nur eine niichterne Systemisierung erfolgen, sondern zugleich eine Klarung der 
inneren Zusammenhange zwischen den einzelnen Erscheinungen. Diese Zusammen
hange bewegen sich im Rahmen physikalischer Gesetzlichkeit. 

Ein Beispiel macht den Unterschied zwischen formaler und physikalischer 
Analyse_klar. Auf einer Karte seien die Lufttemperaturen eingetragen. Sie pflegen 
irgendwie systematisch angeordnet zu sein, z. B. nach den Weltgegenden, nach der 
Land- und Meeresverteilung usw. Verbinden wir in Abstanden von 5 zu 5° aIle 
Orte mit gleicher Temperatur, so erhalten wir ein System sog. Isothermen, welche 
die Temperaturverteilung in ihrer eigenartigen Pragung versinnlichen. Mit Hilfe 
der Isothermen haben wir also eine Analyse der Temperaturverteilung durchgefiihrt. 
Eine solche Analyse kann aber nicht als physikalisch angesehen werden, denn sie 
sagt unmittelbar nichts iiber die Ursa chen der gegebenen Verteilung aus. Sie ist 
formal und einseitig. Wir erkunden auf diese Art die Temperaturverteilung nur 
auBerlich und fUr sich allein ohne jeden anderweitigen Vergleich und vermogen 
daher weder ihren Zusammenhang mit den iibrigen meteorologischen Faktoren 
noch ihre Ursachen festzustellen. Eine solche Analyse gibt lediglich die Verteilung 
eines einzigen meteorologischen Elements wieder, sonst nichts. 

Einen wesentlich tieferen Einblick in die Wetterverhaltnisse gewinnen wir, 
wenn wir zugleich mit der Temperatur auch die Verteilung von Wind, Bewolkung, 
Niederschlag, Feuchtigkeit und Luftdruckanderung (Drucktendenz) betrachten. 
Als Beispiel sind in Abb. 2a die Wetterverhaltnisse yom 30. Mai 1931 morgens iiber 
dem europaischen RuBland dargestelIt, wo sie in keiner Weise durch die Land
und Meerverteilung oder durch das Vorhandensein von Gebirgsziigen beeinfluBt 
sind. 1m Nordteil der Karte liegen die Temperaturen durchwegs unter 12°, nordlich 
yom 60. Breitengrad sogar unter 5°. Der Wind weht in diesem Teil der Karte vor
wiegend aus Norden, zumindest hat er iiberall eine nordliche Komponente. Der 
Himmel ist hier von machtig entwickelten Haufen- und Schauerwolken bedeckt 
(siehe die Symbole in Abb. 6), strichweise gehen Niederschlage in Form von Schauern 
nieder. Am Nachmittag (Abb.2b) sind diese Niederschlage besonders zahlreich 
und der Haufencharakter der Wolken ist noch besser ausgepragt als am Morgen. In 
der Nahe der gezahnten Linie (Front) regnet es andauernd. Der Dampfdruck im 
~orden des dargestellten Gebietes (in die Karten nicht eingetragen) ist gering und 
der Luftdruck steigt dort; aHe Drucktendenzen im Bereich der tiefen Temperaturen 
sind positiv. 

1m Siidteil der Morgenkarte, siidlich von der gezahnten Linie, liegen die Tempera
turen meist ober 14°, an vielen Orten sogar iiber 20°. Auf der Nachmittagskarte 
ist der Temperaturunterschied noch schroffer: nordlich yom 55. Breitenkreise er
reichen die Temperaturen nirgends 16°, siidlich davon iiberschreiten sie durchwegs 
25°. Gleichzeitig ist der Wind im Siidteil der Karte iiberwiegend siidwestlich, 
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die Himmelsbedeckung ist bier gering und besteht hochstens aus flachen Haufen-, 
W ogen- oder Schichtwolken, Niederschlage fehlen fast ganz; der Luftdruck faUt 
entweder oder er steigt nur urn ein Geringes, der Dampfdruck ist recht erheblich. 

Die einzige Erklarungsmoglichkeit fiir den Wetterunterschied zwischen den 
Gebieten im Norden und Siiden ist die, daB sie von zwei Luttmassen verschiedener 
Eigenschatten bedeckt sind und daB die Verschiedenheit dieser Eigenschaften durch 
die ungleiche Herkunft der Ltiftmassen bedingt ist. Die Luft im oberen Teil der 
Karten stromt aus Norden, sie kommt aus den Polargegenden und ist kalt und 
trocken. Auf ihrem Wege gegen Siiden wird sie von dem bereits schneefreien Boden 
her stark erwarmt, daher entwickeln sich in ihr namentlich wahrend der Tages
stunden starkere aufsteigende Bewegungen, welche die Bildung von Haufen- und 
Schauerwolken zur Folge haben. Die kalte Luft schiebt sich offen bar unter die 
warme ein und veranlaBt infolge ihres groBeren spezifischen Gewichts eine Druck
steigerung in jenen Gebieten, in die sie eingedrungen ist. Es ist aus der Nachmittags
karte ersichtlich, daB die Kaltluft seit dem Morgen bereits urn 250-300 km we iter 
nach Siiden vorgedrungen ist. 

1m unteren Teil des Kartengebietes stromt die Luft aus Siidwesten, sie kommt 
aus niedrigeren Breiten, worauf auch ihre Temperatur und Feuchtigkeit hindeuten. 
Beirn Fortschreiten gegen Norden kiihlt sie sich von unten her ab, weshalb in ihr 
keine Haufenwolken und Schauer auftreten. Dort, wo die warme Luft entlang 
der Kaltluft in die Hohe steigt, kiihlt sie sich auch noch dynamisch ab (siehe drittes 
Kapitel) und sondert dabei in einem zusammenhangenden Streifen Niederschlage 
aus, die nordlich von der gezahnten Linie sichtbar sind. 

Die gezahnte Linie stellt, wie aus dem Gesagten ersichtlich, die Grenzlinie zwischen 
zwei Luftmassen oder eine sog. Front dar. Sie hat einen anderen Charakter als 
eine Isotherme. Diese ist nur eine bedingte Grenzlinie: je nachdem wir ein Tem
peraturintervaU von 5, 2 oder 1 0 wahlen, erhalten wir verschiedene Warmelinien 
in beliebiger Zahl. Die Front ist eine reale, physikalische Grenze. Sie steUt eine 
Linie vor, der entlang eine bestimmte Anderung in der Verteilung einer ganzen 
Reihe von meteorologischen Elementen auf tritt, weil hier zwei Luftmassen ver
schiedener Herkunft und Eigenschaften aneinandergrenzen. Die Aufteilung der 
Atmosphare auf der Karte in verschiedene Luftmassen vermit~elt eine einfache 
und iibersichtliche Gliederung der allgemeinen Wetterlage und es geht aus ihr 
gleichzeitig hervor, warum in dem einen Gebiet eine bestimmte Temperatur auf
tritt, in dem anderen jedoch eine hohere oder tiefere uSW. Diese Art von Analyse 
hat infolgedessen nicht mehr formalen, sondern physikalischen Charakter, sie ist 
nicht mehr einseitig, sondern komplexer Natur, indem sie statt einer gesonderten 
Betrachtung der einzelnen meteorologischen Elemente das Studium ihrer Gesamt· 
heit ermoglicht in ihrem wechselseitigen physikalischen Zusammenhang zum Zeit· 
punkt der vorliegenden konkreten Wetterlage. Aus einer solchen komplexen Er
wagung iiber die meteorologischen Elemente heraus ergeben sich gewisse Grund
formen - LuttkiJrper1 -, welche fiir den Mechanismus der Atmosphare im gegebenen 
Zeitpunkt charakteristisch sind, sowie Erkenntnisse iiber die Eigenart der Wetter
faktoren und deren Wechselwirkung, welche im Wetter zum Ausdruck kommt. 

Wir gelangen somit zu folgender Definition: Aufgabe der physikalisch-synopti
schen Analyse - auf Grund der Verteilung der hauptsachlichsten meteorologischen 
Elemente zum gegebenen Zeitpunkt - ist es, die Lage, Eigenschaften und Bewegung 
der Luftmassen festzustellen, ferner die Grenzen (Fronten) zwischen ihnen sowie 
auch die frontalen Sti:irungen (z. B. die Zyklonen), da ja sowohl die Fronten als 

1 Die Bezeichnung "Luftkorper" hat hier also einen weiteren Sinn ala bei einigen 
deutschen Autoren, welche sie ausschl ieJ3lich an Stelle des Terms "Luftmassen" verwenden. 
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auch die Luftmassen in del' Nahe del' Fronten sich in del' Regel im Zustand der 
Starung befinden. 

Die Analyse wird jedoch nicht um ihrer selbst willen, sondern zum Zweck der 
Wetterprognose vorgenommen. Die obigen Erwagungen haben ergeben, daB als 
die wahren Trager des Wetters, hinter den meteorologischen Elementen verborgen, 
die Luftmassen anzusehen sind. Die Aussage, daB ein uns interessierendes Gebiet 
bis zum nachsten Tag von einer bestimmten Luftmasse erreicht bzw. uberflutet 
sein wird, beinhaltet also bereits eine Prognose fUr das betreffende Gebiet. Denn 
mit der Verlagerung der Luftmasse wird auch eine Verschiebung des Wetters, 
aufgefaBt als Gesamtheit der Eigenschaften dieser Luftmasse - Temperatur, 
Windverhaltnisse, Feuchtigkeit, Bew61kung usw. - verbunden sein. Allerdings 
mussen dabei gewisse Veranderungen dieser Eigenschaften, die sich unterwegs 
(im Lauf der Verlagerung) einstellen konnen, mitberucksichtigt werden. 

Die Wettervorhersage beruht somit aut der V orhersage der Verlagerung und der 
Entwicklung der Luttmassen und Fronten als der wirklichen Trager des Wetters. 
Ausgehend von den meteorologischen Elementen kommt man also zunachst zu 
den "Luftkorpern", d. h. also zu den Luftmassen und Fronten, beurteilt deren Be
wegung und Anderung sowie deren kunftigen Zustand und kommt dann - beilll 
Blick in die Zukunft - erneut von den Massen und Fronten auf die meteorologischen 
Elemente zuruck oder genauer gesagt auf deren Zusammenspiel, welches wir Wetter 
nennen. 

Warum dieser Umweg? Es erhebt sich die Frage: Was ist leichter: die Be
wegung und Veranderung der Eigenschaften der Luft selbst, einer Luftmasse, 
vorherzusagen oder aber die Verlagerung und Veranderung der lsothermen, lsobaren 
und lsallobaren,I der Linien gleieher Bewolkung und Niederschlagsmenge ohne 
Kenntnis davon, wie die durch diese Linien dargestellten meteorologisehen Elemente 
untereinander und mit den einzelnen Luftmassen verknupft ~ind? 1m ersten Fall 
steht uns unsere Kenntnis der physikalischen GesetzmaBigkeiten der Atmosphare, 
der inneren Zusammenhange zwischen den "Feldern" der verschiedenen meteorolo
gischen Elemente und ihrer Veranderungen zur Verfugung; im zweiten Fall mussen 
wir uns auf die bloBe Erfahrung, d. h. auf (eventuell systematisch geordnete) 
Gedachtnisbilder yom ublichen Ablaufe des Wetters verlassen, ohne Einblick in 
die tieferen Griinde. Die Prognose - eben so wie die Analyse - wird im ersten 
Fall physikalischer, im zweiten formaler Natur sein und es erscheint iiberfliissig, 
die Vorzuge des ersten gegeniiber dem zweiten noeh besonders nachzuweisen. 

Um die Analyse durchfiihren zu konnen und zu bestillllllten Schliissen iiber die 
Verteilung und Eigenheiten der Luftmassen und Fronten zu gelangen, erweist es 
sich als notwendig miteinander zu vergleichen: 

1. Die Werte ein und desselben meteorologischen Elementes an einer Reihe von 
Stationen; 

2. die Werte der verschiedenen meteorologischen Elemente an einer und der
selben Station; 

3. die Werte der verschiedenen meteorologischen Elemente an verschiedenen 
Stationen. 

Zu diesem Zwecke miissen aIle diese Elemente auf einer einzigen Karte in lllOg
lichst iibersichtlicher Weise dargestellt werden. Die Karte muB komplex sein. 

b) Das Problem der Vorausberechnung des Wetters. 
Die synoptische Methode ermoglicht trotz all ihrer Unvollkommenheit beim 

gegenwartigen Stand der Meteorologie die zweckmaf3igste Losung des Problems der 

1 Isobaren = Linien gleichen, auf ein Standardnivt>au umgerechneten Dl'ucks, Isal
lobaren = Linien gleiclwr Druckiindt>rung. 
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kurzfristigen Wettervorhersage. Eine ideale Losung dieses Problems bestiinde in einer 
Vorausberechnung der kiinftigen Verteilung der meteorologischen Hauptelemente auf 
Grund ihrer gegebenen Verteilung mit Hilfe der zeitlichen Integration der Differen
zialgleichungen der Hydrodynamik und der Thermodynamik, welche diese Elemente 
miteinander verbinden. Die ersten Arbeiten in dieser Hinsicht stammen von F. M. 
EXNER, der mit Hilfe der Druck- und Temperaturgradienten und auch unter Beriick
sichtigung der Warmezufuhr die Druckverteilung in Wetterkarten vorausberechnete. 
V. BJERKNES wies darauf hin, daB sieben meteorologische Elemente: die drei 
Komponenten des Windes (nach den drei Koordinaten des Raums), der Luftdruck, 
die Dichte, Temperatur und Feuchtigkeit der Luft durch sieben physikalische 
Gleichungen miteinander verkniipft sind. Es sind dies die drei Bewegungs
gleichungen, die Kontinuitatsgleichung, die Zustandsgleichung der Gase und die 
Gleichungen des ersten und zweiten Hauptsatzes der Thermodynamik (unter der 
Voraussetzung, daB die Vorgange adiabatisch sind, daB also in ihrem Verlauf 
weder Warme von auBen zugefUhrt noch dorthin abgegeben wird). MiBt 
man die genannten Elemente mit geniigender Genauigkeit nicht nur am Boden, 
sondern auch in der freien Atmosphare und setzt man ihre Werte in das System der 
erwahnten Gleichungen ein, so ergibt sich im Prinzip die Moglichkeit, das Wetter 
im voraus zu berechnen. Die praktischen Schwierigkeiten der DurchfUhrung sind 
jedoch so erheblich, daB an die Verwirklichung dieser prinzipiellen Moglichkeit vor
laufig nicht gedacht werden kann. Genaue Messungen in der freien Atmosphare 
sind zur Zeit nur in _ sehr beschranktem MaBe durchfUhrbar; die Bestimmung der 
vertikalen Windkomponente stoBt sogar schon in Bodennahe auf bedeutende Hinder
nisse. Ferner sind die Konstanten in den thermo-hydrodynamischen Gleichungen 
nicht mit hinreichender Genauigkeit bekannt. Eine exakte Integration der atmo
spharischen Gleichungen iiberschreitet die derzeitigen Hilfsmittel der mathemati
schen Analyse; sogar ihre angenaherte Losung mit Hilfe der numerischen Integration 
(RICHARDSON 1922) stellt eine so komplizierte und schwerfallige Operation vor und 
fUhrt zu so wenig befriedigenden Ergebnissen, daB ihr kein praktischer Wert zu
kommen kann. 

Es ist weiterhin zu bemerken, daB so besonders wichtige Wettererscheinungen, 
wie Kondensation und Niederschlag, mit Hilfe der erwahnten sieben Gleichungen 
iiberhaupt nicht im voraus berechnet werden konnen, da bei diesen Effekten kolloid
chemische Faktoren (die Zahl und Hygroskopizitat der Kondensationskerne, die 
Anzahl und die Eigenschaften der Sublimationskerne, die elektrische Anziehung der 
Teilchen usw.) eine ausschlaggebende Rolle spielen. Endlich gehen die meteoro
logischen Vorgange nicht streng adiabatisch, sondern unter standiger Energiezufuhr 
durch - gerichtete und diffuse - Strahlung von auBen her vor sich und unter 
Energieabgabe seitens der Erdoberflache und der Luft. Der Strahlungsumsatz darf 
urn so weniger vernachlassigt werden, je langer der Zeitraum ist, fiir den das Wetter 
vorausberechnet werden solI. Durch Einbeziehung der Strahlung in unsere Erwa
gungen erwachsenjedoch weitere, iib_eraus groBe Schwierigkeiten. Zu den genannten 
sieben Gleichungen miiBten noch hinzukommen die beiden Gleichungen SCHWARZ
SCHILDS fUr aufwarts und abwarts gerichtete Strahlungsstrome, ferner die Gleichung 
fUr das Strahlungsgleichgewicht. Dabei ist indessen die genaue Messung der Ausstrah
lungsgroBe an Stationen von geniigender Anzahl nicht nur an der Erdoberflache, 
sondern auch in der freien Atmosphare vorderhand unmoglich. Sie miiBte auch 
fUr verschiedene Wellenlangen durchgefUhrt werden, da die Absorption der Strahlung 
einerseits yom Charakter des Absorptionskorpers, anderseits von der Wellenlange 
abhangt; dieses Beobachtungsnetz miiBte besonders dicht sein, da die Strahlung 
stark von der Himmelsbedeckung durch Wolken abhangt. 

Die praktische Meteorologie muB sich daher mit einer wesentlich einfacheren 
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und praktisch brauchbaren synoptischen Methode begntigen, die keine prazise 
Lasung ermaglicht, im Grunde genommen noch recht unvoIlkommen ist und das 
Studium des Wetters zu einer Untersuchung der Bewegung und der Veranderung 
der tropospharischen Luftkorper (Luftmassen und Fronten) macht. 

Einige Forscher haben in den letzten Jahren den Weg der extrapolativen Be
rechnung der Verlagerung und Entwicklung der barischen Systeme und Fronten 
eingeschlagen, wobei sie von rein formalen Erwagungen ausgehen. Die ersten 
Arbeiten in dieser Hinsicht stammen von J. BJERKNES 1924, GIAO 1929, ANGERVO 
1930 (1), 1930 (2), 1931, WAGEMANN 1932 (1) und namentlich PETTERSSEN 1933. 
Die hierbei erzieIten Ergebnisse haben wenigstens bisher keine allgemeine praktische 
Verwertung im Wetterdienst gefunden. Die Maglichkeit hierfUr erscheint jedoch 
gegeben; tiber die Ergebnisse PETTERSSENS soIl noch an anderer Stelle dieses Buches 
berichtet werden. 

Vor einigen Jahren ist A. GIAO mit einer ganzen Reihe umfangreicher Arbeiten 
tiber die Vorausberechnung des barischen Feldes hervorgetreten, wobei er die hydro
dynamischen GIeichungen auf neue hypothetische Prinzipien sttitzt, die sehr unklar 
formuliert zu sein scheinen. Diese Theorie wurde von SOLBERG, WEHRLE und DEDE
BANT sowie von GRYTOYR einer scharfen Kritik unterzogen, wobei ihr jeder Wert 
abgesprochen wurde. Die genannten Autoren zeigen, daB die neuen Postulate und 
Definitionen GIAOS entweder mit den Gesetzen der Mechanik in Widerspruch stehen 
und zu absurden Ergebnissen fUhren, oder zur Lasung des Problems Werte ein
fUhren, die grundsatzlich nicht festgestellt werden kannen, oder daB sie bloBe 
Tautologien enthalten; die mathematischen Transformationen GIAOS sind nicht 
fehlerfrei. Das einzige konkrete Beispiel einer Vorausberechnung, das Guo anftihrt, 
kann die Richtigkeit seiner Theorie nicht bezeugen, da er sich hierbei im Grunde 
genom men gar nicht auf diese sttitzt, und es steUt einen methodischen Circulus 
vitiosus vor. 

GIAO hat auch den Versuch unternommen, auf Grund einer Druckprognose den 
Niederschlag vorherzusagen, wobei er voraussetzt, daB die Kondensation ein un
mittelbarer Druckeffekt ist. Die diesbeztigliche Unrichtigkeit seiner Voraussetzungen 
ist sogleich von PETTERSSEN, HAURWITZ u. a. nachgewiesen worden. 

Literatur zu Abschllitt 2. 
Grundlagen der modernen synoptischen Methode: BERGERON 1928, 1934 (1), 1934 

(2), 1939 (2). 
Problem der Vorausberechnung des Wetters in allgemeiner Form: V. BJERKNES 1904, 

F. M. EXNER 1906, 1907, 1910, V. BJERKNES 1913 (2). 
Versuch einer V orausbnrechnung des Wetters durch numerische Integration: 

RICHARDSON 1922. 
Versuche numerischer Extrapolation der Frontbewegung und -entwicklung: J. 

BJERKNES 1924, GIAO 1929, ANGERVO 1930 (1), 1930 (2), 1931, WAGElIIANN 1932 (1), 
LAMATSCH 1933, PETTERSSEN 193a, 1935, 1936. 

GIAOS Untersuchungen tiber di" Vorausberechnung des Druckfeldes: Grl0 1931 (2), 
1932 (I), 1932 (2), 1933 (1), 1933 (2). 

Kritik der Methode GIAOS: SOLBERG 1933, DEDEBANT et WEHRLE 1935, GRYTaYR 
1935. 

GrAos Theorie tiber den Zusammenhang von Luftdruck und Niederschlag: Gr.\:.o 
1931 (1). Hierzu HAURWITZ 1933 (1). 

3. Das synoptische Beobachtungsnetz. 
a) Beobachtullgsstullden und Sendezeitell. 

Das Material fUr die Analyse der Wetterkarte besteht aus den sog. synoptischen 
Beobachtungen, die an den einzelnen meteorologischen Beobachtungsstationen 
durchgeftihrt werden. Ftir den Zeitpunkt, den Inhalt, die Meldeform und den 
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zwischenstaatlichen Austausch dieser Beobachtungen sind durch die Internationale 
Meteorologische Organisation (Kommission fiir synoptische Wetterberichterstattung) 
genaue Regeln ausgearbeitet worden, deren Einhaltung durch die einzelnen Lander 
Voraussetzung fiir die auf diesem Gebiete unumganglich notwendige internationale 
Zusammenarbeit ist. 

Die Beobachtungen werden im allgemeinen gleichzeitig oder synchron durch
gefiihrt, und zwar sind als Hauptbeobachtungszeiten die Stunden 1, 7, 13 und 19 Uhr 
Weltzeit (Greenwich-Zeit), als Nebenzeiten die Stunden 4, 10, 16 und 22 Uhr Welt
zeit festgesetzt. Abweichungen von ± 1 Stunde von diesen Zeiten gelten noch als 
zulassig, und im Rahmen dieser Bestimmung wurde fur Europa die Hauptbeob
achtung am Abend von 19 auf 18 Uhr Weltzeit verlegt. Die angegebenen Zeiten 
gelten fUr die Beobachtungen an Land. Fiir die Beobachtungen auf Ozeanschiffen 
fallen die Hauptbeobachtungszeiten auf 6, 12, 18 und 24 Uhr Weltzeit.1 

Bis vor kurzem wurden im allgemeinen Wetterdienst nur Wetterkarten fiir die 
Hauptbeobachtungsstunden gezeichnet; lediglich der Flugwetterdienst zog auch die 
Beobachtungen zu den Nebenstunden fiir die synoptische Darstellung heran. In 
der jungsten Zeit hat die Internationale Meteorologische Organisation (Tagung 
in Warschau 1935) ein einheitliches Nachrichtensystem ausgebaut, welches die 
Gleichberechtigung der Neben- und Hauptbeobachtungstermine anstrebt und die 
Herstellung kompletter Wetterkarten fur jede dritte Beobachtungsstunde moglich 
machen solI. 

Dieses System setzt voraus, daB die zu den genannten Stunden angestellten 
Beobachtungen von den einzelnen Stationen in Form einer Ohillerndepesche tele
phonisch, telegraphisch oder radiotelegraphisch an die zentrale Sammelstelle des 
betreffenden Landes abgegeben werden. Von hier aus werden sie gemeinsam als 
"nationale Sammelmeldung" nach einem international vereinbarten Sendeplan radio
telegraphisch weiterverbreitet. Da der nahezu gleichzeitige Empfang aller nationalen 
Sammelmeldungen auBerordentliche Anforderungen an die interessierten Institute 
stellen wfude, sind in Europa vier groBe Sender in Betrieb gestellt worden, welche 
die nationalen Sendungen einer ganzen Gruppe von Landern neuerlich, und zwar 
als "kontinentale Sammelmeldung" aussenden ("Retransmission"). Es sind dies 
der Pariser Sender fiir die Gruppe der westeuropaischen Staaten und Nordwest
afrika, der Berliner Sender fUr die Staaten Mittel- und Nordeuropas, der Sender 
Rom fiir die Mittelmeerlander und Siidosteuropa und der Moskauer Sender fiir das 
europaische und asiatische RuBland. Diese vier Sender senden gleichzeitig auf ver
schiedener Wellenlange so, daB P/2 Stunden nach dem Beobachtungstermin die 
synoptischen Beobachtungen von ganz Europa, dem anschlieBenden Teil des At
lantischen Ozeans (Schiffs- und Inselmeldungen) und der an Europa grenzenden 
Kontinente ausgestrahlt sind. Die restlichen P/2 Stunden bis zum nachsten synop
tischen Beobachtungstermin sind der Aussendung aerologischer Messungen gewidmet. 
Zum Empfang des ganzen Beobachtungsmaterials von nahezu 1000 Stationen ge
niigen daher vier gleichzeitig arbeitende Empfanger. 

SchlieBlich sei noch bemerkt, daB auch der radiotelegraphische Austausch der 

1 Von diesem Zeitsystem weichen nur die Stationen des sowjetrussischen N etzes 
grundsatzIich ab, indem sie nicht synchron, sondern nach mittlerer Ortszeit beobachten, 
und zwar um 1, 7, 13 und 19 Uhr. Dies hat seinen Grund in der erhebIichen geographi
schen Liingenerstreckung RuLUands. Die fiir die Analyse zur Verfiigung stehenden 
Daten beziehen sich in diesem Fall auf den gleichen Zeitpunkt innerhalb des Tages
ganges der meteorologischen Elemente an jedem Ort. 1m Hinblick auf diesen Vorteil, 
dem vom Standpunkt strenger Observanz der Nachteil der Ungleichzeitigkeit gegenuber
steht, beschiiftigt sich die Internationale Meteorologische Organisation gegenwiirtig 
mit der Frage, ob das synchrone (Weltzeit.) Beobachtungssystem nicht ganz allgemein 
durch ein Lokalzeitsystem ersetzt werden konne. 
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synoptischen Meldungen, allerdings in verkurzter Form und beschrankter Zahl, 
zwischen den verschiedenen Erdteilen - vor allem zwischen der Alten und Neuen 
Welt - international organisiert ist. Er erfolgt im Rahmen der sog. "Inter
kontinentalen Sammelmeldungen" zweimal taglich und ermoglicht es, zunachst 
wenigstens in groBen Zugen die gesamte Wetterlage auf der Nordhalbkugel der 

Paris Rom Berlin Moskau 

A 

etc. t?fc. 

Abb. 3. Sendesystem der kontinentaien Sammeimeidungen in Europa. 

Erde synoptisch zu beaufsichtigen. Dies ist von Wichtigkeit fur Studium und Be
urteilung der Entwicklung der GroBwetterlage, und infolgedessen von grundlegender 
Bedeutung fur die Versuche, mit Hilfe der synoptischen Methoden eine Wetter
prognose fur mehrere Tage aufzustellen. 

b) Anforderungen an das Stationsnetz. 

Das Netz von Stationen, deren synoptische Beobachtungen in den internationalen 
Sammelmeldungen ausgestrahlt werden, ist wenigstens uber dem europaischen 
Festland so dicht, daB es den Anforderungen einer synoptischen Detailanalyse nach 
modernen Gesichtspunkten entspricht.1 

Von den in dem synoptischen Beobachtungsnetz enthaltenen Stationen setzt 
man ferner voraus: 

1 Erheblich weniger dicht, aber gleichformig gestaltet sich das Netz bei EinsteIlung 
nur dreier Empfanger. In den kontinentalen Sammelmeldungen wechseln namlich 
Teile A, die nur eine gleichmaJ3ig verteilte Auswahl von den Beobachtungen enthalten, 
und Teile B, welche diese Auswahl erganzen, systematisch so miteinander ab, da13 
der wahlweise Empfang aIler Teile A aus den vier Sendungen mit weniger als vier 
Empfangern moglich ist (siehe Abb. 3). Diese Ersparnis bedeutet allerdings den Verzicht 
auf die Durchfiihrbarkeit einer synoptischen Detailanalyse. 
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1. daB sie hinreichend mit Instrumenten ausgeriistet und mit einem geschulten 
Personal ausgestattet sind, welches nicht nur die Technik der instrumentellen Be
obachtung beherrscht, sondern auch in der Beobachtung der Bewolkung und der 
Hydrometeore vollkommen bewandert ist; 

2. daB ihre Seehohe genau bekannt ist, damit der an ihnen beobachtete Luft
druck genau aufs Meeresniveau umgerechnet werden kann, wofern die Seehohe der 
Station 500 m nicht iiberschreitet; 

3. daB sie eine reprasentative Lage haben. 
Das dritte Erfordernis besagt, daB die Station moglichst frei sein muB von 

lokalen Einfliissen, welche den allgemeinen Witterungsverlauf entstellen, d. h. daB 
sie Wettermeldungen abgeben muB, die fiir die allgemeine Wetterlage charakte
ristisch sind. Nicht aIle Stationen sind gleich reprasentativ. Es gibt Stationen, 
deren Beobachtungen nur fiir einzelne meteorologische Elemente reprasentativ sind, 
fiir die iibrigen jedoch nicht (siehe Abschnitt 6 und 7). Die Analyse muB sich auf 
die Angaben der reprasentativsten Stationen stiitzen. Die Kenntnis der genauen 
Lage und der Eigentiimlichkeiten jeder einzelnen Station ist daher auBerordent
lich wichtig. Es besteht eine internationale Bestimmung, laut welcher jedes 
Land eine diesbeziigliche Beschreibung seiner synoptischen Stationen, von 
Skizzen unterstiitzt, herauszugeben hat. 

c) Internationaler Wetterschliissel. 

Die Chiffrierung der Beobachtungen ist international vereinbart, urn jede Wetter
meldung moglichst kurz auszudriicken und von der Sprache des Beobachters un
abhangig zu machen. Gegenwartig steht zu diesem Zwecke ein GhiffernschlU88el in 
Gebrauch, welcher im Jahre 1929 von der Tagung der Internationalen Meteoro
logischen Organisation in Kopenhagen beschlossen worden ist. 

Jeder Art von Wettermeldungen (Bodenbeobachtungen, Schiffsbeobachtungen, 
aerologische Messungen usw.) liegt eine bestimmte "Schliisseliorm" zu Grunde, 
welche aus einigen, meist fiinfstelligen Gruppen von "Schliisselbuchstaben" besteht. 
Jeder Buchstabe (oder jedes Buchstabenpaar) bedeutet ein bestimmtes meteoro
logisches Element, welches hierdurch einen festen Platz in der Wettermeldung hat. 
1m EinzelfaH wird dann der Buchstabe durch eine Ziffer ersetzt, welche den ge
messenen oder den geschatzten Beobachtungswert angibt. Auf diese Weise ist es 
moglich, sehr zahlreiche Angaben iiber aHe wesentlichen Wetterfaktoren auf ge
drangtestem Raum aneinanderzureihen. 

Es konnen an dieser Stelle weder die verschiedenen Schliisselformen noch die 
Bedeutung aller Schliisselbuchstaben angefiihrt werden oder gar die einzelnen 
Schliissel selbst, welche fiir jeden der Wetterfaktoren die den einzelnen Beobachtungs
werten entsprechende Meldeziffer festsetze~. AIle diesbeziiglichen Details finden 
sich in der Publikation Nr. 9 des Sekretariats der Internationalen Meteorologischen 
Organisation "Les Messages synoptiques du Temps", Band I (Manuel des Codes 
Internationaux). Band II (Liste des Chiffres indicatifs des Stations qui figurent 
dans les MeMogrammes synoptiques du Temps emis par T. S.F.) enthalt ein Ver
zeichnis der Kennziffern der einzelnen Beobachtungsstationen auf der ganzen Erde. 
Auch in der dritten Ausgabe des von F. LINKE herausgegebenen Meteorologischen 
Taschenbuches findet man eine Zusammenstellung der Bedeutung der verschiedenen 
Buchstaben in den internationalen Wetterschliisseln. 

1m folgenden sei lediglich, in alphabetischer Reihenfolge, die Bedeutung der 
wichtigsten Schliisselbuchstaben - Ghiffern - mitgeteilt, welche im weiteren Texte 
zur Sprache kommen werden, da sie bei den Eintragungen in die Bodenwetter
karte eine besondere Rolle spielen: 
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a = Verlauf der Luftdrucktendenz i wahrend der letzten drei Stunden vor der 
Beobachtung. 

OL = Form der tiefen Wolken. 
OM = Form der mittleren Wolken. 
OH = Form der hohen Wolken. 
DD = Richtung, woher'der Wind in Bodennahe kommt mit Angabe, ob in der letzten 

Stunde vor der Beobachtung der Wind boig war oder eine ausgesprochene 
Bo vorbeigezogen ist. 

E = Bodenzustand. 
]I' = Starke des Windes in Bodennahe nach der Beaufort·Skala. 
h = Hohe der W olkenunterseite uber dem Boden. 

N = Gesamtbedeckung des Himmels durch Wolken. 
Nh = Bedeckung des Himmels durch jene Wolken, deren Hohe durch h angegeben ist. 

p P P = Luftdruck in MiIlibaren, auf Zehntel genau, unter Weglassung der selbst· 
verstandlicheri Hunderter und Tausender. 

pp =' 'Vert der Luftdrucktendenz wahrend der letzten drei Stunden vor der Beob· 
achtung, ausgedruckt in Fiinftel·Millibaren. 

RR = Niederschlagsmenge wahrend der letzten 12 (bzw. 11 oder 13) Stunden, in 
MiIlimetern (bei Mengen von weniger als 0,7 mm in Zehntelmillimetern). 

TT = Lufttemperatur in ganzen Celsius· oder Fahrenheit· Graden. Bei Celsius· 
Temperaturen unter Null wird 50 zu TT hinzugezahlt; bei Fahrenheit.Tempera. 
turen unter Null wird TT von 100 abgezogen. 

TITI = Temperatur der Meeresoberflache. 
U = Relative Luftfeuchtigkeit. 
V = Horizontale Sichtweite. 
W = Wetterverlauf im Zeitraume vor der Beobachtung (6 bzw. 5 oder 7 Stunden 

vor den Hauptbeobachtung!3zeiten und drei Stunden vor den Nebenzeiten). 
ww = Wetter im Zeitpunkte der Beobachtung und allgemeiner Witterungscharakter. 

Einige auBereuropaische Staaten, z. B. Japan und die Vereinigten Staaten von 
Nordamerika benutzen derzeit noeh fUr die synoptisehen Meldungen Sonderschlussel. 
Aueh die Versehlusselung der aerologisehen Messungen ist noeh nieht ganz ver· 
einheitlieht. . 

4. Die synoptische Karte. 
a) Das }{artenformular (Ma6stab, Projektion usw.). 

Die meisten Angaben, die in den synoptisehen Telegrammen fur jeden einzelnen 
Termin enthalten sind, werden in den meteorologisehen Instituten in ein Karten. 
formular eingetragen, das dann die "Wetterverteilung" zu dem betreffenden Zeit· 
punkte versinnlicht. Solehe synoptische Karten oder "W etterkarten" werden entweder 
viermal taglieh fUr die vier Hauptbeobaehtungsstunden gezeiehnet oder noeh Ofter, 
namlieh aueh fur die Nebentermine (siehe Absehnitt 3). 

Auf Grund einer Empfehlung der Internationalen Meteorologisehen Organisation 
werden hierbei von den versehiedenen meteorologisehen Instituten Formulare von 
Arbeitskarten benutzt, welehe naeh einheitliehen Gesiehtspunkten hergestellt sind. 
Es soIl folgenden MafJstiiben der Vorzug gegeben werden: Hemispharenkarten 
1 : 30000000; Karten eines ausgedehnten Teils der Hemisphiire 1: 20000000; 
Karten eines Erdteils oder Ozeans 1: 10000000; Detailkarten 1: 500000. Die 
Kartenprojektion solI folgende Bedingungen erfullen: Geradlinigkeit der Meridiane, 
Winkeltreue, mogliehst geringe MaBstabfehler mit Rueksieht auf die Ausdehnung 
des abgebildeten Gebiets. Fur Wetterkarten der Polargebiete wird die stereo· 
graphisehe Projektion auf eine Ebene empfohlen, welehe die Erdkugel dem 60. Breiten· 
grade entlang sehneidet, fur Wetterkarten der gemaBigten Breiten LAMBERTi! Kegel, 
projektion, wobei der Kegel die Breitenkreise von 30 und 60° sehneidet, fur Wetter· 
karten der Aquatorialgebiete Merkators Zylinderprojektion mit MaBstabtreue ent· 
lang dem 25. Breitenkreise. 

1 Die Ausdriicke "Lu/tdruckte1Ulenz" und "barische Tentienz", ferner "Lu/tdruckjeld" 
und "barisches Felti" werden in diesem Bueh alternativ verwendet. 

Chromow. Wetteranalyse. 2 
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Erhebliche Bedeutung fiir die Karte hat eine zweckmaBige Wahl der Farben zur 
Hervorhebung des Reliefs und der Land- und Meerverteilung; die Farben durfen 
nicht zu grell sein, urn die in die Karte eingetragenen Daten und die spatere Analyse 
nicht zu ubertonen. Die GroBe desKartenblattes hangt von demArbeitszwecke und 
den Arbeitsbedingungen ab; die Verwendung allzu umfangreicher Formulare ist in 
der Praxis unbequem. In der Regel erstreckt sich die Kartenflache von dem Gebiete 
aus, fiir das die Prognose ausgegeben wird, weiter gegen Westen als gegen Osten. 
Dies hangt mit der vorherrschenden Luftbewegung in den gemaBigten Breiten zu
sammen, welche die Storungen von Westen nach Osten tragt. Die Arbeitswetter
karten der europaischen Institute umfassen gewohnlich ganz Europa, Vorderasien, 
Nordafrika, den Ostteil des Nordatlantischen Ozeans und den angrenzenden Teil 
des Polarmeers mit seinen Inseln. 

b) Die synoptisehen Symbole filr Einzelbeobaehtungen und ihre Eintragung. 
Das Stationsmodell. 

Bei der Eintragung der Wettermeldungen in die Arbeitskarte sind folgende all
gemeine Regeln zu beachten: 

1. Die Einzeichnung der Angaben soll mit der groBten Sorgfalt und mit reinen 
Tuschfarben erfolgen; 

2. insoweit hierzu Zeichen (Symbole) zu verwenden sind, mussen sie ein fUr alle
mal festgesetzt, logisch aufgebaut und voneinander deutlich zu unterscheiden sein; 
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Abb, 4. Stationsmodell und Beispiel elner Eintragung 
In die Arbeitskarte. 

3. jede Angabe hat in der Um
gebung des Stationskreises ihren ein 
fUr allemal genau bestimmten Platz 
einzunehmen. Dieser Platz ist durch 
das sog. Stationsmodell £ixiert, welches 
die Internationale Meteorologische Or
ganisation in ihrer Tagung zu War
schau 1935 anempfohlen hat (vgl. 
Abb.4). 

Durch diese Konferenz sind nach jahrelangen Vorarbeiten auch alle Symbole 
festgelegt worden, welche bei der Eintragung jener meteorologischen Elemente zu 
verwenden sind, die nicht durch Ziffern dargestellt werden sollen. Es sind dies die 
den Chiffern des Kopenhagener Schlussels N, OL, OM,OH, ww, W, E und a ent
sprechenden Elemente (siehe Abb. 5). Ihre Einzeichnung erfolgt im allgemeinen in 
schwarzer Farbe. OH und W konnen rot eingetragen werden. . 

Fur die Darstellung der Bewolkung (N) wurde in Abb.5 jene internationale 
Alternativform eingesetzt, die tatsachlich bei den meisten Wetterdiensten in Ge
brauch steht. 

AuBerdem wird auch noch der Bodenwind (in schwarzer Farbe) durch Zeichen 
versinnlicht, und zwar durch einen Pfeil, der mit dem Winde fliegt und dessen 
Spitze man sich im Stationskreise vorzustellen hat. Die gleichzeitige Windstarke 
wird durch Befiederung des Pfeils angegeben, wobei jede Fieder zwei Beaufort
Graden entspricht; eine Windstarke von 2n Beaufort-Graden wird also durch n 
Fiedern und eine Windstarke von (2n + 1) durch n ganze und eine halbe Fieder 
gekennzeichnet. 

Alle iibrigen meteorologischen Elemente werden an dem ihnen durch das Stations
modell zugewiesenen Platze durch Zittern, welche dem Beobachtungswerte ent
sprechen, eingetragen; fUr die Angaben N h> h und V kann aber auch die ent
sprechende Ziffer laut Chiffernschlussel eingesetzt werden. Werden auBer der 
schwarzen noch andere Farben verwendet, so sollen TT, T.T., V und pp (falls 
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dieses einen negativen Wert kennzeichnet) womoglich rot, dagegen P P P, Tl Tv N" 
und h womoglich nicht rot eingetragen werden. 

TsTs stellt den aus U und TT berechneten Taupunkt dar, er kann aber auch 
durch U selbst oder durch den zugehorigen Dampfdruck oder aber durch den Wert 
TT + U (siehe Abschnitt 49) ersetzt werden. - Die Temperatur der Meeres
oberflache wird aus T'l' und Td (Unterschied zwischen Meer- und Lufttemperatur) 
gleichfalls durch Berechnung gefunden. 

Aus der Praxis ergeben sich noch folgende Winke: Lautet bei TT und RR die 
erste Ziffer Null, so wird diese nicht eingetragen. Bei positiven Temperaturen TT 
und bei der Tendenz pp wird das Vorzeichen uberhaupt weggelassen (bei pp ergibt 
es sich namlich aus dem Zeichen fUr a bzw. aus der Farbe). Die Zehntelmillibare 
in der Angabe P P P sind durch einen Dezimalpunkt von den vorhergehenden Ziffern 
zu sondern. Niederschlagsmengen von weniger als 0,7 mm (RR = 91-96) werden 

ww 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 W N CL CM CH C E a 
00 0 () c;t • - - 00 ~ <: - ( ) 0 0 - 0 /' 0 -

10 % (R) (-&) If 1\ A )( ~ () (!) CJ L.. ~ ./ [!] /' 1 
20 ~ 'J .J *] t] vJ ~] ~J R] l1J • <D 6 ..£ ---" L [I] / 2 
30 @ -s./ -s. I~ ~ EB -1+ =# -1-+ :# % ~ 8 \.AJ --;> ~ D 3 
40 ® J -=J =-=1 =1 - - - 1=-= 1 - () 0- c:' ./ ~ ../ 4 - - - - v - -
50 0 , , , , • , 

L.. El , 
" , , , , " :::J:: , • , a "'\J" <:G 2.- '" 5 , , - , 

60 0 • • • • - • i 0 »"-\ ./' rn 6 • •• • •• • •• * • --- "'\J" "--• • --. 
70 @ * ** * * ! *'** - A - * .. -v- fu 2.......S ..£ 0 " 7 * ** '4 -r CJ 

80 Pet • • ~ ~ ~ ~ ~ 
e:. e:. • 6 M ..-l: ~ 8 'V 'fl 'V 'fl 'V -v- CJ 

90 ® RJ· T\!* ~ R l1}i1 ,0. 

~ R l3 
... K B ~ cG 00 "\ 9 11 ® B 

Abb. 5. System der synoptischen Symbole fUr Einzelbeobachtungen. 

als Dezimalbruche (0,1, 0,2 usw.) eingetragen; RR = 00 durch die Ziffer 0, RR = 99 
durch das Zeichen X. Die gemeldete Angabe U fur die relative Feuchtigkeit wird 
meist in romischen Ziffern eingetragen. 

Wird aus irgendeinem Grunde ein Wetterelement nicht in dieser Arbeitskarte, 
sondern in eine besondere Hilfskarte eingetragen, so solI sein Platz in der Arbeits
Karte frei bleiben und die Anordnung der ubrigen Angaben sich genau nach dem 
Stationsmodell richten. Hat umgekehrt der Meteorologe ein Interesse daran, ein 
im Stationsmodell nicht vorgesehenes Element auf der Arbeitskarte zu ver
sinnlichen, so ist diesem ein noch "leerer" Platz im Bereiche des Stationsmodells 
zuzuweisen. Elemente, fUr deren Darstellung noch keine internationalen Zeichen 
festgelegt sind und deren Eintragung durch Ziffern sich nicht empfiehlt, sind z. B. 
bei Schiffsbeobachtungen der Seegang und der Schiffskurs u. a. Die Symbolisierung 
dieser Elemente erfolgt zur Zeit noch nicht einheitlich, sondern nach internen Richt
linien der verschiedenen Wetterdienste. 

5. Kritik des Materials: I. Zufallige und systematiscbe Fehler. 
a) Aufdeckung von Fehlern bei Betrachtung der Einzelfelder. 

Bei der Kartenanalyse mu13 der Synoptiker zunachst richtige Angaben von 
falschen zu unterscheiden wissen, somit Fehler feststellen kormen, die sich bei der 
Beobachtung oder bei der Ubermittlung der Meldungen eingeschlichen haben. Ein 

2· 
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Teil dieser Fehler kann sogar schon vor Eintragung der Angaben in die Karte be
merkt und verbessert werden, z. B. im Winter Vorzeichenfehler in der Temperatur, 
wofern diese nicht gerade nahe am Gefrierpunkt liegt u. a. In anderen Fallen geniigt 
ein Vergleich der verdachtigen Angabe mit den Angaben der Stationen in der Um
gebung. 

Bei Elementen, die durch zwei oder drei Ziffern dargestellt werden, lassen sich 
am leichtesten die in der ersten Stelle vorkommenden Fehler feststellen, wie z. B. 
in den Chiffernfolgen P P P und TT. Schwieriger zu ermitteln sind Fehler in der 
zweiten Stelle; doch kommt es hier nicht selten vor, daB sich der Beobachter bei 
der Ablesung um 5°, 5 mb bzw. mm irrt. 

Auch Fehler in der Windrichtung werden leicht die Aufmerksamkeit auf sich 
ziehen, wenn DD durch Verstiimmelung bei der Ubermittlung um 10 oder 20 Ein
heiten unrichtig ausgefallen ist: die "verstiimmelte" Windrichtung wird mit den 
Angaben der benachbarten Stationen und mit dem Isobarenverlauf nicht iiber
einstimmen (siehe Abschnitt 17). Hierbei werden sich gelegentlich auch Fehler 
in der zweiten Stelle berichtigen lassen. Nur bei sehr geringer Windstarke (1-2 Beau
fort) konnen unter Umstanden selbst sehr nahe gelegene Stationen infolge Tragheit 
der Windfahne oder lokaler Einfliisse ganz verschiedene Windrichtungen melden. 

Leicht lassen sich Fehler im Vorzeichen der Drucktendenz (Minus oder Plus) 
ermitteln, namentlich bei groBen Absolutwerten derselben und im Fall gut aus
gepragter Steig- und Fallgebiete des Luftdrucks (siehe Abschnitt 24). Auch ein 
betrachtlicher Fehler in der GroBe der barischen Tendenz wird in vielen Fallen 
gleich in die Augen springen. 

Grobe Fehler in der Niederschlagsmenge (z. B. 78 im Winter im Inneren des 
Kontinentes) konnen zwar leicht festgestellt, aber nicht immer leicht berichtigt 
werden. Die Kenntnis des Charakters der Niederschlage spielt hier eine groBe 
Rolle. 1m Fall von Landregen (Warmfront oder Warmfrontokklusion) ist die Be
richtigung durch Vergleich mit den Angaben aus der Umgebung weniger schwierig 
als im Fall von Schauern, deren Ergiebigkeit an und fUr sich sehr groBe lokale Unter
schiede aufzuweisen pflegt. Hier wird es bisweilen kaum moglich sein, den Ver
dacht zu rechtfertigen, daB die Niederschlagsmenge um 20, 30 oder mehr Millimeter 
falsch ist. In der Einerstelle der Niederschlagsmenge werden aber Korrekturen . 
nicht einmal in dem Fall angebracht werden konnen, daB es sich um Landregen 
handelt. 

Besonders schwierig ist die Feststellung von Fehlern in der Angabe der Be
wOlkung, weil hier ein zeitlich sehr veranderliches und raumlich sehr unterschied
liches Element vorliegt. Allerdings gibt es auch hier Wetterlagen, wo der Fehler 
auffallt; z. B. dann, wenn inmitten einer geschlossenen Zone von tiefen Wolken 
und Warmfrontregen eine Station N = 3 und Haufengewolk meldet. Der Fehler 
ist allerdings erst erkennbar, wenn man von der eben herrschenden Wetterlage 
und ihren Ursachen bereits eine gewisse Vorstellung hat, worauf noch im weiteren 
zuriickgekommen werden solI. 

b) Fehlerermittlung unter Beriieksichtigung der gesamten Wetterlage. 

Die Aufdeckung von Fehlern durch den Vergleich mit Nachbarstationen setzt 
zunachst voraus, daB das in Betracht kommende Element von Station zu Station. 
nur allmahliche und langsame Dbergange aufweist. Es ist indessen nicht zu ver
gessen, daB dieser Dbergang unter Umstanden auch auf kleine Entfernungen hin 
sehr schroff sein kann, dann namlich, wenn man von einer Luftmasse in eine andere 
gelangt. Diesen "Sprung" wird dann meist eine ganze Reihe von Wetterelementen 
in gegenseitiger Abhangigkeit mitmachen. Gesetzt den Fall, daB in einem gewissen 
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Gebiet alle Stationen 15-20° bei Siidwind und sinkendem Druck melden, dagegen 
eine etwas weiter nordlich gelegene Station nur 8° bei Nordostwind und Druck
zunahme. Eine solche Abweichu;ng ist dann nicht als Fehler zu werten, sondern 
darin begriindet, daB die Station offenbar von einem Luftstrom anderer Rerkunft 
erfaBt worden ist, der kalt ist, weshalb er beim Vordringen meist Druckanstieg 
bringt. Erst die Mitberiicksichtigung von Windrichtung und Drucktendenz zer
streut hier jeden Zweifel an der Richtigkeit der Temperaturangabe. 

Aus diesem Beispiel ergibt sich ein wichtiger Grundsatz der Synoptik: Zwischen 
allen meteorologischen Elementen, beobachtet an welcher Station immer, besteht 
ein enger innerer Zusammenhang, den zu erHiutern Aufgabe dieses Buches ist. 
Es ist in jedem Fall zu erwagen, ob diese oder jene Kombination in den Werten 
der verschiedenen Elemente moglich ist, denn nicht alle Kombinationen sind. moglich. 
So werden aus reinen Schichtwolken in der Regel keine Schauer niedergehen, die 
Rohe der tiefen zerrissenen Schlechtwetterwolken wird nicht etwa 2000 m betragen; 
bei siidlichem Wind kann die Isobare nicht von Nordwesten nach Siidosten durch 
die betreffende Station hindurch verlaufen usw. 

Bei der vergleichsweisen Kontrolle der Angaben muB somit die zweifelhafte 
Angabe nicht nur mit dem Wert desselben Elements an Nachbarstationen, sondern 
auch mit den Werten der iibrigen Elemente an derselben Station verglichen werden. 
Da, wie bereits erwahnt, auf einem analogen Vorgang die ganze Analyse selbst 
beruht, pflegen in der Praxis fehlerhafte Angaben gewohnlich erst wahrend der 
Analyse festgestellt zu werden. 

Die Aufklarung von Fehlern muB sich also auf einfache physikalisch-synoptische 
Tatsachen stiitzen und sie darf nicht im Widerspruch stehen zu anderen Angaben. 
1m Fall ernstlichen Zweifels an der Richtigkeit einer Angabe empfiehlt es sich, 
diese lieber zur Giinze zu verwerfen, als sie durch gekiinstelte und unsichere Erwagun
gen zu stiitzen. 

Die Stationen konnen auch systematische Fehler machen. So z. B. kann die 
Tabelle fiir die Umrechnung des Luftdrucks auf den Meeresspiegel auf eine nicht 
richtige Seehohe bezogen sein oder eskann die Instrumentalkorrektion falsch sein: 
alle Luftdruckangaben sind dann entweder zu hoch oder zu tief. Der Beobachter 
kann diese oder jene Wolkenform durchgehend unrichtig bestimmen. Solche Fehler 
sind - woferne sie nicht· besonders groB sind - im Einzelfall schwer festzustellen. 
Sie kommen dann eher bei der Bearbeitung einer langeren Beobachtungsreihe an 
den Tag. Systematische Fehler in den Luftdruckangaben fallen besonders in 
Karten der Mittelwerte des Luftdrucks fUr einen zehntagigen oder monatlichen 
Zeitraum auf. Die auf einer solchen Karte ausgezogenen Isobaren (Linien gleichen 
Luftdrucks) pflegen einen viel gleichmaBigeren Verlauf zu haben als jene auf Termin
karten, so daB eventuelle systematische Fehler die Aufmerksamkeit sofort auf 
sich ziehen. 

6. Kritik des Materials: II. ReprRsentationswert. 
a) Reprasentationswert der Beobachtungen einzelner Stationen. 

Die Kritik des Beobachtungsmaterials hat noch einen weiteren Umstand zu 
beriicksichtigen. Auch wenn die Beobachtungen richtig durchgefUhrt und iiber
mittelt worden sind, konnen sie Merkmale ganz lokaler Einfliisse aufweisen, die 
sich an der betreffenden Station geltend machen. 

So z. B. wird eine Station, deren Windfahne inmitten von Baumen oder hohen 
Gebauden aufgestellt ist, zu geringe Windgeschwindigkeiten melden; an einer 
Station, die gegen Norden durch einen Gebirgszug geschiitzt ist, werden im Vergleiche 
mit anderen freigelegenen Stationen die Nordwinde zu schwach oder in ihrer Richtung 
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abgelenkt erscheinen. Orte in der Nahe von Sumpfen oder Teichen werden haufig 
Nebel melden, ohne daB diese Tatsache als charakteristisches Merkmal der herr
schenden Wetterlage zu werten ist. Ebensowenig darf man allgemeine Schlusse 
auf die Temperaturverhaltnisse in der vorhandenen Luftmasse ziehen, wenn in 
heiterer Nacht eine Station in Kessellage einen starkeren Temperaturruckgang 
aufweist als die Nachbarstationen. 

Der Hauptzweck der Kartenanalyse ist, wie fruher erwahnt, die Bestimmung 
der Lage, Eigenschaften und Bewegung der Luftmassen. Dabei muB nach den 
Angaben einer verhiHtnismaBig kleinen Anzahl von Stationen auf der Karte die 
ganze Luftmasse und das Wetter im ganzen Gebiete, welches von der betreffenden 
Luftmasse eingenommen wird, beurteilt werden. Die Analyse braucht daher 
Stationen, deren Beobachtungen charakteristisch sind, bezeichnend fur das be
treffende Gebiet oder "repriisentativ". Nichtreprasentative Beobachtungen, d. s. 
solche, die durch Lokaleinfliisse entstellt und fur die allgemeine Wetterlage nicht 
charakteristisch sind, durfen bei der Analyse gar nicht oder nur im vollen Be
wuBtsein dieser Eigenschaft beriicksichtigt werden. 

Systematische Abweichungen in den Angaben einer Station im Vergleich mit 
den iibrigen Stationen infolge mangelnden Reprasentationswertes lassen sich erst im 
Lauf mehr oder weniger langer Erfahrung feststellen. Freilich ware es wunschens
wert, daB der Synoptiker die Lage und Eigenheiten wenigstens der Stationen des 
eigenen Beobachtungsnetzes aus personlichem Augenschein kennt. 

Auf den Begriff des Repriisentationswertes (BERGERON und SWOBODA 1924, 
BERGERON 1928) kommen wir noch spater zuruck. 

b) Reprasentationswert der Beobachtungen in Abhangigkeit von der Wetterlage. 
Der Einwand mangelnden Reprasentationswertes braucht sich nicht nur auf die 

eine oder andere Station zu beziehen, sondern er kann bei der Analyse unter Um
standen geltend gemacht werden fur die Angaben iiber ein meteorologisches Element, 
die aus einem ganzen Gebiet stammen oder von einem bestimmten Beobachtungs
termin herruhren. So sind die Temperaturangaben aus der untersten Luftschicht 
uberhaupt oft wenig reprasentativ, weil sich hier Einflusse der Erdoberflache 
geltend machen, welche die Unterscheidung der Luftmassen nach ihren Tempera
turen betrachtIich erschweren. Die Temperaturen des Morgentermins konnen 
dabei iiber dem winterlichen Binnenland betrachtlich unter die charakteristischen 
Werte fUr die betreffende Luftmasse gesenkt sein und die tatsachlichen Warme
unterschiede der verschiedenen Luftmassen maskieren, und erst die Nachmittags
karte bringt diese wieder zum V orschein. U mgekehrt ist im Sommer die N achmittags
karte hinsichtIich der Temperaturen weniger reprasentativ als etwa die Abendkarte, 
weil auf ihr die allgemeinen Details und Unterschiede der Warmeverteilung durch 
den EinfluB der Sonnenstrahlung maskiert erscheinen. Die Erwarmung durch 
Einstrahlung und die Abkuhlung durch Ausstrahlung machen sich sogar in ver
schiedenen Teilen ein und derselben Luftmasse in ungleicher Weise geItend, je 
nach Bewolkung, Wind, Charakter der Erdoberflache usw. 

Ein anderes Beispiel, die Bewolkung betreffend: 1m Sommer treten oft labile 
Luftmassen auf, Luftmassen mit Neigung zu Konvektionsvorgangen und zur Bildung 
von Cu und Cb. Da nun die Konvektion (uber dem Binnenland) untertags infolge 
der Erwarmung yom Boden aus zunimmt, finden sich fur die Labilitat einer Luft
masse ard der Nachmittagskarte deutlichere Anzeichen als auf der Morgenkarte. 
Umgekehrt pflegen die Symptome stabiler Luftmassen (Nebel, Nieseln, Regen) 
auf der Morgenkarte besser ausgepragt zu sein als auf der Nachmittagskarte.1 

1 Einige in den Abschnitten 2, 5, 6, 7 vorkommende Begriffe, wie Isobaren, stabile 
und labile Luftmassen, Fronten usw., setzen entweder bereits einige allgemeine Kennt-
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7. Grundregeln fiir die Kartenanalyse. 
a) Allgemeine Gesichtspunkte. 
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Aus den Darlegungen des Abschnitts 2 geht hervor, daB man bei der Analyse 
zuerst die Lage der hauptsachlichen troposphiirischen Luttkorper (Luftmassen und 
Fronten) festzustellen hat.! Hierzu geniigt eS nicht, lediglich zu konstatieren, daB 
in einem bestimmten Gebiete Niederschlage fallen oder Nebel vorkommen, Boen 
auftreten oder eine rasche Erwarmung sich geltend macht. Man muB iiberdies 
ermitteln, wie aIle diese Erscheinungen mit den Luftmassen und Fronten zusammen
hangen, mit deren Verteilung, Eigenschaften, Bewegung und Storungen. 

Der Weg zur Losung dieser Aufgabe beruht auf dem gegenseitigen Vergleich 
der meteorologischen Elemente einerseits an ein und derselben Station, anderseits 
zwischen den verschiedenen Stationen. Gestiitzt auf unsere Kenntnisse der physika
lischen Zusammenhange zwischen den meteorologischen Elementen und Erschei
nungen, gelangen wir so zur Feststellung der Verteilung, der Eigenschaften und 
des Verhaltens der tropospharischen Luftkorper auf unserer Karte. 

Natiirlich ware es ein Ding physischer Unmoglichkeit, bei der Analyse im Detail 
die Angaben jeder einzelnen Station fiir sich und aller Stationen miteinander zu 
vergleichen. Die Durchfiihrung wird in der Praxis wesentlich dadurch erleichtert, 
daB ein groBer Teil der Stationen in das Innere umfangreicher, annahernd homogener 
Luftmassen zu liegen kommt. In diesem Bereiche braucht man die Angaben der 
Stationen iiberhaupt nicht bis in Einzelheiten zu iiberpriifen: es geniigt gewohnlich 
ein Blick auf die Karte, um sich iiber die Grundziige der Wetterlage in diesen 
Gebieten zu orientieren. Dagegen ist ein aufmerksames, genaues Studium der 
Stationsangaben namentlich in jenen Kartengebieten notwendig, die von Fronten 
durchzogen werden und somit einen schroffen Ubergang der atmospharischen 
Eigentiimlichkeiten aufweisen. Erst dadurch ist iiberhaupt eine genaue Einzeichnung 
des Frontenverlaufs moglich. 

Wesentlich bei der Analyse ist die Heranziehung von Angaben ausgesprochen 
reprasentativer Stationen. Auch die geringsten Wetteranderungen an diesen ver
dienen besondere Aufmerksamkeit, wahrend die Angaben weniger reprasentativer 
Stationen nur zur Erhartung der bereits gezogenen Schliisse dienen sollen. Welche 
Stationen als besonders reprasentativ anzusehen sind (im allgemeinen sind dies 
StationenaufInseln oderin weit ins Meer vorgeschobener Lage),2 erfahrt der Synopti
ker am besten aus den bereits erwahnten Stationsbeschreibungen der verschiedenen 
Lander oder, namentlich hinsichtlich des eigenen Netzes, durch unmittelbaren 
Augenschein und schlief3lich durch die bei der Analyse selbst gewonnene Erfahrung. 

Der Synoptiker muB sich somit bei der Analyse bewuBt werden, auf welchen 
tropospharischen Luftkorper die Beobachtungsdatender einzelnen Stationen gemein
sam hindeuten: auf eine stabile oder labile Luftmasse dieser oder jener Herkunft, 
auf die Nahe einer bestimmten Front (Warmfront, Kaltfront oder Okklusion), auf 
ihre pra- oder postfrontale Lage, auf ihre Lage unter Inversionen usw. Auf Grund 
des Vergleichs verschiedenartiger Stationsmeldungen muB sich der Synoptiker 
dann ein Bild machen von dem Verlauf der Grenzen der betreffenden Luftmasse 
(auf der Karte und in vertikaler Richtung) und er muB schlieBlich aus dem Vergleiche 
mit den vorhergehenden Wetterkarten ermitteln, wie sich der gegebene Luftkorper 
im Lauf der Zeit verlagert und verandert hat. 

nisse aus der synoptischen Meteorologie voraus oder sie machen es empfehlenswert, 
die genannten Abschnitte erst nach Studiwn des sechsten Kapitels zu lesen. 

1 Au/3er den Luftmassen und Fronten unterscheidet man noch Frontalzonen und 
Inversionen. Beide lassen sich allerdings zu den Fronten in Beziehung bringen. 

2 BERGERON verweist auf den besonderen Reprasentationswert derwesteuropaischen 
Stationen Scilly (158), Ri:ist (OU) und von Horta (398) auf den Azoren. 
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b) Der Grundsatz der pbysikaliscben Logik. 

Stets soIl der Synoptiker dessen eingedenk sein, daB seine Analyse von physika
Zischer Logik geleitet sein muE. Er wird daran zu denken baben, daB die tropo
spharischen Luftkorper (Massen und Fronten) auf seiner Karte physikalische 
Korper sind, daB die Eigenheiten jedes Luftkorpers in enger gegenseitiger Beziehung 
stehen und daB der Luftkorper in seiner Bewegung, seinen Veranderungen und 
seiner Wechselwirkung mit anderen Luftkorpern und mit der Erdoberflache - eben
falls physikalischen GesetzmaBigkeiten unterworfen ist. Die "physikalische Logik"l 
ist daher bei der Analyse unbedingte Notwendigkeit. Alles, was sich in der Atmo
sphare raumlich abspielt und auf den synoptischen Karten widerspiegelt, muB 
der Synoptiker physikalisch erklaren konnen - die Analyse selbst wird eine solcha 
Erklarung darstellen.2 

Einige Beispiele zum Begriff der physika.lischen Logik: 
Es ist von vornherein klar, daB jeder tropospharische Luftkorper gewisse AusmaBe 

im Raum einnimmt. So z. B. nimmt eine Luftmasse gewohnlich eine Flache von 
der GroBenordnung von Millionen von Quadratkilometern ein. Hat es sich beispiels
weise gezeigt, daB uber irgendeiner Station eine stabile Luftmasse liegt, so wird 
auch eine ganze Reihe benachbarter Stationen die Merkmale einer stabilen Luft
masse aufweisen mussen. 1st dies nicht der Fall, so war unsere ursprungliche Fest
stellung fur die erstgenannte Station unrichtig. 

Ein zweites Beispiel betrifft Abweichungen von den uns bekannten Eigenschaften 
der tropospharischen Luftkorper. Gesetzt den Fall, wir hatten eine Luftmasse 
nach der Gesamtheit ihrer Merkmale an der uberwiegenden Anzahl von Stationen 
und nach ihrer Vorgeschichte als (stabile) Warmluftmasse erkannt. Mit einem 
Male melde nun eine Station im 1nnern dieser Luftmasse ein starkes Gewitter -
eine Erscheinung, die keineswegs zu den Merkmalen der Warmluftmassen in Anbe
tracht ihrer allgemeinen Struktur gehort. Es kommen dann logischerweise 
nur zwei Moglichkeiten in Frage: entweder ist 1. die Meldung der Station unrichtig 
oder aber 2. es sind an der betreffenden Station Bedingungen (orographischer 
Natur oder Nahe einer Kaltfront) vorhanden, die eine Abweichung vom typischen 
Wettercharakter in der Warmmasse bedingen. Der Synoptiker wird sich fUr eine 
dieser Alternativen zu entscheiden haben und im zweiten Fall imstande sein mussen 
anzugeben, was fur lokale Einflusse im Spiele sind. 

Das dritte Beispiel bezieht sich auf die Notwendigkeit, die physikalische Logik 
auch bei der Beurteilung des zeitlichen Ablaufs der Erscheinungen nicht auBer 
Acht zu lassen. Nehmen wir an, es sei auf der vorhergehenden Karte der nord-sud
liche Verlauf einer Front genau festgestellt worden; die Windgeschwindigkeit in 
den Luftmassen beiderseits der Front betrage etwa 25-30 km/h, wobei die Wind
richtung in beiden Luftmassen eine westliche sei. Auf der laufenden Karte (z. B. 
sechs Stunden spater) kann dann dieselbe Front nicht um 1000 km weiter ostlich 
und ebensowenig kann sie westlich von ihrer vorigen Lage verlaufen. Beides ware 
dynamisch unmoglich, da Geschwindigkeit und Richtung des Fortschreitens der 
Front durch die Geschwindigkeit und Richtung des Windes bedingt sind und mit 
ihnen nicht in Widerspruch stehen durfen. StoBen wir bei der Analyse auf einen 
solchen Widerspruch, so bedeutet dies, daB 

1. entweder die neue Analyse falsch ist oder 

1 BERGERON spricht in seinen Moskauer Vorlesungen aus dem Jahre 1930 von 
dynamisch-thermodynamischer Logik. 

2 W of erne der Synoptiker einen gewissen Vorgang nicht augenblicklich zu erklaren 
vermag, so solI er wenigstens nachtraglich, auf Grund der spateren Entwicklung des 
Vorgangs, also sozusagen "posteventum", eine physikalische Erklarung zu geben ver
Buchen (BERGERON: Epignose), wodurch er die weitere Analyse fester unterbaut. 
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2. die vorhergehende Analyse unrichtig war oder· 
3. daB die von uns e'rmittelte Front nicht mit der fruheren, sondern mit irgend

einer anderen Front identisch ist und daB wir somit die fruhere Front auf der lau
fenden Karte erst suchen mussen. Falls wir sie nicht wiederfinden konnen, so notigt 
uns die physikalische Logik zur Frage, was mit ihr geschehen ist. Sie kann ja doch 
nicht ohne Ursache von der Karte verschwunden sein; entweder konnen wir sie 
infolge Mangels an Meldungen auf der Karte nicht finden oder aber sie hat sich 
"aufge16st"; dann mussen wir allerdings schon auf den vorhergehenden Karten 
"\nzeichen fUr die Auflosung finden. Anderseits kann auch die neu gefundene Front 
nicht "aus den Wolken gefallen" sein; entweder war sie schon auf den vorhergehenden 
Karten in dem in Betracht kommenden Gebiete irgendwie angedeutet oder sie hat 
sich tatsachlich neu gebildet. Letzterenfalls mussen wir die Ursachen dieser "Fronto
genese" erkennen und erklaren konnen; wahrscheinlich finden sich davon, woferne 
die fUr Frontenbildung gunstigen Bedingungen (vgl. Abschnitt 46 b) erfiillt sind, 
schon auf den fruheren Karten Andeutungen, denn diese Bildung geht in der 
Regel nicht gerade rasch vor sich. 

Aus dem letzten Beispiel ist zu ersehen, daB es eine unbedingte Notwendigkeit 
ist, sich bei der Analyse an Hand der vorhergehenden Karten eine klare Vorstellung 
yom bisherigen Verlauf der Vorgange zu machen. Eine physikalisch logische Analyse 
muB auch historisch folgerichtig sein. 

1st der Synoptiker aus irgendeinem Grunde genotigt, in Ermangelung der 
vorhergehenden Karte die laufende ohne Kenntnis der bisherigen Entwicklung 
zu analysieren, so ist seine Aufgabe bedeutend erschwert und das Ergebnis weniger 
verlal3lich. Ahnliches gilt fUr die Ablosung eines Synoptikers durch einen anderen. 
Beim jedesmaligen Dienstantritt vermag der Synoptiker nicht mit einem Schlag 
in den entwicklungsgeschichtlichen Aufbau der Wetterlage einzudringen, und zwar 
selbst dann nicht, wenn vorhergehende Karten vorliegen, die von einer anderen 
Person analysiert worden sind. Die Erfahrung zeigt daher, daB die Treffwahrschein
lichkeit der Vorhersagen yom ersten Diensttag zum folgenden zunimmt; gegen 
Ende einer langeren Dienstperiode kann die Erfolgskurve wieder sinken, und zwar 
infolge bereits auftretender Ermudung des Prognostikers. 

c) Zuhilfenahme indirekter Methoden. 

Das Wesen der synoptischen Methode beruht somit darauf, ausgehend von einer 
ungeheuren Menge gleichzeitiger Beobachtungen an den verschiedenen Stationen, 
zu einigen wenigen tropospharischen Luftkorpern (Luftmassen und Fronten) zu 
gelangen. Zur Untersuchung der Verteilung, gegenseitigen Beeinflussung und Be
wegung der Luftmassen und Fronten auf der synoptischen Karte zieht man samtliche 
1nformationen heran, die von Seiten der Erfahrung und der Theorie verfugbar sind, 
wodurch sich eine Vorhersage der bevorstehenden Anderungen ergibt. 

Unsere tropospharische Luftkorper sind vor allem dreidimensionale Luftkorper, 
keineswegs irgendwelche 1solinien von nur bedingtem Charakter. 1hr Studium 
kann sich daher nicht nur auf eine Untersuchung ihres Zustandes und ihrer Eigen
schaften an der Erdoberflache beschranken, sondern muB auch die Verhaltnisse 
in der Vertikalen berucksichtigen. Die aero log is chen Beobachtungen stellen daher 
eine ungemein wertvolle Erganzung zur synoptischen Wetterkarte dar, was von 
den europaischen und amerikanischen Staaten bereits vollauf gewurdigt wird. 
Solange jedoch die aerologischen Beobachtungen fUr eine volle Erfassung der drei
dimensionalen Struktur der Troposphare nicht ausreichen, ist man hierbei auf 
indirekte Hilfsmittel, vor aHem auf die Methode der indirekten Aerologie (BERGERON 
1925) angewiesen. Sie beruht darauf, daB man sich mit Hilfe der an der Erdober-
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flache ausgefiihrten Beobachtungen bemiiht, auf die Verhaltnisse in den hohen 
Luftschichten zu schlieBen. Dabei spielt die richtige Einschatzung der Wolken 
und Hydrometeore eine wichtige Rolle. In diesem Sinne ist es gewiB kein Zufall, 
daB diese Erscheinungen im internationalen synoptischen Chiffernschliissel besonders 
beriicksichtigt worden sind, indem von 22 meteorologischen Elementen, welche 
Binnenlandstationen in ihrer Morgen- oder Abenddepesche melden, zehn nur auf 
Kondensationserscheinungen entfallen (OL, OM, OH, Nh> N, h, V, ww, W, RR). 

Aber auch einige andere Beobachtungen haben, nach einem Ausspruch BERGE
RONS, oft "sondierenden" Charakter, d. h. sie vermitteln uns eine Vorstellung von 
den Vorgangen in hoheren Luftschichten (PPP, app). Wir kommen im Kapitel 
iiber die Luftmassen noch auf die indirekte Aerologie zuriick. 

Eine weitere indirekte Methode, welche die Aufgabe hat, dem Synoptiker den 
Mangel an unmittelbaren ·Beobachtungen zu ersetzen, hat BERGERON "indirekte 
Bahnverfolgung" genannt. Sie beruht auf Folgendem: Aus vielen Gebieten auf 
unseren synoptischen Karten pflegen nicht nur sehr wenige aerologische Meldungen, 
sondern auch nur wenige gewohnliche Beobachtungen vorzuliegen, wie z. B. aus 
dem Gebiet der Ozeane und aus einigen Binnenlandzonen, in denen das Beob
achtungsnetz zu wenig dicht ist. Auch die Kartenflache selbst, die zur Verfiigung 
steht, ist nur beschrankt. Daher ist die unmittelbare Bestimmung der Herkunft 
einer Luftmasse (mit Hilfe der Windangaben auf der Karte) nicht immer moglich. 
Oft bieten jedoch die Eigenschaften dieser Luftmasse im gegebenen Zeitpunkte 
wertvolle Fingerzeige fUr die Beurteilung ihrer Herkunft. Wolken und Hydrometeore 
stellen auch hierfiir sehr wichtige Symptome vor. Naheres hieriiber enthalt das 
vierte Kapitel iiber die Luftmassen. 

8. Die Technik der Analyse. 
Reihenfolge der analytischen Operationen. Symbole der Kartenanalyse. 

Geht man an die Analyse heran, so wird man offenbar eine gewisse Reihenfolge 
der einzelnen Operationen bei der synoptischen Bearbeitung der Karte einhalten 
miissen. Hier solI die von BERGERON in seinen Moskauer Vorlesungen anempfohlene 
Reihenfolge mitgeteilt werden, die sich zunachst in der Praxis des norwegischen 
Wetterdienstes und in der Folge auch bei anderen Wetterdiensten als die zweck
maBigste erwiesen hat.1 Betont sei, daB damit keineswegs eine Sammlung von 
Rezepten geboten werden solI, die schabIonenmaBig unter allen Umstanden anzu
wenden sind. In einzelnen konkreten Fallen wird es sich empfehlen, die angegebene 
Reihenfolge etwas abzuandern, die eine oder die andere Operation auszulassen 
oder an erster Stelle jenen Teil der Karte zu bearbeiten, der den Synoptiker gerade 
am meisten interessiert usw. Ferner ist zu beriicksichtigen, daB aile auf der Karte 
abgebildeten meteorologischen Erscheinungen und Vorgange in engster Verbindung 
und Wechselwirkung miteinander stehen, weshalb BERGERON den Synoptiker 
davor warnt, bei der Untersuchung eines meteorologischen Elements gleichzeitig 
das Gesamtbild aus den Augen zu verlieren. BERGERON vergleicht den Synoptiker 
anschaulich mit einem Reisenden, der seine Aufmerksamkeit in jedem Augenblick 
zwar auf den gerade am Wege liegenden Teil der Landschaft konzentriert, dabei 
aber doch, wenn auch weniger deutlich, das Gesamtbild der Landschaft im Gesichts
feld bebalt. 

1 Die Einzelheiten der Ausfiihrung zeigen in den verschiedenen Sta,aten Abweichungen 
voneinander. Bezuglich Deutschlands sei auf die Veroffentlichung des Reichsamtes fUr 
Wetterdienst "Vorschriften fur die einheitliche Ausarbeitung von Wetterkarten" ver
wiesen. 
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Auf jeden Fall ist die Initiative des Synoptikers und seine Fahigkeit, die Situation 
richtig abzuschatzen, von ausschlaggebender Bedeutung. 

Eine ganze Reihe von Begriffen, die in der folgenden von BERGERON aufgestellten 
Reihenfolge analytischer Operationen vorkommen, wird erst im weiteren Verlauf 
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des Buches erlautert, und umgekehrt wird dort wiederholt auf dieses Kapitel zuriick
gegriffen werden. SchlieBlich findet sich am Ende des Buches eine Gesamtiibersicht 
der Grundsatze, die bei den im folgenden angefiihrten Operationen zu beriicksichti
gen sind. 

1. Die Bearbeitung der Karte beginnt mit der Ermittlung jener Gebiete, die 
mit feuchtstabiler Nieselluft (sog. Warmmasse) bzw. mit feuchtlabiler Schauerluft 
(sog. Kaltmasse) bedeckt sind (siehe viertes Kapitel). Die indirekte Aerologie spielt 
hier die Hauptrolle, da sich die stabile und labile Luftschichtung vor aHem durch 
die Wolkenformen und Hydrometeore verrat. Die graphische Seite dieses ersten 
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Stadiums der Analyse besteht dann darin, durch entsprechende grune Symbole 
die Schauerluft zu kennzeichnen. Hierher gehOren die Gebiete mit Cb (CL = 3 
und 9 nach dem Chiffernschlussel), mit Niederschlagen in Schauerform (ww = 80 
bis 99) undmanchmal auch mit Cucongestus (CL = 2 und 8). Gebiete mitzusammen
hiingenden Nebeln werden mit dem Gelbstift getont, Gebiete mit zusammenhan
gendem St werden gelb umrandet. Zonen mit Nieselluft (ww = 50 bis 59, und unter 
Umstanden 61 und 62) werden mit den entsprechenden grunen Symbolen versehen. 
Fur das lnnere der Kontinente und der Antizyklonen wird dieses Stadium der Analyse 
allerdings infolge des Fehlens von Hydrometeoren meist nicht zur Anwendung 
kommen konnen. 

2. Nunmehr werden auf der Karte die von den extremen Hauptluftmassen, 
der Tropikluft und der Arktikluft (siehe viertes Kapitel), eingenommenen Gebiete 
voneinander gesondert. Hierbei richtet man sich nach den verschiedenen spezifi
schen Eigenschaften dieser Luftmassen oder nach den fUr sie je nach c>rtlichkeit 
und Jahreszeit charakteristischen Werten der hauptsachlichsten und konservativsten 
Elemente. Das Tropikluftgebiet wird auf der Karte mit dem Farbstift rosa, das 
Arktikluftgebiet hellblau getont; die Polarluft dazwischen bleibt ungefarbt. 

3. Beim Aufsuchen der ungefahren nordlichen Grenze der Tropikluft und der 
sudlichen Grenze der Arktikluft hilft auch wesentlich mit die Berucksichtigung 
der Lage jener zyklonalen Storungen und Niederschlagszonen (Dauerniederschlag 
aus As - Ns), die sich an den Hauptfronten zwischen der Tropik- und Polarluft 
einerseits, der Polar- und Arktikluft anderseits ausbilden (siehe fUnftes Kapitel). 
Diese Zonen von Dauerniederschliigen werden durchwegs mit dem Grunstift getont. 
In gleicher Weise werden ubrigens auch die Niederschlagsgebiete gekennzeichnet, 
die mit den Okklusionen innerhalb der Polarluft zusammenhangen. Woferne auf 
der Karte vor der Zone von Dauerniederschlagen auch die Grenze einer zusammen
hangenden As-Decke festgestellt werden kann, so wird diese grun umrandet. 

4. Hierauf geht man zur Detailanalyse der Polarluft und der Dynamik beider 
Hauptfronten uber und beginnt mit der Analyse der Druckanderungen, d. h. mit 
der Analyse der barischen Tendenzen. Zu diesem Zwecke verbindet man die Stellen 
mit gleichen Werten fallenden oder steigenden Drucks - gewohnlich in Abstanden 
von 2 Millibaren - mit dem Bleistift durch punktierte Linien, sog. Isallobaren. 
Aus rein praktischen Grunden empfiehlt es sich, diese Operation -mit dem Blei
stift nach den Operationen mit den ubrigen Farbstiften vorzunehmen, um- eine 
Verunreinigung der helleren Farben durch die uberdeckten Bleistiftlinien zu ver
meiden. Die Zentren der Gebiete fallenden Drucks werden gewohnlich mit 
einem rotenF (Fallgebiet), jene steigenden Drucks mit einem blauen S (Steiggebiet) 
mit dem zugehorigen Wert in Millibaren eingezeichnet. 

5. Erst jetzt werden auf der Karte mit provisorischen, dunnen Bleistiftliuien 
die Fronten eingezeichnet. Dabei richtet man sich nach der bereits vorge
nommenen Aufteilung der Luftmassen, der Niederschlagszonen und der Gebiete 
steigenden und fallenden Luftdrucks (priifrontal: Druckfall oder deutlich geschwach
ter Anstieg, postfrontal: Druckanstieg oder deutlich geschwachter -fall); auBerdem 
nimmt man Rucksicht auf aIle Eigenheiten im Verlauf der meteorologischen Elemente 
an den einzelnen Stationen, um daraus zu erschlieBen, ob die Front in der Nahe bzw. 
zwischen zwei Stationen hindurchverlauft. 

6. Erst nach dieser vorlaufigen Skizzierung der Fronten kann man mit Blei
stift - in der Nahe der Fronten jedoch nur schwach - die Isobaren (Linien gleichen 
Luftdrucks) ausziehen, unter Bedacht auf die Eigentumlichkeiten der Druckver
teilung, die einerseits durch die ~'ronten, anderseits durch die orographischen Ver
haltnisse (Bergzuge usw.) bedingt sind. Namentlich an den Fronten und an oro
graphischen Hindernissen konnen namlich schroffe t)bergange in der Druckverteilung 
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auftreten, die sich als Knicke oder ausgepragte Biegungen im Isobarenverlauf 
auBern. 

7. Nunmehr kann mit Hilfe der Isobaren und der Linien gleicher Tendenz sowie 
unter Berucksichtigung gewisser Details in den vorhergehenden Karten ermittelt 
werden, welche Frontabschnitte auf der Karte als Warmfronten, welche als Kalt
fronten und welche als Okklusionen anzusprechen sind. Hierbei wird der bisher nur 
skizzierte Frontverlauf definitiv festgelegt und die Fronten werden mit Farbstiften 
ausgezogen: rot die Warmfronten und Warmfrontokklusionen, blau die Kaltfronten 
und Kaltfrontokklusionen, violett die Okklusionen unentschiedenen Charakters. 
Dabei werden die Hauptfronten an der Erdoberflache stark, . sekundare Fronten 
schwach, Hohenfronten gestrichelt markiert. Details dieser Symbolisierung werden 
im funften Kapitel mitgeteilt. 

8. 1m Hinblick auf die endgultige Festlegung der Fronten werden nunmehr 
die Niederschlagszonen aus As-N s definitiv abgegrenzt. 

9. Zum SchluB werden die Isobaren auch an den Fronten deutlicher und ihrem 
endgultigen Verlauf entsprechend mit Bleistift ausgezogen. 

Schon wahrend des beschriebenen Yorgangs der Analyse drangt sich dem Synop
tiker eine ganze Reihe von Fragen uber den voraussichtlichen Ablauf der Erschei
nungen in der Zukunft auf. Sobald die Analyse beendet ist, muB auf ihrer Grundlage 
und unter Verwertung aller unserer grundsatzlichen Kenntnisse uber die synopti
schen V organge eine moglichst vollstandige und klare Antwort auf die Frage ge
geben werden, wie sich die tropospharischen Luftkorper (Luftmassen und Fronten 
einschlieBlich der Tropopause) im Lauf der nachsten Zeit (ein bis zwei Tage) ver
lagern, verandern und gegenseitig beeinflussen werden; mit der Beantwortung dieser 
Frage ist bereits die Wettervorhersage fur ein beliebiges Gebiet der Karte gegeben. 

In den nun folgenden Ausfuhrungen wird eine Ubersicht unserer hauptsach
lichsten Kenntnisse u ber die tropospharischen V organge als Gestalter des Wetters 
gegeben. Sie werden dann im siebenten Kapitel yom Standpunkt ihrer praktischen 
Benutzbarkeit fur die synoptische Analyse zusammengefaBt. Erst dann werden 
wir uns mit den Grundlagen der synoptischen Prognose und gleichzeitig auch mit 
der Frage ihrer Gultigkeitsgrenzen befassen. 

Zweites Kapitel. 

Die Luftbewegungen. 
9. Advektion, Gleitbewegung, Turbulenz, Konvektion. 

Cltarakt('r und Bedeutung der ltorizontalen und vertikalen Luftbewegungen. 

Die Luft ist fast standig in Bewegung begriffen. Mehr oder minder bewegte 
Luft nennt man bekanntlich Wind. Die vertikale Komponente der Luftbewegung, 
obwohl meteorologisch alles andere als bedeutungslos, tritt groBenmaBig stark hinter 
die ltorizontale Komponente zuruck. 1m Folgenden solI die horizontale Versetzung 
der Luft, letztere als Tragerin charakteristischer physikalischer Eigenschaften -
wie Temperatur, Feuchtigkeit usw. - betrachtet, Advektion genannt werden. 

Die sog. allgemeine Zirkulation der Atmosphare setzt sich aus machtigen ad
vektiven Luftstromen zusammen, welche den Luftaustausch zwischen den ver
schiedenen Zonen der Erdkugel besorgen. Diese Hauptstromungen konnen noch 
von lokalen Windsystemen ortlich und zeitlich beschrankter Reichweite uber
lagert sein, wie z. B. vom Land- und Seewind, vom Berg- und Talwind, vom 
Fohn usw. 
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Nul' fiir verhaltnismaBig kurze Zeit und auf relativ kleinem Gebiete kann die 
Luftbewegung so stark abflauen, daB an del' Erdoberflache fast vollige Windstille 
eintritt. 

DaB die vertikale Luftbewegung im Vergleich zur horizontalen meist quantitativ 
unbedeutend ist, hangt mit del' geringen vertikalen Ausdehnung del' Atmosphare 
im Vergleich zur horizontalen zusammen. Merkliche vertikale Luftbew.egungen 
entwickeln sich nur unter besonderen Bedingungen. So z. B. tritt an del' 
Grenze zwischen verschiedenen Luftmassen - an den Fronten - A utgleiten 
und Abgleiten auf: eine ganze Luftschicht groBerer odeI' geringerer Machtigkeit 
besitzt dann auBer del' horizontalen auch eine vertikale Bewegungskomponente. 
sie verlagert sich nicht nul' horizontal, sondern gleichzeitig auch auf- odeI' abwarts.1 

Die Vertikalkomponente del' Geschwindigkeit ist in diesen Fallen allerdings sehr 
klein und hat die GroBenordnung von Zentimetern pro Sekunde, wogegen die 
Rorizontalbewegung die GroBenordnung von 103 cmjsek hat. 

AuBel' den Gleitvorgangen gibt es auch noch einen ungeordneten vertikalen 
Luftaustausch innerhalb del' Luftmassen. Die beiden Raupttrager des Austausches 
sind: die dynamische Turbulenz und die Konvektion (thermische Turbulenz). 1m 
Fall del' dynamischen Turbulenz vermischt sich die Luft mechanisch in vertikaler 
Richtung infolge ihres im allgemeinen unruhigen Stromungscharakters (Bildung 
chaotischer Luftwirbel geringer AusmaBe); die Geschwindigkeit del' vertikalen Luft
versetzung ist hierbei gering. 1m Fall del' Konvektion tritt Luftversetzung durch 
ungleiche Erwarmung in horizontaler Richtung und infolge besonders labiler 
Temperaturverteilung mit del' Rohe auf. Auch diese Art des Austausches hat im 
Prinzip chaotischen, turbulenten Charakter (Emporstrudeln einzelner Luftblasen) 
und wird daher gelegentlich als thermische Turbulenz bezeichnet.2 Die Steig
geschwindigkeit del' Luft kann bier unter giinstigen Bedingungen mehr als 10 m 
pro Sekunde erreichen. Die Bewegungen nehmen dann bis zu einem gewissen Grade 
geordneten Charakter an, treten als starke aufsteigende Luftstromungen in Er
scheinung, die machtige Luftschichten durchbrechen und AnlaB zu hochgetiirmten 
Raufen- und Schauerwolken geben. Gleichzeitig entwickeln sich weniger kraftige 
absteigende Kompensationsbewegungen, die sich meist iiber groBere Flachen er
strecken. 

Die vertikale Luftversetzung hat trotz ihrem im allgemeinen geringen quanti
tativen AusmaBe im Vergleich zu den horizontalen Luftbewegungen eine sehr groBe 
thermodynamische Bedeutung. Sie ist von einer Abkiihlung bzw. Erwarmung del' 
Luft infolge Ausdehnung (beim Aufsteigen) bzw. Zusammendriickung (beim Ab
steigen) begleitet. Die Vertikalbewegungen bringen die Luft somit an ihren 
Sattigungszustand heran odeI' sie entfernen sie von ihm. Aufsteigende Luftstrome 
erzeugen Wolken, absteigende die Fohnerscheinungen und die Bildung von In
versionen in del' freien Atmosphare. Da von den thermodynamischen Wirkungen 
del' Vertikalbewegungen im dritten Kapitel ausfiihrlich gesprochen werden solI. 
beschranken wir uns bier auf die Behandlung del' BedingungeI). fiir die horizontale 
Luftbewegung. 

Auch die horizontale Luftversetzung ist fiir die Wettervorgange von groBer Be
deutung. Wie bereits zu Beginn des Buches erwahnt, ist del' Wechsel del' Luftmassen 
mit ihren charakteristischen Eigenschaften die Ursache del' unperiodischen Tem-

1 Den Abgleitvorgangen laI3t sich die absteigende Bewegung ganzer Luftschichten 
groI3er Machtigkeit im Inneren einer Luftmasse an die Seite stellen (Absinken). SiEt 
fiihren zur Ausbildung BOg. Schrumpfungsinversionen in der freien Atmosphare (siehe 
Abschnitt 38). 

2 1m folgenden wird die dynamische Turbulenz lediglich als Turbulenz und die 
thermische Turbulenz als Konvektion bezeichnet werden. 
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peratur-, Feuehte- und Fernsiehtanderungen; aueh die Luftbewegung selbst - der 
Wind - ist ein wiehtiges Wetterelement. 

Vor allem ist ein Eingehen auf die Vorbedingungen fUr das Gleiehgewieht und 
die horizontale Bewegung der Luft erforderlieh. An jeder Stelle der Atmosphare 
hat die Luft im gegebenen Augenbliek eine gewisse Spannkraft p und die Dichte (l, 

und steht unter dem EinfluB der Schwerebeichleunigung g. Zu diesen GroBen stehen 
Gleiehgewicht und Rorizontalbewegung der Luft in enger Beziehung. Die Spann
kraft der Luft ist iibrigens gleich dem auBeren Druck, unter dem das betreffende 
Luftquantum steht. Daher solI im folgenden unter Druck sowohl der auBere, auf 
die gegebene Luftmenge einwirkende Druck, als auch deren innere Spannkraft ver
standen werden. 

to. Die Druckeinheiten. 
Definition des Luftdrucks. Millimeter und Millibar. 

Der Luftdruck wird grundsatzlich durch die Kraft gemessen, mit der die Luft 
auf die Flacheneinheit einwirkt; die Dimension dieser GroBeneinheit ist [ML-IT-2], 
wo M die Masse, L die Lange und T die Zeit bedeuten.1 Aus diesem Dimensions
ausdruck geht hervor, daB der Druck auch durch die Arbeit pro Volumeneinheit 
ausgedriickt werden kann.2 In der Atmosphare wird die Kraft, welche einen auBeren 
Druck auf ein bestimmtes Luftvolumen ausiibt und somit dessen innere Spannkraft 
bedingt, dargestellt durch das Gewicht der gesamten dariiberliegenden Luft. Daher 
wird der Luftdruck an irgendeiner Stelle der Atmosphare durch das Gewicht der 
auf der horizontalen Einheitsflache lastenden Luftsaule gemessen. 

Bis vor kurzem hat man den Luftdruck fast iiberall in "M illimetern Quecksilber
siiule" gemessen. Diese MaBeinheit ist aus dem Prinzip des Quecksilberbarometers 
abgeleitet, wo der Luftdruck eine Quecksilbersaule von bestimmter Rohe im 
Gleichgewicht erhalt. Sie ist insofern unbequem, als sie von der Natur der Fliissig
keit bzw. vom Konstruktionsprinzip des Barometers aphangt. Beim Aneroid hat 
der Begriff "Rohe der Quecksilbersaule" iiberhaupt keinen Sinn mehr. Die Luft
druckmessung in derartigen Einheiten, die nichts mit den iiblichen Kraft- und 
Flacheneinheiten gemein haben, bereitet bei der Einsetzung der Druckwerte in die 
Gleichungen der atmospharischen Physik gewisse Schwierigkeiten. 

Der Betrag des Luftdrucks laBt sich indessen auch im Rahmen des absoluten 
MaBsystems ausdriicken. Im Jahre 1912 hat V. BJERKNES den Vorschlag gemacht, 
fiir den Luftdruck eine neue Einheit - das Bar - zu schaffen; es ist dies der Druck, 
den die Kraft von einer Million Dyn auf die Flache von 1 cm2 ausiibt. Der Luft
druck im Meeresniveau ist im Durchschnitt etwas groBer als 1 Bar.3 In der Praxis 
driicken wir jedoch den Druck nicht in Baren, sondern in Tausendsteln Bar oder 
Millibar aus. Das Millibar (mb) ist somit der Druck von 1000 Dyn auf die Flache 
von 1 cm2• Der mittlere Druck am Meeresspiegel, den wir gewohnlich zu 760 mm 
Quecksilbersaule ansetzen, ist dann gleich 1013,26 mb. 1000 mb (d. i. 1 Bar) sind 
gleich 750,1 mm Quecksilbersaule. Daraus ergibt sich ein einfacher und hinreichend 
genauer Umrechnungsfaktor fiir die "Oberfiihrung der Millimeter Quecksilbersaule in 
Millibare und umgekehrt: 1 mm = 4/3 mb und 1 mb = 3/4 mm.4 

1 Die Dimension der Krafteinheit ist [MLT-2], der Flaeheneinheit [L2]. 
2 Die Dimension der Arbeitseinheit ist [ML2T-2], jene der Volumeneinheit [L3]. 
3 Es sei daran erinnert, daJ3 1 Dyn jene Kraft ist, welehe der Masse von 1 g die 

Besehleunigung von 1 em/sek2 erteilt. 
4 Eine Queeksilbersaule von 760 mm Hohe und dem Quersehnitt von 1 em2 hat 

ein Volumen von 76 em3 und die Masse von 1033,296 g (bei einem spezifisehen Gewieht 
des Queeksilbers von 13,596). Da 1 g von der Erde mit der Kraft 980,62 Dyn an
gezogen wird, erhalten wir fUr die Kraft, mit del' die Luft auf 1 em2 Flaehe driiekt: 
1033,296 X 980,62 = 1013260 Dyn oder 1013,26 mb. 
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In einer ganzen Reihe von Staaten sind die Barometer bereits mit einer Millibar
skala versehen. Andere Lander beharren auf der Ablesung des Barometers in Milli
metern.1 In den meteorologischen Depeschen und auf der Arbeitskarte wird der 
Luftdruck jedoch bereits in allen Landern ausschlieBlich in Millibaren aus
gedriickt. Daher muB der Beobachter jede in MiIIimetern ausgefUhrte Barometer
ablesung nach Anbringung der notwendigen Korrektionen (siehe Abschnitt 15) auf 
Millibare umrechnen und in das Telegramm bereits diesen umgerechneten Wert 
einsetzen. 

11. Die AquiskalarfIachen der Atmosphare. 
a) Isobare, isopyknische, isostere und isotherrne FHichen. 

Die raumliche Verteilung oder, wie man auch sagt, das Feld des Luftdrucks laBt 
sich anschaulich durch Flachen gleichen Drucks und gleicher Dichte - durch sog. 
isobare und isopyknische Fliichen - darstellen. EntIang jeder isobaren Flache hat 
der Luftdruck denselben Wert; geht man von einer isobaren Flache zur anderen 
uber, so macht man eine ganz bestimmte Luftdruckanderung mit. Analoges gilt 
selbstverstandlich fur die isopyknischen Flachen. Statt der isopyknischen Flachen 
kommen haufig Flachen gleichen spezifischen Volumens, sog. isostere Fliichen, zur 

Darstellung. Das spezifische Volumen ist der reziproke Wert der Dichte (v = ~), 
weshalb die isopyknischen Flachen der Atmosphare mit den isosteren Flachen 
parallel verlaufen. Dabei ist allerdings zu beachten, daB mit der Hohe die Ent
fernung zwischen den aufeinanderfolgenden Einheitsflachen - die sog. Dicke 
der Einheitsschichten - beim Druck und bei der Dichte in geometrischer Progression 
zunimmt, beim spezifischen Volumen dagegen abnimmt. 

Druck und Dichte (bzw. spezifisches Volumen) charakterisieren den physikali
schen Zustand der Luft, wenn man von deren Wasserdampfgehalt absieht, hin
reichend, weshalb sie Zustandsparameter der Luft vorstellen. An Stelle der Dichte 
kann als weiterer Parameter die absolute Temperatur T eingefuhrt werden, deren 
funktionelle Abhangigkeit yom Druck durch die Beziehung p = e RT gegeben ist. 
Bei konstantem Druck sind Temperatur und Dichte einander umgekehrt pro
portional. 

Die raumliche Verteilung (das Feld) der Lufttemperatur laBt sich durch iso
therme Fliichen, d. S. Flachen gleicher Temperatur, versinnlichen. Hierbei ist zu 
beachten, daB die Temperatur mit der Hohe in der Troposphare im allgemeinen mehr 
oder weniger linear abnimmt, in der Stratosphare dagegen nahezu unverandert 
bleibt (wobei sich die isothermen Einheitsflachen sehr weit voneinander entfernen) 
oder sogar zunimmt. Die durchschnittliche Anordnung der isothermen Flachen in 
einem yom Aquator zum Pol verlaufenden Vertikalschnitt bringt Abb. 186. 

Die isobaren und isosteren Flachen sind in der Regel gegen die Erdoberflache 
geneigt und zeigen innerhalb des Gesamtbildes der Atmosphare einen recht 
komplizierten und zeitlich veranderlichen Verlauf. Abb. 7 (entnommen der "Physi
kalischen Hydrodynamik") zeigt den mittleren Verlauf der isobaren und isosteren 
Flachen im Februar und August durch Vertikalschnitte, die yom Nordpol zum 
Aquator verlaufen. Die isobaren Flachen sind hier in Abstanden von je 100 mb 
durch voll ausgezogene Linien versinnlicht, die isosteren Flachen durch gestrichelte 
Linien in Abstanden von je 100 rn3/Tonne in den unteren und von je 500 m3jTonne in 
den oberen Schichten. Die isobaren und isosteren Flachen schneiden einander (was 
gewohnlich auch fUr den Einzelfall gilt) und teilen die Atrnosphare in Volumina auf, 

1 Dabei mag mitspielen, daB die Millibar.Teilung der Skala genau genommen von 
der GroBe der Schwerkraft abzuhangen hat, die fiir Orte von verschiedener Hohe und 
verschiedener geographiRcher Breite nicht gleich ist (vgl. Abschnitt 13). 
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die von zwei benachbarten isobaren und zwei benachbarten isosteren Flachen
stiicken begrenzt sind und Solenoide genannt werden. (Naheres siehe Abschnitt 23). 

In der Atmosphare bildet eine Massenverteilung, bei der die isobaren und 

/Yordpo/ V5° N hr v. lIordpo/ i'5' N k-qv 
~'---;-'--:'-=-:""".-h~N--'-'1>mmJjt,.;" ,...:----,-'!--.. 'r ...... ---;m3/t dynk; ~ 5500 "tInk~ 10cbon·~_~ 5500 

-f-::;~--1.~ .. --'-- ~OOO -- -.-- / -- ------. ---- 5000 

15 - - .' .' -- ¥500 15\----+--+ti-"7l--=.....;i'500 -' :~~ .. <, /~~bqr ¥OOO 1V '~. ..-

.. ,,·r' I)~ 
I---::··,.j..-<S----,-fb@" ,.--- 3500 

13 :: ,.,., g t, "'-ZOcbar 
·il" :;;;.='-

1Z1---.+.=--• ....;~ .','---- 3{}(J0 

711---......-,;k:":= .... '::...'-+,f1"t---------+---"-' ---j 

~ 

1/f 

.. ' 
_-------- :Zsoo 

: --oJ --=~ 
~ 

8~ -_~-_-_-~----- --------- 20(J(J 
-------- ----- --Wc'{)i'ir-

:~~?~'m 
5 - ------ 1'100 

--------- ---- __ 80cbar --- -- -== 1JOO '1-- __ _ 
_______ _ ---- ---7~=_Cbiir 12{}(J 

3 ---=-:::::: - ---------- 1100 
'"" 80cbar 

2t===~~r=~-~--~_= __ ~ __ ~ __ 1~~ 
---,__ nA/V 

-,-- 90cbar 
1~~=F~~~~~~ 

--,,- d.i?P.. • ---jOOCba-r 9{}(J 

tIlrd;o/ Pawl Pawl Agro 8a/llvia 
reortlar 

b Z5cbar. '1000 

I----+-~~. 
ZJI-----=:+--··~ • -------- 3500 

-- -.-,ff ~~ 
1Z\----+-~- _ .-.------- 300t} 

~ ---1-'--
11\----+--++--+----j 

_ •• - 2500 ~- --, --' 10-=--

9~----~--~~-~--~ 
30cbar 

----------- ---- -... 
8 "- _------ ZOOO 

-.• - .,','._ •• -.Jf()cb(jj-
. --------- -::':::P'<, _-.... ----

............ _.-.. 

----- '-. .-•• ---- 1200 
"- .• ' 70cb({C. 

31===4--~=t=4 '", ••• ----. 7700 

z~==~~~~=·-t_-=··~·&Z~cba~r~ 
••.••• __ .-.•.. ---- 1000 

1---------- 90cbar 
-'" _---- 900 

'- ---1~cbar 

filw/. Paj/fCt Ilgra 
lIL/gL/st 

8a/ariel 

Abb.7. Mittlerer Verlauf der Isobareu und isosteren Fliichen im meridionalen Vertikalschnitt fiir den Februar und 
August. (Nach "Physikalische Hydrodynamik", 1933.) 

isosteren Flachen einander schneiden, die Regel. Man nennt diesen Zustand 
Baroklinie. Demgegeniiber kommt Barotropie, d. i. ein Zustand, bei dem die 
isobaren undisosteren Flachen zusammenfallen, nur in besonderen Fallen vor, 
z. B. im Fall des statischen Gleichgewichts (siehe Abschnitt 14). 

b) Isobaren und Isothermen. 

Dort, wo die isobaren Flachen eine Horizontalflache schneiden, entsteht ein 
System von Linien gleichen Drucks oder von Isobaren. Auf der synoptischen Karte 
werden die Isobaren in der Regel fUr den Meeresspiegel eingezeichnet; hierzu miissen 
die Luftdruckmessungen aller Stationen mit Hilfe der Barometerformel auf den 
Meeresspiegel umgerechnet (siehe Abschnitt 15) und die Orte mit gleichem Druck 

Chromow, Wetteranalyse. 3 
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durch Linien - Isobaren - verbunden werden, und zwar in Abstanden von 2, 5 
oder 10 mb, je nach Bedarf. Stehen aerologische Messungen zur Verfugung, so 
kann man Isobaren fur ein beliebiges Niveau der freien Atmosphare zeichnen. Auf 
die charakteristischen Isobarenformen kommen wir noch im Abschnitt 16 zuruck. 

Analog konnen Isothermen fur die Erdoberflache oder fur das Meeresniveau ent
worfen werden; letzterenfalls wird zur Umrechnung der tatsachlich an der Erd· 
oberflache gemessenen Temperaturen auf den Meeresspiegel ein bestimmter Wert 
der Temperaturzunahme mit abnehmender Rohe - gewohnlich 0,50° oder 0,55° 
je 100 m - verwendet. Stehen aerologische Messungen zur Verfugung, so kann 
man Isothermen fur ein beliebiges Niveau der freien Atmosphare zeichnen. 

12. Gradient und Aszendent. 

Vektorielles Gefalle und vektorielles Steigen. 

Aus dem Feld irgendeiner skalaren GroBe a, dargestellt durch die entsprechenden 
Flachen gleichen Wertes oder Aquiskalarflachen, laBt sich noch der Begriff des. 
Gradienten dieser GroBe ableiten. 

Als Gradienten bezeichnen wir das Gefalle der genannten GroBe auf die Ein-

heit der Entfernung (Langeneinheit), senkrecht zur Aquiskalarflache: - :~-. DeI" 

Gradient stellt somit nach Richtung und Betrag das maximale Gefalle der genannten 
GroBe im betreffenden Punkte dar; er ist sowohl durch seinen zahlenmaBigen 
Wert als auch durch seine Richtung charakterisiert und daher eine vektorielle 
GroBe. 

So ist z. B. der barische Gradient (Druckgradient) ein Vektor, dessen zahlen
maJ3iger Wert yom Druck abhangt und der senkrecht auf die durch den betreffenden 
Raumpunkt verlaufende isobare Flache gegen den niedrigeren Druck gerichtet ist. 
Es ist klar, daB der Gradient in einem bestimmten Bereich des barischen Feldes. 
(Druckfeldes) um so groBer ist, je dichter gedrangt hier die isobaren Flachen sind, d. h. 
je kurzer die Strecken, denen entlang sich der Druck um einen bestimmten Betrag 
andert. Analoges gilt fUr das Feld der Dichte, des spezifischen Volumens oder der 
Temperatur. Der Gradient laBt sich, wie jeder Vektor, in Komponenten entlang 

aa aa aa . 
den Raumachsen zerlegen: -,,-, -~-, --~-. Daher kann man von emem 

uX uy uZ 

vertikalen Gradienten sprechen, d. i. von der Abnahme der gegebenen FeldgroBe 

auf die Langeneinheit in vertikaler Richtung: -~-i-, oder yom horizontalen 

Gradienten, d. i. von der Abnahme der betreffenden GroBe auf die Liingeneinheit 

senkrecht auf die entsprechende Isolinie in der Rorizontalflache: - ;:. Besondere 

Bedeutung in der Meteorologie haben der vertikale Temperaturgradient und der 
horizontale Druckgradient; von beiden wird noch die Rede sein. 

Es empfiehlt sich auBer dem Gradienten auch den Begriff des Aszendenten ein
zufuhren. Er ist nichts anderes als der Gradient mit umgekehrtem Vorzeichen, gibt 
also statt des vektoriellen Gejiilles das vektorielle Steigen, statt der Abnahme die 
Zunahme der betreffenden GroBe auf die Langeneinheit normal zur Aquiskalar
fliiche an. Bezeichnen wir den Gradienten mit G und den Aszendenten mit A, so 
gilt also: 
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13. Das Schwerepotential. 
a) Aquipotentialflachen oder NiveaufHichen. 

Die raumliche Verteilung der Schwerkraft laBt sich am besten iiberblicken, wenn 
man den Begriff des Schwerepotentials oder Geopotentials if> einfiihrt, das fiir jeden 
Raumpunkt einen bestimmten Wert hat. Es wird in der Meteorologie durch jene 
potentielle Energie ausgedriickt, welche die Masseneinheit in dem betreffenden 
Punkte gegeniiber dem Meeresniveau aufweist. Mit anderen Worten: das Schwere
potential in einem beliebigen Raumpunkt ist gleich der Arbeit, welche gegen die 
Schwerkraft geleistet werden miiBte, um die Masseneinheit yom Meeresniveau bis 
zur betreffenden Hohe zu heben. 

Entlang einer unendlich kleinen vertikalen Strecke dz wird, wenn g die BG
schleunigung des freien Falls oder die Schwerebeschleunigung ist, diese Arbeit aus
gedriickt durch die Gleichung 

d if> = gdz. (1) 

Der Potentialunterschied auf endliche Entfernung zwischen zwei Punkten 1 und 2 
in den Hohen Zl und Z2 ist dann 

z. 

if>2- if>1 = ~ g dz. 
z, 

Setzen wir das Potential im Meeresniveau gleich Null, so erhalten wir fUr das 
Potential in einem Punkte von der Hohe z 

z 

if>. = ~ g dz. (2) 
o 

Das Schwerepotential hat somit offenbar die Dimension [VT-2], wo L die 
Lange und T die Zeit bedeutet. 

Die Flachen gleichen Schwerepotentials nennen wir .ifquipotentialfliichen (auch 
lsopotentialflachen) der Schwere oder Niveaufliichen. Das Meeresniveau ist eine 
dieser Flachen, solange man g entlang dem Meeresspiegel als unveranderlich ansieht. 
Da aber g infolge Abplattung der Erdkugel und infolge der Erdrotation abhangig 
ist von der geographischen Breite und yom Aquator aus gegen den Pol etwas zu
nimmt,l verlaufen die Niveauflachen in der Atmosphare iiber dem Pol in geringerer 
Entfernung yom Meeresniveau als iiber dem Aquator. Sie sind somit in der Richtung 
auf den Pol zu gegen das Meeresniveau geneigt. 

Bei der Verschiebung einer Masse entlang einer Niveauflache ist keine Arbeit 
zur Uberwindung der Schwerkraft zu leisten; dagegen ist fur eine Verschiebung 
von einer Niveauflache zur anderen stets die gleiche Arbeitsleistung gegen die 
Schwerkraft notig, unabhangig davon, wo auf beiden Flachen der Ausgangs- und 
der Endpunkt des Verschiebungsweges liegt. 

b) Geopotentialunterschiede. Geometrisches und geodynamisches Meter. 

Ganz allgemein nimmt das Schwerepotential um eine Emheit im Meter-Tonnen
Sekunden-System ab, wenn man um etwa 1 dm steigt. V. BJERKNES hat diese 
Einheit ein dynamisches Dezimeter genannt, und zwar bedingungsweise, da die 
tatsachliche Dimension der Potentialeinheit nicht [L], sondern [V T-2] ist. Das 
Zehnfache dieser Einheit wurde dynamisches .111. eter oder geodynamisches .ill eter 
genannt (Abkiirzung dyn.m oder gdm). 

1 AuBerdem nimmt die Schwerebeschleunigung mit der Hohe abo Sie unterliegt 
ferner geringfiigigen lokalen Abweichungen, die jedoch in der Meteorologie vernachlassigt 
werden konnen. 

3· 
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ZahlenmaBig steht das Schwerepotential ausgedriickt in dynamischen Metern H, 
der Seehohe des betreffenden Punktes, ausgedriickt in wahren (geometrischen) 
Metern z, sehr nahe (der Unterschied zwischen z und H schwankt allerdings mit der 
geographischen Breite). Dieser Umstand erweist sich in der Meteorologie insofern 
als sehr vorteilhaft, als sich manche Werte (z. B. die Temperatur und der Druck in 
den internationalen aerologischen Veroffentlichungen) nicht auf die Rohe z, sondern 
auf bestimmte Niveauflachen von der geodynamischen Rohe H beziehen. Man hat 
vereinbart, als Hauptniveaufliichen das Meeresniveau und die Flachen 1000, 2000, 
3000 usw. dynamische Meter anzusehen. 

Die geometrischen Meter lassen sich in geodynamische iiberfiihren, wenn man 
auf die Gl. (2) zuriickgreift. Setzen wir dort gals Funktion der Rohe l ein und 
integrieren wir, so erhalten wir 

<p. = go Z - 0,000001543 Z2 (3) 

in Potentialeinheiten (dynamischen Dezimetern). Diesen Ausdruck iiberfiihren wir 
in dynamische ·Meter H, indem wir durch 10 dividieren: 

H = io z-0,0000001543z2• (4) 

Setzt man fiir go = 9,8 und vernachHi,ssigt das zweite Glied, so erhalt man an
nahernd 

H = 0,98z und z ="1,02H. 

Die Rohe in dynamischen Metern ist somit urn 2% kleiner als jene in geometri
schen Metern. Genau genommen hangt dieser Unterschied, wie gesagt, von der 
geographischen Breite abo 

Aus Formel (1) geht hervor, daB 

g= dz' 

In Worten: Die Beschleunigung der Schwerkraft ist gleich dem Gradienten des 
Schwerepotentials. Daraus geht hervor, daB die Schwerebeschleunigung in jedem 
Punkte der Atmosphare normal auf die durch ihn verlaufende Niveauflache gerichtet 
ist. Die Niveauflache muB also in allen ihren Punkten normal zur Lotrechten liegen. 

Die isobaren und isopyknischen Flachen verlaufen im allgemeinen nahezu so 
wie die Niveauflachen. Der Aszendent der Dichte fallt fast ganz "in die Richtung 
der Schwerebeschleunigung, mit der seine Richtung nur einen sehr kleinen Winkel 
einschlieBt. Es ist indessen zu beachten, daB die Luftdichte an jedem Orte zeit
liche Schwankungen aufweist; die Lage der isosteren und isopyknischen Flachen ist 
daher in jedem Gebiete der Atmosphare standigen Anderungen unterworfen. 

14. Der barische Gradient. 
Begriff des barischen Gradienten und Ableitung der statischen Grundgleichung. 

Die Luft steht somit andauernd unter Einwirkung der auBeren Schwerkraft. 
AuBerdem treten in der Atmosphare innere Krafte auf; die hauptsachlichste davon 
ist die Kraft des barischen Gradienten,2 oft kurz "Gradientkraft" genannt. 

Davon, daB der barische Gradient oder das Druckgefalle eine Kraft vorstellt, 
kann man sich folgendermaBen leicht iiberzeugen: Greifen wir aus der Atmosphare 

1 g = go - 0,000003086 z, wo go die Schwerebeschleunigung im Meeresniveau ist, 
die noch von der geographischen Breite qJ abhangt nach der Formel 

go = 9,80616 (1- 0,002644 cos 2 qJ + 0,000007 cos2 qJ) m/sek2• 

2 Von einer weiteren inneren Kraft, der Reibungskraft, handelt Abschnitt 22. 
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ein unendlich kleines, zylindrisches Volumen dv mit der belie big gerichteten Achse 8 

von der Lange d8 heraus, so wird auf die Einheit der einen Grundflache des Zylinders 

der Druck p, auf jene der anderen der Druck p + ~~ d8 einwirken. Ist die GroBe 

jeder Grundflache durch dq gegeben, so wirkt auf die eine die Kraft pdq, auf die 

andere die entgegengesetzt gerichtete Kraft - (p + ~~ d8) dq. Die Resultierende 

F. dieser beiden Krafte wird - ~~ d8 dq sein. Nun ist d8 dq = dv und - ~~ steUt 

die Komponente des barischen Gradienten in der Richtung 8 vor. Wir haben also 

woraus folgt 

op 
F.= -a8"dv, 

(1) 

Der barische Gradient in irgendeiner Richtung ist also gleich der Kraft, welche 
in der betreffenden Richtung auf die Volumeneinheit der Luft einwirkt. Urn diese 
Kraft (so wie die Schwerkraft) auf die Masseneinheit beziehen zu konnen, hat man 
beide Seiten der G1. (1) durch e (die Luftdichte) zu dividieren und erhalt als Gradient
kraft pro Masseneinheit 

G --~~ (2) 
.- I! OS· 

Die Kraft des voUen Gradienten :~ gemessen senkrecht auf die isobare Flache 

ist dann 
1 dp G ----

n- e dn· (3) 

Fur den Sonderfall, daB keine horizontalen Luftdruckunterschiede vorhanden 
sind, fehlen dann die horizontalen Komponenten des Druckgradienten und wir 
erhalten 

1 dp 
G.= - e-dz' (4) 

wo z die Vertikalrichtung bedeutet. Es wirken dann auf die Masseneinheit der Luft 
die Krafte G. und - g ein; die Masse wird von diesen beiden Kraften im Gleich
gewicht gehalten werden unter der Bedingung 

oder 

1 dp 
---=g e dz 

dp 
-di= -ge· (5) 

Der nachste Abschnitt behandelt die praktische Auswertung der G1. (5), welche 
die 8tati8che Grundgleichung der Atmo8phiire genannt wird. 

Auf Grund der G1. (1) in Abschnitt 13 kann man die G1. (5) noch in folgender 
Form darstellen, wobei man statt z das Schwerepotential f/J einfuhrt: 

dp = - e df/J. (6) 

Daraus folgt, daB bei f/J = const., d. i. df/J = 0, auch dp = 0; folglich ist 
p = const. Im Fall des Gleichgewichts ist also der Druck an jeder Niveauflache 
unveranderlich, d. h. die Niveauflachen und die isobaren Flachen mussen zusammen
fallen. Mit anderen Worten: der Druck ist in diesem Fall nur eine Funktion von 
lJ>, d. i. 

p = t (f/J). 
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Aus Gl. (6) folgt jedoch, daB in diesem Fall die Dichte e durch 

e = - f' (1J) 

ausgedruckt wird, wo durch den Apostroph die Ableitung gekennzeichnet ist; dem
zufolge ist auch die Dichte nur eine Funktion von 1J. Hieraus folgt, daB im Fall 
des Gleichgewichts die isopyknischen und also auch die isosteren Flachen mit den 
Niveau- und isobaren Flachen zusammenfallen. 

15. Reduktion des Luftdrucks auf das Standardniveau. 
a) Die barometrische Hohenformel. 

Wie bekannt, nimmt der Luftdruck mit der Hohe rasch abo In 5 km Hohe 
findet man im Durchschnitt etwa die Halfte, in 15 km nur noch etwa ein Zehntel 
des Luftdruckwertes am Boden. Urn ein Bild der horizontalen Druckverteilung zu 
erhalten, muB man die an Stationen verschiedener Hohe abgelesenen Barometer
stande auf ein gemeinsames Standardniveau umrechnen. Hierbei gelten zur Zeit 
folgende Bestimmungen: 

1. Fur Stationen unter 500 m Seehohe gilt als Standardniveau das Niveau des 
Meeresspiegels. 

2. Fur Stationen uber 500 m, die auf einem ausgedehnten Plateau liegen, ist das 
Standardniveau je nach regionaler Ubereinkunft 1000, 2000 oder 3000 geodyna
mische Meter. 

3. Stationen zwischen 400 und 500 m Hohe, die am Rande eines groBen Plateaus, 
und Stationen zwischen 500 und 600 m, die am Meeresrand liegen, konnen den Luft
druck auf Grund einer regionalen Ubereinkunft auf das Standardniveau des Plateaus 
bzw. auf das Meeresniveau reduzieren. 

4. Von Stationen uber 500 m, fUr welche die Voraussetzungen unter 2 und 3 
nicht gelten, wird der lokale Luftdruck (in Stationshohe) angegeben. 

Die unter 1 bis 3 angegebenen Reduktionen fuhrt der Beobachter gewohnlich 
selbst durch und setzt in seine Meldung den bereits reduzierten Wert ein. 

Nach den Erlauterungen des vorigen Abschnitts ist die Bedingung des statischen 
Gleichgewichts in der Atmosphare gegeben durch den Ausdruck 

dp 
-dz- = -ge· (1) 

Diese Differentialgleichung druckt den vertikalen barischen Gradienten in Ab
hangigkeit von der Luftdichte aus. Wir entnehmen ihr, daB von jedem Punkte der 
Atmosphare aus der Druck urn so starker nach aufwarts ab- und nach abwarts zu
nimmt, je gro13er die Luftdichte an dem genannten Punkte ist.1 

Setzen wir fUr e in der Gl. (1) RP p- ein, gemaB der Zustandsgleichung der Gase 

(pv = RT oder p = e RT), so erhalten wir: 
dp gdz 
p=-RT' (2) 

1 Da die Luftdichte mit der Rohe abnimmt, erfolgt die Druekabnahme mit der 
Rohe in den unteren Luftsehiehten raseher als in den oberen. Die untenstehende Zahlen
reihe gibt den Wert der sog. barometrischen Hohenstuje an, we Ie he ausdruekt, urn welehe 
Rohe in Metern man steigen muLl, damit der Luftdruek urn 1 mb abnimmt, und zwar 
in Abhangigkeit von dem Ausgangsdruek (bzw. der entspreehenden Seehohe). Die 
betreffenden Zahlenwerte beziehen sich auf eine Temperatur von 0°; bei hoheren oder 
tieferen Temperaturen sind diese Zahlen urn 0,4% fur jeden Grad zu vergroLlern oder 
zu verkleinern: 

p 1000 950 900 850 800 750 700 650 600 550 500 mb 
LI 8,0 8,4 8,9 9,4 10,0 10,6 11,4 12,3 13,4 14,6 16,0 m 
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wo R die Gaskonstante und T die absolute Temperatur der Luft (= t + 273°) 
bedeutet. Durch Integration erhalten wir als Ausdruck fiir die Differenz der 
naturlichen Logarithmen der Drucke, die an zwei in den Hohen %1 und %2 in endlicher 
Entfernung ubereinanderliegenden Punkten gemessen wurden: 

(3) 

z. 

Den Ausdruck \~;, in dem Tdie absolute Temperaturder Luft alsFunktion der 
z, 

Hohenentfernung der Punkte 1 und 2 ist, konnen wir ersetzen durch den Ausdruck 

%2 T %1, wo T m die absolute Mitteltemperatur der Luft in der Schichte zwischen den 
m 

Punkten 1 und 2 vorstellt. 
Durch Einsetzung dieses Ausdrucks in G1. (3) erhalten wir: 

1 1 g (%2- %1) gnP2- gnpl = - - --- .-
R Tm 

(4) 

oder 

(5) 

wo e die Basis der natiirlichen Logarithmen (= 2,71828), R die Gaskonstante fUr 
die Luft aus der Zustandsgleichung der Gase und T m die absolute Mitteltemperatur 
der Luft zwischen den Punkten 1 und 2 ist. 

Die Ausdrucke (4) und (5) stellen die statische Grundgleichung der Atmosphiire 
vor, indem sie die Hohenanderung des Drucks mit der Lufttemperatur verknupfen. 
Kennen wir den Druck an einem Punkte, die vertikale Entfernung %2 - %1 zwischen 
beiden Punkten und die mittlere Lufttemperatur entlang dieser Strecke, so konnen 
wir nach G1. (4) den Druck an dem anderen Punkte ausrechnen. Kennen wir um
gekehrt den Druck in beiden Niveaus und die Mitteltemperatur zwischen ihnen, so 
konnen wir aus dieser Gleichung den Niveauunterschied ermitteln. 

Je genauer wir die Mitteltemperatur bestimmen konnen, desto genauer wird das 
Rechenergebnis mit Hilfe der G1. (4) ausfallen. In der Praxis wird hierfur gewohnlich 
das arithmetische Mittel der Temperaturen in beiden Niveaus %2 und %1 genommen. 
Verwenden wir diesen Wert fur T m' wobei T = 273° + t (wo t = Temperatur in 
Celsius-Graden), setzen wir ferner in die G1. (5) die entsprechenden Zahlenwerte 
fur g (in 45° Breite und im Meeresniveau) und R (fiir trockene Luft)l ein und voll
ziehen wir schlieBlich den Ubergang von den natiirlichen zu den Briggsschen Loga
rithmen, so erhalten wir die sog. barometrische Hohenformel: 

%2 - %1 = 18400 (1 + 0,00367~1_t~) (lg PI -lg P2)' (6) 

WO %2 und %1 in Metern und der Druck in beliebigen Einheiten ausgedriickt ist. 
Fallt das Niveau %1 mit dem Meeresniveau zusammen, so wird %1 = O. Das 

hohere Niveau bezeichnen wir dann mit z, den Druck in beiden Niveaus Po und p, 
die Temperaturen mit to und t, und erhalten 

% = 18400 (1 + 0,00367to;_t_) (lg Po -lg p). (7) 

Es ist dies die Formel, durch die wir den Luftdruck P bei der Temperatur t an 
einer in der Seehohe % gelegenen Station auf das Meeresniveau umrechnen konnen, 

1 gO.'5 = 9,8062; R = 287,042 in m - kg - sek - Einheiten. 



40 Die Luftbewegungen. 

wobei wir, falls die gleichzeitige Temperatur im Meeresniveau nicht bekannt ist, 

den Ausdruck to t t gewohnlich durch den Ausdruck (t + 0,0025 z) ersetzen. 

Letzteres entspricht der Annahme, daB die Temperatur mit abnehmender Rohe 
linear um 0,5°/100 m zunimmt.1 

Um die Umrechnung des Drucks auf das Meeresniveau nicht jedesmal mit Rilfe 
der Formel vornehmen zu miissen, benutzt der Beobachter in der Praxis Tabellen, 
die fiir jeden Druck- und Temperaturwert den Reduktionsbetrag angeben, der zum 
tatsachlichen Luftdruck hinzuzurechnen ist.2 Falls die Barometerskala noch in 
Millimeter geteilt ist, so wird diese Reduktion aufs Meeresniveau noch vor der Um
rechnung der Millimeter in Millibar durchgefiihrt, aber bereits nach Anbringung der 
Instrumentenkorrektion sowie nach Vornahme der Reduktion auf null Grad Queck
silber- und Skalentemperatur und auf die Normalschwere.3 

Die Barometerformel ist nur dann ganz genau erfiillt, wenn keine vertikale Luft
bewegung herrscht. Auch horizontale Luftbewegung ist, streng genommen, un
zulassig. Andernfalls macht sich die ablenkende Kraft der Erdrotation (Abschnitt 18) 
geltend, die auch eine Vertikalkomponente hat, welche dann in die Formel (1) ein
gehen muB. Nun ist fiir gewohnlich die Vertikalkomponente der ablenkenden Kraft 
geringfiigig im Vergleiche mit der Schwerkraft und mit der Kraft des vertikalen 
barischen Gradienten. Man kann sie, ohne die Genauigkeit wesentlich zu beein
trachtigen, vernachlassigen und somit die Barometerformel auch bei V orhandensein 
horizontaler Luftbewegung verwenden, namentlich wenn diese geradlinig ist und 
l~eichmaBigen Charakter hat. 

b) "Primiire" und "sekundiire" Druckschwankungen am Boden. 
Schreiben wir die Barometerformel in der Gestalt 

gz 

po=peRTm 

und differenzieren wir sie logarithmisch nach der Zeit unter Ubergang auf endlichen 
Zuwachs, so erhalten wir: 

Llpo = ~ Llp- Po -Rg,;;;/ Ll T m" (8) 

Diese Formel zeigt, daB die Druckanderung am Boden wahrend einer gewissen 
Zeit, Ll Po' in zwei Komponenten zerlegt werden kann. Die rechtsstehende stellt den 
Effekt vor, den die Anderung der Luftsaule bis zur Rohe z auf die gesamte Druck-

anderung hat; zu dieser "thermischen Anderung" kommt noch das Glied J>o_ Ll p hinzu, 
p 

welches der Druckanderung Ll p im oberen Niveau z proportional ist. 
Rat sich die Mitteltemperatur der Luftsaule zwischen den gegebenen Niveaus 

nicht geandert, so ist Ll T m = ° und wir haben 

Llpo= ~ Ll p. (9) 

1 Wollen wir auch den Feuchtigkeitsgehalt der Luft beriicksichtigen, so ist fUr R 
nicht der Wert fUr trockene, sondern fUr feuchte Luft einzusetzen. Hierzu muE die 

rechte Seite der Gl. (7) noch mit dem Faktor (1 + 0,378~-) multipliziert werden, 

wo e den an der Station verzeichneten Dampfdruck, ausgedriickt in den gleichen Ein
heiten wie der Luftdruck, bedeutet. 

2 Bei Berechnung der Tabellen wird auf den mittleren Jahreswert der Feuchtigkeit 
an der betreffenden Station Riicksicht genommen. 

3 Neuere Reduktionstabellen siehe z. B.: ROBITZSCH 1939 (2); LINKE 1939 (4. Aus
gabe). 
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In diesem Fall muJ3, wenn das Gleichgewicht del' Luftsaule erhalt~n bleiben soli, 

der Luftdruckanderung Ll p oben eine Anderung von ~Ll p unten entsprechen. 
p 

H. v. FICKER hat das erste Glied des rechten Teils del' Gl. (8) die primare und das 
zweite die sekundare Druckschwankung genannt, ohne damit ein Urteil iiber die 
genetische Prioritat einer diesel' Schwankungen aussprechen zu wollen. 

Die Gl. (8) sagt lediglich aus, daJ3 bei statischem Gleichgewicht eine gewisse 
Druckanderung in einem Niveau von einer gewissen, durch die Gleichung gr6J3en
maJ3ig festgelegten Druckanderung in einem beliebigen anderen Niveau begleitet 
sein muJ3. Die Gleichung sagt zwar unmittelbar iiber den ursachlichen Zusammen
hang odeI' iiber den Entstehungsmechanismus del' Druckanderungen nichts be
stimmtes aus, gab abel' Veranlassung zu Schliissen auf bedeutungsvolle Vorgange in 
h6heren Schichten (Stratosphare). Versuche, die Gl. (8) kausal zu interpretieren, 
fiihren nur dann zu einem Ergebnis, wenn in bestimmten Fallen del' physikalische 
Ablauf des atmospharischen Vorgangs gegeben ist. 

16. Das barische Feld auf der Karte. 
a) Ausziehen von Isobaren. Barisches Relief. 

Dadurch, daJ3 auf der synoptischen Karte die Druckangaben aller Stationen in 
den Niederungen auf ein gemeinsames Niveau, namlich das Niveau des Meeres
spiegels, reduziert sind, wird es m6glich, diese Angaben miteinander zu vergleichen 
und die horizontale Druckverteilung zu versinnlichen. Zu diesem Zwecke werden 
auf del' Karte Isobaren ausgezogen, und zwar - wie bereits gesagt - in der Regel 
in Intervallen von 5 mb; gegebenenfalls wahlt man Intervalle von 21/2 mb ober 2 mb. 

Beim Ausziehen der Isobaren beachtet man die bekannten Regeln del' linearen 
Interpolation und beriicksichtigt namentlich jene Stationen, deren Druckangaben 
als besonders verlaJ3lich bekannt sind. Doch wird man auch hier den Zehntelmilli
baren keine iibertriebene Bedeutung zumessen diirfen, da sich ja die Umrechnung 
auf das Meeresniveau auf gewisse vereinfachende Annahmen (namlich iiber die 
vertikale Temperaturverteilung) stiitzt. Dberdies miissen aIle Angaben, die eine 
kontinuierliche Kriimmung del' Isobaren zu bedingen scheinen, kritisch angesehen 
werden. An den Fronten und orographischen Hindernissen kann sich namlich del' 
Isobarenverlauf ganz unvermittelt andel'll ("Knick" del' Isobaren). 

Aus del' Definition del' Isobaren als Linien gleichen Drucks folgt, daJ3 zwei 
Iso baren verschiedenen Wertes einander nich t in einem Punkte schneiden k6nnen; 
es wiirde dies bedeuten, daJ3 del' Druck an diesem Punkte zwei verschiedene Werte 
hat. Dagegen k6nnen zwei Isobaren gleichen Wertes einander in den sog. Sattel
punkten des Feldes (siehe unten) schneiden. 

Die Gesamtheit del' Isobaren auf del' synoptischen Karte stellt das barische Feld 
an der Erdoberflache (genauer: im Meeresniveau) dar und wird haufig "barisches 
Relief" genannt, weil sie an das Relief einer Landschaft erinnert, wenn es auf einer 
topographischen Karte durch Schichtenlinien (Isohypsen) versinnlicht wird. Das 
barische Feld an del' Erdoberflache entspricht einem Horizontalschnitt durch ein 
dreidimensionales Feld, namlich durch das raumliche Druckfeld del' Atmosphare. 
Jede Isobare ist die Schnittlinie einer durch den Luftraum verlaufenden isobaren 
Flache mit dem Erdboden. 

Bei v6lligem Ruhezustand del' Atmosphare wiirden die isobaren Flachen horizon
tal verlaufen und mit Niveauflachen zusammenfallen; keine von ihnen wiirde den 
Erdboden schneiden. Da die Atmosphare in standiger Bewegung ist, sind die iso
baren Flij,chen stets gegen den Erdboden geneigt; die isobaren Flachen del' unteren 
Luftschicht werden yom Erdboden geschnitten und erst dadurch entsteht das 
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Isobarenbild auf der Karle. Ein analoges Bild erhiilt man allerdings auch fUr jedes 
andere Niveau der Atmosphiire, in welches man einen Horizontalschnitt durch das 
riiumliche barische Feld legt; in jedem Niveau wird der Luftdruck in horizontaler 
Richtung Unterschiede aufweisen. 

Die Neigung der isobaren Fliichen gegen den Erdboden ist ganz geringfiigig; sie 
kann nur in Winkelsekunden ausgedriickt werden. Dies wird verstiindlich, wenn 
man bedenkt, daB ein Druckunterschied von 5 mb auf 100 km horizontaler Ent-
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Abb. 8. Llncare Interpolation beim Ausziehen von Isobaren. 

fernung bereits sehr betriichtlich ist und nur selten zur Beobachtung kommt, 
wiihrend sich der Druck in vertikaler Richtung bei einem Aufsteigen um bloB 100 m 
meist um mehr als 12 mb iindert. 

b) Praktische Ermittlung des barischen Gradienten. 

In jedem Punkte des horizontalen barischen Feldes auf der synoptischen Karte 
wird ein horizontaler barischer Gradient! von bestimmtem Betrage vorhanden sein. 
Je dichter die Isobaren auf der Karte, um so groBer der Gradient im gegebenen 
barischen Feld. 

Laut Abschnitt 12 und 14 ist der barische Gradient oder das Druckgefiille durch 

den Ausdruck - :: definiert, d. h. durch die Druckabnahme auf die Entfernungs

einheit (Liingeneinheit) normal zur Isobare. In der Praxis liiBt sich die GroBe des 
Gradienten in irgendeinem Punkte nur durch die Druckabnahme auf eine viel 

1 1m folgenden wird der horizontale barische Gradient kurz barischer Gradient oder 
bloB Gradient genannt werden. 
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groBere Entfernung annahernd bestimmen und ist dann durch den Ausdruck 

- ~ ~ gegeben. Als Einheit dieser Entfernung pflegt man vereinbarungsgemaB 

die Lange eines Langengrads am Aquator zu nehmen, d. i. 111 km.1 Unter der 
Voraussetzung, daB die Isobaren einander parallel laufen, wird dann die Richtung 
des Gradienten in einem beliebigen Punkte zwischen zwei Isobaren durch die 
gemeinsame Normale auf beide gegeben sein (Abb. 9a). Sind die Isobaren konzen
trische Kreise (Abb. 9b), so ist die Richtung des starksten Druckgefalles von einer 
Isobare zur anderen identisch mit der Richtung des gemeinsamen Halbmessers. Sind 
schlieBlich die Isobaren, wie in Wirklichkeit immer, unregelmaBige Kurven 
(Abb. 9c), so wird die Richtung des Gradienten von einem Punkte zwischen den 
Isobaren zum anderen schwanken, trotzdem aber in jedem Punkte durch die Nor
male auf die Zwischenisobare gegeben sein, die durch ihn hindurchgelegt werden kann. 
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Abb.9. Isobaren und Gradient. 

Will man angenahert den mittleren Gradienten in irgendeinem Bezirk des 
harischen Feldes auf der Karte ermitteln, so muB man zunachst einfach die Ent
fernung zwischen zwei aufeinanderfolgenden Isobaren entlang einer Geraden ab
nehmen, die womoglich am besten der Normalen auf diese beiden Isobaren entspricht. 
Gesetzt den Fall, diese Entfernung zwischen zwei um 5 mb verschiedenen Isobaren 

sei durchschnittlich 180 km, so wird der mittlere Gradient - ~ ~. in dem betreffen-

den Bereiche des barischen :Feldes gleich sein - ~~.J~ I. = - 3,1 mb pro aquatorialen 

Langengrad. 
Mittlere Gradienten von der GroBenordnung 5-7 mb pro aquatorialen Langen

grad sind als sehr betrachtlich anzusehen und kommen auf den synoptischen Karten 
der gemaBigten Breiten selten vor. In einzelnen Fallen wurden in den gemaBigten 
Breiten auf kleine Entfernung schon Druckunterschiede bis zu 9,2 mb auf 32,2 km 
beobachtet; umgerechnet auf den aquatorialen Langengrad ergibt dies einen auBer
ordentlich groBen Gradienten. Es handelt sich dabei aber nur um Ausnahmsfalle 
von lokal ganz beschranktem AusmaB. 

c) Grundformen der Isobaren. 

Wie bereits erwahnt, schlie Ben die Isobaren auf der synoptischen Karte ent
weder Gebiete tieferen Drucks (Depre8sionen) ein, oder aber Gebiete, in denen der 
Druck hOher ist als in der Umgebung. In den Depressionen nimmt der Luftdruck 
vom Rand gegen das Innere ab, in den Gebieten hoheren Drucks dagegen zu. 

Die Grundform der Depression ist die Zyklone, die geschlossene, konzentrische 

1 Neuere Bestrebungen zielen auch dahin, fUr die Angaben des Druckgradienten 
als Einheit eine Entfernung von 100 km einzufiihren (vgI. HANN-SURING, "Lehrbuch 
der Meteorologie", 5. Aufl., S. 500). 
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Isobaren aufweist: den tiefsten Druck hat das Zentrum der Zyklone, auch Minimum 
genannt (Abb. 11, T 1 T 2).1 

Manchmal stellt die Zyklone ein ungeheures System zahlreicher konzentrischer 
Isobaren vor, in dessen Inneren der Druck bis auf 950 mb und darunter (in einzelnen 
Fallen sogar unter 930 mb) sinken kann, manchmal besteht sie aber nur aus einer 
einzigen geschlossenen Isobare (z. B. 1010 mb). Gelegentlich verrat sie sich nur 
durch eine Ausbuchtung einer oder mehrerer Isobaren am Rande einer anderen, 
tieferen und umfangreicheren Zyklone (Ta in Abb. 11).2 Solche Randzyklonen 
werden auch "sekundiire" genannt, was nur bedingungsweise richtig ist, da sie 
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Abb.lO. Grundfonnen der Isobaren. (Nach ABERCROMBY 1887.) 

oft gar keinen entwicklungsmaBigen Zusammenhang mit der Hauptzyklone haben 
und auBerdem nach deren Ausfiillung sich durch Vertiefung und Ausdehnung 
selbst zur Hauptzyklone umbilden konnen. 

Spater (im sechsten Kapitel) wird gezeigt werden, daB mit dem Begriff Zyklone 
nicht nur das beschriebene barische Feld, sondern auch gewisse dynami8che Vor
gange in der Troposphare (Wellen- und Wirbelbewegungen der Luftmassen) ver
kniipft sind. Erst dann wird eine scharfere und genauere Definition und Einteilung 
der Zyklonen (Wellen-, junge, okkludierte, Zentralzyklone) moglich sein, die sich 
nicht nur auf die Isobarenformen, sondern auf struktur-genetische Merkmale stiitzt. 
Dort solI auch das Wesen der sog. sekundaren Zyklonen erlautert werden. 

Es ist noch eine sekundare Isobarenform zu unterscheiden, die mit tieferem 
Luftdruck zusammenhangt. Es ist dies die sog. Furche oder Rinne tieferen Drucks 
zwischen zwei Gebieten hoheren Drucks. Sie tritt entweder als Zunge (oder auch 
AU8liiufer) niedrigeren Druck8 auf, wofern sie mit einer Zyklone in Verbindung 

1 Die Bezeichnung "Minimum" (und analog "Maximum", siehe unten) wird oft 
auch auf das Gesamtgebiet tieferen (bzw. hoheren) Drucks angewendet; jedoch zu 
Unrecht, da sie streng genommen die Eigenschaft eines Punktes und nicht eines ganzen 
Feldes ausdriickt. 

2 Am Rand umfangreicher Zyklonen (und auch Antizyklonen, siehe unten) konnen 
die Isobaren iiber weite Gebiete hinweg aber auch ohne wesentliche Kriimmung ver
laufen, wie z. B. zwischen den Linien m - m und n - n in Abb. ll. Man spricht 
dann von einem Gebiet geradliniger Isobaren. 
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steht und nur als Ausbuchtung oder Knick der Randisobaren dieser Zyklone in 
Erscheinung trittl (wie z. B. in Abb. 11 langs der Linien c-d, g-h). Oder sie 
hat als Furche im weiteren Sinne des Wortes tatsachlich die Form eines Streifens 
tieferen Drucks zwischen zwei Gebieten hoheren Drucks, ohne Zungenform der 
Isobaren (wie z. B. in Abb. l1langs der Linien a-b und "t-l). Wie wir sehen werden, 
verlauft der Achse der Furche entlang (d. i. entlang der Linien a-b oder c-d usw.) 
oft eine Front zwischen zwei verschiedenen Luftmassen; gerade deshalb soll der 
Furche besondere Aufmerksamkeit geschenkt werden und ihre Definition im fiinften 
Kapitel weiter ausgebaut werden. 

1015 1020 1025 1025 

1020 

1020 

1015 

1020 ~ 1030 

1020 

102. 

102. 

Abb. 11. Formen des barischen Reliefs. 

Die Grundform der Gebiete hoheren Drucks ist die Antizyklone mit geschlossenen 
konzentrischen Isobaren und dem hochsten Druck (Maximum) im Zentrum (Hl' 
H 2, H3 in Abb. 11). In den Nebenformen der Gebiete hoheren Drucks finden sich 
zahlreiche Analogien mit jenen der beschriebenen zyklonalen Gebiete. So ent
spricht der Furche beim hoheren Druck der Rucken, der Zunge entspricht der 
Keil hoheren Drucks (I-g). Der sekundaren Zyklone ahnlich ist der Auslauler 
hohen Drucks (rechts aufwarts von der Linie i-k in Abb. 11), von dem sich 
gelegentlich ein selbstandiges antizyklonales Zentrum (H4) abtrennt, welches sich 
uber die Intensitat der ursprunglichen Antizyklone hinaus verstarken kann. 

Zum Unterschiede von der Achse der Furche pflegt die Achse des Riickens 
allerdings nie mit einer Front zusammenzufallen. Doch kommt es ofters vor, daB 
der Rucken sowie auch der Auslaufer hohen Drucks einer anderen Luftmasse an-

lIst diese Ausbuchtung besonders gut entwickelt, so daJ3 die 1sobaren der Furche 
V-Form haben, so spricht man von einer V-Depression. 
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gehort als die Antizyklone selbst und von dieser durch eine Front gesondert wird 
(Linie f-g in Abb. 11). 

Schlie13lich sei noch ein Isobarengebilde erwahnt, das sich im Gebiete zwischen 
zwei kreuzweise angeordneten Paaren von Zyklonen und Antizyklonen ausbilden 
kann, der sog. Sattel (Abb. 11 in der Nahe von S). Die Isobaren erinnern hier an 
zwei Hyperbelscharen. Der Punkt S heiBt Sattelpunkt. 

In den nachsten Abschnitten wird gezeigt werden, daB aIle erwahnten barischen 
Systeme - Zyklone, Antizyklone, Furche, Rucken, Sattel - mit Feldern von 
Luftbewegungen ganz bestimmten Charakters verbunden sind. 

In allen Fallen wird der Gradient senkrecht auf die Isobaren gerichtet sein; 
was seine GroBe anlangt, so zeigen uns die synoptischen Karten, daB in den Ge
bieten hoheren Drucks (besonders in deren zentralen Teilen) die Gradienten im 
aIlgemeinen geringer und somit die Entfernungen zwischen den Isoba.ren groBer 
sind als in den Niederdruckgebieten. 

Es ist klar, daB in der Zyklone und in der Antizyklone die isobaren Flachen 
einen grundsatzlich verschiedenen Verlauf haben werden. In der Zyklone nimmt 
der Luftdruck in der Richtung gegen das Zentrum ab, in der Antizyklone zu. AuBer
dem nimmt er in beiden Gebilden mit der Hohe abo Daher haben die isobaren 
Flachen in der Zyklone die Form von Einsenkungen, in der Antizyklone dagegen 
von Aufwolbungen (siehe Vertikalschnitte in Abb. 12). In der Furche haben sie 
die Form von geneigten oder von wagrechten Trogen, deren Boden der Furchen
achse entlang verlaufend zu denken. 

Abb.12. Isobare Fliichen in der Zyklone und Antlzyklone im V~tlkalschnitt. 

Es ist zu beachten, daB in Abb. 12 der vertikale MaBstab stark uberhalten ist 
und die isobaren Flachen die Erdoberflache in Wirklichkeit unter Winkeln schneiden. 
die nach Sekunden gemessen werden. Ferner ist zu berucksichtigen, da13 die Achse 
der Zyklone, d. i. die Linie, welche die Punkte tiefsten Drucks (die zusammen
gehorigen Zyklonenzentren) in den verschiedenen Niveaus miteinander verbindet. 
in Wirklichkeit nicht senkrecht steht, sondern in irgendeiner Richtung geneigt ist; 
dasselbe gilt fur die Antizyklonen. 

d) Isobarenkarten fiir hOhere Niveaus. Absolute und relative Topographie 
isobarer Fliichen. Die "Hohenwetterkarte". 

Stehen aerologische Beobachtungen zur Verfugung (einschlie13lich der Beob
achtungen von Bergstationen), so kann man analog der Isobarenkarte fur das 
Meeresniveau auch Isobarenkarten fiir die hoheren Niveaus, z. B. fUr Hohen von 
1000, 2000, 3000 ... m oder dyn. m konstruieren. V. BJERKNES hat jedoch ge
zeigt, daB es einfacher und zweckmaBiger ist, fUr die hoheren Niveaus Karten 
der Topographie der Isobarenflachen zu entwerfen. Angenommen, die Topographie 
einer Isobarenflache p, z. B. 500 mb, sei festzulegen. Die Flache wird uber ver
schiedenen Punkten der Erdoberflache in verschiedenen geodynamischen Hohen 
liegen. in Abhangigkeit vom Druck am Boden und von der Temperatur und Feuchtig
keit der dazwischenliegenden Luftschicht. Diese Hohe H in dynamischen Metern 



Das barische Feld auf der Karte. 

wird dann in Anbetracht der statischen Grundgleichung 
schnitts 14 - durch 

Po 
ausgedriickt. 

47 

der Gl. (6) des Ab-

(1) 

Beriicksichtigt man die Zustandsgleichung der Gase, so erhalt diese Gleichung 
die folgende Gestalt: 

P 

H = - 1~) \ !L'!' dp. (2) 
• P 

Po 

Unter dem Integralzeichen steht hier nicht R, sondern R', die Gaskonstante 
fiir feuchte Luft, welche durch 

R' = R (1 + 0,606 q) 
ausgedriickt wird, wo q die spezifische Feuchtigkeit, d. i. das Verhaltnis der Wasser-

dampfmasse zur Masse der feuchten Luft pro Volumeneinheit ist (q = 0,622~, 
P 

wo e die Spannkraft des Wasserdampfes und p den Luftdruck bedeuten). 
Hieraus folgt P 

H = _ ~ \ .. T (1 + 0,606 q) dp (3) 
10 • P 

Po 

oder, wenn man T (1 + 0,606 q) durch Tv ausdriickt und diese Funktion virtuelle 
Temperatur nennt: 

P 

H=--to~ Tvd(lgp). (4) 

Po 

Diese Gleichung ermoglicht es, H auf einfache Weise zu bestimmen, wenn die 
mittlere virtuelle Temperatur bekannt ist und folglich vor das Integralzeichen 
herausgenommen werden kann. V. BJERKNES hat Tabellen zusammengestellt, 
welche es gestatten, die Werte der virtuellen Temperatur aus Temperatur und 
Druck (fUr den Sattigungszustand) und die Entfernungen zwischen den Haupt
isobarenflachen bei gegebener mittlerer virtueller Temperatur der Schicht auf
zufinden1 (Tabellen 7 M, 8 M, 9 M, 10 M, 11 M, 12 M in der "Dynamischen Meteoro
logie und Hydrographie", 1. Teil, Braunschweig, 1912 und Tabellen 56, 57, 58, 78 
in der 4. Ausgabe des "Meteorologischen Taschenbuches" von LINKE; siehe ferner 
ROBITZSCH, "Ausfiihrliche barometrische Reduktions- und Hohentafeln", Leipzig, 
1939). 

Die Werte der virtuellen Temperatur konnen auch graphisch auf Adiabaten
papier, z. B. auf REFSDALS Emagramm (Beilage 1 zu diesem Buch, siehe Ab
schnitt 34) oder auf dem Aerogramm bestimmt werden. Hier bedeuten die Abstande 
zwischen den kurzen Querstrichen auf den Isobaren der Hauptdrucke die Differenzen 
zwischen reeller und virtueller Temperatur bei gesattigter Luft. 1st die Luft nicht 
gesattigt, so muB der durch den Strichabstand gegebene Zusatzbetrag zur reellen 
Temperatur um eine Prozentzahl vermindert werden, welche der relativen Feuchtig
keit entspricht. 1m Deutschen Reichswetterdienst wird zur Bestimmung der 
virtuellen Temperatur allgemein das thermodynamische Diagrammpapier nach 
STUVE verwendet. 

1 Falls man die Berechnungen nach den BJERKNESschen Tabellen benutzt, so kann 
man auch Vertikalschnitte der Solenoide konstruieren, welche durch die isobaren und 
isosteren Hauptflachen gebildet werden. 
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Die derart auf Grund der G1. (4) ftir die vorgegebene Isobarenflache tiber ver
schiedenen Punkten ermittelten Werte von H tragt man nun in eine Karte ein 
und erhalt durch Ausziehen der Isolinien Isohypsen der Isobarenflache, welche 
den Isohypsen auf geographischen Karten gleichen (mit dem Unterschied, daB die 
Hohen nunmehr nicht in geometrischen, sondern in geodynamischen Metern aus
gedriickt sind). Eine solche Karte heiBt dann Karte der absoluten Topographie 
der betreffenden Isobarenflache. Mit Hilfe der BJERKNESschen Tabellen lj:onnen 
solche Karten ftir aUe Hauptisobarenflachen, z. B. fUr je 100 mb konstruiert werden. 
In der modernen Wetterdienstpraxis beschrankt man sich jedoch meist auf die 
500-mb-Flache, welche derzeit annahernd in Gipfelhohe der aerologischen Flug
zeugaufstiege (5-51/ 2 km) liegt. Ais Erganzung zeichnet man Karten der relativen 
Topographie dieser. Flache, d. h. der geodynamischen Hohen der 500-mb-Flache 
tiber der lOOO-mb-Flache. Diese letztere Karte gibt die mittlere Verteilung der 
Dichte oder genauer des spezifischen Volumens der Luft in der Schicht zwischen 
den beiden Flachen wieder. Integriert man die G1. (6) des Abschnitts 14 in den 
Grenzen von PI bis P2 = PI + I, so erhalt man in der Tat 

1 
(/>2 - (/>1 = - -= -v em m' 

wo em und Vm die mittleren Werte der Dichte und des spezifischen Volumens in 
der betreffenden Schicht bedeuten. Das REFSDALsche Aerogramm gestattet es, 
die in der relativen Topographie zum Ausdruck kommenden Geopotentialdifferenzen 
zwischen zwei Isobarenflachen auf elegante und fUr die Praxis hinreichend genaue 
Weise durch das einfache Anlegen eines MaBstabes zu ermitteln (vg1. Abschnitt 34). 
Dbrigens laBt auch das Emagramm solche Abmessungen zu, wie KIEFER 1936 
und ARAKAWA 1937 (3) gezeigt haben. 

Ftir die genauere Kenntnis der Luftmassenverteilung in der Troposphare ist 
es erwtinscht, Karten der relativen Topographie der 500-mb-Flache tiber der 800-mb
Flache und der 800-mb-Flache tiber der 1000-mb-Flache zu entwerfen; im Winter 
empfiehlt es sich, solche Karten ftir die Schichten 900 mb tiber 1000 mb, 700 mb 
tiber 900 mb, 500 mb tiber 700 mb zu zeichnen. Ais Einheit der relativen Hohe 
eignet sich fUr diesen Zweck am besten das dynamische Dekameter. 

In den beiden "Hohenwetterkarten", welche die Deutsche Seewarte in Hamburg 
taglich in ihrem Wetterbericht ausgibt, sind die Isohypsen im Intervall von 4 Deka
meter gezogen. Diese beiden Karten, welche sich auf die Morgenbeobachtungen 
sttitzen, namlich die Karte der relativen Topographie der 500-mb-Flache tiber 
der 1000-mb-Flache und die Karte der absoluten Topographie der 500-mb-Flache, 
werden mit Hilfe eines Naherungsverfahrens entworfen. Die als Grundlage fUr 
die letztere Karte notige Hohe der lO00-mb-Flache ergibt sich namlich mit geringen 
Fehlern direkt aus der Druckverteilung am Boden, wenn man die ungefahre Be
ziehung 5 mb = 4 dyn. Dekameter gelten laBt: Die Isopotentiale 0 faUt dann 
nattirlich mit der Isobare 1000 mb zusammen und die Isobare 1005 mb bekommt 
die Bezeichnung + 4 dyn. Dekameter, Isobare 1010 mb: + 8 dyn. Dekameter, 
Isobare 980 mb: - 16 dyn. Dekameter usw. Die relative Topographie der 500-mb
tiber der lO00-mb-Flache wird gleichfalls auf vereinfachtem Wege gewonnen, 
namlich als Funktion der mittleren virtuellen Temperatur der ganzen Schicht vom 
Boden bis zur Hohe der 500-mb-Flache. Hierbei besteht die einfache Beziehung, 
daB einer Erhohung der Mitteltemperatur um 10 eine VergroBerung der relativen 
Topographie 500 tiber 1000 mb um 2 Dekameter entspricht. Wenn man dann die 
absolute Topographie der 1000-mb-Flache und die relative Topographie der 500-mb
tiber der lOOO-mb-Flache, die also beide in Isolinien mit 4 Dekameter Intervall 
vorliegen, graphisch addiert, so erhalt man die absolute Topographie der 500-mb-
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Flache. Stimmt der VerIauf der absoluten Isopotentialen in den Randgebieten 
nicht ganz mit den vorliegenden und gleichfalls eingetragenen Wolken- und Hohen
windmessungen in 4000-6000 m Hohe uberein, so kann man ihn entsprechend 
korrigieren aus der Annahme heraus. daB dann offenbar die mittlere Temperatur
verteilung nicht hinreichend genau extrapoliert war. 

"Obrigens ist im Jahre 1937 ein internationaler Chiffernschlussel fiir die radio
telegraphische Mitteilung aerologischer Aufstiegsergebnisse eingefiihrt worden, 
welcher bereits die Meldung der geodynamischen Hohen fiir die Hauptdruckniveaus 
durch die einzelnen Stationen selbst oder wenigstens im Rahmen der Sammel
sendungen vorsieht. Es liegt auf der Hand, daB hierdurch die Zeichnung von 
Hohenwetterkarten in Hinkunft wesentlich beschleunigt werden wird. 

Es ist verstandlich, daB dort, wo die Isobarenflachen die geringste Rohe auf
weisen, zyklonale Gebiete, und dort, wo sie am hochsten sind, antizyklonale Gebiete 
vorhanden sind. Auf Grund der Entfernungen zwischen den Isolinien auf der 
Karte der 500-mb-Flache kann man leicht die Geschwindigkeit der Luftstromungen 
(des Gradientwindes, siehe Abschnitt 19) in einer Rohe von rund 5 km bestimmen 
(hierzu sind von H. BERG 1934 (2) Nomogramme angegeben worden). An den 
Isolinien kann man ferner die Divergenz und Konvergenz der Hohenisobaren er
kennen (siehe Abschnitt 64e iiber die Arbeiten von SCHERHAG) u. a. m. 

17. Die Ablenkung des Windes vom Gradienten. 
a) Das BUYs-BALLOTsche Gesetz. 

Die im barischen Feld auf der synoptischen Karte wirksame Horizontalkompo
nente des barischen Gradienten oder der Gradient schlechthin reprasentiert eine 
Kraft, deren auf die Masseneinheit der Luft wirkende GroBe im Sinne der Ausfiih
rungen des Abschnittes 14 gegeben ist durch den Ausdruck 

G=-~~ e an' 
wo - :: der Gradient gemessen normal auf die Isobare und (! die Luftdichte ist. 

Die der Luft vom Gradienten erteilten Beschleunigungen sind sehr gering. Bei 
einem Gradienten von 4 mb pro III km und der "normalen" Dichte der Luft (bei 
einer Temperatur von 0° und einem Druck von 1013,3 mb) entspricht dem obigen 
Ausdruck eine Luftbeschleunigung von 0,279 cmjsek2• 

Die der Luft durch den Gradienten erteilte Beschleunigung ist normal auf die 
Isobare gerichtet. Trotzdem lehrt uns ein Blick auf die Karte, daB die Luftbewegung 
aus dieser Richtung betrachtlich (durchschnittlich um 45-80°) abgelenkt ist, 
und zwar auf der Nordhalbkugel nach rechts, auf der Sudhalbkugel nach links. 
"Ober dem Meere und in der freien Atmosphare (von einer Hohe von einigen hundert 
Metern iiber dem Erdboden angefangen) stromt die Luft nahezu den Isobaren parallel, 
schlieBt also mit dem Gradienten annahernd einen Winkel von 90° ein. Ja, es 
kommt ohne Zweifel in der freien Atmosphare gelegentlich vor, daB dieser Winkel 
anscheinend iiber 90° wachst. Dies ist offenbar bei der Entwicklung und Vertiefung 
von Zyklonen der Fall, wo wir einen oberen Abtransport von Luft aus deren Zentrum 
in der Richtung vom tieferen zum hoheren Druck annehmen mussen. In der boden
nahen Luftschicht erfolgt indessen die Luftversetzung fast immer vom hoheren zum 
tieferen Druck, wenngleich, wie bemerkt, durchaus nicht in der Richtung des 
Gradienten. 

Die Beziehung zwischen Druckverteilung und Windrichtung ist einer der am 
friihesten entdeckten allgemeinen physikalischen Zusammenhange in der Meteoro
logie. Sie wurde in den Zwanzigerjahren des 19. Jahrhunderts von BRANDES in 

Chromow. Wetteranalyse. 
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Deutschland und 30 Jahre spater unabhangig davon von Buys-BALLOT in Holland 
gefunden. In der Sprache der Synoptik laBt sich das Gesetz von Buys-BALLOT 
folgendermaBen ausdriicken: An der Erdoberflache weht der Wind yom hohen 
zum tiefen Druck auf der Nordhalbkugel so, daB er den hoheren Druck zur Rechten 
und den tieferen zur Linken laBt und dabei die Isobaren unter einem bestimmten 
Winkel (etwa 30°) schneidet. Mit anderen Worten: Der Wind weht an der Erdober
fliiche so, daf3 er vom Gradienten nach rechts um einen durchschnittlichen Winkel 
von 60° abweicht (Abb. 13). Auf der Siidhalbkugel erfolgt die Ablenkung nach 
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Abb. 13. Abienkung des Windes vom Gradienten in den 
unteren Schichten im Fall geradliniger, zykionaier und 

antizykionaier Isobaren. 

links von der Gradientrichtung. 
Das Buys-BALLoTsche Gesetz, das 

sich auf die Windverhaltnisse an der 
Erdoberflache bezieht, kann dahin er
ganzt werden, daB der Wind in der 
freien Atmosphiire, beginnend von einer 
H ohe von einigen hundert M etern iiber 
dem Boden, den I sobaren entlang weht 
oder nur au Berst wenig von ihrer 
Richtung nach der einen oder anderen 
Seite abweicht. Der Tiefdruck bleibt 
dabei auf der Nordhalbkugel links, 
auf der Siidhalbkugel rechts. 

Man hat folgende mittlere Ablenkungen der Windrichtung von der Gradient
richtung festgesteHt: Mitteleuropaisches Binnenland 44 0; von der Kiiste entferntere 
Stationen Westeuropas (London, Paris, Briissel) 61°; westeuropaische Kiiste 77°; 
Atlantischer Ozean 80°, bei einigen Windrichtungen - SW, W - sogar 90° (Wind 
weht den Isobaren parallel). Wie in Abschnitt 22 gezeigt werden wird, ist die 
Ablenkung der Windrichtung von der Gradientrichtung vor aHem durch die Reibung 
bedingt, welche auf die Luftstromung einwirkt. 

b) Abweichungen vom mittleren Ablenkungswiukel. 
Von diesen mittleren Ablenkungswinkeln kommen im EinzelfaH Abweichungen 

vor, iiber dem Festlande haufiger, und zwar namentlich bei schwacherem Winde, 
iiber dem Meere wegen EinfOrmigkeit seiner Oberflache seltener und in geringerer 
Abhangigkeit von der Windstarke. Ferner ist der Ablenkungswinkel in stabilen 
Luftmassen (siehe viertes Kapitel) kleiner als in labilen, was in Abschnitt 22 seine 
Erklarung finden wird. SchlieBlich wird noch gezeigt werden, daB beschleunigt 
bewegte Luft einen kleineren Ablenkungswinkel hat, verzogert stromende dagegen 
einen groBeren. 

Beim Vergleich der Windrichtungen mit der Gradientrichtung bzw. mit dem 
Isobarenverlauf auf der synoptischen Karte sind noch folgende storende Umstande 
zu beriicksichtigen: Zunachst beziehen sich die Isobaren auf das Meeresniveau, 
die Windrichtungen der einzelnen Stationen dagegen auf die tatsachlichen Stromungs
verhaltnisse in Stationshohe, d. h. in einem anderen Niveau. Ferner sind die Wind
beobachtungen an der Erdoberflache zahlreichen ortlichen Einfliissen unterworfen 
(Struktur der Umgebung, Aufstellung der Windfahne usw.), wahrend der Luft
druck von solchen Einfliissen weniger abhangt. SchlieBlich geben die Isobaren 
bei der gegenwartigen Dichte des Netzes nur die allgemeine Luftdruckverteilung 
wieder und lassen verschiedene lokale Detailstorungen des barischen Feldes, auf 
welche die Windrichtung und -starke reagiert, unberiicksichtigt. Man denke an 
die GewitterbOen, an orographische Einfliisse auf die Luftstromung, an die Tages
schwankung des Luftdruckes an den Kiisten, welche den Land- und Seewind be
dingt usw. 
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Dies sind alles Umstande, welche auf der Karte Abweichungen der Wind
richtung von den obengenannten Durchschnittswerten des Ablenkungswinkels 
bedingen konnen. 

Abb. 14. Verschiedenes barlsches Relief unter Bernckslchtigung der Wlndrichtung bel sonst identlschen Luftdrnck
meldungen. 

Nichtsdestoweniger muB beim Ausziehen der lsobaren das Verhaltnis zwischen 
Windrichtung und lsobarenverlauf (bzw. Richtung des Gradienten) beriicksichtigt 
werden. Es konnen Falle vorkommen, namentlich bei geringer Dichte des Stations
netzes (Nachtbeobachtungen I), wo 9-er richtige lsobarenverlauf nur unter Beriick
sichtigung der Regel festgelegt werden kann, daB. der Wind gegen die Richtung 
des Gradienten stets nach rechts abgelenkt ist. Abb. 14 zeigt nach A. 1. ASKNASIJ, 
daB bei gleichen Druckangaben der Stationen, aber ungleichen Windverhaltnissen 
vollkommen verschiedene barische Reliefs vorliegen konnen. 

18. Die ablenkende Kraft der Erdrotation. 
a) Wirkungsrichtung der CORIOLIs.Beschleunigung. 

Die Ablenkung der Windrichtung von der Richtung des Gradienten findet 
ihre Erklarung darin, daB auBer der Gradientkraft noch andere Faktoren auf 
die Luftbewegung einwirken. Die wichtigsten sind die Erdrotation und die 
Reibung. Ein dritter Faktor, der sich bei der Luftbewegung auf gekriimmter Bahn 
einstellt, die Zentri/ugallcra/t, ist in den auBertropischen Breiten nicht erheblich 
und hat infolgedessen auch nur geringere Bedeutung. 1m folgenden solI der EinfluB 
der Erdrotation auf die Luftbewegung erlautert werden. 

Wenn sich ein Korper in einem Koordinatensystem bewegt, das selbst eine 
Drehbewegung gegen die festen Achsen des Weltraums ausfiihrt, so erhalt er eine 
Zusatzbeschleunigung in bezug auf das gegebene Koordinatensystem, die sog. 
Rotationsbeschleunigung oder CORIOLIs-Beschleunigung; man pflegt zu sagen, daB 
er unter EinfluB der CORIoLIs-Kraft steht. 

Ein solches rotierendes Koordinatensystem stellt auch die Erde dar in bezug 
auf alle Korper, die sich auf ihr bewegen, also auch in bezug auf die Luft. Die ent
sprechende zusatzliche CORIOLIS-Beschleunigung, die sich in der Bewegung der Korper 
geltend macht, wird ablenkende Beschleunigung der Erdrotation (kurz Ablenkungs
kraft) genannt. Ihre genaue analytische Ableitung findet sich in den Lehrbiichern 
der theoretischen Mechanik; im folgenden solI lediglich ihre Entstehungs- und 
Wirkungsweise anschaulich gemacht werden. 
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Die Erde dreht sich urn ihre Achse von Westen nach Osten mit einer Winkel
geschwindigkeit w = 7,29 .10-5 sek-1 (oder im Winkelmaf3 0° 0' 15" pro Sekunde), 
Diese Geschwindigkeit soll durch einen Vektor dargestellt werden, welcher der 

N 

w 

s 
Abb. 15. Drehung ciner Horizontalebene 
am Pol und am Aquator unter dem Ein

fluO der Erdrotation. 

Erdachse entlang gerichtet ist, und zwar so, 
daf3 die Rotation, vom Ende des Vektors -
also von oben - aus gesehen, gegen den Uhr
zeigersinn erfolgt. 1m Lauf der taglichen Um
drehung der Erde wird sich jedes Stuck der Erd
oberflache (jede Horizontalebene) urn eine zur 
Rotationsachse der Erde parallele Achse drehen. 
Diese Achse wird am Pol (siehe Abb. 15) uber
haupt mit der Rotationsachse der Erde identisch 
sein und also senkrecht auf der Horizontalebene 
stehen. Am Aquator wird sie in die Flache selbst 
fallen. Die Drehgeschwindigkeit wird in beiden 
Fallen gleich w sein. Auch an einem beliebigen 
zwischen Aquator und Pol gelegenen Punkte von 
der geographischen Breite rp wird sich die Flache 
mit einer Geschwindigkeit w urn eine Achse 
drehen, die aber zur Flache schrag steht und mit 
ihr den Winkel rp einschlief3t (siehe Abb. 16). 
Wir kannen dann die Drehgeschwindigkeit: in 
zwei aufeinander senkrecht stehende Kompo
nenten zerlegen. Die eine, w cos rp, gilt fur die 
Drehung der Flache urn eine Horizontalachse, 

die identisch ist mit der Tangente zum Meridian, die andere, w sin rp, gibt die 
Geschwindigkeit, mit der sich die Flache urn eine zu ihr senkrechte Achse dreht. 

Uns wird im folgenden nur diese Drehung der Flache mit der Geschwindigkeit 
N w sin rp urn die Vertikalachse in teressieren . 

I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 
I / 

. ' , Sie erfolgt auf der Nordhalbkugel gegen die 
./ ."""', .. , Uhrzeigerbewegung, auf der Sudhalbkugel 

'. mit ihr. Am Aquator ist diese Geschwin-
"""',/ digkeit gleich Null; sie wachst mit der geo

graphischen Breite und erreicht am Pol den 
Wert w. Das will besagen, daf3 im'Lauf eines 
Tages die Horizontalebene lediglich am Pol 
eine volle Umdrehung urn die Vertikalachse 
macht, in den u brigen Breiten dagegen nur einen 
Teil dieser Umdrehung, der urn so kleiner wird, 
je mehr man sich dem Aquator nahert. 

: /fJ 
~------------

Falls wir nun einem Karper in einem auf 
der Breite rp gelegenen Punkte der Erdober
flache in irgendeiner Richtung, d. h, unter 
einem bestimmten Winkel zum Meridian, in 
einer horizontalen Ebene eine Bewegung er
teilen, so wird er diese ursprungliche Be-

I 
I 

I 

Abb. 16. Drehung eincr Horizontalebene in mitt
leren Breiten unter dCIll EinfluO dcr Erdrotation. 

wegungsrichtung in bezug auf den Weltraum 
beibehalten. Unterdessen wird sich nach dem 
Gesagten die Horizontalebene urn ihre Verti

kalachse weiterdrehen, d. h. es wird sich die Erdoberflache selbst mit ihrem Meridian
netz unter dem bewegten Karper von rechts nach links (auf der Nordhalbkugel) 
mit einer Winkelgeschwindigkeit von w sin rp hiriwegdrehen. 
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In bezug auf den Meridian, d. h. die Erdoberflache, wird also der Korper aus 
seiner urspriinglichen Bewegungsrichtung nach rechts abweichen. Er wird, mit 
anderen Worten, in bezug auf die Erdoberflache .eine scheinbare Beschleunigung 
erfahren, die stets senkrecht auf seine Bewegung gerichtet ist, und zwar auf der 
Nordhalbkugel nach rechts, auf der Sildhalbkugel nach links. Eben dies ist die ab
lenkende Beschleunigung der Erdrotation (genauer ihrer Horizontalkomponente). 
Wie jede senkrecht auf die jeweilige Bewegung wirkende Kraft bringt sie keine 
Geschwindigkeits-, sondern nur eine Richtungsanderung hervor. 

b) GroBe der CORIOLIS-Beschleunigung. 

Die GroBe dieser Beschleunigung laBt sich folgendermaBen am einfachsten 
berechnen: Es sei angenommen, der in Bewegung befindliche Korper passiere in 
einem bestimmten Augenblick den Punkt P der Horizontalflache (Abb. 17); diese 
Flache dreht sich um den Punkt P mit einer Winkelgeschwindi!lkeit w sin cpo Ferner 
moge der Korper im Punkte P die gleichformige Bahn
geschwindigkeit V haben. Wiirde die Flache sich nicht 
drehen, so wiirde der Korper in der Zeit dt zum Punkte A ge
langen, der von P die Entfernung V dt hat. Anstatt dessen 
gelangt er, da sich die Horizontalebene unter ihm hinweg
dreht, zum Punkte A' (der nach Ablauf von dt jene Lage 
einnimmt, in der urspriinglich der Punkt A war). Die p..,._-y---"'---+l 
scheinbare Beschleunigung des Korpers a, die senkrecht 
auf V nach rechts gerichtet ist und auf den Korper in der 
Zeit dt einwirkt, laBt sich aus dem Ansatz fUr den Weg 
bei gleichmaBig beschleunigter Bewegung ableiten: 

adtZ 
S=--- (1) 

2 ' Abb. 17. Zur Berechnung 
wo S = AA'. Anderseits ist der scheinbare Weg S des der abJenkenden Kraft der 

Erdrotation. Korpers gleich seiner Lineargeschwindigkeit multipliziert 
mit der Zeit dt, wobei die Lineargeschwindigkeit ihrerseits gleich ist dem Pro
dukte von Winkelgeschwindigkeit w sincp und Radiusvektor V dt. Also 

S = w sincp V dt2• 

Aus Gl. (1) und (2) ergibt sich fUr die Beschleunigung 
a = 2 w sincp V 

und fUr die entsprechende, auf die Korpermasse m einwirkende Kraft 
A = 2 m w sincp V. 

1st unser Korper ein Luftteilchen von der Masse eins, so ist 

(2) 

A = 2 w sin cp V, (3) 
wo V die Windgeschwindigkeit bedeutet. 

Die Beschleunigung der ablenkenden Kraft der Erdrotation ist allgemein sehr 
gering. Sie wachst laut Gl. (3) mit der Windgeschwindigkeit und mit der geographi
schen Breite. Bei V = 20 m/sek betragt die Beschleunigung in der Breite 10° 
0,05 cm/sek2, am Pol 0,29 cm/sek2• Sie ist allerdings von derselben GroBenordnung 
wie die der Luft vom barischen Gradienten erteilte Beschleunigung (siehe Ab
schnitt 17). 

AIle obigen Erwagungen waren der Einfachheit halber auf einen Korper (in 
unserem ]'all die Luft) beschrankt, der sich nur unter EinfluB der Tragheit fort
bewegt. Die ablenkende Wirkung der Erddrehung wird sich in der gleichen Weise 
auch bei Anwesenheit anderer Kriifte (und unabhangig von ihnen) geltend machen. 
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19. Der Gradientwind I. 
Theorie des Gradientwindes bei geradliniger stationarer Luftbewegung. 

Es solI nunmehr die Luftbewegung lediglich unter dem EinfluB der Gradient
kraft G und der ablenkenden Kraft der Erdrotation A behandelt werden. Die Wirkung 
der Zentrifugalkraft und der Reibung solI zunachst vernachlassigt werden, da sie 
in der treien Atmosphiire gegen A und G stark zurucktritt.1 Ferner wollen wir uns 
auf die vereinfachte Voraussetzung einer geradlinigen stationiiren Bewegung, also 
einer der Richtung und Geschwindigkeit nach unveranderlichen Bewegung, be
schranken. Von ihr weichen die tatsachlichen Bewegungen in der freien Atmo
sphare nur wenig abo 

Diese Voraussetzung, unter der V = const. und daher ~~ = 0, kann nur er

fUllt sein, wenn die in dem gegebenen Punkte der Atmosphare angreifenden Kratte G 
und A miteinander im Gleichgewichte stehen. Sie mussen also die gleiche GroBe 
haben und unter einem Winkel von 180° voneinander weggerichtet sein: 

~ ~=2 w sin <p V. (1) e on 
Laut Abschnitt 18 wird der Windvektor von der Richtung der ablenkenden 

Kraft unter einem Winkel von 90° nach links (auf der Sudhalbkugel nach rechts) 
abzweigen. Da jedoch der Winkel zwischen den Richtungen der ablenkenden Kraft 
und des Gradienten nach dem Obigen 180° betragt, wird die Windrichtung von 

der Gradientrichtung um 90° nach rechts abzweigen, 
990 1000 1010 1020 1030 d. h. gerade in die Richtung der Isobaren (siehe Abb. 18) 

v 
G A 

fallen. Wir finden also: Bei stationarer, geradliniger 
Luftbewegung unter EinfluB der Gradientkraft auf der 
rotierenden Erde (also bei Anwesenheit der Krafte G 
und A) muB der Wind den Isobaren parallel wehen, wobei 
der tiete Druck links bleibt. 

Die entsprechende Windgeschwindigkeit V ergibt sich 
aus Gl. (1): 

I op V=-------
2wesinIP on· (2) 

Bei derselben Luftdichte e und in ein und derselben 
geographischen Breite <p wird also die Windgeschwindig

Abb. 18. Stationare, geradllnige 
Luftbewegung unter EinfluB der keit unter den erwahnten Bedingungen dem barischen 

1020 1030 990 1000 1010 

Krii.fte G und A. Gradienten proportional sein: je groBer der Gradient, 
um so starker der Wind. 

Setzt man in Gl. (2) den Wert fUr die Luftdichte unter dem Normaldruck 
1013,3 mb und bei einer Temperatur von 0° ein und nimmt statt des tatsachlichen 

Gradienten :~ den mittleren Gradienten ~ ~ in Millibaren auf III km Ent

fernung, so erhalt man 

V = ~,78 ft m/sek. (3) 
Sill rp L1 n 

Es solI nunmehr jede Luftbewegung, welche stationar und den (geradlinigen 
oder gekrummten) Isobaren entlang gerichtet ist, Gradientwind genannt werden. 
GJ. (3) gibt dann offen bar die Geschwindigkeit des Gradientwindes fUr den Fall 
geradliniger Isobaren, des sog. geostrophischen Windes, wieder. Fur verschiedene 
Breiten folgen aus ihr die folgenden Zahlen fUr die Gradientwindgeschwindigkeit: 

1 Nur in den tropischen Zyklonen kann die Zentrifugalkraft in ihrer WirkWlg die 
ablenkende Kraft der Erdrotation ubertreffen, siehe Abschnitt 20. 
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<p = 10° 20° 30° 40° 50° 60° 70° 80° 90° 

V = 27,4 14,0 9,5 7,4 6,2 5,6 5,1 4,9 4,8 m/sek fUr ~~ = 1 mb. 

Hierbei ist, wie erwahnt, V in m!sek und ~ ~ in Millibaren pro Aquatorgrad 

(Ill km) zu verstehen. Raben wir z. B. in der geographischen Breite von 50° 
einen Gradienten von 3 mb auf III km, so hat der geradlinige Gradientwind eine 
Geschwindigkeit von 3 X 6,2 = 18,6 m/sek. 

Aus Gl. (3) und der obigen Tabelle geht hervor, daB die Geschwindigkeit des 
Gradientwindes um so groBer ist, je geringer cp ist. Mit anderen Worten, bei gleichem 
Gradienten (gleicher Isobarenentfernung) muB der Gradientwind unter niedrigeren 
Breitengraden starker sein als unter hoheren. Umgekehrt muB bei gleicher Starke 
des Gradientwindes die Isobarenentfernung in niedrigeren Breiten groBer, in hoheren 
geringer sein. So z. B. muB bei einer Geschwindigkeit des Gradientwindes von 
10,7 m/sek (etwa 6 Beaufort) die Entfernung zwischen geradlinigen Isobaren vom 
Intervall 5 mb unter 40° Breite 386 km, unter 60° Breite 286 km betragen. 1m 
Abschnitt 21 sollen diese theoretisch gefundenen Werte mit den aus der Wetter
karte empirisch ermittelten verglichen werden. 

20. Der Gradientwind II. 
Theorie des Gradientwindes bei krummliniger stationarer Luftbewegung. 

1m Fall stationarer Bewegung entlang gekriimmter Isobaren miissen in jedem 
Punkt der Atmosphare drei Krafte miteinander in Gleichgewicht sein: G, A und 
die Zentrifugalkraft C, die normal auf die Windrichtung angreift.1 

Die allgemeine Mechanik 
zeigt bekanntlich, daB die 
GroBe der Zentrifugalkraft auf 
die Masseneinheit gege ben ist 

V2 
durch den Ausdruck C = -, 

r 
wo r der Kriimmungshalb
messer der Bewegungsbahn 
im gegebenen Punkte ist. Je 
groBer r, d. h. je mehr sich 
die Bahn der Geraden nahert, 
um so kleiner ist die Kraft C. 

895 

990 

990 

1m Grenzfall, bei geradliniger 995 

Bewegung, ist r unendlich 

1000 1025 1020 

1030 

groB und C gleich Null. Ferner 
zeigt die oben angegebene 
Formel, daB die Zentrifugal-

Abb. 19. Stationare Luftbewegung nnter Einflul3 der Krafte G, A und 
C in der Zyklone und der Antizyklone. 

kraft bei gleichem r dem Quadrat der Bewegungsgeschwindigkeit des Korpers 
(in unserem Fall der Windgeschwindigkeit) proportional ist. 

Obgleich sowohl die ablenkende Kraft der Erdrotation als auch die Zentrifugal
kraft stets senkrecht auf die Bahn der Bewegung gerichtet ist, besteht doch ein 
Unterschied: A weist auf der Nordhalbkugel stets nach rechts, dagegen C nach 

1 So wie die ablenkende Kraft der Erdrotation ist auch die Zentrifugalkraft nur 
eine Scheinkraft, lediglich bedingt durch das Tragheitsbestreben des Karpers, seine 
urspriingliche Bewegungsrichtung beizubehalten. Die krummlinige Bewegung erfolgt 
so, als ob auf den Karper irgendeine Zusatzkraft wirken wfude, die eine Abweichung 
aus seiner (geradlinigen) Bahn zu verhindern sucht und senkrecht auf die Bewegungs
balm nach auswarts gerichtet ist. 
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rechts oder nach links, je nach dem Charakter der Bewegung. Es ist klar, daB 
C bei zyklonaler Bewegung mit A gleichgerichtet ist, bei antizyklonaler Bewegung 
aber entgegengesetzte Richtung hat (siehe Abb. 19). 

Daher muB im Fall stationarer Luftbewegung bei zyklonaler Krummung der 
Isobaren (konkav gegen den tiefen Druck) die Gradientkraft der Summe der Krafte A 
und C das Gleichgewicht halten, dagegen bei antizyklonaler Krummung (konkav 
gegen den hohen Druck) der Differenz dieser Krafte. In beiden Fallen wirken jedoch 
alle drei Krafte entlang ein und derselben Geraden und es muB, wenn zwischen 
ihnen Gleichgewicht herrscht, der Wind bedingungslos entlang der Tangente zur 
Isobare gerichtet sein. Die stationare Luftbewegung unter EinfluB der Krafte G, 
A und C erfolgt also stets den Isobaren entlang, so wie es bereits fUr den geradlinigen 
Gradientwind im vorigen Abschnitt festgestellt worden war. 

Die Geschwindigkeit des Gradientwindes im Fall gekrummter Isobaren ergibt 
sich aus der Gleichung 

G+ A + C =0, 
somit 

. va 1 8p 
2wsmcpV+- =---. r (! 8n 

Bei gegebener Gradientkraft G wird diese Geschwindigkeit nunmehr nicht 
nur von der Breite cp, sondern auch von der GroBe und Richtung (Vorzeichen) 
von r abhangen. 

Die gleiche Windgeschwindigkeit wird bei zyklonaler Bewegung von einem 
groBeren Gradienten hervorgebracht als bei antizyklonaler; im ersten Fall muB 
die Gradientkraft der Summe der Krafte A und 0 das Gleichgewicht halten, im 
zweiten Fall nur ihrer Differenz. Daher mussen bei gleichen Geschwindigkeiten 
des Gradientwindes die Abstande zwischen den zyklon~len Isobaren kleiner sein 
als die Abstande zwischen geradlinigen, und diese wieder kleiner als die Abstande 
zwischen den antizyklonalen Isobaren. Der Unterschied ist im ganzen gering. 
So betragt z. B. fur einen Gradientwind von 10,7 m/sek (etwa 6 Beaufort) unter 50° 
Breite bei einem Krummungsradius der Isobaren von 2000 km deren Abstand 
im 5-mb-Intervall in der Zyklone 309 km, in der Antizyklone 359 km; bei gerad
linigen Isobaren betragt der Abstand 323 km. Bei starkerer Isobarenkrummung 
und heftigerem Winde sind diese Unterschiede erheblich groBer. So sind fur einen 
Wind von 18 m/sek (etwa 9 Beaufort) unter 50° Breite bei einem Krummungsradius 
von 500 km die entsprechenden Isobarenabstande in der Zyklone 146 km, in der 
Antizyklone 284 km und bei geradlinigen Isobaren 192 km. 

In den Zyklonen und Antizyklonen der gemaBigten Breiten, bei groBem r und 
maBig groBem V, ist die Zentrifugalkraft gewohnlich um vier- bis funfmal kleiner 
als die ablenkende Kraft der Erdrotation und kann daher oft vernachlassigt werden. 
Dagegen kann die Zentrifugalkraft bei kleinem r und erheblich groBem V in den 
tropischen Zyklonen die in diesen Gegenden geringe ablenkende Kraft um ein 
Vielfaches (bis 40mal) ubertreffen und das fUr den geradlinigen Gradientwind 
errechnete Verhaltnis zwischen Gradient und Windgeschwindigkeit erheblich 
modifizieren. 

Auf Grund einer Isobarenkarte kann man die Werte des Gradientwindes graphisch 
aus den Entfernungen zwischen den Isobaren bestimmen. Hierzu benutzt man am 
besten ein sog. Gradientwindlineal; man miBt damit die Entfernung zwischen den 
Isobaren und liest unmittelbar den entsprechenden Wert des Gradientwindes fur 
die betreffende geographische Breite ab; auch die Krummung der Isobaren kann 
berucksichtigt werden. Selbstverstandlich gilt die Teilung eines solchen Lineals 
nur fUr einen bestimmten KartenmaBstab. 
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Eine fur den Wetterdienst besonders vielseitige und praktische Anordnung 
hat das Gradientwindlineal des norwegischen Wetterdienstes (Abb. 20), gilltig fur 
Arbeitskarten yom MaBstab I: 10000000. Es gestattet zunachst, fUr einen 
belie bigen Iso barenabstand 
im Meeresniveau die sechs
stundliche iso barenparallele 
Luftversetzung uber Rei
bungshohe durch den dort 
vorhandenen Gradientwind 
(ausgedruckt in Beaufort
Graden) abzulesen. Dies 
erleichtert, unter Beruck
sichtigung der in diesem 
Buch noch zu besprechen
den Kriterien, die Vorher
sage der Fortbewegung des 
Zyklonenzentrums oder ge
wisser Front- und sonstiger 
Feldpunkte. Man kann mit 
diesem Lineal aber auch 
umgekehrt fUr eine be
stimmte, uber dem Meer 
(auf Schiffen) beobachtete 
Beaufort-Windstarke den 

Abb. 20. Gradientwindlineal des norwegischen 
Wetterdienstes (nach PETTERSSEN-MA URSTAD).' 

'1011'8 + 20 % 
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75 "+ 15 " 

-~ <:'.3 " 

zugehorigen Isobarenabstand ermitteln, also das Luftdruckfeld korrigieren, 
wenn die Verteilung der Schiffsbeobachtungen zu schutter ist; es geschieht dies 
unter der Annahme, daB die Windstarke auf Schiff rund 2/3 der Gradientwind
starke betragt,2 Eine Hilfsskala ermoglicht schlieBlich, die Versetzung des melden
den Schiffs wahrend der letzten drei Stunden festzulegen und damit die Luft
druckanderung, die durch die Schiffsbewegung relativ zum Luftdruckfeld ver
ursacht ist, annahernd aus der Tendenzangabe auszuscheiden. 

Die Geschwindigkeit des Gradientwindes in hohen Schichten der Atmosphare 
kann mit Hilfe von Karten der Topographie der Isobarenflachen bestimmt werden. 

1 Das hier abgebildete norwegische Gradientwindlineal ist nicht in natiirlicher 
Gro13e, sondem etwas verkleinert wiedergegeben. Das norwegische Gradientwindlineal 
ist fUr mittlere Breiten (50 bis 70°) konstruiert. Entlang dem linken Rand sind, von 
del' dicken Basislinie aufwarts, die den einzelnen Beaufort-Graden des Gradientwindes 
entsprechenden 5-mb-lsobarenabstande aufgetragen. Die Lange des entsprechenden 
von zwei benachbarten Horizontallinien eingeschlossenen Streifens gibt fUr den be
treffenden Beaufort-Grad die beschleunigungsfreie Luftversetzung in sechs Stunden fUr 
geradlinige Luftbahnen. Bei gekriimmten Luftbahnen geben die horizontalen Abstiinde 
der O-Kurven yom linken Rand den Abzug, jene del' AO-Kurve yom rechten Rand 
den Zuschlag zu dieserVersetzung fUr den Fall zyklonaler Kriimmungshalbmesser von 
800 und 200 km, bzw. eines antizyklonalen Kriimmungshalbmessers von 800 km. Die 
Korrektionstabelle rechts enthalt die unter anderen Breiten anzubringenden perzen
tuellen Zuschlage. 1m Streifen unter del' dicken Horizontallinie finden sich, yom lin
ken Rand aus zu messen, die Abstande der 5-mb-lsobaren, welche den auf See beob
achteten Beaufort-Starken entsprechen. Die kleine Skala 1 bis 9 gibt die der Schliis
selziffllr fUr Schiffsgeschwindigkeit entsprechende Schiffsversetzung in drei Stunden. 

2 Dber Land ist ein analoges Verfahren nicht angezeigt, da hier die Beziehung 
zwischen Bodenwind und Gradientwind im Einzelfall nicht eindeutig genug ist (im 
gro13en Durchschnitt betragt, wie Abschnitt 21 zeigt, die Bodenwindgeschwindigkeit 
iiber Land ungefahr 1/2 der Gradientwindgeschwindigkeit). Hier ist aber auch anderseits 
das jeweilige Luftdruckfeld meist hinreichend genau gegeben. 
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Sie ist der Entfernung zwischen den Isohypsen auf der Karte, d. i. der Neigung 
der IsobarenfHichen proportional. Aus der oben angefiihrten Formel fiir den 
Gradientwind bei gekriimmten Isobaren hat H. BERG 1934 (2), indem er den Druck 
durch das Potential der Schwere [Abschnitt 14, Gl. (6)] ersetzte, die zahlenmaBige 
Beziehung 

IOH . va 
- = 2wsm9'V +-n r 

erhalten, wo ~~ die Neigung der isobaren Flache iiber die Entfernung n bedeutet; 
n 

H ist in dynamo Metern, n in geometrischen Metern, V in m/sek und r in m ausge
driickt. Auf Grund dieser Formel hat BERG Nomogramme zur Bestimmung der 
Geschwindigkeit des Gradientwindes nach Hohenkarten angegeben. Die Richtung 
des Gradientwindes ist offenbar mit der Richtung der Isohypsen auf der Karte 
identisch. 

21. Vergleich mit den tatsachlichen VerhiiItnissen. 
a) Abweichungen des Windes vom Gradientwind in der Bodenreibungsschicht und 

in der freien Atmosphiire. 

1m folgenden solI gepriift werden, inwieweit sich die bisherigen, unter verein
fachten Voraussetzungen iiber den Gradientwind gewonnenen Schliisse auf die tat
sachlichen Luftbewegungen anwenden lassen. 

Es wurde gezeigt, daB bei stationarer Luftbewegung unter EinfluB der Krafte 
G, A und 0 der Wind den Isobaren parallel weht, wobei er den tiefen Druck links 
laBt. 

Dies ist nun in der freien Atmosphiire tatsachlich oberhalb 400-600 m Ent
fernung von der Erdoberflache der Fall. Waren allerdings die Luftbewegungen 
wirklich stets ganz stationar, so wiirden sich die Druckunterschiede in der Atmo
sphare weder ausgleichen noch verstarken, wenn man von den wenig bedeutenden 
"thermischen" Anderungen infolge einer Advektion anders temperierter Luft absieht. 
Eine Vertiefung und Ausfiillung von Depressionen, sowie eine analoge Verstarkung 
und Abschwachung von Antizyklonen, wie wir sie auf den synoptischen Karten be
obachten, ist daher nur dadurch zu erklaren, daB die tatsachlichen Luftbewegungen 
nicht streng stationaren Charakter haben, sondern daB vielmehr einmal die Gradient
kraft, ein andermal die ablenkende Kraft der Erddrehung das fibergewicht erlangt 
(die Zentrifugalkraft kann in Anbetracht ihrer relativ geringen Starke in den ge
maBigten Breiten vernachlassigt werden). Daher weicht der Wind in der freien 
Atmosphare meist etwas von der Isobarenrichtung ab, und zwar in der Richtung 
auf den tiefen Druck im Fall fiberwiegens der Gradientkraft, in der Gegenrichtung 
bei fiberwiegen der ablenkenden Kraft. 

Indessen zeigen uns Theorie und Erfahrung, daB diese Abweichungen der Wind
richtung vom Isobarenverlauf in der freien Atmosphare nur sehr gering sind, da 
beide Krafte dem Gleichgewichte zustreben; so hat z. B. eine VergroBerung des 
Gradienten eine Verstarkung der Windgeschwindigkeit und diese wieder ein An
wachsen der ablenkenden Kraft der Erddrehung zur Folge. Die erwahnten Ab
weichungen konnen daher nicht einmal durch unsere aerologischen MeBinstrumente 
festgestellt werden. In erster Anniiherung kann somit gelten: in der freien Atmosphiire 
weht der Wind den lsobaren entlang. 

Anders in den unteren liuftschichten bis zu einer Hohe von 400-600 m. In 
Abschnitt 17 wurde gezeigt, daB hier der Wind erfahrungsgemaB fast immer die 
Isobaren unter einem erheblichen Winkel in der Richtung vom hoheren gegen den 
tieferen Druck schneidet, wobei er den tieferen Druck links von sich laBt. In 
dieser unteren Schicht ist somit die Luftbewegung andauernd bestrebt, die Druck-
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unterschiede auszugleichen. Wenn sich solche trotzdem immer wieder entwickeln 
und verstii.rken, so liegt offenbar ein "Absaugen" der Luft vom tieferen gegen den 
hoheren Druck in den oberen Luftschfchten vor, sobald dort die Bewegung infolge 
"Oberwiegens der Ablenkungskraft ihren stationaren Charakter verloren hat. 

Die eben erwahnte kraftige Abweichung der Luftstrome in den unteren Luft· 
schichten von der theoretischen Richtung des Gradientwindes ist eine Folge der 
Reibung", welche in Abschnitt 22 behandelt werden wird. 

b) Empirischer Zusammenhang zwischen Wind und Gradientwind. 

Es wurde gezeigt, daB im einfachsten Fall der Bewegung unter EinfluB der 
Krafte G und A die Geschwindigkeit des Gradientwindes dem Gradienten pro· 
portional ist. 

Die synoptischen Karten zeigen, daB auch die Geschwindigkeit des effektiven 
Bodenwindes dem Gradienten proportional ist. Der Proportionalitatskoeffizient ist 
jedoch dabei erheblich kleiner als der fiir den Gradientwind in Abschnitt 19 be· 
rechnete. Fiir den Gradientwind ergab sich: 

V - ~,78 __ 4p_ 
- sin rp LIn' 

wo V in m/sek und ~: in mb pro III km ausgedriickt sind. Fiir deneffektiven 

Bodenwind zwischen 35° und 60° n. Br. erhielt WEGEMANN (1904) folgendes Durch. 
schnittsverhaltnis: 

v=~~ __ 4~ 
sinrp LIn' 

wenn V und ~ ~ in den obigen Einheiten ausgedriickt sind. 

Andere Forscher fanden fiir Westeuropa, daB der tatsachliche Wind in der unteren 
Luftschicht nur rund halb so stark ist wie der Gradientwind unter denselben Be· 
dingungen. Fiir die deutsche Kiiste erhielt z. B. SPRUNG: 

LIp 
V = 2,8 -LIn' 

wahrend der Gradientwind unter dieser Breite gleich ist 

Den aerologischen Beobachtungen in Mitteleuropa zufolge nimmt jedoch die 
Windgeschwindigkeit in den unteren Schichten mit der Rohe rasch zu und ist in 
einer Rohe von 1000 m im Durchschnitt 2,1. bis 2,2mal groBer als an der Erd. 
oberflache. So z. B. betragt in Berlin die mittlere jahrliche Windgeschwindigkeit 
am Boden 4,8 m/sek und in der Rohe von 1000 m 10,2 m/sek. Der entsprechende 
Gradientwind, berechnet nach den Druckdifferenzen an der Erdoberflache, betragt 
9,5 m/sek. Somit ist der Wind in einer Rohe von 1000 m in der freien Atmosphare 
etwas starker als der Gradientwind an der Erdoberflache. Nach Beobachtungen in 
Glossop Moor in England erreichte dort die tatsachliche Windgeschwindigkeit be· 
reits in einer Rohe von 630 m die Geschwindigkeit des Gradientwindes am Boden. 

Wir sehen somit, daB die Luftbewegung in der freien Atmosphare, auch ihrer 
Geschwindigkeit nach, dem Gradientwind sehr nahe kommt; in den unteren Schichten 
von einigen hundert Metern Rohe ist sie allerdings stark gebremst, was wieder eine 
Folge der Reibung ist. 
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e) G-leiehe Windgesehwindigkeit bei versehiedener Isobarendiehte. 

Es war gezeigt worden, daB bei gleichen Gradientwindgeschwindigkeiten 
die Abstiinde zwischen den Isobaren in niedrigeren Breiten gerntger sind als in 
hoheren. 

Auch die tatsiichlichen Windverhiiltnisse auf der synoptischen Karte bestiitigen 
dies. In den tropischen Breiten, in der Zone der Passate, sind die Abstiinde zwischen 
den Isobaren im allgemeinen erheblich groBer als bei uns, obgleich die Passate 
keineswegs schwache, sondern miiBige Winde sind. Wenn man aus der Isobaren
dichte einen richtigen SchluB auf die Windgeschwindigkeit ziehen will, so muB man 
also die Breitenlage des betreffenden Gebietes mitberiicksichtigen. 

Es war ferner gezeigt worden, daB bei gleichen Gradientwindgeschwindigkeiten 
die Isobarendichte in der Zyklone groBer sein muB als in der Antizyklone. Beriick
sichtigt man, daB die Winde in den Zyklonen im allgemeinen stiirker sind als in den 
Antizyklonen, so ergibt sich, daB die Dichte der Isobaren in den Zyklonen im all
gemeinen viel groBer sein wird als in den Antizyklonen. Auch davon iiberzeugt uns 
schon ein fliichtiger Blick auf. die synoptische Karte. 

22. Die Reibung .. 
a) Ausfiillende Bewegungen unter Reibungseinflu6. 

Es wurde bereits erwiihnt, daB die Windrichtung in den unteren 400-600 m 
mehr oder weniger erheblich vom Isobarenverlauf abgelenkt ist und mit dem Gra
dienten einen spitzen Winkel einschlieBt; gleichzeitig ist die Windgeschwindigkeit 
in diesen Schichten geringer als die Geschwindigkeit des Gradientwindes. Die Luft
bewegung erfiihrt also in den bodenniichsten Schichten sowohl eine Verlangsamung, 
als auch eine kriiftige Ablenkung aus ihrem isobarenparallelen Verlauf in der Rohe. l 

Ursache beider Erscheinungen ist die Reibung. 
Empirische Untersuchungen (RESSELBERG und SVERDRUP, SANDSTROM) haben 

gezeigt, daB man sich die Reibung als Kraft vorzustellen hat, welche nicht genau 
in die Gegenrichtung zur Luftbewegung wirkt, sondern von ihr um einen Winkel 
von rund 38° nach links abweicht. Die numerische GroBe des Vektors der Reibungs
kraft ist dabei der Windgeschwindigkeit proportional, d. h. sie kann durch das 
Produkt k V ausgedriickt werden. In den unteren Schichten ist k iiber dem Festlande 
ungefiihr zweimal so groB wie iiber dem Meere und iindert sich stark in Abhiingigkeit 
von der Beschaffenheit der Unterlage. Die negative Beschleunigung, welche der stro
menden Luft durch die Reibungskraft erteilt wird, betriigt Zehntel oder Rundertstel 
von Zentimetern pro Sekunde. Sie besitzt folglich dieselbe GroBenordnung wie die 
Gradientkraft und die ablenkende Kraft der Erdrotation. Mit der Rohe nimmt die 
Reibungskraft (d. i. der Wert k) rasch abo Bereits in einer Rohe von einigen hundert 
Metern (und jedenfalls von 1000 m) ist die Reibung so klein, daB die Luftbewegung 
hinsichtlich Richtung und Geschwindigkeit dem Gradientwind nahekommt. Infolge
dessen nimmt die Geschwindigkeit des Windes in den unteren Rektometern mit der 
Rohe rasch zu und seine Richtung dreht nach rechts (sich der Richtung der Iso
baren niihernd). 

Die Reibung bedingt also eine Bremsung der Luft, deren kinetische Energie 
dabei in Wiirmeenergie iibergeht. 

Sieht man zuniichst der Einfachheit halber von dem EinfluB der Zentrifugalkraft 
ab und setzt man, was mit groBer Anniiherung zuliissig ist, stationiire Bewegungen 

1 Streng genommen folgt der Wind in der freien Atmosphare den Isobaren nur i~ 
Fall stationarer Bewegung. Die bei nichtstationarer Bewegung auftretenden Abwel
chungen von dieser Richtung sind indessen, wie bereits bemerkt, unbedeutend. 
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voraus, so ist die Wechselwirkung der drei Komponenten Gradientkraft (G), ab
lenkende Kraft der Erdrotation (A) und Reibungskraft (R) aus Abb. 21 ersichtlich. 
A wirkt, wie wir bereits wissen, stets senkrecht auf die 
Windrichtung nach rechts, R schlieBt mit der Wind
richtung einen Winkel von 1800 - 38 0 = 142 0 ein. 
G muB der Resultierenden der Komponenten A und R 
das Gleichgewicht halten; der Gradient wird also mit 
der Windrichtung einen spitzen Winkel einschlieBen, 
d. h. der Wind wird, die Isobaren unter einem gewissen 
Winkel schneidend, vom hohen gegen den tiefen Druck 
wehen. 

Dies wird durch die Erfahrung bestatigt, indem 
die Luftbewegung in den untersten Luftschichten 
infolge der Reibung ausgleichend auf die Druckunter
schiede wirkt. Wenn sich vorhandene Druckdifferenzen 
trotzdem oft nicht nur nicht ausgleichen, sondern sogar 
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Abb.21. Stationare Luftbewegung 
unter Einwirkung der Krafte G, 

A und R. 

noch verstarken, so ist dies, wie fruher gesagt, auf das Auftreten nichtstationarer 
Bewegungen "gegen den Gradienten" in den hoheren Schichten zuruckzufUhren. 

Das Hinzutreten der Zentrifugalkraft wird an diesen Tatsachen nichts Wesent
liches andern. Es ist ohne weiteres ersichtlich, daB im Fall der Zyklone (Abb. 22a), 
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Abb. 22. Stationare Luftbewegung unter Einwirkung der Krafte G, A, C und R in einer Zyklone und einer 
Antizyklonc. 

wo die Krafte A und 0 in dieselbe Richtung fallen, der Ablenkungswinkel des Windes 
vom Gradienten groBer sein wird, als in der Antizyklone (Abb. 22b), wo die Krafte 
A und 0 in entgegengesetzter Richtung wirken. 

b) Innere Reibung, Turbulenz und Austausch. 

Durch auBere Beruhrung mit der Unterlage wird die stromende Luft nur in der 
alleruntersten, der Erde unmittelbar anliegenden Schicht gebremst. Wenn sich der 
ReibungseinfluB trotzdem in einer Schicht von bedeutender Dickp auBert, so findet 
offenbar eine Ubertragung dieser Bremswirkung nach oben durch innere Reibung 
statt. Dabei kann die Zahigkeit der Luft, bedingt durch den Austausch von 
MolekUlen zwischen benachbarten Schichten verschiedener Geschwindigkeit, die 
Bremsung nur in einem sehr viel geringeren AusmaB erklaren, als es den 
Tatsachen entspricht. Die Hauptrolle bei dieser Dbertragung spielt vielmehr die 
Turbulenz der atmospharischen Bewegungen, d. h. die Durchmischung nicht nur 
einzelner LuftmolekUle, sondern groBerer Luftquanten (Turbulenzelemente), die sich 
mit verschiedener Geschwindigkeit bewegen (Austausch der BewegungsgroBen). 
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Das Wesen der Turbulenz besteht darin, daB auch dann, wenn sich eine Luft
masse als Ganzes in einer bestimmten Richtung bewegt, die Bahnen der einzelnen 
Massenelemente (genauer deren Stromlinien, siehe Abschnit~ 25) nicht zueinan
der parallel, sondern ungeordnet in verschiedenen Richtungen verlaufen, unter 
anderem nach oben und unten. In der Luftstromung entstehen hierdurch kleine 
Wirbel und kleine auf- und absteigende Strome, welche eine Durchmischung der 
Luft in vertikaler Richtung erzeugen. 

Luftstromungen, in denen eine solche Durchmischung auf tritt, nennen wir 
turbulent zum Unterschiede von laminaren Stromungen mit einem parallelen Ver
lauf der einzelnen Stromlinien. Jede Luftstromung in der Troposphare ist mehr 
oder weniger turbulent, was auch den ungleichmaBigen Charakter des Windes er
klart, wie ihn jedes Anemogramm zeigt. 1m wesentlichen ist die Turbulenz eine 
dynamische Eigenschaft der Luft, und sie ist urn so starker, je unebener die Unter
lage ist, iiber die die Luft hinwegstromt, und je groBer deren Stromungsgeschwindig
keit. Bei Windgeschwindigkeiten unter 4 mjsek ist die dynamische Turbulenz so gering, 
daB sie den laminaren Charakter der Stromung kaum start. Beim "Oberschreiten 
dieses Geschwindigkeitswertes tritt eine plOtzliche Verstarkung der Turbulenz ein. 

Lassen wir die bodennachste Luftschicht auBer Betracht, so nimmt die 
Turbulenz im allgemeinen mit zunehmender Entfernung von der Unterlage, also 
wachsender Rohe, rasch abo An atmospharischen Grenzflachen zwischen Luft
massen verschiedener Geschwindigkeiten verstarkt sie sich. 

AuBer der beschriebenen dynamischen Turbulenz gibt es noch eine sog. thermische 
Turbulenz. 1m folgenden werden wir sie Konvektion nennen und den Ausdruck 
"Turbulenz" nur dem Begriff der dynamischen Turbulenz vorbehalten. Die Kon
vektion wird durch eine labile Temperaturverteilung in vertikaler Richtung bedingt 
(siehe Abschnitt 31) und ist daher nicht jeder Luftmasse eigen, sondern vorwiegend 
nur den Kaltluftmassen (siehe Abschnitt 51). AnlaB zur Konvektion gibt die Er
warmung der niedrigen Luftschichten von der Unterlage aus. Zu einem erheblichen 
vertikalen Luftaustausch von groBerer Machtigkeit kommt es allerdings nur dann, 
wenn die Temperatur in der Atmosphare mit der Rohe besonders rasch abnimmt. 
Unter giinstigen Bedingungen entwickeln sich dann durch Konvektion statt un
geordneter Bewegungen kleinen MaBstabs sogar machtige auf- und absteigende 
"Strome", die eine Geschwindigkeit von einigen Metern pro Sekunde erreichen und 
den Segelfliegern wohlbekannt sind. Dabei bilden sich in der aufsteigenden Luft 
machtige Raufen- und Schauerwolken aus. Wenngleich die durch dynamische und 
thermische Turbulenz hervorgerufenen Erscheinungen in groBerer Rohe rasch nach
lassen, so sind sie selbst in den allerhochsten Schichten der Troposphare noch nicht 
ganz verschwunden. 

Die durch dynamische Turbulenz und Konvektion verursachte Durchmischung 
hat zur Folge, daB die iibereinander lagernden Luftschichten ihre fremden Bei
mengungen und iiberhaupt ihre Eigenschaften untereinander ausgleichen. Es 
kommt zu einem sog. Austausch der Feuchtigkeit, des Staubgehalts, der Warme uSW. 
in vertikaler Richtung. 

Bei der Feuchtigkeit zum Beispiel, die normalerweise mit zunehmender Rohe 
abnimmt, erfolgt dieser Ausgleich infolge Turbulenz in der Regel durch eine Feuchte
iibertragung von unten nach oben. Dabei ist die Geschwindigkeit der ltbertragung 
(d. i. die Menge der Feuchte S, welche in der Zeiteinheit in vertikaler Richtung die 
Flacheneinheit des Querschnittes passiert) dem vertikalen Gradienten der spezi-

fischen Feuchte - :: proportional: 

dB S=-A dz' 
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Einem analogen Gesetz unterliegt auch der Austausch anderer Eigenschaften 
der Luft: je groBer der vertikale Gradient des betrachteten Elementes, um so rascher 
geht der vertikale Austausch der betreffenden Eigenschaft durch Turbulenz vor sich. 

Infolge turbulenter Durchmischung wird auch ein vertikaler Austausch der 
Windgeschwindigkeiten (oder genauer der BewegungsgroBen m V) stattfinden. Die 
der bodennachsten Schicht angehorenden Luftteilchen, deren Geschwindigkeit durch 
Reibung an der Unterlage verlangsamt ist, werden nach oben und die sich rascher 
bewegenden Teilchen der hoheren Schichten nach unten fibertragen werden. Infolge
dessen wird sich die Verzogerung der Windgeschwindigkeit aus der bodennahen 
Schicht auf die hoher liegenden Luftschichten ausbreiten. Die Turbulenzwirbel 
selbst werden auch die innere Reibung der Luft vergroBern. Das Ergebnis wird sein, 
daB der Effekt der Reibung einige zehntausendmal groBer sein wird als der Effekt 
der Zahigkeit der Luft. Zum Unterschied von dieser molekularen inneren 
Reibung wird die durch Turbulenz verursachte innere Reibung virtuelle Reibung 
(Scheinreibung) genannt. 

Daraus ergibt sich nach BERGERON auch eine einfache Erklarung der im Ab
schnitte 17 angeffihrten Tatsache, daB der Ablenkungswinkel des Windes yom 
Gradienten in stabilen Luftmassen sehr klein ist (wie gewohnlich im Winter fiber 
dem Festlande der gemaBigten Breiten), dagegen groB in labilen Luftmassen (wie 
in der Regel im Winter fiber den Meeren der gemaBigten Breiten). In einer stabilen 
Luftmasse, d. i. in einer Masse mit kleinem vertikalen Temperaturgradienten, fehlt 
namlich die Konvektion, und der Luftaustausch in vertikaler Richtung ist hier gering. 
Somit ist auch der Austausch der BewegungsgroBen bier unbedeutend; die isobaren
parallele Stromung der oberen Schichten laBt den unteren Wind, der durch die 
Reibung kraftig aus der Richtung des Gradienten abgelenkt ist, nahezu unbeeinfluBt. 
Sie kann in diesem Fall schon in ganz geringer Rohe fiber der bodennachsten Schicht, 
gelegentlich schon in einer Rohe von 200 m beginnen. In einer labilen Luftmasse 
dagegen ist der Austausch (infolge der Konvektion) groB; die Windrichtung gleicht 
sich daher in vertikaler Richtung besser aus und die Stromung der unteren Schichten 
paBt sich in ihrer Richtung der Rohenstromung leichter an. 

23. Die Zirkulation. 
a) Rl'griff der Zirkulation. Zirkulationsbeschleunigung und spezifische Solelloidanzahl. 

Die Entstehung barischer Gradienten und folglich auch der Luftbewegungen ist 
vor aHem durch die ungleichmaBige Temperaturverteilung in horizontal~r Richtung 
bedingt. Ihrem Wesen nach haben aIle groBeren Bewegungen der Atmosphare 
Zirkulationscharakter, d. h. sie verlaufen im idealen Fall auf geschlossenen Bahnen.1 

Als Beispiel daffir konnen dienen: die Passate und Monsune, die Land- und See
winde, die Berg- und Talwinde, ferner die Luftbewegungen bei lokaler Konvektion, 
entlang der Fronten und innerhalb frontaler Storungen. Freilich beschreiben in 
Wirklichkeit nicht aIle Luftteilchen in solchen Zirkulationen streng geschlossene 
Bahnen, sondern nur bei einem Teil von ihnen ist dies der Fall. AuBerdem konnen 
mehrere Zirkulationen einander fiberlagern (z. B. ein Monsun den Passat, ein Land
und Seewind einen Monsun usw.), wobei als Resultat ein sehr kompliziertes Bild 
der Bewegungen eines einzelnen Luftteilchens entsteht. 

Eine elementare V orstellung yom Mechanismus der Zirkulation ergibt sich aus 
der nachfolgenden Betrachtung. Vernachlassigt man die Erdrotation und Reibung 
und nimmt an, daB in einem gewissen Abschnitte der Atmosphare Temperatur und 
Druck in horizontaler Richtung gleichmaBig verteilt sind, so werden sowohl die iso-

1 Siehe V. BJERKNES in Met. Zs. 1900, 17, 97 und 145; 1902, 19, 97. 
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baren als auch die isosteren Fliichen horizontal und folglich zueinander parallel 
verlaufen. Nunmehr moge (Abb. 23) im Gebiete des Punktes A Warmezufuhr und 
im Gebiete des Punktes C oberhalb B Wiirmeabgabe stattfinden. Die Luft iiber A 
erwarmt sich und dehnt sich aus, die Luft iiber B kiihlt sich ab und zieht sich zu
sammen. Die isosteren Flachen V 0' V +1' V +2 usw. werden sich daher neigen, wie 
es in Abb. 23 durch gestrichelte Linien dargestellt ist. Gleichzeitig heben sich die 
isobaren Flachen Po' P-l' P-2 USW. - infolge Ausdehnung der sich erwarmenden 
Luft - in den hoheren Schichten iiber A und erhalten somit eine Neigung von links 
nach rechts, von D nach C. Die hierdurch entstehenden horizontalen barischen 
Gradienten bedingen eine Luftversetzung von D gegen C, was wiederum eine Druck
verringerung iiber A und eine Drucksteigerung iiber B zur Folge hat. Daher stellen 

__ ----CV+ 7 

G -------
-------- --- a 

-- P:;.3 __ 
V+3 --

.,- ---- P,-:.2· -- V+2 

~~ -~ 
__ -- - __ __ _ -/1' r - V + 1 

.....,- ~ ...... --- ~c-..---> --"» --- ---- V A « ___ -- -- -- rl ___ - -- - ..- _ - -- ..- -P-o 0 B 

Warm Half 
Abb. 23. Zirkulationsschema. (Nach WILLETT.) 

sich in den unteren Schichten barische Gradienten ein, welche eine Versetzung der 
Luft von B gegen A veranlassen. Die sich erwarmende Luft bei A steigt auf; die 
sich abkiihlende Luft sinkt von C herab; wir erhalten auf diese Weise eine geschlossene 
Zirkulation auf der Bahn DCBAD. Die Wiirmeenergie verwandelt sich also in 
potentielle Energie der Lage der Luftmassen und diese wieder in kinetische Energie, 
welche ihrerseits durch Reibung zerstreut wird und in Warme iibergeht. 

Zwecks mathematischer Formulierung d~r Zirkulationsbewegung stellt man sich 
eine Kette bewegter Luftteilchen vor, die eine geschlossene materielle Kurve s 
bildet. Man nennt dann Zirkulation der K urve 8 das Linienintegral der Geschwin
digkeit iiber diese Kurve: 

(1) 

wo Vs die Geschwindigkeitskomponente irgendeines Kurvenpunktes in Richtung der 
durch ihn an die Kurve gelegten Tangente und ds das lineare Kurvenelement in 
demselben Punkt ist; das Integral wird iiber die ganze Kurve 8 erstreckt. 

Zirkulationsbeschleunigung1 nennt man die erste Ableitung von C nach der 
Zeit, d. i. 

(2) 

1 Es sei darauf aufmerksam gemacht, daJ3 die Zirkulationsbeschleunigung nicht 

identisch ist mit der Translationsbeschleunigung ~j; ihre Dimension ist [L2MT-Z], d.i. 

die Dimension der Arbeit. 
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Zerlegen wir das Integral nach den Koordinatenachsen, so erhalten wir: 

~Vsd8= ~ (u :: + v ~~ + w ::)ds = ~ (udx + vdy + wdz), 

wo u, v, w die Komponenten der Geschwindigkeit V in Richtung der Achsen x, y, z 
sind. Daraus folgt: 

dO d ~ ~ d liT = at J (udx + vdy + wdz) = 'j' Tt(udx + vdy + wdz) = 

Nun ist das zweite Integral 

~ (1ldu + vdv + wdw) = 0, 

da der Klammerausdruck ein vollstiindiges Differential und seine geschlossene 
Kurve ist. 

Daraus folgt: 

Wenn man die Luftbewegung nur unter der Einwirkung der Kraft des barischen 
Gradienten und der Schwere betrachtet, so kann man nach den hydrodynamischen 
Bewegungsgleichungen die Beschleunigungen den entsprechenden, auf die Massen
einheit wirkenden Kriiftekomponenten in Richtung der Koordinatenachsen gleich
setzen: 

du 
(It 

1 ap. dv 
---e8x-' (It 

Daraus folgt: 

oder 

dO = _1 f l(~dX + ~~dy + ~dz) --L-- gdz\ 
dt ~ \ I? ax ay az ' J 

-= - ---dp- ~gdz. dO ~ 1 ' 
dt I? " 

(3) 

Das zweite Glied der Gl. (3) stem die Summe der Anderungen des Schwere
potentials liings einer ge8chlossenen Kurve vor und ist daher gleich Null. Daraus 
folgt: 

~d~ =-~~-dP=-~ vdp, (4) 

wo v das spezifische Volumen ist. 

Der Ausdruck - ~ v dp liiBt sich sehr 

anschaulich interpretieren. Man betrachtet 
zu diesem Zwecke das System von Solenoiden 
(siehe Abschnitt ll), welche durch den 
Schnitt der isobaren und isosteren Fliichen 
innerhalb einer Kurve s gebildet werden. 
Wenn nun ADCBA (Abb. 24) ein Einheits

P-1 

PO 

Abb. 24. Schema des Einheitssolenoids. 

solenoid ist, das von den isosteren Fliichen Vo und v+1 und den isobaren 
Fliichen Po und P-l umschlossen wird, so werden bei der Integration die 

Chromow, Wetteranalyse. 5 
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Stiicke DC und BA wegfallen, da hier dp = 0, und es ergibt sich als Zirkulations
beschleunigung des Einheitssolenoids 

-~VdP=- ~v+ldp+ ~vodp =-[V+1(P-I-PO) + vo(PO-P-l)] = a-I PO) 
o P-l 

= -(-V+l + Vol = l. 
Die Zirkulationsbeschleunigung der ganzen geschlossenen Kurve s ist dann gegeben 
durch 

(5) 

wo N die Anzahl der isobar-isosteren Einheitssolenoide ist, welche die Kurve s 
einschlieBt. Es charakterisiert dann N offenbar den Vorrat an potentieller Energie, 
welche bei der Zirkulation frei wird. 

Dabei wird die Zirkulation vom Vektor V zum Vektor G (Abb.23), d. i. vom 
Volumenaszendenten zum barischen Gradienten gerichtet sein. Diese Richtung moge 
normale Drehrichtung der Solenoide oder einfach normale Zirkulationsrichtung ge
nannt werden. Die Zirkulation dreht die aquiskalaren Flachen so, daB sich die 
Anzahl der Solenoide verringert; dies ist begreiflich, da ja die potentielle Energie 
bei der Zirkulation abnimmt und in kinetische Energie iibergeht. 

Mittels einfacher Transformationen, welche sich auf die Grundgesetze der 
Thermodynamik der Atmosphare stiitzen, kann gezeigt werden, daB die Beschleuni
gung der Zirkulation nicht nur durch isobar-isostere, sondern auch durch isotherm
isentropische Solenoide, welche durch Flachen gleicher Temperaturen und gleicher 
potentieller Temperaturen gebildet sind (siehe Abschnitt 32), ausdriickbar ist. Die 
Gl. (5) nimmt folgende Form an: 

dO A-at = A'j' TdS, (5') 

wo A das mechanische Warmeaquivalent, T die absolute Temperatur und S die 
Entropie ist; dabei ist fiir ungesattigte Luft S = cp 19n e + const., wo e die po
tentielle Temperatur und cp die spezifische Warme bei konstantem Druck ist 
(Abschnitt 32). Daraus folgt das oben ausgesprochene Prinzip. 

:iVlit Hilfe der Zustandsgleichung der Gase kann die Gl. (5) folgendermaBen 
formuliert werden: 

dO A-at = -R'j' Td (lgp), (5") 

wo R die Gaskonstante bedeutet. Hierdurch wird es moglich, die Zirkulations
beschleunigung durch die Anzahl der durch die isothermen und isobaren Flachen 
gebildeten Solenoide zu messen, wobei dem Einheitsabstand der Isobarenflachen eine 
logarithmische Skala zugrunde liegt. 

Mit Riicksicht auf das Gesagte werden wir der Einfachheit halber im folgenden 
den Ausdruck thermodynamische Solenoide ganz allgemein gebrauchen ohne genauer 
anzugeben, durch welche aquisubstantiellen Flachen diese gebildet werden. 

Durch das Vorhandensein einer groBeren oder kleineren Anzahl thermodynami
scher Solenoide innerhalb einer materiellen Kurve in der Atmosphare wird also die 
Zirkulationsbeschleunigung in ihr bestimmt. Die Dichte oder spezi/ische Anzahl der 
Solenoide (pro Volumeneinheit) in irgendeinem Teil der Atmosphare bedingt da
selbst die Tendenz zur Entwicklung und Aufrechterhaltung von Zirkulations
bewegungen. 

Die Andauer von Temperaturunterschieden und der hierdurch bedingte Fort
bestand von Solenoiden muB keineswegs ein fortwahrendes Anwachsen der Zirku-
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lation zur Folge haben. In Wirklichkeit wird stets ein Verbrauch kinetischer Energie 
durch Reibung stattfinden. Infolgedessen sind die in der Atmosphare vorkommenden 
Zirkulationen meist mehr oder weniger stationar, wobei ein Anwachsen der Zirku
lation infolge des Vorhandenseins von Solenoiden durch die bremsende Wirkung 
der Reibung verhindert wird. Uberdies kann auch die Erdrotation, von deren Ein
fluB noch die Rede sein wird, die Wirkung der thermodynamischen Solenoide ver
ringern oder gar ganz aufheben. 

Man kann sich eine erzwungene Zirkulation vorstellen, die gegen die normale 
Richtung vor sich geht und mit einer Rebung kalter und einer Senkung warmer Luft 
verbunden ist. Eine solche Zirkulation wird offenbar kinetische Energie verbrauchen; 
sie kann daher nur durch Energiezufuhr von der Seite, z. B. von den benachbarten 
Zirkulationen her, andauernd aufrechterhalten werden. 

b) Warmeenergie von Kreisprozessen. Spezifische Solenoidanzahl und Arbeitsleistung. 

1m Rahmen der bisherigen Erwagungen wurde eine Kurve betrachtet, welche 
aus denselben materiellen Gas- (oder Fltissigkeits-) Teilchen besteht. Zum Unter
schiede davon sei nunmehr eine unbewegliche, in sich geschlossene geometrische 
Kurve in der Atmosphare vorausgesetzt. Langs dieser Kurve vollziehe sich infolge 
von Unterschieden in der Erwarmung die Zirkulationsbewegung irgendeines Luft
teilchens. Dieses Luftteilchen hat dann nach Durchlaufen der Kurve und nach 
seiner Rtickkehr in den Ausgangspunkt im gleichen Zustande, in dem es seine Be
wegung angetreten hatte, einen sog. Kreisproze[3 durchgemacht. Wahrend der 
Zirkulationsbewegung geht die dem Teilchen zugefiihrte Warmeenergie in Arbeit 
tiber. Es gilt dann die thermodynamische Grundgleichung der Energieumwandlungen: 

dQ=dE+pdv. (6) 

wo dQ die elementare Warmemenge ist, welche der Masseneinheit beim KreisprozeB 
wahrend eines unendlich kleinen Zeitraums dt zukommt; dE bedeutet den ent
sprechenden Zuwachs an innerer Energie (im Fall eines idealen Gases dE = Cv dT, 
wo Cv die spezifische Warme bei konstantem Volumen und T die Temperatur ist), 
p dv die entsprechende elementare Arbeit der Masseneinheit, wo p den Druck und 
dv den elementaren Volumenzuwachs bedeutet. Integriert man diese Gleichung 
tiber die Zeit von to bis tl (im Lauf dieses Zeitraums vollftihrt das Teilchen einen 
vollen Umlauf langs der Kurve) , so erhalt man: 

t, 

Ql - Qo = Q = El - Eo + ~ p dv. (7) 
t. 

Der linke Teil dieser Gleichung stellt die Warmezufuhr wahrend des ganzen 
Kreisprozesses vor; ferner gilt El = Eo, falls wir voraussetzen, daB das Teilchen im 
Augenblick tl denselben Zustand besitzt wie im Augenblick to, d. h. daB sich die 
zugeftihrte Warme vollig in Arbeit umgesetzt hat. 

Dann ist 

(8) 

Das Integral stellt, in Analogie mit dem Theorem tiber die Zirkulationsbeschleuni
gung, die Anzahl der isobar-isosteren Einheitssolenoide N innerhalb der Kurve vor. 
Auf diese Weise gelangt man zur Folgerung, daB bei einer Stromung in der normalen 
Zirkulationsrichtung langs einer bestimmten geschlossenen Kurve, welche N isobar
isostere Solenoide einschlieJ3t, pro Masseneinheit bei jedem Umlauf N Warme
einheiten in Arbeit tibergehen. 
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Wir haben folglich 

~~ = N und Q = K. (9) 

Hierzu ist zu bemerken, daB die W iirmequelle bei normaler Zirkulationsrichtung 
tie/er liegen mu{3 als die Kiiltequelle. Nur unter dieser Bedingung kann die warme 
Luft steigen, die kalte sinken. Die Wiirmezufuhr muB groBer sein als der Wiirme
verlust; gerade dieser WiirmeiiberschuB geht beim KreisprozeB in kinetische Energie 
iiber. Aus dem Gesagten erhellt die auBerordentliche Bedeutung, welche die thermo
dynamischen Solenoide fiir die atmosphiirischen Vorgiinge haben. Je dichter die 
Solenoide (je groBer ihre spezifische Zahl) innerhalb irgendeiner geschlossenen Kette 
von Luftteilchen, desto intensiver ist, wie friiher gezeigt, die Zirkulation dieser 
Kette. Nun sehen wir hier, daB, je dichter die Solenoide in irgendeinem geometrisch 
abgegrenzten Ausschnitte der Atmosphiire sind, um so mehr Wiirmeenergie bei der 
Luftbewegung liings der Kurve, die diesen Ausschnitt abgrenzt, in Arbeit iibergeht. 

e) Die Zirkulationsbeschleunigung unter dem Einflull der Erddrehung. 

Durch die Anzahl der thermodynamischen Solenoide wird die Zirkulations
beschleunigung in bezug auf unbewegliche Koordinatenachsen im Raume, die Be
schleunigung der totalen Zirkulation gemessen. Da aber die Erde selbst und mit ihr 
auch die Atmosphiire rotiert, so ist diese totale Zirkulation 0 gleich der Summe 
Of' + 0., wo Or die Zirkulation der Kurve relativ zur Erde und O. die Zirkulation 
der Kurve bedeutet, wenn man sie sich fiir einen Augenblick starr mit der 
rotierenden Erde verbunden denkt. 

Daraus folgt die Zirkulation relativ zur Erde 

Or=O-Oe (10) 
und ihre Beschleunigung 

dO .. = N _ dO. 
dt dt (11) 

Man kann beweisen, daB 
O. = 2wE, (12) 

wo w die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation und E die Projektion der Kurve 8 

auf die Fliiche des Aquators ist. 
Hieraus folgt 

dO. _ 2 dE (13) 
~- w~ 

und die Zirkulationsbeschleunigung relativ zur Erde 

1m Fall von 

dO~=N_2 dE 
dt w dt . 

dE 
N = 2wdi,-

(14) 

wird dO .. = 0 und Or = const., wofern keine Reibung vorhanden ist. 1st jedoch 
dt 

Reibung vorhanden, so ist Or entweder gleich Null, oder es nimmt so lange ab, 
bis es Null wird. 

Wenn N = 2 w ~~ - und keine Reibung vorhanden ist, so wird sich also das System 

im stationiiren Zustand befinden; die Wirkung der Solenoide und die Wirkung der 
Erdrotation halten einander das Gleichgewicht. Die Aufhebung dieses Gleichgewichts 
infolge von Temperatur- oder Druckiinderungen wird zu einer Storung des stationiiren 

Zustands fiihren, d. h. zur Entstehung einer Zirkulationsbeschleunigung dd~r. 
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24. Nichtstationare Bewegungen und Druckanderungen. 
a) Allgemeines liber Druckanderungen. Das isallobarische Feld. 
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Eine stationare Luftbewegung in der freien Atmosphare vermag die Druck
verteilung nur in sehr beschranktem AusmaBe zugunsten einer Advektion von Luft
massen anderer Temperatur zu andern. Die Luftbewegung in den unteren Schichten 
wird bei V orhandensein von Reibung immer nur im Sinne eines Ausgleichs der 
Druckunterschiede wirken. Und doch ist der Luftdruck in einem beliebigen Punkte 
der Atmosphare und liber einem beIiebigen Punkte der Erdoberflache in an
dauernder Anderung begriffen, wobei sich Druckunterschiede nicht nur ausgleichen, 
sondern auch verstarken und immer wieder von neuem ausbilden. In den ge
maBigten Breiten schwankt der Druck liber einem bestimmten Orte in ziemlich 
weiten Grenzen. So betrug z. B. im Lauf von 35 Jahrenin Moskau der hochste 
Druck 1036,8 mb und der tiefste 944,3 mb. Der liberhaupt tiefste im Meeresniveau 
bisher beobachtete Druck war 886,8 mb (am 18. August 1927 im Zentrum eines 
Taifuns im Chinesischen Meere) und der hochste Druck an einer Station im Flach
lande, umgerechnet auf den Meeresspiegel, 1078,3 mb (Barnaul am 23. Januar 1900). 

Bereits eine fllichtige Durchmusterung der synoptischen Karten zeigt, daB die 
Druckanderungen in den gemaBigten Breiten im wesentlichen mit der Entwicklung 
und Verlagerung frontaler Storungen, d. i. jener barischen Systeme, welche entlang 
der tropospharischen Fronten entstehen, zusammenhangen. Diese Storungen 
wandern, verschwinden und entstehen immer wieder von neuem; im Zusammen
hange damit weist jeder beliebige Ort andauernde Druckanderungen auf. Bis zu 
einem gewissen Grade konnen diese Druckanderungen aber auch von Passat- und 
Monsunzirkulationen, von lokalen Windsystemen (Seewinden usw.) und sogar auch 
von einzelnen Gewitterboen herrlihren; schlieBlich konnen langsame und allmahliche 
Druckanderungen liber graBen Flachen von noch wenig bekannten Luftversetzungen 
in der unteren Stratosphare veranlaBt sein. 

Die Druckanderungen liber dem uns jeweils interessierenden Gebiete und liber 
einzelnen Stationen lassen sich zunachst einmal durch den Vergleich der Druck
verteilung und der einzelnen Druckwerte in aufeinanderfolgenden synoptischen 
Karten feststellen. Uberdies finden sich in den synoptischen Depeschen Angaben 
liber die barische Terulenz, d. i. liber die Druckanderung an der betreffenden 
Station wahrend der letzten drei Stunden vor der Beobachtung (app). Die Ziffer a 
bringt eine schematische Beschreibung der Form der Barographenkurve wahrend 
dieses Zeitraums, und das Ziffernpaar pp den zahlenmaBigen Betrag der Druck
anderung in Flinftelmillibar. Das im Abschnitte 8 beschriebene vierte Stadium der 
Analyse ermoglicht die Darstellung des isallobarischen Feldes auf der Karte durch 
Linien gleicher Tendenz, welche die Gebiete mit mehr oder weniger steigendem 
bzw. fallendem Luftdruck klar hervortreten lassen. 

b) Dynamische und thermische Druckanderungen. Die Entstehung dynamischer 
Druckanderungen in Zyklonen und Antizyklonen. 

Das auf die Flacheneinheit wirkende Gewicht der gerade liber einem Orte be
findlichen Luftsaule, durch welches der augenblickliche Luftdruck definiert wird, 
ist der Masse dieser Luftsaule proportional. Daher sind die Anderungen in der Druck
verteilung notwendigerweise mit Luftmassenverschiebungen in horizontaler Richtung 
verbunden; vertikale Verlagerungen allein, bei denen sich die gesamte Masse der 
Luftsaule nicht andert, konnen am Boden keine Druckanderungen hervorrufen. 

Zu einem groBen Teil sind die Druckanderungen, welche wir beobachten, die 
Folge eines Auspumpens der Luft aus bestimmten Abschnitten der Atmosphare 
(in denen daher die Luftdichte abnimmt), bzw. eines Einpumpens von Luft in andere 
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Abschnitte (in denen daher die Luftdichte wachst); die so verursachten Xnderungen 
(Schwankungen) des Drucks werden wir dynami8ch nennen. Zum anderen Teil 
riihren die Xnderungen des barischen Feldes an der Erdoberflache einfach yom Er
satz einer Luftmasse durch eine andere, die eine andere Temperatur und folglich 
eine andere Dichte besitzt, her. Solche Xnderungen wollen wir advektiv oder ther
mi8ch nennen. PALMEN identifiziert die dynamischen Xnderungen mit den primaren 
und die thermischen Anderungen mit den sekundaren Luftdruckschwankungen 
v. FICKERs (siehe Abschnitt 15). 

Die dynami8chen Druclciinderungen sind im wesentlichen eine Folge des Um
standes, daB die tatsachlichen Luftbewegungen in der Atmosphare nicht streng 
stationar sind. Wie klein diese Abweichungen in Form auftretender positiver oder 
negativer Beschleunigungen auch sein mogen, so sind doch gerade sie Ursache der 
Kondensation des Wasserdampfes in Form frontaler Wolkensysteme (beim Auf
gleiten der Luft iiber eine Frontflache), sowie Ursache fiir die unaufhorliche Neu
bildung und Wiederauflosung der atmospharischen Storungen, d. h. der wandernden 
Zyklonen und Antizyklonen. Diese Luftdruckgebilde sind sowohl durch die all
gemeine Zirkulation bedingt, als auch bedingen sie selbst wieder deren Eigenart 
in den gemaBigten Breiten der Erde. Sie bilden sich fortwahrend zwischen den 
Hauptluftstromen aus und steuern dabei selbst wieder diese Strome; sie sind eine 
Folge der allgemeinen Zirkulation und bestimmen gleichzeitig in betrachtlichem 
MaBe deren allgemeinen Charakter. Sie sind, wie wir sehen werden, keineswegs das 
Ergebnis einer Zufallslaune der Atmosphare, sondern vielmehr ein ungemein 
wichtiges Glied innerhalb des Luftaustausches zwischen den hohen und niedrigen 
geographischen Breiten. 

Es liegt auf der Hand, daB z. B. zur AUBbildung einer Zyklone eine Abweichung 
vom stationaren Charakter der Luftbewegungen notwendig ist. Da infolge der 
Reibung der Wind in der bodennahen Schicht immer gegen den tieferen Druck weht 
und ihn auszufiillen trachtet, muB das fiir die Vertiefung der Zyklone notwendige 
Auspumpen der Luft offenbar in den hoheren Schichten vor sich gehen. Dort wird 
also, wie bereits im Abschnitte 21 a und Abschnitte 22 a ausgefiihrt, die Luft
bewegung nicht mehr stationar sein; die ablenkende Kraft der Erdrotation wird in 
diesem Fall das Ubergewicht iiber die Gradientkraft erhalten und die Luftbewegung 
wird aus dem isobarenparallelen VerIauf etwas abgelenkt, yom tiefen gegen den 
hoheren Druck gerichtet sein. Dieses Auspumpen der Luft in der sich vertiefenden 
Zyklone, das unter Umstanden schon in 400-600 m Hohe beginnen kann, ist am 
erheblichsten im Niveau von 5-6 km (PALMEN 1932). 

Nun ist laut Abschnitt 18 die ablenkende Kraft der Erdrotation der Wind
geschwindigkeit proportional. Ihr Uberwiegen iiber den Gradienten in den hoheren 
Luftschichten erfolgt also offenbar bei einer Windgeschwindigkeit, die groBer ist als 

die Geschwindigkeit des Gradientwindes V = -2 1_. - ~P , die fUr den stationaren 
wesmrp un 

Fall berechnet wurde (Abschnitt 19). Wir konnen auch sagen, daB bei VergroBerung 
der Windgeschwindigkeit ohne gleichzeitige Verstarkung des Gradienten die ur
spriinglich stationare Luftbewegung nichtstationar wird. 

Dieses Anwachsen der Windgeschwindigkeit in einer sich entwickelnden Zyklone 
iiber die Geschwindigkeit des Gradientwindes hinaus ist bedingt von Zirkulations
beschleunigungen entlang jener Front, an welcher sich die Zyklone entwickelt. Die 
synoptische Erfahrung legt die heute von den meisten Meteorologen vertretene 
Auffassung nahe, daB zyklonale Storungen als Resultat von Wellenbewegungen 
der Luft an den Fronten entstehen. Wir haben friiher die Fronten schon mehr
mals als Ubergangszonen, oder im speziellen Fall als Grenzflachen zwischen 
Luftmassen angesehen, ohne jedoch etwas iiber ihre Lage im Raume auszusagen. 
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Eine Frontalzone ist stets zur Erdoberflache geneigt (wobei diese Neigung sehr 
gering ist und nur in Winkelminuten ausgedriickt werden kann). Dabei liegt die 
kaltere (und folglich dichtere) Luft 
unter der warmen Luft in Gestalt eines 
Keiles, dessen eine Flache auf der 
Erdoberflache aufliegt (Abb. 25; der 
Neigungswinkel eX ist in der Abbildung 
sehr stark iiberhalten). 

In der geneigten Frontalzone riicken 
die isothermen und isosteren Flachen 
besonders nahe aneinander, da sich 

_/~ 
fil111l/lTmfifili~ 
Abb. 25. Lage der Frontflache zwischen kalter und 

warmer L uft. 

Temperatur und Dichte der Luft beim Ubergang aus einer Luftmasse in die andere 
rasch andern. Infolgedessen sammeln sich in der Frontalzone thermodynamische 
Solenoide in gro13er Zahl an. 1st die Front sehr ausgepragt, so ist die Dichte 
der Solenoide (ihre spezifische Anzahl) in der Frontalzone etliche zehnmal gro13er 
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Abb.26. Verteilung der thcrmodynamischen (T -. 8) Solenoide liber Europa im Vertikalschnitt entlang einem 
Meridian zwischen 70° und 40° n. Br. am 10. und 11. Oktober 1923. (Nach BERGERON und SWOBODA 1924.) 
Ausgezogene Linien = Querschnitte der isentropischen Flachen; gcstrichelte Linien = Querschnitte der 

isothermen Flachcn. 

als innerhalb einer jeden der beiden Luftmassen (siehe Abb. 26). Eben deshalb 
konnen entlang der geneigten Frontflache besonders erhebliche Zirkulations
beschleunigungen auftreten.l 

Falls die Front stationar ist (keine Storungen erfahrt), wird die Wirkung der 
thermodynamischen Solenoide in der Frontalzone durch den Einflu13 der Erdrotation 
aufgehoben und die Zirkulationsbeschleunigung ist gleich Null. Die Entstehung 
von Wellenstorungen an der Front ist dagegen begleitet von einem Auftreten 
positiver Zirkulationsbeschleunigungen und Gleitbewegungen entlang der Front, 
wobei die Windgeschwindigkeiten entsprechend zunehmen. 

Auf diese Zunahme der Windgeschwindigkeit folgt notwendigerweise ein ent
sprechendes Anwachsen des Gradienten. Diese kompensierende Wirkung der 

1 In einer neueren Arbeit aus dem Jahre 1935 zeigten STUVE und MUGGE, daJ3 die 
thermodynamischen Solenoide im Durchschnitt am dichtesten geschart sind in der 
Tropopause der gemaJ3igten Breiten (siehe Abb. 196), was sie als Argument fUr den 
stratospharischen Ursprung der atmospharischen Storungen ansehen. Man darf indessen 
nicht iibersehen, daB der Energiewert eines Solenoids offenbar auch von der Luftdichte 
abhangt (BERGERON); einem Solenoid in der untersten Troposphare sind daher fUnf 
Solenoide in Tropopausenhohe energetisch gleichwertig. 
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Gradientverstarkung hinkt aber etwas nach, so daB der Wind iibernormal bleibt, 
wodurch er eine Komponente vom tieferen zum hoheren Druck erhalt. Das End
resultat ist ein fortgesetztes Auspumpen der Luft in den oberen Schichten aus dem 
Zyklonenbereich unter Einwirkung der ablenkenden Kraft, welche zusammen mit 
der Windgeschwindigkeit wachst. Schon ein geringes Uberwiegen der ablenkenden 
Kraft, d. h. ein minimales, durch die aerologischen Methoden nicht einmal feststell
bares Ausstromen (eine Divergenz) der Luft aus der Zyklone in ihrem ganzen Hohen
bereich geniigt nun in der Tat, um das Einstromen (die Konvergenz) in der diinnen 
untersten Schicht nicht nur zu kompensieren, sondern sogar zu iiberkompensieren, 
so daB der Luftdruck auch unten im Zykloneninneren fallt. Dieses Ausstromen 
der Luft aus dem Gebiet einer sich entwickelnden Zyklone geht manchmal so rasch 
vor sich, daB der Druck im Zentrum der Zyklone um ein Mehrfaches von lO mb 
wahrend eines Tages fallt; in einzelnen Fallen erreicht der Druckfall im Lauf von 
24 Stunden bis zu 50 mb. 

Umgekehrt ist in einer absterbenden (sich ausfiillenden) Zyklone, in der die Zir
kulationsbeschleunigung bereits negativ geworden ist, ein gewisses EinflieBen der 
Luft ins Innere der Zyklone in deren ganzem Hohenbereich vorhanden oder zu
mindest eine Bewegung langs der Isobaren. Daher fiillt sich die barische Depression 
aus, manchmal sehr rasch (um ein mehrfaches von lO mb im Lauf eines Tages), 
da der Bodenwind oft den starksten Ablenkungswinkel zeigt, also die absterbende 
Zyklone allseits mit Kaltluft angefiillt wird. 

Analog stellt eine in Entwicklung begriffene Antizyklone im allgemeinen ein 
Gebiet vor, in das die Luft gegen den Gradienten - in Richtung vom tiefen zum 
hohen Druck - einstromt, wogegen aus dem Inneren einer sich verflachenden Anti
zyklone die Luft gegen die Peripherie abflieBt. In der untersten Luftschicht, die 
unter ReibungseinfluB steht, ist allerdings die Luftbewegung in beiden Fallen 
vom hohen zum tiefen Luftdruck gerichtet und sucht daher stets die Druckunter
schiede auszugleichen. 

Eine in Entwicklung begriffene Zyklone und eine sich verflachende Antizyklone 
sind also atmospharische Gebilde, aus denen ein Auspumpen der Luft stattfindet, 
eine absterbende Zyklone und sich verstarkende Antizyklone dagegen Gebilde, 
in welche Luft aus den Nachbargebieten eingepumpt wird. Die Bodenwinde, welche 
in der Zyklone immer nach innen und in der Antizyklone stets nach auBen wehen, 
sagen nichts dariiber aus, ob sich die betreffende Storung verstarkt oder abschwacht. 

Die positiven Zirkulationsbeschleunigungen langs einer Front hangen mit dem 
Aufgleiten der Warmluft und iiberhaupt vorwiegend mit aufsteigenden Bewegungen 
zusammen (die gleichzeitigen absteigenden Bewegungen in der Kaltluft sind namlich 
im Vergleich mit den aufsteigenden in der Warmluft nicht erheblich). Anderseits 
verursacht eine positive Zirkulationsbeschleunigung, wie bereits erlautert, Druck
fall infolge Ausstromens der Luft gegen den Gradienten. Daraus ergibt sich, daB die 
isallobarischen Fallgebiete des Drucks Gebiete vorwiegend aufsteigender Bewegungen 
sind; analog stellen Gebiete steigenden Drucks Zonen vorwiegend absteigender 
Bewegungen vor. 

Wie nun im nachsten Abschnitt gezeigt werden wird, hangt eine Aufwartsbe
wegung gewohnlich mit Konvergenz (ZusammenflieBen) und eine Abwartsbewegung 
mit Divergenz (AuseinanderflieBen) der Luftstromungen in den unteren Schichten 
zusammen. Daraus folgt, daB bier ein Gebiet fallenden Drucks auf der Karte 
gleichzeitig ein Gebiet maximaler Konvergenz sein muB, und ein Gebiet steigenden 
Drucks gleichzeitig ein Gebiet maximaler Divergenz.1 BRUNT und DOUGLAS 1928 

1 In den hoheren Schichten entspricht jedoch einem Fallgebiet des Drucks Divergenz 
und einem Steiggebiet des Drucks Konvergenz der Stromungen, wie dies empirisch von 
MICHEL 1932 und SCHERHAG 1934 (1) nachgewiesen worden ist (siehe sechstes Kapitel) 
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haben im Einklang damit gezeigt, daB im Fall nicht stationarer Luftbewegung der 
tatsachliche Bodenwind zusammengesetzt ist aus dem Gradientwind, welcher dem 
vorhandenen barischen Gradienten entspricht, und einer diesem Gradienten pro
portionalen Zusatzkomponente, die - dem isallobarischen Gradienten entlang -
aus dem Gebiet steigenden in das Gebiet fallenden Drucks gerichtet ist. l 

c) Die thermische Komponente der Druckiinderungen. 

Die obigen Ausfiihrungen iiber die Entstehung dynamischer Druckanderungen 
bei zyklonalen Prozessen werden spater noch erganzt werden (im sechsten Kapitel). 
Die Zirkulation, deren Beschleunigung dynamische Druckanderungen bedingt, 
muB iibrigens nicht unbedingt von einer im eigentliehen Sinn frontalen Anhaufung 
thermodynamischer Solenoide herriihren. Sie kann auch das Resultat ortlicher 
Unterschiede in der Erwarmung sein, wie es z. B. bei den Passaten, Monsunen, 
Land- und Seewinden, Berg- und Talwinden der Fall ist. 

Was nun die advektiven (thermischen) Druckiinderungen anlangt, so steht der 
Wechsel der Luftmassen, welcher sie hervorruft, in unseren Breiten ebenfalls in 
engem Zusammenhang mit der zyklonalen Tatigkeit. Dynamische und advektive 
Druckanderungen bei der Zyklonen- bzw. Antizyklonenbildung sind ihrem Wesen 
nach nicht voneinander zu trennen; sie sind zwei Seiten eines und desselben zyklo
genetischen (zyklonenbildenden), bzw. antizyklogenetischen Vorganges. Dabei geht 
die dynamische Anderung in gewissen Stadien und Teilen der Zyklone bzw. Anti
zyklone in derselben Richtung vor sich wie die thermische und beide Effekte summie
ren sich; in anderen Lebensstadien und namentlich in anderen Abschnitten der 
frontalen Storung schwa chen beide Komponenten einander abo Dynamische und 
thermische Druckanderungen, die mit der Entwicklung und dem Voriiberzug von 
Wellen- und Wirbelstorungen an den tropospharischen Fronten zusammenhangen, 
konnen gemeinsam als zyklonale bzw. antizyklonale Druckiinderungen bezeichnet 
werden. 

An den von lokalen, orographisch bedingten Zirkulationen herriihrenden Druck
anderungen kann man gleichfalls sowohl eine dynamische als auch eine thermische 
Komponente unterscheiden. Der einzige wesentliche Unterschied gegeniiber den 
zyklonalen bzw. antizyklonalenAnderungen besteht hier darin, daB die bei Monsunen, 
Passaten und ahnlichen Winden auftretenden Druckunterschiede unmittelbar durch 
eine ungleichmaBige Erwarmung der Unterlage entstehen und aufrecht erhalten 
werden. Die Druckanderungen bei der Zyklonen- bzw. Antizyklonenbildung haben 
ihre Hauptursache zwar gleichfalls in Temperaturgegensatzen, doch entstehen diese 
erst dadurch, daB in den Zyklonen bzw. Antizyklonen verschieden temperierte 
Luftmassen aus groBerer Entfernung gegeneinandergefiihrt werden. 

In den gemaBigten und polaren Breiten werden die monsunalen Druckunter
schiede gewohnlich von kraftigen und rasch ablaufenden zyklonalen Anderungen 
iiberdeckt. In den innertropischen Breiten, wo frontale Storungen entweder bedeu
tend seltener entstehen oder zumindest viel schwacher sind, spielen dagegen die 
bei Monsunen und Passaten auftretenden Druckunterschiede und die von ihnen 
bedingten Winde die ausschlaggebende Rolle. 

1 Nach einer Theorie von MOLLER und SIEBER 1937 soIl die Abweichung vom 
geostrophischen Wind senkrecht zum isallobarischen Gradienten gerichtet sein. Die 
Auswertung des Beobachtungsmaterials brachte keine Entscheidung tiber die Richtig
keit dieser Theorie. Vor kurzem kam H. PHILIPPS 1939 (2) auf theoretischem Weg zu 
dem Ergebnis, daB die Abweichung vom geostrophischen Wind weder ins isallobarische 
Tief weist, noch mit der Richtung der Isallobaren zusammenfallt, sondern eine Zwischen
richtung einnimmt, die nicht nur vom Isallobarenfeld, sondem in gleicher Starke auch 
vom Isobarenfeld abhangt. 
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Die Uberfiihrung der Luft aus gewissen Teilen der Atmosphare in andere fiihrt 
also zu Anderungen der horizontalen Druckverteilung. Anderseits bestimmt aber 
das barische Feld in jedem gegebenen Augenblick selbst wieder die Richtung und 
Starke der Luftstromungen. Zwischen Wind und Druck besteht also eine komplizierte 
und standig wechselnde gegenseitige Bedingtheit. 

25. Das Strornungsfeld der Luft. 
a) Stromlinien und Luftbahnen. Konvergenz- und Divergenzlinien. 

Da jeder Punkt der Atmosphare durch eine bestimmte Windrichtung und 
-geschwindigkeit charakterisiert ist, kann man sagen, daB in der Atmosphare immer 
ein Stromungsfeld besteht. Schon ein Blick auf die Windpfeile in der synoptischen 
Karte ermoglicht eine gewisse Vorstellung von der Eigenart des Stromungsfeldes an 
der Erdoberflache. Anschaulicher kann man dieses Feld auf folgende Weise dar
stellen: Man versucht, auf der Karte ein System von Kurven derart zu entwerfen, 
daB die Tangente an einem beliebigen Punkt jeder Kurve mit der Windrichtung in 
diesem Punkt iibereinstimmt; dabei sind die Kurven dort, wo die Windgeschwindig
keit groBer ist, naher aneinander vorbeizufiihren, so daB die Dichte der Kurven in 
jedem Kartenabschnitt der dort herrschenden Windgeschwindigkeit annahernd pro
portional ist. 

Auf diese Weise erhalt man ein System sog. Stromlinien (Abb. 27),1 bei deren 
rich tiger Konstruktion folgendes zu beriicksichtigen ist: 

1. Die Stromlinien diirfen einander im allgemeinen nicht schneiden. 1m Schnitt
punkt zweier verschiedener Stromlinien kann die Windgeschwindigkeit nur gleich 
Null sein (da der Wind nicht gleichzeitig aus zwei verschiedenen Richtungen wehen 
kann). 

2. Die Stromlinien enden oder beginnen innerhalb der Kartenflache im all
gemeinen nicht frei. Es ist dies nur an besonderen Punkten moglich, wie wir noch 
naher sehen werden. 

3. Die Stromlinien haben im allgemeinen einen gekriimmten und kontinuier
lichen Verlauf, konnen aber besonders langs der Fronten Knicke aufweisen oder 
frei enden bzw. beginnen. Auch orographische Hindernisse konnen starke Storungen 
im Verlauf der Stromlinien veranlassen. 

Das System der Stromlinien stellt eine Art Momentaufnahme der Verteilung der 
Luftstromungen in Bodennahe zu einem bestimmten Zeitpunkt vor. 

V. BJERKNES hat folgende Methode der Konstruktion von Stromlinien vor
geschlagen : 

Man verbinde durch Isolinien aIle Punkte mit gleicher Windrichtung (z. B. N, 
NNE, NE usw. oder DD = 32, 02, 04 usw.); dadurch erhalt man ein System sog. 
lsogonen. Nun lege man durch moglichst zahlreiche Punkte jeder Isogone, also in 
kleinen Abstanden, Windvektoren in Form kurzer gerader Striche; aIle durch ein 
und dieselbe Isogone gelegten Vektoren werden die gleiche Richtung haben. Es fallt 
nun nicht schwer, ein den Richtungen dieser Vektoren entsprechendes Stromlinien
bild zu entwerfen. Dabei wird man die Stromlinien im aIlgemeinen urn so dichter 
ziehen, je groBer die Windgeschwindigkeit ist. 

Es ware indessen ein Irrtum, anzunehmen, daB die Stromlinien mit den wirk
lichen Luftbahnen (Trajektorien der sich bewegenden Luftteilchen) identisch sind. 
Nur wenn sich die Bewegung in jedem Punkt des Windfeldes ihrer Richtung nach 
nicht mit der Zeit andert, werden sich die Luftteilchen langs der Stromlinien 

1 Analog k6nnen wir uns Stromlinien in der freien Atmosphare vorstellen, wo sie 
allerdings nicht mehr ebene, sondern raumliche Kurven sein werden. 
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Abb. 27. Karte Mr Stromlinien iiber Siidskandinavien am 27. August 1919 abends. (Nach J. BJERKNES und 
SOLBERG 1921.) 
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weiter bewegen. Andernfalls, wenn sich also die Verteilung der Windrichtungen 
und folglich auch die Konfiguration der Stromlinien (und im allgemeinen auch die 
Geschwindigkeiten) mit der Zeit andern (nichtstationare Bewegung), werden die 
Bahnen der Luftteilchen nach einer gewissen endlichen Zeit von den Stromlinien 
irgendeines Augenblicks bereits mehr oder weniger abgewichen sein. 

Ein Beispiel unter der vereinfachenden V oraussetzung eines kreisformigen 
Isobarenverlaufs in einer Zyklone macht dies klar (Abb. 29). In der Abbildung 
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Abb. 28. Eine der ersten Stromllnienkarten, gezeichnet von GALTON 1863. 

sind zwei Isobaren durch diinne, ausgezogene Linien wiedergegeben. Die Strom
linien werden an der Erdoberflache, gegen den Bewegungssinn des Uhrzeigers ver
laufend, die Isobaren auf die bereits bekannte Weise schneiden, d. h. sie werden 
Spiralen sein, die im Zentrum der Zyklone zusammentreffen. In der Abbildung 
sind vier solche Stromlinien durch punktierte Kurven dargestellt. Solange das 
Isobarensystem selbst ruht, werden auch die Bahnen (Trajektorien) der einzelnen 
Teilchen B, 0, D, E Spiralen sein und sie werden mit den Stromlinien zusammen
fallen. Wenn sich aber die Zyklone in irgendeiner Richtung verschiebt, wobei ihr 
Zentrum z. B. die Strecke A~B zurUcklegt, so werden die Luftteilchen auf dem 
Weg von der auGeren zur inneren Isobare die durch die dick ausgezogenen Linien 
angegebenen Bahnen zuriicklegen; diese Luftbahnen ergeben sich aus der Kom
bination der Spiralbewegung mit der Translationsbewegung (die Punkte 1, 2, ... 
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auf den Kurven zeigen die entsprechenden aufeinanderfolgenden Lagen der Teilchen 
B, G, D und E in beiden Fallen). 

Es ist klar, daB in jedem Niveau der freien Atmosphare, wo ja der Wind den 
Isobaren ungefahr entlang weht, die Stromlinien praktisch mit den Isobaren zu
sammenfallen. An der Erdoberflache wird jedoch infolge des Reibungseinflusses 
eine solche "Obereinstimmung nicht einmal annahernd vorhanden sein; falls wir hier 
den Charakter des Stromungsfeldes ermitteln wollen, mussen wir das System der 
Isobaren durch ein System von Stromlinien erganzen. Nach dem Jahre 1912 hat 
die Konstruktion von Stromlinien eine Zeitlang in der synoptischen Praxis eine 
wichtige Rolle gespielt und wesentlich zur Erweiterung unserer Kenntnis der 
synoptischen Vorgange beigetragen. Heutzutage erscheint jedoch das Entwerfen 
von Stromlinien bei der Kartenanalyse nicht mehr als Notwendigkeit. Erstens ver
mitteln ja schon die Windpfeile auf der Karte infolge der groBen Dichte des Stations
netzes eine reeht gute V orstellung 
vom Stromungsfeld. Diese Pfeile 
sind ihrem Wesen nach sichtbare 
Tangenten an unsichtbare Strom
linien. Zweitens ermoglichen auch 
die Isobaren auf der Karte eine 
gewisse Vorstellung von der An
ordnung der Stromlinien an 
der Erdoberflaehe; die Korrektur 
wegen der Ablenkung des Windes 
von den Iso baren nehmen wir 
gewissermaBen in Gedanken vor. 
Vor aHem aber beschrankt sich 
unser Interesse am Stromungsfeld 
im wesentlichen auf spezielle Strom
linien, namlieh die Konvergenz
und Divergenzlinien, zu deren Er
mittlung die Konstruktion des 
ubrigen Stromliniensystems nieht 
notwendig ist. "Oberdies inter
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Abb. 29. Stromlinlen und Luftbahnen in einer wandernden 
Zyklone mit kreisformigen Isobaren. (Nach EXNER 1925). 

essieren uns die besonders wichtigen Konvergenzlinien nicht urn ihrer selbst willen 
als geometrische Spezialgebilde, sondern deshalb, weil sie oft mit Fronten, d. i. mit 
Grenzflaehen zwischen den Luftmassen zusammenfaHen. Die Fronten jedoch er
mitteln wir nach der Gesamtheit ihrer Merkmale und nicht nur aus den Wind
verhaltnissen. 

Luftbahnen konnen nur dann mit hinreichender Genauigkeit konstruiert werden, 
wenn man an Hand von in kurzen IntervaHen gezeichneten Stromlinienkarten die 
fortlaufenden Veranderungen des Stromungsfeldes berucksiehtigt. Bei der praktischen 
Analyse werden sie jedoch nicht auf diese komplizierte Weise tatsaehlieh entworfen. 
Hier pflegt man vielmehr unmittelbar, auf Grund der Durehmusterung aufeinander
folgender synoptiseher Karten, d. h. also aus der Verteilung der Windpfeile auf 
die Luftbahnen und folglieh auf die Ursprungsgebiete der Luft zu sehlieBen. Auf 
diese Weise wird man urn so bessere Ergebnisse erzielen, je mehr sieh das Be
wegungsfeld einem stationaren Zustand nahert. Gewohnlieh ermittelt man aber 
die Herkunft der Luft auf indirektem Weg, namlieh auf Grund ihrer Eigensehaften 
im gegebenen Augenbliek (siehe die Abschnitte 7 und 54 uber die "indirekte 
Bahnverfolgung") . 
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b) Kontinuitat atmospharischer Bewegungen. Konvergenz und Divergenz und die 
mit ihnen verbundenen Vertikalbewegungen. 

Bevor wir zu den Begriffen der Konvergenz und Divergenz der Stromlinien uber
gehen, haben wir uns noch in elementarer Form mit der Tatsache der Kontinuitiit 
der atmospharischen Bewegungen zu beschaftigen. 

AIle Stromlinien, die durch irgendeine geschlossene Kurve im Raum ver
laufen, bilden eine sog. Stromrohre. 1m allgemeinen Fall wird sich die Form der 
Stromrohre im Lauf der Zeit andern. Wenn wir uns aber der Einfachheit halber 
einen stationaren Zustand vorsteIlen, bei welchem sich die Verteilung der Geschwin
digkeiten zeitlich nicht andert, so wird sich die Stromrohre wie eine unbewegliche 
Rohre verhalten. Es muB dann durch irgendeinen ihrer Querschnitte, Z. B. F l , in 
der Zeiteinheit die gleiche Masse Luft wie durch irgendeinen beliebigen anderen 
Querschnitt, Z. B. F 2, hindurchflieBen. Durch die Flacheneinheit stromen in der 
Zeiteinheit V'2, Masseneinheiten, wobei V die Geschwindigkeit und (! die Dichte 
bedeutet. Daraus folgt 

F 1 Vl '2l = F 2V 2 (!2 =USW. 

Wenn sich die Flache des Querschnitts andert, so mussen sich entweder auch die 
Geschwindigkeit der Luftstromung oder aber ihre Dichte oder beide gemeinsam 
andern. Eine solche Anderung des Luftstromquerschnitts kann z. B. durch die oro
graphischen Verhaltnisse veranlaBt sein (Stromung in einem enger oder breiter wer
denden Gebirgstal) oder sie kann bei einer Begegnung zweier Luftstrome oder in 
atmospharischen StOrungen auftreten. 

1m Fall ihrer Verengung oder Erweiterung in horizontaler Richtung haben die 
Stromrohren der Atmosphare immer die Moglichkeit sich in vertikaler Richtung ent
sprechend auszudehnen oder zusammenzuziehen. lnfolgedessen vermag ein Zu
sammenlaufen der Stromlinien in Bodennahe nicht nur eine raumliche VergroBerung 
der Geschwindigkeit oder der Dichte zu veranlassen, sondern auch eine Ablenkung 
der Stromlinien nach oben, d. i. also eine Aufwartsbewegung der Luft. Umgekehrt 
wird ein Auseinandergehen der Stromlinien an der Erdoberflache nicht nur eine 
Verringerung der Geschwindigkeit und der Dichte, sondern auch eine Luftbewegung 
von oben nach unten hervorrufen. 

Es gibt nun ganz besondere Erscheinungsformen der Konvergenz und Divergenz 
der Stromlinien. Enden Stromlinien in einer Linie (oder gehen sie von ihr aus), 
so sprechen wir von "linearer Konvergenz (Divergenz) " . Der Typus einer zwei
seitigen linearen Konvergenz ist in Abb. 30 links dargestellt: zwei Luftstrome ver
schiedener Richtung treffen entlang der Linie a-a aufeinander. Die Stromlinien 
beider Stromungen laufen mehr oder weniger direkt aufeinander zu und scheinen 
sich gewissermaBen von beiden Seiten her in die Konvergenzlinie zu ergieBen. 
Eine ahnliche Anordnung der Stromlinien findet sich am Erdboden im Bereich 
einer stationaren Front. Zwei durch eine quasistationare Front getrennte Luft
massen stromen zwar im allgemeinen parallel zueinander, in den unteren Schichten 
erhalt jedoch der Wind in beiden Massen infolge der Reibung eine gegen die Front 
gerichtete Komponente. Wir finden daher in den unteren Schichten an der Front 
eine sog. Reibungskonvergenz, wobei die Frontlinie eine zweiseitige Konvergenzlinie 
vorstellt. 

Haufiger und wichtiger sind in der Atmosphare einseitige Konvergenzlinien. 
Einer der einfachsten FaIle ist in derselben Abb. 30 dargestellt; die eine Stromung 
nahert sich der anderen unter einem rechten Winkel. Wir konnen jetzt noch zu 
beiden Stromungen eine allgemeine Translationsbewegung hinzufiigen, z. B. von 
links nach rechts, und erhalten dann ein System von Stromlinien, wie es in Abb. 30 
rechts dargestellt ist. Eine solche Stromungsanordnung tritt gewohnlich bei be-
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weglichen Fronten auf. Schon aus dem ganzen Charakter der Linien ist ersichtlich, 
daB die Konvergenzlinie mit der Achse einer Tiefdruckrinne im barischen Feld 
identisch ist. 

Es muB nun in diesen Fallen von sog. wirklicher Konvergenz offen bar eine Auf
wartsbewegung vorhanden sein, welche die heranstromende Luft abtransportiert und 
es ihr nicht gestattet, sich der Konvergenzlinie entlang anzuhaufen. Mit anderen 
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Abb. 30. KonvergenzIinien. 

Worten, es miissen die Stromlinien wenigstens auf einer Seite der Konvergenz
linie eine aufwartsgerichtete Komponente haben. Sonst wiirde sich der tiefere Druck 
langs der Konvergenzlinie rasch ausfiillen und die Konvergenz aufhoren. Die Auf
wartsbewegung bei Konvergenz an der Grenze zweier Luftmassen geht derart vor 
sich, daB die warmere Luft entweder an einem flachen Keil kalterer Luft hinauf
gleitet oder aber daB sie durch einen vordringenden Keil kalterer Luft verdrangt 
wird.1 Von diesen Vorgangen war bereits die Rede und wir werden noch ofter auf 
sie zuriickkommen. 

Einen anderen Typus von Konvergenz stellt das Zusammenlaufen der Strom
linien in einem Punkt dar. So haben z. B. im Gebiet einer Zyklone die Stromlinien 
an der Erdoberflache die Gestalt von Spi
ralen, welche von der Peripherie aus
gehend dem Zyklonenzentrum zustreben 
(siehe Abb. 31 a). Die Konvergenz ist hier 
durch Reibung bedingt; in den hOheren 
Schichten, wo sich der EinfluB der Rei
bung auf die Windrichtung nicht mehr 
geltend macht, weht der Wind, wie wir 
wissen, nahezu den Isobaren parallel. 
Wenn sich die Zyklone vertieft, so muB 

a b 

Abb. 31. Konvergenz- und Divergenzpunkte. 

in der konvergierenden Luft der unteren Schichten ebenfalls eine gewisse auf
steigende Bewegung vorhanden sein, welche jedoch, wie oben gezeigt, durch das 
Ausschleudern der Luft in den hoheren Schichten iiberkompensiert wird.2 Sobald 

1 Au13erdem kann auch ein Teil der Kaltluft unterhalb der Frontflache aufgleiten. 
2 Die Bedeutung der Reibungskonvergenz fiir aufsteigende Bewegungen in der 

Zyklone darf nicht iiberschatzt werden. In einer Zyklone, in welcher die kinetische 
Energie zunimmt, konzentriert sich die Aufwartsbewegung vorwiegend nur auf die 
Luft des Warmsektors, und hier wieder namentlich auf das Gebiet langs der Warmfront
flache und vor der Kaltfront. In der Kaltluft, welche sich in der Zyklone an der Erd
oberflache ausbreitet, entwickeln sich trotz der Reibungskonvergenz sogar absteigende 
Bewegungen, besonders an der Riickseite der Depression. AuJ3erdem treten absteigende 
Bewegungen auch in der Warmluft an der Zyklonenriickseite auf, und zwar iiber dem 
oberen Teile der Kaltfrontflache. Genaueres hieriiber bringt das sechste Kapit,el. 
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die Entwicklung der Zyklone, d. i. das Ausstromen der Luft in der Hohe aufhort, 
sind die konvergierenden Stromungen in Bodennahe bestrebt, die barische De

pression auszufiillen. 

o h 

Abb. 32. Kurvenkonvergenz und -divergenz (bei Anderung 
der Querscbnittflliche). 

AuBer der beschriebenen "Ii
nearen" und "zyklonalen" Kon
vergenz kommt auch noch ein 
Zusammenlaufen der StromIinien, 
"K urvenkonvergenz", in homogenen 
Luftstromen vor, und zwar dort, 
wo sich deren Querschnitt verengt 
(Abb. 32a). Besonders konnen oro
graphische Hindernisse die Luft
stromung dann gewissermaBen in 
eine immer enger werdende Schlucht 

mungsgeschwindigkeit 
Das Gegenstiick zu 

hineinzwangen,l wobei die Stro
proportional der Abnahme des Querschnitts wachst. 
der Konvergenz im Windfeld ist die Divergenz: Hier ver

Abb. 33. Schema der Stromlinlen in den 
unteren Schichten einer Antizyklone (zwei 

einseitige Divergenzlinlen). 

zweigen sich die StromIinien von irgendeiner Linie 
oder einem Punkt aus, oder kurz, es nehmen ihre Ab
stande zu, die Luft "flieBt auseinander" (Abb. 32b). 
Den Typus eines Divergenzpunktes in den unteren 
Schichten reprasentiert das Zentrum einer Anti
zyklone (Abb. 31 b), von welchem die Stromlinien 
spiraiformig auseinanderlaufen. Auch diese Diver
genz ist durch die Reibung verursacht, welche den 
Wind von den Isobaren ablenkt. Oft geht allerdings 
die Divergenz der Stromungen in einer Antizyklone 
nicht von einem Divergenzpunkt, sondern von zwei 
einseitigen Divergenzlinien aus (Abb. 33). 

Zweiseitige Divergenzlinien decken sich gewohnlich mit der Achse eines Riickens 
im barischen Feld. Mit der Divergenz in einer sich verstarkenden Antizyklone ist 
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Abb. 34. Divergenzlinlen. 
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iiberlagert von 

Translationsbewegung. 

gewohnlich eine Abwartsbewegung der Luft verbunden; diese Abwartsbewegung 

1 N. W. STREMOUSSOW weist in einer Arbeit iiber die synoptischen Bedingungen 
der Stiirme im Japanischen Meere auf eine deutlich ausgepragte Konvergenz der Strom
linien in der Tatarischen Enge zwischen dem Festland und Sachalin hin. In Mittel
europa findet sich nach DEFANT iiber dem ostmarkischen Marchfeld eine Kurven
konvergenz fiir die vorherrschenden WeRtwinde, wodnrch deren bekannte lokale Ver
starkung im Wiener Becken erkliirt wird. 
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und del' LuftzufluB in del' Hohe verhindern in del' Antizyklone eine Druckabnahme 
im Bereich del' auseinanderflieBenden Luft am Boden. 

Am haufigsten tritt Divergenz innerhalb homogener Luftmassen auf. Sehr selten 
fallt eine (einseitige) Divergenzlinie auf del' Karte mit einer Front zusammen. Es 
ist dies nul' dann del' Fall, wenn warme Luft iiber die Frontflache herabgleitet. Solche 
Abgleitfronten ("Katafronten") erreichen indessen die Erdoberflache meist nicht (Na
heres in den Abschnitten 56 und 58). 

Zum SchluB noch eine Bemerkung iiber 
das Deformationsfeld del' Stromlinien, das dort 
entsteht, wo sich zwei Stromungen gegen
einander bewegen und dabei seitwarts vor
einander ausweichen (Abb. 35). Das barische 
Relief wird in diesem Fall einen Sattel auf
weisen. Del' Sattelpunkt deckt sich mit einem 
neutralen Punkt im Stromlinienfeld; in diesem 
Punkt laufen je zwei Stromlinien zusammen 
und auseinander. Insofern die Stromlinien 
im einfachsten Fall des flachenhaften De
formationsfeldes zwei Hyperbelscharen VOl'
stellen, nennt man den neutralen Punkt, 
welcher im Schnittpunkt del' Hyperbelachsen 
liegt, auch hyperbolischen Punkt. Die Achse, 
del' entlang sich die Stromungen einandel' Abb. 35. Deformationsfeld der St~ijmungen. 

nahern, wird Schrumpfungsachse und die 
Achse, langs welcher die Stromungen auseinanderflieBen, Dehnungsachse genannt. 
Wir werden noch im vierten und fiinften Kapitel bei Besprechung del' Bedingungen 
fUr die Frontenbildung zu den Deformationsfeldern zuriickkehren. 

Es ist von vornherein klar, daB orographische Hindernisse (Gebirgskamme, 
Kiistenlinien) auf die Luftstromungen einen bedeutenden EinfluB ausiiben miissen, 
indem sie sie ablenken, zum Auf- odeI' Absteigen zwingen usw. Die Behandlung 
diesel' Frage muB jedoch spateren Kapiteln vorbehalten bleiben, da vorher noch die 
wichtigen Begriffe del' stabilen und labilen Luftmassen sowie del' Fronten auf
zuklaren sind. 

Kurze historische Bemerkungen zurn zweiten Kapitel. 

Die folgende kurze historische Ubersicht iiber die im zweiten Kapitel elementar be
handelten wichtigsten Begriffe und Tatsachen erhebt keinerlei Anspruch auf Voll
standigkeit; sie laBt sich an Hand der Literaturzitate in den einschlagigen meteoro
logischen Lehrbiichern leicht erganzen. Auch sei bemerkt, daB die Namen- und Jahres
angaben hier nicht den Charakter von Hinweisen auf das Literaturverzeichnis am 
SchluB des Buches haben. 

Feststellung der Ablenkung des Windes nach rechts (auf del' Nordhalbkugel) durch 
die Erdrotation: HADLEY 1735. Allgemeine mathematische Formulierung der ab
lenkenden Kraft der Erdrotation: CORIOLIS 1835 ("Coriolis-)3eschleunigung"). Ableitung 
der vollstandigen barometrischen Hohenformel: LAPLACE 1805. Erste Isobarenkarten 
(genauer: Karten mit Linien gleicher Abweichung vom mittleren Druck): BRANDES 
1816 bis 1819. Formulierung des barischen Windgesetzes (Windrichtung in Abhangig
keit von der Druckverteilung): Buys-BALLOT 1857 bis 1860; dieser FormuIierung kam 
schon BRANDES 1816 bis 1819 nahe. Grundformen der Isobarentypen barometrischer 
Systeme: ABERCROMBY 1887. Erstmalige Zeichnung von Isallobaren (Linien gleicher 
Druckanderung in einem bestimmten Zeitraum): MULLER 1864. Einfiihrung der zwolf
stiindigen Isallobaren in die allgemeine synoptische Praxis: EKHOLM 1904. Definition 
des Begriffs des barischen Gradienten in der Meteorologie: STEVENSON 1868. Erst
maIiger Entwurf von Stromlinien: GALTON 1863. Anwendung der Stromlinienmethode 
auf Probleme der atmospharischen Physik: V. BJERKNES und SANDSTROM 1908 bis 
1912. Luftbahnen: SHAW und LEMPFERT 1906. Aufstellung von Gleichungen der 
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stationiiren Luftbewegung unter dem EinfluB der Reibung: GULDBERG und MOHN 1877; 
verbesserte Formulierung dieser Gleichungen: HESSELBERG und SVERDRUP 1914. Ein
fiihrung des Begriffs des Austausches, u. a. als Ursache der virtuellen Reibung: TAYLOR 
lmd SCHMIDT 1915 bis 1917. Anwendung des Begriffs der Zirkulation und ihrer Be
schleunigung auf die Meteorologie: V. BJERKNES 1898 bis 1902. Nachweis, daB die 
GroBe der Zirkulationsbeschleunigung auBer durch die Anzahl der isobar·isosteren 
Solenoide auch durch die Anzahl der isotherm.isentropischen Solenoide definiert werden 
kann: ANSEL 1912. Anwendung des Begriffs der Zirkulation auf die Erforschung der 
Wirbelbildung: V. BJERKNES und SANDSTROM 1916 bis 1921. Anwendung des Begriffs 
der Zirkulation und der thermodynamischen Solenoide auf das Studium der Thermo· 
dynamik der Fronten: BERGERON und SWOBODA 1924. Zusammenhang nichtstationiirer 
Bewegungen mit dem Isallobarenfeld: HESSELBERG 1915. Derselbe Zusammenhang 
unter Berucksichtigung der Vertikalbewegung: BRUNT und DOUGLAS 1928. PHILIPPS 
1939, Erklarung der Zyklonenenergie aus der potentiellen Energie der Lage horizontal 
benachbarter Luftmassen verschiedener Temperatur: MARGULES 1905 sowie V. BJERKNES, 
J. BJERKNES, SOLBERG, BERGERON 1917 bis 1920. Bedeutung der Labilitiitsenergie (der 
labilen vertikalen Temperaturverteilung) fur die Zyklogenese: REFSDAL 1930. 

Drittes Kapitel. 

Das 'Vasser in der Atmospllfire. 
26. Prozesse, die zur Kondensation des Wasserdampfes fiihren. 

Kondf'nsation durch Wasserdampfaufnahme, durch Mischung und durch Abkiihlung. 
Abkiihlung durch Ausstrahlung, durch Turbulenz und durch Expansion. 

Eine iiberaus groBe Bedeutung fUr die Wettervorgange hat der KreisprozeB des 
Wasserdampfes der Atmosphare, vor allem durch die Kondensation, bei welcher die 
Bildung von Nebeln und Wolken und die Ausscheidung atmospharischer Nieder
schlage stattfindet. Es ist thermodynamisch eine notwendige (aber nicht hinreichende) 
Bedingung fiir den Eintritt der Kondensation, daB die Luft, welche Wasserdampf 
enthalt, den Sattigungszustand erreicht, d. h. daB ihre relative Feuchtigkeit bis 
auf 100% ansteigt.1 Hierzu muB entweder ihre spezifische Feuchtigkeit zunehmen 
oder ihre Temperatur abnehmen; in beiden Fallen. wird ihre relative Feuchtigkeit 
anwachsen. Der erstgenannte Vorgang, wofern er von Verdunstungsprozessen in 
der Unterlage oder von einer horizontalen Mischung verschieden temperierter 
Luftmassen2 herriihrt, hat keine allgemeine Bedeutung und pflegt auf die unterste 
Luftschicht beschrankt zu sein; weit wirksamer bereits ist vertikale Mischung, worauf 
PETTERSSEN 1939 (2) aufmerksam macht. Der andere Vorgang, eine Abkiihlung, ist der 
iiberwiegende AniaB fUr die Kondensation des Wasserdampfes in der Atmosphare. 

Ein solcher Temperaturriickgang kann sich aus drei verschiedenen Ursachen ein
stellen. Erstens kann eine Abkiihlung der Luft durch unmittelbare A usstrahlung 
ihrer Energie gegen den Erdboden, gegen die umgebenden (namentlich die hoheren) 
Schichten der Atmosphare und gegen den Weltraum zustandekommen. Zweitens 
kann die Temperatur der Luft.durch unmittelbare Beriihrung mit der abgekiihlten 
Erdoberflache sinken. Diese Abkiihlung breitet sich zunachst durch molekulare 
Warmeleitung, von einem Luftteilchen zum anderen, nach oben aus. Die :For
schungen von TAYLOR (1917) haben indessen gezeigt, daB bei einer solchen - nur 
molekularen - Obertragung von unten nach oben, die Abkiihlung im Lauf einer 

1 Wie im Abschnitte 39 gezeigt werden wird, braucht die Feuchtigkeit bei der Kon· 
densation, falls diese - wie gewohnlich - an hygroskopischen Kernen vor sich geht, 
nicht immer 100% zu erreichen. Der kolloidale Faktor bedingt hier eine Korrektur der 
rein thermodynamischen Bedingungen. 

2 Es kann namlich bei einer Mischung zweier Luftmassen von verschiedener Tem
peratur die relative Feuchtigkeit der Mischllng groBer sein, als die Feucht.igkeit jeder 
der beiden Massen vor der Mischung. 
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Nacht lediglich bis zu einer Rohe von etwa 1 m iiber dem Boden gelangen konnte. 
Zu diesem Vorgang der Warmeleitung gesellt sich in der Atmospharc vielmehr stets 
noch eine turbulente Durchmischung der Luft (infolge dynamischer Turbulenz), 
welche die Abkiihlung bis zu einer viel groBeren Rohe (von der GroBenordnung 
von Deka- und Rektometern) vortragt. Beide erwahnten Vorgange - Abkiihlung 
infolge Ausstrahlung von der Unterlage her unter Beihilfe der -obertragung durch 
Turbulenz - sind Ursache der Kondensation des Wasserdampfes vorwiegend 
in den untersten Luftschichten: Nebel und Tau. Auch an der Ausbildung von 
Schichtwolken (St) sind diese beiden Faktoren beteiligt, wobei hier die unmittelbare 
Ausstrahlung der Luft (unter den Inversionsflachen) bereits eine groBere Rolle 
spielt als im Fall der bloBen Nebelbildung. 

Der dritte und wichtigste ProzeB, welcher zu einem Temperaturriickgang und 
zur Kondensation des Wasserdampfes fiihren kann, ist die dynamische Abkuhlung 
bei Druckerniedrigung, vor allem durch das Aufsteigen der Luft aus ihrer urspriing
lichen Lage. Schon im vorigen Kapitel wurden mehrere in der Atmosphare tat
sachlich vorkommende Mechanismen der Lufthebung, d. h. einer Luftbewegung mit 
vertikaler, nach oben gerichteter Geschwindigkeitskomponente, aufgezeigt; unter 
ihnen sind von besonderer Bedeutung das Aufgleiten und die Konvektion. Gemein
sam fur alle Arten der Rebung ist die Tatsache, daB die Temperatur dabei um 10 

pro 100 m Steigung sinkt, vorausgesetzt, daB kein Warmeaustausch zwischen der 
aufsteigenden Luft und ihrer Umgebung stattfindet und daB die Luft den Sattigungs
grad noch nicht erreicht hat. Sobald Sattigung erreicht wird und die Kondensation 
einsetzt, beginnt die latente Warme des kondensierenden Wasserdampfes frei zu 
werden; bei einem weiteren Aufsteigen der Luft sinkt deren Temperatur daher lang
samer als im Fall der Trockenheit (um weniger als 10 pro 100 m Aufstieg). Auch 
hier wird der Temperaturruckgang bei sonst gleichen Bedingungen (Temperatur, 
Druck, Feuchtigkeit) unabhangig von der Art und Weise seill, in der sich das Auf
steigen abspielt. 

Eine solche dynamische Abkuhlung der Luft beim Aufsteigen ist die wesentlichste 
Ursache der Bildung von Wolken und Niederschlagen in Form von Regen, Schnee, 
Graupel, Ragel.1 

Dagegen hat eine Bewegung der Luft von oben nach unten deren dynamische 
Erwiirmung und Entfernung yom Sattigungszustand zur Folge. Auch diese Er
scheinung hat fUr die Wettervorgange oft groBe Bedeutung (antizyklonale In
versionen, Fohn; siehe Abschnitt 38). 

Es muB vorausgesetzt werden, daB der Leser mit den Grundlagen der atmo
spharischen Thermodynamik, wie sie im Rahmen der allgemeinen Lehrbucher der 
Meteorologie dargestellt zu werden pflegen, bereits vertraut ist. Nichtsdestoweniger 
sollen hier fUr das Verstandnis der weiteren Darlegungen die wichtigsten Erkennt
nisse wiederholt werden, welche die auf- und absteigenden Luftbewegungen, ihre Ur
sachen und die mit ihnen zusammenhangenden Zustandsanderungen der Luft betreffen. 

27. J)ie adiabatischen Zustandsanderungen der Luft. 
Adiabatische nnd nichtadiabatische Prozesse in der Atmosphiire. 

Der adiabatische KreisprozeJ.t 
Unter Zustandsiinderungen der Luft versteht man Anderungen ihrer hauptsach

lichen Eigenschaften, wie der Temperatur, des Drucks (der Spannkraft), der Dichte 

1 Auch dadurch, daJ3 sich die Luft mit einer Komponente senkrecht auf die Isobaren 
gegen den niedrigeren Druck bewegt, kann dynamische Abkiihlung eintreten; Nebel, 
Nieseln und groJ3tropfiger Regen im Warmsektorscheitel sich rasch vertiefender Zyklonen 
diirften bisweilen durch diese Expansionsabkiihlung zu erkliiren sein. PETTERSSEN 1939 (2) 
halt diesen Effekt allerdings fiir nicht. erheblich. 

6· 
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(oder des spezifischen V olumens) und schlieBlich der Feuchtigkeit. AIle diese 
Anderungen lassen sich in zwei Haupttypen einteilen: entweder sie spielen sich in 
dem gegebenen Luftquantum ab, ohne daB zwischen diesem und der Umgebung 
(Luft, Unterlage, Weltraum) ein Warmeaustausch stattfindet, oder aber es ist 
ein solcher Warmeaustausch vorhanden. 1m ersten Fall sprechen wir von adiabati
schen oder isentropischen Prozessen.1 

1m Lauf eines solchen adiabatischen Prozesses empfangt die gegebene Luft
menge keine Warme von auBen und gibt ihre Warme in die Umgebung auch nicht 
abo Dagegen werden Zustandsanderungen der Luft, bei denen diese entweder Warme 
von auBen erhalt oder Warme nach auBen abgibt, nichtadiabatische Prozesse genannt. 

Streng genommen verlauft allerdings kein ProzeB in der Atmosphare vollkommen 
adiabatisch. Die Atmosphare absorbiert Sonnenenergie und verwandelt sie in 
Warme; sie strahlt selbst Energie aus und kiihlt sich dabei ab; sie steht mit ihrer 
Unterlage in einem Warmeaustausch durch Leitung usw. Dabei ist jedoch folgendes 
zu beriicksichtigen: 

1. Die Luft absorbiert nur eine geringe Menge der Sonnenenergie unmittelbar 
und wandelt sia in Warme um (die gesamte Atmosphare absorbiert im ganzen rund 
14% der zur Erde gelangenden Sonnenenergie). Gering ist auch der Warmeverlust 
durch unmittelbare Ausstrahlung der Luft; 

2. die Warmeleitfahigkeit der Luft ist ganz unbedeutend, d. h. der molekulare 
Warmeaustausch zwischen einem gegebenen Luftquantum und der benachbarten 
Luft oder der Erde spielt sich sehr langsam abo Allerdings findet ein unmittelbarer 
molekularer Warmeaustausch mit der Erde nur in der untersten bodennahen Luft
schicht statt. 

Eine erheblich groBere Rolle als Faktor des Warmeaustausches, wenn man die 
Atmosphare oder einen ihrer Teile als Ganzes ansieht, spielt die Turbulenz, d. i. 
die wirbelige Durchmischung der Luft. Ihr EinfluB braucht jedoch nicht beriick
sichtigt zu werden, wenn man nur ein Luftquantum betrachtet, welches im Rahmen 
der turbulenten Bewegung als Turbulenzelement auf- oder absteigt; seine Zustands
anderungen haben nahezu adiabatischen Charakter. Letzteres ist sogar auch dann 
der Fall, wenn machtige Luftschichten als Ganzes geordnet aufsteigen oder absinken 
(Auf- und Abgleiten). 

Somit konnen wir siimtliche Arten vertikaler Luftbewegungen mit hinreichender An
niiherung als adiabatisch ansehen und auf sie alle jene Folgerungen der atmospharischen 
Thermodynamik anwenden, die einen adiabatischen Charakter des Vorgangs voraus
setzen. Mag sich auch wahrend des Vorgangs irgendein Zuwachs oder Verlust an 
Warme einsteHen, so andert dies doch nichts am Wesen der sich abspielenden Er
scheinungen und es treten nur geringe Abweichungen von den theoretisch be
rechneten Werten auf, sofern wir nur kiirzere Zeitrauma und engera Gebiete zu 
betrachten haban. 

Aber selbst dann, wenn der Warmeaustausch mit der Umgebung wirklich groB 
ist, werden die Temperaturanderungen in der Atmosphare meist komplexer Natur 
sein. Sie werden auBer durch diesen Warmeaustausch und unabhangig von ihm 
auch bedingt sein durch Anderungen des auBeren Drucks und folglich auch der 
Spannkraft der gegebenen Luftmenge; der dabei auftratende Warmeeffekt kann 
den Effekt des Austausches entweder verstarken oder abschwachen. Betrachten 
wir Z. B. eine ganze Luftmasse von erheblichen Dimensionen, die sich horizontal 
der Erdoberflache entlang bewegt und unter immer tieferen Luftdruck gelangt. Sie 
wird sich vor aHem von der Unterlage her erwarmen oder abkiihlen; dies ist die 
vorwiegende nichtadiabatische Komponente ihrer Temperaturanderung. In dem 

1 Die Entropie ist eine bestimmte Funktion von Temperatur, Feuchtigkeit und Druck 
der gegebenen Luftmasse. Wir kommen spater darauf zuriick. 
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MaB, in welehem die Spannkraft der Luft sinkt, wird sich die Luftmasse jedoch 
iiberdies noch nach den Gesetzen der adiabatischen Zustandsanderung abkiihlen 
(siehe Abschnitt 28). Bei einer Abnahme des Luftdrucks um 50 mb (wie es bei der 
Verschiebung einer Luftmasse aus einer Antizyklone in eine Zyklone der Fall sein 
kann) , wird die Temperatur beispielsweise durch die adiabatische Abkiihlung um 
etwa 4 0 sinken. 

Nimmt man an, daB sich der auBere Druck auf die Luftmenge und folglich auch 
ihre Spannkraft verringert, so dehnt sie sich dabei aus, d. h. sie vergroBert ihr 
Volumen nach dem aus der Physik bekannten Gesetz: pv = RT. Bei der Expansion 
leistet die Luft eine gewisse Arbeit und iiberwindet den auBeren Druck. Nun wissen 
wir, daB Arbeit immer auf Kosten irgendeiner Energie, am haufigsten der Warme
energie, geleistet wird. Wofern unserer Voraussetzung gemaB kein WarmezufluB 
von auBen her vorhanden ist, muB offenbar fiir die Leistung der Expansionsarbeit 
ein gewisser Teil jenes Warmevorrats verwendet werden, welcher in der Luft selbst 
vorhanden ist. Infolgedessen kiihlt sich die Luft bei Verringerung des Drucks ab; 
ihre Temperatur sinkt. 

Wenn wir die Luftmasse wieder unter den friiheren Druck bringen, so geht der 
Vorgang in umgekehrter Richtung vor sich: bei der Druckzunahme wird die Luft
massezusammengedriickt, ihr Volumen verringert sich. Die Arbeit, welche auf das 
Zusamtnendriicken verwendet wird, wandelt sich in Warme um, weshalb sich das 
Luftquantum wieder bis auf seine friihere Temperatur erwarmt. Bei adiabatischen 
Anderungen verandert sich somit die Lufttemperatur in Abhangigkeit von den 
Druckanderungen. Dies wird allerdings nur dann der Fall sein, wenn die Luftrnasse 
wahrend aller dieser Anderungen Warme weder an die Umgebung abgegeben noch 
von ihr empfangen hat. 

28. Adiabatische Temperaturanderung bei vertikaler Bewegung 
trockener Luft. 

a) Die POISSONsche GIeichung. 

Die Beziehung zwischen den Anderungen des Drucks (der Spannkraft) und der 
Temperatur bei adiabatischen Prozessen in trockener Luft (ohne Wasserdarnpf
gehalt) laBt sich folgendermaBen ableiten: 

Wird die in einer Luftrnasse enthaltene Warmernenge urn dQ Warmeeinheiten 
vergroBert, so wachst ihre Energie um J dQ mechanische Einheiten, wo J das 
mechanische Warrneaquivalent bedeutet. Dieser Energiezuwachs au Bert sich in 
einer Ternperaturzunahrne dT und einer VolurnenvergroBerung dv. 1st c" die spezi
fische Warrne der trockenen Luft bei konstantem Volumen, so folgt 

J dQ = J cf} d T + p dv. (1) 

Beirn adiabatischen ProzeB ist dQ = 0; folglich 

J c" d T + p dv = O. (2) 

Wir konnen aus dieser Gleichung dv und cf} mit Hilfe folgender Transforrnationen 
elirninieren : 

Wir differenzieren die Zustandsgleichung der Gase pv = RT; es ergibt sich 

pdv + vdp = RdT, (3) 

wo R die Gaskonstante bedeutet. Mit Hilfe der G1. (3) elirninieren wir v aus der 
G1. (2): 

( R RT 
c" + J )dT-Jpdp = O. (4) 
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Ferner ersetzen wir c" durch c,p, d. i. durch die spezifische Warme bei konstantem 
Druck. Der Zusammenhang zwischen c" und c,p ist der folgende: durch Differenzieren 
der Zustandsgleichung der Gase bei konstantem P erhalten wir 

pdv=RdT. (5) 
Bei d T = 1, d. h. bei einem Temperaturanstieg urn 1°, folgt aus Gl. (5) 

pdv = R; 
R ist also gleich der Ausdehnungsarbeit, welche bei einem Temperaturanstieg urn 1 ° 
geleistet wird. Diese Ausdehnungsarbeit ist jedoch offenbar gleich der Differenz 
der spezifischen Warmen bei konstantem Druck und konstantem Volumen, aus
gedriickt in mechanischen Einheiten, somit 

woraus 
JC,p-Jc" = R, 

R 
c" =c,p-7. 

Setzen wir (6) in die Gl. (4) ein, so haben wir 

C dT_llT dp = 0 
21 Jp 

oder 
dT RT 

(6) 

(7) 

(8) dP = -yc--;p· 
In dieser Formel ist :!, die Ableitung der Temperatur nach dem Druck, also 

der Betrag der Temperaturveranderung in Abhangigkeit von der Druckanderung 

(oder die Temperaturanderung pro Einheit der Druckanderung); je groBer ~~ ist, 

urn so mehr andert sich also die Temperatur bei ein und derselben Druckanderung. 

Foiglich ist:~- direkt proportional der Temperatur T selbst, ausgedriickt nach der 

absoluten Skala,1 und umgekehrt proportional dem Druck p. J = 4186, wenn als 
Grundeinheiten Meter, Kilogramm und Sekunde genommen werden; R betragt 
fUr trockene Luft in demselben Einheitensystem = 287,042 und c,p = 0,240. 

Nach Integration der Gl. (8) in den Grenzen von PI bis P2 und nach Einsetzen 
der oben angegebenen numerischen Werte R, J und c,p, erhalten wir die sog. 
POISSON8che Gleichung: 

'!\_ = (.h)O.28S4. (9) 
T. PI 

Diese Gleichung besagt: wenn sich die Spannkraft der Luft von PI bis P2 adiaba
tisch andert, so geht die Temperatur TI in T2 iiber; dabei sind die GroBen PI' 
P2' T I , T2 durch die Beziehung (9) miteinander verbunden. Auf diese Gleichung 
werden wir noch zuriickkommen. 

b) Die Trockenadiabate. 
Nehmen wir nun an, ein Quantum trockener Luft, welches urspriinglich eine 

Temperatur T und eine Spannkraft P besitzt, verlagere sich adiabatisch nach oben. 
Es wird dabei unter einen immer geringeren auGeren Druck kommen, weshalb 
auch seine eigene Spannkraft, die stets dem auGeren Druck gleich ist, nachlaGt. 
Dann wird seine Temperatur nach dem POISsoNschen Gesetz abnehmen. Um-

1 Die absolute Temperatur T ist, wie bekannt, gleich t + 273°, wo t die Temperatur 
nach der iiblichen Celsius-Skala ist. Es ist klar, da/3 

dT dt 
T 1 - T2 = tl - t2 und -- - -dx - dx· 
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gekehrt wird bei einer Senkung des Luftquantums seine Spannkraft wachsen 
und seine Temperatur zunehmen. 

Der Druck iindert sich mit der Hohe, wie uns bereits bekannt (Abschnitt 14), 
nach dem Gesetz: 

dp = -g (! dz 
oder 

dp = - ~~ dz. (10) 

Nach Einsetzen dieses Ausdrucks fur dp in die Gl. (8) erhalten wir: 

dT = __ g_ (II) 
dz Jop 

d. i. eine Ableitung der Temperatur nach der Hohe, welche die Anderungen der 
Temperatur in aufsteigender oder absinkender Luft in Abhiingigkeit von der Hohen-

iinderung charakterisiert.l Wir mussen uns gut merken, daB der Ausdruck ~~ 
hier und in den weiteren Ausfuhrungen dieses Abschnitts nicht den vertikalen 
Temperaturgradienten in der Atmosphiire angibt, sondern die individueUe Tempera
turiinderung in einem bestimmten Luftquantum wiihrend seines Aufsteigens. 
Durch Integration von (II) in den Grenzen von Zl bis Z2 erhalten wir: 

(12) 

Dies bedeutet, wenn man die Anderungen von 9 mit der Hohe vernachliissigt, 
daB die Temperaturiinderung der vertikal (oder mit einer vertikalen Geschwindig
keitskomponente) bewegten Luft dem H6henu'fIierschied proportional ist. Einer 
Vertikalverschiebung der Luft urn die Streckeneinheit entspricht also stets die 
gleiche Temperaturiinderung unabhiingig von der r 
Hohe, in welcher sich die Verlagerung vollzieht.2 

Setzt man in die Gl. (II) die oben angefuhrten 12~0 
Zahlenwerte fUr J und cp sowie den Wert fUr 9 
im Meeresniveau in einer Breite von 45° (= 9,81) 1000 

ein, so erhiilt man als Temperaturiinderung pro 800 
Einheit der Vertikalverschiebung (1 m) den Wert 
dT 6M de = - 0,00977°, pro 100 m - 0,977°, d. i. nahe-

zu - 1 0; trockene Luft kuhlt sich also bei einer 400 

Hebung urn jede 100 m beinahe urn 1° ab und sie 200 

erwiirmt sich urn ebensoviel bei einer Senkung 
OL-~~~~~~~~~~ 

2' 4' 6' 8' 10' 12' 14' r urn 100 m. Eine solche Zustandsiinderung wird 
trockenadiabatisch genannt.3 Abb. 36. Die Trockenadlabate. 

SteUt man die adiabatische Temperaturiinde
rung, welche ein Quantum trockener Luft wiihrend seiner vertikalen Verlagerung 
erfiihrt, in Abhiingigkeit von der Hohe und der Temperatur graphisch dar, so erhiilt 

1 In der Richtung nach oben wird die z·Achse als positiv angesehen. 
a Die GI. (ll) gilt nur annahernd, wofern Tinder Gl. (10) - Temperatur der um

gebenden Atmosphare - nicht identisch ist mit Tin der Gl. (8) - Temperatur des auf-

steigenden Luftquantums. In diesem Fall ist genau genommen ddT gleich- Jg multi-
z op 

pliziert mit dem Verhii1tnis der Temperatur der aufsteigenden Luft zur Temperatur der 
umgebenden Atmosphiire. Der Unterschied ist indessen nicht erheblich und kann bei 
Verwendung des Naherungswertes 1 °/100 m (siehe das Folgende) vernachlassigt werden. 

3 Pro 100 dynamische Meter ergibt sich eine trockenadiabatische Anderung von 
0,997°, d.i. praktisch genau 1°. 
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man (vorausgesetzt, daB die T- und die z-Skala linear sind) eine gerade Linie, die 
Trockenadiabate genannt wird (Abb.36). Zwischen den Koordinatenachsen T und z 
gibt es dann fur jede Anfangstemperatur To eine besondere Trockenadiabate und man 

' .. Temperatur In °C 
. ... , . 

N ~ . \ ~ !" -: \~ . ~. , \ \ \ , \ ~ \ \ 
, ; 

"- ,: \ 
, :\ ~, ., : 

'. " " ,. .: \ : \ :,', <: : \: ;. I ~--~~'\ \ '\ \ \ ' ' ': \ ~_ <DO 

- '. :" ,\ \, \.: ,.', \ \ \ ':\ --..---
'." : \ \', '" : '., ',':: : 1.-; .. --

Abb. 37. Adiabatendiagramm von NEUHOFF. Die ausgezogenen, von rechts nach links genelgten Llnien sind Trocken
adiabaten; die strlchpunktierten Llnien Feuchtadlabaten; die punktlerten Linien Kurven der Slittlgungsfeuchtigkelt. 

erhiUt im allgemeinen ein ganzes System von Trockenadiabaten (Abb. 37, . ausge
zogene, von rechts nach links geneigte Linien). Es ist klar, daB durch jedell 
Punkt T .. z .. des Diagramms eine bestimmte Adiabate verlauft. 

Truge man auf der Ordinatenachse nicht die Hohen, sondern unmittelbar die 
Drucke linear auf, so wiirden die Trockenadiabaten nicht mehr als gerade, sondern 
als gekrummte Linien erscheinen. Nun andert sich entsprechend der Grulldgleichung 
der Statik der Druck mit der Rohe ungefahr nach einem logarithmischen Gesetz. 
Wenn man also auf der Ordinatenachse statt der Drucke in linearer Skala die Loga-
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rithmen des Drucks, oder was dasselbe ist, die Drucke in logarithmischer Skala 
auftragt, so erhalt man Trockenadiabaten, die gleichfalls beinahe wieder gerade 
Linien sind. 

29. Adiabatische Temperaturanderung bei vertikaler Bewegung 
feuchter Luft. 

Die Feuchtadiabate. NEUHOFFS Adiabatendiagramm. 
Wenn die Luft nicht trocken ist, sondern eine gewisse Menge Wasserdampf 

enthalt (wie es immer in Wirklichkeit der Fall ist), so werden die GroBen R und cp 

fUr sie einen etwas anderen Wert haben. R", die Gaskonstante der feuchten Luft, 
ist gleich R (1 + 0,606 q), wo R die Gaskonstante fiir trockene Luft, q die spezifische 

Feuchtigkeit ist ( = 0,622 ; ), wo e die Spannkraft des Wasserdampfes und p den Luft· 

druck in gleichen Einheiten bedeuten. c" p ist die spezifische Warme der feuchten Luft, 
die gleich (1 - q) cp + q e'p ist, wo cp die spezifische Warme trockener Luft, c/p die 
spezifische Warme des Wasserdampfes (= 0,379) und q die spezifische Feuchtigkeit 
vorstellt. Es ist unmittelbar ersichtlich, daB R" sich in der Regel von R wenig unter
scheiden wird, da q immer eine kleine GroBe ist (bei einem Druck von 760 mm und 
einer Temperatur von + 15 0 ist q fiir den Sattigungszustand gleich 0,0105); aus 
demselben Grund unterscheidet sich auch c" p sehr wenig von cpo Daher wird 
sich die infolge einer Vertikalverschiebung eintretende adiabatische Temperatur
anderung feuchter ungesattigter Luft von der analogen Temperaturanderung 
trockener Luft kaum unterscheiden. Wir konnen mit geniigender Genauigkeit 
annehmen, daB sich sowohl trockene, als auch feuchte ungesattigte Luft bei ihrer 
Rebung um 10 pro 100 m abkiihlt und bei ihrer Senkung um 10 pro 100 m erwarmt . 
. ""--Absinkende Luft entfernt sich bei der Erwarmung stets vom Sattigungszustand; 
infolgedessen ist in ihr die adiabatische Temperaturzunahme immer ein und die
selbe: 1 0 pro 100 m Senkung.1 

Ganz anders verhalt sich die Sache in aufsteigender Luft. Diese wird sich 
um 10 pro 100 m Rebung nur solange abkiihlen, als sie ungesattigt bleibt. Wahrend 
der Rebung wachst jedoch die relative Feuchtigkeit bei unveranderter spezifischer 
Feuchtigkeit und adiabatischer Temperaturabnahme an und kann schlieBlich bis 
auf 100% steigen, d. h. es kann Sattigung erreicht werden. Die Temperatur, bei 
welcher die Sattigung erreicht wird, nennt man den Taupunkt. Bei Einsetzen der 
Kondensation beginnt die latente Kondensationswarme (oder, wie sie auch genannt 
wird, die latente Warme des Wasserdampfes) frei zu werden. Durchschnittlich 
werden bei der Kondensation von 1 g Wasserdampf rund 607 kleine Warmekalorien 
und bei der unmittelbaren Sublimation von 1 g Wasserdampf in die feste Phase 
(Bildung von Eiskristallen in der Atmosphare) rund 687 Kalorien frei. Die frei
werdende latente Warme wird die weitere Abkiihlung der aufsteigenden Luft ver
langsamen. Die Temperatur wird nach Beginn der Kondensation nicht mehr um 10 

pro 100 m, sondern nur um einige Zehntelgrade sinken. Eine solche Zustands
anderung wird feuehtadiabatisch genannt. 

Das Gesetz der Temperaturabnahme in aufsteigender gesattigter Luft wird 
folgendermaBen ausgedriickt. In der Gl. (7) Abschnitt 28 ist der linke Teil der 
Gleichung nicht gleich Null zu setzen, sondern gleich der Warmeanderung dQ, 
welche ihrerseits gleich ist dem Ausdruck - r dq, wo r die latente Kondensations
warme bedeutet und dq die Wasserdampfmenge in Gramm, welche aus einem 
Kilogramm Luft bei einer Rebung um die Rohe dz ausgeschieden wird. 

1 Unter der Voraussetzung, daB in der Luft keine Kondensationsprodukte vorhanden 
sind, zu deren Verdunstung eine gewisse Warmemenge verbraucht wird. 
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Somit RT 
-rdq = c']JdT- Jp dp. (1) 

Differenzieren wir den oben angefuhrten Ausdruck fur die spezifische Feuchtig

keit q = 0,622 -.!:. logarithmisch, so erhalten wir 
p 

~ ~-~ 
q e p (2) 

Setzen wir den sich auf diese Weise ergebenden Ausdruck fUr dq in die Gl. (1) ein, 
so erhalten wir: 

_rq!!e __ +rq~P.-=c dT- RT~. (3) 
e p ']J J P 

Wenn wir hier ~ durch den entsprechenden Ausdruck aus der Grundgleichung 
p 

der Statik in ihrer Differenzialform [Abschnitt 15, Gl. (2)] 
dp g -=--dz (4) 
p RT 

ersetzen, so erhalten wir 

-rq ~e -rq-iT dz = c']JdT + ~ dz 
oder 

(5) 

Daraus folgt schlieBlich g g rq 
dT J+lfT-
----;rz= - rq de . 

c']J+-e-(Pf 
(6) 

Die Werte r, g, J, R sind bekannt; bekannt sind auch die Werte q fur gesattigte 
Luft bei gegebenen p und T. Es ergeben sich annahernd folgende Zahlenwerte: 

1 de 4025 
e dT = (235 + tif' 

wo t die Temperatur in Grad Celsius ist. Dann konnen aus der Gl. (6) die Werte 
fUr die Temperaturabnahme aufsteigender gesattigter Luft bei beliebigen Werten T 
und p bestimmt werden, wie die folgenden Tabellen zeigen. Wir bemerken: je 
tiefer die Temperatur der gesattigten Luft, um so groBer ist ihre Abkiihlung wahrend 
der Hebung, d. h. um so ahnlicher der Temperaturabnahme in trockener aufsteigen-

der Luft. Anderseits wird ~-r- in gesattigter Luft bei ein und derselben Temperatur 

um so groBer sein, je hoher der Luftdruck ist. Beides ist ersichtlich aus der folgenden 
Tabelle 1 (nach v. HANN), welche die absoluten Betrage der Temperaturanderung 
aufsteigender gesattigter Luft in Graden pro 100 m Hebung angibt. 

Tabelle 1. Temperaturanderung aufsteigender gesattigter Luft in 
°C pro 100 m Rebung bei verschiedenen Druck- und Temperatur

werten. 

~~'! I-soo 1_250 1-200 1-15°1-100 1-5°1 0° I 5° 1100 1150 I 20° 125° Iso-
760 0,93 0,911 0,86 1 0,81 0,761 0,69 0,63 0,60 0,541 0,49 0,4510,41 0,38 
700 93 91 85 80 74 68 62 59 53 48 44 40 37 
600 92 88 83 77 71 65 58 55 49 44 40 37 -
500 91 86 80 74 68 62 55 52 46 41 I 38 - -
400 89 84 77 71 63 57 50 47 42 38 - - -
300 

87
1 

80 72 65
1 

57 51 44 42 -
=1 

-
=1 

-
200 84 74 64 57. 49 43 37 - - - -
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Weil der Wasserdampfgehalt geringer wird, nimmt der Betrag von ~: mit 

wachsender Hohe stets zu, wie Tabelle 2 (nach NEUHOFF) zeigt. In ihr sind 
diejenigen Temperaturiinderungen angegeben, welche ein und dasselbe Quantum 
gesiittigter Luft, das von der Erde mit einer bestimmten Anfangstemper~tur (von 
+ 30° bis - 30°) aufsteigt, in den verschiedenen Hohen pro 100 m Hebung 
aufweist. 

Tabelle 2. Temperaturanderungen eines von der Erde aufsteigenden 
Quantums gesattigter Luft in verschiedenen Hohen bei einer be s 

stimmten Anfangstemperatur am Boden. 

Hohe in m I 30· 20· 10· _10· -20· -30· 

0 0,37 0,44 0,54 0,62 0,75 0,86 0,91 
1000 37 46 56 68 82 90 -
2000 38 49 59 75 87 - -
3000 40 51 65 82 89 - -
4000 42 57 73 88 - - -
5000 43 59 80 - - - -
6000 45 63 84 - - - -
7000 48 72 - - - - -

Die Kurve, welche die Temperaturiinderung aufsteigender gesiittigter Luft in 
Abhangigkeit von der Hohe (oder vom Druck) darstellt, wird Feuchtadiabate 
genannt. Es ist offensichtlich, daB die Feuchtadiabaten zwischen den Koordinaten
achsen T - z durch gekriimmte Linien (strichpunktierte Linien in Abb. 37) dar
gestellt werden; sie werden im allgemeinen gegen z 
die Achse T (der Abszissen) weniger geneigt sein 
als die Trockenadiabaten, und sich den letzteren mit 
der Hohe asymptotisch niihern. 

Stellen wir uns vor, daB feuchte ungesiittigte Luft 
mit einer Anfangstemperatur To vom Ei-dboden, d. i. 
vom Niveau zo, aufsteige. Solange sie ungesiittigt bleibt, 

iindert sich ihre Temperatur nach dem Gesetz ad: = 
= - 1 °/100 m, d. i. die Temperaturiinderung mit der 
Hohe wird zwischen den Koordinatenachsen T - z 
durch diejenige Trockenadiabate dargestellt, welche 
auf dem Diagramm durch den Punkt T oZo verliiuft 
(Abb. 38). In einer gewissen Hohe wird die beim Auf
stieg sich abkiihiende Luft die Temperatur des Tau
punktes erreichen; nehmen wir an, daB dies bei einer 
Temperatur T 1 in der Hohe Zl der Fall sei. In der 
Folge wird die Temperaturiinderung bereits nach der 

L---------------~---1 
To 

Abb. 38. Temperaturanderung auf
steigender feuehter Luft. Bis zum 
Punkt T, z, (Kondensationsniveau) 
kiihlt sieh die Luft naeh der Troeken
adlabate, von diesem Punkt ange
fangen naeh der Fenehtadiabate abo 

Feuchtadiabate verlaufen, die den Punkt T 1 Zl schneidet. Die Kurve der Temperatur
iinderung mit der Hohe in aufsteigender Luft wird in der Hohe einen Knick auf. 
weisen, in welcher die Siittigung erreicht wird; offen bar wird in dieser Hohe auch die 
Basis der Wolken liegen, welche bei der Kondensation des Wasserdampfes entstehen. 

30. Allgemeine Bedingnngen ffir die vertikale Lnftversetznng. 
a) Geordnete nnd nngeordnete Yertikalbewegnngen. 

Unter den Luftbewegungen mit vertikaler Komponente konnen wir aufsteigende 
und absteigende unterscheiden. Anderseits kann man unterscheiden zwischen 
geordneten Bewegungen, wenn ein groBes Quantum Luft auf einmal, als Ganzes 
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gehoben oder gesenkt wird (Gleitvorgange, zum Teil auch orographische Hebung 
oder Senkung der Luft) , und ungeordneten Bewegungen, bei denen die vertikalen 
Verlagerungen infolge Turbulenz oder Konvektion inmitten einer Luftmasse, in 
Form einzelner Strahlen und kleiner Wirbel, vor sich gehen. Eine machtig ent
wickelte Konvektion mit starken aufsteigenden und absteigenden Stromen steHt 
eine Art tJbergang· von der ungeordneten zur geordneten Vertikalbewegung vor. 
Besonders unter entsprechenden orographischen V oraussetzungen, von welchen 
noch weiter unten die Rede sein wird, kann die konvektive Lufthebung Gebiete 
von sehr erheblicher Ausdehnung liickenlos erfassen, wodurch statt einzelner 
Haufen- und Schauerwolken (Cu und Cb) eine machtige zusammenhangende 
W olkendecke entsteht, welche dem System hoher Schichtwolken und schichtartiger 
Regenwolken (As-Ns) verwandt ist. 

Den einen Typus einer geordneten A ufwartsbewegung reprasentiert das frontale 
Aufgleiten mehr oderweniger machtiger Schichten einer Warmluftmasse iiber einen 
Keil kalterer Luft entlang einer geneigten Grenzflache, welche den Charakter einer 
sog. Aufgleitfront hat. Dabei kommt es zu einer dynamischen Abkiihlung der Luft 
und zur Ausbildung eines Wolkensystems As-Ns. Die Aufgleitfronten haben 
ffir die Wettervorgange eine auBerordentliche Bedeutung; auf die Fronten und 
frontalen Gleitbewegungen werden wir noch im fiinften Kapitel zuriickkommen. 

Ein anderer Typus der geordneten Aufwartsbewegung ist die Hebung einer 
Luftmasse an einem orographischen Hindernis (Gebirgskamm), die sog. orographische 
Hebung. Dieser Typus der Aufwartsbewegung ist lokalisiert, er ist sozusagen an 
bestimmte Gebiete gebunden. Immerhin hat die orographische Hebung der Luft 
und die dadurch entstehende Kondensation des Wasserdampfes fiir die Gebirgs
gegenden eine sehr groBe klimatische Bedeutung. Betrachten wir Z. B. nur die 
atlantische Kiiste Siidnorwegens, wo der Gebirgskamm von Norden nach Siiden 
einigermaBen senkrecht zur Richtung der vorwiegenden Siidwest- bis Westwinde 
verlauft. Die Jahressumme der Niederschlage betragt im Gebiet von Floro an der 
Luvseite des Kammes 3600 mm, dagegen in den Talern unmittelbar nordostlich 
yom Jotunheim-Massiv in kaum 100 km Entfernung nur 250 mm. 

Die orographische Hebung braucht jedoch durchaus nicht immer geordnet zu 
sein; bei starker Gliederung des Kammes und bei groBer Labilitat der Luft (siehe 
unten) ist dieser ProzeB in erheblichem MaB turbulent (siehe Abschnitt 61). 

SchlieBlich kann, wie wir bereits wissen, ungeordnete Aufwartsbewegung in
mitten einer Luftmasse auftreten, und zwar vor aHem infolge thermischer Ursachen 
(Hebung erwarmter Luft bei Konvektion), teilweise auch infolge mechanischer 
Ursachen (bei turbulenter Durchmischung stromender Luft). 

Die Abwartsbewegungen der Luft kann man in die gleichen Typen einteilen. 
AuBer dem frontalen Aufgleiten findet in der Atmosphare immer auch ein frontales 
Abgleiten, besonders entlang den Kaltfrontflachen (in von der Erde entfernten 
Schichten) und iiber antizyklonalen Inversionsflachen statt. Auch die Abwarts
bewegung der Luft an Berghangen ist wohlbekannt, und zwar unter dem Namen 
Fohn. Ferner werden bei der Konvektion neben den aufsteigenden Stromen auch 
absteigende Kompensationsbewegungen beobachtet. SchlieBlich bewegen sich bei der 
turbulenten Durchmischung der Luft die einzelnen Luftquanten (Turbulenzelemente) 
abwechselnd sowohl auf- als auch abwarts. 

b) Vertikalbeschleunigung eines Luftquantums in Abhiingigkeit von seinem 
Temperaturnnterschied gegen die Umgebung. 

Stets wird die Vertikalbewegung nicht nur von den Temperaturanderungen 
der aufsteigenden oder absteigenden Luft selbst abhangen, sondern auch von der 
Temperaturverteilung in der umgebenden Atmosphare, d. h. von der Temperatur-
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differenz zwischen der bewegten Luft und der Umgebung. Besonders klar ist 
dies im Fall der Konvektion, wo die vertikale Luftbewegung durch diese 
Temperaturunterschiede nicht nur hervorgerufen, sondern auch aufrechterhalten 
wird. Aber auch bei anderen Bewegungstypen mit vertikaler Komponente, 
welche nicht nur thermisch, sondern auch dynamisch bedingt sind, wie bei der 
orographischen Rebung und Senkung, spielt der Temperaturunterschied zwischen 
der bewegten Luft und der umgebenden Atmosphare eine wichtige Rolle. Je nach 
seiner GroBe wird die Turbulenz stark oder schwach entwickelt sein; die Luft 
wird den Gebirgskamm intensiv liberflieBen oder ihn im Gegenteil seitwarts um
flieBen; das Aufgleiten wird sich weit nach aufwarts erstrecken oder aber bereits 
in geringer Rohe liber der Erdoberflache erloschen. 

Einen naheren Einblick in diesen Mechanismus ermoglicht die Betrachtung 
des Konvektionsvorganges an einem heiBen Sommertag liber dem Festland. Wir 
sagen, daB die Luft infolge der Erwarmung aufsteigt. Jedes Luftquantum, welches 
warmer geworden ist als die Luft, von der es in horizontaler Richtung umgeben 
ist, ist spezifisch leichter als seine Umgebung und hat das Bestreben, so wie ein 
Luftballon nach dem Archimedischen Prinzip, aufzusteigen. Die Beschleunigung, 
welche die aufsteigende Luft erhalt, ist um so groBer, je groBer der Temperatur
unterschied zwischen dem betreffenden Luftquantum und der umgebenden Luft ist. 

Wenn ein Luftquantum dagegen kalter und folglich schwerer ist als die um
gebende Luft, so erhalt es analog eine Beschleunigung nach unten, die ebenfalls 
proportional ist dem Temperaturunterschied zwischen dem gegebenen Luftquantum 
und der Umgebung. Es wird daher sinken. In beiden Fallen wird die Vertikal-

dBs 
beschleunigung dt2- ausgedrlickt werden konnen durch die Formel 

d2 s T'-T 
dt2 = g--T-' (1) 

wo g die Beschleunigung der Schwerkraft im absoluten MaBstab, T' die absolute 
Temperatur des betreffenden Luftquantums und T die absolute Temperatur der 
Umgebung ist. 

Diese Formel wird folgendermaBen abgeleitet: In jedem gegebenen Augenblick 
erfahrt ein sich vertikal bewegendes Luftquantum in jedem seiner Punkte eine 
Beschleunigung, welche der Summe der Beschleunigungen der auf die Luft 
vertikal wirkenden Krafte gleich ist, namlich der Beschleunigung der Schwer-

kraft - g und der Beschleunigung der Gradientkraft - -.; °o~: e s 
d 2s ___ ~op 
dtB - g e' os· (2) 

In der umgebenden Atmosphare, die sich im Zustand der Ruhe befindet, ist 
gleichzeitig die Grundgleichung der Statik erflillt (siehe Abschnitt 15): 

g=-~~. e os (3) 

Die Dichten e und e' sind den Umstanden nach verschieden, der Druck ist 
jedoch im gegebenen Niveau ein und derselbe, sowohl in der sich vertikal bewegenden 
als auch in der umgebenden Luft. Folglich erhalten wir, wenn wir aus den Gl. (2) 

und (3) 00: eliminieren, 
'" d2s e -dt2= -g + 7 g, 

oder wenn wir die Dichten gemaB der Zustandsgleichung der Gase durch die absoluten 
Temperaturen ersetzen: dSs T'-T 

dt2 =g -T-
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Fur Temperaturen T' und T in der Nahe des Nullpunktes der Celsius-Skala 
(d. i. nahe 273° nach der absoluten Skala) erhalt man bei einer Temperatur
differenz von 1° eine Vertikalbeschleunigung von rund 3 cm/sek2• 

Auf ein Luftquantum von der Temperatur T', welches in einer Luftschicht 
von der Temperatur T eingebettet ist, wirkt also eine hydrostatische Kraft, die 
der Luft eine Beschleunigung (Gl. 1) erteilt. Wenn T' groBer als T ist, so wird es 
sich um eine hebende Kraft, wenn T' kleiner als T ist, dagegen um eine senkende 
Kraft handeln. 

Falls ein gewisses Luftquantum sich infolge des Temperaturunterschieds T' - T 
zu heben oder zu senken beginnt, so wird es sich offenbar so lange weiter bewegen, 
bis seine Temperatur der Temperatur der Umgebung gleich geworden ist (T = T'). 
Falls andere, mechanische Ursachen (Turbulenz, Orographie) eine Vertikalbewegung 
der Luft bedingen, so wird die Luft auBerdem noch unter der Einwirkung einer 
entsprechenden hebenden oder senkenden Kraft stehen, welche jene Vertikal
bewegung beschleunigt oder verzogert. 

31. Bedingungen fur die Vertikalversetzung trockener 
oder ungesattigter Luft. 

a) Die Zustandskurve. Isothermien und Inversionen. 

Wir werden nunmehr die Bewegung eines Luftquantums ausschlieBlich als 
Folge des Temperaturunterschieds zwischen ihm und der umgebenden Atmosphare 
betrachten und dabei voraussetzen, daB diese Bewegung adiabatisch vor sich geht, 
d. 1. ohne Warmeaustausch zwischen dem gegebenen Luftquantum und der Umgebung. 
Um zu sehen, in welcher Rohe der Temperaturunterschied zwischen Luftquantum 
und Umgebung verschwindet, wird man einerseits die adiabatischen Temperatur
anderungen des Luftquantums wahrend der Vertikalbewegung, anderseits die 
Rohenverteilung der Temperatur in der umgebenden Atmosphare berucksichtigen 
miissen. 

Die Temperaturanderung des vertikal bewegten Luftquantums werden wir 
seine individuelle Anderung nennen. Sie ist uns bereits aus den Abschnitten 28 und 29 
bekannt und wird graphisch durch eine Kurve dargestellt, welche bis zur Kon
densationshohe (abhangig yom Feuchtigkeitsgehalt) mit irgendeiner Trocken
adiabate und von da ab mit der anschlieBenden Feuchtadiabate ubereinstimmt.1 

Nun werden wir nachprufen, wie sich die Temperatur in der umgebenden 
Atmosphare in vertikaler Richtung verteilt. Auch diese Verteilung kann man 
offenbar graphisch im T-z-Koordinatensystem darstellen. Es wird dies durch 
die sog. Zustandskurve geschehen, welche die Temperaturverteilung im Vertikal
schnitt uber einem beliebigen Punkt der Erdoberflache zu einem bestimmten 
Zeitpunkt zeigt.2 

Die vertikale Temperaturverteilung in der Troposphare kann sehr verschiedener 
Art sein. 1m allgemeinen nimmt die Temperatur mit der Rohe abo 1m Durch
schnitt betragt der vertikale Temperaturgradient in der Troposphare 0,56°/100 m. 
Nicht selten erreicht er jedoch in verhaltnismaBig machtigen Schichten den Betrag 
von 1 °/100 m; in der untersten dunnen Luftschicht, die am Tage von der Erdober
flache aus uberhitzt wird, ist die Temperaturabnahme mit der Rohe gelegentlich 
noch erheblich groBer. Anderseits werden in der Troposphare standig Falle beob
achtet, wo die Temperatur in irgendeiner Schicht mit der Rohe nur um einige 
Zehntelgrade pro 100 m zunimmt oder uberhaupt fast unverandert bleibt oder 

1 BERGERON nennt diese Kurve im konkreten Fall "Hebung8kurve". 
2 BERGERON n~mnt diese Kurve anschaulicher "Schichtung8kurve". 
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sogar ansteigt. Eine Warmeverteilung, bei der sich die Temperatur mit der Rohe 
nicht andert, wird I sothermie genannt. Einen Temperaturanstieg mit der Rohe 
nennt man Temperaturinversion. 

Inversionen sind eine sehr haufige Erscheinung in der bodennahen Luftschicht 
wahrend der Nacht, besonders im Winter (bei Abkiihlung der unteren Luftschicht 
von dem durch Ausstrahlung abgekiihlten Erdboden her); aber auch in der freien 
Atmosphare kommen sie bei aerologischen Aufstiegen beinahe in 60% aller Falle 
in irgend einer Schicht vor. Naheres dariiber bringt Abschnitt 38. 

b) Trockenstabile, trockenindifferente und trockenlabile Temperaturschichtung. 

Wir wollen nun annehmen, daB sich ein Quantum trockener oder ungesattigter 
Luft in der Atmosphare infolge des Temperaturunterschieds T' - T hebt oder 
senkt. Sein weiteres Verhalten hangt von der Temperaturverteilung in der umgeben
den Atmosphare ab, die sich in folgende drei Typen gliedern laBt: 

1. Die Verteilung sei derart, daB sich der Unterschied T' - T standig verringert, 
einerlei ob das Luftquantum steigt oder sinkt. Dies wird dann der Fall sein, wenn 
der vertikale Temperaturgradient in der Atmosphare y kleiner als )0/100 mist. 

Es sei beispielsweise angenommen, daB die Temperatur des Luftquantums T' 
in seiner unteren Ausgangslage 13°, die Temperatur der umgebenden Atmosphare T 
bei einem vertikalen Gradienten von 0,7°/100 m gleichzeitig 10° betrage. In 500 m 
Rohe angelangt, wird sich das Luftquantum urn 5° auf 8° abgekiihlt haben. In 
dieser Rohe wird die Temperatur der umgebenden Atmosphare 6,5° betragen. 
Die Temperaturdifferenz T' - That sich also auf 1,5° verringert. In 1000 m wird 
sie iiberhaupt verschwunden sein; in dieser Rohe muB das aufsteigende Luftquantum 
den Gleichgewichtszustand erreichen und zum Stillstand kommen.1 

Man kann sich durch ein entsprechendes Rechenbeispiel leicht davon iiber
zeugen, daB bei einem vertikalen Temperaturgradienten der Atmosphare von weniger 
als 1 °/100 mauch beim Absteigen der Luft eine analoge Verringerung der Differenz 
T' - T eintritt. Jede vertikale Verlagerung trockener oder ungesattigter Luft, 
welche infolge eines Temperaturunterschieds entstanden ist, hort also bei einem 
vertikalen Temperaturgradienten von weniger als 1 ° /100 m friiher oder spater 
auf, und zwar in einer Rohe (Tiefe), in welcher sich der erwahnte Temperatur
unterschied ausgeglichen hat. 

Wenn wir anderseits irgendein Luftquantum in einer derart geschichteten Atmo
sphare aus seiner urspriinglichen Ruhelage etwas heben oder senken, so entsteht 
zwischen ihm und der umgebenden Atmosphare ein Temperaturunterschied, welcher 
es in seine urspriingliche Lage zuriickzubringen trachtet. 1m Fall der Rebung wird 
es nach adiabatischer Abkiihlung in der neuen Lage kalter sein als die umgebende 

Luft in derselben Rohe. Es wird deshalb eine Beschleunigung g T';; T erhalten, 

die nach unten gerichtet ist, und es wird in die urspriingliche Gleichgewichtslage 
zuriickkehren. Wenn wir dagegen das Luftquantum senken, so wird es sich iiber 
die Temperatur der umgebenden Luft erwarmen und wieder in seine Ausgangslage 
aufzusteigen beginnen, in der es sich wieder auf die Temperatur der Umgebung 
abgekiihlt hat. Aus diesem Grund nennen wir eine Temperaturverteilung mit 
einem vertikalen Gradienten von weniger als 1 °/100 m stabil in bezug auf 
trockene bzw. ungesattigte Luft oder kurz trockenstabil, wir sprechen in diesem 
Fall auch von einer stabilen Schichtung der Atmosphare (d. h. von einer stabilen 
Verteilung der Luftschichten in vertikaler Richtung). In einem T-z-Diagramm 

1 Es wird allerdings infolge seiner Tragheit noch Ulll eine gewisse Strecke weiter
steigen. 
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wird die Zustandskurve T in diesem Fall eine geringere Neigung gegen die Tem
peraturachse haben als die Trockenadiabaten (sie wird rechts von jener Trocken
adiabate T' liegen, die durch ihren Ausgangspunkt verlauft; siehe Abb. 39). 

Vertikale Temperaturgradienten von weniger als 1 °(100 m sichern also in einer 
trockenen oder ungesattigten Atmosphare eine Stabilitat der Luft in vertikaler 

z Richtung. Dies will besagen, daB jede 
m vertikale Luftbewegung, welche infolge 
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Abb. 39. Trockenstabile und trockenlabile Schichtung. 

eines Temperaturunterschieds entsteht, 
bei trockenstabilen Gradienten bald auf
horen wird und daB sich jede mechanische 
Durchmischung der Luft in vertikaler 
Richtung (infolge Turbulenz oder orogra
phischer Einwirkungen) a bsch wachen wird. 
Auch die Aufgleitbewegung der Luft wird 
bei stabilen Gradienten nachlassen oder 
sogar ganz aufhoren. 

2. Der vertikale Gradient sei gleich 
r(1oo m. Ein solcher vertikaler Gradient 
wird adiabatisch oder genauer trocken
adiabatisch genannt; er wird mit yO be
zeichnet: ein solcher Gradient wird quan
titativ der trockenadiabatischen individu
ellen Druckanderung in vertikal auf

steigender Luft gleich sein. Die Zustandskurve wird in diesem Fall mit der 
Trockenadiabate zusammenfallen. Ein adiabatisch aufsteigendes oder sinkendes 
Luftquantum behalt bei einem solchen Gradienten seinen urspriinglichen Tem
peraturunterschied gegeniiber der Umgebung bei. Wenn wir aber ein Luft
quantum aus irgendeinem Niveau, in welchem es sich in Ruhe befand, heraus
greifen und adiabatisch heben oder senken, so wird es auch in der neuen Lage 
dieselbe Temperatur aufweisen wie die umgebende Luft. Es wird in dem erreichten 
Niveau verbleiben. Es ist offensichtlich, daB sich die Luft in diesem Fall in jedem 
beliebigen Niveau im Zustand des indifferenten Gleichgewichts befindet. 

Zur Aufrechterhaltung der Konvektion in ungesattigter Luft geniigt ein trocken
adiabatischer Gradient, wofern der urspriingliche Unterschied T' - T, unter 
dessen EinfluB sich irgendein Luftquantum (Konvektionselement) aufwartsbewegt, 
bei der Rebung bestehen bleibt. Desgleichen begiinstigt der adiabatische Gradient 
auch die Aufrechterhaltung einer mechanisch entstandenen Bewegung, falls die 
entsprechenden Impulse bestehen bleiben. 

3. Der vertikale Temperaturgradient in der Atmosphare sei grofJer als r(100 m 
(uberadiabatisch). Die Zustandskurve T wird gegen die Temperaturachse starker 
geneigt sein als die Trockenadiabaten (d. h. sie wird links von der Trockenadiabate T' 
liegen, die durch ihren Ausgangspunkt verlauft, Abb. 39). Bei einer solchen 
Temperaturverteilung wird der Temperaturunterschied zwischen einem vertikal 
bewegten Luftquantum und der Umgebung (T' - T) wahrend der Bewegung 
anwachsen. Wenn wir ein gewisses Luftquantum aus seinem urspriinglichen 
Niveau, in welchem es sich in der Ruhelage befand, he ben oder senken, so wird 
es in der neuen Lage bereits gegen die Umgebung einen Temperaturunterschied 
T' - T aufweisen, welcher bestrebt sein wird, die eingeleitete Vertikalbewegung 
des Luftquantums zu unterstiitzen. Tatsachlich wird das gehobene Luftquantum 
in seiner neuen Lage warmer sein als die umgebende Luft und weiter steigen; ein 
gesenktes Luftquantum wird in der neuen Lage kalter sein als die umge bende Luft 
und die Sinkbewegung fortsetzen. 
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Wenn in einer derart geschichteten Atmosphare ein aufsteigender Luftstrom und 
urn ihn herum eine kompensierende Abwartsbewegung vorhanden ist, so werden 
offenbar zwischen der warmen aufsteigenden Luft und der kiHteren umgebenden 
Atmosphare thermodynamische Solenoide auftreten, welche selbst wieder diese 
Zirkulation aufrechterhalten und verstarken. 

Das Gleichgewicht der Luft kann in diesem Fall als labil bezeichnet werden. 
Man kann auch die Temperaturverteilung selbst labil nennen und sagen, daB die 
trockene oder ungesattigte Atmosphare bei vertikalen Gradienten iiber 1 °/100 m 
eine labile Schichtung aufweist. 

Eine vertikale Luftversetzung wird unter solchen Bedingungen sehr leicht 
zustande kommen und jede Ursache, welche die Luft zum Verlassen dieses labilen 
Gleichgewichtszustandes notigt (lokale Dberhitzung des Bodens, welche horizontale 
Temperaturunterschiede, Turbulenz usw. hervorruft), wird zu erheblichen vertikalen 
Verlagerungen fiihren. 

In der freien Atmosphare werden Gradienten, die 1 °/100 mauch nur verhaltnis
miiBig wenig (um einige Zehntelgrade) iiberschreiten, nicht oft beobachtet, da die 
unter ihrer Mitwirkung entstehende Konvektion bestrebt ist, die Luft in vertikaler 
Richtung zu verlagern und einen adiabatischen Gradienten herzustellen. In der 
untersten unmittelbar dem Erdboden anliegenden Luftschicht (bis zu Menschen
hohe) konnen sich allerdings bei starker Bodeniiberhitzung untertags vertikale 
Temperaturunterschiede entwickeln, welche auf 100 m umgerechnet, Vertikal
gradienten von der GroBenordnung von zehn oder sogar hundert Grad ergeben 
wiirden. Deshalb konnen hier sehr leicht vertikale Luftverlagerungen zustande 
kommen, welche AnlaB zu einer weiteren Ausbreitung der Konvektion in groBere 
Hohen geben. 

Bis zu einem vertikalen Gradienten von 3,4°/100 m nimmt die Luftdichte mit 
der Hohe ab; bei einem noch groBeren Gradienten nimmt sie mit der Hohe zu. 
Daraus folgt jedoch nicht (wie manchmal in Lehrbiichern behauptet wird) , daB 
ein Gradient von 3,4°/100 m die Grenze der labilen Schichtung darstellt und daB 
bei einem weiteren Anwachsen.des Gradienten unbedingt ein heftiger "Umsturz" 
der Luftschichten, d. i. eine Senkung der dichteren und eine Hebung der weniger 
dichten Luft eintreten muB. Eine notwendige Bedingung fiir vertikale Verlagerungen 
ist die Ungleichartigkeit der Temperaturverteilung in horizontaler Richtung (d. h. 
T' ::j: T). Wenn es keine horizontale Temperaturunterschiede gabe, so konnte das 
Gleichgewicht der Luft in vertikaler Richtung bei beliebigen vertikalen Temperatur
gradienten erhalten bleiben. 

32. Die potentielle Temperatur. 

a) Vertikalverteiluug der potelltiellen Temperatur in Ahhlingigkeit von der 
Luftschichtung. 

Wir werden nunmehr den Begriff der potentiellen Temperatur, welcher eine 
wichtige Rolle in der Physik der Atmosphare spielt, einfiihren. 

Nehmen wir an, wir hatten ein Luftquantum von der absoluten Temperatur T 
und unter einem Druck p. Bei einer adiabatischen Druckanderung wird sich auch 
die Lufttemperatur nach dem POISsoNschen Gesetz andern (Abschnitt 28). Setzen 
wir nun irgendeinen Druck, z. B. 1000 mb, als Normaldruck fest und bringen unsere 
Luftmasse adiabatisch auf diesen Normaldruck Po, so wird die Temperatur T 
dabei in eine Temperatur e iibergehen, wobei nach dem POISsoNschen Gesetz 

(1) 
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Diese Temperatur 8 nennen wir die potentielle Temperatur. Wollen wir die 
potentielle Temperatur eines Luftquantums bestimmen, das in einer gewissen Rohe 
die Temperatur T und den Druck p hat, so mussen wir es adiabatisch bis zum Niveau 
des Normaldrucks Po senken; in diesem Niveau wird T gleich 8, d. h. die wirkliche 
Temperatur wird gleich der potentiellen sein. 

In der Praxis ersetzen wir dieses Gedankenexperiment durch eine einfache 
Berechnung mit Rilfe der G1. (1), welche es gestattet, die jeweilige Temperatur 
auf den Normaldruck zu reduzieren. Als Normaldruck wird gewohnlich der Druck 
von 1000 mb gewahlt, seltener der Druck von 760 mm (eine Zahl, die ungefahr 
dem durchschnittlichen Druck im Meeresniveau entspricht). Bei bekannter See
hohe des Beobachtungsortes kann man dessen potentielle Temperatur annahernd 
dadurch ermitteln, daB man zu der beobachteten Temperatur soviel Grade hinzu
zahlt, als es der Seehohe in Rektometern entspricht. V oraussetzung ist hier bei, 
daB im Meeresniveau der Normaldruck herrscht. Die Angabe der berechneten 
potentiellen Temperatur erfolgt haufig nicht nach der absoluten Skala, sondern 
in Celsius-Graden. 

Der Begriff der potentiellen Temperatur ist fUr den Vergleich des Warme
zustands von Luftschichten, die sich in verschiedenen Niveaus befinden, sehr 
wichtig. Nehmen wir z. B. an, es befinde sich in einer Rohe von 1000 m ein Luft
quantum mit einer Temperatur 150 und in einer Rohe von 2000 m ein anderes 
Quantum mit einer Temperatur 8 0 • Diese Werte sind nun adiabatisch auf das 
Niveau des Normaldrucks zu reduzieren. Der Einfachheit halber moge dies das 
Meeresniveau sein. Das erste Luftquantum wurde sich dann bei der adiabatischen 
Senkung urn 1000 m auf 25 a erwarmen; das zweite Luftquantum wurde bei der 
Senkung urn 2000 m eine Temperatur von 28 a annehmen. Trotzdem in der Ausgangs
lage die effektive Temperatur des zweiten Quantums niedriger ist als diejenige 
des ersten, ist es also das potentiell warmere. 

Fur trockene oder ung~iittigte Lutt bleibt die potentielle Temperatur, wie aus 
obigem ersichtlich, bei adiabatischen Prozessen konstant. Bei der adiabatischen 
Rebung oder Senkung andert sich die effektive Temperatur der Luft (urn 10 auf 
100 m), ihre potentielle Temperatur behalt jedoch in jeder beliebigen Rohenlage 
ein und denselben Wert. Nur bei einem WarmezufluB von auBen oder bei einer 
Warmeabgabe an die Umgebung erfahrt auch die potentielle Temperatur eine 
Anderung. 

Mit Rilfe des Begriffs der potentiellen Temperatur kann man die im vorigen 
Abschnitt erorterten Bedingungen der vertikalen Schichtung fur eine ungesattigte 
Atmosphare folgendermaBen einfach darstellen: 

1. Bei stabiler Schichtung nimmt die potentielle Temperatur mit der Rohe zu. 
Dies zeigt das oben angefuhrte Beispiel, wo bei einem mittleren vertikalen Gradienten 
von 0,7 0 /100 m die in der Rohe von 2000 m liegende Luft eine hOhere potentielle 
Temperatur hat als die Luft im Niveau von 1000 m. 

2. Bei indifferentem Gleichgewicht bleibt die potentielle Temperatur mit der 
Rohe konstant. 

3. Bei labiler Schichtung nimmt die potentielle Temperatur mit der Rohe abo 
Wie wir wissen, liegen die vertikalen Temperaturgradienten in der Atmosphare 

meist unter dem Wert der Trockenadiabate. Daraus folgt, daB die potentielle 
Temperatur mit der Rohe gewohnlich anwachst. Je langsamer die Temperatur 
mit der Rohe abnimmt, urn so naher rucken die Flachen gleicher potentieller 
Temperatur in vertikaler Richtung aneinander. Besonders nahe aneinander liegen 
sie in Inversionsschichten. Dies gilt auch fUr Isothermien, z. B. fUr die Strato
sphare, in welcher die Temperatur mit der Rohe nahezu unverandert bleibt. 1st 
der Gradient dagegen trockenadiabatisch, so bleibt, wie wir bereits wissen, die 
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potentielle Temperatur mit der Hohe unverandert: ihr Gradient wird gleich Null 
und die Entfernung der Flachen gleicher potentieller Temperaturen wachst ins 
Unendliche. 

b) Zusammenhang zwischen potentieller Temperatur nnd Entropie. Isentropische 
Flachen. 

Es besteht eine gewisse Beziehung zwischen der potentiellen Temperatur und 
jener sehr wichtigen physikalischen Funktion, welche Entropie genannt wird. Wir 
bezeichnen diese GroBe mit S. In einer Luftmasse, die mit der Umgebung nicht 
in Warmeaustausch steht, bleibt S definitionsgemaB konstant: S = const. Wenn 
aber der Masse von auBen eine Warmemenge dQ zugefiihrt wird, so nimmt die 

Entropie zu nach der Formel dS = d~ , wo T die absolute Temperatur der ge

gebenen Luftmasse ist. Daraus folgt: 

S= ~ d~ • (2) 

In der Thermodynamik der Atmosphare wird bewiesen, daB fUr trockene Luft 
folgender Zusammenhang zwischen Entropie und potentieller Temperatur besteht: 

S = cll lgne + C. (3) 

Bei adiabatischen Prozessen fehlt im gegebenen Luftquantum ein Warmeaus
tausch mit der Umgebung: dQ = 0, weshalb auch die Entropie S konstant bleibt. 
Wir konnen die adiabatischen Prozesse daher auch isentropisch nennen. Bei un
verandertem S andert sich im Einklang mit der Gl. (3) jedoch auch e nicht. 1m 
Fall eines Warmeaustausches zwischen dem gegebenen Luftquantum und der Um
gebung wird sich sowohl S als auch e andern. Somit wird eine Anderung der 
Entropie - sowohl eine individuelle Anderung im gegebenen Quantum trockener 
Luft als auch eineAnderung ihrer vertikalen Schichtung in der trockenen Atmosphare 
- charakterisiert sein durch eine Anderung der potentiellen Temperatur. Dasselbe 
gilt auch fiir feuchte, jedoch ungesattigte Luft, welche sich thermodYllltmisch 
annahernd ebenso verhalt wie trockene Luft, wie uns bereits bekannt. Die Flachen 
gleicher potentieller Temperaturen fallen daher in einer ungesattigten Atmosphare 
mit den Flachen gleicher Entropie zusammen, weshalb wir sie kiinftighin isentropische 
Fliichen nennen werden. In gesiittigter Lutt wird die Anderung der Entropie durch 
die Anderung der iiquivalentpotentiellen Temperatur (Abschnitt 35) charakterisiert. 

33. Feuchtlabilitiit und Labilitiitsenergie. 
a) Feuchtstabile nnd feuchtlabile Temperaturschichtung. 

Wir haben in den Abschnitten 31 und 32 erortert, welche Temperaturschichtungen 
der Atmosphare vertikale Bewegungen trockener oder ungesattigter Luft begiinstigen 
oder aber erschweren. Wir sagten z. B., daB sich trockene oder ungesattigte Luft 
bei einem vertikalen Gradienten von weniger als 1 °/100 m in der betreffenden 
Schicht der Atmosphare in stabilem Gleichgewicht befinde. Wiirden wir sie mecha
nisch aus ihrer urspriinglichen Lage bringen, so wiirde sie, sich selbst iiberlassen, 
wieder in diese Lage zuriickkehren. 

~un wollen wir jedoch annehmen, daB in einer Hohe von 1000 m ein gewisses 
Quantum aufsteigender gesattigter Luft vorhanden sei, welches unten eine Tem
peratur von + 20° hatte. Aus der Tabelle 2 (Abschnitt 29) ist ersichtlich, daB 
die individuelle Temperaturabnahme in dieser aufsteigenden Luft in einer Hohe 
von lOOO m nicht 1 °/100 m, sondern bloB 0,46°/100 m betragt. Infolgedessen wird 

7· 
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sich bereits bei einem vertikalen Gradienten von beispielsweise nur 0,5°/100 m der 
Temperaturunterschied zwischen der aufsteigenden gesiittigten Luft und der um
gebenden Atmosphare bei der Rebung nicht mehr verkleinern, sondern vergrof3ern. 
Die Aufwartsbewegung der gesiittigten Luft wird daher sogar beschleunigt und 
nicht verlangsamt, trotzdem der vertikale Temperaturgradient erheblich geringer 
als der trockenadiabatische ist. 

Bei einem vertikalen Temperaturgradienten von weniger als 1 °/100 m wird 
sich also trockene oder ungesiittigte Luft zwar im Zustand stabilen Gleichgewichtes 
befinden, das Gleichgewicht ge8iittigter Luft wird jedoch unter sonst gleichen Be
dingungen labil sein konnen. Eine derartige Temperaturverteilung in der Atmo
sphare, welche fur ungesattigte Luft stabil, fur gesattigte Luft jedoch labil ist, 
nennen wir feuchtlabil und sprechen in diesem Fall von einer feuchtlabilen Vertikal-
8chichtung . 

Wenden wir uns der Tabelle 1 (Abschnitt 29) zu. Wir nehmen beispielsweise 
an, die Luft habe in einer gewissen Rohe bei einem Druck von 500 mm eine Tem
peratur von - 5°. 1st die Luft gesattigt, so wird ihre Temperatur bei der Rebung, 
wie aus der Tabelle ersichtlich, um 0,62°/100 m abnehmen. Falls der vertikale 
Temperaturgradient in der umgebenden Atmosphare in dieser Rohe gleich 0,7°/100 m 
ist, so wird die Schichtung trockenstabil, aber feuchtlabil sein. Falls aber der 
vertikale Temperaturgradient bei denselben Temperatur- und Druckverhaltnissen 
z. B. 0,5°/100 m betragt, so wird die Schichtung in diesem Niveau sowohl trocken
als auch feuchtstabil sein. 

Die Grenze der feuchtstabilen Schichtung im Diagramm wird bei einem verti
kalen Temperaturgradienten liegen, welcher der individuellen Temperaturanderung 
in der aufsteigenden gesattigten Luft bei den gegebenen Temperatur- und Druck
verhaltnissen gleich ist. Einen solchen Gradienten konnen wir feuchtadiabatisch 
nennen und durch y' bezeichnen. 1st der vertikale Temperaturgradient grof3er 

z als der feuchtadiabatische, aber kleiner als der 
trockenadia ba tische (y ° > y > y'), so wird die 
Schichtung feuchtlabil sein. 

Wahrend der trockenadiabatische Gradient 
yO eine konstante Grof3e ist (1°/100m), hat 
der feuchtadiabatische Gradient y' naturlich 
verschiedene Werte fur die verschiedenen Kom
binationen von Temperatur und Druck. Diese 
Werte konnen der Tabelle 1 (Abschnitt 29) 
entnommen werden, da die in dieser Tabelle 
angefiihrten individuellen Temperaturanderun
gen in aufsteigender gesattigter Luft den feucht
adiabatischen Gradienten fur die betreffenden 
Temperatur- und Druckverhaltnisse ent
sprechen. 

Bei feuchtadiabatischen Gradienten wird 
'---------------1-T in der ganzen untersuchten Schicht der Atmo

Abb. 40. Feuchtstabile und feuchtlabile 
Schlchtung. 

sphiire die Zustandskurve mit irgendeiner 
Feuchtadiabate zusammenfallen. Bei .Feucht
labilitat wird die Zustandskurve starker gegen 

die Temperaturachse geneigt sein als die benachbarten .Feuchtadiabaten, aber weniger 
geneigt als die Trockenadiabaten (Abb. 40). Sie wird also zwischen der Trocken
und der Feuchtadiabate liegen, welche durch ihren Ausgangspunkt verlaufen. 

Randelt es sich um gesattigte Schichten der Atmosphare, so wird die Aufwarts
bewegung in ihnen nicht nur bei trockenadiabatischen Gradienten erhalten bleiben, 
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sondern auch bei bedeutend kleineren Gradienten, wofern sie nur gr6Ber sind als 
die feuchtadiabatischen. Mit anderen Worten: zur A ufrechterhaltung aufsteigender 
Bewegungen in gesiittigter Luft genilgt ein feuchtlabiler Zustand der Atmosphiire. 

Eine trockenlabile Schichtung ist in der Atmosphare verhaltnismaBig selten 
vorhanden (in den untersten 1-2 km der Atmosphare bis zum Niveau der W olken
basis, im Sommer iiber dem iiberhitzten Festland oder im Winter in der Kaltluft 
iiber dem warmen Meer); feuchtlabile Schichtungen sind dagegen in der Atmosphiire 
hiiufig. 

1m nachsten Kapitel werden wir sehen, daB die tropospharischen Luftmassen 
in zwei Haupttypen eingeteilt werden k6nnen: in Kalt- und Warmmassen. Kalt
luftmassen sind unten (bis zum Kondensationsniveau) trockenlabil geschichtet 
oder weisen bier zumindest einen trockenadiabatischen Gradienten auf; dariiber 
sind sie bis zur H6he von einigen Kilometern feuchtlabil. Warmluftmassen sind 
in den unteren Schichten (bis zu I km H6he oder etwas dariiber hinaus) stabil 
geschichtet; in h6heren Schichten k6nnen sie aber feuchtlabil sein. Inversions
schichten werden allerdings Schichten mit groBer Feuchtstabilitat sein, da die 
Temperatur in ihnen mit der H6he nicht nur nicht abnimmt, sondern zunimmt. 

b) Der Arbeitswert vertikaler Luftschichtungen. Die Labilititsenergie. 

Der Labilitatsgrad einer atmospharischen Schichtung kann in bezug auf ein 
bestimmtes vertikal bewegtes Luftquantum quantitativ, und zwar mit Hilfe des 
Begriffs der Labilitatsenergie ausgedriickt werden. 

Wir wissen schon aus dem Abschnitt 30, daB ein bestimmtes Luftquantum, 
falls es etwas aus seiner urspriinglichen Lage herausgehoben wird, folgende Be
schleunigung erhalt: 

g T'-T 
T 

T ist hier die Temperatur der umgebenden Atmosphare, welche mit der H6he 
gemaB der Zustandskurve abnimmt, und T' die Temperatur des Luftquantums, 
welche sich bei der Hebung nach der Trocken- oder Feuchtadiabate andert, je 
nachdem, ob die Luft ungesattigt oder gesattigt ist. 

Die Beschleunigung g T' -; T wird je nach dem Vorzeichen der Differenz 

T' - T entweder positiv sein - die Luft wird dann unter der Einwirkung dieser 
Beschleunigung weiter steigen, oder sie wird negativ sein -, dann muB die gehobene 
Luft in ihre vorherige Lage zuriicksinken. 1m besonderen Fall wird T' - T = 0 
und auch die Beschleunigung gleich Null sein: es handelt sich dann urn eine indiffe
rente Schichtung. 

Eine v6llig analoge Beschleunigung wird ein Luftquantum erfahren, welches 
aus seiner urspriinglichen Lage herabgesenkt wird; daher werden wir alle weiteren 
Erwagungen nur fUr aufsteigende (gehobene) Luft durchfiihren. 

In einer Atmosphare von der Temperatur T (welche allerdings eine Funktion 
der H6he ist) wirkt also auf die aufsteigende Luft eine hydrostatische (je nach 
der Differenz T' - T hebende oder senkende) Kraft ein, die pro Masseneinheit durch 

g 
ausgedriickt wird. 

T'-T 
T 

T'-T 
Auf dem Wege dz wird diese Kraft eine Arbeit g T dz leisten, und auf 

einer endlichen Entfernung zwischen den Niveaus Zo und Zl wird sich die Arbeit 
der hydrostatischen Kraft pro Masseneinheit durch das Integral 
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T'-T 
T dz (1) 

ausdrucken lassen. 
RT Nach der Grundgleichung der Statik ist jedoch dz = --- dp. Daraus ergp 

gibt sich fur die Arbeit E der Ausdruck 
PI PI 

\" T' - T RT \"' dp E= - ) g ~T- g;pdp=- R) (T - T)p-. (2) 

Po Po 

Beim Aufsteigen der Luft yom Niveau Zo mit dem Druck Po bis zum Niveau Zj 

mit dem Druck PI geht also folgender Energiebetrag in Arbeit uber: 
PI 

E = - R ~ (T' - T) ~ . (3) 

Po 

Diese Energie, die von REFSDAL 1930 Labilitatsenergie genannt wird, kann nun 
allerdings positiv oder negativ sein. 

1m ersten Fall leistet die Luft selbst durch selbstandiges Aufsteigen Arbeit 

infolge positiver Differenz T' -1' (d. i. einer positiven Beschleunigung g T' -1' T ). 

1m zweiten Fall kann sie nur dann steigen, wenn sie von au Ben her Energie erhalt, 
d. i. unter Aufwand von Arbeit. 

34. Aerologische AdiabatenI)3.piere. 
a) Stabilitats- und Energiebetrachtungen auf dem Emagramm. 

REFSDAL 1930 hat eine einfache Methode angegeben, nach welcher sich die 
Labilitatsenergie pro Masseneinheit in einer aerologisch sondierten Schicht der 
Atmosphare graphisch bestimmen laBt. 

Es sei auf einem Diagrammformular entlang der Abszissenachse die Temperatur T 
in linearer Skala so aufgetragen, daB sie in der positiven Richtung der Achse (nach 
rechts) wachst, und entlang der Ordinatenachse der Druck in logarithmischer Skala 
so, daB er in der positiven Richtung (nach oben) abnimmt. Wenn wir nun in dieses 
Formular nach den Angaben unseres aerologischen Aufstieges die Temperatur 
in Abhangigkeit yom Druck eintragen, so erhalten wir die Zustandskurve der 
Atmosphare in der aerologisch sondierten Schicht, wobei wir lediglich zu beruck
sichtigen haben, daB der Ordinatenachse entlang nicht die Hohe z, sondern der 
19 p zu finden ist.1 

Auf dem Diagrammformular (siehe Tafel 1 zwischen S. 104 und 105) sind 
ferner von vornherein Systeme Von Trocken- und Feuchtadiabaten festgelegt, des
gleichen Kurven der spezifischen Sattigungsfeuchtigkeit fUr den ganzen in Betracht 
kommenden Bereich der Temperatur- und Druckwerte. 

Wir ersetzen nunmehr in Gl. (3) des Abschnitts 33 dp. = dig p durch - d y. 
P 

Die Gleichung fUr die Labilitatsenergie wird dann lauten: 
III 

E=R~(T'-T)dY. (1) 
110 

1 Die logarithmische Skala fUr den Druck entspricht, wie bereits gezeigt wurde, 
angenahert der linearen Skala fiir die Rohe; wir werden beide der Einfachheit halber 
im weiteren als gleichbedeutend ansehen. 
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Es ist ersichtlich, daB die Labilitiitsenergie bei T' > T positiv und bei T' < T 
negativ sein wird. Je groBer die "labile Temperaturdifferenz" T' - T, urn so 
groBer ist die Labilitiitsenergie. Die Temperatur T' der aufsteigenden Luft kann 
sich nun aber entweder nach der Trocken- oder nach der Feuchtadiabate iindern, 
je nachdem, ob die Luft ungesiittigt oder gesiittigt ist. Wenn unter T' die Temperatur 
ungesiittigter Luft, welche sich nach dem trockenadiabatischen Gesetz abkiihlt, 
verstanden wird, so wird die G1. (1) den Ausdruck fUr die Energie der Trocken
labilitiit darstellen. 1st die aufsteigende Luft gesiittigt und iindert sich ihre Tem
peratur beim Aufstieg nach dem feuchtadiabatischen Gesetz, so driickt die G1. (1) 
die Energie der Feuchtlabilitiit aus. Urn hierbei genau unterscheiden zu konnen, 
werden wir im folgenden unter T' nur die Temperatur ungesiittigt aufsteigender 
Luft verstehen (welche auf dem Diagramm durch eine Trockenadiabate gegeben 
ist); fUr die Temperatur der gesiittigt aufsteigenden Luft (Feuchtadiabaten auf 
dem Diagramm) wollen wir das Symbol T" einfiihren. 

Es ist begreiflich, daB die Troposphiire zu einem viel groBeren Teil positive 
Energie der Feuchtlabilitiit als positive Energie der Trockenlabilitiit besitzen wird. 

1m Fall positiver Trockenlabilitiitsenergie in irgendeiner Schicht muB in allen 
ihren Niveaus eine positive Differenz T' - T vorhanden sein. T', welches im 
Anfangsniveau gleich T ist, iindert sich mit der Rohe nach der Trockenadiabate, 
d. h. es nimmt sehr rasch abo Die Abnahme von T mit der Rohe muB dann im ge
gebenen Fall offenbar noch rascher vor sich gehen, d. h. der Temperaturgradient 
muB in der betreffenden Luftschicht groBer sein als der trockenadiabatische. Da
gegen setzt positive Energie der Feuchtlabilitiit, wie leicht ersichtlich, nur das 
Vorhandensein feuchtadiabatischer Gradienten in der betreffenden Schicht voraus, 
die selbstverstiindlich viel ofter vorkommen. Ein und dieselbe Luftschicht kann 
also gleichzeitig positive Energie der Feuchtlabilitiit und negative Energie der 
Trockenlabilitiit besitzen. Sie wird dann ein Aufsteigen gesiittigter Luft unter
stiitzen und ein Aufsteigen ungesiittigter Luft behindern. 

Durch den Ausgangspunkt der Zustandskurve in unserem Diagramm mit einer 
Temperatur To und einem Druck Po verlaufe irgendeine Trockenadiabate T'. Wenn 
die Atmosphiire in der ganzen durchmessenen Rohe trockenlabil geschichtet ist, 
so verliiuft die T-Kurve auf dem ganzen Diagramm links von dieser Trocken
adiabate, im Fall trockenstabiler Schichtung dagegen 
rechts entsprechend dem Vorzeichen der Differenz 
T' - T. 1m Fall von Feuchtlabilitiit liegt analog 
die Zustandskurve T links von der Feuchtadiabate 
T", dagegen bei Feuchtstabilitiit rechts von ihr. 

Nehmen wir an, die yom Punkt Po To auf
steigende Luft sei ohne Siittigung bis zum Niveau 
mit dem Druck Pl gelangt und habe hier eine 
Temperatur T l • Betrachten wir nun jene Fliiche, 
die durch die Zustandskurve T, die durch ihren 
Ausgangspunkt verlaufende Trockenadiabate T' 
und die dem Niveau mit dem Druck Pl entspre
chende Linie Yl - Yl abgegrenzt ist (in der Abb. 41 
schraffiert). Die GroBe dieser Fliiche ist proportio
nal der Arbeit, welche von einer Masseneinheit der 

Abb. 41. Negative Energie der Trocken-
aufsteigenden Luft bei der Rebung YOm unteren labUitiit auf dem Emagramm von 
bis zum oberen Niveau geleistet wird; mit an- REFSDAL. 

deren Worten, sie ist proportional der Energie der 
Trockenlabilitiit pro Masseneinheit zwischen dem oberen und unteren Niveau. 
In der Tat entspricht der Wert des bestimmten Integrals in der G1. (1) gerade der 
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erwahnten Flache. Unter Berucksichtigung der GroBe des Proportionalitatsfaktors R 
kann man ermitteln, wievielen Energieeinheiten 1 cm2 der Flache auf unserem 
Diagramm entspricht. Durch Ausmessung der schraffierten Flache laBt sich dann 
der Betrag der trockenlabilen Energie pro Masseneinheit in der betreffenden Schicht 
finden. Die Flache, welche auf dem Diagramm rechts von der Zustandskurve 
liegt, wird die positive trockenlabile Energie darstellen, die links liegende Flache 

p 

1I.-if-,,"~raT-'*·--------!l, 

(wie in Abb. 41) die negative trockenlabile Energie. 
Analog wird auf dem Diagramm auch die Energie 

der Feuchtlabilifiit durch eine Flache ausgedruckt, und 
zwar durch jene Flache, welche zwischen der Zustands
kurve T und der durch den Anfangspunkt der Kurve 
verlaufenden Feuchtadiabate T" liegt (siehe Abb. 42, 
auf welcher eine Schichtung mit positiver Energie der 
Feuchtlabilitat dargestellt ist). 

REFSDAL hat dem hier beschriebenen Diagramm 
die Benennung "Emagramm" eben deshalb gegeben, 
weil es ermoglicht, den Betrag der Energie pro Massen
einheit zu bestimmen. 

Nunmehr moge das AusmaB der gesamten Labili
fiitsenergie bestimmt werden, welche in der ganzen 

Abb. 42. Positive Energie der I· h d· rt S h· ht d T h·· b· Feuchtlabilltiit auf dem Emagramm aero OglSC son Ie en c lC er roposp are Cl 

von REFSDAL. einer adiabatischen Hebung der Masseneinheit Luft 

~------~~--------1 

von der Erdoberflache (vom Niveau 2:0 mit dem Druck 
Po, Abb. 43) aus freiwerden, d. h. in Arbeit ubergehen kann. Solange die auf
steigende Luft das Kondensationsniveau noch nicht erreicht hat, vollzieht sich 
die Temperaturanderung nach der Trockenadiabate und die Labilitatsenergie der 

m1J 

I, . 

5001--\=~I.---II---I---+----+--

6001---I-~~It-~-t---+---+-

7001---II---I-~~----+----+--

800 t---II---II---I~-"b;:-t---+--

900t---I---II---I---'l~""-+--

-3D' -20' -10' 0' 10' 

Atmosphare in bezug auf das betrach
tete Luftquantum wird durch eine 
Flache charakterisiert, welche von der 
Zustandskurve T und der entsprechen-
den Trockenadiabate T' begrenzt ist. 
"Ober dem Kondensationsniveau wird 
die Temperaturanderung in der auf
steigenden Luft langs der Feuchtadia
bate Til verlaufen. Von da an mussen 
wir daher den Energie betrag der Feucht
labilitat ausmessen, d. h. die Flache 
zwischen der Zustandskurve und jener 
Feuchtadiabate, welche durch den 
Punkt des Kondensationsniveaus ver
lauft. Kennen wir die spezifische 
Feuchtigkeit der Luft am Boden, so 
konnen wir die Hohe des Kondensa
tionsniveaus fUr die von unten aufstei
gende Luft berechnen. Auf dem Ema
gramm von REFSDAL geschieht dies 
graphisch. Auf dem Formular sind die 
Kurven der spezifischen Sattigungs
feuchtigkeit fUr verschiedene Tempera-Abb. 43. Gesamte Labilltiitsenergie auf dem Emagramm 

von REFSDAL. 
turen eingetragen. Wir suchen nun den 

Schnittpunkt der Isolinie jener spezifischen Feuchtigkeit, welche die Luft unten 
hat, mit der entsprechenden Trockenadiabate. Dieser Schnittpunkt wird im 
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Kondensationsniveau liegen; von ihm aus wird die Temperatur nach der 
durch ihn hindurchgehenden Feuchtadiabate verlaufen. Auf unserem Diagramm 
(Abb. 43) ist die Labilitatsenergie bis zum Druckniveau von ungefahr 780 mb 
negativ; die gestrichte Flache F' liegt links von der Zustandskurve. Dies bedeutet, 
daB die Luft bis hierher nur unter Arbeitsaufwand von auBen her, welcher die 
negative Labilitatsenergie kompensiert, aufsteigen k6nnte. Vom Niveau 780 mb an 
bis zum Niveau 440 mb ist die Labilitatsenergie (hier bereits vollkommene Feucht
labilitat) positiv, die FlacheF" Iiegt rechts von der Zustandskurve; die aufsteigende 
Luft leistet selbst Arbeit. K6nnten wir die Luft von unten bis'zum Niveau mit dem 
Druck von 780 mb he ben, so wurde sie den Aufstieg bereits selbstandig fortsetzen 
infolge Freiwerdens positiver Energie der Feuchtlabilitat. Uber dem Niveau mit dem 
Druck 440 mb wird die Labilitatsenergie erneut negativ: die Zustandskurve schneidet 
die Feuchtadiabate von links nach rechts. Die Gesamtmenge der Labilitatsenergie, 
welche in der ganzen Schicht yom Anfangsniveau bis zum Niveau mit dem Druck 
440 mb bei dem Aufstieg der Luft von unten frei werden kann, wird durch die 
Differenz der geleisteten und der aufgewendeten Arbeit gemessen, d. i. durch die 
Differenz der Flachen F" - F'. 

Das Emagramm gibt uns somit eine anschauIiche qualitative und quantitative 
Vorstellung von der Stabilitat der Atmosphare im gegebenen konkreten Fall. Mit 
anderen Worten, es zeigt uns, in welchem AusmaB die Schichtungsverhaltnisse die 
Konvektion und andere vertikale adiabatische Luftbewegungen begunstigen oder 
beeintrachtigen. 

Bei Bestimmung der Energieflache auf dem Emagramm empfiehlt es sich ge
legentlich, die Adiabatenkurve des Aufstieges nicht yom Nullniveau, sondern von 
einem h6heren Niveau ausgehen zu lassen, d. h. sich vorzustellen, daB das Luft
quantum nicht von der Erdoberflache, sondern von irgendeinem h6heren Niveau 
aufsteigt. Naheres daruber im Abschnitt 37. 

b) Tephigramm, Aerogramm, Stiive-Papier und andere Adiabatenpapiere. 

Das Emagramm ist nicht das einzige aerologische Diagrammpapier, mittels 
welchem man die Arbeit, welche von der Masseneinheit der Luft bei ihrer Rebung 
oder Senkung geleistet wird, bzw. die dieser Arbeit proportionale Energie der Luft
massenschichtung durch eine Flache ausdrucken kann. 

Wir haben aus Gl. (5) in Abschnitt 23 gesehen, daB 

~~ =-~VdP=N, 
daB also bei einem ohne Einwirkung von Reibung und Erdrotation verlaufenden 
KreisprozeB die freiwerdende Energie gleich ist der Anzahl der von ihm umschlosse
nen isobar-isosteren Solenoide. Diese Energie laBt sich also auf einem Diagramm
papier mit linearen p, v-Koordinaten unmittelbar durch Ausplanimetrieren der 
von der Kurve des Kreisprozesses umschlossenen Flache finden. 

Ein solches Druck- Volumen-Diagramm ist das elementarste Diagrammpapier, 
von dem man auch tatsachlich seinerzeit bei den ersten Betrachtungen uber den 
Energiehaushalt der Atmosphare ausgegangen ist. Es verwendet als Ordinate 
den Druck und als Abszisse das spezifische Volumen. In der aerologischen Praxis 
hat es sich jedoch nicht eingebiirgert, weil das spezifische Volumen der unmittel
baren Messung nicht zuganglich ist. 

Man kann nun zeigen, daB man ein Druck-Volumen-Diagramm flachentreu 
in einige andere Diagrammsysteme umwandeln kann, auf welchen bei gleichem 
MaBstab die wahrend eines bestimmten Zirkulationsprozesses geleistete Arbeit 
durch eine gleich groBe (wenn auch anders geformte) Flache ausgedruckt wird. 
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Hat dieses andere System die Koordinaten x, y, so wird auf ihm eine p, v-Flache 
dann stetig und flachentreu abgebildet, wenn die Funktionaldeterminante 

ax oy 
op ap 
ax ~ 
ov OV 

=1. 

REFSDAL 1937 hat gezeigt, daB unter anderen folgende Transformationen des 
p, v-Diagramms diese Bedingung erfuIlen: das S, T-Diagramm (= Tephigramm), 
das 19 p, T-Diagramm (= Emagramm) und das T 19 p, 19 T-Diagramm (= Aero
gramm). Fur die Flachentreue der beiden letztgenannten Diagramme ist weitere 
Voraussetzung, daB man die Atmosphare als ideales Gas ansehen darf; dies geschieht 
praktisch dadurch, daB man statt der gewohnlichen Temperatur die sog. virtuelle 
Temperatur (siehe Abschnitt 16, d) im Weg eines ganz einfachen graphischen 
Kunstgriffes eintragt. Wir werden nunmehr die genannten flachentreuen Papiere 
kurz beschreiben mit Ausnahme des Emagramms, das bereits ausfuhrlich behandelt 
worden ist. 

Das Tephigramm ist als erstes, fUr energetische Betrachtungen praktisch brauch
bares Diagrammpapier von Sir NAPIER SHAW 1925 eingefuhrt worden. Es benutzt 
als Abszissenachse die absolute Temperatur T und als Ordinatenachse statt der 
Entropie S den Logarithmus der potentiellen Temperatur 19n e, welcher - wie 
Gl. (3) in Abschnitt 32 zeigt - der Entropie proportional ist. "Oberdies finden sich 
auf dem Tephigramm noch verschiedene Kurvenscharen, namlich Isobaren, Feucht
adiabaten und Linien gleicher spezifischer Feuchtigkeit. Die Labilitatsenergie wird 
auch hier durch eine entsprechende Flache charakterisiert, wie auf dem Emagramm. 
Die Benutzung des letzteren ist jedoch in der Praxis anschaulicher und bequemer, 
weil sie den mehr fUr theoretische Studien geeigneten Begriff der Entropie umgeht. 

Das Aerogramm wurde von REFSDAL 1935 in Fortbildung seines Emagramms 
geschaffen. Es hat 19 T als Abszisse und T 19 pals Ordinate, weshalb die loga
rithmische Isobarenschar mit zunehmender Temperatur und proportional zu dieser 
divergiert. Auf diesem somit schiefwinkeligen Diagrammpapier finden sich in ent
sprechender Transformation naturlich auch die ubrigen Isolinien des Emagramms. 

Das Aerogramm macht es zunachst moglich, in sehr bequemer Weise Hohen
berechnungen auszufuhren (vgl. auch Abschnitt 15), da der Abstand zwischen 
zwei Punkten einer Zustandskurve gleich ist der Lange jener Isotherme (288 in 
Abb. 44), die mit den Isobaren und der Zustandskurve zwei gleiche Flachenstucke 
(Fl und F 2 ) erzeugt. Die Lange der Isotherme kann mittels eines am Rand des 
Diagramms angegebenen HohenmaBstabes direkt in die Hohendifferenz verwandelt 
werden. 1m Beispiel in der Abbildung verlauft die Zustandskurve zwischen 990 mb 
bis 736 mb. Von 990-740 mb ergibt die Abmessung der Isotherme mit dem 
MaBstab 2410 dyn. m. Fiir die restlichen 4 mb ist noch eine Korrektur notig, die 
durch einen kleinen Kunstgriff ermittelt wird, indem man ein zehnmal so groBes 
Isothermenstuck (also fur 40 mb) in dyn. m abmiBt, durch 10 dividiert und diese 
Zusatzdifferenz (hier 44 dyn. m) zu dem vorigen Ergebnis hinzuzahlt. 

Da auf dem Aerogramm der Abstand zwischen der 500-mb-Isobare und der 
250-mb-Isobare gleich ist jenem zwischen 1000 und 500 mb, braucht man fur hohe 
Aufstiege die Isobaren nur umzunumerieren, so daB das Formular fUr aIle FaIle 
seine handliche GroBe behalten kann, was ein groBer V orzug ist. 

Mit Hilfe des Aerogramms kann man naturlich zumindest dieselben energetischen 
Erwagungen und Berechnungen ausfuhren wie mit dem Emagramm. Da es eine 
flachentreue Transformation eines Druck-Volumen-Diagramms ist, lassen sich auf 
ihm auch bequem Solenoidzahlen berechnen, indem man die fur isobar-isostere 
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Systeme im Abschnitt 23 angegebenen Zirkulationsbetrachtungen anwenden kann. 
Der auf die Zeiteinheit bezogene Zuwachs der Zirkulation einer beliebigen geschlosse
nen Kurve ist auf einem Aerogramm gleich der von der Kurve umschlossenen Flache. 

Das Aerogramm ist iiber
haupt ein aerologisches Uni
versalpapier maximaler Lei
stungsfahigkeit. Es gestattet 
auBer den schon erwahnten 
Operationendie Umrechnung 
von dynamischen auf metri
sche Hohen, die Bestimmung 
des spezifischen V olumens, 
der Dichte, von Aufwarts-
beschleunigungen, von Ab
wartsbeschleunigungen, der 
Schwereabnahme mit der 
Hohe, der Aquivalenttempe
ratur, der Pseudotempera-
tur,l der virtuellen Tempe
ratur, der Entropie, des 
maximalen Wasserdampf
drucks iiber Wasser sowie 
iiber Eis, der maximalen 
spezifischen Feuchte, der 
Trockenadiabaten und der 
Kondensationsadiabaten. 
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Es ist also ein ideales Abb. 44. Ermittlung von Hohenunterschieden auf dem Aerogramm. 
Arbeitspapier fiir aerologi-
sche Forschungen. Infolge seiner Vielseitigkeit enthalt es jedoch auf gedrangtem 
Raum mehr Hilfslinien und Hilfszahlen, als sie der praktische Wetterdienst mit 
seiner beschrankten Anzahl aerologischer Bestimmungsstiicke benotigt. Eine ein
gehendere Darstellung der Verwendungsmoglichkeit des Aerogramms hatte den 
Rahmen dieses Buches iiberschritten und es ist daher auch davon abgesehen wor
den, ein Aerogrammformular beizulegen. 

Vor kurzem (1938) hat L. WEICKMANN, der Prasident der Internationalen 
Aerologischen Kommission, eine iiberaus verdienstvolle Denkschrift iiber alle 
existierenden aerologischen Diagrammpapiere herausgegeben, welche nicht weniger 
als 40 verschiedene Musterblatter enthalt. Diese Schrift nimmt auch kritisch zu 
den verschiedenen Systemen Stellung und macht darauf aufmerksam, daB nicht 
alle der Bedingung flachentreuer Wiedergabe der Energie entsprechen. 

Nicht flachentreu ist z. B. das in Mitteleuropa vielbenutzte Diagrammpapier 
von STUVE (neuere Fassung), das in seinem rechten (Haupt-) Teil T als Abszisse 
und pk als Ordinate hat, wobei k = 0,288 die aus der POISsoNschen Gleichung be
kannte Konstante ist [siehe Abschnitt 28, G1. (9)]. Der Unzulanglichkeit wegen 
mangelnder Flachentreue steht als Vorzug dieses Formulars seine Anschaulichkeit 
gegeniiber: die pc-Teilung entspricht annahernd einer linearen Hohenskala; die 
eingetragenen Linienscharen gleicher potentieller Temperatur bzw. gleicher Entropie, 
die gleichzeitig Adiabaten sind, sind geradlinig; dadurch, daB im linken Teil des 
Diagramms die Dampfdruckabszisse, unter Beibehaltung der pc-Ordinate, eine 
ek-Teilung hat, sind auch die Linienscharen gleicher spezifischer Feuchtigkeit gerade 

1 Siehe Fu13note 1 auf S. no. 
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Linien. Die Differenzen zwischen virtueller und wahrer Temperatur sind wie im 
Emagramm und Aerogramm durch kurze Querstriche auf den Hauptdrucklinien 
angegeben. 

Die yom deutschen Reichswetterdienst besorgte Ausgabe des Stiive-Papiers 
enthiUt als "Oberdruck weitere Kurvenscharen, und zwar im T, pk-Teil Linien gleicher 
maximaler spezifischer Feuchtigkeit und Kondensationsadiabaten, die als Linien 
gleicher "Feuchtentropie" verwendbar sind; ferner im ek , pk-Teil Linien gleicher 
pseudopotentieller Feuchtigkeit, welche die Abnahme des Dampfdrucks langs der 
Kondensationsadiabate angeben. Eine Sonderskala gibt den Faktor, mit dem 
man, wegen des Unterschieds zwischen der pk- und einer 19 p-Teilung, auf dem 
Stiive-Papier ausplanimetrierte Energiewerte multiplizieren muB, damit sie den 
aus einem flachentreuen Diagramm gewonnenen entsprechen. 

Die bisher beschriebenen Diagrammpapiere gehoren zur Gruppe der Adiabaten
papiere. Dieser Gruppe kann man jene der Luftmassenpapiere gegeniiberstellen, 
von denen das Rossby-Diagramm in Abschnitt 36 und das Thetagramm im 
Abschnitt 49 besprochen werden sollen. 

35. TemperaturgroBen, welche die latente Warme des Wasserdampfes 
beriicksichtigen. 

1 quivalenttemperatur, potentielle 1 quivalenttemperatur, aquivalentpotentielle 
Temperatur, pseudopotentielle Temperatur und Feuchttemperatur. 

1m Abschnitt 32 wurde gezeigt, daB die potentielle Temperatur aufsteigender 
trockener oder ungesattigter Luft konstant bleibt. Anders im Fall gesattigter 
Luft. In gesattigt" aufsteigender Luft kommt es infolge Abkiihlung zu einer Kon
densation des Wasserdampfes und zu einem Freiwerden der latenten Warme; gerade 
damit hangt es ja zusammen, daB die individuelle Temperaturanderung in gesattigt 
aufsteigender Luft geringer ist als in ungesattigter. Die potentielle Temperatur 
nimmt beim Freiwerden der latenten Kondensationswarme zu. Um dies zu zeigen, 
machen wir folgendes Gedankenexperiment: 

Wir nehmen an, die gesattigte Luft befinde sich zunachst im Niveau des Normal
drucks; der Einfachheit halber sei dies das Meeresniveau. Ihre Temperatur sei 
hier + 20° (nach der gewohnlichen Celsius-Skala); auch ihre potentielle Temperatur 
wird (nach der gleichen Skala) denselben Wert haben. Dann werde die Luft bis zu 
einer Rohe von 2000 m gehoben; die individuelle Temperaturabnahme wird in 
ihr dabei durchschnittlich 0,5°/100 m betragen. Sie wird dann offenbar mit einer 
Temperatur + 10° im Niveau 2000 m ankommen. DaB ihre potentielle Temperatur 
in diesem Niveau + 30° betragen wird, ergibt sich aus folgender "Oberlegung: 
senkt man die Luft neuerdings bis zum Meeresniveau, so wird sie sich um 1 °/100 m 
erwarmen, also mit + 30° dort anlangen. Voraussetzung ist lediglich, daB sie bei 
Beginn des Abstiegs kein kondensiertes Wasser enthalt, bei dessen Verdampfung 
ja Warme verbraucht und die Temperaturzunahme verringert wiirde.1 

Somit nimmt die potentielle Temperatur adiabatisch aufsteigender, gesattigter 
Luft zu, und zwar infolge Freiwerdens latenter Kondensationswarme. Bei einer 
Senkung entfernt sich die Luft (woferne sie frei von Kondensationsprodukten ist) 
immer mehr yom Sattigungszustand und erwarmt sich daher nach dem trocken
adiabatischen Gesetz (1 ° auf 100 m); ihre potentielle Temperatur bleibt infolgedessen 
unverandert. 

Wir haben Zustandsanderungen der Luft ohne Warmeaustausch und ohne 

1 Eine feuchtadiabatisch aufsteigende Bewegung, bei welcher das kondensierende 
Wasser aus der Luft wahrend dar Kondensation ausfallt, wird pseudoadiabatisch genannt. 
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Kondensation des Wasserdampfes trockenadiabatisch und jene ohne Wiirmeaus
tausch, aber mit Kondensation des Wasserdampfes feuchtadiabatisch genannt. 
Bei trockenadiabatischen Zustandsiinderungen iindert sich die potentielle Temperatur 
der Luft, wie aus dem Gesagten hervorgeht, nicht. Bei feuchtadiabatischen Zustands
iinderungen und im Sonderfall bei adiabatischer Hebung gesiittigter Luft nimmt 
jedoch ihre potentielle Temperatur zu. 

Wir konnen allerdings eine Funktion von Druck, Temperatur und Feuchtig
keit angeben, welche auch bei feuchtadiabatischen Zustandsiinderungen konstant 
bleibt. Wir mussen zu diesem Zweck offenbar zuniichst ein gewisses "Supplement" 
zur beobachteten Temperatur T finden, welches gleich ist der Anzahl von Graden, 
um welche die Temperatur bei Kondensation des gesamten im gegebenen Luft
quantum enthaltenen Wasserdampfes steigen wiirde. Vermehren wir die beobachtete 
Temperatur um dieses "Supplement", so erhalten wir die sog. Aquivalenttemperatur,l 
fUr welche ROBITZSCH 1928 folgenden Ausdruck abgeleitet hat: Zur Erwiirmung 
von 1 g Wasser von 0° auf to und zu seiner Verdunstung bei dieser Temperatur 
sind 606,5 + 0,305 t Cal Wiirme notig. Diese bei der Kondensation freiwerdende 
Wiirmemenge ist imstande, 1 kg trockener Luft um 

L1 t = 606,5 + 0,305 t (1) 
240 

oder ungefiihr um 2,52° zu erwiirmen (240 ist die spezifische Wiirme der Luft in 
Cal pro Kilogramm). Wir werden L1 t die iiquivalente Temperaturdilferenz nennen; 
sie ist mit dem gesuchten "Supplement" identisch. Wenn I kg Luft q Gramm Wasser
dampf enthiilt, so ist L1 t = 2,52 q, woraus folgt, daB die Aquivalenttemperatur 
gegeben ist durch 

T' = T + 2,52q. (2) 

Da q = 622 ~ ist2 (e bedeutet die Spannkraft des Wasserdampfes und p den 
p 

Luftdruck), so ist 

T' = T + -~~-?~ e. 
p 

Wenn wir p = 760 mm annehmen, haben wir anniihernd 

T' = T + 2e, 
wo e in Millimetern Quecksilbersiiule ausgedriickt ist. 

(3) 

(4) 

Wenn der Wasserdampf nicht nur kondensiert, sondern nachher (oder unmittel
bar) auch in den festen Zustand iibergeht, so ist die dabei freiwerdende latente 
Wiirme gleich 686,5 und 

1780 
L1 t. = 2,84q = -p ... e, (5) 

wobei mit dem Index e "Eis" bezeichnet wird. 
,Nun haben wir die gefundene Aquivalenttemperatur T' mittels der POISSON

schen Gleichung auf den Normaldruck zu reduzieren (d. h. sie anstatt T in die 
Gleichung zur Berechnung der potentiellen Temperatur einzusetzen). Ais Resultat 
erhalten wir die gesuchte TemperaturgroBe (9', welche auch bei feuchtadiabatischen 
Zustandsiinderungen weitgehend konstant bleibt. 

1 Die Symbole T und T' in diesem Abschnitte diirfen nicht mit denjenigen im Ab
schnitte 30 verwechselt werden, wo ihre Bedeutung eine andere war. 

2 Dieser Wert gibt voraussetzungsgemaJ3 das Verhaltnis g Wasserdampf zu kg 
feuchter Luft und ist daher 1000mai groJ3er als der zu Beginn des Abschnitts 29 an
gefiihrte, in welchem in gleichen Einheiten ausgedriickte Betrage einander gegeniiber
gestellt waren. 
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Der mathematische Ausdruck (9' wird also lauten: 

@' = T ( ~ )0,2884 + L1 t ( ~ )0,2884. (6) 

Einige Autoren ermitteln allerdings zuerst die potentielle Temperatur und fiigen 
erst dann zu ihr die iiquivalente Differenz hinzu, d. i. sie rechnen nach der Gleichung: 

@' = T (-~~ t2884 + L1 t. (7) 

Es ist ersichtlich, daB die nach den Gl. (6) und (7) berechneten Werte nicht gleich 
sind; bei niedrigen Drucken p kann der Unterschied 2-3 0 erreichen. Man nennt 
jetzt (MOLLER 1939) die durch Gl. (6) erfaBte RechengroBe "potentielle Aquivalent
temperatur", dagegen die durch Gl. (7) ermittelte "potentielle Temperatur mit Aqui
valentzuschlag" . 

1m Wetterdienst wird gewohnlich die aus Gl. (6) bestimmte GroBe mit der von 
ROBITZSCH 1928 definierten "aquivalentpote,ntiellen Temperatur" identifiziert, die 
jedoch ebensowenig in eine einfache Gleichung gefaBt werden kann, wie die mit ihr 
zahlenmiiBig fast gleichwertige "pseudopotentielle Temperatur" nach STUVE 1927. 
Letztere liiBt sich jedoch sehr klar definieren als jene Temperatur, welche die Luft
masse vom Druck p, der Temperatur T und dem Wassergehalt q annehmen wiirde, 
wenn sie 

1. unter adiabatischer Abkiihlung bis zu einer Rohe gehoben wiirde, in welcher 
der in ihr enthaltene Wasserdampf vollig kondensiert und nach Freiwerden der 
latenten Wiirme ausgefallen ist, und 

2. hierauf bis zum Niveau des Standarddrucks herabgesenkt wiirde, wobei 
sie sich durch Kompression langs der Trockenadiabate erwiirmt.l 

Die Anderung der pseudopotentiellen (bzw. der mit ihr praktisch fast gleich
wertigen iiquivalentpotentiellen) Temperatur wird die Entropieiinderung gesiittigter 
Luft in analoger Weise charakterisieren, wie die Entropieiinderung trockener 
oder ungesiittigter Luft durch die Anderung der potentiellen Temperatur charakteri
siert ist. Offenbar ist die pseudopotentielle (und mithin weitgehend auch die iiqui
valentpotentielle) Temperatur ein hochwertiger Behelf fiir die Identifizierung von 
Luftmassen; denn sie bleibt bei allen adiabatischen Vorgiingen, seien sie von Konden
sation begleitet oder nicht, ebenso wie die Entropie selbst unveriinderlich (invariant) 
und iindert sich nur bei nichtadiabatischen Prozessen. 

Von ihr weicht die mit Rilfe der Gl. (6) leicht berechenbare potentielle Aquivalent
temperatur systematisch um kleine Betriige abo Wofern man also im Wetterdienst 
der Einfachheit halber statt der iiquivalentpotentiellen Temperatur die potentielle 
Aquivalenttemperatur zur Luftmassenbestimmung benutzt, so muB man sich 
dessen bewuBt bleiben, daB dies nur mit Vorbehalten statthaft ist. 

Gerade in der jiingsten Zeit ist eine lebhafte Diskussion im Gange iiber die 
genaue gegenseitige Abgrenzung und mathematische Formulierung der verschie
denen und durch die obigen Betrachtungen durchaus noch nicht erschopften 
Temperaturbegriffe, welche fiir eine bestimmte Luftmasse bei trockenadiabatischen, 
feuchtadiabatischen oder nichtadiabatischen Vorgiingen sowie bei der Verdunstung 
fallenden Regens mehr oder weniger "konservative" Werte ergeben. Bei dieser 
Gelegenheit ist man, im AnschluB an zuerst von NORMAND 1921 aufgestellte Be
trachtungen, darauf aufmerksam geworden [ROBITZSCH 1938, PETTERSSEN 1939 (3), 
BLEEKER 1939 (1) u. a.], daB die Feuchttemperatur (d. i. die Temperatur des feuchten 
Thermometers bei der psychrometrischen Messung) und die von ihr - in Analogie 

1 Fur die im vorigen Abschnitt erwahnte Pseudotemperatur gilt dieselbe Definition 
mit dem einzigen Unterschied, dall die Luftmasse nicht bis zum Niveau des Standard
drucks, sondern ihres urspriinglichen Drucks herabgesenkt wird. 
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zur potentiellen Temperatur - abgeleitete potentielle Feuchttemperatur dazu berufen 
zu sein scheint, als Luftmassendiagnostikum in Hinkunft eine groBe Rolle zu spielen. 

Es laBt sich namlich zeigen, daB sich die Feuchttemperatur eines Luftquantums, 
welches adiabatisch aufsteigt, langs der durch sie gelegten Feuchtadiabate (vgl. 
Abschnitt 29) andert, und zwar sowohl vor dem Eintritt der Kondensation als 
auch nachher, wenn Feucht- und Lufttemperatur zusammenfallen. Und man kann 
weiter zeigen, daB Luftmassen, deren Feuchttemperaturen auf einer und derselben 
Feuchtadiabate liegen, potentiell den gleichen Warmegehalt haben. Man kann 
somit die potentielle Feuchttemperatur als ebenso vorzuglichen Identifizierungs
behelf fur Luftmassen verwenden wie die aquivalentpotentielle Temperatur, hat 
dabei aber den groBen Vorteil, daB die Feuchttemperatur jeweils direkt beobachtet 
oder sehr einfach aus den Psychrometertafeln bestimmt werden kann. 

1m Zusammenhang damit hat man die Frage aufgeworfen, ob es im Wetterdienst 
nicht praktischer sei, von den Stationen statt der relativen Feuchtigkeit die Feucht
temperatur melden zu lassen oder aber den Taupunkt (vgl. Abschnitt 29), welcher 
mit der Luft- und der Feuchttemperatur durch eine einfache physikalische Beziehung 
verknupft ist. Eine internationale Vereinbarung hieruber ist noch nicht getroffen 
worden. 

36. Das Rossby-Diagramm. 
Potentielle Stabilitat (Labilitat). Charakteristische Kurve. Stabilitatsbetrachtungen 

auf dem Rossby-Diagramm. 
C. G. ROSSBY 1932 hat den Begriff der sog. potentiellen (konvektiven) Stabilitat 

oder Labilitiit, welche durch die Verteilung der aquivalentpotentiellen Temperatur 
bestimmt wird, eingefiihrt und ein originelles Diagramm zu deren graphischer 
Bestimmung entworfen, welches in der Folge Rossby-Diagramm genannt werden 
soIl. 

Auf diesem Diagramm (siehe Tafel 2 zwischen S. 112 und 113) wird fur 
jeden Punkt des aerologischen Aufstiegs die spezifische Feuchtigkeit q entlang der 
Abszissenachse und die entsprechende potentielle Temperatur 8 entlang der Ordi
natenachse (in logarithmischer Skala) aufgesucht:1 Diese beiden Werte stellen, 
wie wir im nachsten Kapitel sehen werden, die "konservativsten" Eigenschaften 
der Luftmassen vor. Auf dem Diagramm findet sich ein Netz von Linien gleicher 
aquivalentpotentieller Temperatur 8' in Abhangigkeit von der potentiellen Tem
peratur und der spezifischen Feuchtigkeit, ferner noch einige Liniennetze, die 
noch weiter unten zur Sprache kommen werden. 

Der Trockenadiabate entspricht auf dem Rossby-Diagramm ein Punkt. Tat
sachlich andert sich bei einer Hebung oder Senkung trockener oder ungesattigter 
Luft in ihr weuer 8 noch q. Die Feuchtadiabaten stimmen offenbar mit den Linien 
gleicher aquivalentpotentieller Temperatur uberein, da die letztere bei einer feucht
adiabatischen Zustandsanderung unverandert bleibt. Die Neigung der Kurven 8' 

1 Genauer nicht die spezifische Feuchtigkeit q = 622~, sondem das "Mischungs
p 

verhaltnis" w = 622 - e -, d. h. also die Menge von Grammen Wasserdampf pro Kilo
p-e 

( 1000)0.2S84 grammtrockener Luft; ferner nicht die gewohnliche potentielle Temperatur e = T P 
( 1000 )0.2884 sondern die potentielle Temperatur der trockenen Luft ell = T -- . Beide p-e 

Werte unterscheiden sich jedoch voneinander nur unwesentlich, weshalb die Zustands
~.urve auf dem Rossby-Diagramm auch mit Hilfe von e und q konstruiert ~erden kann_ 
Ubrigens laJ3t sich auch mit Hilfe des Emagramms der Wert von ell sehr leicht fest
stellen. 
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gegen die Koordinatenachsen zeigt anschaulich, daB, im Fall feuchtadiabati
scher Rebung eines Luftteilchens, p bei unverandertem e' infolge der Konden
sation des Wasserdampfes ab- und e infolge des Freiwerdens latenter Warme 
zunimmt. 

Die Darstellung der Ergebnisse eines aerologischen Aufstiegs auf dem Rossby
Diagramm ergibt eine sog. charakteri8ti8che K urve der gegebenen Luftmasse. Da die 
spezifische Feuchtigkeit mit der Rohe gewohnlich abo, die potentielle Temperatur 
jedoch zunimmt, wird die charakteristische Kurve im allgemeinen von unten nach 
oben und von rechts nach links verlaufen. Je langsamer die Feuchtigkeit mit der 
Rohe abnimmt, um so mehr wird sich die charakteristische Kurve dem vertikalen 
Verlauf nahern; ihre Neigung wird aber auch von der GroBe der Anderung der 
potentiellen Temperatur mit der Rohe abhangen. 1st die Schichtung der Luft in 
der betreffenden Schicht trockenadiabatisch, so wird die charakteristische Kurve 
horizontal verlaufen und mit einer der Linien gleicher potentieller Temperatur 
zusammenfallen. Wenn wir dabei die Kurve punktweise fiir gleiche Roheninter
valle konstruieren, so werden die Entfernungen zwischen diesen Punkten um 
so groBer sein, je rascher sich die Feuchtigkeit mit der Rohe andert. 1st die 
Schichtung trockenstabil und wachst die potentielle Temperatur mit der Rohe, 
so werden diese Zuwiichse pro Einheit der Entfernung in vertikaler Richtung 
(d. h. die Projektionen der Abschnitte zwischen den Punkten auf die Ordinaten
achse) um so groBer sein, je groBer die Stabilitat ist. Bei einer Zunahme von 
100 auf 1000 mist die Schichtung isotherm. 

Die charakteristische Kurve besitzt eine interessante Eigenschaft. Wenn sich 
irgendeine Luftschicht, die auf dem Rossby-Diagramm durch einen bestimmten Ab
schnitt dargestellt wird (siehe Abb. 81), ohne Kondensation adiabatisch senkt oder 
hebt, so wird sie in einer beliebigen neuenLage durch ein und die8elbe charakteristische 
Kurve dargestellt werden, da sich bei einem trockenadiabatischen ProzeB weder e, 
noch q andert. Daraus erklart sich auch die Bezeichnung "charakteristische Kurve" ; 
wofern e und q in den Luftmassen konservativ sind (siehe folgendes Kapitel) und 
ihre Verteilung in horizontaler Richtung geniigend gleichartig ist, werden wir fUr 
ein und dieselbe Luftmasse zu verschiedenen Zeitpunkten und an verschiedenen 
Orten annahernd gleiche charakteristische Kurven erhalten, wodurch die Wieder
erkennung (1dentifizierung) von Luftmassen sehr erleichtert wird. Riervon wird 
noch im nachsten Kapitel die Rede sein. 

Aus der Neigung der charakteristischen Kurve zu den Linien gleicher aqui
valentpotentieller Temperatur laBt sich ermitteln, ob die untersuchte Schicht 
potentiell-labil ist.1 DefinitionsgemaB wird eine Schicht potentiell-Iabil genannt, 
wenn die aquivalentpotentielle Temperatur in ihr mit der Rohe abnimmt. Auf 
dem Rossby-Diagramm kommt dies dadurch zum Ausdruck, daB der Abschnitt der 
charakteristischen Kurve, welche diese Schicht reprasentiert, gegen die Abszissen
achse flacher geneigt ist als die Linien der konstanten aquivalentpotentiellen 
Temperatur; er wird also zwischen der 1solinie e' und der horizontalen 1solinie e 
liegen (z. B. der zwischen den Punkten 2 und 3 gelegene Abschnitt der Kurve PF-PF 
auf Abb. 81). 1st die Schichtung dagegen potentiell-8tabil, so nimmt ihre aquivalent
potentielle Temperatur mit der Rohe zu und die charakteristische Kurve wird 
folglich gegen die Abszissenachse steiler geneigt sein als die 1solinien e'. 

Eine potentiell-Iabile Schicht besitzt die Eigenschaft, daB in ihr bei ihrer Rebung 
die Labilitat der Schichtung zunimmt. Dies ist begreiflich, da bei einer Rebung 
friiher oder spater Kondensation einsetzt, wobei im unteren Teil der Schicht, 
infolge des dort groBeren Feuchtigkeitsgehalts, mehr latente Warme frei wird; 

lOder, nach ROSSBYS Terminologie, konvektiv-Zabil. 
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die potentielle Temperatur nimmt folglich im unteren Teil der Schicht mehr zu 
als im oberen, was ein Anwachsen der Labilitat zur Folge hat. 

Tatsachlich bewegen sich nach erreichter Sattigung sowohl der obere als auch 
der untere Endpunkt des betreffenden Abschnitts der charakteristischen Kurve nach 
links aufwarts ihren Feuchtadiabaten (e'-Linien) entlang, der untere Punkt bewegt 
sich jedoch rascher. Daher wird sich der Abschnitt nicht parallel zu sich selbst 
verschieben, sondern, sich gegen den Uhrzeiger drehend, einer horizontalen Lage 
zustreben. Dies bedeutet aber, daB die Labilitat der Schichtung der Luftschicht 
zunimmt; bei geniigender Rebung kann die Schichtung sogar trockenlabil werden. 
Besonders bedeutend ist dieser ProzeB, wenn, wie es oft vorkommt, der untere 
Teil der Schicht der Sattigung nahe, der obere jedoch verhaltnismaBig trocken ist; 
dann wird sich die Drehung des Abschnitts noch rascher abspielen, da sein oberer 
Endpunkt langer unbeweglich bleibt als der untere. 

Eine potentiell-Iabile Schicht, die in ihrer urspriinglichen Lage sogar eine feucht
stabile Schichtung aufweisen kann, wird also labil werden, wenn sie adiabatisch ge
niigend hoch gehoben wird; dann wird ihre potentielle Energie in kinetische iiber
zugehen beginnen, und zwar in Form von Konvektion. 1st die Schicht jedoch 
potentiell-stabil, d. h. ist ihr Kurvenabschnitt zur Abszissenachse steiler geneigt als 
die Feuchtadiabaten, so wird er sich bei ihrer Rebung im Sinn des Uhrzeigers drehen 
und aufzurichten suchen. Wenn also eine Schicht potentiell-stabil ist, so kann kein 
adiabatischer ProzeB diese Schichtung in eine labile verwandeln. 

Bei jenen synoptischen Vorgangen, wo sich eine ganze Luftschicht vertikal ver
lagert (frontale Aufgleitbewegung, orographische Lufthebung), ist es wichtig zu 
wissen, ob sie potentiell-Iabil ist; in diesem Fall kann dann zur allgemeinen Auf
wartsbewegung noch Konvektion hinzutreten, wodurch der Effekt der Konden
sation verstarkt wird. 

In potentiell-Iabiler Luft, die iiber eine Warmfrontflache aufgleitet, ist dann 
z. B. die Entwicklung konvektiver Bewolkung und die Ausscheidung von Schauer
niederschlagen moglich, was in den Vereinigten Staaten von Nordamerika bei 
maritimer Tropikluft iiber der Warmfront wiederholt beobachtet wird. 

Das Rossby-Diagramm ermoglicht es, Fronten von Schrumpfungsinversionen zu 
unterscheiden. Beim "Obertritt aus einer Kaltluftstromung in eine dariiber wehende 
Warmluftstromung nimmt die spezifische Feuchtigkeit zu; folglich weist die charak
teristische Kurve an der Frontflache einen Sprung nach rechts auf und setzt erst 
spater wieder ihren Verlauf nach links fort. Dagegen wird beim Passieren einer 
innerhalb einer Kaltluftmasse befindlichen Inversion mit kontinuierlicher Feuchte
abnahme nach oben kein solcher Knick in der Kurve vorkommen. 

Das Rossby-Diagramm enthalt auch noch Isobaren und Isothermen fiir das Kon
densationsniveau; sie dienen zur graphischen Bestimmung von e und w aus den 
Werten p, T und f, die beim Aufstieg erhalten wurden. 

Nehmen wir an, die Luft habe soeben die Sattigung erreicht, so gibt uns der 
Schnittpunkt der betreffenden T-Linie (im System der Isothermen fiir das Kon· 
densationsniveau) mit der entsprechenden p-Linie die wirkliche potentielle Tem· 
peratur ell. (der trockenen Luft) sowie auch den Feuchtigkeitsgehalt w fur den 
Siittigungszustand an. Urn den wirklichen Wert von w zu finden, muB man den aus 
dem Diagramm entnommenen Sattigungswert mit dem hundertsten Teil der Pro
zentzahl der relativen Feuchtigkeit f multiplizieren. 

Historische Bemerkungen zu den Abschnitten 26 bis 36. 

Die Bedeutung der adiabatischen Zustandsiinderungen fUr die Vorgange in der 
Atmosphare wurde in der zweiten Halfte des vorigen Jahrhunderts erkannt. 1m Jahre 
1864 gab v. HANN eine Erklarung des Fohns durch die feuchtadiabatische Abki.i.hlung 
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aufsteigender und die trockenadiabatische Erwarmung absteigender Luft; im Jahre 1874 
untersuchte er erstmalig die adiabatischen Zustandsanderungen gesattigter Luft. 

Das erste Diagrammpapier zur Verfolgung der adiabatischen Zustandsanderungen 
feuchter Luft entwarf HERTZ im Jahre 1884. lhm folgten NEUHOFF im Jahre 1900 und 
FJELDSTAD im Jahre 1926 auf Grund genauerer Formeln. Der Begriff der potentiellen 
Temperatur wurde von HELMHOLTZ und von v. BEZOLD 1889 eingefiihrt; im Lauf der 
folgenden vier Jahrzehnte entwickelten sich sukzessive die Begriffe der aquivalenten 
Temperatur (v. BEZOLD 1905, KNOCHE 1905, PROTT 1920), der pseudopotentiellen Tern· 
peratur (STUVE 1927), der aquivalentpotentiellen Temperatur (ROBITZSCH 1928, ROSSBY 
1932) und der Feuchttemperatur als konservative Gro13en (NORMAND 1921, ROBITZSCH 
1938). Auf den Zusammenhang zwischen der potentiellen Temperatur und der Entropie 
hat als erster BAUER 1908 hingewiesen. 

Die graphische Methode der Ermittlung der Labilitatsenergie durch das Tephi. 
gramm wurde von SIR NAPIER SHAW im Jahre 1925 eingefiihrt. Das Emagramm schuf 
REFSDAL im Jahre 1930. ROSSBY verwendete seine charakteristischen Kurven, die er 
bereits im Jahre 1929 zur ldentifizierung von Luftmassen entworfen hatte, seit 1932 
zur Ermittlung der potentiellen Labilitat der Luftschichtung. 1m Jahre 1935 fiihrte 
REFSDAL das ~erogramm ein. 1m selben Jahre arbeitete A. F. DJUBJUK eine graphische 
Methode zur Uberwachung der gesamten Labilitatsenergie innerhalb der Luftsaule aus. 
Diese Methode war zur Zeit der Fertigstellung der Originalausgabe dieses Buches (1937) 
noch nicht verOffentlicht. 

Eine allgemeine Diskussion iiber die notwendige Abklarung und gegenseitige Ab· 
grenzung der verschiedenen Temperaturbegriffe ist in der allerjiingsten Zeit im Gange. 

Literatur zu den Abschnitten 26 bis 36. 
Hinweise auf Lehrbiicher der allgemeinen Thermodynamik der Atmosphare finden 

sich zu Beginn des Buches. 
Die wichtigste Literatur der letzten Zeit, die Analyse der Begriffe potentielle, aqui. 

valente, pseudopotentielle, aquivalentpotentielle und Feuchttemperatur betreffend: 
KNOCHE 1905, BAUER 1908, NORMAND 1921, STUVE 1927, ROBITZSCII 1928, ROSSBY 1932, 
ROBITZSCH 1938, LINKE 1938, MOLLER 1939, ROBITZSCH 1939, EGERSDORFER 1939, 
DINKELACKER 1939, BLEEKER 1939 (1), ARAKAWA 1939, PETTERSSEN 1939 (3). 

Hilfsmittel zur Auswertung und graphischen Ermittlung dieser Funktionen: STUVE 
1922, FJELDSTAD 1926, MOEsE 1930, DIESING 1930, 1931, BALLARD 1931, MOEsE und 
SCHINZE 1932 (2), ENGELMANN 1932, KNOBLOCH 1932, ROBITZSCH 1932, EGERSDORFER 
und HOLZER 1932, HANSCH 1933, STUVE ]933 (3), DIESING 1935, LITTWIN 1935, WEREN· 
SKJOLD 1937. 

~omogramme von DJUBJUK und NEKRASSOW als Beilage zu: CHROMOW 1935 (3). 
Uber das Emagramm, Tephigramm, Aerogramm und ahnliche graphische Papiere: 

SHAW and FAHMY 1925, SHAW 1926, ALWORD and SMITH 1929, REFSDAL 1930 (1),1930 (2), 
1932, 1935, 1937, ARAKAWA 1937 (3), WERENSKJOLD 1938. 

Uber das Rossby·Diagramm: ROSSBY 1932, NAMIAS 1935 (1). 
Eine Untersuchung, welche die Labilitatsenergie nach anderen Gesichtspunkten be· 

urteilt: DJUBJUK 1936. 
~ine sehr ausfiihrliche Literaturzusammenstelhmg bis 1938 bei: WEICKMANN 1938. 
Uber einen Hohenintegrator fiir aerologische Zwecke: LUGEON 1940. 

37. Die Konvektion. Gewitterbildung. 
a) Begiinstigung der Konvektion in den bodennahen Luftschichten. 

Nunmehr sollen die tatsachlichen Verhaltnisse beim Zustandekommen der Kon
vektion, welche fUr die Wettergestaltung von groBer Bedeutung ist, besprochen 
werden. Infolge der Konvektion entstehen Wolken vertikaler Entwicklung [Raufen. 
wolken (Cu), Gewitter· oder Schauerwolken (Cb)] und eine besondere Gattung von 
Niederschlagen innerhalb der Luftmassen, Schauerniederschliige, eventuell in Be
gleitung von Gewittern. 

Wir haben schon friiher erwahnt, daB die Konvektion ihrem Wesen nach eine 
Turbulenzerscheinung ist. Dieser ungeordnete, allmahliche vertikale Luftaustausch 
in Form kleiner vertikaler Stromfaden, Luftblasen u. a. ("Kleinkonvektion" nach 
V. FICKER 1931) geht jedoch unter giinstigen Umstanden iiber in machtige auf- und 
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absteigende Zirkulationsstrome, die manchmal die Troposphare fast in ihrer ganzen 
Hohe durchsetzen ("GroBkonvektion" nach v. FICKER). Die Geschwindigkeit auf
steigender Strome unter Entwicklung machtiger Haufenwolken betragt durch
schnittlich 3-4 misek, doch kommen sicher oft genug erheblich groBere Geschwindig
keiten vor. So maBen SCHWERDTFEGER und SCHUTZE 1938 im Flugzeug innerhalb 
einer Gewitterwolke Aufwindstromungen bis 17 m/sek; bei Segelfliigen sollen bis 
zu 30 m/sek festgestellt worden sein. Eine solche Art der Luftiibertragung kann man 
bereits als geordnet bezeichnen; sie ist zur Ausbildung machtiger Haufen- und 
Schauerwolken notwendig. Bei der Ausbildung flacher Haufenwolken von Schon
wettercharakter handelt es sich dagegen urn eine -obergangsform von der unge
ordneten Konvektion zur geordneten (v. FICKER 1931). 

Sind die orographischen Vorbedingungen hierfiir giinstig, so kann die Konvektion 
statt einzelner Haufen- und Schauerwolken sogar ganze zusammenhangende Wolken
systeme von sehr bedeutender Ausdehnung hervorrufen. 

Auf die noch nicht ganz geklarten Bedingungen fUr die Umwandlung der "Klein
konvektion" in eine "GroBkonvektion" kommen wir erst im vorletzten Teil (c) dieses 
Abschnitts zuriick und wenden uns zunachst den allgemeinen Voraussetzungen fUr 
das Entstehen der Konvektion zu. Beim Zustandekommen der Konvektion spielt die 
Erwarmung der untersten Luftschichten offenbar eine ausschlaggebende Rolle. 

uber dem Festland, namentlich in groBerer Entfernung vom Ozean (wie in Ost
europa), wird die Konvektion vorwiegend im Sommer beobachtet, wenn sich in 
der bodennachsten Schicht der Kontinentalluft (bis zu 2m Hohe) untertags erheb
lich iiberadiabatische Gradienten einstellen. Wegen ihrer Abhangigkeit von der 
Insolationserwarmung des Bodens hat die Konvektion in den kontinentalen Luft
massen einen gut ausgepragten Tagesgang. Daher erreichen auch in der sommer
lichen Kontinentalluft die Haufenwolken ihre groBte Entwicklung in den Mittags
stunden, wahrend sie gegen Abend verschwinden. 

uber dem Meer kommt Konvektion dann zustande, wenn die Meeresoberflache 
warmer ist als die Luft iiber ihr und sie folglich von unten her erwarmt. In den ge
maBigten Breiten ist dies gewohnlich in maritim-polaren oder maritim-arktischen 
Luftmassen in der kalten Jahreszeit der Fall. Da jedoch die Temperatur der Meeres
oberflache keinen Tagesgang aufweist, bleibt iiber dem Meer eine Verstarkung der 
Konvektion wahrend der Tagesstunden aus. Es gibt sogar, wie wir weiter sehen 
werden, Ursachen, welche iiber dem Meer eine leichte Zunahme der Konvektion 
wiihrend der Nacht veranlassen. 

Nicht selten erklart man die Konvektion nur durch UngleichmaBigkeiten in der 
Erwarmung des Bodens und der dariiberliegenden Luft, wobei starker erwarmte 
Luftquanten aufsteigen und kaltere herabsinken. Dieser Umstand hat zweifellos 
eine hervorragende Bedeutung fUr das Zustandekommen der Konvektion iiber dem 
Festland. Die UngleichmaBigkeit der Erwarmung wird hier unter anderem besonders 
durch ortliche EinflUsse unterstiitzt. -ober den erwarmten Hangen der Berge und 
Hiigel erfahrt die Konvektion eine Verstarkung, da sich die Luft untertags an diesen 
Stellen mehr erwarmt als im selben Niveau in einiger Entfernung. Dieser hori
zontale Temperaturunterschied gibt nach WENGER 1923 sogar AnlaB zu einer aus
gesprochenen Luftstromung hangaufwarts, zum sog. Hangwind.1 Eine verstarkte 
Bildung von Haufen- und Schauerwolken und eine groBe Gewitterhaufigkeit im 
Gebirge ist daher vollkommen begreiflich. 

Anderseits fUhrt auch die orographische Hebung allgemeiner Luftstrome zu einer 
verstarkten Wolkenbildung und zur Ausscheidung von Niederschlagen (oft ge-

l Der Hangwind ist auch ein wichtiges Glied im periodischen Zirkulationssystem 
der Gebirgswinde, fur welches A. WAGNER vor einiger Zeit eine neue umfassende Theorie 
gegeben hat (siehe Literaturverzeichnis am Ende des Abschnitts). 
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witterigen Charakters) an den Luvhangen. Rierdurch werden bereits im Luftstrom 
vorhandene Konvektionseffekte natUrlich verstarkt. 

Selbst geringe Erhohungen im landschaftlichen Relief konnen durch Verstarkung 
der Konvektion die Entstehung von Schauern und Gewittern begtinstigen.1 

Indessen kann sich tiber der einformigen Meeresoberflache die Konvektion eben
so gut entwickeln wie tiber dem Festland. Den ersten AnlaB zur Entwicklung der 
Konvektion muB hier (wie auch tiber dem Festland) offenbar die dynamische Tur
bulenz geben, welche starker erwarmte Luftquanten (Turbulenzelemente) aus der 
alleruntersten Schicht in eine gewisse geringe Rohe hebt, in der sie warmer an
kommen als die umgebende Luft. Die weitere vertikale Verlagerung diesel' Elemente 
erfolgt dann also nicht nur durch dynamische, sondern auch durch thermische 
Turbulenz. 

DaB eine starke Uberhitzung der bodennachsten (einige Dezimeter hohen) Luft
schicht ftir das Zustandekommen der Konvektion ausschlaggebend ist, steht auBer 
Zweifel. Wie schon gesagt, konnen in dieser Schicht an einem sonnigen Sommertag 
tiberaus groBe tiberadiabatische Gradienten entstehen: der Unterschied zwischen 
den Temperaturen des Bodens und der Luft in der Rohe der meteorologischen Rtitte 
kann 30° erreichen. Wird die tiberhitzte Luft in unmittelbarer Bodennahe nur un
wesentlich aus ihrer ursprtinglichen Ruhelage nach oben verschoben (infolge un
gleichmaBiger Erwarmung oder Turbulenz), so bilden sich sehr erhebliche Differenzen 
T'-T aus, wodurch die Luft eine sehr bedeutende Vertikalbeschleunigung 

02 Z T'-T .. o t2 = g -~ erhalt. 

b) Aerologische Vorbedingungen fUr die Konvektion. 

AuBer den Voraussetzungen, welche das Einsetzen der Konvektion in der untersten 
Luftschicht ermoglichen, muB noch eine weitere Bedingung erftillt sein, damit sich 
die Konvektion weiterentfalten und die Luft bis zu gentigender Rohe emportragen 
kann. 

Dies ist, wie wir schon wissen, eine labile Temperaturverteilung, eine labile 
Schichtung der Atmosphiire. Nur in diesem Fall nimmt der Temperaturunterschied 
zwischen den aufsteigenden Konvektionselementen und der umgebenden Luft nicht 
ab (unter der Voraussetzung, daB der ProzeB adiabatisch vor sich geht). 

Je groBer die Labilitat der Schichtung ist, d. h. je groBer die Labilitatsenergie, 
welche durch die entsprechende Flache im Emagramm von REFSDAL charakterisiert 
wird, um so starker entwickelt sich die Konvektion und um so wahrscheinlicher ist 
ihr Ubergang aus einer ungeordneten in eine halbgeordnete oder geordnete Kon
vektion unter Ausbildung starker aufsteigender Strome (und absteigender Kom
pensationsstrome) .2 

1 Nebenbei sei bemerkt, daJ3 eine GroJ3stadt im Sommer gleichfalls die Konvektion 
verstarkt, was auch von Segelfliegern beobachtet wird. Die Bildung von Haufen
wolken tiber einer Stadt ist im Sommer haufiger als tiber der Umgebung, die Zahl der 
Regentage und die Gesamtmenge der Niederschlage groJ3er. Die verstarkte Erwarmung 
der Luft tiber den steinernen Gebaudekomplexen ruft ein Zirkulationssystem hervor, 
in welchem die warme Luft tiber der Stadt aufsteigt und kiiltere Luft von der Peripherie 
dem Stadtzentrum zustromt. Hierdurch entwickeln sich giinstige Bedingungen fUr das 
Aufsteigen groJ3erer Luftmassen und fUr die Ausbildung miichtiger Haufenwolken tiber 
der Stadt bei sonst ruhigem und heiJ3em Sommerwetter (GEIGER, siehe Verzeichnis 
am Ende des Abschnitts). 

2 DaJ3 bei gut entwickelter Konvektion neben den aufsteigenden Stromen auch 
absteigende auftreten, welche den Luftverlust in den tiefen Schichten teilweise kompen
sieren, wird durch Beobachtungen bestatigt; diese absteigenden Strome sind jedoch 
zweifellos schwacher entwickelt, weil sich die Luft bei ihrer Senkung dynamisch auf 
trockenadiabatischem Wege erwarmt und weil sie tiber eine groJ3ere Fliiche ausgebreitet, 
d. h. weniger lokalisiert sind als die aufsteigenden Strome. 
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Bis zum Kondensationsniveau ist zur Aufrechterhaltung einer merklichen Kon
vektion das Vorhandensein eines trockenadiabatischen Gradienten (1 °/100 m) oder 
sogar eines noch etwas groBeren Gradienten notwendig. An heiBen Sommertagen 
mit Neigung zur Bildung von Cu und Cb sind iiber dem Festland annahernd trocken
labile Schichtungen innerhalb der untersten Kilometer der Atmosphare eine ganz 
regelmaBige Erscheinung. Nach W. PEPPLER 1922 betragt in Lindenberg der durch
schnittliche vertikale Temperaturgradient an Tagen mit Bildung von Cu: von der 
Erde (122 m) bis 500 m 0,89°/100 m am Morgen (ungefahr urn 8 Uhr) und 1,20° 
am Nachmittag (ungefahr um 14 Uhr); von 500 m bis 1000 m 0,72° am Morgen und 
0,92° am Nachmittag. Der durchschnittliche Gradient von der Erde bis zur Basis 
der Cu betragt 0,99° und nur dann, wenn die Basis der Cu sehr hoch ist (iiber 
2000 m), 0,93°. 

Sobald allerdings die Luft, welche in einem aufsteigenden Strom gehoben wird, 
das Kondensationsniveau erreicht und die Bildung einer Haufenwolke beginnt, 
reichen zur Aufrechterhaltung des weiteren Aufsteigens der Luft bereits Gradienten 
in der umgebenden Atmosphare aus, welche zwischen den trocken- und feucht
adiabatischen Gradienten liegen, d. h. es geniigt eine feuchtlabile Schichtung der 
Luftmasse. Je groBer die Feuchtlabilitat iiber dem Kondensationsniveau ist 
(d. h. je naher die tatsachlichen vertikalen Gradienten dem trockenadiabatischen 
sind), desto starker entwickelt sich bereits innerhalb der wachsenden Haufenwolke 
die konvektive Luftversetzung nach oben. 

In einer den allgemeinen Bedingungen der Konvektion gewidmeten Unter
suchung hat PETTERSSEN 1939 (1) die fiir verschiedene Formen und Grade der 
Konvektionswolkenbildung charakteristischen Zustandskurven angegeben. In ge
ringeren Hohen herrscht darnach stets Trockenlabilitat, dariiber kommt eine 
feuchtlabile Schicht. 1st diese Schicht diinn und nach oben zu durch eine feucht
stabile Schicht begrenzt, so bildet sich in der Nahe der letzteren hOchstens Cu 
humilis, das typische, harmlose Schonwettergewolk des Sommers. GroBe Machtig
keit der feuchtlabilen Zwischenschicht dagegen ist charakteristisch fiir die Aus
bildung von Cu congestus, dessen Kondensationsniveau in der Nahe ihrer unteren 
Begrenzung gegen die trockenlabile Schicht liegt. Der Cu congestus ist eine Haufen
wolke, die durch machtige Quellformen charakterisiert ist. Wachsen diese bis in 
die feuchtstabile Schicht hinauf, so breiten sie sich an ihr horizontal aus. Beim 
eigentlichen Cb, der aus Cu congestus entsteht, fehlt eine obere feuchtstabile 
Schicht ganz. Die Konvektion erstreckt sich jetzt bis in die groBten Hohen -
bis iiber die Eiskeimgrenze hinauf, weshalb die Wolke von oben her vereist (vgl. 
Abschnitt 41). 

Das Vorhandensein feuchtstabiler oder gar trockenstabiler (z. B. mit Temperatur
inversionen verbundener) Schichten wirkt also, wie uns die obige Betrachtung des 
Cu humilis zeigt, hemmend auf die Konvektion ein, ja diese bleibt dann manchmal 
ganz aus und jegliche Wolkenbildung wird unterdriickt, auch dann, wenn sonst alle 
iibrigen Umstande fiir die Haufenwolkenbildung giinstig sind. Aus diesem Grund 
entwickelt sich in kraftigen sommerlicheIi Antizyklonen, welche machtige Schrump
fungsinversionen enthalten (siehe folgenden Abschnitt), selbst iiber dem Festland 
nur selten ein geniigend hochreichender Konvektionsvorgang. Gewitter treten 
vorwiegend in Zonen etwas tieferen Drucks mit kleinen Druckgradienten auf. 

Es ist bemerkenswert, daB nach PEPPLER 1922 an Sommertagen mit starker 
Insolation, hoher Temperatur und erheblicher Feuchtigkeit an der Erdoberflache, 
aber ohne Bildung von Cu, der mittlere vertikale Temperaturgradient im unteren 
Kilometer nicht kleiner ist als an Tagen mit Cu. Erst in den hoheren Schichten 
findet sich ein betrachtlicher Unterschied: von 1000-1500 m betragt der Gradient 
bei Cu 0,81°, ohne Cu 0,64°; von 1500-2000 m bei Cu 0,64° und ohne Cu 0,45°. 
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In noch hoheren Schichten sind die Gradienten in beiden Fallen wieder ungefahr 
gleich. 

Wenn tiber dem Kondensationsniveau eine Inversion liegt, so entwickeln sich 
Wolken, welche sich bereits zu bilden begonnen haben, in vertikaler Richtung nur 
wenig. 1st jedoch die Machtigkeit und Geschwindigkeit der aufsteigenden Strome 
betrachtlich, d. h. ihre kinetische Energie groB, so konnen sie die Inversionsschicht 
durchbrechen. Die nachtliche Bodeninversion, welche der allertiefsten Luftschicht 
cine besondere Stabilitat verleiht, schlieBt das Auftreten einer Konvektion tiber
haupt solange aus, bis die anwachsende Insolation die Inversion zerstGrt hat. 
Nahere Angaben tiber die Inversionen bringt der nachste Abschnitt. 

Uber dem Meer zeigt, wie bereits erwahnt, die Temperatur der unteren Luft
schichten keinen Tagesgang. In hoheren Luftschichten jedoch ist hier die Tem
peratur nachts etwas tiefer als am Tag, infolge unmittelbarer Absorption der Sonnen
strahlung untertags und Warmeausstrahlung der Luft wahrend der Nacht. In einer 
Hohe von 1500-2000 m betragt diese Tagesschwankung der Temperatur nach 
HERGESELL 1922 rund 2°. Infolgedessen ist tiber dem Meer nachts die Labilitat der 
Schichtung im allgemeinen groBer und die Konvektion starker als am Tag: seit 
langer Zeit ist das Vorherrschen von Nachtgewittern tiber dem Atlantik bekannt. 
Nach R. BECKER 1935 fallt das Maximum der Cb-Bildung tiber dem Nordatlantik 
(zwischen 47° und 50° n. Br. und 26° und 21 ° w. L.) im Jahresgang auf den Frtihling 
und Herbst, im Tagesgang auf den nachtlichen Beobachtungstermin (um rund 
4 Uhr 30 Minuten Ortszeit); im Frtihling wird zu diesem Termin in 38% aller FaIle 
Cb beobachtet. 

Unter den Umstanden, welche die Konvektion untersttitzen, spielt die Kon
vergenz der Stromlinien eine wesentliche Rolle (siehe Abschnitt 25). Eine 
Stromungskonvergenz begtinstigt das Aufsteigen der Luft oder ruft es sogar hervor. 
Wenn eine Luftmasse schon an und fUr sich zur Konvektion neigt, d. h. gentigend 
labil geschichtet ist, so wird die Konvektion und Schauerbildung besonders ent
wickelt sein in Gebieten mit zyklonal gekrtimmten Isobaren und folglich mit einer 
Konvergenz der Stromlinien in den tieferen Schichten. Dagegen wirkt bei anti
zyklonal gekrtimmten Isobaren die Divergenz der Stromlinien der Konvektion 
entgegen und schwacht sie mehr oder. weniger ab, manchmal bis zu volligem Ver
schwinden der Schauer, selbst in einer labilen Luftmasse (CALWAGEN 1926, BERGERON 
1930). 

Alte Okklusionsfronten (siehe sechstes Kapitel), welche keine Niederschlage mehr 
ergeben, konnen im Sommer tiber dem Festland Gewitter hervorrufen, eben wegen 
der mit diesen Fronten verbundenen Konvergenz [CALWAGEN 1926, REFSDAL 1930 
(1), NAMIAS 1938 (1»). 

Die Intensitat der Wolkenentwicklung hangt allerdings auch vom Feuchtigkeits
gehalt der Luft ab: je hOher die Temperatur (je hOher die Sattigungsfeuchtigkeit 
der Luft), desto starker und typischer sind die Konvektionswolken ausgebildet. 
1m Winter und selbst noch im Frtihling unterscheiden sich die Konvektionswolken 
in labilen Luftmassen tiber dem Festland meist durch geringere Dichte und geringere 
vertikale Entwicklung scharf von den sommerlichen Haufen- und Schauerwolken. 
Bei groBer relativer Feuchtigkeit an der Erdoberflache liegt das Kondensations
niveau niedrig. Dagegen ftihrt bei groBer Trockenheit der Luft selbst eine sehr 
starke Uberhitzung des Bodens noch nicht zur Wolkenbildung. Ubrigens laBt sich 
das Kondensationsniveau leicht graphisch (nach den Tabellen von NEUHOFF oder 
FJELDSTAD, nach dem Emagramm, dem Sttive-Diagramm oder dem Aerogramm) 
bestimmen unter der Voraussetzung, daB die Hebung der Luft adiabatisch er
folgt. Es laBt sich auch leicht berechnen. Wenn die Luft bei Konvektion oder 
Turbulenz von unten mit einer Anfangstemperatur t und gegebenem Wasser-
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dampfgehalt aufsteigt, so konnen wir ihren "Taupunkt", d. h. die Temperatur 7: 

berechnen, bei welcher der in der Luft enthaltene Wasserdampf zu konden
sieren beginnen wird. Kennen wir t und 7:, so ergibt sich uaraus die Rohe 
des Kondensationsbeginns in Metern durch folgende Uberlegung: Die adiabatische 
Temperaturanderung in aufsteigender ungesattigter Luft betragt, wie wir wissen, 
0,98 0 auf 100 m. Gleichzeitig sinkt in der Luft wahrend der Rebung der Taupunkt, 
da der Dampfdruck mit fortschreitender Ausdehnung der Luft abnimmt. Die Be-

rechnungen zeigen, daB :: im Mittel zwischen 0,150 und 0,18 0 pro 100 m liegt. 

Rieraus folgt, daB Lufttemperatur und Taupunkt sich einander urn 0,810 pro 100 m 
Rebung nahern. Foiglich laBt sich die Rohe des Kondensationsniveaus, d. i. die 
Rohe der Wolkenbasis H, durch folgende annahernde Formel bestimmen: 

H = 122 (t -7:). 

In der Tabelle 3 (nach A. WEGENER) sind die Rohen H in Metern fur verschiedene 
Ausgangswerte der Temperatur und der relativen Feuchtigkeit gegeben. 

Man muB im Auge behalten, daB die wirkliche Kondensationshohe gewohnlich 
groBer ist als die berechnete, wobei diese Differenz mit der Rohe wachst. Nach 
SURING (1904) erreichte der Unterschied im Mittel von 207 Fallen 85 m, und war 
in 15% aller FaIle groBer als 400 m. PEPPLER 1922 hat aus 114 Fallen die bedeutend 
groBere Durchschnittsdifferenz von 293 m erhalten. Die Ursache liegt vor allem darin, 
daB die Rebung der Luft im Fall der Konvektion nicht rein adiabatisch erfolgt. 

Nach dem groBeren oder 
kleineren Wert der Labilitats
energie auf dem Emagramm und 
nach ihrer Lokalisierung in be
stimmten Schichten kann man 
abschatzen, inwiefern die Bedin
gungen fur eine Entwicklung der 
Konvektion gunstig sind. Die 
Aufgabe wird dadurch erschwert, 
daB man die Wahrscheinlichkeit 
der Tageskonvektion gewohnlich 
nach dem Emagramm des Mor

Tabelle 3. Kondensationshohe in Metern 
fur verschiedene A usgangswerte der Tem
peratur und der relativen Feuchtigkeit. 

Relative I Temperatur 
Feuchtigkeit 

-20· I _10· I o· Wi 20· 30· 

50% 989 1089 1189 1290 1393 1498 
60% 736 812 885 961 1038 1117 
70% 514 572 624 678 732 788 
80% 329 360 394 430 461 498 
90% 157 172 187 204 220 237 

genaufstieges zu beurteilen hat, auf welchem die positive Labilitatsenergie (ermittelt 
durch den Vergleich der Zustandskurve mit der Adiabate, letztere ausgehend von der 
Erdoberflache) in Anbetracht der nachtlichen Inversion in den bodennahen Schichten 
oft zu gering ausfallen wird. Die Frage, welche Eigenschaften - in quantitativer 
und qualitativer Rinsicht - das Morgenemagramm besitzen muB, urn auf die Mog
lichkeit oder Unmoglichkeit einer Entwicklung von Raufenwolken und eines Auf
tretens von Schauerniederschlagen schlie Ben zu lassen, bedarf noch einer naheren 
Klarung. Es ware offenbar rationeIler, die Adiabate nicht vom Bodenniveau 
aus zu konstruieren, sondern z. B. vom Niveau 800 mb, als Feuchtadiabate, wie es 
P. A. MOLTSCHANOW tut, oder von einem Niveau aus, welches den Maximalwert 
der positiven Labilitatsenergie zu erfassen gestattet (WILLETT). A. F. DJUBJUK 
zeigt, daB dies ungefahr das Niveau der maximalen spezifischen Feuchtigkeit 
ware. 

Aus Abb. 45 ist ersichtlich, daB man bei Verwendung der vom Bodenniveau aus
gehenden Adiabate sogar unmittelbar vor einem Gewitter eine betrachtliche 
negative Labilitatsenergie erhalten kann (die mit Minuszeichen bedeckte Flache). 
Lii.Bt man jedoch die Kurve als Feuchtadiabate erst vom Punkt mit dem Druck 
920 mb uber der Inversion ausgehen, so erhalt man in diesem Fall eine sehr be-
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deutende positive Labilitatsenergie (die mit Pluszeichen bedeckte Flache), wodurch 
das Gewitter erst seine Erklarung findet. 1m Niveau 920 mb hatte tibrigens die 
spezifische Feuchtigkeit ihr Maximum. 
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Abb.45. HiihenverteiJung der Temperatur auf dem Emagramm am 4. Juli 1935 morgens tiber Moskau. 

c) Ubergang von der Klein- zur Grollkonvektion. 

Der Mechanismus der machtigen vertikalen Luftversetzung bei vollentwickelter 
Konvektion ("GroBkonvektion") kann indessen noch nicht als endgtiltig geklart 
angesehen werden. Unklar ist hauptsachlich, wie die kleinen aufsteigenden "Blasen" 
und schwachen vertikalen Strome der ursprtinglichen ungeordneten Konvektion in 
machtige auf- und absteigende Luftstrome tibergehen. In Gebirgsgegenden gibt es 
vermutlich auBer den gewohnlichen Hangwinden untertags noch sehr mannigfaltige 
Bedingungen, die eine machtige Entwicklung der Konvektion begtinstigen. So hat 
z. B. BERGERON auf folgenden Mechanismus einer sommerlichen Konvektion an der 
Nordseite des Hauptkammes des Kaukasus hingewiesen. Die tiber dem schnee
freien, aber hohen Felsenkamm, welcher nordlich und parallel zum Hauptkamm 
verlauft, liegende Luft erwarmt sich stark. Gleichzeitig ktihlt sich die Luft tiber 
dem mit Eis und Schnee bedeckten Hauptkamm bis zu einer Rohe von 5 km be
deutend abo Eine machtige, erwarmte Luftmasse tiber dem Felsenkamm wird von 
kalterer Luft umschlossen: im Norden von der Luft tiber der Ebene, im Stiden von 
der Luft tiber dem Hauptkamm. Infolgedessen setzen in ihr heftige Aufwarts
bewegungen ein, welche zur Entwicklung einer KonvektionsbewOlkung nordlich 
yom Rauptkamm ftihren. - Anderseits weisen ROSSBY und WEIGHTMANN 1926 auf 
gewisse orographische Verhaltnisse in Amerika hin, welche die kalte Luft zwingen, 
tiber warme hinwegzustromen, was dann zu einer vertikalen Labilitat der Atmo
sphare und zu konvektiven Massenverlagerungen AnlaB gibt. 

Bedeutend schwieriger ist die Erklarung des Zustandekommens einer machtigen 
Konvektion tiber der Ebene. V. FICKER 1931 nimmt an, daB die Vertikalversetzung 
groBer Luftmassen auBer durch die Labilitat der unteren Luftschichten auch noch 
durch eine starke Labilitat der Luft in mittleren Hohen verursacht wird. Dabei 
dtirfte der AnlaB zur Rebung der warmeren Luft in ihrer UnterspUlung durch 
kaltere Luft zu suchen sein. DaB eine vorhergehende Labilitat der mittleren 
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Schichten der Troposphare eine sehr wichtige Vorbedingung fiir ein Umsichgreifen 
der heftigen "gewitterigen" Konvektion vorstellt, steht anderseits auBer Zweifel. 
Schon die Ausbildung eigenartiger Konvektionswolken vor dem Gewitter in mittleren 
Rohen (Ac tloccus und castel latus) weist auf eine Labilitat (zum mindesten Feucht
labilitat) dieser Schichte als Vorlaufer einer machtigen Konvektionsentwicklung 
hin. Eine gewisse Rolle bei der Labilisierung der freien Atmosphare muB (auBer 
der Uberhitzung der unteren Schichten) auch die nachtliche Abkiihlung hoherer 
Schichten durch Ausstrahlung, besonders iiber Wolkengipfeln, spielen. 

In einer groB angelegten Untersuchung iiber instabile Schichtungen in der Atmo
sphare hat SEIFERT 1935 u. a. die Ansicht ausgesprochen, daB sich ein bei stark 
labiler Luftschichtung entstandener und rasch aufschieBender Cu cast. sein "Einzugs
gebiet" schafft, d. h. den horizontalen Zustrom, welcher die aufsteigende Luft zu 
ersetzen trachtet. Dies gelingt zunachst nicht ganz, weshalb die Aufwartsstromung 
etwas zusammensinkt. Ist dieses Zusammensinken (unter - voriibergehendem -
Abtrocknen des Cu) bis unter den Betrag des horizontalen Zuflusses erfolgt, so kann 
infolge des nunmehrigen Uberwiegens des letzteren ein neues, noch starkeres Auf
schieBen des Cu beginnen, und so arbeitet sich die Konvektion intermittierend in 
die Rohe, unter periodisch zunehmender Verbreiterung der Cu-Areale. 

Auf eine ahnliche Erklarungsmoglichkeit der Fortentwicklung bzw. der Selbst
erhaltung der Gewitterkonvektion hatte schon v. FICKER 1931 hingewiesen: Ein 
machtiger aufsteigender Strom, der bereits eine bedeutende kinetische Energie be
sitzt, kann eine Schicht durchbrechen, welche warmer ist als die aufsteigende Luft 
selbst; erst dann kommt seine Vertikalbewegung zum Stillstand. In der Folge 
breitet sich die durchgebrochene kalte Luft iiber die warmere in der Richtung des 
dort herrschenden Rohenwindes aus (Abb. 46); 
dadurch wird in diesem hohen Niveau neuer
lich Labilitat geschaffen, welche den Kon
vektionsprozeB aufrecht erhalt. Auf diese Art 
werden in den KonvektionsprozeB standig neue 
Luftmassen aus den tieferen Schichten einbe-
zogen. 

Die Labilitat der mittelhohen Luftschichten 
kann sich auch infolge mechanischer Ursachen 

Hdhenwifld --

verstarken; so z. B. wachsen beim Einbruch Gewitferherd 
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vertikalen Gradienten in der gehobenen war
men Masse an. Im Jahre 1932 hat BERGERON 
auf eine merkliche VergroBerung der Feucht
labilitat (Bildung von Ac tloccus und castella

Abb. 46. Ausbreitllllg des Konvektionsstromes 
eines Gewitters iiber einer Inversion. (Nach 

v. FICKER 1931.) 

tus) in kontinentaler Tropikluft, welche durch eine neu angelangte Kaltmasse 
nach oben verdrangt wird, und auf eine nachfolgende heftige Entwicklung der 
Gewitterkonvektion hingewiesen. 

Auch dann, wenn die Warmluft entlang der Warmfrontflache aufgleitet, nimmt 
ihre vertikale Labilitat zu [SCHERHAG 1931 (1) und (2)]; dies kann zu einer Kon
vektion fiihren, welche iiber der Frontflache beginnt. Wenn die aufgleitende 
Warmluft bereits friiher feuchtlabil geschichtet war, was haufig in kontinentaler 
Luft im Sommer vorkommt, so kann sich die Konvektion iiber der Frontflache bis 
zur Ausbildung von Schauerwolken eventuell mit Gewittererscheinungen steigern 
(Warmfrontgewitter). Analog verstarkt sich, wie schon friiher gezeigt, die Labili
tat und mit ihr auch die Konvektion bei orographischer Rebung der Luft. 

Ein interessantes Beispiel fUr die Temperaturverteilung mit der Rohe bei einem 
Warmfrontgewitter (Morgengewitter yom 4. Juli 1935 in Moskau) zeigt Abb.45. 
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Die Konvektion begann offenbar iiber der Frontflache, da die bedeutende Front· 
inversion wahrend des Gewitters unzerstort blieb. In den hoheren Schichten waren 
dabei die vertikalen Temperaturgradienten sehr groB und kamen in einigen Niveaus 
dem trockenadiabatischen Gefalle nahe, was eben eine starke Entwicklung der Kon
vektion zur Folge hatte. 

Zum SchluB sei darauf hingewiesen, daB die typische Kaltfrontbewolkung ihrem 
Charakter nach den Konvektionswolken nahe verwandt ist. Es findet sich hier 
(wenigstens unmittelbar vor der Front) keine gleichmaBige Wolkendecke mit ruhig 
ausfallenden Niederschlagen wie im Fall der Warmfront, sondern gewissermaBen 
eine einzige ungeheure Schauerwolke mit Boen und Gewittern, die sich in einer 
Ausdehnung von Hunderten von Kilometern der Front entlang erstrecken kann. 
Der Mechanismus der Lufthebung vor der Kaltfront, welcher zur Wolkenbildung 
fiihrt, hat allerdings mit der Konvektion nichts gemeinsam. Er wird an zustandiger 
Stelle behandelt werden (fiinftes Kapitel). 

d) Einteilung der Gewitter. 

Wenn auch, wie soeben betont, durchaus nicht jedes Gewitter durch Konvektion 
entsteht, so zeigt doch die Erfahrung, daB die Entwicklung aller Gewitter durch 
eine feuchtlabile Schichtung gefordert wird. Es erscheint daher angemessen, schon 
an dieser Stelle eine grundsatzliche Einteilung der Gewitter zu geben. Wir werden 
uns dabei an die von NAMIAS 1938 (1) gegebene Klassifikation halten, die zwar in 
erster Linie nordamerikanische Verhaltnisse beriicksichtigt, aber ohne Zweifel als 
allgemein giiltig angesehen werden kann. 

Man versteht unter Gewittern gemeinhin die mit sichtbaren und horbaren 
elektrischen Entladungen verbundenen Kondensationsvorgange des atmospharischen 
Wasserdampfes. Zu solchen Entladungen kann es dann kommen, wenn die Kon
densation besonders rasch erfolgt. Da dies vor allem in der Cumulonimbus genannten 
Wolke der Fall ist, so ist diese der typische Sitz des Gewitters. Hinsichtlich der 
bekannten Begleiterscheinungen des Gewitters miisl;len wir auf die allgemein meteoro
logischen Lehrbiicher verweisen. Die Entstehung der Gewitterelektrizitat ist noch 
nicht geklart. Wir konnen hier nur erwahnen, daB diesbeziiglich zwei Theorien, 
die WILsoNsche und SIMPsoNsche, einander gegeniiberstehen; Naheres dariiber 
bei Sir GEORGE SIMPSON und F. J. SORASE 1937. 

Die synoptisch.thermodynamische Gewitterklassifikation von NAMIAS unter
scheidet: 

1. Luftmassengewitter { a) infolge lokaler Konvektion ("Warmegewitter"); 
b) in thermodynamisch kalten Luftmassen; 

1 a) im Kaltfrontbereich ("Kaltfrontgewitter"); 
2. Frontalgewitter b) im Warmfrontbereich ("Warmfrontgewitter"); 

c) im Bereich einer Okklusionsfront; 
3. orographische Gewitter; 
4. Gewitter in horizontal konvergierenden Luftstromen. 
Verschiedene Ansatze zu einer solchen Einteilung finden wir bereits in den 

vorhergehenden Ausfiihrungen dieses Abschnitts, weshalb wir uns in der Beschrei
bung der einzelnen Typen kurz fassen konnen. 

Die Luttmassengewitter intolge lokaler Konvektion werden auch vielfach "Lokal
gewitter" oder "W armegewitter" genannt. Sie sind das Endergebnis einer durch
dringenden Konvektion infolge Oberhitzung der untersten Luftschichten vom 
sonnenbestrahlten Erdboden aus; daher sind sie rein thermischer Natur. Ihre lokalen 
V orzeichen sind vor allem: unter Tags hochaufquellende, voneinander wohl ab
gegrenzte Wolken vom Typus Cu castellatus und Cu congestus, heiBe bis schwiile 
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und oft auch stagnierende Luft, starker nachmittagiger Druckrtickgang. Bedeutende 
positive Labilitatsenergie in den Aufstiegsergebnissen, wenn man den storenden 
EinfluB der Morgeninversion entsprechend eliminiert, z. B. unter Anwendung des 
im obigen Unterabschnitt b empfohlenen Verfahrens. DaB tiber Seen und Moor
gebieten die lokale Gewitterbildung gefordert wird, ist begreiflich, da tiber diesen 
Gebieten die Feuchtlabilitat verstarkt sein muB (siehe auch v. FICKER 1931). 

Bei Luftmassengewittern in thermodynamisch-kalter Luft ist der kraftige vertikale 
Temperaturgradient nicht verursacht durch eine "Oberhitzung mehr oder weniger 
stagnierender Luft von unten aus, sondern durch die Advektion kalter Luft tiber 
eine relativ warme Erdoberflache. DaB eine solche rasch stromende "Kaltmasse" 
durch eine bedeutende konvektive "Obertragung der Warme und Feuchtigkeit nach 
oben sowie durch kriiftige dynamische Turbulenz charakterisiert ist, werden wir 
im Abschnitt 51 c sehen. Ihre typischen Merkmale sind infolgedessen stark wech
selnde Cu- und Cb-Bewolkung, die von Regen-, Schnee- oder Graupelboen, oft 
mit Gewittern, begleitet ist (siehe auch Abschnitt 53). Die durch kurzdauernde, 
bisweilen aber sehr heftige Entladungen ausgezeichneten "W intergewitter" und 
"Aprilgewitter" gehoren in diese Kategorie, deren Vertreter frtiher im allgemeinen 
als "Wirbelgewitter" bezeichnet worden sind. In Nordamerika scheinen diese Gewitter 
schwacher zu sein und aus der aerologischen Analyse schwieriger vorherzusagen. 
1m Sommer sind sie tiberhaupt selten, da sich die "Kaltmasse" tiber dem Fest
land ziemlich rasch in eine "Warmmasse" umwandelt. Ein anderer, die Ausbildung 
dieser Gewitter hindernder Umstand kann das Vorhandensein von Abgleitflachen 
innerhalb der Kaltmasse sein, namentlich dort, wo diese tief liegen, also unweit 
der vorangegangenen Kaltfront. 

Die Frontalgewitter im Kaltfrontbereich, auch kurz "Kaltfrontgewitter" (frtiher 
bloB "Frontgewitter") genannt, gehoren zu den am besten studierten Gewitter
typen. Ihr Sitz ist, wie schon oben erwahnt, das ausgedehnte und hochreichende 
Cb-Gewolk in der von einem vordringenden Kaltluftkeil kriiftig angehobenen und 
meist feuchtlabilen Warmluft. Besonders heftig werden sie nach NAMIAS dann, 
wenn durch das V oreilen des Kaltluftkopfes in einiger Rohe ein sehr steiler vertikaler 
Temperaturgradient entsteht. Details tiber diese Vorgange enthalt vor aHem 
Abschnitt 59. Die Kaltfrontgewitter pflanzen sich mit der Kaltfront oft in einer 
Breite von Runderten von Kilometern tiber weite Landstriche fort; wird die Front 
quasistationar, so konnen an ihr entstehende und entlangwandernde Wellenstorungen 
(siehe Abschnitt 63) die Gewittertatigkeit lokal verstarken, ein im Sommer tiber 
Neu-England haufiger Fall .. Zunehmende positive und abnehmende negative 
Labilitatsenergie in der Warmluft begtinstigen das Auftreten von Gewittern an 
der Kaltfront. Infolgedessen haben Kaltfrontgewitter eine ausgesprochene Tages
periode. Gegen abend und nachts hort die Gewitterneigung im Kaltfrontgewolk 
meist auf. 

Seltener sind die Frontalgewitter im Warmfrontbereich, aber sie treten gelegentlich 
in groBer Zahl an ein und derselben Front auf. Die geringere Raufigkeit dieser 
"Warmfrontgewitter" rtihrt davon her, daB die tiber die Warmfront aufgleitende 
Warmluft in der Regel ziemlich stabil geschichtet ist. Unter gewissen Umstanden 
kann sie dagegen, wie in Abschnitt 58 ausgefiihrt, stark feuchtlabile Gradienten 
aufweisen: es ist dies in Europa namentlich bei der sommerlichen kontinentalen 
Tropikluft der Fall,1 in Nordamerika bei der aus dem Golf von Mexiko stammenden 
Tropikluft; nach NAMIAS kann die VergroBerung des vertikalen Temperaturgradien
ten der Warmluft auch durch deren horizontale Konvergenz im Warmsektor mit-

1 Doch kommen hier nach DINIES 1936 (2) gelegentlich auch im Winter Warmfront
gewitter vor. 



124 Das Wasser in der Atmosphare. 

bedingt sein (siehe unten). Ganz allgemein zeigt dann das Warmfrontgewolk kon
vektive Auswiichse, ja es kann sich sogar geradezu in einen Cb umwandeln. Da 
dessen Basis jedoch der Front entlang ansteigt, haben die Warmfrontgewitter oft 
den Charakter von "Hochgewittern" mit zwar zahlreichen, aber wenig heftigen Ent
ladungen. Ihre Tagesperiode ist weniger ausgepragt als jene der Kaltfrontgewitter, 
auBerhalb des Sommers scheinen sie nachts fast ebenso haufig aufzutreten wie unter
tags. In den Vereinigten Staaten von Nordamerika zeigt die energetische Analyse 
der Zustandskurve positive Labilitatsenergie der Warmluft namentlich auch in 
jenen Fallen, wo sich Gewitter in Wellenstorungen an quasistationaren Warm
fronten bilden. Vor der Entdeckung der Warmfront hat man diesen Gewitter
typ friiher "Gewitter im Grenzgebiet zwischen warmen und kalten Raumen" 
genannt. 

In die Kategorie der Frontalgewitter im Bereich von Okklusionstronten gehort 
nach NAMIAS vielleicht der groBte Teil aller Sommergewitter, wobei es sich in der 
Regel urn alte Kaltfrontokklusionen. handelt, die sich infolge fortschreitender Er
warmung der prafrontalen Luft in aktive Kaltfronten mit fast allen charakteristi
schen Begleiterscheinungen von solchen umgewandelt haben (siehe Abschnitt 60). 
Sie bilden sich im barischen Feld als Drucktroge ab, wobei die Warmluft zunehmend 
konvergiert und an Konvektionsenergie gewinnt. Handelt es sich dagegen urn 
Okklusionen yom Warmfronttypus, so ist die allgemeine Zunahme des vertikalen 
Temperaturgradienten vor allem verursacht durch die fortschreitende Uberschiebung 
warmerer Kaltluft durch kaltere. Uberhaupt verlangt die energetische Analyse 
der Zustandskurve vor Okklusionsgewittern eine besonders umsichtige Beriick
sichtigung der Eigenart aller beteiligten Luftmassen. 

Unter orographischen Gewittern verstehen wir nur jene, welche sich im gebirgigen 
Gelande selbst und infolge seiner Einwirkung gebildet haben, wenngleich wir zu 
beach ten haben, daB sich auch die von ferne herangezogenen Gewitter aller friiher 
genannten Typen im Gebirge erheblich verstarken konnen. Allgemeine Ursa chen 
fiir das gewitterfordernde Verhalten von Bergen sind die dynamische Turbulenz, 
das Auftreten von Hangaufwinden und die Konvergenz von Talaufwinden, welche 
den notwendigen Impuls geben zum Ubergang von der Klein- zur GroBkonvektion. 
Es ist allerdings bekannt, daB sich in einem orographisch reichgegliederten Gebiet 
neben gewitterfordernden auch gewitterhemmende Gegenden finden. Einer zu
sammenfassenden Darstellung iiber Gewitter in den Alpen von WEIXLEDERER 1939 
ist zu entnehmen, daB hohe, allseits frei aufragende und an breite Taler angrenzende 
Berge mit ihrem stark entwickelten Hangwindsystem die Gewitterbildung besonders 
begiinstigen, desgleichen der an die feuchten Ebenen angrenzende Gebirgsrand. 
Dagegen losen sich viele Gewitter beim Uberschreiten von Passen oder tiefen Talern 
wegen der dort vorhandenen absteigenden Windkomponente auf. Hange und Ein
senkungen im Lee der vorherrschenden Luftstromungen sind also meist Erloschungs
gebiete fiir Gewitter. Das Zentralgebiet der Alpen ist wegen seiner geringeren 
Feuchtigkeit und wohl auch wegen der Eisbedeckung der Hochregion (absteigende 
Gletscherwinde) gewitterarm. Zu den orographischen Gewittern muB man nach 
NAMIAS auch jene zahlen, welche sich in feuchtlabilen maritimen Luftstromen bilden, 
die von Steilkiisten zum Aufsteigen genotigt werden. 

Die Gewitter in horizontal konvergierenden Luttstromen kommen dadurch zustande, 
daB die mit der Konvergenz verbundene Hebung der Luft deren vertikalen Tern
peraturgradienten vergroBert, wie wiederholt und namentlich in Abschnitt 36 
erwahnt. Nach NAMIAS kann dieser Effekt als gewitterbildend namentlich in noch 
stark offenen Warmsektoren vorkommen, ferner im Konvergenzgebiet, welches 
das abgebogene Okklusionsende fortsetzt (Abschnitt 65), und schlieBlich im Zyklonen
zentrum selbst, bei sehr rascher Okklusion, wenn die Warmluft nicht zu stabil 
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ist. Die Wintergewitter in Neu-England verdanken ihr Entstehen fast ausschlieB
lich dem letztgenannten Vorgang. 

Als gemeinsames Merkmal aller dieser Typen finden wir also: Gewitter kommen 
dann und dortzustande, wo eine an und fiir sich kraftige Kondensation, von welchen 
Ursachen immer hervorgerufen (Konvektion, Turbulenz, frontales Aufsteigen, 
orographische Aufwinde, Konvergenz), sich durch eine besonders feuchtlabile 
Schichtung der kondensierenden Luft noch verstarkt. Wenn wir vorlaufig auch 
keine zahlenmaBige Grenze kennen, bei welcher wahrend heftiger Kondensation 
die elektrischen Entladungen tatsachlich einsetzen, so bietet doch - abgesehen 
von der allgemeinen Wetterlage und dem Himmelsanblick - die energetische Analyse 
der Zustandskurve besonders wichtige Anhaltspunkte fur die Beurteilung der 
Gewitterneigung. ALWORD und SMITH 1929 haben eine bedeutende Anzahl sommer
licher Wetterlagen in den Vereinigten Staaten von Nordamerika mit Hilfe von 
Tephigrammen untersucht. Sie sind zur Folgerung gelangt, daB sich die Gewitter
bedingungen auf dem Tephigramm im allgemeinen mindestens sechs Stunden vor 
Gewitterausbruch durch das Erscheinen einer groBen positiven Flache erkennen 
lassen. 

Die Behandlung der Gewitterklassifikation an dieser Stelle hat es notwendig 
gemacht, einige allgemeine Erscheinungen und V organge zu erwahnen, die erst 
in den spateren Abschnitten naher beschrieben und erlautert werden. 

Literatur zu Abschnitt 37. 
Ails der Reihe statistisch-aerologischer Untersuchungen iiber die physikalischen 

Bedingungen fiir die Konvektion und Haufenwolkenbildung sei nur die Arbeit: PEPPLER 
1922 erwahnt, wo auch zahlreiche Hinweise auf altere Literatur vorkommen. 

Erste klassische Untersuchung der Konvektionsbedingungen im Lichte der Luft
massenmeteorologie und Frontenlehre: J. BJERKNES und SOLBERG 1921. 

Eine grof3ziigige synoptisch-aerologische Analyse der sommerlichen Konvektions
bedingungen fiihrte E. CALWAGEN in Norwegen in den Jahren 1923 bis 1925 durch: 
CALWAGEN 1926. 

Neue thermodynamische Untersuchungen der norwegischen Meteorologen iiber die 
Konvektion in der Atmosphiire: REFSDAL 1930 (1), J. BJERKNES 1938, PETTERSSEN 
1939 (1). 

Zur Theorie der Energieumwandlungen in Gewittern siehe ferner: NORMAND 1938 (1), 
1938 (2), 1938 (3), 1938 (4). 

Der Frage der geordneten Konvektion iiber dem Festland unter synoptisch-aerologi
scher Untersuchung von Einzelfallen sind u. a. folgende Arbeiten gewidmet: v. FICKER 
1931, 1932, 1933. 

Wichtige Beitrage zu dieser Frage finden sich ferner bei BERGERON 1934 (2) (Ab
schnitt 39). 

Neuere Literatur iiber die synoptische Analyse der Gewittertatigkeit in l\1itteleuropa 
unter besonderer Beriicksichtigung der Konvektion iiber der Warmfront: MARKGRAF 
1928, SCHERHAG 1931 (1) (mit detaillierten Literaturangaben), 1931 (2), 1932 und 1933, 
DINIES 1936 (2). 

Jiingste Arbeit iiber orographische Gewitter (Alpen): WEIXLEDERER 1939. 
Uber die allgemeinen meteorologischen Bedingungen der Gewitterbildung siehe 

auch: BOHME 1934, NAMIAS 1938 (Abschn. IX), WINTER 1938. 
Wetterflug in einem Warmegewitter: SCHWERDTFEGER und SCHUTZE 1938. 
SIMPSONS Theorie iiber die Elektrizitatsverteilung in Gewitterwolken: Sir GEORGE 

SIMPSON and SCRASE 1937. 
Ubersicht und Kritik der modernen Vorstellungen iiber das Wesen der Gebirgs

winde samt neuer Theorie: WAGNER 1932 (1), 1932 (2), 1938 (2) (mit ausfiihrlichem 
Literaturverzeichnis ). 

Andere Arbeiten, die noch im Text des Abschnitts 37 Erwahnung gefunden haben: 
WENGER 1923, ROSSBY and WEIGHTMANN 1926, ALWORD and SMITH 1929, GEIGER 1931, 
BECKER 1935. 
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38. Inversion en. Fohn. 

a) Boden-, Schrumpfungs- und Frontalinversionen. Sperrschichten. 

Temperaturzunahmen mit der Rohe oder Temperaturinversionen sind in der 
Troposphare sehr haufig.1 Nach Beobachtungen von LINDHOLM wurden in Schweden 
in den Jahren 1924 und 1925 Inversionen in 44% aller aerologischer Aufstiege be
obachtet (im Winter in 69% aller FaIle). Nach dem Material der Internationalen 
aerologischen Kommission entfielen in Europa auf 1000 Beobachtungen: in einer 
Rohe von 0,5 km - 212 Inversionen; in einer Rohe von 1 km - 124; in 2 km 
- 56; in 4 km - 196; in 6 km - 77 usw. Nach W. PEPPLER 1930 (2) wurden am 
Bodensee in den sieben Jahren 1910 bis 1916 in der freien Atmosphare 190 Inver
sionen beobachtet, in welchen der Temperatursprung mit der Rohe 5° iiber
schritt; schwachere Inversionen oder Isothermien (unveranderte Temperatur mit 
der Rohe in irgendeiner Schicht) kamen noch bedeutend haufiger vor. 

Die Ursa chen der Entstehung von Inversionen sind sehr mannigfaltig und zahl
reich; wir verweisen hier nur auf die wichtigsten genetischen Typen. 

1. Boden- (Strahlungs-) lnversionen entstehen dadurch, daB sich die unteren 
Luftschichten von der durch Ausstrahlung abgekiihlten Unterlage aus abkiihlen. Sie 
bilden sich vorwiegend in klaren, ruhigen Nachten (zu allen Jahreszeiten, besonders 
jedoch im Winter), weil dann die Ausstrahlung der Erdoberflache nicht durch 
Sonnenstrahlung oder durch Riickstrahlung von den Wolken kompensiert und die 
abgekiihlte Luft nicht vom Wind zerblasen wird. Die Temperatur ist am tiefsten 
in der unmittelbar am Boden aufliegenden Luftschicht und nimmt von der Erd
oberflache aus bis zu einer Rohe von einigen Metern oder Dekametern zu (im Winter 
bei starker und andauernder Ausstrahlung sogar bis zu einer Rohe von 100 bis 
150 m). Mit Bodeninversionen hangen im Friihjahr und Rerbst oft Bodenfroste zu
sammen; an der Erde sinkt die Lufttemperatur nachts unter 0°, wahrend sie in 
der Rohe der meteorologischen Riitte noch iiber 0° bleibt. Ferner bildet sich im 
Zusammenhang mit Bodeninversionen Bodennebel, der sich solange nicht auflost, 
als die Inversion andauert. 

Die Bodeninversion ist also ihrem Wesen nach eine nachtliche Erscheinung. 
Mit Sonnenaufgang setzt Bodenerwarmung und Windverstarkung ein. Die dabei 
zunehmende (dynamische und thermische) Turbulenz lOst die Inversion auf oder 
schwacht sie wenigstens abo 

Eine groBe Bedeutung fiir die Ausbildung von Bodeninversionen hat das Relief 
der Landschaft. Die Kaltluft, welche infolge ihrer groBeren Dichte an den Uneben
heiten des Gelandes herabflieBt, sammelt sich nachts in Kesseln, an der Sohle von 
Gebirgstalern usw. an. Daher konnen die Bodeninversionen hier besonders stark 
und machtig werden, was seinen Ausdruck findet in der ungleichmaBigen Verteilung 
der Nebel und Nachtfroste. 

A. RUDNEW 1932 hat auf einige bemerkenswerte nachtliche Inversionen, 
welche durch die Gelandekonfiguration verstarkt wurden, hingewiesen. So betrug 
z. B. am 23. Februar 1931 um 7 Uhr die Temperatur in der Rohe der meteoro
logischen Station am Gipfel des Gagry-Kammes (1630 m iiber dem Meeresniveau) 
+ 4,1°; 15 Minuten spater betrug sie am Boden eines kleinen von Wald umgebenen 
Kessels, 0,3 km von der Station entfernt und um 15-20 m tiefer, - 21,8°. Die 
Temperaturdifferenz betrug somit 25,9°. An beiden Stellen wurde die Temperatur 
mit einem ASSMANNschen Psychrometer in einer Rohe von 1,5 m iiber der Ober-

1 Besonders haufig sind sie beim Ubergang aus der Troposphare in die Stratosphare. 
In Europa entfallen auf 1000 Falle in 12 km H6he 463, in 14 km 500 Inversionen. Diese 
"oberen" Inversionen werden wir im weiteren nicht beriicksichtigen. 
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fliiche der Schneedecke gemessen. Die Bewolkung bestand aus hohen Federwolken 
und es herrschte nahezu vollige Windstille. 

In Mitteleuropa treten nach W. SCHMIDT 1930 die tiefsten Temperaturen in 
einer 120 m tiefen Doline am Diirrensteinplateau (1450 m ii. d. M.) in der Nahe des 
Lunzer Sees (Niederosterreich) auf. 1m Winter 1928/29 und 1929/30 sank das 
Thermometer am Grunde der Doline bisweilen auf - 48°. Am 21. Januar 1930 
wurden hier - 28,8° gemessen, 100 m hoher gleichzeitig + 2,3°, was einer Tem
peraturzunahme von 31 °/100 m entspricht. 

Falls die Strahlungsabkiihlung stark und von Dauer ist (wie z. B. in der Arktis 
im Winter), erreicht die Bodeninversion eine groBe Machtigkeit (bis zu 150-200 m) 
und bleibt lange bestehen. Nur ein betrachtliches Auffrischen des Windes und 
verstarkte dynamische Turbulenz konnen sie zerstreuen. Sogar im Sommer erhalt 
sich iiber dem arktischen Eis bestandig eine Isothermie. 

Starke und bis zu einer betrachtlichen Hohe (iiber 100 m) hinaufreichende 
Strahlungsinversionen sind femer eine gewohnliche Erscheinung bei heiterem 
und ruhigem winterlichem Wetter und in kontinentalen Hochdruckgebieten. In 
den winterlichen Antizyklonen Sibiriens sinkt die Temperatur in den unteren Luft
schichten auf - 50° bis - 60°; in Jakutien wurden sogar Temperaturminima VOn 
- 68° verzeichnet. Mit der Hohe nimmt dann die Temperatur bedeutend zu, 
beginnend von der Erdoberflache selbst. Allerdings gesellen sich in den kontinen
talen Antizyklonen zu den Strahlungsinversionen oft starke Inversionen in hoheren 
Schichten, welche dem Typus der Schrumpfungsinversionen angehoren. 

Auch in bewegter Luft, die iiber eine kaltere Unterlage hinwegstromt, ist 
die Ausbildung von Bodeninversionen moglich. Die untersten Luftschichten neigen 
in diesem FaIle namlich immer zur Stabilisierung, d. h. zu einer Abnahme des 
vertikalen Temperaturgradienten, der unter besonders giinstigen Umstanden sogar 
negativ werden kann. P. A. MOLTSCHANOW 1923 hat auf einen solchen Inversions
typus hingewiesen: auf die sog. Friihjahrsinversionen, welche in der iiber eine tauende 
Schneedecke hinwegstromenden Warmluft entstehen; die zum SchmelzprozeB notige 
Warme wird der untersten Luftschicht entzogen. 

2. Schrumptungsinversionen entstehen in der freien Atmosphare infolge ab
steigender Bewegung und dynamischer Erwarmung der Luft innerhalb einer und 
derselben Luftmasse. Sie entwickeln sich in verschiedenen Hohen, vorwiegend unter 
antizyklonalen Bedingungen. Nach W. PEPPLER beginnen Inversionen iiber dem 
Bodensee am haufigsten in einer Hohe von 600-800 m, ihre obere Grenze liegt 
meist in einer Hohe VOn 800-1200 m. 

Da in stationaren Antizyklonen iiber dem Festland im Sommer die starke Er
warmung durch Einstrahlung der Ausbildung der Inversionen entgegenwirkt, 
kommen derartige Schrumpfungsinversionen vorwiegend in winterlichen Anti
zyklonen vor und sind daher typisch fiir das Winterhalbjahr. Nach Angaben von 
PEPPLER entfielen von 190 Inversionen 166 auf die fiinf Monate von Oktober bis 
Februar (mit einem Maximum von 49 im Januar). 

Der EntwicklungsprozeB einer Schruinpfungsinversion geht im wesentlichen 
folgendermaBen vor sich: Die unteren Luftschichten kiihlen sich ab, werden dichter 
und flieBen infolge antizyklonaler Divergenz zum Teil in horizontaler Richtung 
auseinander. Es tritt dann ein sog. Zusammensinken, eine Schrumpfung der Luft 
ein, d. h. die Luft gerat auf ausgedehntem Gebiet in eine absteigende Bewegung, 
welche sich zur horizontalen Luftversetzung hinzugesellt. In den bodennahen 
Schichten ist diese Abwartsbewegung, da sie hier VOn der Erdoberflache aufge
halten wird, nur schwach ausgepragt, in den hoheren Schichten dagegen bedeutend 
starker; die Luftteilchen sinken dort eine betrachtliche Strecke herab. im Jahre 
1906 hat MARGULES gezeigt, daB sich der vertikale Temperaturgradient einer Luft-
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schichte andern muB, wenn sie ab8inkt. Falls er urspriinglich groBer ist als der 
trockenadiabatische, so kann er infolge des Zusammensinkens noch weiter zunehmen; 
ist er trockenadiabatisch, so andert er sich beim Zusammensinken nicht; wenn 
er schlieBlich (wie gewohnlich) geringer i8t als der trockenadiabatische, so wird 
er beim Zusammensinken kleiner; die Schichtung wird stabiler. Man kann dies 
leicht graphisch auf einem Adiabatenformular (z. B. auf einem Emagramm) zeigen. 
Die von den Isobaren 550 und 650 mb begrenzte Luftschlcht be sitze eine Temperatur
verteilung, welche in Abb. 47 durch den Abschnitt AB dargestellt ist. Beim Zu
sammensinken der Schicht andert jeder Punkt der Linie AB seine Temperatur 
nach der Trockenadiabate,l so daB seine potentielle Temperatur konstant bleibt. 
Infolge des Zusammensinkens, hier z. B. bis zu einem Druck von 950-850 mb, 
wird der Punkt A in die Lage A' und der Punkt B in die Lage B' gelangen; es ist 
offensichtlich, daB die Temperaturverteilung innerhalb der betreffenden Schicht 
stabiler geworden ist. Analog ergibt sich, daB eine Schicht mit trockenadiabatischer 
Temperaturverteilung DG bei einem Herabsinken bis zum Niveau von 950-850 mb 
keine Anderung der Temperaturverteilung erfahrt (Linie D'G') und daB sich in 
Pmb einer Schicht mit iiberadiaba-
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Abb.47. Adiabatische Temperaturanderungen von Luftmassen bei 
Vertikalverschiebung. (Nach NAMIAS 1934.) 

Labilitat beim Zusammen
sinken verstarkt. 2 

Infolge des V orwiegens 
unteradiabatischer Tempera
turgradienten nimmt also bei 
einer Abwartsbewegung ge
wohnlich die Stabilitat der 
Schichtung zu; falls die zu
sammensinkende Schicht 
schon zu Beginn geniigend 
stabil geschichtet war, kann 
sich in ihr durch das Zusam
mensinken eine Inversion bil
den. Die ganz groBen Inver
sionen entstehen aber haupt
sachlich dadurch, daB die ab
sinkenden Luftmassen die un
tere Kaltluftschicht nicht 
durchbrechen konnen. Eine 

801che Inversionsschicht kann mehrere hundert Meter dick sein und eine groBe hori
zontale Ausdehnung besitzen. Beim Zusammensinken steigt die Temperatur in 
jedem einzelnen Niveau, da die von oben herabsinkende Luft eine hohere potentielle 
Temperatur hat als die bisher in dem betreffenden Niveau liegende. Dagegen nimmt 
die relative Feuchtigkeit in der herabsinkenden und sich dynamisch erwarmenden 
Luft ab; infolgedessen ist eine Schrumpfungsinversion auBer durch eine Temperatur
zunahme auch durch eine Feuchtigkeitsabnahme mit der Hohe charakteri8iert. 

Beim andauernden Herabsinken und gleichzeitigen AbflieBen der Luft nach 
den Seiten riicken die Flachen gleicher potentieller Temperatur immer naher an-

1 Der langsame ProzeJ3 des Zusammensinkens ist allerdings nicht streng adiabatisch; 
im Winter wird die dynamische Temperaturzunahme in den Antizyklonen infolge des 
Warmeverlustes durch Ausstrahlung der Luft etwas verringert. 

2 1m Fall GH wird angenommen, daJ3 sich die Luftschichte beim Absinken auch 
streckt, wobei sich die Druckdifferenz, durch welche ihre Masse reprasentiert wird, 
von 100 mb auf 50 mb verringert. 
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einander und die Inversionsschicht wird dtinner; der Temperatur- und Feuchtigkeits
sprung erstreckt sich gelegentlich auf ein Hohenintervall von nur wenigen Deka
metern. Nach W. PEPPLER besitzen tiber dem Bodensee kraftige Inversionen 
(5° und mehr) meist eine vertikale Machtigkeit von nur 100-300 m. Man kann 
in sol chen Fallen sogar von Inversionsflachen reden in demselben bedingten Sinn, 
in welchem man von Frontflachen spricht. Eine Inversionsflache ist also nichts 
anderes als eine Abgleitflache, iiber welcher die stromende Warmluft eine abwarts 
gerichtete Komponente aufweist. Dieser Umstand gibt bisweilen an der Inversions
flache (in der Inversionsschicht) AnlaB zur Ausbildung auBerordentlich groBer 
Temperaturspriinge, welche 10-15° iiberschreiten. So betrug z. B. die Temperatur 
am 18. Oktober 1913 tiber dem Bodensee in einer Hohe von 880 m 3,7° und die 
relative Feuchtigkeit 100%; in einer Rohe von 1000 m betrug die Temperatur 13,6° 
LInd die Feuchtigkeit 25%. Die Abnahme der relativen Feuchtigkeit ist ein sehr 
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Abb. 48. Beispiel einer Schrumpfungsinversion. 

charakteristisches Merkmal einer Schrumpfungsinversion. Unmittelbar unter der 
Inversion erreicht die Feuchtigkeit oft 100%; innerhalb der Inversionsschicht der 
dynamisch erwarmten Luft ist sie dagegen stark verringert, oft bis auf 20-30% 
und noch weniger (siehe Abb. 48). Nach PEPPLER betragt (ftir 190 FaIle) die 
durchschnittliche relative Feuchtigkeit iiber dem Bodensee an der unteren Inver
sionsgrenze 96% und an der oberen Grenze 43%. 

1m Herbst und Winter, wenn die bodennahe Strahlungsinversion unmittelbar 
in eine hohere Schrumpfungsinversion iibergeht, kann der Temperaturunterschied 
zwischen den bodennahen und den hoheren Schichten auBerordentlich groB werden. 
So betrug z. B. die Temperatur in Miinchen am 4. Januar 1908 an der Erde -16,1°, 
in einer Hohe von 1000 m -1,3°; in Hamburg am 21. November 1929 am 
Boden 1,8° und in 740 m Rohe 16,6°. In Sluzk (Pawlowsk) wurde am 7. Dezem
ber 1910 am Boden -11,6° und in einer Rohe von 520 m + 6,8° gemessen. 

Schrumpfungsinversionen "bedecken" ausgedehnte Gebiete und werden oft 
im ganzen Bereich einer Antizyklone beobachtet. Sie verlaufen annahernd hori
zontal, sinken aber im allgemeinen vom Zentrum gegen die Peripherie ab, besonders 

Chromow, WetteranalYBe. 
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Abb. 49. Topographie der antizyklonalen Inversion am 7. Dezember 1931. [Nach NAMIA8 1934 (1).] 

Abb.60. Isallobaren (zwlllfstiindige Druckanderungen) am 7. Dezember 1931. [Nach NAMIA8 1934 (1).] 

gegen Westen, und haben somit die Form einer Kappe. Es kommen seltene FaIle vor, 
in denen die Sehrumpfungsinversion am Rande der Antizyklone bis zur Erdober
Wiehe herabreieht: Niiheres dariiber enthiilt das fiinfte Kapitel iiber Abgleitfronten. 

Bei der Untersuehung von Sehrumpfungsinversionen in den nordamerikanisehen 
Antizyklonen fand NAMIAS 1934 (1), daB das Zentrum der "Inversionskappe" nieht 
mit dem Zentrum der Antizyklone, sondern mit dem Zentrum des isallobarisehen 
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Drucksteiggebietes fUr die letzten zwolf Stunden zusammenfallt. Das Gebiet des 
Druckanstieges muB, wie wir bereits wissen (siehe Abschnitt 24), ein Gebiet maxima
ler Divergenz in den unteren Schichten sein, woraus sich vermutlich auch die eben 
erwahnte Tatsache erklart. In Abb. 49 ist die "Topographie" der Inversionsflache 
yom 7. Dezember 1931 (Schichtenlinien der Kappe uber der Erdoberflache in 
Metern) und in Abb. 50 das entsprechende zwolfstundige Isallobarenfeld veran
schaulicht. Die Sternchen auf der letztgenannten Karte deuten die Lage der beiden 
Zentren der Antizyklone an. 

Wie bereits erwahnt, pflegt die relative Feuchtigkeit unter einer Schrumpfungs
inversion erheblich zu sein. Vor aHem wird durch Turbulenz andauernd l!'euchtigkeit 
von unten nach oben ubertragen. Die Inversionsschicht setzt nun nicht nur der 
thermischen, sondern in bedeutendem AusmaB auch der dynamischen Turbulenz 
eine Grenze, weshalb die Inversionsschichten auch Sperrschichten genannt werden. 
Unter der Inversion findet daher eine Feuchtigkeitsanreicherung statt; nach 
PEPPLER betragt (in 190 Fallen) die durchschnittliche spezifische l!'euchte an der 
unteren Inversionsgrenze 4,5 g und an der oberen Grenze 3,3 g. Unter der Inversion 
sammeln sich aber auch Staub, Rauch und andere von unten her ubertragene 
atmospharische Verunreinigungen an. Die feuchte und verunreinigte Luftschicht 
unter der Inversion kuhlt sich nun durch Warmeausstrahlung noch weiter ab, 
weshalb ihre relative Feuchte noch mehr zunimmt, bis schlieBlich in ihr eventuell 
Kondensation einsetzt. Unter der Inversion bildet sich dann eine Nebeldecke, 
die man von der Erde aus als Schichtwolke (St) erkennen kann. Dieser Hochnebel 
kann bei weiterer Abkuhlung der unter der Inversion befindlichen Schicht all
mahlich den ganzen Raum von der Inversion bis zur Erdoberflache einnehmen. 
Das andauernde Absinken der Inversionsflache begunstigt die Feuchtigkeitsan
reicherung unter ihr (NAMIAS). 

1m Gebirge dauert im Winter sehr haufig tagelang folgender Witterungstyp 
an: in den Talern, unter der Inversionsschicht, ist es tru b und kalt; gleichzeitig 
herrscht auf Hochplateaus und auf Gipfeln, in der Inversionsschicht selbst und uber 
ihr, heiteres und sonniges Wetter. 

Fur das Zustandekommen der Inversionen dieses Typus schreiben einige Autoren 
der schon erwahnten Ausstrahlung von feuchten und staubreichen Luftschichten 
Bowie von Wolkenoberflachen eine noch groBere Bedeutung zu als dem eigentlichen 
Schrumpfungsvorgang unter Entwicklung einer Sperrschicht (Kopp 1929, S. MAL u. a. 
1932). Gleichwohl durfte in allen Fallen von Inversionen mit vertikaler Abnahme 
der relativen Feuchtigkeit doch die Schrumpfung der wichtigste und ausschlag
ge bendste V organg sein. 

Bisweilen scheint die Neigung zur Bildung von Schrumpfungsinversionen 
regionalen Charakter zu haben und einen Luftmassenwechsel zu uberdauern (STAUDE 
1938). 

3. Frontalinversionen, d. B. Inversionen, welche mit frontalen Aufgleitflachen 
zusammenhangen, sind entgegen verbreiteter Ansicht wenig kraftig. Durchsetzt 
man von unten nach oben eine typische Aufgleitflache - eine Warmfront -, 
so stellt man meist nur eine gewisse Verlangsamung der vertikalen Temperatur. 
abnahme oder hochstens eine Isothermie fest. 1st gelegentlich doch auch eine 
Temperaturzunahme vorhanden, so ist sie sehr gering im Vergleich mit der Tem
peraturzunahme bei Schrumpfungsinversionen. Dies hat eine verstandliche Ursache: 
uber der Frontflache wird die Warmluft gehoben und dynamisch abgekuhlt. Hier
durch wird der Temperatursprung an der Front mit der Hohe immer mehr verringert. 
Zur Feststellung einer Warmfront aus aerologischen Beobachtungen ist meist eine 
gewissenhafte Analyse der vertikalen Verteilung der aqui valentpotentieHen Tem
peratur erforderlich. Dabei ist jedenfalls zu beachten, daB eine Inversion mit ab-

9· 
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nehmender relativer Feuchtigkeit nie mit einer frontalen AufgIeitflache zusammen
hangen wird. 1m Fall einer AufgIeitbewegung der Luft ist vielmehr iiber der Front
flache statt einer Abnahme eine Zunahme der relativen Feuchtigkeit anzutreffen. 

Eine Kaltfront hat in hohen Schichten oft den Charakter einer Abgleitflache; 
in diesem Fall kann die Inversion beim Durchgang durch die Frontflache be
trachtlich sein und die Eigenschaften einer Schrumpfungsinversion (Feuchtigkeits
abnahme) aufweisen. 

Vom hemmenden EinfIuB der Inversionsschichten auf die Konvektion und von 
ihrer damit zusammenhangenden Bezeichnung als Sperrschichten war bereits die 
Rede. Schichten mit einer Isothermie oder einem nur kleiRen (feuchtstabilen) 
Temperaturgradienten (0,0° bis 0,5°/100 m) nennt SCHINZE Obergangsschichten. 

Infolge Herabsetzung der allgemeinen Turbulenz weisen Inversionsschichten 
eine nur geringe Boigkeit auf und sind daher fUr den Flug besonders giinstig. 
In der Inversionsschicht kann jedoch eine ruhige Luftstromung anderweitig gestort 
sein. Die Inversionsschicht stellt namlich eine Grenzflache zwischen zwei verschieden 
dichten Teilen einer Luftmasse - einem unteren kalten und einem oberen warmen -
vor; es kann nun auch die Geschwindigkeit oder gar die Bewegungsrichtung beider 
Teile verschieden sein. An einer solchen Grenzflache konnen sich Luftwellen ent
wickeln, ahnlich wie an der Meeresoberflache, der Grenze von Wasser und Luft. 
Infolgedessen kann ein Flugzeug in der Inversionsschicht eine Schaukelbewegung 
ausfiihren; es wird abwechselnd ins Wellental herabsinken und zum Wellenkamm 
aufsteigen. 

Mit den Wellenbewegungen an Inversionsflachen, welche mehr oder weniger 
machtige Luftmassenschichten beiderseits der Inversion erfassen, steht unter anderem 
die Ausbildung der sog. Wogenwolken (Sc, Ac und auch St)1 in Zusammenhang. 
Die Feuchte, welche durch die Turbulenz bis zu einer gewissen Hohe vorgetragen 
wurde, kondensiert innerhalb der gehobenen Luft der Wellenkamme und bildet 
dort Wolkenballen. 1m Gegensatz dazu entfernt sich die in den Wellentalern herab
sinkende Luft yom Sattigungszustand. Analoge Erscheinungen werden auch an 
Frontflachen von hinreichend sanfter Neigung beobachtet (alte OkkIusionsfronten). 
Eine bereits bestehende gleichformige Wolkenschicht iiber der Frontflache kann 
unter dem EinfluB solcher Wellenbewegungen eine wellige Struktur annehmen 
(Sc opacus, Ac opacus). 

b) Fohn und Bora. 
AbkiihIung und eventuelle Kondensation im aufsteigenden, dynamische Er

warmung und Austrocknung im absteigenden Ast tritt besonders charakteristisch 

Abb. 61. Fiihnschema. 

bei Luftstromen auf, welche ein Ge· 
birge zu iiberqueren haben. Der ab
steigende warme und trockene Wind 
auf der Leeseite der Gebirge wird dann 
Fohn genannt. Er tritt in allen Gebirgs
systemen auf und iiber seine Erschei
nungsformen existiert seit langem eine 
reiche Literatur. Nehmen wir an, im 

1I-1-U.I-II~H1n'·",,30· Weg einer Luftstromung befinde sich 
ein Gebirgszug (Abb. 51). Die Luft 
werde yom luvseitigen GebirgsfuB, wo 
sie eine Temperatur von 20° hat, bis zur 

Kammhohe in 3000 m gehoben. Bis zu einer Hohe von lOOOm kiihlt sie sich nach 

1 Der St hat gleichfalls eine wellige Struktur, wenn sie auch weniger gut ausgepragt 
ist, und er unterscheidet sich von dichten Se nur durch die Wellenlange. Dies ist be
sonders beirn Anblick von oben aus zu erkennen. 
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der Trockenadiabate urn 10 pro 100 m Hebung abo Von dieser Hohe angefangen be
ginne die Kondensation. Beim weiteren Aufstieg kiihlt sich die Luft daher bereits 
nach der Feuchtadiabate abo Den Kamm des Gebirgszuges erreicht sie dann mit 
einer Temperatur von 0 0 nach Verlust einer betrachtlichen Niederschlagsmenge an 
der Luvseite. Nach dem -oberschreiten des Kammes wird sie nach unten abge
saugt infolge der Verdiinnung der unteren Schichten, welche durch den LuftabfluB 
hinter dem Gebirgskamm entsteht. Beim Herabsinken erwarmt sich die Luft urn 
10 pro lOO m und kommt am leeseitigen BergfuB mit einer Temperatur von + 30 0 

und einer sehr geringen relativen Feuchtigkeit an. 
Die adiabatische Bedingung ist bei gut entwickeltem Fohn in der Regel sehr 

weitgehend erfiillt, da die Luft auf der Leeseite dann so rasch talwarts stromt, 
daB ihr von auBen weder durch Leitung noch durch Strahlung in nennenswertem 
Betrage Warme zugefiihrt werden kann. 

Es ist iiberdies nicht einmal notwendig, daB ein einheitlicher Luftstrom den 
Gebirgszug iiberweht. Es geniigt, wenn Luft aus der Hohe zum Ersatz fiir die von 
der Leeseite abgeflossene Luft herabgesaugt wird. Dies ist tatsachlich der haufigere 
Fall. Wenn die Schichtung der Atmosphare im allgemeinen trockenstabil ist, so 
besitzt die von oben herabgesaugte Luft eine hohe potentielle Temperatur und 
langt unten mit einer hoheren absoluten Temperatur an, als sie die bisher hier liegende 
Luft hatte. Der Effekt ist derselbe: wir beobachten einen warmen und trockenen 
mehr oder weniger bOigen absteigenden Wind. 

Die Hauptbedingung fiir das Zustandekommen des Fohns ist also eine Druck
verteilung, welche eine Luftstromung yom Kamm gegen den BergfuB veranlaBt. 
Die hierzu notigen Druckgradienten entstehen am haufigsten beim V oriiberzug 
zyklonaler Storungen an der einen oder der anderen Seite des Gebirgszuges.1 

Gewohnlich wird vor Beginn des Fohns in hoheren Schichten eine Inversion 
beobachtet, welche den Schrumpfungsinversionen verwandt ist; bei fortschreitender 
Entwicklung des Fohns sinkt sie allmahlich in die Taler herab. 

Liegt iiber der ganzen Gebirgsgegend eine Antizyklone, so kann an den beider
seitigen Hangen Fohn auftreten. Offen bar liegt in diesem Fall eine allgemeine Senkung 
der Luft iiber dem Gebirge vor, welche ihrem Wesen nach jenem Absinken entspricht, 
das iiber dem Flachland zur Ausbildung einer Schrumpfungsinversion fiihrt. 1m 
Flachland West- und Mitteleuropas beobachtet man gelegentlich Fohnwinde aus 
der freien Atmosphare, sog. freien Fohn, wobei es sich anscheinend urn das Herab
gedriicktwerden einer antizyklonalen Schrumpfungsinversion bis zur Erdoberflache 
handelt. Bei den Trockenwinden "Suchowejs" im europaischen RuBland spielen 
vermutlich ahnliche Erscheinungen eine Rolle. 

Die Fohnwinde bringen iiberall sehr charakteristische Wettererscheinungen. 
Abgesehen von den hohen Temperaturen und den niedrigen Werten der relativen 
Feuchtigkeit treten eigentiimliche Wolkenbildungen auf: Die sog. Fohnmauer. 
eine Wolkenbank oder Wolkenwalze, die trotz des oft stiirmischen Windes unbe
weglich dem Kamm aufliegt, von dem der Fohn herabweht und die ein Zeichen 
dafiir ist, daB auf der Luvseite des Gebirges aufsteigende Luftbewegung mit schiech
tern Wetter herrscht; auBerdem treten auf der Fohnseite Lenticularisformen auf 
sowie sehr auffallige Wolkenwalzen, in und iiber denen von Segelfliegern schon 

1 So wird z. B. im nordlichen Vorgebirge der Alpen Siidfohn durch Depressionen 
hervorgerufen, welche aus Westen vom Atlantik heranziehen; an den Siidhii,ngen der 
Alpen wird Nordfohn durch Mittelmeerdepressionen bedingt. Dabei entsteht der 
Siidfohn der Nordalpen auf der Vorder-, der Nordfohn der Siidalpen auf der Riick
seite der Zyklonen. Eine notwendige Bedingung fUr den Siidfohn Schlesiens sind Tief
druckgebiete iiber Nordwesteuropa, fUr den Fohn in Westgeorgien (Kutais, Zchaltubo) 
ein antizyklonales Gebiet nordostlich vom Kaukasuskamm und ein zyklonales Gebiet 
iiber dem Siidwesten des Schwarzen Meeres usw. 
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Rohen von 9000 m erreicht wurden - ein Beweis dafiir, daB tiber der absteigenden 
Fohnstromung in der sog. Fohnwelle eine aufsteigende Stromung groBen MaBstabs 
entwickelt ist (Theorie von KUTTNER 1939). Sehr charakteristisch fiir Fohn sind 
auch die ungewohnliche Durchsichtigkeit der Luft und das Auftreten blauvioletter 
Farbtone in der Landschaft. Aus der groBen Anzahl von Beispielen, die aus ver
schiedenen Gegenden vorliegen, sei hier nur der charakteristische Temperatur
und Feuchtigkeitsverlauf im Tal und in der Rohe wahrend eines Fohns in den Alpen 
(2. bis 5. Februar 1904 nach R. V. FICKER) wiedergegeben: 

Temperatur (in Grad Celsius): 
2. Februar 3. Februar 4. Februar 5. II. 

1904 
7h 14b 21h 7h 14b 21h 7h 14h 21b 7" 

Innsbruck, 573 m ..... -2,5 7,6 7,8 3,2 12,3 10,3 11,1 13,0 3,8 1,0 
IgIs, 876 m .......... -2,0 5,9 6,0 7,3 10,5 9,0 9,0 10,1 8,8 -1,0 
Patscherkofel, 1970 m. -5,9 -3,3 -3,7 -2,2 0,2 -0,9 -0,7 -0,1 -0,9 -1,0 

Relative Feuchtigkeit (in Prozenten): 
Innsbruck ........... . 98 42 46 73 47 54 
Igis ............... .. 79 44 48 52 50 55 
Patscherkofel ........ . 91 78 94 93 82 98 

SpezijiBche Feuchtigkeit (in Gramm): 
Innsbruck ........... . 3,2 2,9 3,3 3,8 4,3 4,4 
Igis ............... .. 3,2 2,8 3,0 3,6 4,3 4,2 
Patscherkofel ........ . 2,3 2,9 3,3 3,8 4,3 4,4 

57. 
57 
87 

4,9 
4,4 
4,0 

52 
58 
98 

5,0 
4,8 
4,6 

88 
58 
92 

4,6 
4,4 
4,1 

96 
99 
94 

4,1 
3,8 
4,2 

Wahrend auf dem Berg die relative Feuchtigkeit die ganze Zeit sehr hoch blieb, 
war sie im Tal beim Durchbruch des Fohns sehr stark gesunken. Die spezifische 
Feuchtigkeit blieb dabei aber im Tal ebenso groB wie auf der Rohe. An Orten, 
wo der Fohn von sehr hohen Gebirgskammen unmittelbar herunterfallt, sinkt die 
relative Feuchtigkeit sogar bis unter 10% (Beispiele bei RANN-SURING, 4. Auf I., 
S. 583ff.). 

Ganz allgemein pflegt mit dem Fohneinbruch Ausheiterung einzutreten. Ge
legentlich treten auch Fohnpausen von nur kurzer Dauer auf. Fiir die Wetter
prognose in Gebirgslandern ist die rechtzeitige Voraussicht von Fohnbeginn und 
Fohnende von groBer Bedeutung. Die prognostische Bedeutung des Fohns ist groB, 
aber in den verschiedenen Gebieten nicht eindeutig. So folgt dem Fohn in den 
Nordalpen, wo er auf der Vorderseite der Zyklonen auf tritt, gewohnlich schlechtes 
Wetter nach, wahrend er auf der Alpensiidseite als "Riickseitenstromung" den 
Dbergang zu schonem Wetter darstellt. Bei der Analyse der synoptischen Karte 
miissen fohnbedingte Temperaturerhohungen wohl beachtet und von Temperatur
anderungen aus allgemeinen Ursachen unterschieden werden. Man darf dabei 
auch nicht iibersehen, daB der Fohn in typischer Entwicklung auf die Gebirgstaler 
beschrankt ist und daB er fast nie in voller Starke in die vorgelagerten Ebenen 
durchbricht, so daB selbst bei fohnigem Wetter in der Ebene fast nie die wahren 
Fohntemperaturen erreicht werden. 

Eine andere Art von Fallwinden wird durch die sog. Bora reprasentiert, 
die unter verschiedenen Benennungen namentlich an der istrischen und 
dalmatinischen Adriaktiste, in Stidfrankreich (Rhonetal), in den Beskiden und 
Karpaten, am Balkan, in Noworossijsk, am Baikalsee, auf Nowaja Semlja, in 
Baku und an anderen Stellen auftritt. An der Adria und in Noworossijsk verlauft 
die Bora besonders typisch. Zur kalten Jahreszeit stiirzt die iiber dem Festland 
abgekiihlte und daher spezifisch schwere Luft bei einem vom Festland zum Meer 
gerichteten Gradienten vom Kiistengebirge gegen die Wasseroberflache herab. 
Die Berge sind jedoch hier nicht sehr hoch und die dynamische Erwarmung 
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infolgedessen so wenig bedeutend, daB die schon an und fUr sieh kalte Luft 
in der Tiefe mit ganz wesentlieh tieferen Temperaturen ankommt, als die vor 
dem Borabeginn dort lagernde. Sie ruft beim Aufprall auf das Wasser eine 
lebhafte Unruhe des Meeresspiegels hervor und kann als eisiger Sturm von 
katastrophalen Erseheinungen begleitet sein (Vereisung der Schiffe usw.). Eine 
Mittelstellung zwischen Fohn und Bora nimmt manehmal der NordfOhn der 
Siidalpen ein. Er tritt haufig dann auf, wenn nordlieh der Alpen ein Kalteeinbrueh 
erfolgt, wenn die Kaltluftmassen iiber die Kammhohe der Alpen anschwellen und 
als Fallwinde auf der Siidseite herabflieBen; sie haben dann zuerst Boracharakter, 
d. h. sie wirken abkiihlend, wahrend sie in den Talern unten mit Erwarmung ver
bunden sind, also sich als Fohn auswirken (v. FICKER 1906). 

Literatur Zit Absehnitt 38. 
Die Literatur tiber Inversionen ist wahrend der letzten 30 Jahre - der Entwicklungs

periode aerologischer Beobachtungen - sehr zahlreich geworden; hier seien nur die 
bedeutendsten theoretischen Arbeiten und die wichtigsten Untersuchungen von In
versionen angefiihrt: MARGULES 1906 (1), PEPPLER 1913, SVERDRUP 1914, SCHMIDT 1915, 
FRISCH 1922, PEPPLER 1924, Kopp 1929, PEPPLER 1929 (1), 1930 (2), ROSSBY 1930, MAL, 
BAsu and DESAI 1932, NAMIAS 1934 (1), KUTTNER 1939. 

Hinsichtlich der Literatur tiber Bodeninversionen sei nur verwiesen auf das Schrift
tum in: GEIGER 1927. Ferner MOLTSCHANOW 1923, RUDNEW 1932. 

Ebenso umfangreich ist die Literatur tiber Fohn, aus der nur einige allgemeinere 
Arbeiten tiber die Dynamik und Thermodynamik des Fohns genaIUlt seien: v. FICKER 
1905, 1906, 1909, 1911 (1), WENGER 1916, LAMMERT 1920, PEPPLER 1930 (1). Eine 
Reihe von Artikeln tiber Fohn von v. FICKER, STREIFF-BECKER, KOSCHMIEDER u. a. 
findet sich in der Met. Zs. 1931. 

Historisch wichtig fiir die Fohnforschung ist: v. HANN 1866. Zahlreiche Literatur
nachweise tiber Fohn findet man bei v. HANN-SURING 1926. 

-aber Fohne in den Gebirgsgebieten Rul3lands: L. S. BERG 1927 (mit Literatur
ver~eichnis); in Siidkalifornien: KRICK 1933. 

-aber die Bora in Rul3land: KOROSTELEW 1904, JACHONTOW 1906, ARNDT 1913, 
WIESE 1925, SEILKOPF 1927, L. S. BERG 1927 (mit Literaturtibersicht). - Die Bora 
an der Adria wird in zahlreichen, meist in alteren Jahrgangen der Met. Zs. erschienenen 
Abhandlungen beschrieben. MAZELLE 1901. Ferner: MARAKOVIC 1913, BENEVENT 1930. 

39. Kondensation und Sublimation. 
a) Kondensations- und Sublimationsprodukte. 

Die Kondensation bzw. Sublimation des atmospharischen Wasserdampfes 
erfolgt entweder in Form von Wolken oder in der Nahe der Erdoberflaehe in Form 
von Nebeln oder aber an der Erdoberflaehe selbst sowie an den Flaehen von Gegen
standen in Form von Tau, Reif, Glatteis usw. In Gebirgsgegenden besteht zwischen 
Wolken und Nebeln oft kein Untersehied; das, was dem Beobaehter einer Berg
station als Nebel erseheint, ist von unten her als Wolke erkennbar. Es kommt 
schlieBlieh vor, daB sieh die Tropfen und Kristalle in der freien Atmosphare in 
diffuser Verteilung ausscheiden und gar keine Wolkenanhaufungen bilden. 

Die Elemente, in welehen der atmospharische Wasserdampf zur Ausseheidung 
gelangt, sind sehr versehiedener Art. Bei der Kondensation, d. i. beim "Obergang 
des Wassers aus dem gasformigen in den fliissigen Zustand - in Form von Wolken, 
Nebeln, Tau -, bilden sich Tropfchen. Der Tropfehenhalbmesser des Dunstes, d. i. 
sehr diffusen Nebels, liegt unter 2,5.10-5 em. In stabilem (nieht nieselndem) Nebel 
oder in Wasserwolken, die keine Niedersehlage geben, haben die Tropfehen einen 
Halbmesser von der GroBenordnung 5.10-4 cm bis 10-2 em; im Niesel aus Schieht
wolken bis zu 5.10-2 em: schlieBlich in gewohnliehem Regen 5.10-2 bis 5· 10-1 cm. 
Das Wasser ist in den Wolken so diffus verteilt, dall auf einen Kubikmeter Wolken
luft nur einige Zehntelgramm bis einige Gramm Wasser entfallen. 
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Die Sublimation des Wasserdampfes in der freien Atmosphare, d. h. sein 
"Obergang in den festen Zustand, spielt sich in mehreren Formen ab, je nach den 
Bedingungen des Vorgangs. 

Man unterscheidet hier erstens sog. Vollkristalle in Gestalt durchsichtiger Stab
chen oder Schuppen; ihre Dimensionen sind 5· 10-4 bis 10-3 cm und groBer. Aus 
ihnen bestehen vor allem die hohen Federwolken; im Winter, bei Frostwetter, 
werden sie infolge ihres Glitzerns im Sonnenschein oft auch in den unteren Luft
schichten sichtbar (Eisnadeln). Die Sonnenstrahlen erzeugen bei ihrem Durchgang 
durch die Vollkristalle die wohlbekannten Haloerscheinungen,1 die fUr die ge
schichteten Federwolken (Os) besonders charakteristisch sind. 

Andere Kristallisierungsformen des Wasserdampfes in der freien Atmosphare 
sind K ristallskeleUe meist in Gestalt sechstrahliger Stern chen von sehr verschiedener 
GroBe, deren Konglomerate, sobald sie infolge ihrer Schwere als Niederschlag 
herabfallen, gewohnlich Schneeflocken genannt werden. SchlieBlich konnen die 
genannten Kristallelemente in kristallinische Formen iibergehen, namlich in an
nahernd kugel-, manchmal kegelformige Schneekorner, welche mit dem Sammel
namen Graupeln bezeichnet werden. T. BERGERON hat im Jahre 1931 vorgeschlagen, 
hierbei Reifgraupeln, Frostgraupeln und Griesel zu unterscheiden.2 

Aus allen oben angefiihrten Elementen - aus Tropfen verschiedener GroBe, 
Vollkristallen, Kristallskeletten usw. in verschiedenen Kombinationen - sind 
die Wolken selbst und die aus ihnen ausfallenden Niederschlage aufgebaut. 

AuBerdem bildet sich in der Atmosphare ein weiteres festes Niederschlags
produkt, der Hagel, d. S. Eiskugeln oder Eisstiicke von einem Durchmesser von 
5-50 mm oder sogar noch mehr, die entweder einzeln oder zu groBeren unregel
maBigen Stiicken vereinigt fallen, und zwar bei Temperaturen tiber Null und stark 
entwickelter sommerlicher Gewitterkonvektion. 

Gelegentlich gefrieren Regentropfen wahrend des Falles oder unmittelbar nachher 
zu Eiskornchen (Eisregen). In der warmen Jahreszeit kommt in der Atmosphare 
oft die entgegengesetzte Erscheinung zur Beobachtung, namlich das Auftauen 
fester Elemente zu Regentropfen beim Herabfallen. 

In der alleruntersten Schicht der Atmosphare - an der Erdoberflache und 
an auf der Erde befindlichen Gegenstanden - vollzieht sich die Sublimation 
des Wasserdampfes sowohl in kristallischer und kristallinischer Form (Rei!, Rauh
rei!), als auch in amorpher (Rauh!rost, Glatteis). Kurze Definitionen der Haupt
formen der Sublimation an der Erdoberflache (nach BERGERON 1938) finden sich 
in der FuBnote.3 

1 Helle Ringe um Sonne oder Mond mit einem Halbmesser von 22° oder 46°. 
2 Die Unterschiede zwischen diesen Elementen sind nach BERGERON 1938 im wesent

lichen die folgenden: 
Reifgraupeln. WeiJ3e, undurchsichtige, runde oder selten kegelformige Korner 

von schneeahnlicher Struktur, etwa 2-5 mm im Durchmesser in allen Richtungen; 
fallen sie auf eine harte Unterlage, so springen sie auf und gehen dabei oft entzwei. 

Frostgraupeln. Halbdurchsichtige, runde oder selten kegelformige Korner aus 
gefrorenem Wasser von etwa 2-5 mm Durchmesser. Sie bestehen meist aUil einem 
Kern von Reifgraupeln mit einer ganz diinnen Eisschicht dariiber, weshalb sie glasiert 
aussehen; sie sind nicht leicht zusammendriickbar und nicht sprode; auch wenn sie 
auf eine harte Unterlage auffallen, bleiben sie meist liegen, ohne entzweizugehen. 

Griesel. WeiJ3e, undurchsichtige Kornchen von schneeahnlicher Struktur, die an 
Reifgraupeln erinnern, aber mehr oder weniger abgeplattet oder langlich und meist 
von weniger als 1 mm im Durchmesser sind, so daJ3 sie weder merkbar aufspringen 
noch entzweigehen, wenn sie auf eine harte Unterlage fallen. 

a 1. Reif. Leichte schuppen-, nadel-, feder- oder facherahnliche Eiskristalle, die 
in analoger Weise wie der Tau, aber durch Sublimation gebildet werden. 

2. Rauhreif. Weif3e Schichten von reifiihnlichen Eiskristallen, die sich meist bei 
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b) Kondensationskerne. 

Wie bereits erwahnt, ist der Beginn der Kondensation bzw. Sublimation an 
eine notwendige thermodynamische Bedingung geknupft: an den Eintritt der 
Siittigung, welche in der Regel durch eine Abkuhlung verursacht ist. 

Hierbei ist zunachst zwischen Sattigung mit Bezug auf eine Wa8seroberfldche 
und mit Bezug auf eine Eisoberfliiche zu unterscheiden. ""Ober einer Eisoberflache 
ist die Sattigungsfeuchtigkeit geringer als uber der Wasseroberflache. Dies be
deutet, daB die Verdunstung einer Wasseroberflache noch unter Bedingungen an
halten kann, bei denen die Verdunstung einer Eisoberflache bereits aufgehort hat. 
So ist z. B. Luft von - 5° bereits bei einer mit dem Psychrometer gemessenen 
Feuchtigkeit von 96% in bezug auf Eis gesattigt, Luft von - 25° bei 78%, Luft 
von - 50° sogar schon bei 61 %. Es konnen somit in der Atmosphare noch Eis
kristalle bei Verhaltnissen fortbestehen, unter denen unterkuhlte Tropfchen bereits 
verdunsten; fUr Kristalle ist die Luft bereits gesattigt, fur Tropfen noch ungesattigt. 

Eine weitere notwendige Bedingung fUr die Kondensation ist kolloid-chemischer 
Natur: Kondensation kann in der Atmosphare nur einsetzen, wenn in ihr sog. 
Kondensationskerne vorhanden sind, d. S. Fremdkorperchen fur den Wasserdampf, 
an denen sich die Feuchtigkeit anzusetzen beginnt. Wird die Luft von solchen 
fremden Beimengungen (auBer vom Wasserdampf selbst) befreit, so tritt sogar 
bei einer sehr groBen ""Obersattigung noch keine Kondensation ein. 

Die Ursache hierfur liegt darin, daB Luft, welche fur eine ebene Wasseroberflache 
den Sattigungszustand erreicht hat (bei 100% relativer Feuchtigkeit laut Messung 
am Psychrometer oder Hygrometer), fur eine gekrummte Oberflache, wie sie die 
Tropfen haben, noch ungesattigt ist. Die Tropfen mussen daher auch dann noch 
verdampfen, wenn eine ebene Wasserflache bereits zu verdunsten aufgehort hat. 

Die ""Obersattigung, welche notwendig ist, urn so groBe Tropfen im Gleichgewicht 
zu halten, wie sie sich in Nebeln und tiefen Wolken vorfinden, ist gering; wir messen 
in Nebeln und tiefen Wolken daher nur selten Feuchtigkeiten von mehr als 100,5%. 
Nach W. THOMSON (1870) sind aber Sattigungsdruck und Tropfenradius einander 
umgekehrt proportional,1 Fur den Fortbestand jener allerkleinsten "Tropfchen
embryos", welche das Anfangsstadium der Kondensation vorstellen, durch rein 
molekulare Verbindungskrafte waren ""Obersattigungen von mehreren hundert 
Prozent notwendig. 

Da nun die Kondensation des atmospharischen Wasserdampfes erfahrungs
gemaB nicht nur nicht erst bei ""Obersattigung, sondern sogar noch vor Eintritt 
voller Sattigung einzusetzen pflegt, mussen wir annehmen, daB die Tropfenbildung 
nicht frei, sondern an Kondensationskernen erfolgt. 

Die Rolle der Kondensationskerne kann nun darin bestehen, daB 
1. entweder jeder solche Kern einen so groBen Durchmesser hat, daB die sich 

an ihm ansetzenden Wasserdampfmolekule sofort eine groBe spharische Wasser
oberflache (einen groBen Tropfen) bilden, fur welche die umgebende Luft gesattigt 
ist; oder daB 

2. ein solcher Kern besondere Eigenschaften (elektrische Ladung, Hygroskopizi-

unterk"iihltern Nebel oder Dunst vor aHem an senkrechten Flachen, besonders an Spitzen 
und Ecken, ablagern. 

3. Rauhfrost. Undurchsichtige, kornige, schnee- oder eisartige Massen, die sich 
bei nassendern Nebel bei Kaltegraden in analoger Weise wie der Rauhreif ablagern. 

4. Glatteis. Ziernlich hornogener und durchsichtiger Eisiiberzug, der sich bei unter
kiihltern Regen oder Nieseln sowohl an horizontalen als auch an senkrechten Flachen 
ablagert. 

1 Tropfchen vom Durchrnesser 10-8 ern benotigen zu ihrer Stabilitat eine relative 
Feuehte von 100,00012%; bei einern Durehrnesser von 10-5 ern 101 %; bei 7· 10-7 ern 
120%; bei 1,5'10-7 ern 400%. 
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tat) besitzt, durch welche er die Wassermolekiile anzieht und dauernd an sich 
bindet; oder daB 

3. diese beiden Vorbedingungen gleichzeitig erfiillt sind. 
Von der Ansicht, daB wenigstens im unteren Tell der Troposphare der neutrale 

(ungeladene und unhygroskopische) Staub die ausschlieBliche oder wenigstens 
vorwiegende Rolle von Kondensationskernen iibernimmt, ist man namentlich seit 
den Untersuchungen WIGANDS i. J. 1912 und anderer Forscher abgekommen; die 
Kondensation an Staubkernen wiirde namlich immerhin eine gewisse V"bersattigung 
erfordern. In noch bedeutend verstarktem MaBe gilt dies - nach Untersuchungen 
C. T. R. WILSONS - fiir die Ionen (elektrisch geladene Luftmolekiile mit einem 
Halbmesser von der GroBenordnung 10-8 cm). Dagegen ist an den sog. schweren 
lonen von LANGEVIN (d. s. elektrisch geladene feste Teilchen mit einem Halbmesser 
von der GroBenordnung 10-6 cm bis 10--5 cm) Kondensation bereits bei einer ver
haltnismaBig kleinen V"bersattigung moglich. Die schweren lonen entstehen meist 
beim Verbrennen von Heizmaterial und besitzen hygroskopische Eigenschaften. 
Diese letzteren bestimmen nun offen bar die Aktivitat der schweren lonen in be
deutend erheblicherem AusmaB als die elektrische Ladung. 

Es sollen daher im folgenden ganz allgemein die hygroskopischen Kerne, als 
deren besondere Gattung eben die schweren lonen anzusepen sind, in Betracht 
gezogen werden. Es kommt ihnen eine iiberragende Bedeutung fiir die Nebel
und W olkenbildung in unteren und mittleren Hohen zu. Sie bestehen aus Stoffen, 
welche dem Wasser chemisch verwandt sind und sich mit diesem zu einer Losung 
vereinigen. Fiir eine solche Losung ist der Sattigungsdruck des Wasserdampfes 
geringer als iiber reinem Wasser. Die Wasseraulnahme durch hygroskopische Kerne 
setzt bereits vor Erreichen der Sattigung ein, d. i. bei relativen Feuchtigkeiten von weniger 
als 100%. Dabei bildet sich Dunst, bisweilen leichter Nebel. 

Als hygroskopische Kondensationskerne konnen in der Atmosphare auftreten: 
1. Komplexe von Molekiilen hygroskopischer Gase: Schwefeltrioxyd (S03)' 

Ammoniak u. a., welche meist als Verbrennungsprodukte in die Luft gelangen. 
2. Sehr kleine feste hygroskopische Teilchen, gleichfalls vorwiegend Verbren

nungsprodukte. 
Diese beiden Typen von Kernen spielen eine auBerordentliche Rolle fiir die 

Nebelbildung iiber lndustriegebieten. Die Kerne konnen u. a., wie bereits gezeigt, 
auch elektrische Ladungen mittragen, d. h. lonen vorstellen. 

3. Sehr kleine Partikel von Meersalz (Natriumchlorid und Magnesiumchlorid), 
welche beim Zerstauben der Meeresoberflache in die Luft gelangen. Da sie hygro
skopisch sind, haben sie in der Luft die Form winziger Anfangstropfen einer 
gesattigten Salzli:isung. Der Halbmesser dieser Tropfen ist von einer GroBenordnung 
von nicht mehr als 10-5 em. 

Unter giinstigen Bedingungen, d. h. bei groBer relativer Feuchtigkeit der um
gebenden Luft, wachsen diese Anfangstropfen bis zur GroBe von Tropfen eines 
gewohnlichen Nebels an und es entstehen somit Wolken. Nach H. KOHLER laBt 
sich im Wassergehalt der Wolken stets ein Anteil von Meersalz (ungefahr im 
Verhaltnis 1: 10000) feststellen, wobei KOHLER annimmt, daB "Salztropfchen" 
mit einem Halbmesser von der GroBenordnung 10-6 bis 10-5 cm die allgemeinste 
Form der Kondensationskerne vorstellen, die an der Wolkenbildung teilnehmen, 
wenigstens in den unteren und mittleren Hohen der Troposphare. Vor allem gerade 
deshalb, weil bei der Kondensation an Salzpartikeln jedes sich bildende Tropfchen 
eine Salzli:isung (anfangs in einem Verhaltnis von 1: 1 bis 1: 10) vorstellt, konnen 
die Tropfchen bis zu sehr tiefen Temperaturen erhalten bleiben, ohne zu gefrieren 
(Unterkiihlung). Noch bis zu Temperaturen bis - 20° bestehen Wolken und 
Nebel meistens aus Tropfchen. 
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1m Rahmen seiner jungsten, ungemein aufschluBreichen Untersuchungen uber 
die Kondensations- und Sublimationsvorgange in der Atmosphare hat W. FIND
EISEN 1938 (1) und 1939 (1) die Mitwirkung von Meersalzpartikelchen als Konden
sationskerne als nicht wesentlich gefunden, da der fUr die Freimachung so kleiner 
Salzelemente angezogene V organg der Spritzwasserzerstau bung zu gro b ware. Er 
nimmt an, daB die unter 1 erwahnten Elemente den weitaus groBten Teil der 
atmospharisehen Kondensationskerne ausmachen, namentlich die aus Schwefelsaure 
bestehenden, die immer - also schon vor Beginn der Wasseraufnahme - flussig 
sind. Die Zahl der in der Atmosphare wirksamen Kondensationskerne diirfte meist 
etwa 102/cm3 bis hoehstens 1()4/em3 betragen, gelegentlich nur 10 und weniger. Sehr 
verschieden ist auch die GroBe der jeweils vorhandenen Kondensationskerne; nor
malerweise durfte ihr Halbmesser zwischen 7.10-7 und 10-5 em liegen. 

Diese flussigen Kondensationskerne nehmen schon vor Eintritt des Sattigungs
zustandes etwas Wasser auf (Dunstbildung in Form kleinster Tropfchen). Bei 
weiterer Wasserdampfzufuhr gibt es dann (nach FINDEISEN) fur jeden Kern eine 
kritische relative Feuchtigkeit, von der ab er fast plotzlieh oder zumindest sehr 
rasc-h zum richtigen Tropfen anwachsen kann (Nebel- oder Wolkenbildung). An 
groBeren Kernen erfolgt diese Tropfenbildung friiher (bei geringerer Ubersattigung) 
als an kleinen. 1st ihre Anzahl gering und nimmt (z. B. infolge raseher adiabatischer 
Hebung der Luft) die relative Feuchtigkeit schnell weiter zu, so tritt auch an 
kleineren Kernen Kondensation ein und die entstandene Gesamttropfenzahl ist 
dann groB (z. B. in Haufenwolken: rund 10000/cm3). 1st dagegen die Anzahl der 
groBen Kerne erheblich, so wird das weitere Ansteigen der relativen Feuchtigkeit 
verlangsamt und hort ganz auf, sobald die Wasserdampfabgabe an diese Tropfen 
ebenso groB geworden ist wie die standig in der Luft freiwerdende Wasserdampf
menge; in fertigen Wolken oder Nebeln kann die relative Feuchtigkeit sogar wieder 
sinken, gegebenenfalls sogar unter 100%, ohne daB die Wolke verdunstet. Die 
kleinen und sehr zahlreiehen Kerne bleiben dann von der Tropfenbildung ausge
sehlossen und die Gesamtzahl der entstandenen Tropfen ist gering (z. B. in Nebel 
und Stratus: rund 100/cm3 gegenuber 100000/cm3 Kondensationskernen). 

Dabei darf man sich, nach FINDEISEN, nicht etwa vorstellen, daB in einem Nebel 
oder in einer Wolke nur eine einzige Tropfengrof3e vorhanden sei. 1m Gegenteil, 
beide enthalten stets die verschiedensten TropfengroBen nebeneinander, da die 
Kondensationskerne wegen ihrer versehiedenen Eigenschaften nacheinander zur 
Kondensation kommen. Die Tropfendichte in den Wolken jedoch hangt, wie gesagt, 
nicht nur von der Kondensationsgeschwindigkeit ab, sondern sie ist der jeweils 
vorhandenen Anzahl von groBen Kondensationskernen umgekehrt proportional. 
Eine Ausweitung der Theorie FINDEISENS kommt spater zur Spraehe. 

In einer Untersuchung von A.1. DANILIN ist der Versuch gemacht worden, 
der Frage iiber die Struktur der Nebelelemente bei tiefen Temperaturen auf Grund 
einer Analyse der relativen Feuchtigkeit naherzutreten. Bei Temperaturen von 
+ 15° bis - 6° liegt die maximale relative Feuehtigkeit fiir jeden Fall von Nebel 
innerhalb der Grenzen 100-92% (Sattigungsdefizit, da die Kerne hygroskopisch 
sind). Bei Temperaturen unter - 6° wird in einer Reihe von Fallen Nebel auch 
bei Feuchtigkeiten von erheblich weniger als 92% beobachtet; in diesen Fallen 
diirfte es sich wenigstens zum Teil urn feste Nebelelemente handeln. Bei Tempera
turen unter - 20° bis zu - 30° tritt der Nebel durchwegs bei Feuchtigkeiten 
zwischen 92% und 79% auf; der groBte Teil dieser FaIle liegt, wie aus Abb. 52 
ersichtlich, in der Nahe der Sattigungskurve in bezug auf Eis oder aber uber ihr 
(Ubersattigung), er liegt aber dabei offenkundig meist unter der Sattigungsgrenze 
in bezug auf Wasser selbst dann, wenn man diese wegen der Hygroskopizitat der 
Kerne berichtigen wiirde. Daraus ist zu schlieBen, daB der Nebel bei Temperaturen 
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unter - 20° nie nur aus Tropfchen besteht, sondern entweder ganz aus Kristallen 
oder aus einer kolloid·labilen Mischung von Kristallen und Tropfchen, was fUr 
Rauhreifansatz charakteristisch ist (siehe Abschnitt 41). 

Abb. 52. Zusammenhang zwischen relativer Feuchtigkeit und Temperatur bei Nebeln in Moskau. Ausgezogene 
Kurve: Siittigungsfeuchtigkeit bel Sublimation (Tempcratur unter Null) bzw. Kondensation (Temperatur tiber Null). 

(Xach DANILIN 1936.) 

A. WEGENER hat indessen in der bodennahen Luftschicht iiber Gronland unter. 
kiihlte Wassertropfchen sogar bei einer Temperatur von -34,5°. beobachtet. In 
der Antarktis wurden wahrend der BYRDSchen Expedition in den J ahren 1928 bis 
1930 leichte, aus Tropfchen bestehende Nebel bei Temperaturen bis zu -40° be
obachtet; nur bei noch tieferen Temperaturen traten statt der Tropfchen in der 
Luft schwebende Eiskristalle auf. 

c) Sublimationskerne. 

Eine GesetzmaBigkeit fUr die scheinbar unverstandliche Wahl des Aggregat
zustandes bei der Nebel- und Wolkenbildung laBt sich nach FINDEISEN 1938 (1) 
finden durch die Annahme, daB die Sublimation nicht an hygroskopischen Partikeln 
erfolgt wie die Kondensation, sondern an testen Kernen. Man braucht zu diesem 
Zweck nicht die Annahme zu machen, daB diese Sublimationskerne kosmischer Her
kunft sind (z. B. Meteoritenstaub). Es handelt sich vielmehr vermutIich um kleine 
Quarzteilchen, feinste Sandkornchen, also um Staubpartikel, in den Polargegenden 
um Kristalle von der Schneeoberflache, die durch Aufwirbelungen in die Atmo
sphare gelangen und hier eine Suspension von Sublimationskernen zuriicklassen. 

Wahrend die GroBenordnung des Halbmessers der Sublimationskerne ungefahr 
die gleiche sein diirfte wie jene der Kondensationskerne, namIich 10-6 cm, muB ihre 
Zahl im Durchschnitt wesentlich geringer sein (1O-2jcm3 bis 10jcm3); sie unterliegt 
dabei betrachtlichen Schwankungen. Gelegentlich scheint geradezu ein Mangel an 
Sublimationskernen zu herrschen. Dies kann fUr den gesamten Wetterverlauf von 
der groBten Bedeutung sein, denn die Entstehung jedes wesentlichen Niederschlags 
ist, nach BERGERON, vom Vorhandensein von Eiskeimen abhangig, wie wir im Ab
schnitt 41 sehen werden. 

1m Prinzip sind die Bedingungen fiir die Sublimation an festen Sublimations
kernen ahnlich jenen fUr die oben beschriebenen Kondensationsprozesse an fHissigen 
Kondensationskernen. Auch die fUr die Sublimation verfiigbaren Kerne sind un
gleichartig und je nach GroBe und Form verschieden gut fiir die Kristallbildung 
geeignet. Infolgedessen tritt auch hier eine AUBwahl der Kerne ein; allerdings 
bleiben die Sublimationskerne bis zum Beginn der Kristallbildung unberiihrt. 
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Hierbei entstehen nach FINDEISEN 1939 (3) zuniichst, bei hoher t)bersiittigung 
in bezug auf Eis, mit dem Sublimationskern als Zentrum reine reichgegliederte 
Skelett/ormen (a). Sobald in der Fallbahn des so entstandenen veriistelten Schnee
sterns die relative Feuchtigkeit abnimmt, verringert sich infolge abnehmender Eis
u bersii ttigung der Verzweigungsgrad und die Skelette bilden sich zu V ollkristallen (b) 
um, und zwar entweder zu unverzweigten sechsstrahligen Sternen oder zu reguliiren 
sechseckigen Pliittchen. Steigt die t)bersiittigung wieder, so dienen die eben erwiihnten 
Vollkristalle als Ansatzzentren fur neue, zunehmende Skelettbildungen (c), die sich 
aber von der ursprunglichen Ausgangsform durch erheblichere GroBe und durch 
das Vorhandensein eines Vollkristallkerns unterscheiden. Bei neuerlich abnehmen
der Eisubersiittigung kann, unter stiindigem Wachstum, wieder eine Vereinfachung 
der Gliederung eintreten bis zur Ausbildung groBer Vollkristalle (d) in Form sechs
strahliger Sterne oder reguliirer Sechsecke, jetzt mit einem sechseckigen Voll
kristallkern. Aus der Form der am Boden angelangten Eiskristalle kann man also 
mit einer fur die Flugwetterdiagnose hinreichenden Genauigkeit qualitative Ruck
schlusse ziehen auf die Feuchtigkeitsschichtung, welche die Kristalle durchfallen 
haben. Allerdings kommen die Kristalle oft als Konglomerate, zu Schnee/locken ver
kle bt, unten an: Schnee/all. 

In Eiswolken ist, infolge der an sich geringen Zahl von Sublimationskernen, die 
Dichte der Sublimationsprodukte kleiner als die Tropfendichte in Wasserwolken, 
niimlich von der GroBenordnung l/cm3, und die GroBe der Sublimationsprodukte 
ubertrifft die TropfengroBe in Wasserwolken meist erheblich. Daher ist auch die 
Fallgeschwindigkeit der Eiskristalle betriichtlicher. Eiswolken haben daher oft eine 
unscharfe Unterseite, sie sind durch "Fallstrei/en" gekennzeichnet. 

Kondensations- und Sublimationskerne sind fast immer gleichzeitig in der Atmo· 
sphiire vorhanden, und zwar in verschiedener Zahl. Bei Temperaturen unter dem 
Gefrierpunkt konnen sich, wie wir sehen werden, in unterkuhlten Wasserwolken 
auch Eiskristalle bilden, an denen der Wasserriampf der verdunstenden Wolken
tropfchen kondensiert, sofort gefrierend. Hierdurch kommt es zur Bildung der 
eingangs erwiihnten Frostgraupeln oder Griesel, an welchen jedoch, nach FINDEISEN 
1939 (3), unter Umstiinden neuerdings durch Sublimation Kristallansatz stattfinden 
kann. 

Auf diese Umwandlungen kommen wir noch in den folgenden Abschnitten 
zuruck. 

Literatur zu Abschnitt 39. 
TIber Kondensationskerne und die Formen der Kondensationsprodukte siehe au13er 

A. WEGENER und K. WEGENER 1935 und zahlreichen Artikeln in Zeitschriften be· 
sonders: WILLETT 1928, SCHMAUSS und WIGAND 1929, STUVE 1929, 1931, FINDEISEN 
1939 (1), 1939 (2). 

Uber die Kondensation des Wasserdampfes an Salzteilchen: KOHLER 1921, 1922, 
1925, 1927 (2), 1930, 1931. Referate und Autoreferate iiber diese Arbeiten finden sich 
in den betreffenden Jahrgangen der Met. Zs. 

Uber Sublimationskerne und Sublimationsprodukte: FINDEISEN 1938 (1), 1938 (2), 
1939 (3). 

40. Die Wolken. 
a) Morphologische W olkenklassifikation. 

Bereits fruher (Abschnitt 7) ist die groBe Bedeutung hervorgehoben worden, 
welche die Wolken (sowie auch der Nebel und die Hydrometeore) fur die indirekt
aerologische Analyse der synoptischen Wetterlage haben. 

Der Wolkenzug gibt uber die Richtung der Luftstromungen in der freien Atmo
sphiire Auskunft. Die qualitativen Besonderheiten der Bewolkung gestatten einen 
RuckschluB auf die vertikale Temperaturverteilung, auf das Vorhandensein von 
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Inversionen, auf die Entwicklung der Turbulenz usw. innerhalb der Luftmassen. 
Die Wolken machen uberhaupt bis zu einem gewissen Grad die Struktur der Luft
masse sichtbar, deren Verteilung auf der Karte dann leichter festzustellen und deren 
Herkunft und Lebensgeschichte dann besser zu uberblicken ist. Zusammenhangende 
Wolkensysteme deuten Gebiete mit einer Aufgleitbewegung der Luft an und sind 
hierdurch ein wertvoller Behelf fUr die Ermittlung der Lage und der Verlagerung 
der Fronten auf der Karte. Die Wolken stehen in engstem Zusammenhang mit 
unseren dreidimensionalen tropospharischen Luftkorpern - den Luftmassen, Fronten 
und Inversionen. Bereits dies spricht fUr das Erfordernis, daB der Prognostiker ein 
guter Kenner der W olkenformen und der W olkenentwicklung sei. Allein schon fUr 
die Vorhersage der Bewolkung ist dies von groBer Wichtigkeit. 

Es ware verfehlt, die Wolken gewissermaBen als feste, in der Luft schwebende 
Korper, als "Schwimmer" anzusehen. Wolken, und zwar besonders die frontalen, 
sind meist in standiger Auflosung und Neubildung begriffen. Konservativ, eine 
Luftmasse oder Front dauerhaft charakterisierend, ist dagegen der jeweilige spezi
fische ProzefJ der Wolkenbildung, z. B. der Vorgang der Haufenwolkenbildung in 
einer labilen Luftmasse oder die Ausbildung hoher Schichtwolken entlang der 
Warmfront. Die gerade wahrnehmbaren Wolkenindividua stellen nur mehr oder 
weniger kurzdauernde auBere Ausdrucksformen, Merkmale dieses Prozesses vor. 

Die Wolkenformen zeigen bekanntlich eine groBe Mannigfaltigkeit, je nach ihrem 
physikalischen Aufbau (d. h. dem Charakter der Elemente, aus welchen sie zu
sammengesetzt sind) und je nach ihren Entstehungsbedingungen. 

GemaB der internationalen Klassifikation aus dem Jahre 1929 werden die 
Wolken in vier Familien - nach ihren Hohenbereichen uber dem Landschafts
niveau - eingeteilt. Innerhalb dieser vier Familien unterscheidet man - meist 
nach auBeren Merkmalen - zehn Gattungen: 

1. Hohe Wolken (gewohnlich uber 6000 m): Cirrus (Oi) - Federwolke; Cirro
stratus (Os) - Schleierwolke; Cirrocumulus (Oc) - Schafchenwolke. 

2. Mittlere Wolken (gewohnlich von 2000-6000 m): Altostratus (As) - hohe 
Schichtwolke; Altocumulus (Ac) - hohe Haufenwolke. 

3. Tiete Wolken (gewohnlich unter 2000 m): Nimbostratus (Ns) - Regenwolke; 
Stratus (St) - Schichtwolke; Stratocumulus (Be) - Wogenwolke. 

4. Wolken vertikaler Entwicklung, deren Basis meist im Niveau der tiefen Wolken 
liegt, deren Gipfel jedoch das Niveau der mittleren oder sogar der hohen Wolken 
erreichen konnen: Cumulus (Ou) - Haufenwolke; Cumulonimbus (Ob) - Schauer
(Gewitter- ) Wolke. 

Hier sei jedoch bemerkt, daB aus rein technischen Grunden die Wolken vertikaler 
Entwicklung im internationalen synoptischen Schlussel (Kopenhagen, 1929) inner
halb der Gruppe OL mit den tiefen vereinigt sind und daB Ns nicht in die Gruppe OL, 
sondern in die Gruppe OM (mittlere Wolken) eingereiht worden ist. 

Die oben angefiihrten Hohengrenzen haben durchaus keine absolute Gultigkeit. 
In den Tropen treten die Wolken in hoheren Niveaus auf, in den Polargegenden in 
tieferen; im Sommer Iiegen die Wolken hoher, im Winter niedriger. Fur das Auf
treten von Wolken der einen oder der anderen Form ist nicht die Hohe an und fUr 
sich ausschlaggebend, sondern bestimmte Verhaltnisse von Temperatur, Druck, 
Feuchtigkeit und Luftbewegung. 

Die angefuhrten Wolkengattungen werden wiederum auf Grund vorwiegend 
auBerer Merkmale noch in eine ganze Reihe von Arten und Unterarten eingeteilt, 
deren genaue Beschreibung im "Internationalen Atlas der Wolken und der Himmels
ansichten" enthalten ist. 

Yom Standpunkt allgemeinster morphologischer Unterscheidungsmerkmale kann 
man die Wolken noch in folgende drei Hauptformen einteilen: 
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a) Haufenformige Wolken (Cum)! - welche aus einzelnen Wolkenmassen mit 
charakteristischer vertikaler Entwicklung bestehen. 

b) Wogenformige Wolken (Und) - Schichten oder Reihen, welche insofern eine 
bestimmte Struktur aufweisen, als sie sich aus Einzelelementen in Form von Wiilsten, 
Platten, Ballen usw. zusammensetzen. 

c) Behichtformige Wolken (Str)2 - gleichmaBige Wolkendecken. 
Der Versuch einer sol chen Einteilung ist auch in der internationalen Klassi

fikation gemacht, aber nicht weitgehend genug durchgefiihrt worden. 1m folgenden 
sollen die Grundlagen dieser Einteilung nach T. BERGERON 1932 angedeutet werden: 

Zum Typus a-der haufenformigen Wolken -zahlt BERGERON Cu (auch Be vespe
ralis), Cb und iiberdies einige haufenformige Arten des Ac (Ac castellatus und lloccus) 
und des Cc (Cc cumuliformis). Zu den Wolken des Typus b - den wogenformigen
gehoren St, die Grundgattungen Sc, Ac und Cc. Die Einreihung von St unter die 
wogenformigen Wolken geht auf die wogenformige Struktur zuriick, welche der St 
beim Anblick von oben aufzuweisen pflegt; die Wellenlangen sind allerdings in 
dieseIl). Fall sehr groB. Den Wolken vom Typus c - den schichtartigen (schleier
artigen) Wolken - gehoren gleichmaBige Decken von Cs, As und Ns an. 

Es ist leicht ersichtlich, daB diese morphologische Einteilung auch eine genetische 
ist, d. h. iiber die Herkunft der Wolken Auskunft gibt. Es hangen namlich die 
Wolken vom Typus a mit Konvektion zusammen, diejenigen vom Typus c mit 
einer gut ausgepragten Aufgleitbewegung der Luft. Bei der Bildung der Wolken 
vom Typus b konnen auch folgende Ursachen eine gewisse Rolle spielen: turbulente 
Feuchtigkeitsiibertragung in die hohen Schichten, Abkiihlung der Luft durch Aus
strahlung, Wellenprozesse an Inversionsoberflachen, Mischung der Luftmassen an 
ihrer gegenseitigen Begrenzung in der Dbergangsschicht; am haufigsten handelt es 
sich jedoch urn ein Aufgleiten an einer sehr sanft geneigten Frontflache (mit einer 
Neigung von der GroBenordnung 1: 1000). Falls die aufsteigende Luft in einigen 
voneinander durch trockenere Schichten getrennten Niveaus den Sattigungszustand 
erreicht, so liegt eine mehrschichtige BewOlkung vom Typus Sc-Ac vor. Nicht 
selten bilden sich diese Wolken nicht neu aus, sondern entstehen durch Modifikation 
bereits vorher bestandener schichtformiger Wolken, unter dem EinfluB neuer oder 
veranderter Bedingungen. Der Zerfall von N s in Se opacus oder von As in Ac opacus 
ist wohlbekannt. 

In einer spateren Arbeit erachtet es BERGERON 1935 (2) fiir zweckmaBig, die 
wogenformigen und schleierformigen Wolken (b und c) in eine Gruppe zusammen
zufassen, da die wogenfOrmigen Wolken ebenfalls vorwiegend frontaler Herkunft 
sind, wenngleich nicht in so typischer Art und Weise wie die schleierfOrmigen. 

b) Aufban dpr Wolken nnd die Wolkenelemente. 

Vom Gesichtspunkt ihres A ufbaues lassen sich die Wolken klassifizieren nach 
dem Charakter der kleinsten Elemente, aus welchen sie bestehen. Man kann 
wenigstens fiinf verschiedene Typen solcher W olkenelemente unterscheiden: 

l. Vollkristalle (Eisnadeln). 
2. Kristallskelette (sechseckige Sternchen, evtl. zu Schneeflockchen verklebt) und 

Graupel. 
3. Sehr kleine Tropfchen mit einem Durchmesser von weniger als 0,05 mm und 

ohne bemerkbare Fallgeschwindigkeit (Nebeltroplehen). 

1 Cum - zum Unterschied von Cu, womit nur die eine Wolkengattung Cumulus 
bezeichnet wird. 

2 Ser - zum Unterschied von St (Stratus). 
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4. Kleine Troplchen mit einem Durchmesser von der GroBenordnung 0,05 bis 
0,5 mm und mit unbedeutender Fallgeschwindigkeit (NieseUrop/cken). 

5. Regentroplen mit einem Durchmesser von der GroBenordnung 0,5-5 mm. 
Die Wolken bestehen nur selten aus Elementen eines einzigen dieser Typen. 

Meist kommen Elemente eines der Typen 2, 4, 5 gemischt mit Elementen des 
Typus 3 - mit sehr kleinen Nebeltropfchen - vor. Lediglich jene Wolken, welche 
aus Vollkristallen bestehen, sind frei von einer Beimengung von Tropfchen, sie 
konnen aber auch noch Schneeflockchen und Graupel enthalten. 

Die Wolken der hochsten Familie - Oi, Os, Oc - bestehen aus Eiskristallen, 
unter denen V ollkristalle vorwiegen. Die namentlich fUr Os charakteristische Halo
erscheinungen werden ja gerade durch die Brechung der Lichtstrahlen an den Voll
kristallen hervorgerufen. Nach der Fahigkeit, Halos (Sonnen- und Mondringe) 
zu erzeugen, kann man z. B. den leichten Oi nebulosu8 vom nebeligen Dunst unter
scheiden, welcher ein Anfangsstadium der Kondensation in Form kleinster Tropfchen 
vorstellt. Kristallinische Struktur haben auch die oberen Teile (Ambosse) der Ob: 
Oi nothus, Oi densus.1 

Als Vertreter der Wolken, welche aus Schneeflockchen bestehen, gemischt mit 
sehr feinen Tropfchen vom Typus 3, kann der A8 gelten. Es ist dies eine typi8che 
Schneewolke, aus der auch oft Schnee fallt. 1m Sommer verdampfen die aus As 
fallenden Niederschlage meist ehe sie die Erdoberflache erreichen. Das Hindurch
schimmern von Sonne oder Mond in Gestalt eines matten Lichtflecks ist trotz be
trachtlicher Dicke der A8-Schicht ein typisches, optisches Merkmal fur ihre Schnee
struktur. 

1m N s gesellen sich zu den angefUhrten W olkenelementen auch noch groBere 
Tropfen vom Typus 4 und 5. Sowohl der A8 als auch der N8 sind Wolken kolloid
labilen Charakters. Die Bedeutung dieses Begriffs solI im nachsten Abschnitt ein
gehender erklart werden. Hier solI nur betont werden, daB aus einer Wolke, die aus 
Elementen verschiedener GroBe besteht, die schwereren Elemente als Niederschlage 
herausfallen. AuBerdem begunstigt das gleichzeitige Vorhandensein von Kristallen 
und Tropfchen in der Wolke, daB die GroBenunterschiede der Elemente weiter an
wachsen; fUr Kristalle wird die Wolkenluft ubersattigt, fUr die Tropfchen unge
sattigt sein. Daher werden die Kristalle auf Kosten der Tropfchen weiter anwachsen 
und ausfalIen; beim Fall durch Schichten mit einer Temperatur uber 0° schmelzen 
sie und verwandeln sich in Tropfchen. Sowohl der A8 als auch der N 8 sind Wolken, 
welche entweder Niederschlage ausscheiden oder bald ausscheiden werden. Der 
Regenbogen ist eine charakteristische optische Erscheinung fUr die "Fallstreilen" 
der tropfbar-flussigen Niederschlage. 

Eine typisch kolloid-stabile Wolke ist der Ac, welcher nur aus sehr kleinen 
Nebeltropfchen besteht. Zu demselben Typus gehOren auch kolloid-stabile (nicht 
nieselnde) Nebel an der Erdoberflache. Die Erscheinungen der Hole (Kriinze) urn 
Sonne und Mond sind ein charakteristisches Merkmal fUr die tropfbar-flussige Struk
tur dieser Wolken, die selbst noch bei starken Frosttemperaturen erhalten bleiben 
kann, da sich die Tropfchen an 16slichen hygroskopischen Kondensationskernen 
bilden. Dies pflegt namentlich dann der Fall zu sein, wenn die Tropfchen eine 
gleichartige elektrische Ladung haben; sie stoBen sich dann gegenseitig ab und 
konnen sich nicht zu groBeren Tropfen vereinigen. Aus einer solchen Wolke werden 
offenbar keine Niederschlage fallen. 

1 Der kristallinische Ambo13 der Ob ist nicht zu verwechseln mit der aus Tropfchen 
bestehenden Kappe, welche manchmal iiber einem Ou erscheint. Diese Kappe, welche 
dem linsenformigen Ac (Ac lenticulariB) sehr shnelt, entsteht ii~er dem Gipfel des 
aufquellenden Ou durch Hebung irgendeiner feuchten Luftschicht. Uber die Entstehung 
des Ambosses siehe Abschnitt 41. 



Die Wolken. 145 

In Be und Bt konnen sich zu den sehr kleinen Tropfchen groBere yom Typus 4 
gesellen; diese Wolken sind infolgedessen nicht selten kolloid-Iabil: sie scheiden 
dann groBere Nieseltropfen aus. 

Der Ou gehort zu den ziemlich kolloid-stabilen "Wasserwolken". Allerdings 
gibt er bisweilen Nieseln, das jedoch gleich unter der Wolkenbasis verdunstet 
ohne den Erdboden zu erreichen. Manchmal laBt er einige "Riesentropfen" fallen. 
1m Gegensatz dazu enthiilt der Ob auch Eiskristalle (die Umwandlung des Ou in Ob 
besteht ja gerade in einer "Vereisung" des Ou-Gipfels, wie wir weiter sehen wer
den); der Ob ist daher bereits eine kolloid-Iabile Wolke und scheidet intensive 
Niederschlage aus. 

c) Genetik der Wolken und W olkensysteme. 

Wir wissen bereits, daB man der Herkun/t naeh aIle Wolken in drei Hauptformen 
einteilen kann: Konvektionswolken (Haufenwolken), typische Aufgleitwolken 
(Schichtwolken) und schlieBlich Wolken, welche infolge anderer Vorgange entstehen 
oder sich unter dem EinfluB von Wellenbewegungen aus Schichtwolken entwickeln 
(Wogenwolken). 

Was die Konvektionswolken anlangt, so wurden bereits im Abschnitt 37 der 
KonvektionsprozeB und die Bedingungen fUr seine mehr oder weniger kraftige Aus
bildung ziemlich eingehend behandelt. Der nachste Abschnitt (41) wird sich noch 
mit dem Unterschied zwischen beiden Haupttypen der Konvektionswolken, Ou und 
~b, und mit dem ProzeB der Verwandlung von Ou congestus (Schliisselziffer OL = 2) 
in Ob (OL = 3) befassen. Zunachst sei lediglich bemerkt, daB sich der Ob yom Ou durch 
die kristallinische Struktur seiner Gipfel und durch das Ausfallen von Niederschlagen 
unterscheidet. Was den Ou anlangt, so moge auf den erhe blichen Unterschied zwischen 
seinen beiden Hauptarten hingewiesen werden, und zwar zwischen dem Ou humilis 
(OL = 1), d. i. der flache und wenig entwickelte Schonwetter-Ou, und dem machtig 
aufquellenden Ou eongestus oder Ou eompositus (OL = 2). Zwar ist der Ou humilis 
eigentlich nur als das Jugendstadium von Ou eongestus anzusehen. Oft bleibt aber 
die Entwicklung auf dieses Stadium beschrankt, falls namlich der Ou bereits in 
geringer Hohe eine Inversion oder eine Schicht mit geringem vertikalem Temperatur
gradienten antrifft (vgl. Abschnitt 37). In solchen Fallen ware es sogar richtiger, 
den Ou humilis nicht unter die Wolken mit vertikaler Entwicklung, sondern unter 
die tiefen Wolken einzureihen, da er iiber die Grenzen der unteren Wolkenetage 
nicht hinauswachst. 

Es sei noch auf das haufige AuseinanderflieBen des Ou im Niveau seiner Basis 
in den Abendstunden hingewiesen, wobei er sich in den sog. Be vesperalis (OL = 4) 
verwandelt, sowie auf die Ausbreitung und den Dbergang seiner Gipfel in die Form 
Ae eumulogenitus. Dber die Konvektionswolken der mittleren Wolkenetage: Ae 
castellatus und Ae /loeeus (gemeinsame Benennung - Ae cumuli/ormis; OM = 8) 
wurde bereits gesprochen. 

Weitere Bemerkungen iiber einige Besonderheiten in der Entwicklung der Kon
vektionswolken findet der Leser im nachsten Abschnitt und im Kapitel iiber die 
Luftmassen. 

Au/gleitwolken bilden ungeheure, mit den Frontflachen zusammenhangende 
Wolkensysteme, welche Hunderttausende von Quadratkilometern bedecken. Das 
typischste System dieser Art, welches mit einer charakteristischen Warm/ront zu
sammenhangt, ist wohlbekannt als machtiges Gebilde, dessen Basis auf der Front
flache aufruht und dessen hochster - aus Eis bestehender - Teil das Oi-Niveau 
erreichen kann. Die Anderung des Himmelszustandes beim Voriibergang der Front 
wird etwa durch folgende Schliisselziffern ausgedriickt: OH = 4, 5, 7; OM = 1, 2; 
o L = 6. Beim Herannahen der Front erscheinen am Himmel vor allem Biindel 

Chromow, Wetteranalyse. 10 
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von Ci uncinus, welche in einer bestimmten Richtung orientiert sind: darauf folgt 
C8; dann, wenn sich die Frontflache iiber dem Standort des Beobachters all
mahlich herabsenkt, A8 und N8. Der 1Jbergang von A8 in N8 ist durchaus kon
tinuierlich, der 1Jbergang von der einen in die andere Form ist nicht genau zu er
fassen. Durch die Schliisselziffer CM = 2 wird sowohl der dichte A8 opacus als auch 
der N 8 ausgedriickt. Man nennt diese Wolken N 8 dann, wenn sie so dicht geworden 
sind, daB Sonne und Mond nicht mehr hindurchscheinen. Der Regen aus A8 er
reicht die Erdoberflache nur selten, Regen aus N8 fast immer. Dagegen gelangt aus 
A8 fallender Schnee in der Regel bis zum Erdboden; sogar aus dem diinnen A8 
translucidus (CM = 1) konnen bedeutende Schneefalle niedergehen. 

In der Kaltluftmasse unterhalb der A8-N8-Decke treten gewohnlich Ansamm
lungen von Fractonimbus (Regenwolkenfetzen) auf, d. s. dunkle, jedoch wenig 
machtige, zerrissene "Schlechtwetterwolken" (CL = 6). Bei ihrer Ausbildung spielt 
die Sattigung der unter der Frontflache befindlichen Luft durch fallende Nieder
schlage sowie die dynamische Turbulenz eine Rolle. lmmerhin ist zu beachten, daB 
die Niederschlage nicht aus diesen Wolkenfetzen, sondern aus der hoheren A8-N8-
Schicht fallen. Ahnliche Wolkenfetzen konnen sich auch unter Cb ausbilden. 

Das Wolkensystem der Kalt/ront hat keinen so ausgepragten Charakter, da sich 
in ihm zu den schichtformigen Wolken noch haufenformige (infolge der stiirmischen 
Verdrangung der vor der Front liegenden Warmluft) und wogenformige Wolken 
gesellen. 1m W olkensystem einer Okklusionsfront trifft man oft eine 1Jbergangs
form zwischen Aufgleitwolken und Wogenwolken Cc, Ac, Bc. 1m Schliissel fiir CM 
entsprechen die Ziffern 5 und 7 gerade denjenigen Wolkengebilden, welche nicht 
lokalen Formen, sondern ganzen Wolkensystemen angehoren. Weitere Details iiber 
frontale Wolkensysteme wird das Kapitel iiber Fronten bringen. 

Fiir alle jene Falle, wo sich der Himmel mit Wolken iiberzieht, welche einem 
bestimmten Teil eines ganzen W olkensystems angehoren, ist der Ausdruck A u/zug 
(nach BERGERON) gebrauchlich. Man kann z. B. von einem Aufzug von A8, Ac 
usw. sprechen. Gegebenenfalls kann auch der Ausdruck Durchzug oder Durchgang 
(Passage) benutzt werden. Diese Bezeichnung eignet sich indessen nicht fiir Vor
gange unter lnversionsflachen, bei denen z. B. ein Ac den ganzen Himmel iiberziehen 
und sich im Lauf einiger Minuten wieder auflosen kann. 

Bei der Ausbildung von Wogenwolken, welche nicht mit einer Frontflache zu
sammenhangen, spielen eine hervorragende Rolle die Turbulenz, welche die Feuchtig
keit von der Erdoberflache in hOhere Schichten iibertragt, die Abkiihlung der Luft 
durch Ausstrahlung sowie Wellenprozesse, von welchen im Abschnitt 38 gesprochen 
worden ist (Wellenbildung an lnversionen). Diese typischen Wogenwolken (be
sonders Ac und Be translucidus) sind im Vergleich zu den Frontalwolken diinn, ent
stehen und vergehen rasch und bilden gewohnlich auch keine ausgedehnten Systeme. 
Nur der Bt kann in umfangreichen herbstlichen oder winterlichen Antizyklonen ver
haltnismaBig machtige, ausgebreitete und stabile Wolkensysteme (Bt-Systeme) 
bilden; davon wird noch im Abschnitt iiber den Nebel (Abschnitt 42) die Rede sein. 

Literatur zu Absehnitt 40. 
An eine Zusarnmenstellung der unzahligen Einzelarbeiten ii.ber die Meteorologie, 

Physik und synoptische Beurteilung der Wolken kann hier nicht geschritten werden. 
Es sei lediglich auf folgende Sammelwerke verwiesen: 
Internationaler Atlas der Wolken und Himmelsansichten. Auszug zum Gebrauch 

fUr Beobachter aus der vollstandigen Ausgabe. Office National MeMorologique, Paris, 
1930. Neudruck: Reichsamt fiir Wetterdienst, Berlin, 1938. 

Atlas International de Nuages et d' Etats dn Cie!. Vollstandige Ausgabe. Office 
National MeMorologique, Paris, 1932. 

Monographie tiber die Wolken: SURING 1936. 
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Uber organische Systeme von Wolken: SCHERESCHEWSKY et WEHRLE 1923. 
Bei der Abfassung des vorstehenden Kapitels wurde, auJ3er auf den Internationalen 

Wolkenatlas, besonders Rucksicht genommen auf BERGERON 1934 (1), 1935. 
iller frontale Wolken siehe besonders: BJERKNES and SOLBERG 1921, BERGERON 

193~. (2). 
Vber Konvektionswolken: PETTERSSEN 1939 (1). 
Uber Regen. und Eiswolken: FINDEISEN 1938 (2). 
SchlieI3lich sei noch auf die Beilagen zu den Sitzungsberichten der in Frankfurt 1931 

gehaltenen Tagung der Subkommission fiir Physik der Wolken und das internationale 
Wolkenjahr verwiesen (Publikation Nr. 17 des Sekretariats der Internationalen Meteoro· 
logischen Organisation, Utrecht, 1934). Sie enthalten Anleitungen und Bemerkungen 
zu folgenden Problemen: Wolkenforschung mit dem Flugzeuge; Wolkenbeobachtungen 
in der Arktis; Wolkentagebuch; Vorschlag zu den Hydrometeorendefinitionen; nepho
skopische Beobachtungen; Methoden der Wolkenhohenmessung; Wolkenphotographie; 
Organisation der Erforschung von Wolkensystemen; Methoden der Messung der physi
kalischen Eigenschaften und des kolloidalen Zustandes der Wolkenelemente usw. 

41. Die NiederschIage. 
a) Koagulation. Kolloid-Labilitii.t von Wolken. 

Atmospharische Luft, in welcher Kondensationsprodukte in Form von Wolken 
und Nebeln schweben, stellt eine Art kolloidale Losung (ein Aerosol) vor. Solange 
diese uberaus leichten Partikelchen in der Luft suspendiert bleiben, sagt man, daB 
sich die Wolke oder der Nebel im Zustand des stabilen kolloidalen Gleichgewichts 
befindet. Ein Ausfallen von Niederschlagen aus der Wolke oder eine Koagulation 
des atmospharischen Aerosols tritt offenbar ein, wenn die Dimensionen der Wolken
elemente zunehmen, z. B. als Folge ihres ZusammenflieBens oder als Folge des An
wachsens der einen Elemente auf Kosten der anderen. Beim ZusammenflieBen 
konnen elektrische Krafte eine gewisse Rolle spielen, da ja die Wolkentropfchen, 
indem sie lonen adsorbieren, eine bisweilen ziemlich betrachtliche elektrische 
Ladung besitzen. Sind alle Elemente in der Wolke gleichsinnig geladen, so stoBen 
sie einander ab und konnen nicht zusammenflieBen. Dagegen sind entgegengesetzte 
Ladungen der Koagulation forderlich. Auch Turbulenz begunstigt naturlich das 
ZusammenflieBen. 

Eine nicht minder wichtige Rolle spielt das bereits erwahnte Anwachsen gewisser 
Elemente auf Kosten der ubrigen. Eine Wolke, die aus Wasserelementen ver
schiedener Phasen, also gleichzeitig aus unterkuhlten Tropfchen und aus Kristallen 
besteht, ist in der Regel kolloid-labil. Wie bereits bekannt, ist fur die Sattigung 
der Luft in bezug auf eine Eisoberflache bei einer bestimmten Temperatur weniger 
Wasserdampf erforderlich als fur die Sattigung in bezug auf eine Wasseroberflache. 
Falls die Wolke aus einem Gemisch von Tropfchen und Schneesternen besteht, so 
kann es immer vorkommen, daB die umgebende Luft fur die Tropfchen ungesattigt, 
fur die Schneesterne dagegen ubersattigt ist. Dann werden die Tropfchen ver
dunsten, die Schneesterne dagegen anwachsen; letztere mussen schlieBlich heraus
fallen. Analog wachsen groBe Tropfen auf Kosten kleiner; wie schon erwahnt, kann 
die Luft, die fur groBere Tropfen bereits gesattigt ist, fUr kleinere Tropfen noch 
nngesattigt sein. 

b) BERGERONS Eiskeimtheorie der Niederschlagsbildung. 
BERGERON (1928) hat folgende allgemeine Theorie der Ausfallung von Nieder

schlagen (auBer Nieseln) aus Wolken gegeben: Wie bekannt, kann eine Wolke ihre 
tropfbar-flussige Struktur auch bei sehr niedrigen Frosttemperaturen (bis -200 und 
sogar tiefer) beibehalten, wobei die Tropfchen allerdings unterkuhlt sind. Wachst diese 
Wolke nun in die Rohe, so kann sie schlieBlich eine Schicht erreichen, welche aus 
sog. Eiskeimen in groBer Zahl besteht. Es sind dies kleinste Eiskristalle - Reste 
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hoher Eiswolken oder Produkte wenig intensiver Sublimation ohne Wolkenbildung -, 
welche durch unmittelbare Beobachtung gar nicht festgestellt werden konnen. In 
der warmen Jahreszeit liegt in europaischen Breiten die untere Eiskeimgrenze in 
einer Hohe von rund 5-6 km (iiber den Isothermen von -10 bis -20°); im Winter 
kann sie sehr tief, bis zur Erdoberflache, herabsinken. Die im Sonnenlicht glitzernden 
Eisnadeln (sog. "Diamantstaub"), welche bei strengen Frosten in der Arktis, im 
Innern RuBlands und auch im Hochgebirge bisweilen zur Beobachtung kommen, 
sind nichts anderes als solche Eiskerne, die bis zum Boden herabreichen. 

Eiskristalle konnen sich in groBerer Zahl auch in dem oberen, am meisten ab
gekiihlten Teil einer Wolke selbst, bei ihrem Emporwachsen unter fortschreitendem 
Temperaturriickgang, ausbilden, und zwar infolge unmittelbarer Sublimation an 
passenden Kernen. 

Sobald der obere Teil einer sich entwickelnden Wasserwolke in die Eiskeim
schicht eindringt, wird das kolloidale Gleichgewicht der Wolke gestort und der 
Wasserdampf beginnt diffus von den Tropfchen auf die Kristalle iiberzugehen, an 
denen, als Kondensationskernen, folglich Schneesterne entstehen. Die festen 
W olkenelemente wachsen auf Kosten der Tropfchen immer mehr an und beginnen 
schlieBlich die Wolke zu durchfallen. Dabei reiBen sie einerseits das Wasser neu
gebildeter Tropfchen an sich, anderseits stoBen sie auf unterkiihlte Tropfchen tiefer 
liegender Wolkenmassen, wobei diese Tropfchen im Erstarren an ihnen anfrieren. 
Diese "Vereisung" von Schneesternen und Vollkristallen spielt wahrscheinlich die 
Hauptrolle bei der Bildung von Graupel- und Hagelkernen. 

Nachdem die festen Elemente derart die Wolken in ihrer ganzen Machtigkeit 
von oben nach unten passiert haben, fallen sie aus ihrer Unterseite in Form von 
Niederschlagen heraus. In der warmen Jahreszeit schmelzen sie auf ihrem weiteren 
Weg zu Tropfen und es kommt vor, daB sie sogar iiberhaupt verdunsten. Nur aus 
dem Cb gelangen sie manchmal in Form von Hagel bis zum Boden. In der kalten 
Jahreszeit erreichen die festen Niederschlage, ohne unterwegs aufzutauen, die Erd
oberflache in Form von Schnee und Graupeln. 

Die Geschwindigkeit des "Vereisungsprozesses", d. i. der Uberfiihrung des 
Wassers von den Tropfchen auf die Kristalle, ist sehr groB. BERGERON geht von 
folgenden Anfangsbedingungen aus: In einem Raum von 1 cm3 sei gleichmaBig 
4,2 X 10-6 g Wasser in Form von 1000 Tropfchen (d = 20 ,,) verteilt; in demselben 
Raum sei 1 Eiskristall im Zentrum des Wiirfels vorhanden. Nach einer annahernden 
Berechnung sind zur Uberfiihrung des ganzen Wassers von den Tropfchen auf den 
Kristall nur 10-20 Minuten erforderlich; der ProzeB verlauft also ziemlich stiirmisch. 

Einen solchen Vorgang des Ausfallens von Niederschlagen infolge einer Storung 
der kolloidalen Stabilitat der Wolke durch Eiskeime halt BERGERON fUr den all
gemeinsten Koagulationsmechanismus in der freien Atmosphare. Seiner Meinung 
nach bilden sich fast alle echten Regentropfen (d > 0,5 mm) und alle SchneeflOckchen 
auf die beschriebene Weise an Eiskristallen. 

Am Cb liipt sich die Rolle, welche die "V ereisung" der Gipfel fur die Entstehung 
der Niederschliige spidt, durch unmittelbare Beobachtung studieren. Eine in Ent
wicklung begriffene Haufenwolke (Cu congestus) bleibt kolloid-stabil und erzeugt 
keine Niederschlage, solange sie in ihrer ganzen Machtigkeit die tropfbar-fliissige 
Struktur beibehalt. Ein charakteristisches Anzeichen dafiir sind die scharfen 
Konturen ihrer rundlichen Kuppeln. 

Die "Vereisung" des Gipfels fiihrt zu einer raschen Umwandlung seiner rund
lichen, dichten Wolkenmassen in einen charakteristischen faserigen "AmboB". Die 
Geschwindigkeit dieser Umwandlung ist von derselben GroBenordnung, wie sie 
BERGERON theoretisch ermittelte (10-20 Minuten). Erst nachher erscheinen unter 
der Basis des nunmehr vollentwickelten Cb die "Fallstreifen" der Niederschlage. 



Die Niederschlage. 149 

Sie brauchen anfangs den Erdboden gar nicht zu erreichen, falls sie unterwegs ver. 
dunsten. Aber schon die Tatsache ihres Erscheinens liWt auf eine Starung des 
kolloidalen Gleichgewichts der Wolke schlieBen. 

Der AmboB einer Schauerwolke besteht aus Schneesternen und kleinen Graupeln, 
in den oberen Teilen auch aus Vollkristallen, und hat das Aussehen dichten Cirrus. 
gewolks.1 Bei genugend hohen Temperaturen und intensiver Kondensation (be· 
sonders im Sommer und im Herbst) kann der AmboB auch in seinen allerhochsten 
Teilen zahlreiche Schneesterne und sogar Wassertropfen enthalten. Falls er sich 
dabei unter einer Sperrschicht in einer Hohe von 3-5 km horizontal ausbreitet, 
nimmt er das Aussehen von As an und kann As cumulanimbagenitus genannt werden. 

Die besonders groBen Regentropfen und den Hagel, welche aus dem Cb fallen, 
erklart man mit dem groBen Feuchtigkeitsgehalt, mit der Heftigkeit der Konden. 
sations· und Vereisungsprozesse im Cb, sowie mit dem sehr turbulenten Luftzustand 
innerhalb dieser Wolken, welcher sehr zahlreiche ZusammenstoBe der Wolken· 
elemente zur Folge hat. Schnee fallt aus den Cb gewohnlich in groBen Flocken. 

1m Gebirge, wo das Niveau der Eiskeime nur wenig uber dem Kondensations· 
niveau liegt oder mit ihm 
sogar zusammenfallen kann, 
konnen bereits sehr kleine, 
sozusagen noch im Entstehen 
begriffene Haufenwolken kol· 
loid-Iabil sein. Solche winzige 
Cb (und dem Aussehen nach 
Fc), aus denen deutlich 
sichtbare weiJ3e Bundel von 
Fallstreifen herabhangen, 
hat der Autor zur Sommer· 
zeit wiederholt im Gebirge 
Swanetiens (Kaukasus) be
obachtet (Abb. 53). Analoge 
Fallstreifen sind gelegentlich 
auch unter Ac sichtbar. 
Manchmal kann man deut- Abb. 53. Kolloid·labUe Fc. 

lich wahrnehmen, daB auch 
Ci-Faden die Form von Fallstreifen haben, die von kleinen haufenartigen Walk
chen in hohen Luftschichten ausgehen (Cc cumuli/armis). 

1m Winter, wenn das Niveau der Eiskerne tiefer liegt, kommt eine Storung 
der kolloidalen Stabilitat des Cu und Ac ofter vor. Meist faUt dann aus sol chen 

1 Anfangs, solange sich der Ambo13 noch nicht ausgebildet hat, die Kuppeln der 
Wolke aber doch schon einen "eingeschrumpften" Eindruck machen und die Scharfe 
ihrer Umrisse verloren haben, nennt man die Wolke Ob calvus. Ein typischer Ob mit 
einem Ambo13 hei13t Ob capillatus. 

Die Entwicklung des Ambosses im oberen Teile eines Ob entzieht sich infolge der 
Perspektive dem Anblicke des Beobachters, falls sich die Wolke in der Nahe des Zenits 
befindet. Auf gr613ere Entfernung hin bieten dagegen die Ob·Ambosse manchmal ein 
au13erst effektvolles Bild. 1m Sommer konnte der Autor einst in der Ukraine aus dem 
Fenster eines Zuges gleichzeitig mehrere - etwa acht - entfernte Ob beobachten. 
Sie standen alIe wie riesige Pilze da, mit diinnen Stielen und breiten faserigen Huten, 
die von der Abendsonne rosa beleuchtet waren. Die unteren Ob-Massen tropf.bar.flussiger 
Struktur verschwanden im Dunste des Horizonts. Die "Hute" hatten einen vollkommcn 
geraden oberen Rand, der wie nach einem Lineal abgeschnitten war; offensichtlich stie13en 
alIe Ambosse an ein und dieselbe hohe Inversion an und breiteten sich unt,er ihr aus. 
1m zenitalen Teile des Himmels wurden zu dieser Zeit nur Reste von Oi densus beobachtet, 
welche sich offenbar vom Ambo13 losgerissen hatten. 
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dunnen Cu, Sc oder Ac etwas Schnee, wahrend es aus ihnen nie regnet. Die winter
lichen Cb in maritimer Polarluft oder die Friihlings-Cb in Arktikluft wachsen, 
ohne ihren Charakter von Eiswolken zu verlieren, bei weitem nicht so machtig in 
die Hohe wie die Cb des Sommers; Analoges gilt fur die arktischen Gebiete im Ver
gleich zu den gemaBigten Breiten. Dagegen verwandeln sich tropische Haufen
wolken noeh nieht in Schauerwolken, selbst wenn sie eine vertikale Machtig
keit erreichen, die ihre Machtigkeit in den gemaBigten Breiten erheblich uber
trifft. 

Das Ausfallen von Niederschliigen aus As-Ns geht nach BERGERONS Ansicht mehr 
oder weniger analog der Ausscheidung von Niederschliigen aus einem Cb vor sich. Das 
Frontalsystem As-Ns kann als ein riesiger Cb mit einer langs der Frontflache ge
neigten Basis und mit dem Gipfel im Cs-Niveau angesehen werden. Die Nieder
schlage, deren Ausscheidung im oberen Teil des Systems einsetzt, durchfallen die 
Wolke in ihrer ganzen Dicke. Dort, wo die Basis des Systems hoch uber der Erd
oberflache liegt (As), haben sie im Sommer nach dem Herausfallen Zeit genug, um 
unterwegs aufzutauen und schlieBlich ganz zu verdunsten, bevor sie den Boden er
reicht haben; sie kommen dann vorwiegend nur als Fallstreifen zur Beobachtung. 
Jene Niederschlage, die aus dem tie fer liegenden und machtigeren Teil des 
Systems (Ns) stammen, gelangen, nachdem sie sich aus Schneesternen in Regen
tropfen verwandelt haben, bereits bis zur Erde. 1m Winter erreichen die aus dem 
N s kommenden Niederschlage den Boden meist in der ursprunglichen Form von 
Schneesternen. Ganz allgemein ist fur den Bodenbeobachter Niederschlag aus As 
im Winter haufiger als im Sommer; selbst Schneefall aus einem dunnen As ist 
im Winter keine ungewohnliche Erscheinung. 

Auch die Rauhreifbildung bei nebligem Frostwetter hangt offen bar damit zu
sammen, daB der Nebel gleichzeitig aus Tropfchen und Kristallen besteht und daher 
kolloid-labil ist. 

Die Koexistenz von Eis und Wasser ist die wichtigste, aber nicht die einzige 
Ursache fUr die Ausscheidung von Niederschlagen. Besonders machtige St- oder 
Nebelschichten scheiden kleine Tropfchen - das Nieseln - aus, welche einfach 
dadurch entstehen, daB winzige W olkentropfchen zu etwas groBeren Tropfchen zu
sammenflieBen und diese auf Kosten der kleinen weiter anwachsen. Elektrische 
Krafte und Turbulenz spielen unzweifelhaft bei diesem ProzeB eine Rolle; die 
elektrische Anziehung ist allerdings so gering, daB sich ihr EinfluB nur auf Tropfchen 
auBern kann, die einander beinahe beriihren. Auch beim Ausfallen unbedeutenden 
Regens aus einem Cu kann das hierzu notwendige Anwachsen der Tropfchen viel
leicht einfach damit erklart werden, daB sich die oberen Wolkenteile, namentlich 
abends und nachts, dureh unmittelbare Ausstrahlung starker abkuhlen; kalte 
Tropfehen waehsen raseher an als warme. 

Aus allem Gesagten geht hervor, daB fUr das Ausfallen von Niederschlagen aus 
den Wolken nicht die Machtigkeit der Wolke entscheidend ist, sondern der Grad 
ihrer kolloidalen Stabilitat, welche von ihrer Zusammensetzung sowie vom Grad 
der Turbulenz und teilweise vom elektrischen Zustand der Luft abhangt. Dies ist 
der Grund, weshalb machtige Wolken (Cu congestus) das eine Mal iiberhaupt 
keinen, das·andere Mal aber ganz plOtzlieh Niederschlag ausseheiden. Wir konnen 
nun noeh einen Schritt weiter gehen. 

c) BERGERONS Anschauungen im Zusammenbang mit der Sublimationskerntbeorie. 

BERGERONS Theorie der Niedersehlagsbildung ist in jungster Zeit von FIND
EISEN 1938 (1), 1939 (2) bestatigt und weiter ausgebaut worden. Es geschah dies 
auf Grund der Hypothese uber das Vorhandensein zweier grundsatzlieh versehiedener 
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Kerne in der Atmosphare, der Kondensations- und der Sublimationskerne. Wir 
haben bereits in Abschnitt 39 die Umstande erwahnt, unter denen sich an Kon
densationskernen Wasserwolken und an Sublimationskernen Eiswolken bilden. 
FINDEISEN stellt auch noch Kondensationsvorgange in Eiswolken und Sublimations
vorgange in Wasserwolken einander systematisch gegenuber. 

Der erstere Fall kann z. B. eintreten, wenn altere Eiswolken gehoben werden. 
Durch adiabatische Abkiihlung wird dann Wasserdampf kondensiert, welcher an 
noch unberuhrten Kondensationskernen Tropfen bildet. In der Eiswolke entsteht 
hierdurch eine "sekundare" Wasserwolke. Auf diese Weise erklart sich z. B. das 
Auftreten kleiner Quellformen aus unterkuhltem Wasser an der Oberseite eines 
alten, dunnen As, in welchem Konvektionsbewegungen angeregt worden sind. 

Von viel groBerer Bedeutung ist der andere Fall, die Umbildung von unter
kuhlten Wasserwolken in "sekundare" Eiswolken. Sie erfolgt nicht etwa durch ein 
bloBes Gefrieren der Tropfen, sondern durch den Niederschlag rasch gefrierenden 
Wassers an Eiskristallen, sei es, daB diese entstanden sind an Sublimationskernen 
in der Wolke selbst, sei es, daB sie - nach BERGERON - als Eiskeime von oben in 
die Wolke eingedrungen sind. 

Aus der Moglichkeit der Entstehung sekundarer Eiswolken in Wasserwolken 
und sekundarer Wasserwolken in Eiswolken ergibt sich, daB der Aggregatzustand der 
W olkenelemente in vertikaler Richtung schwadenweise abwechseln und eine bedeutend 
kompliziertere Verteilung aufweisen kann als es die jeweilige Zustandskurve ver
rat. Ausschlaggebend hierbei ist nach FINDEISEN der Gehalt der Luft an Kernen 
und Wolkenelementen, ein Faktor also, der vorlaufig gar nicht genau erfaBt werden 
kann, dessen Bedeutung aber noch mehr hervortritt, wenn man die eigentliche 
Niederschlagsbildung in Betracht zieht. 

Die Niederschlagsbildung durch reine Wa8serwolken beschrankt sich, wie schon 
erwahnt, hochstens auf N ieseln bei geringer W olkenhohe und hoher relativer 
Feuchtigkeit. Die in ihnen suspendierten Teilchen konnen weder durch fortgesetzte 
Kondensation erhebliche GroBe erreichen, da sich der KondensationsprozeB auf sehr 
zahlreiche Kerne zu verteilen hat, noch durch Koagulation der Tropfchen, da sich 
aus der Erfahrung ein bisher noch nicht naher bekannter koagulationshindernder 
Effekt nachweisen laBt [FINDElSEN 1938 (1)]. 

Bei reinen Eiswolken ist infolge der relativ geringen Sublimationskernzahl 
(Bildung wenig zahlreicher, aber groBerer und schwererer Niederschlagselemente) die 
Niederschlagsbereitschaft - namentlich bei erheblicher Wolkendicke - an und fiir 
sich groBer und das Anwachsen der Niederschlagselemente uberdies gefordert durch 
das Koagulieren der Eiskristalle zu Flocken. Schmelzen diese beim Fall, so kann, 
wie schon fruher erwahnt, aus ihnen gro{3troptiger Regen entstehen. 

Die ergiebigsten Niederschliige treten in Wolken auf, welche aus beiden Aggregat. 
zustanden bestehen, namlich im ~b, welcher von oben her in Vereisung begriffen 
ist, wie es im vorigen Teil dieses Abschnitts nach BERGERON beschrieben wor
den ist. 

Fur die Niederschlagsbildung spielen somit die Sublimationskerne eine ent
scheidende Rolle - eine Feststellung, die, wie FIND EISEN sagt, fiir die praktische 
Meteorologie von groBerer Bedeutung ist als die Tatsache, daB Kondensation 
nur an Kondensationskernen erfolgen konne. Wahrend namlich geeignete Kon
densationskerne praktisch immer in ausreichender Zahl vorhanden sind, sind die 
Eigenschaften und die Zahl der Sublimationskerne offenbar Schwankungen unter
worfen, die sich im Ablau£ der Witterungserscheinungen auBern. Bisweilen scheint, 
wie im Abschnitt 39 erwahnt, geradezu ein Mangel an Sublimationskernen zu 
herrschen. Darauf ist es zuruckzufuhren, daB unter gleichen thermodynamischen 
Entstehungsbedingungen manche Wolken Niederschlag erzeugen und andere nicht, 



152 Das Wasser in der Atmosphare. 

daB manche Zyklonen niederschlagsreich sind und andere aus scheinbar unverstand
lichen Griinden nur wenig Niederschlag liefern usw. Anzahl und Beschaffenheit der 
Sublimationskerne sind also ein belangreicher Wetterregulator. 

d) Genetische Niederschlagsklassifikation der Synoptik. 

Fiir Zwecke der synoptischen Analyse sind vor allem drei struktur-genetische 
Typen der atmospharischen Niederschlage zu unterscheiden. Diese Typen, welche 
bereits auf die Klassifikation von BEAUFORT zuriickgehen und im modernen synop
tischen Chiffernschliissel deutlich auseinandergehalten werden, sind die folgenden: 

1. Dauerniederschlage; 
2. Schauerniederschlage; 
3. Nieselniederschlage (Nieseln und sein Analogon im festen Aggregatzustand). 
Dauerniederschliige (Schllisselzahl ww = 60-79) fallen relativ gleichmaBig aus 

einer zusammenhangenden Wolkendecke von As-Ns; sie hangen folglich mit 
Aufgleitbewegungen zusammen. 

lhre Hauptformen sind Regen in Tropfen mittlerer GroBe und Schnee in Form 
sechsstrahliger Sternchen. In den Ubergangszeiten oder bei Tauwetter ist nasser 
Schnee, d. i. tauender Schnee oder Schnee gemischt mit Regen, nicht selten. 
Graupeln - sowohl Reif- als auch besonders Frostgraupeln - fallen nur verhaltnis
maBig selten in Form von Dauerniederschlagen. 

Schauerniederschliige (Schauer) fallen aus Cb und sind durch einen unvermittelten 
Beginn und ein plOtzliches Ende, durch schroffe Schwankungen ihrer lntensitat und 
durch ein charakteristisches Aussehen des Himmels gekennzeichnet. 1m Sommer ist 
iiber dem Festland bei ruhigem und heiBem Wetter die tagliche Ausbildung von Cb 
mit nachfolgenden mehr oder weniger anhaltenden Regenschauern, oft in Be
gleitung von Gewittern und Hagel, wohlbekannt. 1m Winter liber dem Meer und 
in den Ubergangszeiten auch iiber dem Festland wechseln in rasch stromender Luft 
von labiler Schichtung dunkle drohende Cb andauernd mit kurzem Aufklaren -
manchmal bis zu volliger Aufheiterung - abo Die einzelnen Schauer sind von 
kurzer Dauer aber rascher Aufeinanderfolge. 

Die Hauptformen der Schauerniederschlage sind zwar gleichfalls Regen und 
Schnee, die Regenschauer bestehen aber in der Regel aus groBeren Tropfen als 
der Dauerregen und der Schnee fallt in groBen Flocken. Auch nasser Schnee ist 
dabei haufig. Reif- und namentlich Frostgraupeln fallen meist als Schauer, der 
Hagel immer. 

1m synoptischen Schliissel werden Schauerniederschlage durch die Zahlen 
ww = 80-89, im Faile von Gewittern durch die Zahlen 90-99 verziffert. 

Nieseln fallt aus kolloid-Iabilem, zusammenhangendem, dichtem und tiefem 
St. Es besteht aus sehr kleinen Tropfchen (Durchmesser meist weniger als 0,5 mm), 
welche in der Luft suspendiert zu sein scheinen und an deren allerschwachsten 
Bewegungen teilnehmen. 1m synoptischen Schliissel wird Nieseln durch die Zahlen 
ww = 50-59 verziffert. Es darf nicht verwechselt werden mit leichtem Regen 
(z. B. dem ersten Regen aus As), dessen Tropfchen nicht in der Luft "schweben", 
sondern sie ziemlich rasch durchfallen. Die Herkunft aus einem St ist ein sehr 
wichtiges Kennzeichen des Nieselns. 

Die festen Formen des Nieselns sind bisher nur wenig erforscht. Aus St (sowie 
auch aus Sc und Ac) konnen in geringen Mengen sehr feiner Schnee, Griesel 
(siehe Abschnitt 39, a) und Eisnadeln fallen. Dem Aussehen nach ist Schnee aus 
St vom Dauerschneefall aus As-Ns kaum immer mit Sicherheit zu unterscheiden. 
lnfolgedessen ist nichts Wesentliches dagegen einzuwenden, daB der Schliissel 
die Verzifferung aller festen Niederschlage, auBer jener von ausgesprochenem 
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Schauercharakter, durch die Zahlen der siebenten Dekade von ww (Dauernieder
schlage) vorsieht. Unter anderem sind feiner Schnee durch die Zahlen 71-72, 
Griesel durch 78, Eisnadeln durch 79 zu verschltisseln. Die Zahl 77 (Schnee und 
Nebel) eignet sich im Flachland (nicht auf den Bergen) anscheinend oft gleichfalls 
eher zur Meldung von Nieseln (in fester Form) als von Dauerniederschlagen. 

Literatur zu Abschnitt 41. 
Uber die kolloidalen Eigenschaften der Atmosphare: SCHMAUSS und WIGAND 1929, 

WIGAND 1930, SCHMAUSS 1931, FINDEISEN 1938 (1). 
BERGERONS Theorie der Niederschlagsbildung: BERGERON 1928, 1934 (1), 1935 (2). 
Es sei auf einige Arbeiten verwiesen, welche die elektrische Ladung und die Koagu

lation von Wolken (und Nebeln) betreffen: KOHLER 1927 (1), WIGAND und FRANKEN· 
BERGER 1930, 1931, Sir GEORGE SIMPSON and SCRASE 1937, ROSSMANN 1939 (Zu
sammenhang zwischen Hagel und elektrischen Entladungen). 

Die Internationale Meteorologische Organisation hat BERGERONS Vorschlag der 
Definition der Hydrometeore angenommen; jfulgste Fassung in BERGERON 1938 (siehe 
auch Publikationen Nr. 38 oder Nr. 40 des Sekretariats der Internationalen Meteorolo· 
gischen Organisation). 

42. Der Nebel. 
a) Begriff und Definition. 

Der Nebel stellt die Hauptform der Kondensation des Wasserdampfes in un
mittelbarer Nahe der Erdoberflache vor. Andere Kondensationsprozesse und 
-produkte in der bodennahen Luftschicht, wie Tau, Reif u. a., haben, ausgenommen 
lediglich das Glatteis, in unseren Gebieten keine erhebliche praktische Bedeutung. 

Nach internationaler Vereinbarung wird das Kondensationsprodukt der unteren 
Luftschichten dann Nebel genannt, wenn durch seinen EinfluB die horizontale 
Sichtweite unter 1 km abgenommen hat, wenigstens in irgendeiner Richtung. Bei 
einer Fernsicht von mehr als 1 km nennt man die entsprechende Erscheinung Dunst. 

Zwischen Nebel und Wasserwolke gibt es keinen grundsatzlichen Unterschied. 
Der Nebel besteht ebenso wie die Wasserwolken aus sehr kleinen Tropfchen und 
erinnert in seinem Aussehen sehr an eine Schichtwolke (St). Bei hinreichend tiefer 
Temperatur nehmen die Bestandteile des Nebels teilweise oder ganz kristallische 
Struktur an; in diesem Aggregatzustand sind sie jedoch noch wenig erforscht 
(siehe Abschnitt 39). In Gebirgsgegenden ist die Unterscheidung zwischen Nebel 
und St oft unmoglich: was dem Beobachter einer Bergstation als Nebel erscheint, 
erscheint von unten als Schichtwolke. 

Ahnlich dem St weist die Nebelschicht oft, besonders bei Wind, eine ungleich. 
maBige, wellige Struktur auf (Advektionsnebel tiber dem Meer). 

BERGERON 1938 gibt folgende Definitionen des Nebels und des Dunstes: 
"Nebel: Beinahe mikroskopisch kleine Wassertropfchen, die in der Luft zu 

schweben scheinen, wodurch (laut internationaler Ubereinkunft) die horizontale 
Sichtweite unter 1 km herabgesetzt wird. Bei Temperaturen oberhalb des Gefrier
punktes kann der Nebel kaum ohne eine hohe relative Feuchte (meist > 97%) 
existieren. Die Luft ftihlt sich darum rauhkalt und feucht an, und bei genauem 
Hinsehen kann man unter Umstanden sogar die Wassertropfchen am Auge vorbei
schweben sehen. Als Ganzes sieht der Nebel weiBlich aus, ausgenommen in der 
Nahe von Industriegebieten, wo er - dank einer Beimengung von Rauch oder 
feinem Staub - eine schmutziggelbe oder graue Farbe bekommen kann." 

"Dunst: Mikroskopisch kleine Wassertropfchen oder sehr hygroskopische Par
tikelchen schweben in der Luft, aber die horizontale Sichtweite ist meistens groBer 
als 1 km, weil die winzigen Wassertropfchen viel kleiner und mehr verstreut sind 
als bei Nebel. Die relative Feuchte ist in Dunst meistens niedriger als bei Nebel. 



154 Das Wasser in der Atmosphare. 

Die Luft fiihlt sich deshalb kaum rauhkalt oder feucht an wie im Nebel. Der Dunst 
sieht immer mehr oder weniger graulich aus." 

Nebel und Dunst diirfen nicht mit einer Triibung verwechselt werden, welche 
durch das Vorhandensein fester Teilchen in der Luft bedingt ist: mit dem Hohen
rauch und der opaleszenten TrUbung. 1m nachsten (vierten) Kapitel werden die 
Unterscheidungsmerkmale fiir solche trockene Triibungen angegeben werden. 

Der Nebel kann ebenso wie die Wolken entweder kolloid-stabil oder -labil 
sein. Die Tropfchen des kolloid-stabilen Nebels sind von gleicher GroBe und 
gleichmaBig verteilt. Der kolloid-Iabile Nebel enthalt Tropfchen verschiedener 
GroBe; die groBten von ihnen haben bereits die Ausdehnung von Nieseltropfen 
erreicht und fallen allmahlich heraus. Ein solcher nieselnder Nebel steht offenbar 
in Analogie zu einem St, der Nieseln ausscheidet. 

Technische Versuche zur Vernichtung von Nebel streben vor allem eine Storung 
seines kolloidalen GIeichgewichtes an, also seine Verwandlung aus einem kolloid
stabilen in einen kolloid-Iabilen Nebel mit Einleitung von Niederschlag. Diese 
Versuche bestehen z. B. in einer Aufladung der Nebeltropfchen mit Elektrizitat 
entgegengesetzten V orzeichens oder in der kiinstlichen "Infizierung" mit Eiskeimen 
usw. Das Problem der Ausfallung des Nebels ist bereits im Jahre 1931 durch die 
Versuche WIGANDS und seiner Mitarbeiter (in Hamburg) in ein Vorstadium seiner 
praktischen Los.ung eingetreten. Neue Versuche zur Auflosung von Nebel besonders an 
Flugplatzen liegen aus Amerika vor (H. G. HOUGHTON und W. H. RADFORD 1938). 

Eine durchaus notwendige Bedingung fiir die Nebelbildung ist das Vorhanden
sein von Kondensationskernen. Kondensationskerne sind in den unteren Schichten 
der Atmosphare stets in hinreichender Zahl vorhanden; die Kondensation beginnt 
sofort nach Eintritt der Sattigung oder, wie schon erwahnt, sogar noch friiher. In der 
synoptischen Praxis muB man noch im Auge behalten, daB sich Nebel von kristalli
scher Struktur bei Temperaturen unter - 5° bereits ausbilden kann, wenn die 
Luft vom Sattigungszustand in bezug auf Wasser noch weit entfernt ist (z. B. 
bei - 30° bei einer relativen Feuchte von 79%). Ferner ist zu beriicksichtigen, 
daB Industriegebiete beim Verbrennen von Heizmaterial in besonders groBen Mengen 
hygroskopische Kondensationskerne erzeugen. Dies kommt in einer grofJeren 
Hau/igkeit und lntensitat der Nebel in Stadten und in Industriegebieten iiberhaupt 
zum Ausdruck. 

Es ist ferner bekannt, daB am Morgen, bei Sonnenaufgang, sich der nachtliche 
Bodennebel zunachst manchmal noch etwas verstarkt und erst nachher infolge 
der Erwarmung und Konvektion auflost. Diese Nebelverstarkung am Morgen 
erklart sich dadurch, daB sich unter dem EinfluB ultravioletter Sonnenstrahlen 
Ozon und Wasserstoffsuperoxyd bildet. Einige der Luft beigemengte, an sich 
wenig hygroskopische Gase werden durch diese Oxydatoren in stark hygro
skopische verwandelt: so z. B. Schwefeldioxyd (S02) in Schwefeltrioxyd (SOs) usw. 
Infolgedessen nimmt die Anzahl der in der Luft vorhandenen hygroskopischen 
Kerne bei Sonnenschein zu. 

b) Einteilung der Nebel. 

Nebel kann sich entweder durch Abkuhlung feuchter Luft oder durch Verdunsten 
von Wasser in kiihlere Luft bilden. Die horizontale Luftmischung ungleich tempe
rierter feuchter Luftmassen scheidet bei naherer Betrachtung [PETTERSSEN 1939 (2)] 
als unerheblich fiir die Nebelbildung aus. 

Damit sind bereits die zwei Hauptgruppen der Nebel gegeben, die Abkiihlungs
nebel und die Verdunstungsnebel. 1m Einklang damit hat PETTERSSEN eine syste
matische Nebelklassifikation verfaBt, welche die nebelerzeugenden und nebel
zerstreuenden Effekte ne beneinanderstellt. 



Der Nebel. 155 

N e belerzeugende Prozesse. 
I. Verdunstung von 

1. Regen, der warmer als die Luft 
ist (Frontalnebel); 

2. einer Wasserflache, die warmer als 
die Luft ist (Damplnebel). 

II. Abkiihlung durch 
3. adiabatisches Aufgleiten (Hang. 

nebel); 
[4. Luftversetzung gegen den tieferen 

Druck (quer zu den Isobaren) 
(isobarischer Nebel)]; 1 

[5. Luftdruckfall (isallobarischer 
Nebel)]; 1 

6. Ausstrahlung der Unterlage (Strah. 
lungsnebel) ; 

7. Advektion warmer Luft gegen eine 
kiiltere Unterlage (Advektions. 
nebel). 

III. Mischung. 
[8. Horizontale Mischung (an sich 

geringfUgig und stark kompensiert 
durch vertikale Mischung; Mi
schungsnebel)] . 

N e belzerstreuende Prozesse. 
I. Sublimation oder Kondensation an 

1. Schnee bei Lufttemperaturen unter 
0° (ausgenommen Eiskristallnebel); 

2. Schnee bei Lufttemperaturen tiber 
0° (schmelzender Schnee). 

II. Erwiirmung durch 

III. 

3. adiabatisches Abgleiten; 

[4. Luftversetzung gegen den hoheren 
Druck (quer zu den Isobaren)]; 

[5. Luftdruckanstieg]; 

6. Strahlung absorbiert durch den 
Nebel oder die Unterlage; 

7. Advektion kalter Luft gegen eine 
warmere Unterlage. 

Mischung. 
8. Vertikale Mischung (wichtig fUr 

Nebelzerstreuung und Stratusbil· 
dung). 

Unbedeutende oder vernachlassigbare Effekte stehen in Klammern []. 

Zu den VerdunstungsnebeIn gehoren somit die Frontalnebel und die Dampf. 
nebel; zu den AbktihlungsnebeIn die Hangnebel, die Strahlungsnebel und die 
Advektionsnebel. Sie sollen im folgenden nacheinander behandelt werden. 

c) Verdunstungsnebel. 

IX) Frontalnebel. Wahrend sich alle tibrigen Arten von Nebeln auf mehr oder 
weniger ausgedehnten Gebieten innerhalb homogener Luftmassen bilden, entstehen 
die Frontalnebel, wie schon ihr Name sagt, an der Grenze zweier Luftmassen, 
und zwar in der Regel unter Warmfronten. Voraussetzung ist, daB die Temperatur 
der Luftschicht, in der sie sich bilden, gleichgtiltig ob diese am Boden aufliegt oder 
nicht, erheblich niedriger ist als die Temperatur des fallenden Regens. Dieser 
verdampft dann, durch den hierdurch bedingten Warmeentzug ktihlt sich die Luft 
unter ihren Taupunkt ab und Kondensation in Form von Nebel setzt ein. Vertikale 
Durchmischung infolge Turbulenz wirkt bei seiner Entstehung mit, und die regnende 
Wolke wachst gewissermaBen dann allmahlich bis zum Erdboden herab. Die Frontal
nebel haben keine eindeutige klimatologische Bedeutung, d. h. sie kommen auf den 
klimatischen Karten nicht immer zum Ausdruck. Ftir das Flugwesen jedoch kann 
der FrontaInebel ein sehr wesentliches Hindernis vorstellen. Nach DANILIN waren 
wiihrend der Jahre 1930 bis 1935 in Moskau 32% aller Nebel Frontalnebel. 

Weitere Bemerkungen tiber Frontalnebel finden sich in den Kapiteln tiber 
Fronten und Frontalstorungen. 

fJ) Dampfnebel. FlieBt kalte feuchte Luft tiber eine warme Wasserflache hinweg, 
so kann diese infolge ihres Dampfdrucktiberschusses um so reichlicher in die Luft 
hineinverdampfen, je groBer die Temperaturdifferenz ist zwischen Wasser und 
Luft. Zur Nebelbildung kommt es jedoch im allgemeinen nur dann, wenn der 
Wind nicht zu stark ist und eine bereits vorhandene Inversion den Eintritt konvekti
ver Luftbewegungen und damit vertikaler Mischungsprozesse unterdrtickt. 

1 Die Bezeichnung "barischer" bzw. "allobarischer Nebel" ware vielleicht sinn· 
gemaJ3er. 
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Solche Nebel treten namentIich in der Arktis auf, wenn sehr kalte Luft iiber 
offenes Wasser (iiber Liicken im Eis, iiber den Eisrand) hinwegstromt. Sie werden 
dort "arktischer Seerauch" genannt und entsprechen im Prinzip dem herbstlichen 
"Rauchen" der Wasserbecken des Festlandes. Der Autor dieses Buches hat eine 
charakteristische Erscheinung dieser Art am Ingur (Kaukasus) beobachtet: 
An Abenden und am Morgen gegen Ende August war der rasch stromende FluB 
vollig in "Dampfwolken" gehiillt, welche sich schon in einigen Metern Hohe iiber 
der Wasserflache auflosten. 

WILLETT weist darauf hin, daB die winterlichen Nebel der Ostsee den Dampf
nebeln der arktischen Meere analog sind; die iiber dem FestIand stark abgekiihlte 
Luft gelangt iiber die noch nicht zugefrorene Meeresoberflache. 

d) Abkiihlungsnebel. 

IX) HangnebeI. Bei dieser ersten Art von Abkiihlungsnebeln wird die zur -aber
sattigung notige Temperaturerniedrigung der Luft durch deren adiabatische Ex
pansion beim Aufsteigen gegen ein Gebirgshindernis veranlaBt. Voraussetzung 
ist also eine Aufwiruistromung, welche sehr feuchte Luft iiber ihr Kondensations
niveau anhebt; diese muB (konvektiv-) stabil und darf nicht labil geschichtet sein, 
da sonst die zu erhebliche vertikale Mischung die Nebelbildung unterdriicken wiirde. 

Es ist nach PETTERSSEN fiir Hangnebel charakteristisch, daB sie von groBer 
Machtigkeit sind; denn die Aufwindstromung erfaBt eine machtige Luftschicht. 
Hangnebel werden haufig bei Ostwind in Siidostnorwegen beobachtet, desgleichen 
am Osthang des nordamerikanischen Felsengebirges und an fast allen Gebirgs
ketten der Erde. Der sog. "Cheyenne-Nebeltyp" gehort in diese Kategorie. 

fJ) Nebel durch Bodenkiihlung im allgemeinen und Strahlungsnebel im besonderen. 
Es ist verstandlich, daB fUr Nebel, welche durch Abkiihlung von unten her ent
stehen, eine stabile Lagerung der unteren Luftschichten charakteristisch ist. W of ern 
sich Nebel auch bei Konvektion ausbilden konnte, wiirde er durch sie bald wieder 
zerstreut werden. Inversionen, Isothermien oder wenigstens feucht-stabile Gra
dienten in den unteren Luftschichten sind notwendige Begleiterscheinungen des 
weitaus groBten Teiles aller Nebel. Zu den allgemeinen Bedingungen, welche die 
Nebelbildung fordern, gehort ein geniigender Feuchtigkeitsvorrat in den unteren 
Schichten der Luftmasse (d. i. ein geniigend hoher Dampfdruck oder eine geniigend 
groBe spezifische Feuchtigkeit), eine hinreichend groBe relative Feuchtigkeit und 
moglichst Luftruhe oder nur maBige Bewegung. 

Der Strahlungsnebel ist eine vorwiegend kontinentale Erscheinung. Gerade das 
Festland, das sich (wahrend der Nacht und im Winter) bei heiterem und ruhigem 
Wetter durch Ausstrahlung stark abkiihlt, schafft eine fiir die Bildung von Strah
lungsnebeln giinstige Unterlage. In Moskau machen die Tage mit Strahlungsnebeln 
54% aller Nebeltage aus. 

Innerhalb der Gruppe der Strahlungsnebel sind zwei Haupttypen Zll unter-
scheiden: 

1. Bodennebel, 
2. Hochnebel. 
Der Bodennebel hangt mit der Strahlungsabkiihlung des Bodens im Laufe der 

Nacht zusammen. Nach Sonnenaufgang, wenn die Sonnenstrahlung und die infolge
dessen aufkommende Konvektion die Bodeninversion oder -isothermie (notwendige 
Begleiterscheinungen des Bodennebels) zerstort, lOst sich auch der Nebel auf. A.1. 
DANILIN fand, daB die relative Feuchtigkeit dabei auBerordentlich rasch abnimmt. 
Nur unter besonders giinstigen Verhaltnissen (namentlich iiber Stadten mit ihrer 
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reichen Produktion von Kondensationskernen) kann sich der Nebel mehrere Tage 
hindurch behaupten, wobei er von Nacht zu Nacht an Dichte zunimmt. Selbst 
die allerstarksten Londoner Nebel gehoren nach Angabe von WILLETT zu diesem 
Typus. 

Die Hohe des Bodennebels betragt gewohnlich nur einige Dekameter und er
reicht in seltenen Fallen rund 200 m. -ober Stadten (London, Hamburg) kann 
die Hohe des Nebels 200 m iiberschreiten. 

Kontinentale (namentlich herbstliche) Antizyklonen bieten fUr die Entwicklung 
dieser Nebel besonders giinstige Voraussetzungen. Geniigende Feuchte, heiterer 
Himmel (und folglich ungestorte Ausstrahlung der Erdoberflache), kleine Wind
geschwindigkeiten (bis zu 2-3 mjsek), welche die abgekiihlte bodennahe Luft 
nicht zerstreuen, dabei aber doch eine gewisse Turbulenz erzeugen, die fiir die 
-obertragung der Abkiihlung vom Boden in hohere Schichten erforderlich ist -
dies alles sind Bedingungen, welche eine Ausbildung von Bodennebeln be
giinstigen. 

Lokale Einfliisse spielen hierbei eine sehr wesentliche Rolle; das fleckenweise 
Auftreten von Bodennebel ist wohlbekannt. An tiefgelegenen Orten (in Hohlwegen, 
Schluchten, Bachtalern) entstehen Bodennebel ofter, da dorthin in der Nacht 
kaltere Luft abflieBt und zum Stillstand kommt. Falls diese Luft vorher vom 
Erdboden fast bis zur Sattigung abgekiihlt worden war, fUhrt bereits ihre geringste 
weitere Abkiihlung durch direkte Ausstrahlung zur Nebelbildung. 

Zur Ausbildung von Bodennebel kann auch die Feuchtigkeit des Bodens selbst 
wesentlich beitragen, indem sie in die Luft hineinverdunstet, die schon vorher 
durch Hinwegstreichen iiber eine trockene und stark ausstrahlende Unterlage 
fast bis zum Taupunkt abgekiihlt worden war (Bildung von Sumpfnebeln, die 
nicht einmal ManneshOhe erreichen). Auch hier gibt schlieBlich direkte Ausstrahlung 
der Luft den letzten AnstoB zur Nebelbildung. 

-ober groBen Fliissen und Seen, deren Oberflache sich nachts nicht abkiihlt, 
entsteht kein Bodennebel. Der iiber dem angrenzenden Gelande entstandene und 
von dort her iiber die erwarmte Wasseroberfliiche vorgedrungene Nebel lOst sich 
hier auf oder erfahrt zumindest infolge der Konvektion eine Abschwachung. FluB
laufe erzeugen daher haufig in dem allgemeinen Nebelmeer eine nebelfreie Rinne, 
die von Fliegern ausgenutzt werden kann. 

Der Hochnebel tritt innerhalb umfangreicher und stationarer Antizyklonen be
sonders haufig im Herbst und im Winter auf. Er bedeckt zusammenhangend un
geheuere Flachenareale und dauert oft viele Tage oder sogar W ochen an, ohne 
sich tagsiiber aufzulOsen. Er entsteht durch Abkiihlung der unterhalb der tiefsten 
Schrumpfungsinversion liegenden Luft. Die Abkiihlung kommt sowohl durch 
Ausstrahlung des Bodens als auch durch unmittelbare Ausstrahlung der Luft 
zustande. In der sich abkiihlenden Schicht von einigen hundert Metern Dicke 
entwickelt sich auch der Nebel. 

Der Hochnebel kann sich mit zunehmender Dichte von der Erde bis zur Inversion 
erstrecken (wogegen der Bodennebel am dichtesten in Erdnahe ist). Die Inversions
flache, unter welcher sich Wasserdampf, Rauch und Staub ansammeln, die dorthin 
durch Turbulenz iibertragen werden, ist eine aktiv ausstrahlende Flache. Die 
Nebelbildung beginnt meist unmittelbar unter ihr und schreitet von oben nach 
unten fort. Infolgedessen geht in einer Antizyklone gewohnlich das Erscheinen 
von Bt dem Erscheinen von Nebel an der Erde voran. Es kommt aber auch vor, 
daB die Luft an der Erde nahezu ungetriibt bleibt und der Nebel sich nur als tiefer, 
dichter, meist unbeweglicher Bt auBert. Sowohl aus Bt als auch aus Nebel an der 
Erde kann gegebenenfalls leichter Niederschlag fallen (Nieseln, im Winter feiner 
Schnee, Griesel oder Eisnadeln; im Nebel Rauhreifansatz). 
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Der Feuchtigkeitsgehalt der sich abkiihlenden Luftschicht ist selbstverstandlich 
von erheblicher Bedeutung fiir die Intensitat des Nebels. In der sehr trockenen, 
kontinental-arktischen Luft kann nicht einmal nach ihrer Stabilisierung und nach 
ihrer weiteren Abkiihlung wesentliche Nebelbildung erwartet werden. Diese Luft 
bringt daher in den winterlichen Antizyklonen RuBlands ziemlich heiteres Wetter. 

In maritim-arktischer oder maritim-polarer Luft, welche vorher auf ihrem Wege 
iiber den Ozean viel Feuchtigkeit aufgenommen hat, sind nach erfolgter Stabili
sierung iiber dem europaischen Festland die Bedingungen fiir starke Nebelbildung 
bedeutend giinstiger. 

Wie bereits gezeigt, kann in den Talern Mitteleuropas bei hohem Druck im 
Winter wochenlang triibes Frostwetter mit Bt und Nebel, eventuell auch mit Nieseln, 
anhalten. Auf den Bergstationen iiber 500-1000 m Hohe (d. i. iiber der Inversions
schicht oder in ihr) scheint jedoch gleichzeitig die Sonne, die Temperatur ist bedeutend 
hoher als unten und die Feuchtigkeit sehr gering. 

y) Advektionsnebel. Die Advektionsnebel hangen zum Unterschied von 
Strahlungsnebeln mit einer horizontalen Luftversetzung und folglich mit mehr 
oder weniger groBen Windgeschwindigkeiten zusammen - namentlich der Tropik
luftnebel, der oft bei frischem bis starkem Wind auftritt. In Moskau betragt die 
Windgeschwindigkeit bei Advektionsnebeln meist 5-12 mjsek mit einem Maximum 
bei 18 mjsek. Die Abkiihlung, welche zur Nebelbildung fiihrt, vollzieht sich vor 
allem in der alleruntersten Schicht, welche die kalte Unterlage unmittelbar beriihrt. 
Dann wird diese Abkiihlung durch starke Turbulenz ziemlich rasch nach oben iiber-
tragen. . 

In Moskau wurden (im Mittel der Jahre 1930 bis 1934) Advektionsnebel in 13,5% 
aller Nebeltage, und zwar vorwiegend in der Zeit yom Oktober bis inklusive Marz 
beobachtet; von Mai bis August fehlen sie iiberhaupt. 

Man kann folgende Typen von Advektionsnebeln unterscheiden: 
1. Tropikluftnebel. Dieser Nebeltypus ist charakteristisch fiir Tropikluft, welche 

nordlichen Breiten zustromt und dabei iiber eine immer kiUtere Unterlage gelangt. 
Dieser Nebel ist im allgemeinen nicht allzu dicht, aber er bringt oft Nieseln; im 
Winter kann er sich iiber dem abgekiihlten Festland erheblich verstarken. 

2. Monsunnebel (nach WILLETT). Nebel, welcher auf tritt, wenn Kontinentalluft 
yom warmen Festland iiber eine kaltere Meeresflache vordringt. Diese Erschei
nung ist eine typisch sommerliche und besonders gut in Kalifornien, an den Kiisten 
Neu-Englands, Westafrikas (Benguela-Nebel) und Skandinaviens bekannt. Auch 
in dem Polarmeer RuBlands spielt sie eine groBe Rolle. 

Durch den Seewind der Tagesstunden kann dieser iiber dem Meer entstandene 
Nebel sich auch iiber die Kiistenstriche ausbreiten. Es kommt vor, daB ein solcher 
Nebel den Schiffsverkehr auf dem Norwegischen Meer und der Nordsee sogar tage
lang aufs schwerste behindert. 

Die Rohe der Nebel dieses Typus betragt 300-400 m, kann aber unter besonders 
giinstigen Verhaltnissen 700-800 m erreichen. 

3. Meernebel, welcher iiber offener See entsteht, wenn die Luft von einer warmen 
gegen eine kalte Meeresoberflache vordringt. Am haufigsten sind Nebel dieser 
Art in Gebieten, wo die Meeresoberflache groBe horizontale Temperaturgradienten 
aufweist, d. h. besonders dort, wo warme und kalte Meeresstromungen aneinander
grenzen. 1m Spatfriihling und im Spatsommer sind die Temperaturunterschiede 
der Meeresoberflache besonders groB, da sich die siidlichen Gewasser rascher er
warmen als die nordlichen, welche tauendes Treibeis fiihren. Daher entfallt die 
groBte Raufigkeit des Meernebels auf diese Jahreszeit. 1m allgemeinen tritt er 
aber das ganze Jahr auf, selbst im Winter, zum Unterschiede yom Monsunnebel. 
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Wegen seiner Meernebel beriichtigt ist das Gebiet der Neufundland-Banke; 
die Gefahr fUr die Schiffahrt ist hier durch das gleichzeitige Vorkommen von Eis
bergen (namentlich in der ersten Jahreshalfte) besonders groB. 

Zu diesem Typus miissen auch die meisten Nebel der Polarmeere gezahlt werden. 
Wenn Abkiihlung der Luft iiber dem Treibeis der Arktis eintritt, sind die Nebel 
auBerordentlich intensiv und haufig, besonders in den Sommermonaten (Maximum 
im August).1 Am dichtesten sind sie am Morgen. 1m Einklang damit weisen die 
aerologischen Beobachtungen iiber dem Polareis eine fast bestandige sommerliche 
Isothermie auf, welche sich bis zu 200 m und noch hoher erstreckt. 1m Winter 
stellen sich iiber der Eisdecke Bedingungen ein, welche fUr die Bildung von Strah
lungsnebeln sehr giinstig sind. Infolge des sehr geringen Wasserdampfgehaltes 
der Luft wird bei Sattigung in diesem Falle jedoch nur leichter Dunst wahrgenommen. 

4. Maritimer Nebel entsteht in der kalten Jahreszeit in maritimer Polarluft, 
welche yom warmen Meer iiber das kalte Festland einbricht. Er bildet sich erst 
iiber dem Festland aus und kann zusammen mit der Luftmasse weit in das Innere 
des Kontinentes vordringen. Er kommt bei bedeutenden Windstarken vor, lange 
bevor sich die Luft in einer kontinentalen Antizyklone stabilisiert und bevor sich 
eine antizyklonale Inversion entwickelt. GroBer Feuchtigkeitsgehalt der Luft 
und daher bedeutende direkte Ausstrahlung aus ihr, starke Abkiihlung yom Boden her 
und betrachtliche Turbulenz (bei noch nicht verschwundener Labilitat der Schich. 
tung), durch welche diese Abkiihlung nach oben iibertragen wird - alle diese Eigen
schaften bedingen eine besonders machtige Entwicklung des Nebels. Zu diesem 
Typus gehort in Moskau der groBte Teil der Advektionsnebel, welche im Jahresgang 
am haufigsten im Winter vorkommen, von Mai bis August jedoch vollkommen 
fehlen. In den Wintermonaten hangen die Advektionsnebel in Moskau gewohnlich 
mit Erwarmungen zusammen und werden bei Temperaturen von - 2,5° bis + 3° 
beobachtet. 1m Dezember 1932, wo in Moskau 15 Tage mit Advektionsnebeln 
verzeichnet wurden, betrug die mittlere Monatstemperatur nur -1,4° (bei einem 
Normalwert von - 8,0°). 

Es ist begreiflich, daB die angefUhrten Advektionsnebeltypen, deren Ent
stehung auf Temperaturunterschieden der Unterlage beruht, auch auf klimatischen 
Karten zum Ausdruck kommt, wobei diese namentlich in den Kiistengebieten der 
gemaBigten Breiten eine verstarkte Nebelhaufigkeit zeigen. 

Was die Nomenklatur der Advektionsnebeltypen anlangt, so bedarf diese offen. 
bar noch einer Revision, um Verwechslungen auszuschlieBen; dies betrifft nament· 
lich die Benennungen "maritimer Nebel" und "Meernebel". 

b) Isobarische und isallobarische Nebel. Unter den Vorgangen, welche Ab· 
kiihlungsnebel erzeugen konnen, haben nach PETTERSSEN die Luftversetzung gegen 
den tieferen Druck (quer zu den Isobaren), sowie lokaler Luftdruckfall keine 
wesentliche Bedeutung. Gleichwohl scheinen solche isobarische und isallobarische 
Nebel doch gelegentlich vorzukommen (vgl. z. B. BERGERON und SWOBODA 1924 
bzw. BRIGGS und CHURCH 1938). 

Den Mischungsnebel, verursacht durch horizontale Vermischung von Luftmassen, 
findet man in den modernsten Nebelklassifikationen, zu denen sich auch noch 
jene von DUFOUR 1939 gesellt, nicht mehr. Nach PETTERSSEN ist die horizontale 
Vermis chung ungleich temperierter Luftmassen kein nebelbildender, die vertikale 
sogar ein ausgesprochen nebelzerstreuender (dabei aber fUr Stratusbildung wichtiger) 
Effekt. 

1 B. L. DSERDSEJEWSKIJ hat im Sommer 1932 tiber dem Karischen Meer Gewitter 
beobachtet, die vermutlich mit Kaltfronten zusammenhingen, aber nicht imstande 
waren, den dichten Nebel zu zerstreuen. 
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e) Einflu.ll der Schneedecke auf Nebelbildung und -auflosung. 

PETTERSSEN' 1939 (2) hat die iiberraschende Erfahrungstatsache untersucht, 
daB sich iiber den kalten schneebedeckten Kontinenten im Winter, wie z. B. iiber 
Sibirien und Kanada, auffallend wenig Advektionsnebel hilden, wenn feuchte 
maritime Luft iiber sie eingebrochen ist. Sogar dann, wenn in der Folge Wind
stille und Ausheiterung eingetreten ist, bleibt die Nebelbildung vielfach aus. 

Diese zunachst unerwartete Erscheinung findet ihre Erklarung darin, daB 
der Sattigungsdruck iiber Wasser hoher ist als iiber Eis. Hat sich die iiber 
die Schneeflache hinstreichende Luft bis auf ihre Sublimationstemperatur, die 
hoher ist als ihre Sattigungstemperatur, abgekiihlt, so wird sich ihr Wasserdampf 
auf der Schnee- oder Eisflache niederzuschlagen beginnen und geht damit fUr die 
Nebelbildung verloren. Solange jene physikalisch bedingte Temperaturdifferenz 
zunimmt - sie erreicht bei _10° bis -15° ihren Hochstwert -, wird der nebel
hemmende Effekt zu- und die Nebelhaufigkeit abnehmen. Letztere vergroBert 
sich aber auch bei Lufttemperaturen unter - 15° nicht mehr wesentlich, da dann 
die spezifische Feuchte der Luft zu gering ist, um wiisserige Nebel von wesentlicher 
Dichte zu bilden. Dagegen nimmt bei weiterer Temperatursenkung die Bildung 
von Eiskristallnebeln durch direkte Sublimation der Luftfeuchte an den Konden
sationskernen zu, und zwar bis zu Temperaturen von - 50° C. In diesen Eiskristall
nebeln kann die Fernsicht sehr wohl unter 1000 m sinken. 

Fur die Bildung wiisseriger Nebel uber einer Schneedecke sind somit Lu/ttempera
turen um 0° am gunstigsten. Dies gilt auch fUr den Fall, daB die Schneedecke 
schmilzt, die Lufttemperatur also iiber dem Gefrierpunkt liegt. Je hoher die 
Temperatur der feuchten, iiber die schmelzende Schneedecke hinwegstreichenden 
Luft, um so hoher ist ihr Sattigungsdruck im Vergleich zu jenem iiber Eis, um so 
mehr wird sich ihre Feuchtigkeit auf der schmelzenden Schneedecke niederschlagen 
und somit der Nebelbildung entzogen werden. Die relative Luftfeuchte kann wahrend 
dieses Prozesses um so mehr unter 100% liegen, je groBer die Temperaturdifferenz 
zwischen Luft und Schneedecke ist oder, mit anderen Worten, je hoher die Lufttempe
ratur iiber Null liegt. 

Somit ergibt sich bei V orhandensein einer Schneedecke ein Maximum der 
Nebelhaufigkeit um 0° fiir wasserige Nebel und ein zweites etwa zwischen - 45° 
und - 50° fUr Eiskristallnebel. 1m Zwischenbereich, hei nicht allzu strengem Frost, 
sind also iiber einer Schneedecke Nebel seiten, aber sie kommen doch vor. Dies 
ist dann der Fall, wenn die Advektion feuchter Seeluft so ergiebig und so anhaltend 
ist, daB der obenerwahnte nebelhemmende Effekt iiberkompensiert wird. 

Literatur zu Abschnitt 42. 
Die moderne Klassifikation der Nebel beruht im wesentlichen auf folgenden beiden 

Arbeiten: WILLETT 1928, PETTERSSEN 1939 (2). Ferner sei verwiesen auf DUFOUR 
1939. 

WILLETTS Buch enthiilt Literaturangaben tiber diese Frage bis 1928. 
Aus der Literatur der letzten Jahre seien noch angefiihrt: WILLETT 1930, BYERS 

1930, DANILIN 1936, PETTERSSEN 1938 (1). 
Zahlreiche Analysen einzelner Nebel-Wetterlagen finden sich in der periodischen 

Literatur, namentlich in den Erf. Ber. FWD und im Met. Mag. 
tl'"ber die kolloidalen Voraussetzungen der Nebelbildung siehe die Literatur zu den 

Abschnitten 39 nnd 41. Ferner: WIGAND 1932, HOUGHTON and RADFORD 1938. 
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Viertes Kapitel. 

Die Luftmassen. 
43. Die Herkunft der Luftmassen. 

Die Antizyklonen als "Quellgebiete" der Luftmassen. Zyklonenbildullg an dl'n 
Frontalzonen zwischen den Antizyklonen. 

Die ungleiche Warmeeinstrahlung unter verschiedenen Breitengraden und die 
ungleichartige Erwarmung von Land und Meer entlang der Erdoberflache haben 
zur Folge, daB sich in der Troposphare Luttmassen von ungleicher Temperatur 
(und auch von unterschiedlichen anderen Eigenschaften, wie Feuchtigkeit, Staub
gehalt u. a.) ausbilden. Diese Luftmassen haben Horizontaldimensionen der GroBen
ordnung von tausenden Kilometern und verlagern sich als Glieder der allgemeinen 
Zirkulation der Atmosphare von einem Gebiet ins andere. 

Man konnte die Frage aufwerfen: Warum entsteht in der Atmosphare eine 
groBe Anzahl scharf gegeneinander abgegrenzter Luftmassen 1 Warum stellt die 
ganze Atmosphare nicht vielmehr eine einheitliche Luftmasse mit einer allmahlichen 
Anderung ihrer Eigenschaften in horizontaler Richtung vor 1 

Die "Gliederung" der T:oposphare in einzelne Luftmassen ist durch den Me
chanismus ihrer Bewegungen bedingt. 1m Rahmen der atmospharischen Zirkulation 
finden wir stets Luftstromungen, die aneinandergrenzen, aber Luft aus auBerst 
verschiedenen Gebicten und folglich mit stark abweichenden Eigenschaften heran
fiihren. Es ist klar, daB wir beim Dbergang aus der einen dieser Stromungen in 
die benachbarte eine mehr oder weniger scharfe Grenze zwischen den beiden Luft
massen zu passieren haben. Eine etwas genauere Betrachtung soll uns nun zeigen, 
wie eigentlich diese Luftmassen entstehen. 

Ein gewisses Luftquantum kann unter der Einwirkung der Umgebung (besonders 
unter den von der Unterlage ausgehenden Einfliissen) einheitliche Eigenschaften 
vor allem im Gebiete einer stationiiren Antizyklone annehmen, d. i. in einem 
Gebiet mit hoherem Luftdruck, schwachen Winden und geniigend heiterem 
Himmel.1 Infolge der geringen Luftbewegung verharrt die einer stationaren Anti
zyklone angehorende Luft wahrend langer Zeit iiber einem und demselben Gebiet, 
von dessen Oberflache aus sie andauernd erwarmt oder aber abgekiihlt wird, 
Feuchtigkeit, Staub aufnimmt usw. Die Heiterkeit des antizyklonalen Himmels 
begiinstigt ferner eine gleichfalls langandauernde unmittelbare Erwarmung der 
Luft durch Absorption der Sonnenstrahlung bzw. eine Abkiihlung durch direkte 
Ausstrahlung. 

1m barischen Gesamtfeld der Troposphare finden wir stets solche mehr oder 
weniger stationare antizyklonale "Zellen" in groBer Zahl; sie stellen Quellgebiete 
der Luttmassen vor. Ihre Entstehung ist durch die Passat- und Monsunzirkulation 
bedingt und erfolgt meist in der subtropischen Zone, da sich bier die in den oberen 
Schichten vom Aquator gegen hohere Breiten abflieBende Luft infolge der ab
lenkenden Wirkung der Erdrotation anstaut (siehe Abschnitt 44); aber auch iiber 
den abgekiihlten Kontinenten der gemaBigten Breiten (oder iiber dem Polareis) 
konnen stationare Antizyklonen entstehen. AuBer diesen primar gebildeten gibt 
es allerdings noch Antizyklonen, welche sich erst. infolge der Tatigkeit von Zyklonen 
entwickeln. Die Luft, welche in der Hohe aus den Zyklonen, solange sie sich ver-

Die tltationaren Antizyklonen brauchen ubrigens durchaus nicht mit den "perma
nenten" Gebieten hoheren Drucks auf den klimatischen Karten identisch zu sein. Die 
"permanenten" barischen Systeme der klimatischen Karten haben keine reale Existenz; 
sie bringen nur die Haufigkeit und das langere Verharren vieler konkreter barischer 
Systeme in dem betreffenden Gebiet statistisch zum Ausdruck. 

Chromow. Wetteranalyse. 11 
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tiefen, ausgestoBen wird, muB sich irgendwo in deren Umgebung ansammeln. Solche 
"Verdichtungen" der Luft machen sich im barischen Feld als bewegliche Antizyklonen 
geltend, welche zwischen den Zyklonen entstehen und sich mit ihnen zusammen 
verlagern. Die beweglichen Antizyklonen wandeln sich allerdings oft in unbeweg
liche stationiire Hochdruckgebiete um; oder sie ergieBen sich in solche zusammen 
mit den Luftmassen, aus welchen sie bestehen, wobei sie diese stationaren Anti
zyklonen verstarken oder "ersetzen". 

Nun werden z. B. im Winter die Luftmassen zweier Antizyklonen, von denen 
sich die eine iiber den Azoren und die andere iiber dem Festland Eurasiens aufhalt, 
ganz verschiedene Eigenschaften annehmen. 1m ersten FaIle entsteht eine Masse 
maritimer Tropikluft mit (fiir die betreffenden Breiten in dieser Jahreszeit) hohen 
Temperaturen, groBem Feuchtigkeitsgehalt und mit betrachtlichem Staubgehalt 
(infolge Nachbarschaft der Sahara). 1m anderen FaIle handelt es sich um eine 
Masse kontinentaler (Sub-) Polarluft, die sich iiber dem Festland abgekiihlt hat 
und ziemlich trocken und durchsichtig ist. 

Zwischen diesen beiden antizyklonalen Luftmassen wird eine Ubergangsschicht 
von groBerer oder geringerer Breite vorhanden sein, in welcher die Eigenschaften der 
einen Masse allmahlich in jene der anderen iibergehen. Nun kommt es in der Atmo
sphare unter gewissen, aber haufig auftretenden Voraussetzungen zu sog. Defor
mationsbewegungen, welche eine "Verscharfung" der Ubergangszonen, d. h. fur 
Einschrumpfen bis auf wenige Dekakilometer Dicke in horizontaler Richtung zur 
Folge haben oder, mit anderen Worten, ihre Umwandlung in "Fronten", in geneigte 
"Grenzflachen".1 Umgekehrt konnen sich durch entgegengesetzte Deformations
bewegungen scharfe Fronten wieder in breite Ubergangszonen zuriickverwandeln 
oder ganz auflosen. Den Mechanismus dieses Vorgangs werden wir in Abschnitt 46 
kennen lernen. 

Die Fronten haben also keine unbeschrankte Lebensdauer; sie entstehen und 
verschwinden ebenso, wie auch die Luftmassen selbst sich entwickeln, auflosen 
oder umgestalten. Nichtsdestoweniger laBt sich in jedem Augenblick die Troposphare 
in eine Anzahl bestimmter Luftmassen gliedern, die voneinander getrennt sind 
durch Grenzflachen von Tausenden von Kilometern Lange, durch sog. Haupt
tronten (und Okklusionstronten). 

Solange die Hauptfront besteht, bilden sich an ihr eigenartige Wellen- und 
Wirbelstorungen - die Zyklonen. Sie wandern der Front entlang, beziehen die 
von ihr gesonderten Luftmassen in ihr Bewegungssystem ein und verfrachten sie 
iiber groBe Entfernungen hinweg. Nehmen wir z. B. der Einfachheit halber an, 
eine Front verlaufe von Westen nach Osten; nordlich von der Front (auf der Nord
halbkugel) liege kalte Polarluft, siidlich von ihr warme Tropikluft; beide Luftmassen 
bewegen sich von Westen nach Osten. In jeder der zyklonalen Storungen (Druck
depressionen), die an einer solchen Front hintereinander entstehen, treten Luftbe
wegungen gegen den Uhrzeigersinn auf. Die Polarluft an der Riickseite der Zyklone 
dringt von hohen Breiten gegen tiefere (von NW gegen SE) vor; die Tropikluft 
an der Vorderseite stromt dagegen von niedrigen gegen hohere Breiten (von SW 
gegen NE und N), und zwar zuerst entlang der Erdoberflache, spater iiber die Polar
luft hinweg. 

1 Die Struktur der Fronten wird noch im fiinften Kapitel ausfiihrlicher zur Sprache 
kommen; hier geniigt die Feststellung, da/3 man sich die geneigten Fronten nicht als geo
metrische Flachen vorzustellen hat, sondern als Schichten von einer gewissen Dicke 
(einige Dekakilometer in horizontaler und einige Hektometer in vertikaler Richtung); 
der Tangens des Neigungswinkels zur Erdoberflache hat die GroJ3enordnung von einem 
Hundertstel; die N eigung ist stets derart, daJ3 die kalte Luft keilformig unter der warmen 
liegt oder, riehtiger, stromt. 
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Durch die sukzessive Einwirkung einer ganzen solchen Serie von Zyklonen 
wird der gesamte Weg, den die Luftmassen zuriickzulegen haben, auBerordentlich 
lang. So dringt die Polarluft an der Riickseite jeder neuen Zyklone immer weiter 
siidwarts vor und erreicht endlich die subtropischen Breiten. Hier verbleibt sie 
dann lange im Gebiet einer stationiiren Antizyklone und wandelt sich schlieBlich 
in Tropikluft um. 

Dagegen gelangt die Tropikluft, welche infolge der Zyklonentatigkeit in den 
hoheren Schichten der Troposphare weit nordwarts vorgedrungen war, gewohnlich 
in den Bereich eines der stationaren Tiefdruckgebiete, die sich meist nordlich vom 
60. Breitengrad infolge der Zyklonentatigkeit an den Fronten ausbilden. In einer 
solchen Zentralzyklone verbleibt dann die Tropikluft langere Zeit, verliert dort 
immer mehr ihre urspriinglichen Eigenschaften und wandelt sich schlieBlich infolge 
des Warmeverlustes durch Ausstrahlung in Polarluft um. 

So voHzieht sich durch Vermittlung der Zyklonentatigkeit der tropospharische 
Luftaustausch zwischen verschiedenen Breiten der Erde. Im folgenden werden 
wir diesen Vorgang noch naher betrachten. 

44. Die allgemeine Zirkulation der Troposphare. I. Tropen. 
a) Allgemeine Bemerkungen. 

AHe Bewegungen in der Atmosphare sind schlieBlich durch die Wiirmeunter
schiede zwischen den verschiedenen Gebieten der Erde bedingt und haben 
Zirkulationscharakter (siehe Abschnitt 23). Hatte die Erde eine einheitliche Unter
lage und drehte sie sich nicht um ihre Achse, so ware die Zirkulation der Luft in 
der Troposphare sehr einfach. Das durchschnittliche System der thermodynami
schen Solenoide der Erdatmosphare, welches in Abb. 7 und 196 veranschaulicht ist, 
hatte - bei Fehlen der Erdrotation - in der Troposphare jeder Halbkugel 
einen geschlossenen Kreislauf der Luft zwischen Pol und Aquator zur Folge; die 
Luft miiBte in den unteren Schichten vom Pol zum Aquator stromen, iiber dem 
Aquator aufsteigen, in den oberen Schichten vom Aquator zum Pol abflieBen, im 
Polargebiete herabsinken, in den unteren Schichten wieder zum Aquator zuriick
kehren usw. 

In Wirklichkeit sind zunachst die Eigenschaften der Unterlage nicht einheitlich, 
weshalb auch die Erwarmung unter derselben Breitean verschiedenen Orten un
gleich ist; das in den oben erwahnten Abbildungen dargestellte System thermo
dynamischer Solenoide gibt ja nur deren mittlere Verteilung fUr die ganze Halbkugel 
wieder. Ebenso hat auch die Reibung, welche bei der Luftbewegung entsteht, 
ungleichmaBigen Charakter. AuBerdem rotiert die Erde, wodurch die Luftstromun
gen in bekannter Weise aus ihrer urspriinglichen Richtung abgelenkt werden. Die 
Zusatzbeschleunigung der Zirkulation, welche durch die Erdrotation bedingt ist, 
wirkt dem Effekt der thermodynamischen Solenoide entgegen und ist bestrebt, 
die meridionale Anordnung der Luftstromungen in eine zonale umzuwandeln oder 
sogar deren Richtung ins Gegenteil zu verkehren. Hierdurch ist das Vorhandensein 
einer einzigen Zirkulation auf jeder Halbkugel unmoglich gemacht. Es entsteht 
eine ganze Reihe von Einzelzirkulationen oder "Radern", die ineinandergreifen. 
Diese horizontalen und vertikalen Zirkulationen und ihr gegenseitiger Zusammen
hang sind im aHgemeinen sehr kompliziert, besonders dort, wo an ihrem Mechanis
mus frontale Storungen teilnehmen. 

Das umfangreiche Material meteorologischer Beobachtungen und die immer 
mehr anwachsende Zahl von aerologischen Messungen ermoglichen bereits die Fest
legung eines recht genauen empirischen Bildes der atmospharischen (eigentlich 
tropospharischen) Bewegungen. Dieses Bild weist jedoch noch eine Reihe von 

11-
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Lucken auf (geringe Anzahl von Beobachtungen in polaren und tropischen Breiten 
sowie auf den Ozeanen) und ist hauptsachlich ein Ergebnis statistischer Bearbeitung; 
hierdurch konnen, trotz Gewinnung grundsatzlich bedeutungsvoIler Erkenntnisse 
zwar nur vorubergehend auftretende, fUr den Mechanismus der Vorgange aber 
doch wichtige Einzelheiten verdeckt werden. So waren z. B. die ublichen klima
tischen Karten aus sich selbst heraus nicht imstande, den Begriff der Frontal-

Abb. 54. Mlttlere DruckverteUung 1m Meeresnlveau auf der siidllchen Halbkugel 1m Januar. (Nach SHAW 1930.) 

zonen zu vermitteln; erst nachdem diese mit Hille der synoptischen Karten ent
deckt worden waren, konnten sie schlieBlich auch auf den klimatischen Karten 
aufgefunden werden (siehe Abb. 57, 58, 59, 68, 69, 70, 74). 

AIle wichtigen Entdeckungen, welche die letzten 15 Jahre auf dem Gebiete 
der atmospharischen Zirkulation gebracht haben, gehen zuruck auf die neu
zeitliche Ausgestaltung der synoptischen Forschungsmethode. Die Frontalzonen, 
die Bedeutung der Zyklonentatigkeit im Zirkulationsaustausch der Luft, der 
Mechanismus der Regeneration "permanenter" Antizyklonen usw. sind vor aIlem 
syrwptisch festgestellte Tatsachen. Die syrwptische Erforschung der atmosphari
schen Bewegungen ist daher von groBter Wichtigkeit. Fur diese Arbeit stehen uns 
vorderhand allerdings noch sehr wenige Quellenwerke zur Verfugung. Die 
synoptischen Karten der Nordhalbkugel fUr das 2. Internationale Polarjahr, welche 
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von der Deutschen Seewarte (mit Hilfe eines Materials, das alle analogen Unter
nehmungen der Vergangenheit quantitativ bei weitem in Schatten stellt) heraus
gegeben werden, versprechen sehr wertvolle Beitrage zur Erforschung der allge
meinen atmospharischen Zirkulation. 

1m folgenden sollen nur ganz schematisch und kurz die hauptsachlichsten Be
sonderheiten der tropospharischen Zirkulation dargelegt werden. 

Abb.55. Mittlere Druckverteilung 1m Meeresnlveau auf der Nordhalbkngel 1m Jannar. (Nach SHAW 1930.) 

Die bereits erwahnte Existenz einer ganzen Reihe ineinandergreifender vertikaler 
und horizontaler Zirkulationsrader hat zur Folge, daB ein einzelnes Luftteilchen 
zwischen hohen und niedrigen Breiten sowie umgekehrt oft eine sehr komplizierte 
Bahn durchlauft und unter Umstanden sogar von einer auf die andere Hemisphare 
iibertritt. Nach den neueren Untersuchungen von PALMEN und REFSDAL ist sogar 
zwischen der Troposphare und der Stratosphare ein bestandiger Luftaustausch 
vorhanden, was noch vor nicht allzu langer Zeit als ganz unmoglich angesehen 
worden war. 

b) Die Passatzirkulation. 

Zwei besonders charakteristische vertikale Zirkulationsrader finden sich zwischen 
den subtropischen Breiten jeder Halbkugel und dem Aquator. Zwischen den Breiten
kreisen 25° und 40° liegt auf jeder Halbkugel eine "subtropische Zone hoheren 
Drucks", deren maximaler Druckwert im Meeresniveau auf den klimatischen 
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Monatskarten durchschnittlich 1020-1025 mb erreicht. Am Aquator ist dagegen 
der Druck tiefer. Diese Druckverteilung ist besonders deutlich zu erkennen auf 
der hier wiedergegebenen Karte der Januar-Isobaren auf der sudlichen Halb
kugel (Abb. 54). Auf der Nordhalbkugel (Abb. 55) ist das Bild infolge der sehr 
ungleichmiiBigen Verteilung von Festland und Meer komplizierter, worauf wir 
noch zuruckkommen. Aber auch hier finden wir einen subtropischen Gurtel hoheren 
Drucks, welcher allerdings uber dem asiatischen Festland eine Verzerrung aufweist, 
da dort im Winter der Druck nicht in den subtropischen, sondern in den gemiiBigten 
Breiten sehr hoch ist. 

Die beschriebene Druckverteilung beschrankt sich nur auf die unteren Kilometer 
der Troposphare; in hOheren Schichten (durchschnittIich von 4 km aufwarts) nimmt 
dagegen der Luftdruck vom Aquator gegen die Pole kontinuierIich ab (siehe Abb. 55 
und 56). Daraus folgt, daB in den unteren Schichten (durchschnittlich 2-4 km) 
die Luftbewegung von den Subtropen zum Aquator gerichtet sein muB, in hoheren 
Schichten dagegen vom Aquator gegen die Subtropen. 

Solche Luftstromungen sind auch tatsachIich vorhanden; es sind dies die Passaie 
in den unteren Schichten und die Antipassate in den oberen.1 Infolge der ablenkenden 
Wirkung der Erdrotation stromt auf der Nordhalbkugel die aus dem Hochdruck
giirtel stammende Tropikluft nicht direkt siidwarts ab, sondern sie wird an
dauernd nach rechts abgelenkt; die allgemeine Richtung der Passate auf der Nord
halbkugel ist daher nordostIich. Auf der Siidhalbkugel ist sie analog sudostIich. 
Die Passate sind im allgemeinen maBige und sehr bestandige Winde. Am thermischen 
Aquator (durchschnittIich unter 3-10° n. Br.) begegnen sich die Passate beider 
Halbkugeln, wobei Tropiklronten entstehen (Abb.59). Die hier zusammen
treffenden Luftmassen steigen empor, namentIich diejenige, welche die warmere ist, 
und kehren in der Hohe bereits als Antipassate vom Aquator gegen die Subtropen 
zuruck. Das Aufsteigen der Luftmassen iiber dem Aquator wird dadurch erleichtert, 
daB sie feucht und feuchtlabil geschichtet sind, da sie auf dem Weg von den Sub
tropen zum Aquator eine warmere Unterlage passiert haben (Abschnitt 51). Die 
Abb. 57 und 58 zeigen u. a. die Verteilung der Passate des Stillen Ozeans auf den 
KIimakarten fur Sommer und Winter, sowie die sie trennenden Tropikfronten in 
Gemeinschaft mit anderen Hauptfronten. 

Die Luft der Antipassate nimmt beim AbfIieBen vom Aquator gegen die Sub
tropen unter dem EinfluB der ablenkenden Kraft der Erdrotation immer mehr 
westIiche Richtung an. In den Breiten um 30° n. Br. und 30° s. Br. stromt sie 
bereits rein breitenparallel. Daher ist eine weitere Versetzung der Luft gegen die 
gemaBigten Breiten ohne irgendwelche Zusatzbedingungen ausgeschlossen. Die Luft 
der Antipassate sammelt sich daher zwischen dem 25. und dem 40. Breitengrad an, 
sinkt hier herab, wodurch sie den stationaren Charakter der subtropischen Hoch
druckzonen sichert, und fIieBt teilweise mit den Passaten wieder gegen den 
Aquator zuriick. 

Zusammenfassend kann man sagen, daB die ablenkende Wirkung der Erd
drehung ein Einschrumpfen der Zirkulation Aqua tor-Pol in eine kleinere, gleich
falls thermisch bedingte Zirkulation A'quator-Subtropen zur Folge hat. 

1 Es ist seit langem bekannt, daJ3 sich in den Passatgebieten in einiger Hohe eine 
Temperaturinversion verbunden mit einer Feuchteabnahme aerologisch feststellen 
laJ3t. Man hat diese Paasatinversion fruher vielfach als Mischungsschicht zwischen Passat 
und Antipassat angesehen. H. v. FICKER 1936 fiihrt jedoch den eindeutigen Nachweis, 
daJ3 wir hier eine interne Grenzflache vor uns haben, welche noch innerhalb des Passats 
selbst eine kiihlere und feuchtere Grundstromung von einer durch Sc~rumpfungsvorgange 
erwarmten und trockeneren Oberstromung sondert. Gegen den Aquator zu lost sich 
die Passatinversion auf. 
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c) Die Gliederung der innertropischen Zirkulat.ion. 

Nun sollen einige Details angefiihrt werden: 
1. Die iiquatoriale Zone tieferen Drucks stellt nicht einen gleichmiiJ3igen, zu

sammenhiingenden Gurtel vor, der die Erde dem (thermischen) Aquator entlang 
umschlieBt. Bereits auf den klimatischen Karten erscheint sie aufgelOst in drei 
einzelne Depressionen, welche vorwiegend die Kontinente einnehmen (siehe Abb. 54). 

Abb. 56. M1ttlere Druckverteilung In einer Hohe von 4000 III auf der Nordhalbkugelllll Januar. (Xach SHAW 1930.) 

Analog (und im Zusammenhang damit) zerfallen schon auf den klimatischen Karten 
die subtropischen Zonen hoheren Drucks in einzelne "quasipermanente" sub
tropische Antizyklonen, und zwar in je drei auf jeder Halbkugel. Besonders regel
miiBig ist dieses Bild auf der 8udhalbkugel (siehe Abb.54). Von den erwiihnten 
Antizyklonen ist wegen ihrer Bedeutung ftir das Wetter Europas am besten das 
"Azorenhoch" bekannt, dessen Zentrum in den subtropischen Breiten des nord
lichen Atlantik in der Niihe der azorischen Inseln liegt (siehe Abb. 55). 

Die Bezeichnung "quasipermanent" soll andeuten, daB die Bestandigkeit der sub
tropischen Antizyklonen nur eine klimatologische Fiktion ist. In Wirklichkeit 
finden wir z. B. in der Gegend der Azoren ein besonders hiiufiges Auftreten von 
Antizyklonen derart, daB die in diesem Gebiet gerade vorhandene Antizyklone sich 
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abschwacht oder iiberhaupt verschwindet, aber bald wieder durch eine neue ersetzt 
wird, welche zusammen mit der Polarluft herangekommen ist.1 Diese mehr oder 
weniger periodische "Regeneration" der subtropischen Antizyklonen ist das Resultat 
der Zyklonentatigkeit in den gemiil3igten Breiten; dies solI noch an zustandiger 
Stelle zur Sprache kommen. 

Die Gliederung der aquatorialen Zone tieferen Drucks in einzelne Depressionen 
und der subtropischen Zonen hoheren Drucks in einzelne Antizyklonen ergibt sich 
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Abb. 57. MittJere Verteilung der Luftstromungen tiber dem Stillen Ozean im nordlichen Winter. (Nach BERGERON 
1930.) 

notwendig aus den allgemeinen hydrodynamischen Bedingungen der Zirkulation 
auf der rotierenden Erde : ohne diese Gliederung ware ein weiterer Luftaustausch 
zwischen den Subtropen und den Polen unmoglich. Unmittelbar bedingt ist sie aber 
durch die ungleichmaJ3ige Erwarmung der Unterlage. Abgesehen von Zentralasien 
kann die Erde in drei meridionale Kontinentalzonen eingeteilt werden, die ungefahr 
gleiche Abstande voneinander haben. 1m Giirtel zwischen 15° n. Br. und 15° s. Br. 
ist das Festland immer warmer als das Meer, weshalb die aquatorialen Depressionen 
vorwiegend iiber das Festland (z. B. iiber Mexiko und iiber den Sudan) zu liegen 
kommen. 1m Zusammenhang damit IOsen sich auch die subtropischen Zonen 
hoheren Drucks in einzelne, vorwiegend maritime Antizyklonen auf. Auch das 

1 Nach LOCKYER 1910 betragt die Lebensdaner einer einzelnen Antizyklone in den 
Subtropen der siidlichen Halbkugel sechs bis sieben Tage. Die Wanderungsgeschwindig
keit der subtropischen Antizyklonen von Westen nach Osten hat auf der Slidhalbkugel 
die Gro13enordnung von 25--30 km/h. 
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vertikale Rad der innertropischen Zirkulation zerfallt in eine Reihe einzelner 
Zirkulationen. Genauer gesagt, e8 wird das vertikale Zirkulationsrad von mehreren 
horizontalen Radern iiberlagert, welehe dureh die ungleiehmiiJ3ige Druckverteilung 
langs der Breitenkreise bedingt sind. Deshalb gibt es aueh keine ununterbroehene 
Tropikfront, welche die ganze Erde umfaJ3t, sondern drei tropische Frontalzonen, 
welehe mit entspreehenden Zwisehenraumen vorwiegend iiber dem Stillen, dem 
Atlantischen und dem 1ndisehen Ozean zu finden sind (siehe Abb. 59). 1m Sommer 
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Abb. 68. MittJere Verteilung der Luftstromungen tiber dem Stillen Ozean im nordlichen Sommer. (Nach BERGERON 
1930.) 

allerdings setzt sieh die atlantisehe Tropikfront durch ganz Afrika hindurch fort 
und erreieht, in das Sudan-Tief einlaufend, sogar Nordindien. 

2. Die Lage der Tropikfronten wird nicht nur dureh die besehriebenen allgemeinen 
Umstande bestimmt. Es wurde schon viel frtiher gezeigt, daJ3 in den Tropen und 
gemaJ3igten Breiten (auJ3erhalb der Zone zwischen 15° N und 15° S) auch jahres
zeitliehe Untersehiede in der Erwarmung zwischen Festland und Meer auftreten, 
welehe sog. MOn$unzirkulationen bedingen. Die Monsunzirkulationen konnen sien 
tiber die Passate lagern und dadureh die Verteilung der Luftstromungen in der inner
tropischen Zone stark abandern. Dementspreehend wird sich auch das oben an
gedeutete Bild der Druekverteilung deformieren. Namentlieh die riesigen kontinen
talen Flachen Nordamerikas und Asiens bedingen im Winter einen vBrmehrten Luft
druck, der hier viel hoher ist als jener in der sUbtropischen Zone (Abb. 55). 1m 
Sommer findet sieh dagegen tiber Zentralasien auf den klimatisehen Karten in 
einer Zone etwa zwischen 15-50° n. Br. eine machtige Drueksenkung, in der der 



170 Die Luftma<lS6n. 

Druck niedriger ist als im aquato
rialen KalmengiirteI. 

Infolgedessen dringen im Winter 
die aus dem Festland Asiens heraus
wehenden nordlichen Monsunwinde 
ii ber dem Indischen Ozean bis zu 
10° s. Br. vor und begegnen sich erst 
hier mit dem Siidostpassat. Dagegen 
iiberschreitet im Sommer der Siidost
passat der siidlichen Halbkugel den 
Aquator; er geht iiber dem Indischen 
Ozean unmittelbar in den SW-Mon
sun iiber, welcher Siidasien bis zum 
Himalaya iiberflutet. Der Nordost
passat fehlt zu dieser Zeit iiberhaupt. 
Infolgedessen gibt es in dieser Jahres
zeit keine indische Tropikfront; daB 
jetzt dafiir die atlantische Tropikfront 
bis nach Nordindien reicht, wurde 
schon oben gesagt. 

Es solI hier nicht noch auf andere 
monsunale Storungen in der Druck
und Windverteilung eingegangen und 
lediglich auf die diesbeziiglichen kli
matischen Karten verwiesen werden 
(siehe besonders SHAW 1927, HANN
SURING 1926 und Neuauflage). Hier 
eriibrigt es sieh, darauf hinzuweisen, 
daJ3 innerhalb der eigentlichen Tropen
zone nicht nur die Passate beider 
Halbkugeln aufeinandertreffen kon
nen, sondern oft auch der Passat der 
einen Halbkugel und der Monsun der 
anderen. Daraus folgt, daJ3 die Haupt
fronten der innertropischen Zone, die 
Tropikfronten, den Passat haufig von 
einem Monsun scheiden und nicht nur 
auf der nordlichen, sondern auch auf 
der siidlichen Halbkugel vorkommen. 

Die Luftmassen, welche mit den 
Passaten und Monsunen von den Sub
tropen gegen den Aquator abflieJ3en, 
werden Tropiklu/t genannt. Wenn aber 
der Passat oder Monsun nach Ober
schreiten des Aquators bereits den 
Subtropen der anderen Halbkugel 

~ zustromt, so wird seine Luft als 
Aquatoriallu/t bezeichnet (BERGERON 

1930). Dieser Name ist dann allerdings auch auf die Luft der Antipassate und 
der oberen Aste der Monsune zu erstrecken, welche sich in der Hohe vom Aquator 
gegen die Subtropen bewegt. 
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d) Tropiscbe Zyklonen. 

Falls die Tropikfront in solcher Entfernung yom Aquator verlauft, daB die abo 
lenkende Kraft der Erdrotation dort bereits wirksam ist, und falls zwischen den 
durch die Front geschiedenen Luftmassen ein gewisser Temperaturunterschied vor· 
handen ist, so entstehen an ihrl bisweilen Starungen, welche unter dem Namen 
tropische Zyklonen bekannt sind. Die Entwicklung dieser Storungen hat viel Ge· 
meinsames mit der Entwicklung der Zyklonen der gemaBigten Breiten, namentlich 
in ihrer Anfangsphase, d. i. im Stadium der jungen Zyklone mit Warmsektor (diese 
Anfangsphase der tropischen Zyklonen ist in den letzten J ahren von indischen 
Meteorologen genau untersucht worden). Ihre groBte Tiefe und Intensitat mit 
Winden bis Starke 12 von vernichtender Gewalt erreicht eine tropische Zyklone 
allerdings erst nach ihrer Verwirbelung, durch welche ihre Temperaturasymmetrie 
fast vollig beseitigt wird. 

Dieser ProzeB der Umwandlung einer Tropikfrontwelle zu einem auBer· 
ordentlich intensiven, aber wenig umfangreichen Wirbel tritt nicht immer auf; 
falls er sich aber vollzieht, so hat er einen auBerst stiirmischen Verlauf. Er unter· 
scheidet sich erheblich von der Verwirbelung (Okklusion) der Zyklonen unserer 
Breiten (siehe nachstes Kapitel). Die Eigenart dieses Prozesses findet offenkundig 
ihre Erklarung durch die groBe Energie der Feuchtlabilitat in beiden durch die 
Front getrennten Luftmassen. Die gegenseitige frontale Einwirkung der Massen 
ist nur der allererste AnstoB zur Entwicklung der tropischen Starung. Diese Ent· 
wicklung beruht nicht nur darauf, daB potentielle Energie der labilen Horizontal· 
verteilung der Luftmassen frei wird, sondern vor allem darauf, daB Energie der 
Feuchtlabilitat geordnet in kinetische Energie iibergeht.2 

DaB die tropischen Zyklonen vorwiegend iiber den Ozeanen entstehen, hat seinen 
Grund vermutlich darin, daB iiber dem unebenen und ungleichmaBig erwarmten 
Festland von einem geordneten Freiwerden der Feuchtlabilitat keine Rede sein 
kann. Statt eines machtigen allgemeinen "Umsturzes" der Luftmassen, welcher 
zur Verwirbelung der Zyklone notwendig ist, kommt es iiber dem Festland zu 
einzelnen Konvektionsstromen, welche den Austausch der Energie der Feucht· 
labilitat sozusagen nur im kleinen besorgen. 

Anfangs wandert die tropische Zyklone ein paar Tage lang ziemlich langsam 
von Siidosten gegen Nordwesten (Nordhalbkugel); sobald sie die Grenzen der inner· 
tropischen Zirkulation verlassen hat, dreht sie in der Regel gegen Nordosten ab, 

1 Der Auffassung, daB sich die tropischen Zyklonen als Wellen an der Tropikfront 
entwickeln, steht zurzeit eine andere gegeniiber, welche RODEWALD 1936 als Hypothese 
aufgestellt hat. Hiernach bilden sich die tropischen Zyklonen vorzugsweise dort, wo 
man annehmen kann, daB sich im Rahmen der allgemeinen atmospharischen Zirkulation 
eine von N ordosten und eine von Siidosten herantretende Pa88atfront (siehe Abschnitt 46, c) 
miteinander vereinigen. Dies sei auf dem N ordatlantik etwa in der Gegend der Kleinen 
Antillen, auf dem Nordpazifik im Gebiet der Marianen·Karolinen der Fall. Nun sind 
die Passatfronten mehr oder weniger stationare Hohenfronten, welche sich im oberen 
Druckfeld als Troge des polaren (nord. bzw. siidhemispharischen) Tiefdrucks abbilden. 
RODEWALD nimmt an, daB sich polare Kalteausbriiche, welche eine subtropische stationare 
Antizyklone iiberschwemmt haben, mit Vorliebe den Passatfronten entlang in den 
Passat ergieBen. In diesem Fall entsteht an ihrer Vereinigungsstelle ein "Dreimas8en. 
eck" zwischen zwei verschieden kalten Polarluftmassen und der warmen Tropikluft. 
An diesen Stellen konnen dann die Vorbedingungen fUr eine kraftige Richtung8divergenz 
der siidostlichen Hohenstromung und fUr einen rapiden Luftdruckfall (nach der SCHER· 
HAGSchen Divergenztheorie, siehe Abschnitt 64, e) gegeben sein, wodurch die Bildung 
einer tropischen Zyklone eingeleitet wird. Analoges gelte fUr die Siidhalbkugel. 

2 EXTERNBRINK 1937 macht fUr die Entstehung der tropischen Zyklonen West· 
indiens ausschlieBlich die geordnete Auslosung der Feuchtlabilitat (nach Zerstorung 
der Passatinversion) verantwortlich, ohne daB €line Mitwirkung frontaler Vorgange 
notwendig sei. 
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verliert allmahlich ihre Intensitat, vergroJ3ert aber ihre Geschwindigkeit. In dieser 
zweiten Lebensphase kann sie weit bis in die gemaBigten Breiten vordringen, bevor 
sie sich endgiiltig ausfiillt. In vereinzelten Fallen gelangen die Antillenzyklonen 
(Uragane) bis nach Island; die Taifune des Fernen Ostens dringen gelegentlich bis 
nach Kamtschatka vor. Wahrend des Zeitraums 1924 bis 1932 hat MITCHELL fiinf 
tropische Zyklonen verzeichnet, die von den Antillen bis nach Gronland und Island 
gelangten, und vier, welche Europa erreichten. 

Abb. 60. Regeneration des Taifuns vom 20. bis 21. September 1934. 

Das Abbiegen der Bahn der tropischen Zyklone hangt (nach Untersuchun
gen N. W. STREMOUSSows und des Autors) mit einer Annaherung der tropischen 
Zyklone an die Polarfront zusammen. Es sieht so aus, als ob die tropische Zyklone, 
die in diesem Stadium den Charakter einer thermisch-symmetrischen Storung inner
halb der Tropikluft hat, auf die Polarfront "iiberspringe", dabei neuerlich thermisch
asymmetrisch werde und sich schlieBlich in eine Serie normaler Polarfrontzyklonen 
einreihe, mit welchen sie gegen Nordosten oder Osten weiterzieht. Dieser ProzeB ist 
demjeuigen der Regeneration von Polarfrontzyklonen an der Arktikfront vollig analog 
(siehe Abschnitt 66). Abb. 60 und 61 stellen einen der starksten Taifune dar, die je 
in Japan beobachtet wurden, namlich den Taifun yom 20. und 21. September 1934, 
unmittelbar vor seiner Regeneration und wahrend des Regenerationsprozesses selbst.1 

1 Zur Hebung der Anschaulichkeit wurde der Frontverlauf gegeniiber dem Original 
etwas retuschiert und die Niederschlagszone durch Schraffierung gekennzeichnet. 
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Das verhaItnismiWig seltene Auftreten von tropischen Zyklonen (welches damit 
erklart zu werden pflegt, daB in der Nahe des Aquators die ablenkende Kraft der 
Erdrotation klein ist und dort daher nicht immer gentigende dynamische Bedingungen 
zur Entwicklung frontaler Storungen vorhanden sind) scheint zunachst nicht dafUr 
zu sprechen, daB diese Zyklonen eine wesentliche Rolle in der allgemeinen Zirkulation 
der Atmosphare spielen. Nichtsdestoweniger ist es sehr wahrscheinlich, daB sie 
durch Starung des stationaren Verlaufs der Tropikfronten wenigstens manchmal 

Abb. 61. Regeneration des Taifuns vom 20. bis 21. September 1934. 

die Ursache wichtiger Umlagerungen der Luft innerhalb der inne'ttropischen Zone 
sein kannen. Unbestreitbar ist es auch, daB sie fUr die Verschiebung von Tropik
luft in die gemaBigten Breiten und, nach erfolgter Regeneration an der Polarfront, 
auch fUr die Verlagerung auBertropischer Luftmassen von Bedeutung sind. Es liegen 
Berichte dartiber vor, daB z. B. in Australien eine tropische Zyklone oft eine lang
dauernde Periode heiBen Wetters abschlieBt, indem sie AniaB gibt zum Einbruch 
kuhler Meeresluft tiber das Festland. 

e) Der Zusammenhang mit der au6ertropischen Zirkulation. 
Nie kehrt die Luft des Antipassats in ihrer Gesamtheit als Passat zum Aquator 

zuruck. Ein Teil von ihr flieBt von der subtropischen Antizyklone auch gegen den 
Pol abo Hierzu sind barische Gradienten natig, welche dem westlichen Luftstrom 
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an der Polarseite der subtropischen Antizyklone eine meridionale Komponente pol
warts erteilen. Sie werden durch die Zyklonentatigkeit an den Polarfronten (Fronten 
der gemaBigten Zone) erzeugt. Dieser AbfluB von Tropikluft gegen die gemaBigten 
Breiten muB selbstverstandlich kompensiert sein durch zuriickflieBende Polarluft, 
welche sich in die Passate ergieBt. 

Der Mechanismus dieses Luftaustausches zwischen Subtropen und gemaBigten 
Breiten solI Gegenstand der nachfolgenden Ausfiihrungen sein. Zunachst ist ledig
lich daran festzuhalten, daB jedes innertropische vertikale Zirkulationsrad durch 
einen AbfluB tropischer (und aquatorialer) Luft und einen Zustrom polarer Luft mit 
der Zirkulation der gemaBigten Breiten zusammenhangt. Einer zutreffenden Bemer
kung REFsDALs 1932 zufolge ist die tropische Zirkulation so eng mit den Zyklonen und 
Antizyklonen der gemiWigten Zone verbunden, daB man bei einer thermodynami
schen energetischen Untersuchung nicht immer die Zirkulation der gemaBigten Zone 
und die Zirkulation der Tropen gesondert betrachten kann. - Dberdies werden auch 
die beiden Rader der innertropischen Zirkulation insofern ineinander iibergreifen, 
als in der Hohe entlang jeder Tropikfrontflache warmere Luft von der einen Halb
kugel in das tropische Zirkulationsrad der anderen Halbkugel iiberflieBen wird. 

Angesichts dieses Mangels an Abgeschlossenheit der innertropischen Zirkulationen 
erscheint die friihere Ansicht, daB in den Tropen Klima und Wetter miteinander 
identisch seien, reichlich iibertrieben. Auch in den Tropen treten unperiodische 
Wetteranderungen auf, wenngleich sie weniger bedeutend sind als in den gemaBigten 
Breiten. Verursacht sind sie vor allem durch Einbriiche polarer Luftmassen, sowie 
durch Verlagerungen der Tropikfronten, besonders im Zusammenhang mit Zyklonen
bildungen an ihnen. 

Literaturnachweise siehe am SchluJ3 des Abschnitts 46. 

45. Die allgemeine Zirkulation der Troposphare. 
II. Au6ertropische Breiten: Das Grundschema. 

a) Allgemeine Bemerkungen. 
Die Zirkulation zwischen den Subtropen und den Polargebieten hat einen kom

plizierten Charakter, der auf statistisch-klimatologischem Wege kaum analysierbar 
ist. Wesentliche Erfolge auf diesem Gebiete wurden erst erzielt, als zur klimatolo
gischen Forschungsmethode auch die synoptische hinzutrat. Es ist hierbei nicht 
uninteressant zu vermerken, daB bereits zu Beginn der zweiten Halite des ver
gangenen Jahrhunderts der Synoptiker FITZ-Roy eine klarere und wirklichkeits
getreuere Vorstellung von der allgemeinen atmospharischen Zirkulation in den ge
maBigten Breiten hatte, als die Klimatologen und Dynamiker der nachfolgenden 
Epoche. 

Die statistiscnen Werte und die klimatischen Karten fUr das Meeresniveau zeigen, 
daB in der auBertropischen Zone der Luftdruck mehr oder weniger regelmaBig von 
den Subtropen gegen hohere Breiten abnimmt, ungefahr bis zum 60. Breitengrad 
auf jeder Halbkugel; weiter polwarts wachst er wieder etwas an. 

Dem Druckgefalle an der Poiseite der subtropischen Hochdruckgiirtel ent
sprechend haben somit die Luftstromungen in den gemaBigten Breiten vorwiegend 
westliche Richtung (siehe Abb. 57 und 58); es hat den Anschein, als ob sich hier 
die Atmosphare als Ganzes die Erde in Form eines Wirbels von Westen nach Osten 
umkreise. Yom 65. Breitengrad an kehrt sich das Druckgefalle erneut um und be
dingt ostliche Winde, die in den unteren Schichten der Polargebiete auch tatsachlich 
zur Beobachtung gelangen. Die Luftbewegungen in den hoheren Schichten sind 
hier infolge Mangels an Hohenwindmessungen noch wenig bekannt. Sie hangen ab 
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von der vertikalen Machtigkeit der polaren Antizyklone, die gelegentlich bis in die 
Stratosphare hinaufreicht. 

Dieses einfache Bild der "vorherrschenden westlichen W inde" in den gemaBigten 
Breiten erweist sich in Wirklichkeit als statistische Fiktion, welche das wahre Wesen 
der auBertropischen Zirkulation verschleiert. 

Zunachst ist die Zone tiefen Drucks in den gemaBigten Breiten kein einheit
liches Gebilde; schon auf den klimatischen Karten der mittleren monatlichen Druck
verhaltnisse lost sie sich in eine Reihe von Depressionen auf, welche tiber den am 
starksten erwarmten Teilen der Erdoberflache lagern. Diese Depressionen verharren 
z. B. im Winter vorwiegend tiber den Ozeanen, wahrend sich gleichzeitig tiber dem 
abgektihlten Festland (besonders tiber Asien) machtige Antizyklonen bilden (Abb. 55). 

Dazu kommt - und dies konnen die klimatischen Mittelwertskarten nicht mehr 
zum Ausdruck bringen -, daB die Druckverteilung in den gemaBigten Breiten 
auBerordentlich starken kurzfristigen Veranderungen unterliegt. Es bilden sich in 
dieser Zone fortwahrend Depressionen und Antizyklonen aus, welche im allgemeinen 
von Westen nach Osten fortschreiten und von Systemen entgegengesetzter Luft
stromungen mit kraftigen meridionalen (d. h. nordlichen und stidlichen) Kom
ponenten begleitet sind. Die Verteilung dieser Stromungen andert sich im Lauf 
der Zeit mehr oder weniger rasch. Noch vor 100 Jahren hat das aufmerksame 
Studium der Resultate meteorologischer Beobachtungen den groBen Meteorologen 
DOVE zu dem SchluB veranlaBt, daB sich in den gemaBigten Breiten ein bestandiger 
Kampf zweier aneinandergrenzender Stromungen, einer "polaren" und einer "aqua
torialen", abspiele, welcher die gesamte Mannigfaltigkeit unserer Wettererschei· 
nungen zu erklaren imstande sei. Urn zwei bis drei Jahrzehnte spater hat FITZ-Roy 
auf Grund einer neuen synoptischen Methode ein tibersichtliches Bild des bestandigen 
Aufeinandertreffens und Wechselspiels einer ganzen Reihe polarer und tropischer 
Luftstromungen entworfen. Mit verbltiffender Klarheit wies er sowohl auf die 
Folgen als auch auf die Ursachen dieser Wechselwirkung, auf die zyklonale Tatig
keit, hin. Dieses umfassende synoptische Bild fiel jedoch bedauerlicherweise zur 
Zeit der Vorherrschaft der statistischen Klimatologie und der Isobarensynoptik 
ganz der Vergessenheit anheim und ist erst in den letzten 20 Jahren in neuem 
Glanz wieder zum V orschein gekommen. 

Es ist fUr den auBertropischen Luftkreislauf besonders charakteristisch, daB er 
sich in eine Reihe einzelner, nebeneinander bestehender zellularer Zirkulationen 
gliedert, welche zwar bedeutend scharfer ausgepragt, aber erheblich minder stationar 
und noch weniger geschlossen sind als die innertropischen Zirkulationen. In den 
gemaBigten Breiten findet sich immer eine ganze Reihe nebeneinander und zum Teil 
auch ilbereinander flieBender Hauptluftstrome mit Bewegungskomponenten gegen 
den Aquator (Polarluft) und gegen den Pol (Tropikluft). Die Tropikluft, welche 
in einzelnen Stromen - zunachst entlang der Polarluft und spater tiber sie hinweg
immer weiter gegen den Pol vordringt, ktihlt sich unterwegs allmahlich ab und ver
wandelt sich schlieBlich in Polarluft. Umgekehrt geht die in einzelnen Schwallen 
immer weiter gegen die Tropen vorstoBende Polarluft infolge fortschreitender Er
warmung in Tropikluft tiber; sie gerat hierbei entweder in das innertropische 
Zirkulationsrad oder kehrt bereits als Tropikstromung in hohere Breiten zurtick. 
(Transformation der Luftmassen). 

b) Vertikale Gliederung der allgemeinen Zirkulation. Die Polarfrontflache. 

Lassen wir den Gedanken an diese komplizierte horizontale Zirkulationsgliederung 
fUr einen Augenblick zurticktreten, so konnen wir uns im einfachsten }'all zwei 
vertikale auBertropisehe Zirkulationsrader auf jeder Halbkugel vorstellen, namlich 
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ein Rad mit tropischer und ein Rad mit polarer Luft. Sie beruhren einander entlang 
ihrer gemeinsamen Grenzflache - der sog. Polar/rant - innerhalb der Tiefdruckzone 
der gemaBigten Breiten. Das Zirkulationsrad mit tropischer Luft, welches der Polar
frontflache seinen aufsteigenden Ast zukehrt, ist auf dem von V. BJERKNES 1921 
entworfenen Schema (Abb. 62, linke Seite des Querschnitts durch die Troposphare) 
deutlich zu sehen; im Ge biete des Wendekreises grenzt es mit seinem absteigenden 
Ast an den absteigenden Zirkulationsast des Passatsystems an. Yom Zirkulationsrad 
mit polarer Luft findet man auf diesem Schema nur Rudimente. Es hangt dies 
damit zusammen, daB sich die Vorstellung eines geschlossenen Zirkulationsrades 
lediglich fUr den Passatkreislauf - und auch hier nur bis zu einem gewissen Grad -
aufrechterhalten laBt. Selbst die Annahme eines Tropikluftrades in den gemaBigten 
Breiten ist schon eine heuristische Fiktion, die denn auch auf der rechten Seite des 
Vertikalschnitts der Abb. 62 bereits unterdruckt ist. 
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Abb.62. Schema der allgemeinen Zirkulatlon. (Nach V. BJERKNES 1921.) 
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Vor allem namlich kehrt die entlang der Polarfront aufgestiegene Tropikluft in 
der Hohe keineswegs vollig in die Subtropen zuriick; sie dringt vielmehr zum 
groBten Teil uber die Polarfrontflache hinweg weit gegen den Pol vor, wobei sie 
sich in Polarluft umwandelt. Analog stoBt die Polarluft unter gewissen Voraus
setzungen weit gegen die Subtropen vor, wo sie in Tropikluft ubergeht und als 
solche entweder in hohere Breiten zuruckkehrt oder aber sich in den Passat ergieBt. 
Wir mussen uns daher, wie es Abb. 62 - rechte Halite des Vertikalschnitts - in 
erster Annaherung zeigt, die beiden ursprunglich angenommenen auBertropischen 
Zirkulationsrader (das Tropik- und das Polarluftrad) sowie das innertropische Rad 
der Passatzirkulation zu einem Ganzen verbunden vorstellen. Jedes Luftteilchen 
in der Troposphare kann die ganze Bahn yom Pol zum Aquator und zuruck durch
laufen, ja es kann sogar in den Kreislauf der anderen Halbkugel ubertreten. 

c) Horizontale Gliederung und Zyklonentatigkeit. 
Das charakteristischeste Merkmal der auBertropischen Zirkulation ist, wie gesagt, 

ihre horizon tale GIiederung, und gerade diese Gliederung verhindert die Ausbildung 
in sich geschlossener vertikaler Zirkulationsrader. Sie ist durch rasche Veranderungen 
bedingt, denen die Polarfrontflache unterworfen ist. 

Die Polarfrontflache schneidet die Erdoberflache naturgemaB entlang einer 
Linie, die man kurz "Polarfront" nennt. Wenn nun, wie bereits erwahnt, die Tropik
luft zeitweise gegen hohere, die Polarluft dagegen in niedrigere Breiten vorstoBt, 
so muB sich dies auf der synoptischen Karte in zungenformigen Ausbuchtungen der 
Polarfront von mehr oder weniger erheblichen AusmaBen geltend machen. Die Er
fahrung, welche diesen SchluB bestatigt, zeigt nun, daB die Scheitel der Warmluft-
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zungen zum Sitz von Zyklonen (Depressionen), die Kaltluftzungen dagegen zum 
Sitz von Antizyklonen werden, welche in rascher Wanderung begriffen sind. 

In allererster Annaherung hat man gefunden, daB gewohnlich vier solche wellen
f6rmige Ausbuchtungen der Polarfront eine zusammengehorige Zyklonenserie 
oder eine Zyklonenfamilie bilden und daB zwischen je zwei Zyklonenserien die 
Polarluft in Form einer besonders miichtigen Kaltezunge gegen die Subtropen 
vordringt, wo siesich gegebenenfalls in den Passat ergieBt. Die Horizontalprojektion 
in Abb. 62 steUt zwei solche Zyklonenserien vor, getrennt durch einen kraftigen 
Polarausbruch gegen die Tropen. Man sieht, wie sich die Mitglieder jeder der bei
den Zyklonenserien aus Wellen in der Polarfront bilden, welche die im wesent
lichen nordostliche Polarluftstromung von der im allgemeinen slidwestlichen 
Tropikluftstromung sondert. Diese Wellen gehen allmahlich in Wirbel liber. An 
der V orderseite j eder Starung dringt die Tropikluft gegen Norden vor, zunachst 
entlang der Erdoberflache, spater liber der Polarluft; dagegen kommt es an der 
Rlickseite jeder Zyklone und bysonders an der Rlickseite der ganzen Serie zu einem 
VorstoB der Polarluft gegen Sliden. 

Eine Zyklonenserie kann somit als Grenzerscheinung zwischen der linken 
Flanke der Tropikluftstromung und der benachbarten Polarluftstromung angesehen 
werden. Diese Zyklonenserien an der Polarfront mlissen sich erst entwickelt 
haben, damit die allgemeinen Luftdruckgradienten, welche unter Mitwirkung der 
ablenkenden Kraft der Erdrotation eine rein westliche Bewegung der Tropikluft 
und eine rein ostliche Bewegung der Polarluft bedingen, jene meridionalen Kom
ponenten erhalten, die TropikluftvorstoBe nach Norden und PolarluftvorstoBe nach 
Sliden ermoglichen. Diese zusatzlichen Gradienten entstehen also erst infolge der 
Zyklonenbildung an der Polarfront. 

Auf diese Weise sind die auBertropischen Zyklonen (und die zwischen ihnen ein
geschobenen Antizyklonen) keine zufalligen Erscheinungen in der Atmosphare. Sie 
sind vielmehr durchaus notwendige Glieder der atmospharischen Zirkulation in den 
gemaBigten Breiten. Nur infolge der Zyklonentatigkeit ist ein Luftmassenaustausch 
zwischen den polaren und tropischen Breiten der Erde moglich. Die Zyklonenbildung 
an den Hauptfronten ist in den gemaBigten Breiten sowohl Wesen als auch Form 
der atmospharischen Zirkulation.1 

Das Schema in Abb. 62 darf nur als stark vereinfachter Entwurf eines neuzeit
lichen Modells der atmospharischen Zirkulation angesehen werden; erst die folgenden 
Abschnitte bringen eine weitere Annaherung an die Wirklichkeit. In Zusammenhang 
mit dieser Bemerkung sei vor allem vor einer verbreiteten, aber unrichtigen Yor
steHung gewarnt, als ob es nur eine einzige Polarfront (dieser Ausdruck wird auch 
oft nur in der Einzahl benutzt) gabe, d. i. eine zusammenhangende Grenzflache 
zwischen der Polar- und Tropikluft, die irgendwo in den gemaBigten Breiten die 
ganze Halbkugel umspannt. Ahnlich wie in den Tropen mehrere (drei) Tropikfronten 
vorhanden sind, gibt es auch in den gemaBigten Breiten jeder Halbkugel in Wirk
lichkeit immer mehrere (gewohnlich vier) Polarfronten, d. h. langgestreckte Uber
gangszonen oder - bedingungsweise - Grenzflachen zwischen den Polar- und 
Tropikluftmassen. An jeder dieser Hauptfronten pflegt sich eine Zyklonenserie zu 
entwickeln. Unter Benutzung dieser auBeren Analogie aus der Mechanik konnte 
man sagen, daB die Hauptfronten mit ihren Storungen jene Treibriemen und 
Zahnrader sind, welche die verschiedenen Teile des laufenden tropospharischen 
Zirkulationsmechanismus untereinander verbinden. 2 

1 V gl. folgende Worte aus HANN -StiRINGS "Lehrbuch der Meteorologie" (1926): 
"Der auBertropische Kreislauf erfolgt nicht direkt, sondern vollzieht sich hauptsiichlich 
vermittels der Storungen, die also einen integrierenden Bestandteil derselben bilden." 

2 Es braucht nicht eigens betont zu werden, daB der atmosphiirische Mechanismus 
Chromow, Wetteranaiyse. 12 
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.N aturgemii{3 8ind die Polar- (8owie auch die Tropik-) Fronten keine "ewigen" 
Gebilde. Sie losen sich immer wieder auf und bilden sich von neuem. Auf den 
klimatischen Karten konnen wir nur die Lage der sog. Hauptfrontalzonen andeuten, 
d. i. jener Gebiete, in denen die Hauptfronten am hiiufigsten. entstehen und ver
harren (siehe BERGERON 1930, Physikalische Hydrodynamik 1933). Die Europa am 
niichsten gelegene Zone der Polarfrontenbildung verliiuft dem Nordrand der Azoren
Antizyklone entlang quer iiber den nordlichen Atlantischen Ozean, und zwar im 
Winter von Florida iiber die Bermudainseln und Azoren hinweg zum Armelkanal, 
im Sommer von Kanada gegen Nordeuropa. Eine andere wichtige Frontalzone liegt 
iiber dem Stillen Ozean, am Rand der pazifischen subtropischen Antizyklone und 
verliiuft im Sommer u. a. vom asiatischen Kontinent iiber Korea gegen den mittleren 
Teil der Japanischen Inseln, wiihrend sie im Winter meist westlich von Japan be
ginnt und bis knapp an die nordamerikanische Kiiste reicht. 

Wir wiederholen, daB die Karten der Frontalzonen, welche in diesem und den 
folgenden Kapiteln angefiihrt sind, nur mittlere Verhiiltnisse wiedergeben; sie'sind 
meist auf Grund von Karten der Verteilung des Windes oder des Luftdrucks ent
worfen (siehe das Folgende). Auf den synoptischen Karten sehen wir jedoch tag
tiiglich die reellen Hauptfronten, ihre Bildung, ihre Veriinderungen und ihren 
Zerfal!. 

46. Die allgemeine Zirkulation der Tropospbare. 
III. Aul3ertropiscbe Breiten: Die Frontalzonen. 

a) Arktikfronten. 

Eine weitere Vertiefung des oben angedeuteten Zirkulationsschemas in den 
auBertropischen Breiten beruht zuniichst auf der Tatsache, daB in der Troposphiire 
auBer Tropik- und Polarfronten noch sog. Arktikfronten auftreten. 

Die Polarfronten verlaufen auf der Nordhalbkugel vorwiegend zwischen dem 
40. und 50. Breitengrad, dem Siidrand der Tiefdruckzone auf den Klimakarten 
entlang. Diese Tiefdruckzone liegt somit nicht an der Grenze zwischen Polar- und 
Tropikluft, sondern innerhalb der Polarluft. Sie ist anzusehen als das Resultat eines 
andauernden Auftretens umfangreicher, tiefer Zentralzyklonen entlang des 60. Breiten
kreises. Die Zentralzyklonen entwickeln sich zwar zuniichst aus Storungen im Ver
lauf der Polarfronten, losen sich jedoch im weiteren Verlauf von diesen Fronten 
scheinbar ab und wandern tief ins Innere der Polarluft hinein (infolge der Okklu
sion, siehe sechstes Kapitel). Dies ist der Grund, weshalb in den gemiiBigten Breiten 
der Nordhalbkugel die Polarluft am Siidrand der Zentralzyklonen iiberwiegend von 
Westen nach Osten flieBt, parallel zur Tropikluft, die ihrerseits gleichfalls von 
Westen nach Osten stromt, und zwar der nordlichen Peripherie der subtropischen 
Antizyklonen entlang. Somit sind die Polarfronten im Prinzip Grenzfliichen 
zwischen dem westlichen Polarluftstrom und dem westlichen Tropikluftstrom, und 
erst durch Storungen in ihnen erhalten diese beiden Stromungen meridionale Kom
ponenten, welche eintm Luftaustausch zwischen den gemiiBigten und tropischen 
Breiten moglich machen. 

Anderseits herrschen am Nordrand der auBertropischen Tiefdruckzone (oder was 
dasselbe ist, an der siidlichen Berandung der polaren Antizyklone) in der Polarluft 
ostliche Winde vor, welche Luft unmittelbar arktischen Ursprungs mit sich fiihren 
und daher im Winter und den fibergangsjahreszeiten erheblich kiilter sind als die 
iibrige Polarluftmasse, die sich schon liingere Zeit in den gemiiBigten Breiten auf
gehalten hat. Zwischen diesen beiden verschieden kalten Polarluftmassen entgegen-

in fortwahrender Umgestaltung begriffen ist, worin sein grundsatzlicher Unterschied 
gegen einen Mechanismus im iiblichen Sinn des Wortes besteht. 
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gesetzter Richtung entsteht etwa in den Breiten von 65-75° eine weitere Kategorie 
von Hauptfronten, die Kategorie der Arktikfronten (BERGERON 1930); die Bezeich
nung "Polarfronten" wird daher den siidlichen Begrenzungen der Polarluftmasse 
iiberhaupt, d. h. der Luftmassen nichtsubtropischen Ursprungs, vorbehalten. Man 
behalt dann die Benennung Polarluft nur fUr die Luft der gema13igten Breiten bei, 
wahrend der Luft des arktischen Beckens eine eigene Benennung: Arktikluft gegeben 
wird (BERGERON 1928).1 

Auch an den Arktikfronten bilden sich zyklonale Storungen und zwischen ihnen 
Antizyklonen aus; diese Vorgange sind ganz analog den an den Polarfronten auf
tretenden. Infolge der Zyklonentatigkeit an den arktischen Fronten dringt Arktik
luft in die gema13igten Breiten und Luft der gema13igten Breiten in die Arktis vor. 

Ob auch mitten im Sommer Arktikfronten entstehen, ist vorderhand noch nicht 
geklart; an den Nordkiisten Asiens und vielleicht auch Amerikas scheint dies ge
legentlich der Fall zu sein. 

Die Europa am nachsten gelegene arktische Frontalzone, d. i. jene Zone, in 
welcher Arktikfronten besonders haufig entstehen, verlauft von Siid-Gronland iiber 
Jan Mayen und die Bareninsel hinweg gegen Nowaja Semlja und zum Karischen 
)leer; eine andere ahnliche begrenzt die arktischen Ge biete der W esthal bkugel. 

AL 

A L - A,k~ikluft PL- Pol"lufl TL- Tropikluft AF-Arktikfront PF-Polarfront TF- Trop;kfron~ 
G=\) • Hochdruckzentrum 11". TiefdruCkzentrum 

Abb. 63. Schema der allgemeinen Zirkulation nach BERGERON in der Darstellung von SWOBODA 1932. 

Das Auftreten von Arktikfronten wiirde, im Anschlu13 an das Schema der 
Abb. 62, die Einfiihrung weiterer Vertikalrader in das Schema der allgemeinen 
tropospharischen Zirkulation erfordern, welches dadurch immer komplizierter wird. 
Abb. 63 zeigt ein solches Schema nach BERGERON 1930 in der Darstellung von 
SWOBODA 1932. Jede Tropikluft- und jede Polarluftzirkulation besteht aus zwei 
Vertikalradern, einem Warmluft- und einem Kaltluftrad. Von den Warmluftradern 
zweigen allerdings Luftstrome ab, die in der Hohe polwarts fUhren und das arktische 
Kaltereservoir speisen. 1m linken Teil der Abbildung ist der Vertikalschnitt durch 
die Azorenantizyklone, die Islanddepression und die Gronlandantizyklone gefUhrt; 
er durchquert zweimal die Polarfront und einmal die Arktikfront. 1m rechten Teil 

1 In alteren Arbeiten wurde die Arktikluft manchmal als "wirkliche Polarluft", 
"frische Polarluft" bezeichnet; in den Vereinigten Staaten von Nordamerika nennt man 
sie auch jet?:t kontinentale Polarluft, wahrend die kontinentale Polarluft im europaischen 
Sinn dort Ubergangsluft genannt wird. Anderseits ist man in den letzten J ahren im 
deutschen Wetterdienst dazu iibergegangen, die Polarluft zum Unterschied von der 
Arktikluft als "Luft der gemaJ3igten Breiten" zu bezeichnen (siehe Abschn. 48 b). 

12' 
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geht der Schnitt durch die Sudandepression, die Antizyklone tiber RuBland und 
die Depression tiber dem Barentsmeer; er fiihrt durch die Tropik-, Polar- und 
Arktikfront. 

b) Frontenbildung und Frontenauflosung nach BERGERON. 

Die fortwahrende Transformation der Luftmassen und die andauernden Ande
rungen in der atmospharischen Stromungsverteilung machen es begreiflich, daB 
die Fronten auch keine permanenten Scheidewande zwischen den Luftmassen vor
stellen, sondern sich mit der Zeit auflosen und verschwinden, wahrend wieder 
neue entstehen, sich verscharfen, umbilden und schlieBlich gleichfalls vergehen. 
Die Hauptursache dieses ewigen Wandels im Dasein der Fronten liegt zum groBeren 
Teil im Mechanismus der atmospharischen Bewegungen selbst, zum kleineren Teil 
im EinfluB der Unterlage. 

Der ProzeB einer sog. topographischen Frontogenese (Frontenbildung unter Ein
wirkung der Unterlage) hat eine gewisse Bedeutung nur fiir die Ausbildung der 
Arktikfronten. Letztere bilden sich gewohnlich im eigentlichen arktischen Becken 
aus, d. i. im allgemeinen nordlich von 70° n. Br. BERGERON nimmt an, daB fUr ihr 
Entstehen der Temperaturunterschied zwischen dem offenen Meer und dem Polar
eis eine groBe Rolle spielt. Uber dem Eisrand bildet sich hierdurch auch eine Dis
kontinuitat der Lufttemperatur und -feuchtigkeit aus: iiber dem offenen Meer er
warmt sich die Luft und ihr Feuchtigkeitsgehalt nimmt zu, tiber dem Eis ktihlt sie 
sich abo Sind die Vorbedingungen fUr die ungestfute Ausbildung dieses Temperatur
unterschiedes nicht von langer Dauer, so bleibt er auch nur auf die unterste Luft
schicht beschrankt. Es bildet sich weder eine hochreichende Grenzflache, noch das 
zugehorige Wolken- und Niederschlagssystem aus. In diesem Fall haben wir nur 
eine dynamisch-thermodynamisch belanglose Schein/rant, nur eine topographische 
:Front vor uns (siehe Abschnitt 61). 

Wenn sich aber die Luft tiber dem Eisrand langere Zeit in Ruhe befindet oder 
ihm annahernd entlangstromt, so bleibt sie der Einwirkung der Unterlage andauernd 
in demselben Sinn ausgesetzt. Der Temperatur- und Feuchtigkeitsunterschied beider
seits des Eisrandes kann sich dann auf hohere Schichten ausbreiten und zur Ausbil
dung einer wirklichen Frontalzone entlang der Eisgrenze fiihren. Die lebhaften Winde 
der Arktis mit ihrer starken Turbulenz fordern namentlich die Ubertragung der Ab
ktihlung bis in bedeutende Hohen. Besonders giinstige Bedingungen fUr eine solche 
topographische, durch die Unterschiede der Unterlage bedingte Frontogenese 
werden dort auftreten, wo das Polareis an das warme Wasser des Golfstroms an
grenzt. Im Winter verlauft der Eisrand im Polarmeer ungefahr langs der Linie 
Jan Mayen-Bareninsel-Nowaja Semlja, und gerade hier bilden sich die Arktik
fronten, welche im weiteren Verlauf das Wetter Europas beeinflussen. 

Die Arktikfronten besitzen meist den Charakter breiter verschwommener Frontal
zonen, die mehr oder weniger stationar tiber dem Polarbecken verharren. Sie konnen 
allerdings schon durch ein verhaltnismaBig schwaches Deformationsfeld (siehe unten) 
zu einer wirklichen Front verscharft werden, und die an dieser Front sich entwickelnde 
Zyklonentatigkeit kann einen Einbruch von Arktikluft in die gemaBigten Breiten 
zur Folge haben. 

Gewohnlich stehen Bildung und Auflosung der Fronten mit der allgemeinen 
Zirkulation der Atmosphare in unmittelbarem Zusammenhang; diese kinematischen 
Frontogenesen und Frontolysen sind als die wichtigsten Auswirkungen des tropo
spharischen Zirkulationsmechanismus anzusehen. 

Zur Frontogenese, d. h. Ausbildung einer Front zwischen zwei Luftmassen, ist ein 
System von Luftstromungen notig, welches die entfernteren Teile dieser Luftmassen 
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mit ihren voneinander kraB abweichenden Eigenschaften gegeneinanderfiihrt. Die 
Luft der Zwischenzone muB dabei nach den Seiten oder nach oben weggeschafft 
werden. Eine gewohnliche Translations- oder Rotationsbewegung der Luft ist nicht 
imstande, die Abstande zwischen den 
Luftteilchen zu andern und eine Ver
engung der Zwischenzone zu veranlassen. 
Eine solche Wirkung konnen jedoch Be
wegungsfelder ausiiben, die man Delor
mations/elder nennt. Hierzu muB das 
Deformationsfeld zum Temperaturfeld 
(genauer zum Feld der potentiellen 
Temperatur) entsprechend orientiert 
sein. 

Den einfachsten Fall einer sol chen 
Frontogenese zeigt in der Horizontalpro
jektion Abb. 64. 1m Ausgangsstadium I 
herrscht von Norden gegen Siiden eine 
kontinuierliche Temperaturzunahme, die 
Isothermen (Isentropen) e sind vonein
ander annahernd gleich weit entfernt. 
1m Bereich dieses Temperaturfeldes 
moge nun ein Deformationsfeld der Luft
stromungen (siehe Abschnitt 25) be
stehen, welches im einfachsten Fall durch 
gleichseitige Hyperbeln dargestellt wird. 

Unter der Einwirkung eines solchen 
Feldes werden sich der "Dehnungsachse" 
von beiden Seiten her Luftteilchen 
niihern, die urspriinglich weit ablagen. 
Die mathematische Analyse des Prozesses 
zeigt, daB die vorher aquidistanten Iso
thermen unter dem EinfluB des Defor
mationsfeldes nach einiger Zeit die im 
Schema II versinnlichte Lage eingenom
men, d. h. sich langs der Achse verdichtet 
haben, was mit der Ausbildung einer 
Temperaturdiskontinuitat - einer Front 
- gleichbedeutend ist. 

Verlaufen die Isothermen urspriing
lich zur Dehnungsachse nicht parallel, 
so werden sie sich unter der Einwirkung 
des Deformationsfeldes so drehen, daB 
der von ihnen mit der Dehnungsachse 
gebildete Winkel verkleinert wird und 

6. a 
I 

a 

a 
1\ 

Abb. 64. Frontogenese 1m Deformatlonsfeld. 
I. Ausgangsstadlum, II. Endstadlnm; 00- Schrumpfungs

achse, bb = Dehnungsachse. 

sie sich entlang dieser Achse gleichfalls verdichten. Fiir ein etwas komplizierteres 
Stromungsbild des Deformationsfeldes ist das Ergebnis dieses Prozesses in 
Abb.65 dargestellt. 

Es ist allerdings zu bemerken, daB das Deformationsfeld einen solchen fronto~ 
genetischen Effekt nur dann haben wird, wenn die Isothermen mit der Dehnungs
achse einen Winkel von weniger als 45 0 (oder mit der zu ihr senkrecht stehenden 
"Schrump/ungsachse" einen Winkel von mehr als 45 0 ) einschlieBen. Andernfalls 
wird das Deformationsfeld die Isothermen entlang der Dehnungsachse auseinander-
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fiihren und dadurch nicht mehr eine Bildung, sondern eine Auflosung der Front, 
also keine Frontogenese, sondern eine Frontolyse herbeifiihren. Dieser Vorgang 
ist unter der vereinfachten Voraussetzung, daG Isothermen und Dehnungsachse 
miteinander einen rechten Winkel einschlieGen, in Abb. 66 schematisch dargestellt. 
a _ _ _ _ Dem Deformationsfeld der 

1 ---------------------- 6, Stromungen entspricht im bari-

Abb. 65. Frontogenese 1m Deformatlonsfeld, wenn Debnungs
achse und allgemelner Isothermenverlauf elnen Winkel eln

schlleBen. 

schen Felde offenkundig der sog. 
Luftdrucksattel mit je zwei kreuz
weise angeordneten Depressionen 
und Antizyklonen. Troposphiiri
sche Gebiete mit einer sattelfor
migen Anordnung der Isobaren 
konnen somit - je nach dem zu
gehorigen Isothermenverlauf -
entweder frontogenetische oder 
frontolytische Gebiete sein. 

1m Deformationsfeld der Fron
togenese werden sich die Warmluft 
und die Kaltluft einander niihern, 
wobei gleichzeitig die Luft aus der 
Zwischenzone seitlich weggeschafft 
wird; die urspriinglich verschwom
mene Dbergangszone wird zu einer 
scharfen Front. Umgekehrt ist der 

Vorgang im Deformationsfeld der Frontolyse, wo die ungleich warmen Luftmassen 
voneinander entfernt werden und die urspriinglich scharfe Front verschwimmt und 
sich schlieGlich auflost. 

b 

b 
I 

b 

b 
II 

Abb. 66. Frontolyse 1m Deformationsfeld. Bezeicbnungen siehe Abb. 64. 

Dem zweidimensionalen frontogenetischen Deformationsfeld auf der synoptischen 
Karte entspricht im Raum ein dreidimensionales mit einer Schrumpfungsfliiche, 
der entlang sich die Luftteilchen einander niihern und eine Dehnungsfliiche, der 
entlang sie nach den Seiten abstromen. 
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Den Vnterschied in der Entstehung einer geneigten Front und einer Inversion 
kann man folgendermaBen charakterisieren : 1m FaIle der geneigten Front fallt 
die Dehnungsflache mit dieser Front zusammen, wahrend die Schrumpfungsflache 
annahernd horizontal verlauft. Vnter dem EinfluB des Deformationsfeldes nahern 
sich also die Luftteilchen in Richtung auf die sich bildende Front vorwiegend in 
horizontaler Richtung. Der Abtransport der Zwischenluft erfolgt sowohl nach den 
Seiten als auch nach oben; der absteigende Ast hat wegen der Bodennahe der 
Schrumpfungsflache keine Bedeutung. Die isentropischen Flachen werden, voraus
gesetzt daB sie zur Erdoberflache geneigt sind, in horizontaler Richtung so gegen
einandergefiihrt, daB sie entlang der Dehnungsflache eine geneigte Front bilden 
(siehe Abb. 105 unten). 

1m FaIle der Inversion steht dagegen die Schrumpfungsflache fast vertikal 
und die Dehnungsflache verlauft fast horizontal. Die Luftteilchen werden in verti
kaler Richtung gegeneinandergefiihrt, und zwar iiberwiegt - da die Dehnungs
flache der Erdoberflache naheliegt oder sogar mit ihr zusammenfallt - die Luft
versetzung nach abwarts. Entlang dieser Dehnungsflache riicken unter EinfluB 
des Deformationsfeldes auch die isentropischen Flachen naher aneinander (siehe 
Abb. 105 oben). 

Diese Grundtatsachen der Frontogenese und Frontolyse hat PETTERSSEN 1936 
theonitisch auszubauen begonnen; wir begniigen uns hier mit einem Hinweis auf 
diese wichtige Arbeit. 

c) Die Hauptfrontalzonen. 

Es laBt sich zeigen, daB es infolge der ungleichmaBigen Verteilung und der 
ungleichartigen Erwarmung von Festland und Meer in allen Breiten zu einer kreuz
weisen Anordnung der quasipermanenten1 Depressionen und Antizyklonen (oder 

Abb.67. Horizontales Schema des barlschen Feides und der Hauptfronten auf der Nordhalbkugellm Herbst und 
im Winter. (Nach BERGERON 1930.) 

nach der alten Terminologie: der Aktionszentren) kommt, d. h. also zur Ent
stehung von Deformationsfeldern, die bei entsprechender Temperaturverteilung 
frontogenetisch wirken k6nnen. 

1 1m vorigen Abschnitt war bereits die Rede von der Bedingtheit des Begriffs "Per
manenz" in Anwendung auf die subtropischen Antizyklonen. Eine Permanenz (Bestan-
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BERGERON hat im Jahre 1930 ein iibersichtliches, wenn auch nur sehr ange
nahertes Schema einer solchen Horizontalgliederung des tropospharischen Druck
feldes fur die kalte Jahreszeit der Nordhemisphare gegeben (Abb. 67). Wie man 
sieht, sind die quasipermanenten Luftdruckgebilde schachbrettformig angeordnet. 
Die Intensitat jedes einzelnen ist, nebenbei bemerkt, nicht nur durch die Monsun
zirkulation (Luftaustausch zwischen Kontinent und Ozean infolge eines Temperatur
unterschiedes) bedingt, durch welche es entstanden ist, sondern in bedeutendem Ma13e 

n' 
Abb. 68. Mittlere Druckverteilung und Lage der Hauptfrontalzonen auf der Nordhalbkugel im Februar. (Nach der 

"Physikalischen Hydrodynamik" 1933.) 

auch durch die Zyklonentatigkeit (die "zyklogenetischen Prozesse") an den Fronten. 
So z. B. ware die winterliche quasipermanente Depression, welche wir auf den 
klimatischen Karten bei Island sehen, nie so tief, Wenn sie nur monsunaler Herkunft 
ware. Sie ist vielmehr im wesentlichen das Resultat einer standigen Vorherrschaft 
von Zentralzyklonen der atlantischen Polarfront in diesem Gebiete. 

Infolge des allgemeinen Temperaturgefalles vom Aquator zum Pol wirkt das 
in der Abbildung dargestellte barische (und folglich auch kinematische) Feld 
frontenbildend. In der Abbildung sind die Hauptfronten dargestellt, welche 
unter diesen Voraussetzungen in allen drei Breitenzonen entstehen: die Arktik-, 
Polar- und Tropikfronten. Dnter anderem findet man in dem Schema die atlantische 

digkeit) gibt es in der reellen Atmosphare uberhaupt nicht. Spricht man z. B. von 
der permanenten (oder quasipermanenten) islandischen Depression, so will man dadurch 
lediglich ausdrucken, daB sich bei Island Depressionen besonders haufig ausbilden odeI' 
besonders lang aufhalten. 
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Polarfront, die im Sattelpunkt zwischen der winterlichen Antizyklone tiber Nord· 
amerika (ha),1 der Azorenantizyklone (HAz), der Zentralzyklone bei Island (T[) 
und der Depression tiber dem Golf von Mexiko (TM ) entstanden ist . Weiter nord
Hch verlauft eine Arktikfront zwischen den Antizyklonen tiber Gronland (Ha) 
und tiber Osteuropa (hR) einerseits und den Zentralzyklonen bei Island (T[) und 
tiber dem Barentsmeer (TB ) anderseits. AuBerdem ist in dem Schema der Ost
teil einer anderen Arktikfront auf der Westhalbkugel sichtbar, ferner der Beginn 

O' 
Abb. 69. Mittlere Druckverteilung und Lage der Hauptfrontalzonen auf der Nordhalbkugel 1m August. (Nach der 

"Physikalischen Hydrodynamlk" 1933.) 

einer vom Mittelmeer gegen Nordindien verIaufenden Pol arfront , schlieBlich die 
Tropikfront iiber dem Atlantik und das Ende der pazifischen Tropikfront. 1m 
ganzen kann man nach BERGERON auf der Erdkugel rUM 15 Haupt/rontalzonen 
(siehe unten) antreffen (drei tropische, je vier polare und je zwei arktische auf 
jeder Halbkugel). In der "Physikalischen Hydrodynamik" wird auch der Begriff 
von Passat/ronten eingeftihrt, die zwischen den einzelnen Antizyklonen der sub
tropischen Zone entstehen; eine solche Passatfront kann z. B. im Sommer maritime 
Tropikluft des Atlantiks von starker erwarmter kontinentaler Tropikluft der Sahara 
sondern (siehe Abb. 68, 69, 75). 

Wir wissen bereits, daB die "Permanenz" der Aktionszentren kein synoptischer, 
sondern ein klimatologischer Begriff ist. So fiihrt z. B. die Bildung zyklonaler 

1 In diesen Abkiirzungen bedeutet H bzw. h Hochdruckgebiete (Antizyklonen), 
T Tiefdruckgebiete (Depressionen); die Indexbuchstaben beziehen sich auf das fragliche 
Gebiet (z. B. C = Canada, I = Island, R = RuJ3iand usw.). 
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Storungen an der Polarfront zu bedeutenden Anderungen in der Druckverteilung, 
zu Verlagerungen und zur Umbildung der barischen Systeme. Infolge der Ent· 
wicklung einer Zyklonenserie an der Front lOst sich zwar die Polarfront selbst wieder 
auf, sobald aber die neue Druckverteilung der friiheren gleich geworden ist, kommt 
es zur Ausbildung einer neuen Polarfront annahernd in demselben Gebiet (siehe 
sechstes Kapitel). 

Der mittleren klimatologischen Verteilung der Aktionszentren entspricht so mit 
der klimatologische Verlauf einer "Hauptfrontalzone", d. i. einer Zone, in der sich 
Hauptfronten besonders haufig ausbilden und verharren. Die mittlere Verteilung 
von Temperatur und Druck gestattet also einen RiickschluB auf die Lage der Frontal· 
zonen, wie soeben in BERGERONS Schema gezeigt wurde. 

Ein neuerer Versuch dieser Art findet sich in der "Physikalischen Hydrodynamik", 
wo - von den Sattelpunkten in der mittleren Druckverteilung ausgehend - die 
mittlere Lage der Frontalzonen fUr Februar und August festgelegt worden ist 
(Abb. 68 und 69). Allerdings diirfte es sich em pfehlen , bei solchen Konstruktionen 
unmittelbar von den Deformationsfeldern auf den mittleren Windkarten auszu
gehen, wie dies in der "Physikalischen Hydrodynamik" fiir die Tropikfronten 
geschehen ist (Abb. 59). Schon friiher hat auf diese Weise BERGERON die Frontal
zonen in den KOPPENschen Windkarten fUr den Stillen Ozean eingezeichnet 
(Abb. 57 und 58). Auf einem prinzipiell abweichendem Wege hat RODEWALD 1932 
die mittlere Lage der Arktik- und der Polarfront im Februar 1931 iiber Nordamerika 
angedeutet (Abb. 70), wobei er von der Haufigkeit des Auftretens der einzelnen 
Luftmassentypen in verschiedenen Punkten der Karte ausging: die Arktikfront 
verlauft auf seiner Karte dort, wo die Haufigkeit der Arktikluft gleich 50% ist; 
die Polarfront dort, wo die Haufigkeit der Tropikluft 50% betragt. SchlieBlich 
hat N. W. STREMOUSSOW in den in Abb.71 und 72 reproduzierten Karten den 
typischen Verlauf der Frontalzonen des Fernen Ostens im Winter und Sommer 
dargestellt, und zwar nicht mehr auf klimatologischem Wege, sondern auf Grund 
des Studiums von synoptischen Karten. 

Jedenfalls ist zu beachten, daB die statistisch-klimatologische Methode auf 
dynamische Objekte nur mit groBer Vorsicht angewendet werden darf. Ein klimato
logisches Durchschnittsbild kann Prozesse, die sich nicht regelmaBig genug wieder· 
holen, gar nicht zum Ausdruck bringen. Das Fehlen einer Frontalzone in der 
klimatologischen Karte darf nicht zur Annahme fUhren, daB in dem betreffenden 
Gebiete Fronten nicht doch ab und zu entstehen. So z. B. ist es eine synop· 
tische Tatsache, daB im Gebiete RuBlands im Sommer nicht selten eine be
sondere Polarfront entsteht. Die Deformationsfelder, welche diese Frontogenese 
veranlassen, sind so wenig stationar und von so kurzer Dauer, daB sie auf der 
klimatischen Karte kaum zum Ausdruck kommen. Trotzdem ist es A. 1. ASKNASIJ 
1934 gelungen, diese Felder und die mit ihnen zusammenhangenden Fronten auf 
Mittelwertkarten festzustellen, wobei diese Karten allerdings nicht auf Monats
mitteln beruhen, sondern auf Mittelwerten iiber das gleiche synoptische Stadium 
ausgewahlter typischer Wetterlagen. Durch solche Methoden weicht man ahnlichen 
Unzulanglichkeiten aus, wie sie z. B. in dem Versuch bestiinden, aus der mittleren 
Jahrestemperatur allein Schliisse ziehen zu wollen auf die charakteristischen 
Temperaturverhaltnisse der betreffenden Landschaft. Die Aufgabe der dynamischen 
Klimatologie besteht eben mehr in einer Ermittlung der typischen Verlagerungen 
und Umbildungen der Hauptfronten als in einer Feststellung ihres mittleren Ver
laufs. 

Unter Beriicksichtigung der gemachten Vorbehalte sollen im folgenden die 
Frontalzonenkarten der Nordhalbkugel (Abb. 68 und 69) nach der "Physikalischen 
Hydrodynamik" kurz beschrieben werden. Wir betrachten zuerst die winterliche 
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}1'ebruarkarte (Abb. 68). 1m westlichen Stillen Ozean findet sich ein deutlicher 
Sattelpunkt zwischen der kontinentalen Monsun-Antizyklone Asiens und der 
ausgedehnten pazifischen subtropischen Antizyklone. Die Dehnungsachse des 
entsprechenden Deformationsfeldes verlauft von Weststidwesten gegen Ost
nordosten; in derselben Richtung verlaufen die mittleren Isothermen tiber dem 
westlichen Pazifik, was denn auch zur Ausbildung einer Front zwischen den 
Philippinen und der Ktiste Amerikas, etwa unter 50° n. Br., ftihrt. Dies ist die 
pazifische Polarfront (auf der Karte Paz. PF), tiber deren Erstreckung in die 
Hohe man noch nicht viel weiB. Die gesamte Polarluft nordlich der Front ent-

Abb. 70. Hauptfrontalzoneu uud Hauflgkelt der Arktlk- und Tropikluft 1m Februar 1931 iiber Nordamerlka. (Nach 
RODEWALD 1932.) 

stammt dem Gebiete zwischen der asiatischen Monsun-Antizyklone und der De
pression tiber den Aleuten; zwischen der Arktikluft und der maritimen Polarluft 
westlich der Aleutendepression besteht dagegen nur ein allmahlicher "Obergang. 
bstlich von dieser Depression trifft der Stidweststrom erwarmter maritimer Polar
luft auf das Felsengebirge, steigt an ihm auf und stromt in der Hohe tiber die 
kalte Arktikluft des nordamerikanischen Festlandes hinweg. Hier liegt daher die 
pazifische Arktikfront (Paz. AF), die sich an das Felsengebirge anlehnt; sie reil3t 
in der Aleutendepression abo 

Weiter ostwarts findet sich ein Sattelpunkt tiber dem Westen der Vereinigten 
Staaten, zwischen der pazifischen subtropischen Antizyklone und der kalten nord
amerikanischen Monsun-Antizyklone. Die Frontalzone verlauft hier dem Felsen
gebirge entlang; die amerikanische Polarfront (Am. PF) sondert die Polarluft 
tiber einem groBen Tell des Festlandes von der Tropikluft im Stidwesten. "Ober 
dem westlichen Atlantik liegt, ahnlich wie tiber dem Stillen Ozean, ein Sattelpunkt 
zwischen der nordamerikanischen Monsun-Antizyklone und der subtropischen 
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Azoren-Antizyklone; er ist die Bildungsstatte der atlantis chen Polarfront (Atl. 
PF), welche die (arktische, in maritime Polarluft sich umwandelnde) KaltIuft, 
die zwischen der kanadischen Antizyklone und der islandischen Depression aus
flieBt, gegen Siiden zu begrenzt. Von der islandischen Depression nach Osten, 
in der Richtung auf das Nordkap Norwegens, verlauft die atlantische (genauer 
europaisch-westsibirische) Arktikfront (Atl. AF), welche die erwarmte maritime 
Polarluft aus Siidwesten und frische Arktikluft aus Ost-Nordosten voneinander 
sondert. Hier ist kein Sattelpunkt vorhanden, doch bestehen hier Voraussetzungen 
fur eine topographische Frontogenese, die durch Konvergenz entlang der Achse 
der Druckrinne verstarkt wird. 

Westeuropa wird in Abb.68 noch von einer niedrigen und wenig stationaren 
Front zwischen der atlantis chen Tropikluft und der aus der kontinentalen asiatischen 
Antizyklone stammenden Kaltluft durchquert. 

Uber das Mittelmeer dringt die Polarluft Eurasiens nur in den Liicken zwischen 
den Bergketten der Alpen, des Balkans und Kleinasiens oder iiber deren Passe vor; 
beim weiteren Vordringen gegen Siiden ergieBt sie sich schlieBlich in die Passate 
und nur zeitweise bildet sich eine Schwarze-Meer-Front als siidliche Grenze der 
Polarluft aus. Die hohen Gebirgskamme Persiens, Afghanistans, des Tibets und 
Chinas konnen von der asiatischen Kaltluft nicht iiberflutet werden; hier liegt also 
die siidliche Grenze der asiatischen Polarluft, die asiatische Polarfront (As. PF), 
die sich bis zur selben Hohe wie die asiatische Monsun-Antizyklone erstreckt. 

Zwischen dem ostlichen Ende der asiatischen Polarfront in 1nnerchina und 
dem Westende der pazifischen Polarfront bei den Philippinen hat die Polarluft 
ungehinderten Zutritt in die Tropen. 

1m Sommer sind die meridionalen Temperaturgradienten geringer als im Winter 
und infolgedessen die Frontenbildungen schwacher. Der Sattelpunkt iiber dem 
Westteil des Stillen Ozeans (Abb. 69) verschwindet, da an der Stelle der asiatischen 
Monsun-Antizyklone eine Depression liegt. Die pazifische Polarfront (Paz. PF) scheint 
zunachst hier in einer Rinne zwischen der pazifischen subtropischen Antizyklone 
und einer flachen polaren Antizyklone zu verlaufen, die etwa bei 65° n. Br. liegt. 

Dieser Feststellung der "Physikalischen Hydrodynamik" widersprechen aller
dings die Ergebnisse N. W. STREMoussows, die auch recht gut mit WERENSKJOLDS 
Stromlinienkarten des Stillen Ozeans fUr Juni und September in Einklang zu 
bringen sind. Aus der in Abb.72 wiedergegebenen Augustkarte STREMoussows 
ist ersichtlich, daB die pazifische Polarfront weit siidlicher (30. bis 40. Grad n. Br.) 
anzusetzen ist, wo sie die Siidgrenze der Polarluft einer Monsunal-Antizyklone 
iiber dem Ochotskischen Meer vorstellt. Die in der "Physikalischen Hydrodynamik" 
dargestellte pazifische Polarfront diirfte in Wirklichkeit eher eine Arktikfront sein. 

Uber Nordamerika findet man in Abb. 69 weiter eine pazifische Passatfront 
zwischen zwei subtropischen Antizyklonen - der pazifischen und atlantischen; 
ihre Fortsetzung weiter gegen Osten ist die atlantische Polarfront. 1m Norden 
Europas macht sich im August ein Druckfeld geltend, das die Ausbildung einer 
Arktikfront begiinstigt. Das Zustandekommen einer solchen wird allerdings von 
BERGERON mit dem Hinweis darauf bezweifelt, daB der starke sommerliche Warme
zufluB in der Arktis die Entstehung erheblicher Temperaturunterschiede (in der 
freien Atmosphare) zwischen der Luft der Arktis und der Luft der niedrigeren Breiten 
verhindert. 

In Karte Abb. 69 ist ferner eine atlantische Passatfront zwischen der iiber
hitzten kontinentalen Tropikluft der Sahara und der kalteren maritimen Tropikluft 
des ostlichen Atlantik (entstammend der Azoren-Antizyklone) eingezeichnet; das 
dieser Front entsprechende Deformationsfeld ist allerdings am Erdboden schlecht 
ausgepragt und wird erst in einer Hohe von 2000 m deutlicher. 
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Abb.71. Luftstriimungen und Frontalzonen 1m Fernen Osten im Winter. (Nach STREMOUSSOW 1935.) 

Die Annahme einer breiten Lucke uber ganz Eurasien (vgl. Abb. 69) zwischen 
der atlantischen und der pazifischen Polarfront liiJ3t sich nach den Erfahrungen 
des sowjetrussischen Wetterdienstes und den Ergebnissen A. 1. ASKNASIJS (vgl. 

Abb.72. Luftstriimungen und Frontalzonen im Fernen Osten im Sommer. (Nach STREMOUSSOW 1935.) 

Abb. 73, siehe auch sechstes Kapitel) nicht aufrechterhalten. Wenn auch die klima
tischen Mittelwertkarten des Sommers kein selbstandiges Hochdruckzentrum 
uber Sibirien aufweisen, so kommt es doch in Wirklichkeit sehr haufig zur Ausbildung 
eines solchen, und zwar dann, wenn nach Abschlul3 einer atlantis chen Polarfront-
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Zyklonenserie ein Ausliiufer des Azorenhochs bis nach Sibirien gelangt. Erscheint 
gleichzeitig iiber Skandinavien eine neue Zyklonenserie, so entsteht ein Deformations
feld, welches auf der Linie Schwarzes Meer-Petschora frontbildend wirkt. Diese 
Front, welche aus Polarluft entstandene und vom Siidosten herankommende Tropik

Abb. 73. Deformationsfeld iiber Osteuropa 1m Sommer. [Nach 
ASKNASIJ 1934 (2).] 

Die Lage der Tropikfronten im Winter und 
Abb.59 dargestellt worden. 

luft von einem kiilteren Polar
luftstrom aus dem Nordwesten 
trennt, steht - genetisch - mit 
der atlantischen Polarfront in 
Zusammenhang. 

SVERDRUP 1933 gibt weitere 
Ergiinzungen zu den schemati
schen Darstellungen der "Physi
kalischen Hydrodynamik", und 
zwar auf Grund monatlicher, von 
BAUR 1929 zusammengestellter 
Karten des mittleren Drucks iiber 
der Arktis. Er findet im Winter 
ein gut ausgepriigtes Deforma
tionsfeld, welches zur Entwick
lung einer Front N ordostsibirien
Kanadischer Archipel-Gronland 
fiihren kann (Abb. 74). Diese 
Front nennt SVERDRUP inner
arktische Front (IAF). An ihr 
findet eine intensive Zyklonen
bildung statt; sie ist besonders 
deutlich im Januar und Februar. 
1m Mai vollzieht sich der Uber
gang zu sommerlichen Verhiilt
nissen, welche im Juli und August 
ein volliges Verschwinden der 
innerarktischen Front zur Folge 
haben. 
Sommer ist in Abschnitt 44 in 

Auf der Siidhalbkugel kann man nach den Mittelwertkarten der "Physikalischen 
Hydrodynamik" im Winter nur eine quasipermanente Polarfrontzone (die dem 
Sattelpunkt im Stillen Ozean entspricht), im Sommer jedoch drei oder vier solcher 
Zonen feststellen. Es sei indessen ganz allgemein bemerkt, daB die Passat- und 
Polarfronten der Siidhalbkugel auf den Mittelwertkarten keine vollstiindige Wieder
gabe finden konnen, da sich die subtropischen Antizyklonen der Siidhalbkugel 
und mit ihnen auch die Deformationsfelder und Fronten andauernd verlagern. 
Die Geschlossenheit des subtropischen Hochdruckgiirtels auf den winterlichen 
Klimakarten der Siidhalbkugel ist eine Fiktion, welche mit den tatsiichlichen 
Vorgiingen nur wenig gemeinsam hat. Die synoptische Erforschung der Fronten
tiitigkeit der Siidhalbkugel macht indessen in der letzten Zeit rasche Fortschritte 
(Arbeiten von LAMMERT, KmSON u. a.). 

d) Wetterzonen. 
Abb.75 zeigt nach der "Physikalischen Hydrodynamik" zwei schematische 

Vertikalschnitte durch die Troposphiire iiber dem Atlantischen Ozean im Winter; 
sie sind dem 10. und dem 50. Liingenkreis entlang vom Aquator zum Nord pol 



AUg. Zirkulation der Troposphare. III. AuJ3ertropische Breiten: Frontalzonen. 191 

gefiihrt. Sie kennzeichnen auBer dem Verlauf der Tropopause, der Arktik-, 
Polar- und Tropikfront sowie der Passatfront zwischen zwei subtropischen Anti. 
zyklonen auch noch die "Wetterzonen", welche mit den Hauptluftmassen und 

Abb. 74. Frontalzonen in der Arktis im Februar. (Nach SVERDRUP 1933.) 

den Hauptfronten zusammenhangen. Der vertikale MaBstab ist gegen den hori
zontalen hundertmal iiberhalten. 

1m westatlantischen Schnitt (50 0 w. L.) reicht die Polarluft normalerweise 
ziemlich weit siidwarts und die Polarfront stellt eine einzige permanente Grenz
flache zwischen Pol und Aquator vor. 1m arktischen Teil der Polarluft sind keine 
Haufenwolken vorhanden. Weiter siidlich, iiber dem offenen Meer erwarmt sich 
allerdings die Polarluft von unten her so stark, daB in ihr Konvektion mit Bildung 
von Haufenwolken und mit Ausscheidung von Schauerniederschlagen einsetzt. In 
der Nahe der Polarfrontflache ist die Luft des kalten Keiles wieder stabiler ge
schichtet (infolge absteigender Bewegungen und der frontalen Wolkendecke), die 
Konvektion ist hier abgeschwacht oder sie fehlt ganz. 1m siidlichsten Teile des 
Kaltluftkeils bildet sich St infolge Sattigung der Luft durch fallende frontale 
Niederschlage. Jenseits der Front lagert Tropikluft, zunachst mit St und Nieseln, 
spater mit Nebeln, dann mit dem heiteren Wetter der subtropischen Hochdruck
zone (absteigende Bewegungen) und schlieBlich mit machtiger aquatorialer Kon
vektion. 

1m ostatlantischen Schnitt (l0° w. L.) erstreckt sich die Polarluft nicht so "eit 
siidwarts; ihr arktischer Teil ist von der iibrigen Masse durch eine selbstandige 
Arktikfront geschieden, deren Wolkensystem demjenigen der Polarfront analog 
ist. Die angrenzende maritime Polarluft (siidlich von der islandischen Zentral
zyklone) stromt von Siidwesten erneut kalteren Gebieten zu; daher ist in ihr die 
Konvektion wenig ausgepragt. In der Nahe der Arktikfront ist sie sogar warmer 
als die Unterlage und es entwickelt sich in ihr St. Innerhalb der Tropikluft ist 
noch eine Passatfrontflache vorhanden, deren Eigenschaften wahrend des Winters 



192 Die Luftmasseno 

E 

E 

.; 
'" 

L.. ~ 
r :;. 

~ 
..... 

c-
::> 

Os 

~ ~ '" 0... ~ ~ "" 0 8 -5.. 
~ 0 "" » 

F ., := 
., E <= 

~ " 0 -c ~ C 0 
~ ., L c ~ 

C >-
0 ~: x: 

... 
~ 

a; · "" li,' ~ -5 ~/-
;t::... '"' >;' I- t.... !:; ~~/.:. ::> 0-

'N I - ~ 
~I - 0... ... 
~' 0 ~ 
~ I F <= 

" ~ol :;:l 't;/ ., 
" f · o~ ~ f i ~ 

8 0t: Z 

~ @ " ~ 
<= L C- :;; 

::> "" <:> c:: ... 
~ ~ 0 '" L- a .c 

0- :: 
0. ... 

~ ., ~ E ~ 
t: .5 ;;::.. " ~ L <= 

L '-<= 0 [:l a 
· Q. gj, 

<= 
~ " = ... 

E Q) .., .., 
0t: ~ 
0 
~ 02 

"" 
"ll 

0 L.. ~ 
~ « "" Q) - .., -- .., OJ o~ 

- <= 
L .c 

;;:::... o ;l 
::> a OJ 
c:: 0. <= 

0 

" ~ a '" 
~ 

0- .l: Q) 

<J :::; ., 
?l on 

~ 
oS; :;;: c~ <J a L ... 

i ~ « .ci :;;: <:s 
~ .c 

L -< e <l: ~ I-::: 

wenig bekannt sindo Unter dieser _Flache stromt die maritime Tropikluft stidwest
warts tiber eine warmere Unterlage hinweg; trotzdem ist in ihr die Konvektion 
infolge des Auftretens von Inversionen allgemein geringo Cber ihr und weiter 
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siidlich (wo der Schnitt Westafrika quert) befindet sich trockene und meist wolken
lose kontinentale Tropikluft. Nur jenseits der Tropikfront besitzt der feuchte Siid
westmonsun die zur Entwicklung gewaltiger Haufen- und Gewitterwolken notige 
vertikale Machtigkeit. 

Ein analoges Schema laBt sich auch fiir den Pazifischen Ozean aufstellen. 
1m Sommer unterscheidet sich die Lage der Frontal- und damit auch der Wetter

zonen wesentlich von jener im Winter. Die Polarfronten und die Tropikfronten 
verlaufen nun sowohl iiber dem Atlantischen als auch tiber dem Pazifischen Ozean 
weiter nordlich. Uber dem Indischen Ozean ist nun die Tropikfront vollig ver
schwunden, da hier der siidhemispharische Passat weit iiber den Aquator heraus
gegriffen hat und, als Siidwestmonsun vordringend, Nordindien erreicht. Er ist 
gegen Norden durch den iiber Afrika hinwegreichenden Auslaufer der Atlantischen 
Tropikfront begrenzt, wie friiher erwahnt. Der Nordostpassat fehlt jetzt im Bereich 
Indiens ganz, und der Siidwestmonsun bringt nunmehr hier allgemein Regenfalle. 

e) Die Zirkulation' zwischen der Troposphiire und Stratosphiire. 

Zum SchluB sei erwahnt, daB die Untersuchungen PALMENS und REFSDALS 1931 
bis 1932 auf die Existenz eines Lu/taustausches auch zwischen der Troposphiire 
und Stratosphiire hinweisen. Wie im sechsten Kapitel naher dargelegt werden soll, 
werden iiber einer sich entwickelnden Zyklone aus der Stratosphare Luftmassen 
nach unten herabgesogen; nach Ablauf einer gewissen Zeit kiihlt sich die herab
gesogene (und dabei dynamisch stark erwarmte) stratospharische Luft ab unter 
dem EinfluB der Ausstrahlung, welche das Strahlungsgleichgewichtl im betreffenden 
Niveau wieder herzustellen trachtet. 
Sie nimmt die Temperatur und Schich
tung, welche den tropospharischen 
Schichten in diesen Hohen eigen sind, 
an, sie "assimiliert sich" an die Tropo
sphare. Die friihere Tropopause, d. i. 
die herabgesogene Grenze zwischen der 
Troposphare und Stratosphare, ver
schwindet dabei und in einem hoheren 
Niveau bildet sich zum Ersatz eine 
neue Tropopause. 

Umgekehrt findet iiber Antizyklo
nen ein analoger Luftiibertritt aus der 
Troposphare in die Stratosphare statt. 
Die hier aufgewOlbte Tropopause lOst 
sich auf und an ihrer Stelle bildet sich Abb. 76. Zlrkuiatlon zwischen elner Zykioue, elner Ant!· 
eine neue in einem tieferen Niveau. zykione und den Tropen. (Nach REFSDAL 1932.) 

1m Einklang damit nimmt REFSDAL 
an, daB es zu einem besonders bedeutenden Obergang von Luft aus der Tropo
sphare in die Stratosphare in den Tropen kommt, wo die Troposphare infolge 
stark entwickelter Konvektion sehr hoch hinaufreicht. Die oberen Schichten del' 
Troposphare und die untere Stratosphare haben hier daher eine Temperatur, 
die tiefer ist als jene des Strahlungsgleichgewichtes und sie erwarmen sich in-

1 So nennt man den Zustand, bei welchem das gegebene Luftquantum ebensoviel 
Strahlungsenergie abgibt als es aufnimmt. Die Atmosphare ist stets bestrebt, in jedem 
ihrer Teile eine Temperatur anzunehmen, welche dem Strahlungsgleichgewicht ent· 
spricht. Innerhalb derTroposphare wird das Strahlungsgleichgewicht allerdings nie wirklich 
erreicht. Verhindert wird dies besonders durch die Turbulenz und die Konvektion, welche 
Vertikalversetzungen und damit Temperaturandertmgen der Luft, veranlassen. 

Chromow, Wetteranaiyse. 13 
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folgedessen durch Absorption der Sonnenstrahlung. Dem KonvektionsprozeB, 
welcher das Strahlungsgleichgewicht sWrt, wirkt die Erwarmung durch Sonnen
strahlung entgegen, die bestrebt ist, dieses Gleichgewicht wieder herzustellen. 
Die Konvektion erhoht also das Niveau der Tropopause, wahrend die Strahlungs
erwarmung eine neue Tropopause in einer tieferen Lage auszubilden sucht; auf 
diese Weise gelangt in den Tropen immer wieder neue Luft aus der Troposphare 
in die Stratosphare. Nach dem Urteil REFSDALS saugen also die Zyklonen Luft aus 
der Stratosphare ein, wogegen in den Antizyklonen und besonders in den tropi
schen Gebieten Luft wieder in die Stratosphiire zuriickgelangt. 

In Abb.76, die wir REFSDALS Arbeit 1932 entnehmen, ist schematisch das 
zusammenhangende tropospharisch-stratospharische Zirkulationssystem zwischen 
einer Zyklone und einer Antizyklone der gemaBigten Breiten und der subtropischen 
Hochdruckzone veranschaulicht. Die Tropopause ist auf dem Schema durch eine 
dicke Linie (erniedrigt iiber der Zyklone und erhoht iiber der Antizyklone), ihre 
~eubildung durch eine gestrichelte Linie dargestellt. 

Das Schema beriicksichtigt folgende wichtige, von PALMEN 1932 entdeckte 
Tatsache: die A utwiirtsbewegung der Lutt in der Zyklone und ihre Abwiirtsbewegung in 
der Antizyklone besckriinken sick aut die untere und mittlereTroposphiire; in der oberen 
Troposphiire und in der Stratosphiire haben die Vertikalbewegungen entgegengesetzte 
Richtung, womit eben die Neubildung der Tropopause und die Zirkulation zwischen 
der Troposphare und der Stratosphare zusammenhangen. Die vertikalen Haupt
rader der Zirkulation sind in dem REFSDALschen Schema nicht nur durch tropo
spharische, sondern auch durch stratospharische Stromungen miteinander zu einem 
Ganzen verbunden. 

Die Ergebnisse PALMENS und REFSDALS vernichten also die letzte Scheide
wand im Mechanismus der Atmosphare - sie zersWren die Annahme eines Sonder
lebens der Troposphare unabhangig von der Stratosphare. 

Literatur zu den Abschnitten 43 bis 46. 
Modeme klimatologische Karten der Temperatur-, Druck-, Windverteilung usw. 

siehe: WERENSKJOLD 1922, Sir NAPIER SHAW 1927, BAUR 19211, HANN-SURING 5. Aun. 
Mit der Entwicklung der hier dargestellten Vorstellungen tiber die allgemeine Zirku

lation der Atmosphare (Abschnitte 43 bis 46) befassen sich folgende Arbeiten: V. 
BJERKNES 1921, J. BJERKNES and SOLBERG 1922, BERGERON 1928, BERGERON "1930, 
HESSELBERG 1932, REFSDAL 1932, V. BJERKNES-J. BJERKNES-SOLBERG-BERGERON 1933. 

Uber das Vorbereitungsstadium zu diesem Vorstellungskreis siehe die in Abschnitt 1 
angefiihrten Arbeiten von DovE, FITZ-Roy und BLASIUS. 

Einzelheiten tiber die Passate, Monsune, Frontalzonen und zyklonale Tatigkeit 
in den verschiedenen Teilen der Erde (unter besonderer Berticksichtigung der in der 
letzten Zeit erschienenen und frontologisch begriindeten Arbeiten): 

Erde als Ganzes: V. BJERKNES-J. BJERKNES-SOLBERG-BERGERON 1933. 
Tropen: KNocH 1930, BANERJI 1931, WAGNER 1931,RAMANATHAN andRAMAKRISHNAN 

1933, BERGERON 1934 (2), FOCHLER-HAUKE 1934, RODEWALD 1937 (1), EXTERNBRINK 1937. 
Europa: FICKER 1906, MYRBACH 1926, GEORGI! 1929 (2), ROEDIGER 1929, SCHINZE 

1932 (4), MOEsE und SCHINZE 1932 (1), ASKNASIJ 1934 (2), POGOSJAN 1935 (1). 
N ordafrika: PETITJEAN 1928 und spatere Arbeiten dieses Autors. 
Asien: FICKER 1910, 1911 (2), DESCHORDSCHIO u. a. 1935, STREMOUSSOW 1935. 
Stiller Ozean: BYERS 1934. 
Nordamerika: RODEWALD 1932, WILLETT 1933 (2) und zahlreiche Arbeiten in M. 

'Veath. R. und Bull. Am. Soc. der letzten Jahre. 
Atlantik: SVERDRUP 1917, DEFANT 1924, FICKER 1936. 
Arktis: SVERDRUP 1933. 
f?tidhalbkugel: LAMMERT 1932, KmsoN and HOLMBOE 1935. 
Uber Intensitat und Schwankungen der allgemeinen Zirkulation siehe u. a.: WAGNER 

1929, LETTAU 1935, WAGNER 1938 (1), LETTAU 1939, SCHERHAG 1939. 
Eine neue Theorie der quasipermanenten allgemeinen Zirkulation mit EinschluB 

der Tropopause und der Polarfront: DEDEBANT et WEHRLE 1935 (2). 
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47. Die Definition der Luftmasse. 

Die Grllndstromungen als Trager von Luftmassen. Dimensionen, Quellgebiet und 
Lebensgeschichte einer Luftmasse. 

Die Aufteilung der Troposphare in Luftmassen ist eine Tatsache, die durch 
unsere ganze synoptische Erfahrung bestatigt wird. Jede synoptische Karle, die 
ein hinreichend groBes Gebiet umfaBt, weist in jedem Augenblick das uns nunmehr 
bereits bekannte Bild der Gliederung des tropospharischen Windfeldes in eine 
Reihe einzelner, mehr oder weniger stationarer groBer Stromungen auf (BERGERONS 
"groBziigige Stromungsgliederung"). Diese Grundstromungen bewegen sich neben
einander und teilweise auch iibereinander in verschiedenen Richtungen. Jede von 
ihnen verfrachtet Luft iiber weite Landstriche hinweg. In den Nachbarstromungen, 
welche eine abweichende Richtung haben, wird die Luft allerdings andere Eigen
schaften aufweisen in Abhangigkeit von der Herkunft und der Bahn der be
treffenden Stromung. Mit anderen Worten: Jede Grundstromung ist Triigerin einer 
Luftmasse von bestimmter Herkunft und von bestimmten Eigenschaften. Wir konnen 
daher zunachst eine Luftmasse als eine ansehnliche tropospharische Luftmenge von 
einigermaBen einheitlicher Struktur definieren, sei es, daB sie das Gebiet irgend
einer stationaren Antizyklone einnimmt, sei es, daB sie als Ganzes langere 
Zeit irgendeiner Grundstromung der allgemeinen Zirkulation folgt, wobei sie 
mit anderen Luftmassen in dynamisch-thermodynamische Wechselwirkung tritt 
(und dadurch frontale Niederschlage und die Entwicklung zyklonaler Storungen 
veranlaBt) . 

Hat eine Luftmasse ihr Ursprungsgebiet verlassen, so bleibt sie mit ihm meist 
noch in Verbindung, z. B. mit dem Arktikluftreservoir oder mit dem Gesamtvorrat 
von Tropikluft in den Subtropen. An der Stirnseite und an den Flanken ist eine 
solche in andere Breiten vordringende Luftmasse meist durch mehr oder weniger 
scharfe Fronten abgegrenzt. Seinerzeit hat FITZ-Roy die in den gemaBigten 
Breiten aufeinandertreffenden Polar- und Tropikluftmassen mit den Zungen 
einer flackernden Flamme verglichen, die von zwei Seiten her ineinandergreifen. 
Diesem Vergleich kann eine gewisse synoptische Anschaulichkeit nicht abgespro
chen werden. 

Die horizontale Ausdehnung einer Luftmasse hat die GroBenordnung von 
Tausenden von Kilometern. In vertikaler Richtung reichen in unseren Breiten die 
Arktik- und Polarluftmassen einige Kilometer hoch, manchmal sogar bis zur Strato
sphare; es kann vorkommen, daB auch die stratospharischen Schichten an der 
allgemeinen Bewegung der tropospharischen Massen teilnehmen. 

Unter besonderen Voraussetzungen konnen sich auch Luftmassen von erheblich 
geringeren Dimensionen ausbilden. Hierher gehort z. B. die diinne "Kaltlufthaut" 
von nur wenigen Dekametern (ausnahmsweise Hektometern) Hohe, die sich im 
Winter iiber dem abgekiihlten Festland unter warmeren Luftschichten ausbildet 
oder die leeseitige "Fohnluftzone", welche wegen ihrer geringen horizontalen 
Ausdehnung auf der synoptischen Karle bisweilen unbemerkt bleibt. Es sind dies 
Luftmassen von lokaler Bedeutung, die innerhalb der allgemeinen Zirkulation 
keine selbstandige dynamische Rolle spielen konnen. 

In den weiteren Ausfiihrungen sollen vorwiegend groBe Luftmassen betrachtet 
werden, welche mit den auf der synoptischen Karte sichtbaren atmospharischen 
Grundstromungen zusammenhangen. Die Dimensionen dieser Luftmassen sind 
so groB, daB eine synoptische Karte gewohnlichen MaBstabs bereits ihre dynamische 
bzw. thermodynamische Wechselwirkung - also die Zyklogenese bzw. die Bildung 
frontaler Niederschlage - festzustellen gestattet. Solche Luftmassen sind meist 
durch mehr oder weniger scharfe Hauptfronten voneinander geschieden. Infolge 
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der Zyklonentatigkeit an den Hauptfronten entstehen zwischen den Luftmassen 
noch Fronten besonderer Art, sog. Okklusionsfronten (Naheres siehe Abschnitt 60), 
und zwar namentlich zwischen Polarluftmassen ungleicher Lebensgeschichte, 
manchmal zwischen verschiedenen Arktikluftmassen. 

Jede Luftmasse hat eine bestimmte Herkunft, eine bestimmte "Lebensgeschichte". 
Wie bereits gezeigt, nimmt die Luftmasse in dem Gebiete ihrer Bildung oder aber 
ihrer Transformation gewisse Eigenschaften an, durch welche sie als Ganzes charak
terisiert wird. Sobald sie aber ihr "Quellgebiet" verlassen hat und in einer be
stirnmten Richtung vordringt, machen sich auf ane ihre Teile neue Einfliisse geltend, 
welche ihre urspriinglichen Eigenschaften modifizieren. Die Eigenschaften einer Luft
masse sind also bedingt erstens durch ihren UrsJYfung, d. i. durch die geographische 
Lage ihrer "Quelle", und zweitens durch ihren Lebenslau/, d. i. durch jene Bahn, 
welche sie nach Verlassen der Quene durchlaufen hat, genauer: durch diejenigen 
Einfliisse, welche auf sie wahrend ihrer bisherigen Bewegung eingewirkt haben. 

Es liegt auf der Hand, daB °diese Einfliisse in einem bestimmten Bahnabschnitt 
infolge der erheblichen Dimensionen der Luftmasse nicht auf alle ihre Teile gleich 
stark und gleich lange einwirken werden. Dies ist der Grund, weshalb auch die 
Eigenschaften einer Luftmasse, d. h. die Werte ihrer meteorologischen Elemente, 
nicht ganz gleichmaBig verteilt zu sein pflegen, sondern meist auch in hori
zontaler Richtung eine langsarne (von Fall zu Fall verschieden starke) Ande
rung aufweisen. Nichtsdestoweniger kann man ganz allgemein sagen, daB fur 
eine Lu/tmasse die homogene und kontinuierliche Anordnung ihrer Haupteigen
scha/ten charakteristisch ist. 

Bei der synoptischen Arbeit kann man daher innerhalb einer und derselben 
Luftrnasse mit geniigender Annaherung an die Wirklichkeit die lineare graphische 
Interpolation anwenden, z. B. beirn Ausziehen von Isothermen. Dagegen werden 
sich beirn Ubergang aus einer Luftrnasse in eine andere die rneisten rneteorologischen 
Elemente (Temperatur, Feuchtigkeit, Windstarke, oft Bewolkung und Fernsicht) 
ihrer GroBe nach mehr oder weniger schroff, ja geradezu sJYfunghaft andern. Ferner 
andert sich beirn Ubertritt aus einer Luftrnasse in eine andere auch mehr oder 
weniger scharf der Charakter der Druckverteilung, d. h. die Richtung der Gradienten 
und der Verlauf der Isobaren. Infolgedessen weist an dieser Stelle auch die Wind
richtung eine mehr oder rninder betrachtliche Anderung auf. 

Somit ist die Anwendung der linearen Interpolation auf die Felder der rneteorolo
gischen Elemente unzulassig beirn Ubergang aus einer Luftmasse in eine andere, 
also irn Bereich einer Frontalzone, da hier ja die Voraussetzung einer stetigen Ande
rung des betreffenden meteorologischen Elements nicht erfiillt ist. ° 

Literatur zu Abschnitt 47. 
Der Begriff der Luftmassen in dem hier dargestellten Sinn hat sich in Jahrzehnten 

entwickelt und gegeniiber der von deutschen Meteorologen (LINKE, DINIES, STUVE u. a.) 
gepragten Bezeichnung "Luftk6rper" durchgesetzt. 1m Jahre 1928 hat BERGERON die 
gesamte synoptische Meteorologie in kOIl;~equenter Weise auf dem Luftmassenbegriff 
aufgebaut. u. zw. in seiner Untersuchung "Uber die dreidimensionalverkniipfende Wetter
analyse (1. Teil)". 

48. Die geograpbiscbe Klassifikation der Luftmassen. 
a) Luftmassenbenennungen und -bezeiehnungell. 

Die erste regionale Luftrnasseneinteilung auf geographischer Grundlage und fiir 
synoptische Zwecke stiitzt sich auf die von BERGERON 1928 und 1930 gegebenen 
allgemeinen Richtlinien und wurde von SCHINZE 1932 (2), 1932 (4) aufgestellt. Sie 
bringt eine Gliederung der in West- und Mitteleuropa auftretenden Luftrnassen nach 
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ihren hauptsachlichen Quellgebieten und den bevorzugten Zeiten ihres Vorkommens. 
In anderen Gebieten ist man alsbald mit ahnlichen Luftmassenklassifikationen nach
gefolgt. Man hat sich dabei die in der oben erwahnten Arbeit verwendete Termino
logie ganz oder teilweise zu eigen gemacht und sie auf das individuelle Verhaltnis 
zu den umliegenden Ursprungsgebieten von Luftmassen abgestimmt. 

Die Hauptluftmassen, welche an diesen Klassifikationen beteiligt sind, haben 
wir in den vorhergehenden Abschnitten kennengelernt: es sind dies die Arktiklutt A, 
die Polarlutt P und die Tropiklutt T. SchlieBlich kann sich auch die in der Aqua
torialregion aufgestiegene Luft unter gewissen Bedingungen in den hoheren Schichten 
der gemaBigten Breiten geltend machen als Aquatoriallutt E."! 

1m allgemeinen nennt man Luftmassen, deren antizyklonales Quellgebiet im 
wesentlichen uber dem Ozean bzw. uber dem Festland liegt, maritim bzw. kontinental; 
man druckt dies durch Vorfugen der Buchstaben In bzw. c aus, also z. B. mA = mari
time Arktikluft, cT = kontinentale Tropikluft usw. 

In Deutschland hat vor einiger Zeit die Uberlegung, daB die Polarluft gar nicht 
im Polargeb:let entsteht und im Vergleich zu anderen Luftmassen Eigenschaften 
aufweisen kann, die nicht minder in Widerspruch zu ihrem Namen stehen, dazu 
gefUhrt, den Ausdruck "Polarluft" allgemein durch die Benennung Lutt der ge
miifJigten Breiten G zu ersetzen, unterscheidbar in GA und Gp , d. s. die an die Arktik
luft bzw. die (Sub-) Tropikluft angrenzenden Luftmassen. Diese MaBnahme hatte 
die logische Folge, daB auch der Name "Polarfront" aufgegeben werden muBte. 
Er wurde durch "Tropikfront" ersetzt, obgleich diese Bezeichnung bereits an einen 
anderen, in diesem Buch wiederholt erwahnten Luftkorper vergeben ist. 

Wir werden im Unterabschnitt b eine Tabelle bringen, welche die im Deutschen 
Reich Ende 1936 fUr Wetterdienst und Klimatologie eingefuhrte einheitliche Luft
masseneinteilung wiedergibt. Sie ist im wesentlichen mit der ursprunglichen 
SCHINZEschen Gliederung identisch, enthalt aber die eben erwahnte Anderung der 
Luftmassenbezeichnung. 

Ein wichtiges Detail, welches man bei der Luftmassenbenennung im konkreten 
Fall anzufUhren p£legt, ist der Umstand, ob sie als Warmmasse oder als Kaltmasse 
auftritt. Man deutet dies durch Nachfugen der Buchstaben W bzw. K an; also 
z. B. cPK = kontinentale Polarluft, als Kaltmasse auftretend, oder (in deutscher 
Bezeichnungsweise) mG A W = maritime Luft der nordlichen gemaBigten Breiten, 
als Warmmasse auftretend, usw. 

SchlieBlich kann man noch verschiedene Indices anfuhren zur Andeutung 
weiterer Details; es geschieht dies z. B. in Deutschland, um die lokale Beeinflussung 
der betreffenden Luftmasse, in Amerika und RuBland, um ihr genaueres Quellgebiet 
oder ihren Bahncharakter usw. zu kennzeichnen. Hier werden zum Teil in den ver
schiedenen Klassifikationen die gleichen Buchstaben fur verschiedene Dinge ver
wendet, z. B. t und r in Deutschland fUr Fohn- bzw. StaueinfluB, in RuBland fUr 
fruher (former) bzw. zuruckkehrend (returning); oder G in RuBland fiir gronlandisch, 
in den Vereinigten Staaten fUr aus dem Golf von Mexiko stammend u. a. 

Berucksichtigt man ferner, daB gelegentlich die Prafixe m und c nicht zur An
deutung des maritimen bzw. kontinentalen Charakters des Quellgebiets, sondern zur 
Kennzeichnung der Tatsache verwendet werden, daB die betreffende Luftmasse erst 
auf ihrer Bahn Veranderungen durch maritime bzw. kontinentale Einflusse erfahren 
hat (relative Luftmassentransformation nach BAKALOW 1939), so wird - schon im 
Hinblick auf die praktische Zusammenarbeit der Wetterdienste der verschiedenen 
Lander (z. B. zur Flugsicherung) - der Wunsch nach einer gewissen internationalen 
Vereinheitlichung der Luftmassenbenennungen und -bezeichnungen verstandlich. 

1 In diesem Buch werden, aul3er in einigen Originalabbildungen, die Abkiirzungen 
A, P, T und E statt AL, PL, TL lmd EL verwendet. 
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b) West- nnd lmtteleurolla. 

In den gemiiJ3igten Breiten, besonders in West- und Mitteleuropa sowie im 
europaischen Gebiet RuJ3lands, haben wir es mit folgenden Hauptluftmassen 
zu tun: 

1. Arktikluft (A). Sie gelangt aus dem arktischen Becken in die gemaJ3igten 
Breiten, und zwar meist infolge der Zyklonentatigkeit an Arktikfronten (seltener 
an der Riickseite von Polarfrontzyklonen). 

Man unterscheidet kontinentale Arktikluft (cA), welche dem Gebiet Europas 
vom Barentsmeer oder vom Karischen Meer aus zustromt, und maritime Arktilc
luft (mA), welche Europa aus der Richtung von Gronland-Spitzbergen iiber 
das Norwegische Meer und Skandinavien hinweg erreicht. 

1m Sommer, wo keine Arktikfronten entstehen, kommt es vor, daJ3 die -
langs einer Polarfront - mit Tropikluft in Wechselwirkung stehende Polarluft 
unmittelbar arktischer Herkunft ist. In einem solchen Fall wird sie arktische 
Polarluft genannt. Ihrer Rolle innerhalb der allgemeinen atmospharischen Zirku
lation nach gehort sie bereits zum folgenden Luftmassentyp - zur Polarluft. 

2. Polarluft (P). Sie bildet sich vorwiegend in den gemaJ3igten Breiten und 
steht - langs der Polarfronten - mit Tropikluft in Wechselwirkung. Meist ent
wickelt sie sich - durch Transformation ihrer Eigenschaften - aus einer Arktik
luftmasse, welche in die gemaJ3igten Breiten eingedrungen war und hier nun eine 
quasistationare (vorwiegend kontinentale) Antizyklone aufbaut. Uberdies wird 
jedoch der Polarluftvorrat standig auch noch durch Tropikluft erganzt, welche 
in den oberen Schichten in die gemaJ3igten Breiten gelangt und sich hier im Innern 
quasistationarer Zyklonen in Polarluft transformiert. 

1m Sommer (wo Arktikfronten fehlen) werden alle nordlich von der subtropischen 
Hochdruckzone gebildeten Luftmassen sowohl in den gemaJ3igten Breiten als auch 
III der Arktis Polarluft genannt. 

Man unterscheidet hier ferner: 
a) Maritime Polarluft (mP), welche entweder - und zwar vorwiegend im 

Winter - von Westen her, aus den mittleren und hohen Breiten Nordamerikas, 
oder aber - und zwar vorwiegend im Sommer - aus hohen Breiten des Atlantischen 
Ozeans nach Europa gelangt. Erfolgt der ZufluJ3 aus Westen oder Nordwesten 
unmittelbar, so spricht man von "frischer maritimer Polarluft" zum Unterschied 
von "zuriickkehrender maritimer Polarluft", die an der Vorderseite ostwarts 
ziehender Depressionen aus Siidwesten nach Europa vordringt. Die Luftmassen
eigenschaften, besonders die vertikale Temperaturverteilung, sind in beiden Fallen 
verschieden; im ersten Fall ist die Masse in der Regel kalt, im zweiten warm 
(siehe Abschnitt 51). 

b) Kontinentale Polarluft (cP). Sie entspringt den kontinentalen Antizyklonen 
der gemaJ3igten Breiten, ohne in der Regel bei ihrem Fortschreiten das Meer zu 
erreichen. Ihre Bildungsstatte ist in der kalten Jahreszeit u. a. ganz West- und 
Mitteleuropa, ausgenommen das Mittelmeerbecken, sowie das ganze Gebiet RuJ3lands; 
in der warmen J ahreszeit: N ordeuropa sowie die hohen und mittleren Breiten 
RuJ3lands. Auch hier kommt es zu einer weiteren Unterscheidung in "zuriick
kehrende kontinentale Polarluft", die aus Siiden kommt (z. B. am Westrand einer 
kontinentalen Antizyklone), und in "direkte (frische) kontinentale Polarluft", die -
von Norden nach Siiden stromend - natiirlich ganz andere Eigenschaften aufweist. 

c) Arktische Polarluft (aP) - unmittelbar arktischer Herkunft, in den Sommer
monaten (siehe oben). 

Abgesehen von der Transformation von Arktikluft in Polarluft kann stets 
auch eine Transformation kontinentaler Polarluft in maritime Polarluft und Ulll-
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gekehrt stattfinden. Die maritimen Polarluftmassen des Atlantik bilden sich ursprting
lich als kontinentale Polar- (oder kontinentale Arktik-) Luft tiber dem Festland 
von Nordamerika oder tiber Gronland aus. Auf ihrem langen Weg tiber den Atlanti
schen Ozean andern sich ihre Eigenschaften vollig. Nach dem Ubertritt auf das 
europaische Festland und nach Ausbildung eines mehr oder weniger stationaren Hoch
druckgebietes daselbst verliert dagegen die maritime Polarluft mehr oder weniger 
rasch ihre "maritimen" Eigenschaften und wandelt sich in kontinentale Polarluft 
urn. Je nachdem, ob die kontinentale Polarluft aus Arktikluft oder maritimer 
Polarluft entstanden ist, kann man sie ursprtinglich arktisch oder ursprtinglich 
maritim nennen. 

3. Tropiklult (T). Sie bildet sich vorwiegend in Antizyklonen des subtropischen 
Gtirtels aus und tritt an den Polarfronten mit Polarluft in Wechselwirkung. 1m 
Sommer weisen die quasipermanenten subtropischen Antizyklonen tiber den Ozeanen 
im allgemeinen eine starke Nordwartsverschiebung auf, weshalb sich zu dieser 
Zeit die Tropikluftmassen in Breiten bilden, welche eher gemaBigt genannt werden 
mtissen. Auch tiber dem Festland entsteht im Sommer die Tropikluftmasse in 
bedeutend nordlicheren Gebieten als im Winter; tiberdies sind hier die sommer
lichen Antizyklonen im allgemeinen wenig stationar und wenig intensiv, so daB sich 
die kontinentalen Tropikluftmassen oft in Ubergangszonen mit verschwommenem 
barischem Relief und schwachen Winden, ja sogar bei unternormalem Druck aus
bilden, woferne nur die Sonnenstrahlung gentigend stark ist. Solche Bedingungen 
pflegen bei der Ausbildung von Tropikluftmassen tiber Asien und den angrenzenden 
Gebieten sogar vorzuherrschen. . 

Man unterscheidet: 
a) maritime Tropiklult (mT), welche vorwiegend aus subtropischen Breiten 

des nordlichen Atlantik (aus dem Gebiete der quasipermanenten Azorenantizyklone), 
seltener dagegen yom Mittelmeer nach Europa gelangt; 

b) kontinentale Tropiklult (cT) mit folgenden, Europa am nachsten gelegenen 
Ursprungsgebieten: in der kalten Jahreszeit - Nordafrika, Arabien, KleinaHien; 
im Sommer - dieselben Gebiete und tiberdies noch der Balkan, der Siiden des 
europaischen RuBland, Kasachstan und Mittelasien. 

Beirn Vordringen in die gemaBigten Breiten (unter EinfluB der Zyklonentatig
keit an den Polarfronten) wird die Tropikluft meist sehr rasch durch dichtere Polar
luft in hohere tropospharische Schichten emporgedrangt. Ihre Transformation 
in Polarluft (unter Warmeverlust durch Ausstrahlung) vollzieht sich daher bereits 
in der Hohe. 

Die Tropikluft flieBt aus den Antizyklonen der subtropischen Zone auch aquator
warts ab, und zwar als Passat oder Monsun. Hier stromt sie bestandig der Erdober
flache entiang, solange sie nicht - an den Tropikfronten - mit der Tropikluft 
der anderenHalbkugel zusammentrifft. Entlang jederTropikfront steigt die warmere 
dieser beiden Luftmassen tiber die andere kiihlere hinweg auf. 

4. Aquatoriallult (E). So nennt man die Luft der Passate oder Monsune, welche 
von einer Halbkugel auf die andere tibertritt und hier bereits yom Aquator weg
stromt; analog kann man auch Luft der Antipassate Aquatorialluft nennen. Die 
gemaBigten Breiten erreicht die Aquatorialluft nur in den hohen Schichten der 
Atmosphare. Nach synoptisch-aerologischen Untersuchungen von SCHINZE wird 
Aquatorialluft in Europa nur in den hohen Schichten sommerlicher Antizyklonen 
(subtropischen Ursprungs) festgestellt. 

Diese Gliederung kommt, wie erwahnt, ohne wesentliche Anderung auch in der 
folgenden Tabelle zum Ausdruck, welche (nach ZISTLER 1937) die yom Deutschen 
Reichswetterdienst festgesetzte Luftmasseneinteilung mit der teilweise neuen Be. 
zeichnungsweise der Massen wiedergibt. 
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Luftmasseneinteilung des Deutschen Reichswetterdienstes. 

Die ffir Mitteleuropa wlchtlgsten Luftmassen 

r H tluft- I Bezelch- I 
aup I nung nach Unterscheldung Haupt· mass~~ . bel U rsprung 

luftmassen groLlzugIg.er und Boden- HauptsiicWlche Ursprungsgebiete nach 
Bodenbeem- beein- Stromungsrichtung 

flussung I flussung 

mA mA Gronland, Spitzbergen mAK 
Arktische 

Nowaja-Semlja - Barentsmeer-LuftmasseA eA eA Nordrul3land (Kaltepol) eAK 

mGA Nordlicher Atlantik bzw. Kanada mGAK mGAW 
mG 

Luftmasse mGT Nordlicher Atlantik um 50° n. Br. mGTK mGTW 
gemal3igter 

eGA InnerruJ3land, Fennoskandien eGAK eGAW BreitenG 
eG - - -~-

eGT SiidruJ3land, Balkan cGTK cGTW 

mT mT Subtropische Meere (Azoren, mTW 
Subtropische Mittelmeer) 
Luftmasse T Subtropische Landmassen, Nord-cT eT afrika, siidlicher Balkan cTW 

Aquatoriale 
mE Die aquatorialen Luftmassen gelangen in der 

Regel nur in der warmen Jahreszeit als Anti-
LuftmasseE cE passat (in der Rohe iiber antizyklonalen Ge-

I 
bieten) nach Mitteleuropa 

Bei den in den Wetterkarten einzutragenden Luftmassenbezeichnungen konnen 
notwendigenfalls die Kennzeichnungen K bzw. W noch mit den folgenden Indices ver
sehen werden: f = Fohn (Absinken); r = Stau; e = Ausstrahlung (Bodeninversion); 
i = Einstrahlung (Bodeniiberhitzung); 8 = stabil; u = instabil. 

c) Osteuropa, besonders europaiscbes RuJ.Uand. 
In der Praxis des russischen Wetterdienstes hat es sich als angezeigt erwiesen, 

bei der Luftmassenklassifikation auch die sog. "Zirkulationsform" zu beriick
sichtigen, in welcher eine bestimmte Luftmasse iiber dem betreffenden Gebiet 
erscheint, d. i. die jeweilige Lage der Luftmasse in bezug auf den Zirkulations
mechanismus in dem betreffenden Gebiet. Fiir das nordliche Drittel des euro
pais chen RuBland ist eine solche Klassifikation bereits aufgestellt worden (L. 1. 
PETROWA, L. 1. BLJUMINA, A. A. BATSCHURINA). ,,1m Sommer stellt das Gebiet 
RuBlands den Schauplatz einer ununterbrochenen und sehr verschiedenartig ver
laufenden Transformation von Luftmassen vor, einer Transformation, deren Aus
gangsstadium einerseits maritime Polarluft, anderseits Arktikluft und deren Ab
i!chluBstadium kontinentale Tropikluft ist. Schon dies gibt einen Begriff von der 
Mannigfaltigkeit der Zirkulationsformen, welche in den betreffenden Gebieten die 
Zwischenetappen der Transformation vorstellen, besonders aber von der Mannig
faltigkeit der Zirkulationsformen kontinentaler Polarluft" (aus der Einleitung zur 
Arbeit der erwahnten Verfasserinnen). Fiir den Norden des europaischen RuBland 
sind folgende Typen sommerlicher Luftmassen festgelegt worden: 

1. Arktische Pola1luft (aP). Sie hat ihren Ursprung im Gebiet des Barentsmeeres. 
Ihre Eigenschaften sind verschieden, je nachdem sie frisch, unmittelbar aus dem 
Norden kommend (aP), nach langer Bahn aus dem Nordosten (aPt) oder nach Um
laufen einer Antizyklone (aPr) am Beobachtungsort anlangt. 
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2. Gronliindische Polarluft (Pa), also aus dem Nordwesten stammend. Hier 
trifft man eine Unterscheidung zwischen frischer (mPG) und nach UmflieBen einer 
Antizyklone "kontinentalisierter" (cPa) Gronlandluft. 

3. Maritime Polarluft siidlicher Bahnen (mP). Luftmassen, welche aus den ge
maBigten Breiten des Atlantiks, meist stidlich yom 60. Breitegrad, auf das Gebiet 
des europaischen RuBland gelangen, und zwar entweder direkt (mP) oder nach 
Umstromen einer Zyklone (mPr ). 

4. Kontinentale Polarluft (cP). Es han de It sich hier um einige "kontinentali
sierte" Typen entweder der Gruppe 1 (cPa, cPSE) oder 2 (cPa, noch mehr konti
nental geworden) oder 3 (cP m' cPr). Darunter treten cP m vorwiegend als Kalt
masse, aIle tibrigen vorwiegend als Warmmassen auf. 

5. Kontinentale Tropikluft (cT); letzte Transformationsetappe arktischer Polar
luft oder maritimer Polarluft; sie stromt dem Westrand einer mehr oder weniger 
machtigen Antizyklone entlang, welche sich tiber Westsibirien, Kasachstan, manch
mal tiber dem mittleren Teil des europaischen RuBland erstreckt. 

Wir haben hier also den Fall einer Luftmassenklassifikation, wo ursprtinglich 
maritime Luftmassen auf ihrer Bahn die Bezeichnung "kontinental" annehmen 
(siehe oben). Dies geht auch aus den schematischen Abbildungen 77 und 78 hervor. 

---
Abb.77. Sommerliche Zirkulationsformen der Lnftmassen 
maritim-poiarer Herkunft im Norden des europiiischen 

RuI3iand. 

Abb. 78. Kontinentaie Lnftmassen im Sommer 
liber dem europiiischen Rul3land. 

AIle hier angefiihrten Typen unterscheiden sich voneinander durch charak
teristische Werte der Temperatur und Feuchtigkeit, was in den nachsten Ab
schnitten zur Sprache kommen wird. Genaueres auch dartiber, wie die Haufigkeit 
des Auftretens der einzelnen Luftmassen in den verschiedenen Richtungen abnimmt, 
enthalt die Arbeit von PETROWA, BWUMINA und BATSCHURINA. 

d) Ferner Osten. 
Ftir den Fernen Osten unterscheidet N. W. STREMOUSSOW folgende Luftmassen

typen: 
1. Arktische Luft (A). Bildet sich tiber dem arktischen Becken aus; auf das 

:Festland dringt sie, hauptsachlich im Frtihjahr und Herbst, tiber das Gebiet von 
Jakutsk ein. Selten dringt sie im Fernen Osten tiber den 40. Breitenkreis hinaus 
stidwarts vor; hier transformiert sie sich gewohnlich in cPo 1m Winter dringt 
sie durch die BeringstraBe tiber den Stillen Ozean vor; im Sommer vom Laptewschen 
Meer aus, durch das Becken der Kolyma, tiber das Ochotskische Meer, wo sie sich 
in mP umwandelt und der monsunalen Antizyklone einverleibt wird. 

2. Kontinentale Polarluft (cP). Bildet sich in den gemaBigten Breiten des 
asiatischen Festlandes. 
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a) Kalte cP: entstromt im Winter den Gebieten von Jakutsk, Transbaikaliens, 
des oberen Amur. 

b) Warme cP: entsteht im Winter iiber China und der Mongolei, in den 
Ubergangszeiten auch iiber einem groBen Teil der hoheren Breiten des Fest
landes; im Sommer in dessen gemii.Bigten und hohen Breiten; dringt nicht weit 
siidwarts yore 

3. Maritime Polarluft (mP). Bildet 'sich im Sommer in den monsunalen Hoch
druckgebieten iiber dem Ochotskischen 'und Japanischen Meer und ist im Kiisten
land vorherrschend (Sommermonsun); im Winter erreicht sie yom Ozean her ge
legentlich das Ochotskische Meer und Kamtschatka, gelangt aber nicht bis aufs 
Festland. In den Ubergangszeiten, manchmal auch im Winter, kann sie durch 
Transformation warmer kontinentaler Polarluft iiber den Meeren des Fernen Ostens 
entstehen; lediglich die Meere gelangen unter ihren EinfluB und auch nur auf kurze 
Zeit. 

4. Kontinentale Tropikluft (cT). Bildet sich im Sommer und teilweise in den 
Ubergangszeiten vorzugsweise iiber Zentralchina, der Mongolei und dem Westen 
Mittelasiens. 

5. Maritime Tropikluft (mT), entstromt der pazifischen subtropischen Anti
zyklone. An den asiatischen Kiisten tritt sie hauptsachlich in der warmen Jahres
zeit auf. Im Sommer ist sie manchmal ein Transformationsprodukt maritimer Polar
luft, welche sich lange Zeit hindurch iiber dem Japanischen Meer aufgehalten hat. 

6 . .ifquatoriale Luft (E) - monsunale Luft, von der siidlichen Halbkugel 
stammend; sie breitet sich im Sommer iiber das Siidchinesische Meer und die 
Philippinen aus und erreicht auch das Festland (Indochina und Siidchina). 

Nach H. ARAKAWA kommen in Japan im wesentlichen die Luftmassen cP, 
mP, mT und cT vor, deren Ursprungsgebiete sich mit den oben angegebenen in 
befriedigender Ubereinstimmung befinden. 

e) Vereinigte Staaten von Nordamerika. 

In den Vereinigten Staaten von Nordamerika wird eine von WILLETT fiir Nord
amerika aufgestellte Luftmassenklassifikation verwendet. In der nachfolgenden 
Wiedergabe dieser Klassifikation wird jedesmal darauf hingewiesen, welchem 
europaischen Typus der eine oder der andere Typus der WILLETTschen Klassifikation 
entspricht. 

1. Kontinentale (kanadische) Polarluft (Po). Quellen: Alaska, Nordkanada, 
Arktis. Tritt das ganze Jahr iiber auf. Entspricht vorwiegend der europaischen cA. 
WILLETT halt es jedoch nicht fiir moglich, in Nordamerika zwischen einer Luft 
arktischer und subpolarer Herkunft zu unterscheiden. 

Luft gleicher Herkunft modifiziert iiber dem siidlichen oder mittleren Teil 
der Vereinigten Staaten (Npa). Tritt das ganze Jahr hindurch auf. Entspricht 
unserer cP (urspriingliche cAl. 

2. Maritime Polarluft vom nordlichen Pazifik (Pp ). Das ganze Jahr iiber. Ent
spricht mA und mP. 

Luft gleicher Herkunft, jedoch modifiziert iiber dem siidlichen oder mittleren 
Teil der Vereinigten Staaten (Npp). Das ganze Jahr iiber. Entspricht der cP 
(urspriinglicher mP). 

3. Maritime Polarluft, den kalten Partien des niirdlichen Atlantischen Ozeans 
entstammend (P .A)' Das ganze Jahr iiber. Entspricht der mP. 

Luft gleicher Herkunft, jedoch modifiziert iiber den warmen Gebieten des 
nordlichen Atlantischen Ozeans (Np.A)' Vorwiegend im ]'riihjahr und Sommer. 
Entspricht der riickkehrenden mP. 
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4. Kontinentale Tropiklult aus dem Siidwesten der Vereinigten Staaten und aus 
Nord-Mexiko (Ta). Bildet sich vorwiegend in der warmen JahreshiiIfte. Entspricht 
der cT. 

5. Maritime Tropiklult vom Goll von Mexiko und vom Karaibischen Meer (TG)' 
Das ganze Jahr iiber, entspricht der mT. 

Lult gleicher Herkunlt, iedoch modiliziert iiber den Vereinigten Staaten oder 
iiber dem nordlichen Atlantischen Ozean (NpM oder N pG). Das ganze Jahr iiber. 
Entspricht der mT. 

6. Maritime Tropiklult vom Sargasso-Meer (mittlerer Atlantik) (T A)' Das 
ganze Jahr iiber, entspricht der mT. 

Lult gleicher Herkunlt, iedoch modiliziert iiber den Vereinigten Staaten oder 
iiber dem nordlichen Atlantischen Ozean (NpM oder N pA ). Das ganze Jahr iiber; 
entspricht der mT. 

7 . Maritime Tropiklult aus dem mittleren nordostlichen Pazilischen Ozean (T p). 
Ganzjahrig. Entspricht der mT. 

Lult gleicher Herkunlt, iedoch modiliziert iiber den Vereinigten Staaten oder iiber 
dem nordostlichen Pazifik (N PM oder N pp). Ganzjahrig. Entspricht der mT. 

8. Aus den oberen Schichten der quasipermanenten subtropischen Antizyklonen 
(unter 25° Breite im Winter, 40° Breite im Sommer) abgesunkene Lult (Ts oder S). 
Ganzjahrig. Entspricht der cT. 

Die Einfiihrung der BERGERONSchen Bezeichnungsweise fiir die einzelnen Luft
massentypen in den Vereinigten Staaten von Nordamerika ist durch das U. S. 
Weather Bureau beabsichtigt (siehe WILLETT 1938, S. 69, FuBnotel. 

Auf die Luftmassenklassifikationen fiir andere Gebiete kann hier nicht ein
gegangen werden; es sei diesbeziiglich lediglich auf die folgenden Literaturzitate 
verwiesen. 

Literatur zu Absehnitt 48. 
Bereits im Jahre 1837 unterschied DOVE in der Atmosphare der gemai3igten Breiten 

zwischen Polar- und Aquatorialstromen; FITZ-Roy kam hieriiber im Jahre 1863 zu klaren 
synoptischen Vorstellungen. Auch in den ersten Arbeiten J. BJERKNES' und SOLBERGS 
1919 bis 1922 war nur von Polar- und Tropikluft die Rede; etwas spater wurde dann 
der Begriff der "frischen Polarluft" fUr das gepragt, was BERGERON 1928 als Arktikluft 
bezeichnete, die von einer Arktikfront begrenzt ist. Eine weitere Ausgestaltung erfuhr 
die geographische Klassifikation der Luftmassen bei BERGERON 1930. Das erste Detail
schema dieser Klassifikation fUr Mitteleuropa enthalten die Arbeiten: SCHINZE 1932 (2), 
1932 (4). Etwas abweichend ist die fUr lokale Zwecke (Luftmassenkalender) entwickelte 
Klassifikation in LINKE und DINIES 1930. Die Luftmassenklassifikation des Reichs
wetterdienstes: ZISTLER 1937. 

Zur regionalen Luftmassenklassifikation seien folgende Schriften erwahnt: Norden 
des europaischen RuI3lands: BATSCHURINA-BuUMINA-PETROWA 1936, DESCHORDSCHIO 
und BUGAEW 1936, JAROSLAWTZEW 1936. Ferner Osten: STREMOUSSOW 1935. Japan: 
ARAKAWA 1937 (2). China: JAW JEOU-JANG 1935, GHERZI 1936, CHANG-WANG Tu 
1938. Indien: SEN und PURl 1939. Nordamerika: WILLETT 1933 (1), 1938. Siidbrasilien: 
SERRA and RATISBONNA 1938. Stiller Ozean: BYERS 1934. Nordafrika: PETITJEAN 
1932. Westafrika: HUBERT 1938. 

49. Temperatur und Feuchtigkeit als Merkmale 
der Luftmassenherkunft. 

a) Ungleieher konservativer Charakter der einzelnen Temperatur- und 
FeuehtigkeitsgroBen. 

Die friihere im iibrigen schon langst verlassene Vorstellung, die Atmosphare 
(Troposphare) sei ein kontinuierliches Ganzes, in dessen Innern es keine schroffen 
"Obergange gebe, laBt sich nicht aufrechterhalten. Zwar arbeitet die Atmosphare 
tatsachlich als ein harmonisches Ganzes, doch spielt sich ihre Tatigkeit auf dem 



204 Die Luftmassen. 

Weg einer bestandigen Wechselwirkung, eines andauernden Kampfes von Luft
massen verschiedener Eigenschaften abo Gerade durch diese Wechselwirkung der 
Luftmassen entstehen zyklonale Storungen, welche innerhalb des groBen Kreis
laufs der Atmosphare die Luftiibertragung in meridionaler Richtung besorgen. 

Anderseits wird innerhalb des atmospharischen Kreislaufs eine Luftmasse 
im Laufe der Zeit in eine andere transformiert. Auch innerhalb einer und der
selben Luftmasse bewegen sich die einzelnen Luftteilchen auf verschiedenen Bahnen 
entweder aus hoheren Breiten in niedrigere oder aus niedrigeren Breiten in hohere, 
was nicht ohne EinfluB auf die Luftmasseneigenschaften bleiben kann. 

Daraus ergibt sich, daB die Eigenschaften einer Luftmasse nicht vollig unver
anderlich, nicht "invariant" sind: nichtsdestoweniger lassen sich Eigenschaften 
anfiihren, die sich im Laufe der Zeit in jedem Teilchen der Luftmasse oder in der 
Luftmasse als Ganzes nur auBerst langsam andern, d. h. Eigenschaften, die sowohl 
auBeren Einfliissen als auch adiabatischen Zustandsanderungen (bei Druckanderun
gen in horizontaler Richtung, beim Aufgleiten der Massen usw.) am wenigsten 
unterliegen. Diese Eigenschaften charakterisieren die Herkunft einer Luftmasse 
offenbar am besten. Wir werden solche sich verhaltnismaBig langsam andernde 
Eigenschaften konservativ nennen. Dabei sei nochmals ausdriicklich betont, daB 
"konservativ" kein absoluter Begriff ist; man kann bei den einzelnen Elementen 
hochstens von mehr oder weniger konservativen Eigenschaften sprechen. 

Unter den thermischen konservativen Eigenschaften einer Luftmasse muB vor 
allem auf die iiquivalentpotentielle Temperatur (siehe Abschnitt 35) hingewiesen 
werden, die, wie bereits bekannt, die Entropie gesattigter Luft oder, angenahert, 
den gesamten Warmevorrat der betreffenden Masse (unter EinschluB der latenten 
Warme des Wasserdampfes) ausdriickt. Die aquivalentpotentielle Temperatur 
istdadurchkonservativ, daB siesich - wie bekannt - beiadiabatischen Zustands
anderungen der Luft, Z. B. bei einer vertikalen Luftversetzung oder einem allge
meinen Druckfall im betreffenden Gebiet, nicht andert. Sie wird sich jedoch 
offenbar andern bei einer Warmeaufnahme der Masse von auBen, einer Warme
abgabe nach auBen und einer Wasserdampfzufuhr von unten. VerhaltnismaBig 
konservativ ist die aquivalentpotentielle Temperatur in der freien Atmosphare, 
wo sich die von der Erdoberflache ausgehenden Einfliisse kaum geltend machen 
und wo sich die aquivalentpotentielle Temperatur nur durch Strahlung andert, was 
bei langdauernden Prozessen allerdings in Rechnung zu stellen ist. 

Ziemlich konservativ ist unter diesen Umstanden auch die potentielle Temperatur. 
Sie bleibt jedoch nur bei trockenadiabatischen Zustandsanderungen, d. h. solange 
keine Kondensation stattfindet, invariant. 

Die wirkliche (gewohnliche) Temperatur andert sich in einigermaBen bodenfernen 
Luftschichten (in der freien Atmosphare) durch BodeneinfluB nur wenig. Bei 
adiabatischen vertikalen Luftanderungen, wie sie in der freien Atmosphare sehr 
oft vorkommen, kann sie sich jedoch erheblich andern. 

Am wenigsten konservativ ist die wirkliche Temperatur der bodennahen Luft. 
schicht, da sie hier sowohl Veranderungen durch nichtadiabatische Einfliisse von 
unten her, als auch adiabatischen Zustandsanderungen (z. B. bei Hebung und 
Senkung der Luft an den Unebenheiten des Reliefs) unterliegt. 

Die spezilische Feuchtigkeit der Luft ist offen bar von der Volumsii.nderung 
der Luft unabhangig solange keine Kondensation eintritt. Beim Eintritt der 
Kondensation sowie auch bei Verdampfung von der Untedage her andert sie sich. 
"Ober dem Festland, besonders in den von der Erdoberflache entfernteren Schichten, 
kann die spezifische Feuchtigkeit als konservative Eigenschaft der Luft angesehen 
werden; iiber dem Meer erfahrt sie allzu rasche Anderungen infolge andauernder 
Feuchtezufuhr von unten her, aber auch nur in den untersten Schichten. 
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Etwas weniger konservativ ist der Damp/druck, da er sich bei adiabatischen 
Volumsanderungen andert; die relative Feuchtigkeit ist, da sie auch von den An
derungen der Temperatur abhangt, nur in geringem MaBe konservativ. 

Eine eingehende Kritik daruber, inwiefern die verschiedenen Temperatur
(und Feuchtigkeits-) GraBen im Hinblick auf trockenadiabatische, feuchtadiabatische 
und nichtadiabatische Prozesse sowie auf die Verdunstung fallenden Regens als 
konservativ anzusehen sind, enthalten die Arbeiten BLEEKERS 1939 (1) und 
PETTERSSENS 1939 (3). 

Fur die praktische Analyse sehr wichtig ist die Kenntnis jener Werte der meteoro
logischen Elemente, welche fUr den jeweiligen Luftmassentypus im betreffenden 
Gebiet und in der gerade herrschenden Jahreszeit besonders charakteristisch 
(typisch) sind. Namentlich die charakteristischen Werte der konservativsten Luft
masseneigenschaften sind ein hervorragendes Hilfsmittel fur den Versuch, die 
Herkunft einer Luftmasse aufzuklaren und die verschiedenen Luftmassen auf der 
Karte oder in der Zustandskurve voneinander zu trennen. 

Zusammenfassend ergibt sich, daB die konservativste Eigenschaft einer Luft
masse ihre aquivalentpotentielle Temperatur in der freien Atmosphare ist. In der 
Praxis wird man freilich zur Erkennung (Identifizierung) der Luftmassen einerseits 
auf die typischen Werte weniger konservativer aerologischer Eigenschaften (ge
wahnliche Temperatur, absolute und relative Feuchtigkeit, vertikale Temperatur
gradienten) zuruckgreifen, anderseits - so wenig konservativ sie auch sind - in 
erster Reihe die Temperatur- und Feuchtigkeitswerte am Erdboden heranziehen 
mussen, wie sie von den Stationen des gewahnlichen Beobachtungsnetzes gemeldet 
werden. Dabei ist freilich zu berucksichtigen, inwieweit reprasentativ diese Werte 
sind, d. h. es sind nach Maglichkeit jene Angaben auszuschalten, die allzusehr durch 
lokale Einflusse entstellt und durch die unmittelbare Einwirkung des Erdbodens 
gesti:irt sind (Bodeninversionen, Tageserwarmung). Unter anderem ist es begreiflich, 
daB die Temperatur- und Feuchtigkeitsbeobachtungen uber dem Meer infolge der 
Homogenitat der Unterlage reprasentativer sind als Beobachtungen uber Land. 

Die charakteristischen Werte der Luftmassen mussen somit auch aus repriisen
tativen Beobachtungen abgeleitet sein, sofern sie die Eigenschaften der betreffenden 
Luftmassentype als Ganzes zum Ausdruck bringen sollen, und es mussen bei ihrer 
Ermittlung lokale und zufallige Einflusse sowie Abnormitaten des Einzelfalles aus
geschaltet werden.1 

b) Charakteristische Werte flir die Luftmassen aus Beobachtungen in der freil.'u 
Atmosphlire. 

Durch eine Reihe wertvoller Arbeiten der europaischen und amerikanischen 
Meteorologie ist in den letzten Jahren das Problem in Angriff genom men worden, 
die charakteristischen Luftmasseneigenschaften nicht nur am Erdboden, sondern 
auch in der freien Atmosphare zu ermitteln. Besonders sei auf die von G. SCHINZE 
seit 1932 durchgefuhrte Bestimmung charakteristischer aquivalentpotentieller Luft
massentemperaturen fur Mitteleuropa aufmerksam gemacht. 

Die Berechnung der jeweiligen aquivalentpotentiellen Temperaturen in der 
freien Atmosphare auf Grund der aerologischen Aufstiegsergebllisse dringt nunmehr 
rasch in die Praxis des Wetterdienstes ein. Wie SCHINZE gezeigt hat, kann man 
sich aus der Vertikalverteilung der aquivalentpotentiellen Temperatur eine Vor
stellung von der raumlichen Verteilung der Hauptluftmassen und -fronten machen. 

1 Der einfachste Weg bei der Feststellung charakteristischer Werte ist die Mittel
bildung; bei der Berechnung von Mittelwerten· ist jedoch eine sorgfiiltige Ausscheidung 
der nichtrepriisentat.iven Werte notwendig. 
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Wie bereits aus dem Literaturverzeichnis zu den Abschnitten 26 bis 36 ersichtlich, 
gibt es eine Reihe von Tabellen und Diagrammen (MOESE, DIESING, DJUBJUK u. a.), 
welche jeweils eine rasche Ermittlung der aquivalentpotentiellen Temperatur aus 
der Temperatur- und Feuchtigkeitsregistrierung des betreffenden Aufstiegs gestatten. 

G. SCHINZE 1932 (3) hat nach dem Ergebnis von Aufstiegen mit Wetterflug
zeugen in Deutschland die Vertikalverteilung der aquivalentpotentiellen Tem
peratur {9' in Form sog. Thetagramme dargestellt. Er zeigt, daB die numerischen Werte 
von {9', ja sogar schon der formale Verlauf der Thetagramme die Moglichkeit bieten, 
wichtige quantitative und qualitative Schliisse zu ziehen auf die Herkunft, die 
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Abb. 79. Schematisiertes Thetagramm. [Nach 
SCHINZE 1932 (4).] 

Slimtliche M und F (AF und PF) tiber Mitteleuropa. 

Lebensgeschichte, den Typus und das 
Alter der sondierten Luftmassen, auf deren 
lokale Beeinflussung (Bodeninversionen 
oder Bodeniiberhitzung) und schlieBlich 
auf deren vertikale Erstreckung. 

Schon auf Grund eines vorlaufigen 
Materials (1929 bis 1931) haben MOESE 
und SCHINZE 1932 (1) fUr jeden Monat 
charakteristische Thetagramme ({9' -z
Kurven) fiir verschiedene Luftmassen
typen iiber Mitteleuropa zusammengestellt. 
Diesen charakteristischen Thetagrammen 
haben sie die Benennung Typ-Homologen 
gegeben. Ein schematisches Beispiel ent
halt Abb. 79, wo durch punktierte Linien 
die Typ-Homologen fUr Arktik-, Tropik
und Polarluft zweier Arten (cPK und 
cPW) gekennzeichnet sind, ferner durch 
eine ausgezogene Linie das Thetagramm 
irgendeines einzelnen Aufstieges. Man 
ersieht unmittelbar, daB der Verlauf des 

Aufstiegsthetagramms zwischen den Typ-Homologen der Hauptluftmassen (fUr 
die betreffende Jahreszeit) sofort erkennen laBt, welche Luftmassen gerade in den 
verschiedenen Hohen vorherrschen, wo Sperr- und Ubergangsschichten liegen usw. 
Ein sehr bequemer Behelf fUr diese Art der Identifizierung von Luftmassen ist das 
von MOESE und SCHINZE entworfene " Thetagrammpapier", auf welchem bereits 
im voraus die Typ-Homologen der Hauptluftmassen fUr das betreffende Gebiet 
(Mitteleuropa) monatsweise eingetragen sind. Durch Einzeichnen eines konkreten 
Aufstiegsthetagramms ergibt sich die Moglichkeit einer nahezu automatischen 
Analyse des letzteren. Die jiingste Auflage dieses Papiers hat statt der {9' -z
Teilung eine e'-p-Teilung; die Typ-Homologen fuBen auf den neuesten Mittel
werten. 

Die Abb. 80 enthalt nach SCHINZE einige konkrete Beispiele fUr die vertikale 
{9'-Verteilung in den einzelnen Lufttypen Mitteleuropas, und zwar in Form sog. 
" Typthetagramme". Die Buchstaben K und W in den Luftmassenbezeichnungen 
zeigen an, ob die betreffende Luftmasse als Kalt- oder als Warmmasse auftrat 
(vgl. Abschnitt 51) . 

. Die Tabellen 4 bis 11 am SchluB dieses Abschnitts haben den Charakter erster 
Beitrage zum Ausbau einer dynamischen Aeroklimatologie, indem sie die charakteri
stischen Mittelwerte enthalten, die in den verschiedenen Luftmassentypen iiber 
einigen Gegenden bzw. Orten der Erde festgestellt worden sind. Die weitere Ver
vollkommnung dieser Statistik und ihre Ausdehnung auch auf andere Gegenden 
wird vor aHem von dem kiinftigen Ausbau taglicher Flugzeug- und Radiosonden-
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aufstiege abhangen. Derzeit ist die Zahl der bearbeiteten Beobachtungsorte noch 
gering und die benutzbaren Beobachtungsreihen sind kurz, so daB es sich nur um 
vorlaufige Werle handeln kann. Gleichwohl stellen diese Angaben schon jetzt 
ein unentbehrliches Hilfsmittel fUr die tagliche Luftmassenanalyse auf der synopti
schen Karte vor. 

Der bedeutendste Fortschritt in dieser Hinsicht ist in Deutschland, und zwar 
durch G. SCHINZE erzielt worden. Die Tabellen 4 und 5 enthalten nach SCHINZE 
auf Grund der Bearbeitung von rund 10250 Flugzeugaufstiegen die charakteristi-
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Abb. 80. Typ-Thetagramme fiir verschledene Luftmassen in Deutschland. [Nach SCHINZE 1932 (4).] 

schen Monatswerte der Temperatur (T), des Luftdrucks (p), der aquivalentpoten
tiellen Temperatur (e'),1 der spezifischen Feuchtigkeit (q) und der pseudopotentiellen 
Temperatur (ea') in der Arktikluft, Polarluft (Kalt- und Warmmasse) und Tropik
luft tiber Deutschland, und zwar fUr die 1000-m-Stufen bis 5000 m [Mittelwerte 
der Jahre 1929 bis 1935 fUr AK und TW; 1931 bis 1935 fUr OK (= PK) und OW 
(= PW)]. Diese Werte, die auch den Typ-Homologen auf dem Thetagrammpapier 
der jtingsten Auflage zugrunde gelegt sind, beziehen sich nur aufhomogene (ein
heitliche) und aktive, d. h. hinreichend rasch bewegte, noch nicht stabilisierte Luft
massen. Bei ihrer Bestimmung wurden Storungen durch Bodeninversionen oder 
Bodentiberhitzung auBer acht gelassen und die e'-Werle wurden jeweils nur bis zur 
ersten Sperr- oder tJbergangsschicht in der freien Atmosphare benutzt. Ferner wurde 
bei ihrer Berechnung die relative Feuchtigkeit (U) jeweils im ganzen untersuchten 
Hohenbereich als konstant angenommen. In den Tabellen beziehen sich daher die 
Monatsmittel der Feuchte auf die ganze Luftsaule. 

1 Berechnet nach einem Naherungsverfahren. 
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Man sieht, daB die Differenz der aquivalentpotentiellen Temperatur B' fiir 
TW und AK die GroBenordnung von 20-30° hat. Die WerteGW (= PW) undGK 
(= PK)liegen im allgemeinen zwischen denjenigen fiir TW und AK. Besonders be
merkenswert ist die geringe Veranderlichkeit von B' mit der Rohe; in der Schicht vom 
Erdbodenbis5000mliegendie Schwankungen von B' sowohl beiAK als auch bei TW 
in den Grenzen von 5--6°. Die entsprechenden Anderungen der Temperatur selbst 
haben gleichzeitig die GroBenordnung 20-40°. Dieser Umstand weist nachdriick
lich auf die besondere Bedeutung hin, welche die B'-Werte fiir die Erkennung der 
Luftmassen haben. 

In Tabelle 6 ist zunachst der mittlere vertikale Temperaturgradient (Y<I.) in 
den Hauptluftmassen monatsweise zusammengestellt; er betragt in AK rund 0,78°, 
in TW rund 0,60°/100 m. Die Tabelle enthalt ferner, auBer einem "Oberblick iiber 
die typischen Bodenwerte der aquivalentpotentiellen Temperatur, die mittleren 
relativen Feuchtigkeiten, welche - wie oben gesagt - der Berechnung der B'
Werte zugrunde lagen. 

1st die relative Feuchtigkeit geringer als diejenige, welche zur Berechnung der 
B'-Werte verwendet wurde, so sind die charakteristischen Temperaturwerte niedriger 
als die in den Tabellen 4 und 5 angefiihrten; im umgekehrten Fall sind sie hoher. 
Aus der Tabelle 7 sind die charakteristischen Bodenwerte der Temperatur bei 
beliebigen relativen Feuchtigkeiten ersichtlich. 

Die Tabellen 8 und 9 vermitteln nach den Ergebnissen von A. N. POLJAKOWA 
1936 die charakteristischen Werte der aquivalentpotentiellen Temperatur, der 
Temperatur und der Feuchtigkeit in den Hauptluftmassen iiber Moskau. Tabelle 10 
enthalt nach B. P. ALrssow die typischen Bodenwerte der Moskauer Temperatur 
in verschiedenen Luftmassentypen. 

In den Vereinigten Staaten von Nordamerika und in China benutzt man zur 
Analyse der Luftmassenverteilung die charakteristischen Kurven von ROSSBY 
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(Abschnitt 36). Aus deren Lage auf 
dem Rossby-Diagramm kann man 
die Herkunft der iiber dem betref
fenden Orte liegenden Luftmassen 
feststellen, Fronten und Inversionen 
unterscheiden usw. Abb. 81 bringt 
ein Beispiel fUr das Vorhandensein 
zweier Luftmassen auf dem Rossby
Diagramm: trockener und stabil ge
schichteter kontinentaler Polar
(Arktik-) Luft Po, sowie feuchter 
und labil geschichteter maritimer 
Tropikluft aus dem Golf von Mexiko 
Ta. Der Unterschied ist evident. 

Abb.81. Charakteristlsche Kurven auf dem Rossby·Diagramm 
(links PO' In der Mitte der Fall einer Poiarfront, rechts TO)' 

Die Tabelle 11 enthalt die cha
rakteristischen Werte der aquivalent
potentiellen Temperatur, der Tem

peratur, der spezifischen Feuchte und der relativen Feuchte iiber einigen Orten 
Nordamerikas nach den Angaben von H. C. WILLETT 1938, und zwar fiir Winter 
und Sommer getrennt. 

c) Charakteristische Werte fUr die Luftmassen aus Beobachtungen 
an der Erdoberfliiche. 

Fiir Beobachtungen an der Erdoberflache kann man, statt die aquivalent
potentielle Temperatur zu bestimmen, sich mit der Ermittlung der Aquivalent-
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temperatur begniigen, wobei wohl die latente Warme des Wasserdampfes beriick
sichtigt, die Temperatur jedoch nicht auf den Normaldruck reduziert wird. Die 
Durchfiihrung dieser Operation fUr alle Stationen auf der Karte ist praktisch 
wenig zweckmaBig, da ja die Aquivalenttemperatur an der Erdoberflache von 
lokalen Einfliissen in demselben MaB abhangt wie die absolute Temperatur. Mit 
anderen Worten: die Aquivalenttemperatur an der Erdoberflache ist wenig konser
vativ. Nichtsdestoweniger kann sie charakteristisch sein, woferne sie mit Kritik 
benutzt wird. Geschieht dies nicht, so sind Fehlschliisse leicht moglich. Wenn sich 
z. B. eine Luftmasse zu einem Teil iiber dem Festland und zum anderen iiber 
dem Meer befindet, so werden in ihr die Aquivalenttemperaturen, trotz Gleich
heit der wirklichen Temperaturen, iiber dem Meer infolge der Dampfzufuhr von 
der Wasseroberflache bedeutend hoher sein. Bei lediglicher Beriicksichtigung der 
Aquivalenttemperaturen konnte man also zu dem irrigen SchluB verleitet sein, 
daB es sich um zwei verschiedene Luftmassen handelt, und zwischen beide eine 
Front legen, die in Wirklichkeit gar nicht existiert. 

Solche Fehler kommen in Wirklichkeit oft vor, wenn man versucht, Fronten 
nicht nach der Gesamtheit ihrer Kennzeichen auf der komplexen synoptischen 
Karte zu zeichnen, sondern nur auf Grund der nicht reprasentativen Verteilung 
der Aquivalenttemperatur am Boden.1 Tatsachliche dynamisch wichtige Fronten 
konnen auf diese Weise, falls die Luftmassen in der unteren Schicht nur kleine 
Unterschiede in der Temperatur und Feuchtigkeit aufweisen, der Aufmerksamkeit 
des Synoptikers entgehen; umgekehrt konnen die aufgefundenen Fronten fiktiv 
sein, indem ihnen keine tatsachlichen Grenzflachen zwischen den Luftmassen 
entsprechen. 

Nichtsdestoweniger zeigt die Erfahrung, daB die Aquivalenttemperatur an der 
Erdoberflache die Unterschiede zwischen den einzelnen Luftmassentypen besser 
ausdriicken kann als die wirkliche Temperatur. So betrug z. B. im Jahre 1934 
in Jalta die mittlere Temperatur im August in maritimer Polarluft 21,2° und in 
Tropikluft 25,6°; die entsprechenden Aquivalenttemperaturen betrugen 42,0° 
und 54,6°. 

1m ungarischen Wetterdienst wird seit 1930 auf den Karten eine abgeleitete 
GroBe verwendet, die ihrem numerischen Wert nach der Aquivalenttemperatur 
sehr nahesteht, in der Berechnung jedoch bedeutend einfacher ist und nahezu 
automatisch in die Karte eingetragen werden kann. Es ist dies die GroBe SS = 
= TT + U, wo TT die Lufttemperatur aus der Depesche und U die relative 
Feuchtigkeit auf 10% genau, entsprechend der Verschliisselung im Telegramm, 
vorstellt. Diese zweistellige Zahl SS wird statt der relativen Feuchtigkeit einge
tragen. Durch Vergleich entsprechender Tabellen kann man sich leicht davon 
iiberzeugen, daB SS - bei nicht allzu hohen Temperaturen - der betreffenden 
Aquivalenttemperatur numerisch ziemlich naheliegt (auf 1-2°). Dennoch reagiertSS 
weniger als die Aquivalenttemperatur auf lokale thermische Einfliisse. Dies hat in 
Folgendem seinen Grund: tritt an irgendeiner Station eine lokale Temperatur
anderung auf, so pflegt sie von einer entsprechenden Anderung der relativen Feuch
tigkeit in entgegengesetztem Sinne begleitet zu sein. So z. B. geht mit einer Tempera
tursteigerung meist eine Abnahme der relativen Feuchtigkeit einher. Infolge
dessen andert sich der Ausdruck SS in geringerem AusmaB, als TT und U gesondert 
betrachtet. Mit anderen Worten: der Wert SS ist konservativer als die Temperatur 
oder die relative Feuchtigkeit. 

Die Erfahrung des ungarischen Wetterdienstes hat gezeigt (AUJESZKY 1931), 
daB die GroBe SS bei der Erkennung und Abgrenzung der Luftmassen wesentliche 

1 Das gleiche gilt natiirlich auch fiir die Verwendung der aus Bodenwerten abge. 
leiteten aquivalentpotentiellen Temperatur. 

Chromow, Wetteranalyse. 14 



3
0
~
-
-
-
-
-
-
-

25
0 ---

-1-
l. ci: --

--
-J

E
u 

CI
... 

20
0
-
-
-

E
 _

_
_

_
_

_
_

_
 _

 

c1
 

cP
r 

cP
a 

cp
m

 

m
Pr

 

aT
 

-
0

 
... ,

 , 

Ar
cl

l3
n!

le
lsk

 
u

u
/i

 13
k 

C
D

 

m
D

 

32
0 

F3
1 30

 
29

 
28

 
27

 
26

 
25

 
24

 

~~~
E 

23
 

22
 

21
 

20
 

19
 

18
 

~ 
~E
 

17
 

16
 

15
 

14
 

~t
:1

 
13

 
12

 
11 

~ 
Be

de
cl

d 
10

 9 8 7 6 5°
 

10
 

A
bb

. 
82

. 
T

em
pe

ra
tu

rv
er

te
U

un
g 

in
 A

bh
lt

ng
lg

ke
it

 v
on

 d
er

 B
ew

ti
lk

un
g 

in
 v

er
sc

hi
ed

en
en

 L
uf

tm
a.

ss
en

ty
pe

n.
 

A
rc

ha
ng

el
sk

, 
J
u

li
 



Temperatur und Feuchtigkeit als Merkmale der Luftmassenherkunft. 211 

Dienste leistet. Unterschiede in der GroBe SS von nur zwei bis drei Einheiten an 
benachbarten Stationen rechtfertigen nach Angaben AUJESZKYS bereits den SchluB, 
daB sich die beiden Stationen nicht mehr innerhalb einer und derselben Luftmasse 
befinden. Selbstverstandlich soll man auch hier nicht dariiber hinwegsehen, daB 
eine Ftont nicht lediglich auf Grund der Verteilung eines einzigen Elementes, 
sondern nur unter Beriicksichtigung der Gesamtheit aller Elemente festgelegt 
werden darf. 

Uberdies bietet die GroBe SS wichtige praktische Vorteile: sie ist, wie erwahnt, 
sehr leicht berecbenbar; notigenfalls laBt sich fiir eine beliebige Station auf der 
Karte durch einfache Subtraktion SS - TT miihelos die GroBe U, d. i. die relative 
Feuchtigkeit, finden. 

Obzwar die Temperatur selbst am Erdboden nicht konservativ ist, konnen ihre 
Werte bei kritischer Beurteilung doch als durchaus charakteristisch fiir verschiedene 
Luftmassentypen angesehen werden. Man muB eben nach Moglichkeit den Effekt 
der lokalen Insolationserwarmung beriicksichtigen, was man am bequemsten da
durch tut, daB man die Temperatur als Funktion der Bewolkung ausdriickt. In 
Abb. 82 geben wir (nach BATSCHURINA, BLJUMINA, PETROWA) Kurven, welche fiir 
den Monat Juli in Archangelsk die Abhangigkeit der Tagestemperatur von der Be
wolkung fiir verschiedene Luftmassentypen (nach Beobachtungen aus den Jahren 
1930 bis 1934) ausdriicken. 1m Einzelfall schwankt die Temperatur innerhalb der 
Grenzen von ± 2° um jede dargestellte Kurve. Ohne Beriicksichtigung der Be
wolkung erhielt B. P. ALISSOW fiir Moskau die in der Tabelle 10 am Ende des Ab
schnitts dargestellten Temperaturtagesmittel fiir verschiedene Typen von Luft
massen. Auch die von SCHINZE ermittelten typischen Bodenwerte der Temperatur 
in verschiedenen Luftmassentypen iiber Deutschland (Tabelle 7) sind schon oben 
zur Sprache gekommen. 

Die spezitische Feuchtigkeit und der Damptdruck am Erdboden sind an und fiir 
sich wertvolle Indizien fiir die Herkunft der Luftniassen. In Mitteleuropa findet 
man nach SCHINZE folgende charakteristische Werte der spezifischen Feuchtigkeit 
fiir die Hauptluftmassen: 

mA im allgemeinen weniger als 5 g. 
cA fast immer weniger als 5 g. 

mPK in der kalten Jahreszeit etwa 5 g, in der warmen etwa 7,5 g. 
cPK etwa 4 g (vorwiegend im Winter). 

mPW in der kalten Jahreszeit etwa 6 g, in der warmen etwa 9 g. 
cPW = etwa 8 g (vorwiegend im Sommer). 

mT und cT = in der kalten J ahreszeit meist mehr als 6,5 g, in der warmen 
Jahreszeit meist mehr als 10 g. 

Die in den Wettertelegrammen iibermittelte relative Feuchtigkeit U ist am 
wenigsten konservativ und reprasentativ. Es wurde bereits erwahnt, daB in Ungarn 
in die Karten statt U die Summe TT + U eingetragen wird. In einigen anderen 
Wetterdiensten wird statt U auf die Karte der aus U und TT berechnete Taupunkt 
(was fiir Nebelprognosen von Interesse sein kann) oder die ebenfalls eigens be
rechneten Dampfdruck- oder spezifischen Feuchtigkeitswerte eingetragen, ja es 
erhebt sich, wie am SchluB des Abschnittes 35 erwahnt, sogar die Frage, ob man 
nicht die Feuchttemperatur oder den Taupunkt unmittelbar von den Stationen 
melden lassen solle. Indessen kann schon die relative Feuchtigkeit an und fiir sich 
wenigstens in einzelnen konkreten Fallen fiir die Luftmassenanalyse von Nutzen sein. 
So z. B. kann im Sommereine Luftmasse, welche ihre Quelle in Nordafrika (relativ) 
sehr trocken verlassen hat und iiber das erwarmte Festland Europas vordringt, ihre 
niedrige relative Feuchtigkeit lange beibehalten. Frische Arktikluft unterscheidet 
sich in der kalten Jahreszeit von der abgekiihlten kontinentalen Polarluft, welche 

14* 
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bereits fast den Sattigungszustand erreicht hat, oft durch verringerte relative 
Feuchtigkeit. Uber dem Atlantik kann die relative Feuchtigkeit ein Kriterium 
bilden fUr die Abgrenzung feuchter Tropikluft von trockener Polarluft (KNOCH 1925, 

70H-f-+-1f-hH-I-HI-H-+-+-H++++-+"+t++++++-H--I-+++++-l 

I 
60H-++-H-+-+-+-H-'-1-.L~Re.~>f.;-'n;;::-~L'{jc.L-'Il~f.;';-~q""',k;-'e--:'/f';-'-.L..J.....J......J.-+-H-+-+-H-+-H 

50L.....J.....L...J....L....L-J-.L-.l....I-J.....J....J..-L-1 .1--............... 11....1.1..1..1-1-I-L-IJ..-IIL....L....I.I..I..I-L-I .J.....J....JL.L....L-I..-I-..I,.....I....J'-I 

2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 

1 TL 1f+- t-+- P 
, 

0 

"r-. -.... r lJ.Jv. 
10 

I'" 
Temperafllr o 

10 
Abb. 84. Temperatur· und FeuchtigkeitsverJauf in Polar· und Tropikluft an Bord des "St.-Louis" unter 46 bls 45· 

n. Br. und 41 bls 45° w. L. am 27. Februar 1930. (Nach MEY 1930.) 

siehe Abb. 83, und MEY 1930, siehe Abb. 84) usw. Von wesentlichem Vorteil k6nnen 
Angaben der relativen Feuchtigkeit am Erdboden ferner fUr die Prognose von Er
scheinungen sein, die gerade fUr die bodennahe Luftschicht charakteristisch sind, 
wie Nebel und Nachtfrost. 

Literatur zu Abschnitt 49. 
Qrundbegriffe tiber konservative Luftmasseneigenschaften: BERGERON 1928. 
Uber konservative Temp'~ratur- und Feuchtigkeitsgrol3en si~he auch die Literatur zu 

den Abschnitten 26-36. Uber potentielle Temperatur und Aquivalenttemperatur als 
konservative Eigenschaften von Luftmassen siehe v. BEZOLD 1900, KNOCHE 1905. 

Zur Praxis der Luftmassenpapiere sind noch zu erwahnen: Thetagramm-Methode: 
SCHINZE 1932 (3), 1932 (4), MOESE und SCHINZE 1932 (2). Verwendung des Rossby
Diagramms: EARL and TURNER 1930, ROSSBY 1932, NAMIAS 1935 (1). 

Zahlreiche Arbeiten tiber die Verwendung der aquivalentpotentiellen Temperaturen 
in d~r synoptisch-aerologischen Praxis finden sich auch in den Erf.-Ber. FWD. 

Uber die Verwendung der Temperatur als Funktion der Bewolkung zur Charakteri-
sierung der Luftmassen siehe die Arbeit: BATSCHURINA-BLJUMINA-PETROWA 1936. 

~.ur Verwendung der Summe TT + U fUr die Analyse: AUJESZKY 1931. 
Uber die Benutzung der relativen Feuchtigkeit fUr die Analyse: KNOCH 1925. 
Das Zahlenmaterial fUr die Tabellen der charakteristischen Werte der Luftmassen-

eigenschaften in Mitteleuropa (Deutschland) hat Herr G. SCHINZE dem Bearbeiter 
des Buches freundlichst zur VerfUgung gestellt; siehe ferner SCHINZE 1938. 

Die charakteristischen Werte fUr die nordamerikanischen Luftmassen sind entnommen 
der Darstellung: 'WILLETT 1938. 



214 Die Luftmassen. 

Tabellen 4 und 5. Mittlere charakteristische Werte1 der Hauptluftmassen 
liber Deutschland, bei mit der Hohe gleichbleibender relativer Feuchte. 

(Nach SCHINZE.) 

Tabelle 4: AK und TW. 

Tropikl~ - TW 1929Z/351 ______ ,-__ A,rk_~_._m_~_-~~-K--~--,_~ 
T pie-Ill T I u e- I Il i ea' 

0 -1,3 85,8 1007,7 5,7 
1000 -9,2 85,8 887,1 4,9 
2000 -17,0 85,8 777,8 5,1 
3000 -25,0 85,8 679,2 6,0 
4000 -32,8 85,8 590,4

1 
7,7 

5000 -40,8 85,8 510,9 9,6 

0 -2,4 84,6 [ 1008,3 3,9 
1000 -10,1 84,6 887,2 3,8 
2000 -17,8 84,6 777,8 4,0 
3000 -25,6 84,6 678,6 5,1 
4000 - 33,4

1
84,6 589,8 7,0 

5000 -41,2 84,6 510,1 9,2 

0 -1,4 80,2 1006,0 5,1 
1000 -9,1 80,2 885,4 5,0 
2000 -16,8 80,2 776,4 5,2 
3000 -24,6 80,2 678,1 6,3 
4000 - 32,2[80,2 589,7 8,2 
5000 - 40,0 80,2 510,5 10,6 

0 1,4 78,8 1005,4 9,2 
1000 -6,2 78,8 886,1 8,8 
2000 -14,0 78,8 778,1 9,0 
3000 -21,8 78,8 680,5 10,1 
4000

1
-29,5 78,8 592,8 11,3 

5000 - 37,2 78,8 513,9 13,2 

0 5,0 76,5 1006,9 14,9 
1000 -2,6 76,5 888,1 14,0 
2000 -10,4 76,5 781,3 13,8 
3000 -18,0 76,5 684,6 14,2 
4000 - 25,8

1
76,5 597,5 15,7 

5000 - 33,4 76,5 519,3 17,5 

0 8,8 71,0 1007,6 20,9 
1000 1,0 71,0 892,6 18,8 
2000 -6,8 71,0 786,5 17,9 
3000 -14,6 71,0 690,5 18,0 
4000

1
- 22,4 71,0 603,7 19,0 

5000 - 30,3 71,0 525,5 20,3 

DezemberjJanuar 
2,9 6,6 13,5 
1,8 5,7 7,4 
1,1 5,8 1,4 
0,6 6,5 -4,6 
0,3 8,0 -10,6 
0,2 9,9 -16,7 

JanuarjFebruar 
2,7 5,2 13,0 
1,7 4,4 7,0 
1,0 4,7 0,9 
0,6 5,9 -5,1 
0,4 7,4 -11,2 
0,2 9,3 -17,2 

FebruarjMarz 
2,7 6,0 13,2 
1,7 5,8 7,2 
1,6 5,9 1,1 
0,6 7,0 -5,0 
0,3 8,9 -11,2 
0,2 11,0 -17,3 

Marz/April 
3,3 10,3 14,2 
2,1 9,5 8,0 
1,3 9,7 1,9 
0,8 10,5 -4,3 
0,4 11,9 -10,4 
0,2 13,6 -16,6 

AprilJMai 
4,2 16,0 16,2 
2,7 14,9 10,1 
1,7 14,5 4,0 
1,0 15,0 -2,2 
0,6 16,1 -8,3 
0,3 17,8 -14,4 

MaijJuni 
5,0 22,21 18,9 
3,3 19,9 12,9 
2,1 19,0 6,9 
1,3 18,8 0,8 
0,7 19,3 -5,5 
0,4 20,6 -11,2 

75,5 1007,7 31,0 
75,5 893,8 31,0 
75,5 790,4 31,7 
75,5 697,1 33,1 
75,5 613,1 35,2 
75,5 537,3 38,2 

76,8 1008,3 30,2 
76,8 894,0 30,0 
76,8 790,5 30,5 
76,8 697,0 32,2 
76,8 612,6

1
34,4 

76,8 536,9 37,2 

75,5 1006,0 30,9 
75,5 892,1 30,2 
75,5 788,8 30,9 
75,5 695,5 32,3 
75,5 611,9 34,4 

i 
75,5 536,9 37,1 

I 

74,0 1005,4 32,61 
74,0 891,9 32,0 
74,0 789,9 32,3 
74,0 696,7 33,4 
74,0 612,7 35,2 
74,0 537,1 38,0 

75,0 1006,9 37,0 
75,0 894,0 36,1 
75,0 791,6 36,1 
75,0 698,3 37,1 
75,0 614,7 39,0 
75,0 539,5 41,5 

74,0 1007,6 43,6 
74,0 895,8 42,0 
74,0 794,3 41,8 
74,0 702,3 42,2 
74,0 619,2 43,7 
74,0 544,3 45,9 

7,3 
5,5 
4,1 
3,0 
2,1 
1,5 

7,1 
5,3 
3,9 
2,9 
2,0 
1,4 

7,2 
5,4 
3,9 
2,8 
2,1 
1,4 

7,5 
5,9 
4,1 
2,9 

33, 
32, 
33, 
34, 
36, 
38, 

1 
4 
o 
2 
1 
7 

32,2 
31,4 
31,8 
33,2 
35,0 
37,6 

33,1 
32,1 
32,4 
33,5 
35,2 
37,5 

34, 
33, 
33, 
34, 

2,1
1

36, 
1,4 38, 

9 
8 
9 
8 
1 
5 

8,6 
6,5 
4,8 
3,5 
2,5 
1,7 

10,1 
7,7 
5,8 
4,1 

3 
3 
3 
3 
3 
4 

9,7 
8,3 
7,9 
8,4 
9,8 
1,8 

47,0 
44,0 
43,3 
43,2 

3,1
1

44,6 
2,2 46,3 

1 Z = Rohe; T = Temperatur; U = relative Feuchtigkeit, als gleichbleibend fUr die 
ganze Luftsaule angenommen; p = Luftdruck (mb); B' = angenaherte aquivalent
potentielle Temperatur; q = spezifische Feuchtigkeit; Ba' = angenaherte pseudo. 
potentielle Tempflratur. 
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192~351 

0 
1000 
2000 
3000 
4000 
5000 

o 
1000 
2000 
3000 
4000 
5000 

0 
1000 
2000 
3000 
4000 
5000 

0 
1000 
2000 
3000 
4000 
5000 

1 

T 

12,4 
4,4 

-3,6 
-11,6 
-19,6 
-27,6 

13,6 
5,6 

-2,4 
-10,4 
-IS,4 
-26,4 

12,3 
4,6 

-3,2 
-lO,S 
-IS,6 
-26,3 

9,1 
1,6 

-5,S 
-13,3 
-20,S 
-2S,3 

01 5,0 
1000 - 2,6 
2000 -10,2 
3000 -17,S 
4000 -25.4 
5000 -33,1 

01 1,4 
1000 - 6,5 
2000 -14,3 
3000 -22,2 
4000 -30,0 
5000 -37,S 

I 

Arktlkluft -AK I 
U I pie' I fJ lea' 

Tropikluft - TW 

T 

Juni/Juli 

67,5 1007,2 27,0 6,0 29,0 20,4 75,5 1007,2 47,S \ 11,3 52,S 
67,5 S92,4 24,0 4,0 25,5 14,4 75,5 S96,0 46.3 S,7 49,5 
67,5 7S7,5 22,2 2,5 23,5 S,6 75,5 795,1 45,6 6,6 47,6 
67,5 692,7 21,9 1,5 22,5 2,6 75,5 703,5 45,6 4,9 47,3 
67,5 606,5 22,3 0,9 22,S -3,4 75,5 620,S 46,9 3,6 4S,0 
67,5 52S,9 23,4 0,5 24,0 -9,2 75,5 546,3 49,0 2,6 50,0 

Juli/August 

72,2 1007,1 30,4 7,0 32,S 20,S 77,0 1007,1 49,2\11,7 54,0 
72,2 S92,S 27,0 4,6 2S,2 14,9 77,0 S96,0 47,7 9,1 51,0 
72,2 7SS,6 24,9 2,9 25,7 9,1 77,0 795,3 47,0 7,0 49,2 
72,2 693,S 23,9 I,S 24,3 3,2 77,0 703,9 47,3 5,3 49,2 
72,2 607,S\24,1 1,0 24,5 -2,6 77,0 621,3 4S,7 3,9 49,9 
72,2 530,4 25,0 0,6 25,2 -S,4 77,0 546,9 50,3 2,S 51,3 

August/September 

77,0 100S,3 2S,9\ 6,S 31,0 20,2 76,S 1 
100S,3 47,7 11,3 52,4 

77,0 S93,4 25,5 4,6 26,9 14,4 76,S S97,0 46,4 S,S 49,4 
77,0 7SS,7 23,9 3,0 24,6 S,6 76,S 795,9 45,9 6,7 4S,0 
77,0 693,7 23,4 I,S 23,S 2,S 76,S 704,3 46,2 5,0 4S,0 
77,0 607,7 23,9 1,1 24,3 - 3,0 1 76,S 621,6 47,S 3,S 49,0 
77,0 530,2 25,3 0,6 25,6 - S,S 76,S 547,0 49,S 2,S 50,S 

September/Oktober 

7S,6 100S,S 22,3 5,6 24,0 IS,7 75,S 100S,9 43,2 10,1 46,4 
7S,6 S92,7 20,5 3,S 21,9 12,S 75,S S96,7 42,2 7,S 44,5 
7S,6 7S7,0 20,1 2,5 20,9 7,0 75,S 795,1 42,0 6,0 43,S 
7S,6 691,2 20,2 1,5 20,7 1,2 75,S 703,0 43,0 4,5 44,3 
7S,6 604,S 21,4 0,9 21,S -4,6 75,S 1 620,0 44,S 3,3 45,9 
7S,6 527,1 23,2 0,5 23,7 -10,5· 75,S 545,1 46,9 2,4 47,9 

Oktober/N ovember 

SO,S 100S,2 15,0 4,3 16,21 16,2 73,S 100S,2 36,9 S,5 39,S 
SO,S SS9,2 14,1 2,S 15,1 10,2 73,S S95,1 36,1 6,4 3S,2 
SO,S 7S2,3 14,0 I,S 14,S 4,4 73,8 792,7 36,6 4,9 3S,2 
SO,S 6S5,6 14,7 1,1 15,4 -1,6 73,8 700,1 37,9 3,6 39,1 
SO,S 59S,5 16,1 0,6 16,5 -7,4 73,S 616,5 40,0 2,6 40,9 
SO,S 520,1 17,S 0,4 IS,O -13,4 73,S 541,3 42,S 1,9 43,1 

N ovember/Dezember 

S2,S 1007,0 9,3 3,4 10,6 14,2 74,5 1007,0 132,2 7,5 34,6 
S2,S SS7,7 S,5 2,2 9,2 S,2 74,5 S93,3 32,1 5,7 33,9 
S2,S 779,3 8,7 1,3 9,2 2,2 74,5 790,3 32,7 4,2 34,3 
S2,S 6S1,6 9,2 O,S 9,7 -3,S 74,5 697,2 34,1 3,1 35,6 
S2,S 593,6 10,9 0,4

1

11,2 -9,S 74,5 613,2 36,3 2,2 37,2 
82,S 514,4 12,7 0,2 13,2 -15,S 74,5 537,7 39,2 1,5 39,S 
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Tabelle 5: GK (= PK) und GW (= PW). 

Luft der gem. Breiten(Kaltmasse) - GK I 
T I u I p I 9' I q lea' 

Luft der gem. Breiten (Warmmasse) - GW 

T I u! p I 9' I q lea' 

DezemberjJanuar 

0 4,0' 84,0 1007,7 14,0 4,3 15,3 7,8 i 80,0 1007,71 20,11 5,2 21,4 
1000 -3,1 84,0 889,6 13,7 2,9 14,7 1,8 I 80,0 891,5 21,0 3,9 22,0 
2000 -10,3 84,0 782,5 14,0 1,9 14,8 - 4,3 I 80,0 786,3 22,51 2,8 23,4 
3000 -17,4 84,0 685,8 15,2 1,2 15,9 - 10,3180,0 691,5 24,8 2,0 25,6 
4000 -24,6 84,0 598,8

1
17,0 0,7

1
17,6 - 16,3 80,0 1 606,2 27,8 1 1,4 28,2 

5000 -31,8 84,0 520,8 19,6 0,4 20,0 - 22,4 80,0 529,9 31,0 I 1,0 31,3 

JanuarjFebruar 

0 3,8 83,0 1008,3 13,4 4,1 14,5 7,2 82,0 1008,31 19,4 5,1 20,9 
1000 -3,4 83,0 889,9 12,9 2,8 13,8 1,2 82,0 891,6 20,1 3,8 21,5 
2000 -10,7 83,0 782,6 13,2 1,8 13,9 -4,9 82,0 786,2 122,0 2,8 22,9 
3000 -17,9 83,0 685,7 14,8 1,1 15,2 -10,9 82,0 691,1 24,1 2,0 24,7 
4000 -25,1 83,0 598,7 16,7 0,7 17,0 -16,9 82,0 605,7 126,91 1,4 27,5 
5000 -32,4 83,0 520,8 18,8 0,4 19,0 -23,0 82,0 529,2 30,3 0,9 30,8 

FebruarjMarz 

0 4,41 81,0 1006,0 14,7 4,2 15,8 8,0 78,31 1006,0 20,71 5,2 22,1 
1000 - 2,7 81,0 888,2 14,1 2,9 15,1 2,0 78,3 889,9 21,2 3,9 22,4 
2000 - 9,81 81 ,0 781,5 14,4 1,9 15,3 -4,1 78,3 784,9 22,9 2,8 23,9 
3000 - 17,0 81,0 685,1 15,9 1,2 16,7 -10,2 78,3 690,3 25,1 2,0 26,0 
4000 -24,2

1
81,0 598,3

1

17,9 0,7 18,3 -16,2
1

78,3 605,2 28,0 1,4 28,4 
5000 - 31,3 81,0 520,5 20,0 0,4 20,3 -22,3 78,3 528,9 31,3 0,9 31,5 

MarzjApril 

0 6,6 78,5 1005,4 18,0 4,7 19,2 9,6 76,81 1005,4 23,21 5,7 24,8 
1000 -0,6 78,5 888,6 17,2 3,2 18,2 3,4 76,8 890,0 23,9 4,2 25,1 
2000 -7,8 78,5 782,6 17,4 2,1 18,2 -2,7 76,8 785,6 25,1 3,1 26,3 
3000 -14,9 78,5 686,7 18,6 1,4 19,2 -8,8 76,8 691,4 26,9 2,2 28,0 
4000 -22,0 78,5 600,5 20,2 0,8 20,4 -15,0

1

76,8 606,5 29,2 1,5
1

30,3 
5000 -29,2 78,5 523,0 22,7 0,5 22,8 - 21,1 76,8 530,5 32,8 1,0 33,1 

ApriljMai 

0 9,7 76,01 1006,9 23,1 5,6 25,0 12,0 79,0 1006,9 28,7 6,8 I 30,2 
1000 2,6 76,0 891,1 22,0 3,9 23,2 5,8 79,0 892,3 28,4 5,1 29,7 
2000 -4,6 76,0 786,1 21,9 2,6 22,8 -0,2 79,0 788,5 29,6 3,7 30,5 
3000 -11,8 76,0 690,9 22,4 1,7 23,2 -6,3 79,0 694,7 31,0 2,7 31,9 
4000 -19,0

1
76,0 605,1 123,8 1,1 124,4 -12,4 I 79,0 610,2 i 33,2 1,9

1
33,9 

5000 - 26,1 76,0 527,9 25,9 0,6 26,2 - 18,5 I 79,0 . 534,4 35,9 1,3 36,3 

MaijJuni 

0 13,1 73,01 1007,6 29,8 6,8 31,7 14,9 78,5 1007,6 35,0 8,2 37,8 
1000 6,0 73,0 893,2 27,9 4,8 29,2 8,9 78,5 894,2 34,2 6,3 36,2 
2000 -1,0 73,0 789,2 27,2 3,3 28,4 2,9 78,5 791,4 34,7 4,6 36,2 
3000 -8,0 73,0 694,9 27,7 2,2 28,5 -3,2 78,5 698,5 36,0 3,4 36,9 
4000 -15,1 173,0 609,7 28,8 1,4 28,3 -9,2 78,5 614,5 37,9 2,4 38,3 
5000 - 22,1 73,0 533,1 30,7 0,9 31,1 -15,2 78,5 539,1 40,3 1,7 40,6 
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193~351 Luft der gem. Breiten 5Kaltmasse) - GK I Luft der gem. Breiten (Warmmasse) - GW 

T I u I p i 8' I II ! ea' T I u I p 

0 15,51 73,0 
1000 8,6 73,0 
2000 1,6 73,0 
3000 -5,4 73,0 
4000 -12,4 73,0 
5000 -19,2 73,0 

0 16,0 176,51 
1000 9,0 76,5 
2000 2,0 76,5 
3000 -4,8 76,5 
4000

1
- 11,8 76,5 

5000 -18,8 76,5 

0 15,0 77,0 I 
1000 8,0 77,0 
2000 1,2 77,0 
3000 -5,8 77,0 
4000 -12,6 77,0 
5000 -19,6 77,0 
----

0 12,4 I 77,51 
1000 5,4 I 77,5 
2000 -1,41 77,5 
3000 - 8,4 77,5 
4000 -15,3

1
77,5 

5000 -22,3 77,5 

0 8,6 81,51 
1000 1,6 81,5 
2000 -5,4 81,5 
3000 -12,4 81,5 
4000 - 19,4

1
81,5 

5000 - 26,4 81,5 

0 5,5 84,0 
1000 -1,6 84,0 
2000 -8,6 84,0 
3000 -15,6 84,0 
4000 -22,7 84,0 
5000 -29,8 84,0 

Juni/Juli 

1007,2 34,9 8,0 37,5 16,8 77,81 
894,0 32,2 5,7 34,3 10,9 77,8 
790,9 31,1 3,9 33,0 5,0 77,8 I 
697,5 31,5 2,7 32,3 -1,0 77,81 
612,8 32,3 1,8 33,0 -7,0 77,8 
536,6 34,0 1,1 34,6 - 13,0 177,8 I 

Juli/August 

1007,1 36,91 8,6 39,3 17,4 
894,0 34,1 6.2 35,9 11,4 
790,9 32,8 4,3 34,4 5,5 
697,7 32,8 2,9 33,8 -0,4 
613,2

1
33,4 1,9 34,2 -6,4 

537,1 35,0 1,3 35,8 -12,2 

August/September 

1008,3 134,71 8 
894,6 32,1 5 
791,3 31,2 4 
697,5 31,2 2 
612,8 32,0 1 
536,5 34,0 1 

,1 
,8 
,0 
,7 
,8 
,2 

37,0 
34,0 
32,7 
32,3 
33,0 
34,2 

16,6 
10,6 

4,8 
-1,2 
-7,0 

-13,0 

September/Oktober 

1008,8 28,9 6,9 31,0 14,4 
894,0 27,2 4,9 28,9 8,6 
789,7 26,6 3,4 28,2 2,7 
695,3 27,2 2,2 28,1 -3,2 
610,0 28,6 1,5

1
29,0 -9,1 

533,3 30,4 0,9 30,7 -15,0 

Oktober/November 

1008,2 21,9 5,6 ' 23,6 11,2 
892,0 21,0 3,9 22,0 5,3 
787,9 21,0 2,6 21,6 -0,6 
692,3 21,8 1,7 22,1 -6,6 

79,2 
79,2 
79,2 
79,2 
79,2 
79,2 

80,5 
80,5 
80,5 
80,5 
80,5 
80,5 

80,0 I 
80,0 
80,0 I 
80,0 
80,0 
80,0 I 

80,5 
80,5 
80,5 
80,5 

606,2 23,2 1,1 123,4 -12,5\80,5 
528,8 25,6 i 0,7 25,7 -18,4 80,5 

I! 

November /Dezember 

1007,0 16,91 4,7 18,01 8,8 79,51 
889,6 16,1 3,2 17,0 2,8 79,5 
783,1 16,5 2,1 17,2 -3,1 79,5 
687,0 17,8 1,4 18,3 -9,0 79,5 
600,5 19,7 0,9 20,0 -15,0 79,5 
522,8 22,0 0,5 22,2 - 21,0 79,5 

1007,2 ! 39,31 
894,6 i 38,4 
792,5 38,5 
700,1 ! 39,3 
616,7 [41,0 
541,5 43,7 

I 

1007,11 41 ,01 
894,8 40,1 
792,8 40,0 
700,6 40,9 
617,3 42,6 
542,3 45,0 

1008,3 39,61 
895,4 38,3 
793,1 38,4 
700,6 39,4 
617,1 41,3 
541,8 43,8 

1008,8 34,0 I 
895,1 33,6 
792,0 34,3 
698,8 36,8 
615,0 38,0 
539,6 40,8 

1008,2 26,91 
893,2 27,4 
789,1 28,4 
595,2 30,7 
610,5

1
33,0 

534,8 35,9 

1007,0 22,1\ 
891,1 22,9 
786,5 24,2 
692,1 26,7 
607,2 29,6 
531,0 32,9 

9,21 42,6 
7,1 40,0 
5,3[40,1 
3,9 40,7 
2,8\42,0 
2,0 44,0 

9,8 44,3 
7,5 42,2 
5,6 41,7 
4,2 41,9 
3,0 43,5 
2,2 45,3 

9,4 42,7 
7,2 40,1 
5,4 39,9 
4,0 40,3 
2,9 41,8 
2,1 44,3 

8,2 37,0 
6,2 35,6 
4,6 35,8 
3,4 36,7 
2,5 38,8 
1,8 40,8 

6,6 29,0 
5,0 29,0 
3,8 30,0 
2,7 31,4 
1,9

1
33,5 

1,3 36,1 

5,6 23,8 
4,1 24,1 
3,1 25,6 
2,2 27,7 
1,6 30,3 
1,1 33,2 
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Tabelle 6. Vertikaler Temperaturgradient, mittlere relative Feuchte und 
aquivalentpotentielle Temperatur am Boden in aktiven Luftmassen 

tiber Deutschland. (Nach SCHINZE 1938.) 

Vertikaler Temperatur- Relative Feuchte der qu va en po en Ie e 
Monat gradient Luftsllule Temperatur am Boden 

eo' 
X I Itt t· 11 

~----- --_. -

I AK I GK I GW I TW AK I GK I GW 
I 

TW AK I GK 
I 

GW I TW 

Januar ......... 0,781°,721 0,60 0,61 87 84 82 
i 

75 5,2 14,4 20,5 31,3 ! 

Februar ........ 0,77 10,721°,60 0,60 82 82 82 i 79 3,6 14,0 19,9 31,0 
Marz ........... 0,77 0,71 0,61 0,62 79 80 75 72 7,5 16,3 22,4 31,8 
April ........... 0,78 0,72 I 0,62 0,61 79 77 79 76 12,5 20,6 25,8 34,9 
Mai ............ 0,77 0,71 1 0,60 0,61 74 75 79 74 18,7 27,7 33,5 4],8 
Juni ........... 0,80 0,70 0,60 0,59 68 71 78 74 24,2 33,7 38,4 47,3 
Juli ............ 0,80 0,69

1 

0,59 0,59 67 75 78 77 31,5 38,1 41,9 50,3 
August ......... 0,80 0,69 0,60 0,58 78 78 81 77 31,4 37,6 41,8 50,6 
September ...... 0,75 '0,69 0,59 0,59 77 76 80 77 28,1 33,9 39,3 47,7 
Oktober ........ 0,75 10,70 0,59 0,58 81 79 80 75 18,9 26,2 31,8 41,5 
November ...... 0,77 i 0,70 0,59 0,60 81 84 81 72 13,4 19,7 24,3 33,6 
Dezember ....... 0,80 0,71 0,60 0,60 I 84 84 78 77 6,4 15,3 21,8 32,7 

AK und TW: 1929 bis 1935 GK und GW: 1931 bis 1935 
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Tabelle 7. Typische Bodenwerte der Temperatur in den Hauptluft-
mass en bei verschiedener relativer Feuchte fur Deutschland. (Nach 

SCHINZE 1938.) 

8chliisse\ 

I 
0 8 7 ! 6 3 2 1 

U 
I Ofo 98 85 75 65 35 25 10 

1929 bis 1935 Arktikluft - AK 
Januar .......... -2,5 -2,2 -1,9 -1,3 -0,7 0,0 0,8 1,7 2,5 4,2 
Februar ......... -3,5 -3,2 -2,9 -2,3 -1,8 1,1 -0,4 0,3 1,2 2,6 
Marz ........... -1,2 0,9 0,5 0,1 0,8 1,5 2,3 3,2 4,2 6,1 
April. ........... 1,7 2,1 2,6 3,3 4,1 4,9 5,9 6,9 8,2 10,3 
Mai. ............ 5,3 5,7 6,2 7,0 8,0 9,0 10,1 11,3 12,9 15,8 
Juni .. _ ......... 7,9 8,4 9,0 9,9 10,9 12,1 13,3 14,8 16,8 20,6 
Juli. ............ 11,1 11,6 12,3 13,4 14,6 15,9 17,5 19,3 
August .......... 11,0 11,5 12,2 13,3 14,5 15,8 17,4 19,2 
September ...... 9,8 10,3 11,0 12,0 13,2 14,4 15,8 17,6 19,5 24,1 
Oktober ......... 5,3 5,7 6,2 7,8 8,0 9,0 10,1 11,3 12,9 15,8 
November ....... 2,2 2,6 3,1 3,8 4,6 5,5 6,6 7,7 9,0 11,4 
Dezember ....... -1,4 -1,0 -0,6 0,0 0,7 1,4 2,2 3,1 4,1 6,0 

Tropikluft - TW 
Januar .......... 10,9 11,5 12,2 13,2 14,4 15,7 17,3 19,2 21,3 
Februar ......... 10,9 11,5 12,2 13,2 14,4 15,7 17,3 19,2 21,3 
Marz ........... II,2 11,7 12,4 13,5 14,6 15,9 17,5 19,5 21,6 
April ............ 12,3 12,8 13,5 14,7 15,9 17,3 18,9 21,0 23,3 
Mai ............. 15,0 15,7 16,5 17,7 19,1 20,6 22,5 24,6 27,3 
Juni ............ 17,2 17,9 18,7 19,9 21,4 23,1 25,1 27,5 30,8 
Juli ............. 18,2 18,8 19,7 21,0 22,5 24,2 26,2 28,7 31,9 
August .......... 18,3 18,9 19,8 21,1 22,6 24,3 26,3 28,8 32,0 
September ...... 17,1 17,8 18,6 19,9 21,4 23,1 25,1 27,5 30,8 
Oktober ......... 15,1 . 15,7 16,5 17,7 19,1 20,6 22,5 24,6 27,3 
November ....... II,8 12,4 13,1 14,3 15,5 16,7 18,3 20,3 22,7 
Dezember ....... II,6 12,1 12,8 13,9 15,0 16,4 18,0 19,9 22,1 

1931 bis 1935 Luft der gem. Breiten (Kaltmasse) - GK 
Januar .......... 2,9 3,3 3,7 4,5 5,3 6,2 7,2 8,4 9,7 12,1 
Februar ......... 2,6 3,0 3,4 4,2 5,0 5,9 6,9 8,1 9,4 11,8 
Marz ............ 3,9 4,3 4,8 5,6 6,5 7,4 8,5 9,7 11,2 13,8 
April ............ 6,1 6,5 7,1 8,0 8,9 10,0 11,1 12,5 14,1 17,2 
Mai ............. 9,3 9,8 10,5 11,5 12,7 13,9 15,3 17,1 19,0 23,6 
Juni ............ 11,9 12,5 13,2 14,3 15,5 17,0 18,6 20,5 23,1 27,8 
Juli ............. 13,8 14,3 15,0 16,2 17,5 19,0 20,8 22,7 25,2 31,5 
August .......... 13,5 14,1 14,8 16,0 17,3 18,7 20,5 22,3 24,8 31,0 
September ....... 12,0 12,6 13,3 14,4 15,6 17,1 18,7 20,6 23,2 28,0 
Oktober ......... 8,7 9,3 9,9 10,9 12,0 13,2 14,6 16,2 18,2 22,3 
November ....... 5,6 6,1 6,6 7,5 8,4 9,5 10,7 12,1 13,7 16,8 
Dezember ....... 3,3 3,7 4,2 5,0 5,9 6,8 7,9 9,0 10,4 13,0 

Luft der gem. Breiten (Warmmasse) - GW 
Januar .......... 6,0 6,4 7,0 7,9 8,8 9,9 11,1 12,5 14,3 17,5 
Februar ......... 5,7 6,2 6,8 7,7 8,6 9,7 10,8 12,3 14,0 17,2 
Marz ............ 6,9 7,4 8,0 8,9 9,9 11,0 12,2 13,7 15,5 19,0 
April ............ 8,6 9,1 9,7 10,7 11,7 12,9 14,3 15,9 17,9 22,0 
Mai ............. II,8 12,4 13,1 14,3 15,5 16,9 18,4 20,3 22,8 27,5 
Juni ............ 13,8 14,4 15,2 16,4 17,7 19,2 21,1 23,0 25,6 31,9 
Juli ............. 15,2 15,8 16,7 17,9 19,2 20,8 22,5 24,6 27,3 33,5 
August .......... 15,1 15,7 16,6 17,8 19,1 20,7 22,3 24,3 27,0 33,0 
September ....... 14,2 14,7 15,5 16,7 18,0 19,5 21,4 23,4 26,0 32,3 
Oktober ......... 11,2 11,7 12,4 13,5 14,6 15,9 17,5 19,4 21,7 26,3 
November ....... 7,9 8,4 9,0 9,9 10,9 12,1 13,4 14,9 16,8 20,8 
Dezember ....... 6,6 7,1 7,7 8,6 9,6 10,7 11,9 13,3 15,1 18,5 
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Tabelle 9. Vertikaler Temperaturgradient in verschiedenen Luftmassen 
iiber Moskau nach A. N. POLJAKOWA 1936. 

cT cP rnP rnA aP 

1932-1935 I Dicke der I Dicke der Dicke der I Dicke der I Dicke der I 
'Y I untersuchten 'Y untersuchten 'Y untersuchtenl 'Y luntersuchten 'Y untersuchten 

Schlcht I Schlcht Schlcht Schicht I Schlcht 

April ... 0,74 500-3600 
Mai .... 0,77 500-3625 0,61 239-3772 
JW1.i .... 0,58 160-4800 0,57 432-4537 
Juli .... 0,65 160-3350 0,59 442-4430 
August 0,57 160-5000 0,59 273-4686 0,56 160-4090 
Sept .... 0,54 500-4750 0,49 492-4362 0,61 653-3248 0,59 160-3530 
Oktober. 0,54 610-4666 0,49 668-4916 0,53 383-4251

1
0,78 160-3107 

Dez ..... . 0,74 487-4410 

Tabelle 10. Typische Bodenwerte der Temperatur III verschiedenen 
Luftmassen zu Mosk au nach B. P. ALIssow. 

1932-1934 

Januar ................ . 
Februar ................ . 
Marz ................... . 
April .................. . 
Mai ................... . 
Juni ................... . 
Juli ................... . 
August ................. . 
September .............. . 
Oktober ................ . 
November .............. . 
Dezember .............. . 

cA 

-19 
-16 
-13 

1 
8 

10 

11 
7 
4 

-10 
-18 

rnA 

-9 
-8 
-6 

4 
-6 
-8 

rnP 

-1 
-2 

1 
4 

12 
13 
16 
15 
12 
5 
2 

-1 

cP 

-7 
-9 
-5 

6 
13 
16 
20 
16 
11 

6 
-1 
-6 

1 
15 
18 
20 
22 
21 
16 
10 

4 

cT 

20 

24 
26 
26 
20 
16 
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Tabelle 11. Mittlere charakteristische Werte1 der Luftmassen in den 
Vereinigten Staaten von Nordamerika. (Nach R. C. WILLETT 1938.) 

Station Ellendale. 

__ 2 ______ ,!:_i ,I u 1-"'-\ I 

I ul e' 
I I u I T q 

I T q e' 

Luftmasse Po Winter Pp (NppJ Winter Po Sommer 

Boden ... 1 -26,1 0,32 82 250 -1,2 3,0184 284 19,0 6,3 312 
1000 ..... -25,3 0,35 80 256 7,0 3,0 40 299 16,2 5,6 313 
2000 ..... -20,1 0,60 272 0,8 2,2 300 9,8 3,9 312 
3000 ..... -21,5 0,50 280 -6,5 1,5 

1 

301 4,0 3,1 314 
4000 ..... -25,4 0,45 288 -14,0 1,1 302 -2,5 2,9 318 

Station Boston. 

2 
_T __ l_q_l!_1 _-"_I T q u e' 

Luftmasse To Winter Po Winter 

Boden ............ -6,3 I 0,9 I 43 267,0 1 14,0 8,8 82 310 
1000 ............. -14,3 0,6 55 268,0 13,7 6,5 60 314 
2000 ............. -18,0 0,5 274,3 8,7 6,2 86 319 
3000 ............. -23,0 0,3 279,0 2,0 4,6 84 318 
4000 ............. -29,0 0,2 283,3 -3,7 2,9 85 319 

Station Seattle. 

Luftmasse Pp Winter Pp Sommer 

! 
Boden ............ 8,3 4,4 75 292 16,5 7,1 62 308 
1000 ............. 0,0 2,7 88 289 8,5 6,3 91 308 
2000 ............. -8,3 1,5 288 4,5 3,9 307 
3000 ............. -14,3 0,8 289 0,5 2,3 

1 1 

308,5 
40002 ••••••••••••• -19,3 0,4 294 -2,5 1,7 310 

Station Royal Center. 

Luftmasse Po Winter Po Sommer 

Boden ............ -22,5 0,45 91 251,5 17,0 8,3 314 
1000 ............. -19,5 0,48 262,0 12,8 5,8 311 
2000 ............. -15,8 0,48 276,5 5,8 4,5 310 
3000 ............. -18,0 0,85 286,0 2,0 2,6 311 
4000 ............. -1,8 1,4 314 
5000 ............. -7,2 1,0 

I 

318 
6000 ............. -15,5 1,3 320 

1 Z = Rohe; T = Temperatur; q = spezifische Feuchtigkeit; U = relative Feuchtig
keit; 0' = aquivalentpotentielle Temperatur im AbsolutmaB. 

2 1m Sommer 3500 m. 
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50. Optiscbe 1Uerkmale der Luftmassen. 
a) Definition der opaJeszenten Triibung. 

223 

BERGERON hat auf eine weitere wichtige konservative Eigenschaft der Luft
massen hingewiesen, die kolloid-optischer Natur ist. Es ist dies die sog. opaleszente 
Trilbung, die durch sehr kleine, feste, in der Luft schwebende Teilchen bedingt wird. 

Die starksten Triibungen der Luft in den mittleren und hohen Breiten Europas 
werden durch Kondensationsprodukte, d. i. durch Nebel oder Dunst erzeugt. Die 
horizontale Sichtweite sinkt bei Nebel definitionsgemaB unter 1 km und betriigt 
auch bei Dunst hochstens einige Kilometer. Aber auch bei Fehlen von Nebel oder 
Dunst pflegt die Luft immer mehr oder weniger getriibt zu sein, was eine Folge der 
Zerstreuung des Lichtes nicht nur an den Luftmolekiilen selbst, sondern auch an 
kleinen festen Partikelchen ist, die in der Luft suspendiert sind. Nicht jede solche 
"trockene Triibung" ist identisch mit der "opaleszenten Triibung" BERGERONS, vor 
allem dann nicht, wenn die triibenden Partikelchen verhiiltnismaBig groB sind. Dies 
ist der Fall z. B. bei Stadtrauch, Bliitenstaub von Waldern, Rauch von Wald
branden usw., welche die Fernsicht auf wenige Kilometer beschranken konnen, 
wobei die Luft eine schmutziggelbe Farbung annimmt. Oder es ist dies der Fall 
beim Wiisten- und Steppenstaub, der die Luft in einen milchigweiBen Schleier hiillt 
und die Sichtweite bisweilen erheblich unter 1 km herabsetzt. 

Zum Unterschied von diesen zum Teil als Hohenrauch bekannten Lufttriibungen 
durch groBere Partikelchen hat BERGERON mit opaleszenter Triibung eine Luft
verschleierung bezeichnet, deren triibende Teilchen Dimensionen von der GroBen
ordnung von Zehntausendstelmillimetern haben und somit kleiner sind als die 
Wellenlangen des Lichtes. Ihr Vorhandensein in der Luft hat zur Folge, daB ent
fernte Gebaude, Berge und Walder eine blauliche Farbung annehmen, bzw. hinter 
einem mehr oder weniger blaulichen Schleier zu liegen scheinen; gleichzeitig nehmen 
helle oder leuchtende Gegenstande, wie Wolken, Schneeflachen, die Sonnen
scheibe usw. einen rotlichgelben Farbton an. Durch diese Farbnuancen unterscheidet 
sich die opaleszente Triibung einerseits von der schmutziggelben Triibung durch 
Rauch und Staub, anderseits von dem weiBen Nebel und dem grauen Dunst; iiber
dies ist sie schwacher als alle diese Triibungsarten. 

Aus dem Gesagten geht hervor, daB gewohnliche Fernsichtangaben nach dem 
synoptischen Schliissel, welche die Lufttriibung lediglich nach der Entfernung be
urteilen, in welcher die Umrisse der Gegenstande verschwinden, den Grad der 
opaleszenten Triibung nicht wiedergeben konnen. Vor allem liegen, wie wir sehen 
werden, die fiir uns wichtigen Stufengrade dieser Triibung oberhalb der Fernsicht
grenze von 50 km, fiir welche der Chiffernschliissel nur noch eine einzige Zahl 
(V = 9) aufweist; dieser Mangel an Differenzierung im Schliissel hangt damit zu
sammen, daB der Horizont des Beobachters im Flachland sich gewohnlich auf einen 
Umkreis beschrankt, der einen Halbmesser von 15-20 km hat. Bei einer Fernsicht 
von 50 km ist jedoch die opaleszente Triibung noch ziemlich stark; bei geringeren 
Triibungsgraden kann die Fernsicht von entsprechend hoch gelegenen Stellen aus 
250-300 km erreichen. BERGERON hat daher im Jahre 1919 eine Methode der Be
stimmung des Grades der opaleszenten Triibung (und der entsprechenden Fern
sicht) vorgeschlagen, die auf dem Farbgrad (der "Blaue") der Triibung sowie auf 
Angabe der Entfernung beruht, in welcher die Details der Gegenstande verschwinden. 

Die Bestimmung des Grades der opaleszenten Trilbung ist deshalb so wichtig, weil 
er - als konservative Eigenschaft einer Luftmasse - unmittelbare Hinweise auf deren 
Herkunft gibt. NaturgemaB wird eine Luftmasse in ihrem Quellgebiet mehr oder 
weniger mit festen Teilchen, vor allem mit Staub aufgeladen, verunreinigt werden. 
Besonders stark wird diese Triibung in Luftmassen sein, die sich iiber kontinentalen, 
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schnee- und waldfreien Fliichen, und namentlich uber Wustengegenden oder in deren 
Niihe ausbilden. Namentlich die Tropiklult wird sich durch reichlichen Staubgehalt 
auszeiehnen, ja die Partikelchen werden in ihr zuniichst (im Ursprungsgebiet) 
manehmal so groB sein, daB die Lufttrubung noch gar nicht den Charakter einer 
opaleszenten Trubung aufweist, sondern sich geradezu als eine Art Nebel auBert, 
wie es K. A. KARETNIKOWA fur Mittelasien nachgewiesen hat und wie es auch 
beim nordafrikanischen Scirocco der Fall sein kann. 

Die Konvektion ist nun bestrebt, die kleinsten Staubteilchen in der Luftmasse 
gleichmaBig zu verteilen. GroBere Teilchen fallen beim Vordringen der Tropikluft 
in hohere Breiten durch ihre Schwere allmahlich heraus. Die in ihr suspendiert 
zuruckbleibenden feinsten Partikelchen bedingen die starke opaleszente Trubung, 
die fiir vordringende Tropikluft gerade charakteristisch ist. Aber auch dieses sog. 
"Luftplankton" wird mit der Zeit aus der Tropikluft durch Regenfalle (die besonders 
beim Aufgleiten der Tropikluft entstehen) herausgewaschen. Wenn sich die Tropik
luft allmahlich in Polarluft umgewandelt hat, ist diese bereits planktonarm und 
kaum mehr opaleszenttrube. Am reinsten ist naturgemaB die Arktikluft, solange 
sie uber dem arktischen Becken verharrt. Dringt sie gegen niedrigere Breiten vor, 
so wird sie uber waldarmen und schneefreien Festlandfliichen immer mehr mit 
Staub angereichert und getrubt. Falls jedoch - wie gewohnlich - diese kontinen
talen Verunreinigungen aus groBen Teilchen bestehen (Rauch, grobkorniger Staub), 
so hat die Trubung keinen opaleszenten Charakter. 

Luftmassen, deren Quellgebiet uber den Meeren liegt, sind naturgemaB plankton
armer und daher weniger opaleszent getrubt, doeh gibt es hier - unter dem EinfluB 
der allgemeinen Zirkulation der Atmosphiire - wichtige Ausnahmen (vgl. Ab
schnitt 53). 

Es sei bemerkt, daB eine ganz leichte opaleszente Trubung auch der allerreinsten 
Luft ebenso eigen ist wie die blaue Farbe dem Himmel. Sogar im Fall groBtmog
lieher Fernsicht (> 500 km) bleiben die allerfernsten Gegenstande immer noch 
durch einen ganz feinen blauliehen Schleier verhullt. Diese Trubung wird hier nicht 
mehr von der Ininimalen Menge noch in der Luft suspendierter Fremdkorperchen 
hervorgerufen, sondern durch Lichtzerstreuung an den Molekulen der Luft selbst. 

b) Opaleszente Triibung und Fernsicht in verschiedenen Luftmassen. 

BERGERON hat vorgeschlagen, den Grad der opaleszenten Trubung (Op) durch 

den Quotienten -.!~~- auszudrucken, wo V die horizontale Fernsieht in Kilometern 

bedeutet. Nach dieser Definition entspricht z. B. eine Trubung von 2,00 einer 
Fernsicht von 50 km und eine Triibung von 0,25 einer Fernsicht von 400 km. Nach 
Beobachtungen ohne Instrumente schwankte diese GroBe in den Jahren 1917 bis 
1919 in Mittelschweden innerhalb der Grenzen von 0,3-5,0. Kontinentale Tropik
und kontinentale Polarluft wurden immer durch Werte von Op > 1, maritime Polar
und Arktikluft dagegen durch Werte < 1 charakterisiert. Nach neuen Angaben 
BERGERONS (Vorlesungen 1932) betriigt Op in Nordeuropa: 

in A: < 0,5, 
III P: 0,5-1,5, 
in mT: > 1,5. 

Eine Serie photometrischer Beobachtungen von E. W. PJASKOWSKAJA in 
Kutsehino bei Moskau, Juni-Juli 1931, ergab folgende Resultate: 

A: 0,6-1,0, 
mP: 1,3-1,8, 

cP-cT: 2,1-3,1. 
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Es ist begreiflich, daB in RuBland die Trubung der Arktikluft etwas groBer ist 
als in Skandinavien und daB kontinentale Tropikluft mittelasiatischer Herkunft 
hohere Trubungsgrade aufweist als die maritime Tropikluft, welche von den Azoren 
nach Skandinavien gelangt. 

Aus dem fruher Gesagten geht bereits hervor, daB sich gew6hnliche, nach dem 
synoptischen Schlussel durchgefUhrte Sichtbeobachtungen nicht zur nachtraglichen 
Berechnung des Op-Grades eignen. Hierzu mussen Sonderbeobachtungen der Fern
sicht nach der Anweisung von BERGERON durchgefiihrt werden, und es ware er
wunscht, daB sich zahlreiche Stationen, namentlich in Gebirgsgegenden, an diesen 
Beobachtungen beteiligen. Es liegt auf der Hand, daB Falle ausgeschieden werden 
mussen, wo die Lufttrubung nicht opaleszenten Charakter hat, also alle Falle mit 
Nebel, Dunst, Stadtrauch, Trubungen durch grobkornigen Staub und durch Wald
brande usw. 

Es folgen noch Angaben uber die horizontale Fernsicht in Mitteleuropa (Schlesien) 
beim Auftreten verschiedener Luftmassen nach TSCHIERSKE 1932. Die Fernsicht 
ist hier in Kilometern fUr ungestorte (fohnfreie und von "Obergangszonen entfernte) 
Luftmassen nach Beobachtungen im Flachland angefuhrt: 

A - 48, 
mP - 40, 
cP - 30, 
T - 17. 

Diese Zahlen sind wesentlich niedriger als die entsprechenden Werte der hori
zontalen Fernsicht, die BERGERON fUr Skandinavien nach dem Op-Verfahren er
halten hat, doch war dies von vornherein zu erwarten. 

H. TSCHIERSKE gibt auch den vorwiegenden Farbton entfernter Gegenstande in 
den verschiedenen Luftmassentypen an. Arktikluft ist durch hellblaue Farbung 
der Gegenstande (Berge) in einer Entfernung von rund 45 km charakterisiert, 
manchmal sogar durch Erkennbarkeit der naturlichen Farben. Fur maritime Polar
luft ist eine graublaue Farbung der Gegenstande in einer etwas kleineren Ent
fernung charakteristisch; kontinentale Polarluft farbt die Gegenstande "trube 
graublau" und Tropikluft "entfarbt" die Gegenstande bereits in einer Entfernung 
von 18 km (wofern die Gegenstande uberhaupt noch sichtbar sind). 

c) Der aktinometrische Triibungsfaktor in Abhangigkeit von den Luftmassentypen. 

Zur Untersuchung der Lufttrubung konnen auch aktinometrische Methoden be
nutzt werden. F. LINKE hat im Jahre 1922 vorgeschlagen, die atmospharische 
Triibung durch den sog. Trubungs/aktor zu charakterisieren. Der Triibungsfaktor 
wird ausgedriickt durch das Verhaltnis des Koeffizienten der Sonnenstrahlungs
schwa chung unter den gerade herrschenden atmospharischen Verhaltnissen zum 
Koeffizienten der Sonnenstrahlungs·schwachung in einer trockenen und staubfreien 
Idealatmosphare. Die GroBe des Triibungsfaktors bringt also den abschwachenden 
Effekt des in der Atmosphare enthaltenen Staubes und Wasserdampfes anschaulich 
zum Ausdruck. 

Es liegt auf der Hand, daB der Trubungsfaktor in Luftmassen verschiedener 
Herkunft verschiedene Werte aufweist, ebenso wie die opaleszente Triibung, obwohl 
es sich bei beiden eigentlich um ganz verschiedene Dinge handelt. Durch aktino
metrische Messungen in Moskau wurden im Jahre 1931 die in Abb. 85 ersichtlichen 
Schwankungsamplituden des Trubungsfaktors in Luftmassen verschiedener Her
kunft festgestellt (Arbeit von L. I. MAMONTOWA und S. P. CHROMOW 1933). Die 
Mittelwerte des Triibungsfaktors betrugen fiir cA 2,45 (22 Falle), mP 2,66 (22), 
cP 3,09 (12) und cT 3,49 (17). 

Chromow, Wetteranaiyse. 15 
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Wie von vornherein zu erwarten, ist (siehe auch Abb.85) die Arktikluft am 
transparentesten. An zweiter Stelle und ihr ziemlich nahe steht die maritime Polar
luft, dann kommt die kontinentale Polarluft und schlieBlich die kontinentale Tropik

luft. Diese Reihe steht ubri-
:---1 clL 

-r------,-[$~~J 
--l.i_-_-_-...,-.LI_m_P,l_...L1 -, __ .... ' 

[~-----I cAL 1 . J 

I ---, 
---~ gens mit den obigen An

gaben TSCHIERSKES uber die 
horizontale Fernsicht in Mit
teleuropa in v6lliger Uber-

1:8 1.'92,0 2:1 2:2 2:32:4 2',52,62,7 2',82',93'.03',1 3,23,33:43:5 3',6 3.7 3',8 3.9 einstimmung. 
Zum Vergleich seien 

Abb. 85. Amplituden der Werte des Triibungsfaktors fiir Luftmassen 
verschledener Herkuuft in Moskau 

(ausgezogene Linien nach Mittelwerten, gestrichelte Linien nach den 
Tagesextremen). 

noch auszugsweise die Er
gebnisse von 1. W. BUT und 
W. W. TORLEZKAJA fUr Ro
stow a. Don fur dasselbe 

Jahr 1931 und die Ergebnisse von L. 1. MAMONTOWA und E. J. SCHIJKO fUr Jalta 
von April bis November 1934 angegeben. 

Mittelwerte des Trubungsfak
tors (in Klammern Zahl der FaIle). 

Rostow a. Don JaJta 
cA . . . .. . .. 2,24 (8) 2,48 (7) 
mP . .. . ... 2,91 (16) 2,71 (19) 
cP. . . . . . .. 2,84 (26) 2,67 (34) 
cT ........ 3,04 (17) 3,05 (51) 

Uber dem Schwarzen Meer ist also zum Unterschied von Moskau die mP etwas 
truber als die cP, die cT ist dagegen uber dem Schwarzen Meer weniger trub als 
in Moskau. 

Weiter seien die Ergebnisse FRIEDRICHS' fUr die deutsche Insel Wyk in der 
Nordsee angegeben; die von FRIEDRICHS nach LINKE gegebene Nomenklatur der 
Luftmassen wurde in die Nomenklatur von BERGERON-SCHINZE uberfUhrt; ebenso 
wnrden auch die numerischen Werte der Faktoren, in die FRIEDRICHS veraltete 
Konstanten eingesetzt hatte, berichtigt: 

cA ............. 2,01, 
mP ............. 2,52, 
cP ............. 2,99, 
T .............. 3,73. 

Fur den Zeitraum Februar 1935 bis Januar 1936 hat H. ARAKAWA die Trubungs
faktoren in Japan berechnet. Wie Abb. 86 zeigt, kommen die optischen Verschieden
heiten der einzelnen Luftmassen auBerordentlich deutlich zur Geltung. AuBerdem 
nimmt die Trubung binnenwarts zu und polwarts ab (die Observatorien sind in 
der Abb. 86 nach zunehmender geographischer Breite angeordnet). 

SchlieBlich haben HAURWITZ und WEXLER charakteristische Werte des Trubungs
faktors fUr vier Stationen in den Vereinigten Staaten von Nordamerika nach Be
obachtungen in den Jahren 1931 bis 1933 bestimmt, und zwar fur: Washington, 
Boston, Madison Wis. und Lincoln Nebr. 

Auch diese Resultate wurden zwecks besserer Vergleichbarkeit aus der WILLETT
schen Luftmassennomenklatur in die BERGERON-SCHINzEsche uberfUhrt: 

Mittelwerte des Triibungsfaktors (in 
Washington Boston 

Pc - cA ....... 2,54 (26) 2,42 (52) 
N pp- mP ...... 2,62 (43) 2,65 (25) 
N PC - cP ....... 2,80 (34) 2,81 (39) 
TM - mT ....... 3,32 (6) 3,49 (5) 
Tc -cT ....... 3,70 (7) 

Klammern Zahl der FaIle). 
Madison 

2,00 (30) 
2,35 (44) 
2,55 (35) 

3,53 (6) 

Lincoln 
1,87 (23) 
2,34 (85) 
2,46 (28) 
3,39 (3) 
3,69 (3) 
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Betont sei, daB natiirlich auch bei der aktinometrischen Triibungsbestimmung 
FaIle mit Nebel, Dunst und erheblichen Lokaleinfliissen (GroBstadt usw.) aus
zuscheiden sind. 

Zum SchluB sei bemerkt, daB auch der Grad der Himmelsblaue nach der Skala 
von LINKE die Transparenz und folglich die Herkunft der Luftmasse einigermaBen 

2,0 2.5 
TrtJbungsfalrfor .1.0 ~5 
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Abb. 86. Amplitude der Werte des Triibungsfaktors fiir Luftmassen verschledener Herkunft iiber Japan. 

zu charakterisieren vermag. HRUDICKA 1939 findet nach dreijahrigen Beobachtungen 
in Bad Gleichenberg beim Ubergang von Arktikluft zu Tropikluft, sowie beim Uber
gang von maritimen zu kontinentalen Luftmassen im Winter eine Abnahme und 
im Sommer eine Zunahme des Himmelsblaus. 

Literatur zu Abschnitt 50. 

Anleitung zur Beobachtung der opaleszenten Lufttrubung als Beilage zu BERGERON 
1928. Nachtrage in BERGERON 1934 (1). 

Verschiedene Arbeiten tiber den Zusammenhang der beobachteten Lufttrubung 
mit der Wetterlage: MOESE 1927, FRIEDRICHS 1930, GRUNDMANN und MOESE 1931, 
PJASKOWSKAJA 1932, TSCHIERSKE 1932, ANGSTROM 1932, MAMONTOWA und CHROMOW 
1933, WEXLER 1933, HAURWITZ und WEXLER 1934, HAURWITZ 1934, WEXLER 1934, 
TORLEZKAJA und BUT 1934, M. POLJAKOWA·SIWKOW.TERNOWSKAJA 1935, MAMONTOWA 
und SCHIJKO 1935, ARAKAWA 1937 (1). 

Zusammenhang zwischen Luftmassen und Himmelsblau: VOIGTS 1933, HRUDICKA 1939. 
16* 
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51. Die thermodynamischen Eigenschaften der Luftmassen. 
a) Entropische und isentropische Beeinflussung der Luftmassen. 

Die Prozesse, welche auf die Eigenschaften der Luftmassen einwirken, konnen 
in zwei Gattungen eingeteilt werden, je nachdem ob sie die Entropie der Luft
masse und somit auch deren aquivalentpotentielle Temperatur andern oder nicht. 
1m ersten Fall nennen wir die Einwirkungen auf die Masse entropisch, im 
zweiten isentropisch. Zu den entropischen Vorgiingen gehoren: 

1. Der Warmegewinn der Luftmasse durch Absorption von Strahlungsenergie, 
sowie der Warmeverlust der Luft durch Ausstrahlung; 

2. der Warmeaustausch der Luftmasse mit der Unterlage (durch Warme
leitung, Turbulenz, Konvektion); 

3. der Feuchtigkeitsgewinn der Luftmasse durch Verdunstung der Unterlage 
(hierbei wird die latente Warme des Wasserdampfgehaltes vermehrt und folglich 
auch die aquivalentpotentielle Temperatur der Luft erhoht). 

Zu den isentropischen Vorgiingen gehoren: 
1. Warmeanderungen der Luftmasse infolge adiabatischer Vertikalbewegung 

(und zwar den Unebenheiten der Landschaft entlang oder im Verlauf der Konvektion 
oder bei frontalen Gleitprozessen); 

2. Warmeanderungen der Luftmasse infolge adiabatischer Horizontalbewegung 
(in Gebiete tieferen oder hoheren Drucks hinein) oder infolge lokaler adiabatischer 
Beeinflussung (durch zyklonale Druckanderungen). 

In den beiden letztgenannten Fallen andert sich die absolute Temperatur bei 
unveranderter potentieller (aquivalentpotentieller) Temperatur. 

Verunreinigung der Luft durch Staub kann eher zu den entropischen Einwir
kungen eingereiht werden, wofern die in die Luft gelangten Staubpartikelchen die 
Lufttemperatur andern konnen. 

Die wichtigsten und wesentlichsten entropischen Einfliisse machen sich auf die 
Luft von unten her geltend. Es sind dies: Erwarmung der Luft durch Absorption 
der langwelligen Erdstrahlung; Erwarmung der Luft durch molekulare Warme
leitung und Konvektion von der Erdoberflache aus; ihre Abkiihlung durch Aus
strahlung vorwiegend gegen die Erdoberflache; ihre Abkiihlung infolge Warme
abgabe an die Erde durch Turbulenz; schlieBlich ihre Feuchtezunahme durch Ver
dunsten der Unterlage. 

Besonders wichtig ist es, wie wir weiter sehen werden, daB diese Vorgange nicht 
gleichmaBig auf die ganze Dicke der Luftmasse, sondern vor allem und hauptsach
lich auf ihre unteren Schichten einwirken. 

Von den isentropischen Vorgangen sind naturgemaB die vertikalen Luftver
lagerungen die wichtigsten. Sie konnen die absolute Temperatur der Luftmasse 
sehr erheblich andern und hierdurch die Luft entweder zur Sattigung bringen oder 
aber sie yom Sattigungszustand entfernen. Aber auch adiabatische Zustandsande
rungen der Luft ohne Vertikalverlagerungen diirfen nicht aus dem Auge gelassen 
werden. Sie konnen gelegentlich, wie in Abschnitt 42 d () erwahnt, im Bereich sich 
rasch vertiefender Zyklonen das Auftreten von Nebel oder Nieseln beschleunigen und 
verstarken. 

b) Stabile und labile Luftmassen. 
Die bereits (in den Abschnitten 49 und 50) besprochenen konservativen Eigen

schaften einer Luftmasse sind das Ergebnis der Gesamtheit auBerer Einfliisse, 
welchen die Masse wahrend ihrer Ausbildung und auf ihrer Bahn von der Quelle 
bis zum betreffenden Gebiet ausgesetzt war (,,/ernere Lebensgeschichte" nach BER
GERON). Die Luftmasse weist jedoch noch eine Reihe wichtiger Eigenschaften auf, 
die sie durch entropische Einfliisse angenommen hat, welchen sie erst in den aller-
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letzten Tagen oder Stunden unterworfen war ("rezente Lebensgeschichte" nach BER. 
GERON). Die wichtigste dieser Eigenschaften ist die vertikale Temperaturverteilung 
in der unteren Schicht (von der Dicke einiger hundert oder weniger tausend Meter). 
Von der GroBe des vertikalen Temperaturgradienten in den unteren Schichten 
hangt vor allem der Charakter der Kondensationsprozesse und Kondensations· 
produkte in der Luftmasse abo 

1st der vertikale Temperaturgradient im unteren, mehrere Kilometer machtigen 
Teil einer Luftmasse vom adiabatischen Gradienten (zunachst vom trockenadiaba· 
tischen, spater - nach Erreichung des Kondensationsniveaus - vom feucht· 
adiabatischen) nicht weit entfernt oder iiberschreitet er ihn sogar, so weist eine 
solche Luftmasse die Wettermerkmale labiler Schichtung aufl und kann daher labil 
genannt werden (auch wenn sie zum Teil nur feuchtlabil geschichtet ist). In der 
Regel ist eine labile Masse identisch mit einer fortschreitenden ("aktiven") Kale· 
masse (BERGERON 1928; dieser Begriff wird weiter unten erlautert). In ihr nimmt 
die Temperatur bis zum Kondensationsniveau um rund 1 ° pro 100 m ab, dariiber 
um nicht sehr viel weniger (0,6-0,9° pro 100 m). Freilich kann in noch groBeren 
Hohen die feuchtlabile Schichtung der Masse von einer stabilen, nicht selten 
sogar mit einer Schrumpfungsinversion verbundenen Schichtung abgelost werden. 

1st der Temperaturgradient innerhalb mehrerer Hektometer oder gar einiger 
Kilometer des unteren Teils einer Luftmasse erheblich geringer als der trocken· 
adiabatische (also von der GroBenordnung 0,3-0,6° pro 100 m oder sogar noch 
weniger, bis zu Isothermie oder Inversion), so weist eine solche Masse die Wetter· 
merkmale stabiler Schichtung auf und kann daher stabil genannt werden (auch 
wenn sie nur feuchtstabil geschichtet ist). In der Regel ist eine stabile Masse 
identisch mit einer fortschreitenden ("aktiven") Warmmasse (siehe unten). In 
den hoheren Schichten konnen die vertikalen Temperaturgradienten feuchtadiaba. 
tisch oder noch groBer, d. h. die Luftmasse kann dort schon feuchtlabil geschichtet 
sein. DaB labile Massen einen konvektiven Bewolkungscharakter mit Schauer. 
niederschlagen und stabile Massen eine schichtformige Struktur der Bewolkung mit 
Nieseln aufweisen werden, ist von vornherein klar. 

Ganz allgemein stutzt sich also die thermodynamische U nterscheidung zf»ischen den 
Luftmassen auf die GrofJe des vertikalen Temperaturgradienten in den unteren Schichten, 
und zwar in einer Machtigkeit von einigen hundert Metern im Fall der stabilen 
und von einigen tausend Metern im Fall der labilen Masse. Dieser Unterschied 
erklart sich dadurch, daB die Abkuhlung von der Unterlage nach oben nur durch 
dynamische Turbulenz iibertragen wird (wenn man von der sehr wenig wirksamen 
Warmeleitung absieht); an der Ubertragung der Erwiirmung nach oben nimmt da. 
gegen der viel durchdringendere V organg der thermischen Konvektion teil. 

1m folgenden werden wir die Einteilung in labile und stabile Massen durch eine 
in den meisten Fallen gleichbedeutende Einteilung in kalte und warme Massen 
ersetzen. 

c) Die KaItmasse. 

Wir haben bereits darauf verwiesen, daB eine labile Masse in der Regel mit einer 
Kaltmasse (K) identisch ist. Was versteht man unter diesem Begriff und was fiir 
ein Zusammenhang besteht zwischen den Bestimmungsstiicken "labil" und "kalt" 1 

Wenn wir annehmen, daB eine Luftmasse von einer kalten iiber eine immer 
warmere Unterlage vordringt, so wird sie iiberall kalter als die Unterlage ankommen 
und infolgedessen von ihr Warme durch Leitung und Konvektion aufnehmen. 
Weiter sei angenommen, daB sich die Luitmasse, wie es unter diesen Umstanden 
meist der Fall ist, mit einer von Norden gegen Siiden gerichteten Komponente be· 

1 Vgl. auch J. BJERKNES-MILDNER·PALMEN·WEICKMANN 1939, S.57. 
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wegt oder, mit anderen Worten, in Gebiete mit groBerer Strahlungsenergie gelangt. 
Urn sich hier dem Strahlungsgleichgewicht anzupassen, wird sie hier mehr (lang
wellige) Strahlungsenergie1 - und diese kommt vorwiegend von der Erdober
Wiehe - absorbieren als sie selbst durch Ausstrahlung abgibt. 

Auf eine von hoheren gegen niedrigere Breiten bewegte Luftmasse werden also 
Erwarmung durch Warmeleitung und Konvektion und Erwarmung durch Strahlung 
zusammenwirken, so daB man vom V ordringen der Luftmasse in eine warmere 
Umgebung sprechen kann; dieser warmeren Umgebung gegeniiber wird die ein
treffende Luftmasse daher als Kaltmasse auftreten, sie wird bei ihrer Ankunft 
eine Abkiihlung veranlassen und sich erst allmahlich auf eine dem Strahlungs
gleichgewicht entsprechende Temperatur erwarmen.2 Beispiel: Eine Arktikluft
masse, die iiber dem offenen Meer vom Norden nach Siiden stromt (Nordhalbkugel). 

Ais Kaltmasse kann allerdings auch eine Luftmasse auftreten, die ruhig iiber 
der sich durch Strahlung allmahlich erwarmenden Erdoberflache lagert; sie nimmt 
von ihr Warme auf und bleibt in ihrer unteren Schicht dabei doch bestandig kalter 
als die Unterlage. Beispiel: Die Luft in einer stationaren kontinentalen Antizyklone 
im Friihjahr oder im Sommer. 

Stets wirken die vorhin genannten Erwarmungseinfliisse von unten her auf die 
Luftmasse ein. Die Erwarmung von der Unterlage aus durch Warmeleitung be
schrankt sich zunachst iiberhaupt nur auf die unterste Luftschicht, wird aber durch 
die aufkommende Konvektion immer weiter nach oben iibertragen. Auch die Ab-
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Abb. 87. Lablllslerung elner Arktikluftmasse. [Nach SCHWERDTFEGER 1932 (2).] 

sorption der vom Erdboden ausgehenden Warmestrahlung ist am starksten in der 
unteren Luftschicht, weil gerade diese besonders reich an Wasserdampf ist. In-

1 Die Absorption von Energie, welche unmittelbar von der Sonne ausgeht (vor
wiegend kurzwellige Energie), durch die Luft ist relativ wenig erheblich. Die von der 
Atmosphii.re als Ganzes innerhalb eines langen Zeitraumes absorbierten Mengen an 
Sonnenstrahlung und an Erdstrahlung verhalten sich wie 14: 104 (E. ALT). 

2 Der Begriff "Kaltmasse" hat also nicht absoluten, sondern relativen Charakter -
die Luftmasse ist kalt im Vergleich zur Luft, die sie verdrangt, und vor aHem zur 
Erdoberflache, iiber die sie vordringt. 
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folge aller dieser Umstiinde wiichst der vertikale Temperaturgradient in einem be
deutenden Hohenbereich stiindig an, bis zum Eintritt eines zuniichst trocken-, 
spiiter feuchtadiabatischen Temperaturgefiilles: die Kaltluftmasse nimmt mit der 

~ ~ 
~~~~~-t----~~~?L~~~~-+----~=~----~~ 

Zeit labile Struktur an; in ihr ist der Wiirme- (genauer Entropie-) Strom von unten 
nach oben gerichtet. 

Die konvektive "Obertragung der Erwiirmung nach oben kann entweder an der 
oberen Grenze der Luftmasse zum Stillstand kommen oder aber in ihrem Innern 
an einer hinreichend miichtigen Schrumpfungsinversion. Die labile Schichtung in 
der Kaltmasse kann also einige Kilometer hoch reichen, was im Emporwachsen der 
Haufen- und Schauerwolken seinen Ausdruck findet. 
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Ein schtines Beispiel dafiir, wie eine Kaltmasse labil wird, gibt SCHWERDTFEGER 
1932 (2). Abb. 87, die seiner Arbeit entnommen ist, zeigt die aerologischen Zu. 
standskurven der Temperatur in einer und derselben Arktikluftmasse zunachst tiber 

Spitzbergen und dann drei Tage spater (8. Januar 1912), nach Zurticklegung eines 
Weges von rund 4000 km, tiber Mitteldeutschland. Die Luftmasse hat sich unter· 
wegs nicht nur als Ganzes erwarmt, sondern ihre ursprtinglich stabile Schichtung 
(kraftige Inversion tiber Spitzbergen) ist infolge besonders starker Erwarmung der 
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unteren Schichten in eine typisch labile (annahernd adiabatischer Gradient oberhalb 
Lindenberg) tibergegangen. 

Die groBen vertikalen Gradienten in der Kaltmasse begtinstigen auch die Aus
bildung dynamischer Turbulenz, welche, im Verein mit der starken Konvektion, der 
Stromung einen unruhigen Charakter verleiht ("Pulsationen" des Windes, Boigkeit, 
WindstoBe); im Zusammenhang damit haben auch Temperatur und Feuchtigkeit 
an der Erdoberflache einen unruhigen Verlauf (siehe auch Abb. 83 und 84). 

Die rasche "Obertragung des Wasserdampfes nach aufwarts hat in der Kaltmasse 
sttirmische Kondensation zur Folge in Form von ihrer Menge nach stark verander
lichen Cu und Cb mit groBtropfigem Regen von Schauercharakter (siehe Abschnitt 41), 
oft mit Gewittern und Hagelschlag, bei Temperaturen unter Null mit Graupeln und 
Schneeboen. Die Niederschlage der Kaltmassen - die Schauer - werden im 
synoptischen Schltissel durch die Ziffern ww = 80-99 ausgedriickt (siehe Ab
schnitt 41). Der Tagesgang der Bewolkung und der Ni€derschlage in der Kaltmasse 
hat tiber dem Festland sein Maximum am Tage ebenso wie die Konvektion selbst. 
"Ober dem Meer ist der Tagesgang umgekehrt: hier ist die Lufttemperatur in der 
untersten Schicht praktisch konstant, weist jedoch in einer Hohe von 1500-2000 m 
(durch unmittelbare Strahlungseffekte) eine Tagesschwankung von etwa 2° auf; 
dies hat - wie ohne weiteres einzusehen - zur Folge, daB die Konvektion tiber dem 
Meer in der Nacht starker entwickelt ist als untertags. 

Feste Niederschlage bei Temperaturen tiber Null an der Erde (nasser Schnee, 
Hagel, Graupel) sind typisch fUr die Kaltmasse mit ihrer raschen vertikalen Tem
peraturabnahme. Nebelbildung wird hier durch die starke Konvektion verhindert; 
dies ist bereits aus Abschnitt 42 bekannt. Nur wenn die Kaltmasse tiber dem Fest
land zum Stillstand kommt, kann sich in ihr in heiteren Nachten der warmen 
Jahreszeit - infolge Strahlungsabktihlung der bodennahen Luftschicht - fUr 
kurze Zeit Bodennebel bilden, der nach Sonnenaufgang und ZerstOrung der Boden
inversion verschwindet. Lange anhaltende Nebel bei starker bewegter Luft entstehen 
nur in warmen (stabilen) Massen. 

Beispiele von Kaltmassen auf synoptischen Karten enthalten die Abb. 88, 89 
und 94; der letztgenannte Fall zeigt mit seinen hohen Bodentemperaturen deutlich 
die Relativitat des Begriffes "Kaltmasse". 

d) Die Warmmasse. 
Zum Begriff der Warmmasse (W) gelangt man auf vollkommen analogem Weg. 

Wenn eine Luftmasse tiber eine sukzessive kaltere Unterlage vordringt, so wird sie 
tiberall warmer ankommen als die Unterlage und an diese daher Warme durch 
Warmeleitung und Turbulenz abgeben; bewegt sie sich hierbei - wie es meist der 
Fall ist - in der Richtung abnehmender Temperatur des Strahlungsgleichgewichtes, 
d. h. von niedrigeren Breiten gegen hohere, oder bleibt sie tiber einer in Abktihlung 
begriffenen Unterlage liegen, so wird sie ihre Warme auBerdem noch durch lang
wellige Ausstrahlung verlieren. Abktihlung durch Warmeleitung sowie Turbulenz 
und Abkiihlung durch Ausstrahlung werden also zusammenwirken, so daB man 
vom Vordringen einer warmeren Luftmasse in eine kaltere Umgebung sprechen 
kann. Dieser kalteren Umgebung gegentiber wird die Luftmasse daher als Warm
masse auftreten; sie wird bei ihrer Ankunft eine Erwarmung hervorrufen und sich 
erst allmahlich auf eine dem Strahlungsgleichgewicht entsprechende Temperatur 
abktihlen. Beispiel: Eine tiber dem Meer von Stiden nach Norden (Nordhalb
kugel) vordringende Tropikluftmasse. 

Zu einer analogen Abktihlung kommt es, wenn eine Luftmasse lange Zeit iiber 
einer Unterlage verweilt, die sich allmahlich auf eine tiefere Temperatur des 
Strahlungsgleichgewichtes umstellt. Beispiel: Eine Luftmasse, die tiber dem sich 
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allmahlich abkiihlenden herbstlichen Binnenland oder iiber einer sich abkiihlf'nden 
winterlichen Schneedecke verharrt. 

Die Abkiihlung durch Warmeleitung und durch Ausstrahlung erfaBt vor allem 
die allerunterste Luftschicht, die unmittelbar am Boden aufliegt. Die Leitungs
abkiihlung wird durch dynamische Turbulenz bis zur ersten Inversion innerhalb 
der Luftmasse iibertragen; in maritimer Tropikluft, die sich in der Azorenanti
zyklone ausbildet, tritt z. B. eine solche Sperrschicht meist schon in einer Rohe 
von 500 m bis 1 km ein. Schon von dieser Hohe aufwarts bleibt also die urspriing
liche Lufttemperatur ohne wesentliche Anderung erhalten. Auch die Abkiihlung 
durch Ausstrahlung ist in den hoheren, dampfarmeren Schichten gering.1 

Man kann also sagen, daB in der Warmmasse die Abkiihlung von unten nach 
oben und der Warme- (genauer Entropie-) Strom von oben nach unten gerichtet ist. 
Infolgedessen kommt es in ilirer unteren Schicht zu einer Verringerung des vertikalen 
Temperaturgradienten: die Warmmasse nimmt mit der Zeit eine stabile Behiehtung an. 

Unter solchen Umstanden kommt es zu keiner wesentlichen Luftiibertragung 
nach oben - auch der turbulente Austausch, welcher die Abkiihlung von der Unter
lage auf die Luft iibertragt, wird bei zunehmender Stabilisierung der Luftmasse 
abnehmen. Die Stromung in der Warmmasse hat daher einen mehr oder weniger 
ruhigen, "laminaren" Charakter ohne erhebliche Durchmischungen und Verwirbe
lungen. Wegen des Fehlens konvektiver Ubertragung der Feuchtigkeit nach oben 
tritt Kondensation meist nur in den tieferen Schichten auf aIEl Folge der Abkiihlung 
von der Unterlage aus, ferner durch Ausstrahlung und gegebenenfalls durch adiaba
tische Ausdehnung (bei einer Bewegung der Masse zu tieferem Druck, besonders bei 
gleichzeitiger Vertiefung der Depression); die Abkiihlung von der Unterlage aus wird 
aber iiberwiegen. Typische Kondensationsprodukte in der Warmmasse sind Nebel 
(sogar bei betrachtlichem Wind) und tiefe St oder Be ohne Niederschlage oder nur 
mit Nieseln (ww = 50-59, siehe Abschnitt 41). 1m Winter fallen aus St kleine 
Schneeflockchen, Graupeln, Eisnadeln, sehr kleine Sternchen (siehe Abschnitt 41). 
Bei der Ausbildung von St und Hochnebeln in der Warmmasse spielt die Uber
tragung der Feuchtigkeit aus der alleruntersten Schicht in etwas hohere durch 
dynamische Turbulenz eine wichtige Rolle. An der Erde braucht die Luft noch 
nicht vollig gesattigt zu sein. Wird sie jedoch durch die Turbulenz bis in eine 
gewisse Hohe gehoben, so kiihlt sie sich auch noch dynamisch ab, und zwar bis zur 
Sattigung; auf diese Weise entstehen Hochnebel und St. 

Es kommen (bei Temperaturen an der Erde unter Null) Falle vor, wo die Niesel
tropfchen gefrieren, wenn sie auf die kalte Unterlage auftreffen. Dies deutet auf das 
V orhandensein einer Temperaturinversion innerhalb der Masse hin; die Nieseltropfen 
gelangen beim Fall aus frostfreien Schichten in die bodennahe Luftschicht (oder auf 
die Unterlage), deren Temperatur unter Null liegt. Dasselbe gilt oft fiir Regen im 
Winter im Fall einer Temperaturinversion an der Warmfrontflache (siehe unten). 

DaB St und Nieseln auch auf der synoptischen Karte typische Merkmale einer 
Warmmasse sind, geht aus den Abb. 91, 93, 95 und 99 hervor. Bisweilen bilden sich 
unter den Inversionsflachen in der Warmmasse Wogenwolken (Se und Ae). Liegt 
aber die Temperatur in den unteren Schichten durchwegs iiber dem Taupunkt, so 
ist die Warmmasse durch heiteren Himmel charakterisiert (siehe Abb.92). 

Nur dann, wenn die Warmmasse urspriinglich eine groBe Feuchtlabilitat 
besitzt, kann sich in ihr (namentlich im Sommer iiber dem geniigend erwarmten 
Festland) eine Zeitlang eine maBige Konvektion erhalten, welche im allgemeinen 
zur Bildung flacher Ou AnlaB gibt (Abb.98). 1m Sommer kann in kontinentaler, 
nordwarts stromender Warmluft die Konvektion sogar eine weitere Steigerung er-

1 Erst im obersten Teil der Troposphare wird wieder Warme kriiftig in den Welt
raum ausgestrahlt (Emissionsschicht von ALBRECHT). 
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fahren dadurch, daB spater - wenn sich die Luft abzukuhlen begonnen und ihren 
Feuchtevorrat erganzt hat - schon die vorhandenen feuchtadiabatischen Gradienten 
zur Aufrechterhaltung aufsteigender Bewegungen ausreichen (N. P. Bysow 1936). 
Auf die Moglichkeit eines Anwachsens der Labilitatsenergie bei allgemeiner Ab
kuhlung der Luftmasse hat seinerzeit schon REFSDAL hingewiesen. 

e) Weitere Unterschiede zwischen der Kalt- und der Warmmasse. 
Die verschiedene vertikale Schichtung bedingt noch einige andere Unterschiede 

in den Eigenschaften der Kalt- und Warmmassen. 
Die Verunreinigungen der Luft durch Staub sowie auch der Bodennebel werden 

in der Kaltmasse durch Konvektion nach oben ubertragen. Infolgedessen ist in der 
Kaltmasse die Fernsicht in den unteren Schichten besser als in den oberen (wo 
Kondensation stattfindet). In der Warm masse sind die Verhaltnisse umgekehrt; in 
ihr ist die Fernsicht unten am schlechtesten. 

Die elektrischen Eigenschaften der Warm
und Kaltmasse (Ionisierung, atmospharische 
Entladungen, Leitfahigkeit, Raumladung 
usw.) weisen gleichfalls durch die Luftmassen 
bedingte Unterschiede auf, aber es liegen in 
dieser Hinsicht nur wenige empirische An
gaben vor. Fest steht jedenfalls, daB eine 
Kaltmasse im Radioempfang durch starke 
atmospharische Entladungen ("atmosphe
riques") charakterisiert ist, was naturlich mit 
der starken Turbulenz zusammenhangt, 
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Abb. 90. J\Iittlere vertikale Temperaturverteilung 
in maritimer Polarluft und in Tropikluft tiber dem 

Atlantischen Ozean (500 n. Br.) 1m Oktober. 
(Nach BERGERON 1930.) 

spharischen Empfangsstorungen an der Erdoberflache kundgibt. Ferner begun
stigen Tropikluftmassen (also Warmmassen) die Ausbreitung kurzer Wellen, be
hindern jedoch die Fernausbreitung langer Wellen; R. BUREAU 1935 schlieBt 
daraus, daB die Ionosphare 1 auf den Wechsel der tropospharischen Luftmassen 
reagiert. 

An dieser Stelle sei bemerkt, daB moglicherweise auch zwischen dem Ozongehalt 
der Luft und ihrem Auftreten als Warm- oder Kaltmasse eine Beziehung besteht. 
DOBSON 1936 hat zuerst auf offenkundige Zusammenhange zwischen Ozonverteilung 
und Wetterlage hingewiesen; eine nahere Analyse muB noch abgewartet werden. 

Eine wesentliche Bedeutung hat die verschiedene Stabilitat der Kaltmasse und 
Warmmasse fUr deren Steigfiihigkeit bei der Begegnung mit einem orographischen 
Hindernis. Eine stabile Warmmasse umflieBt das Hindernis meist in horizontaler 
Richtung; eine labile Kaltmasse hat dagegen das Bestreben, das Hindernis nicht 
nur zu umstromen, sondern auch zu uberflieBen. Die Ursache dieses Unterschiedes 
liegt darin, daB die in einer stabil geschichteten Masse gehobene Luft sich alsbald 
unter die Temperatur der Umgebung abkuhlt und dadurch einen' Abtrieb erhalt, 
welcher der weiteren Hebung entgegenwirkt. Die labile Schichtung der Kaltmasse 
begunstigt dagegen das orographische Aufsteigen. 

1 Unter Ionosphare versteht man die Gesamtheit der ionisierten Schichten der 
Atmosphare oberhalb 80 lun Rohe, welchen die Brechung, Beugung und Absorption 
der radioelektrischen Wellen zugeschrieben wird. 
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1m nachsten Kapitel wird gezeigt werden, daB ein analoger Einflu13 der Schich
tung auch auf die frontalen Gleitbewegungen nachgewiesen werden kann. 

Auch die vertikale und horizon tale Verteilung der potentiellen Temperatur weist 
gewisse Unterschiede zwischen der Warmmasse und Kaltmasse auf. 

In vertikaler Richtung nimmt die potentielle Temperatur in der Warmmasse 
rasch zu (Zusammendrangung der isentropischen Flachen), in der Kaltmasse mit 

ihren groBen vertikalen Temperaturgradienten dagegen langsam; noch langsamer 
nimmt hier mit der Hohe die aquivalentpotentielle Temperatur zu, wie folgendes 
Beispiel zeigt: 

Temperaturverteilung in maritimer Polarluft tiber 
Hamburg am 16. Dezember 1929 (TROEGER 1930). 

Hiihe Wirkliche 
Temperatur 

Erde ..... . ....... 3,1 
400m ........... 4,2 

1700 m ........... -5,0 
1800m ...... . .... -6,2 
2000m ........... -6,2 
3800 m ........... -20,3 
5200m ........... -33,7 

Potentlelle 
Temperatur 

1,7 
6,0 
9,6 

11,3 
12,2 
15,8 
17,2 

Aqulvalent·poteut. 
Temperatur 

14,0 
17,0 
17,2 
19,2 
20,0 
19,0 
18,3 
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Von groBer Wichtigkeit ist der Unterschied zwischen der Warmmasse und Kalt
masse in der horizontalen T- und e- Verteilung. 

Die Warmmasse, die sich iiber eine kaltere Unterlage hinwegbewegt, kiihlt sich 
(durch dynamische Turbulenz) vorzugsweise in den alleruntersten Schichten abo 
Angefangen von einigen hundert Metern Hohe andert sich in ihr die Temperatur 
hochstens nur noch ein wenig durch Ausstrahlung. Infolgedessen herrschen Z. B. 
in einer von Siiden nach Norden stromenden Warmmasse - abgesehen von jener 
alleruntersten Schicht - in jedem Horizontalniveau annahernd dieselben Tem
peraturen; die isentropischen Flachen verlaufen fast horizontal, die Masse ist in 
horizontaler Richtung thermisch fast homogen. Wenn in einer solchen Masse De
formationsbewegungen (Schrumpfungen) auftreten, welche die Luftteilchen ur
spriinglich voneinander entfernter Schichten und mit ihnen auch die isentropischen 
Flachen gegeneinanderfiihren, so werden diese Bewegungen zur Ausbildung quasi
horizontaler Schrumpfungsinversionen fiihren. Eine Ausbildung geneigter Fronten 
ist bei Schrumpfungen innerhalb der Warmmasse jedoch nicht moglich. 

In einer Kaltmasse breitet sich dagegen die Erwarmung von unten her durch 
Konvektion und Turbulenz rasch nach oben aus. Infolgedessen wird Z. B. eine gegen 
warmere, niedrigere Breiten abflieBende Kaltluftmasse in ihren siidlichen Teilen 
bis zu betrachtlicher Hohe mehr durchwarmt sein als in den nordlichen. Die isen
tropischen Fliichen werden in ihr zur Erdoberflache geneigt sein. Bei Schrumpfungen, 
d. h. bei einer Annaherung der isentropischen Flachen, werden sich daher in der 
Kaltmasse sog. sekundare Fronten ausbilden; es sind dies geneigte Zonen geringer 
Dicke, in denen zahlreiche isentropische Flachen konzentriert sind (und sich infolge
dessen Temperatur und Luftdichte schroff andern). 

Die Umwandlung einer Kaltmasse in eine Warmmasse (und umgekehrt) wird 
durch eine Anderung des vertikalen Temperaturgradienten eingeleitet, die - nach 
Passieren einer gewissen kritischen GroBe - auch einen raschen fibergang von der 
Labilitat der Schichtung zur Stabilitat (und umgekehrt) zur Folge hat. Damit 
andern sich auch die wichtigsten Eigenschaften der Luftmasse, wie der Turbulenz
grad, die Form der Wolken und Hydrometeore, die horizontale Verteilung von 
e uSW. 

Nach SCHINZE haben in Mitteleuropa vorwiegenden Charakter von Kaltmassen 
die Arktikluft, die maritime Polarluft aus hohen Breiten des Atlantik (nordlich 
yom 50. Grad n. Br.) und die kontinentale Polarluft im Winter; vorwiegend Warm
massencharakter haben die Tropikluft, die maritime Polarluft des Atlantik, welche 
siidwarts iiber den 50. Grad n. Br. vorgedrungen ist, und die zuriickkehrende kon
tinentale Polarluft im Sommer. fiber dem europaischen RuBland sind die Verhiilt
nisse komplizierter. Die Arktikluft kann dort im Winter iiber die abgekiihlte Unter
lage als Warmmasse eindringen; dasselbe gilt auch fiir maritime Polarluft, die Mittel
europa passiert hat; die kontinentale Polarluft kann im Sommer je nach ihrer Be
wegungsrichtung eine Warm- oder eine Kaltmasse vorstellen. 

fiber Nordamerika gehoren nach WILLETT zu den Kaltmassen Po im Sommer; 
N po, P p , PA im Winter; N pA, To, manchmal im Sommer auch TG und T A • Zu 
den Warmmassen gehoren Po im Winter, N pp im Winter, PA im Friihjahr und 
Sommer, TG im groBten Teil aller Falle, T A im gr6Bten Teil aller Falle, N PM' Die 
Bedeutung der Symbole ergibt sich aus dem Abschnitt 48. Genaueres iiber die 
thermodynamischen Eigenschaften des einen oder des anderen Luftmassentypus 
bringen die nachsten Abschnitte. 

Literatur zu Absclmitt 51. 
Die Grundanschauungen iiber die thermodynamischen Eigenschaften der Luft

massen in Zusammenhang mit ihrer LE'bensgE'8chichte sind niedergelegt in den Arbeiten: 
BERGERON 1928, 1930. 
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Von den zahlreichen Arbeiten zu diesem Thema seien hier nur jene angefiihrt, auf 
welche im Text des Abschnitts 51 Bezug genommen worden ist: TROEGER 1930, SCHINZE 
1932 (2), 1932 (4), SCHWERDTFEGER 1932 (2), WILLETT 1933 (1), 1938. 

Luftmassen und radioelektrische Storungen (Parasiten) sowie Registrierung der 
letzteren: LUGE ON 1934, BUREAU 1935, 1936, LUGEON et NOBILE 1939. 

Ozonverteilung und Wetterlage: DOBSON 1936 (mit Hinweisen auf friihere eigene 
Arbeiten), PALMEN 1939. 

52. Die geographischen Luftmassentypen. 
I. Arktikluft und maritime Polarluft. 

Die bisherigen allgemeinen Angaben iiber die Luftmasseneigenschaften sollen 
nun im Rinblick auf die verschiedenen geographischen Luftmassentypen einige 
weitere Erganzungen erfahren. 

Urn den AnschluB an die jetzt in Deutschland iiblichen Luftmassenbezeichnungen 
zu ermoglichen, werden die entsprechenden Abkiirzungen in den vier Untertiteln 
dieses und des folgenden Abschnitts in eckiger Klammer beigefUgt. 

a) Arktikluft [A]. 

eX) Arktikluft im allgemeinen. 1m Winter ist die iiberwiegende Anzahl der be
deutendsten "Kaltewellen", die in.Europa und Nordamerika je beobachtet worden 
sind, auf den Einbruch von Arktikluftmassen zuriickzufUhren. Besonders typisch 
sind diese Kaltewellen in Nordamerika entwickelt, weil sich dort die Arktikluft 
ungehindert iiber den Ostteil des Kontinents bis in die Subtropen (Florida) aus
breiten kann; dabei kommt es bei eisigen Stiirmen (Blizzards) zu plOtzlichen Tem
peraturstiirzen urn 10-20° oder mehr. Auch in Europa, einschlieBlich der Britischen 
lnseln und der Mittelmeerlander, gehen die tiefsten je verzeichneten Wintertempera
turen auf Arktiklufteinbruche zuruck, so z. B. die im kalten Februar 1929 in den 
Randgebieten Bohmens, in Schlesien und in der Nordslowakei verzeichneten Froste 
von -36 bis _42° (GREGOR 1931). 

Freilich werden die starksten Froste nicht in frischer Arktikluft, sondern erst 
nach deren Stabilisierung im Bereich einer festlandischen Antizyklone beobachtet. 
Zur Abkiihlung durch Advektion gesellt sich dann die Abkiihlung yom Erdboden 
her, wobei das Vorhandensein einer Schneedecke eine erhebliche Rolle spielen kann. 
Die zusatzliche Wirkung der Ausstrahlung erhellt aus folgendem Beispiel: Am 
27. Dezember 1932 sank die Temperatur in Kasan, innerhalb kontinentaler Arktik
luft, nach einer heiteren, ruhigen Nacht auf -40°. Am folgenden Morgen, wo die 
Arktik- durch Polarluft verdrangt wurde, trat eine Erwarmung auf 0° ein. Ahn
liche Beispiele verzeichnet die russische Witterungsgeschichte in groBer Zahl. 

Da anderseits auch in kontinentaler Polarluft der Ausstrahlungseffekt ein ganz 
auBerordentlicher sein kann, sind die in der bodennahen Luftschicht gemessenen 
Temperaturen nicht immer reprasentativ und zur Luftmassenunterscheidung nicht 
ohne weiteres geeignet. So z. B. sinkt in Sibirien die Temperatur in der kontinentalen 
Polarluft bedeutend unter die fUr frische Arktikluft charakteristischen Werte; im 
Gebiet von Jakutsk wurden auf diese Weise die tiefsten Temperaturen (-68°) 
erreicht, die iiberhaupt je an der Erdoberflache der Nordhalbkugel verzeichnet 
worden sind. Allerdings ist dann auch infolge antizyklonaler Schrumpfung die 
Temperatur der Polarluft schon in relativ geringer Entfernung yom Erdboden be
deutend hoher als jene frischer Arktikluft, welche - wenigstens in Nordeuropa -
nach BERGERON bis in etwa 5 km Rohe kalter ist als Luft jeder beliebigen anderen 
Rerkunft. 

In Europa kann die vertikale Mdchtigkeit der Arktikluft innerhalb erheblicher 
Grenzen schwanken. Maritime Arktikluft, die mit Winden von NW-N aus dem 
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Gebiet zwischen Gronland und Jan Mayen nach Europa gelangt, hat nach SCHINZE 
eine besonders groBe vertikale Machtigkeit. Ihre Massen erreichen in Europa ge
wohnlich 3-5 km Rohe und iiberfluten oft die Alpen. An der Riickseite von 
Zyklonen an einer Arktikfront kann die vertikale Machtigkeit der maritimen Arktik
luft 6 km auch iiberschreiten. RUNGE 1931 (1) fiihrt unter Rinweis auf das Material 
von P ALMEN FaIle an, in denen die tropospharische Arktikluft unmittelbar in die 
stratospharische iibergeht. Dagegen ist die Rohenerstreckung kontinentaler Arktik
luft, die aus dem Gebiet von Nowaja Semlja-Spitzbergen bei Winden aus N-E 
vordringt, nach SCHINZE meist erheblich geringer, was allerdings WILLETT 1933 (2) 
bezweifelt. 

Je weiter die Arktikluft siidwarts vordringt, urn so mehr flieBt sie in horizontaler 
Richtung auseinander und um so "fIacher" werden natiirlich ihre Massen. An den 
Gebirgsziigen Mittel- und Siideuropas - Pyrenaen, Alpen, Karpathen, Kaukasus
kommt daher die vordringende Arktikluft oft zum Stillstand. Schon FESSLER 1910 
fUhrt ein typisches Beispiel vom Oktober 1908 an, wo die Arktikluft nicht einmal 
die Rohe der Alpengipfel erreichte. In sol chen Fallen kann die Arktikluft die Ge
birgsketten allerdings in horizontaler Richtung umflieBen und so bis ins Mittelmeer
becken, nach Kleinasien oder iiber den Kaspisee hinweg bis nach Transkaukasien 
gelangen. Nach Mittelasien steht der Arktikluft der Zutritt iiberhaupt frei. Ihr 
Vordringen dorthin von der Kiiste des Polarmeeres aus ben6tigt drei bis fiinf 
Tage (DESCHORDSCHIO u. A. 1935). In Mittelasien sind auch Arktiklufteinbriiche 
aus Nordwesten - iiber das europaische RuBland hinweg - nicht selten. Schon 
in der Arbeit von FICKER 1910 findet man zahlreiche charakteristische Beispiele fUr 
die Ausbreitung von Arktikluft durch InnerruBland. 

In ihrem Quellgebiet, dem arktischen Becken, ist die Arktikluft stabil geschichtet, 
da sie sich dort ja durch Abkiihlung von der Unterlage her ausbildet. Antizyklonale 
Schrumpfungsprozesse tragen zur Stabilisierung bei. Bei. ihrem Vordringen nach 
niedrigeren Breiten nimmt die Arktikluft - wie bereits das in Abb. 87 dargestellte 
Beispiel gezeigt hat - durch Warmezufuhr von der Unterlage (namentlich iiber 
dem offenen Meer) meist eine labile Struktur an.! Nach den Untersuchungen von 
SCHINZE weist sie bei ihrem Eintreffen in Mitteleuropa gewohnlich die charakteri
stischen Eigenschaften einer Kaltmasse mit den fur eine labile Struktur typischen 
Kondensationsformen auf. Fiir maritime Arktikluft gibt SCHINZE folgende typische 
Wolkenformen (nach dem internationalen Atlas) an: CL = 2 b (machtige Cu mit 
Kappe) , 3 a (Cb), 9 a (Cu und Cb mit zerrissenen Schlechtwetterwolken); CM = 6 (Ac), 
CH = 3 a, b (gewitterige Ci). Typische Formen der Rydrometeore nach dem inter
nationalen Schliissel fiir ww sind im Winter 93, 92, 87, 84, 83, 78, 39, 38, 35, 26; in 
den Dbergangszeiten 96, 94, 89, 88, 87, 27, 26, 15, 14. Dies sind durchwegs ausge
pragte Formen von Schauerniederschlagen, Schneetreiben, in den Dbergangszeiten 
Boen und, nach SCHINZE, sogar im Winter kurze Gewitter mit Schneefall. Fiir 
den Wetterverlauf Win mA sind charakteristisch die Ziffern 8 (Schauer), 7 (Schnee) 
und 1 (wechselnde Bewolkung). 

Fiir kontinentale Arktikluft in Mitteleuropa sind nach SCHINZE auBer weniger 
entwickelten Cu besonders bezeichnend Sc translucidus oder undulatus. Typische 
Formen nach dem Atlas sind: CL = 1 (Schonwetter-Cu), 2 a (machtige Cu ohne 

1 Ahnlich wie die Arktikluft verhiHt sich in dieser Hinsicht die kanadische Polarluft 
Nordamerikas (Po nach WILLETT). In der Nahe ihres Bildungsgebietes ist sie stabil 
geschichtet: dort hat in ihr im Winter die Station Ellendale am Boden _26°, in der 
Hohe von 1 km -25°, in 2 km _20°. Die etwas siidlicher und viel ostlicher gelegene 
Station Boston hat dagegen in Po am Boden bereits _6°, in 1 km _14° und in 2 km 
_18°, d. h. also ausgesprochene Feuchtlabilitat im untersten Kilometer (siehe Ta
belle 11 in Abschnitt 49). 
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Kappen), 4 a (Be), 7 (Cu und Be). Typische Hydrometeore (ww): 79,72, 71, 37, 36, 
35, 23, d. i. 1eichter Schneefall, Eisnade1n, Schneefegen. Typischer Wetterverlauf W 
ist: 7 (Schnee) oder 0 (heiter oder geringe Bewolkung). 

Auch im europaischen RuBland ist in den Dbergangszeiten die Arktik1uft eine 
ausgesprochene Ka1tmasse. Besonders im Friihjahr (April und Mai), wo sie in ihrem 
arktischen Ursprungsgebiet noch immer winterliche Temperaturen aufweist, wahrend 
tiber dem Fest1and die Schneedecke bereits auf taut oder schon verschwunden ist, 
und sich der Boden stark erwarmt, trifft sie hier mit den typischen Eigenschaften 
einer 1abilen Ka1tmasse ein: 1 Cb mit Boen, oft mit Graupe1n, Schnee, groBtropfiger 
(aber wenig ergiebiger) Regen, ge1egentlich 1eichte Gewitter, rasche und wiederho1te 
Ausheiterungen, ausgesprochener Tagesgang der Konvektionserscheinungen. Cha
rakteristisch ist auch die im Friihjahr auftretende Vereisung der ganzen Cb-Masse 
mit volligem Verschwinden der tropfbar-fltissigen Phase. 

1m Winter allerdings ist die Labilitat der Arktikluft in RuBland weniger aus
gepragt. Je tiefer die Arktikluft iiber das Binnenland eindringt, desto mehr verlieren 
ihre Begleiterscheinungen den konvektiven Charakter. Sie findet hier meist anti
zyklonale Verhaltnisse - vor allem eine Schneedecke - vor oder bilden sich solche 
unmitte1bar nach ihrem Einbruch infolge eintretender Stagnation der Luft wieder 
aus: eine Bodeninversion und Schrumpfungsinversionen in der Hohe, we1che die 
Konvektionserscheinungen bald zum Erloschen bringen. So z. B. verliert die 
Arktikluft im Spatherbst in Moskau schon am dritten Tag nach dem Einbruch 
ihren konvektiven Bewolkungscharakter, es stellt sich heiteres Wetter ein oder 
aber erscheinen Wogenwolken, welche auf die Entwicklung einer Schrumpfungs
inversion hinweisen. Eine allmahliche Verflachung und ein Zerfall der Cb in der 
winterlichen Arktikluft ist tibrigens auch auf deren Weg vom Norwegischen Meer 
in das mitteleuropaische Binnenland hinein unverkennbar. 

Hierbei spielt nattirlich auch der namentlich im Winter geringe Wasserdampf
gehalt der Arktikluft, welche beim Vorhandensein einer gefrorenen Schneedecke 
auch von der Erdoberflache keine weitere Feuchtigkeit zugefUhrt erhalt, eine Rolle. 
SCIDNZE gibt fiir die spezifische Feuchtigkeit im Winter Werte von der GroBen
ordnung 2-3 g/kg am Erdboden an; WILLETT findet fiir die Vereinigten Staaten 
von Nordamerika in Po (entsprechend der mitteleuropaischen Arktikluft) im Winter 
nur 0,3--0,9 g/kg am Erdboden und ein wenig mehr fUr die hOheren Schichten. 

Mit dem geringen Feuchtigkeitsgehalt der Arktikluft im Winter hiingt auch ihre 
Nebelarmut und ihr hoher Transparenzgrad zusammen. 1m arktischen Ursprungs
gebiet fehlen im Winter Nebel tiberhaupt und es wird dort hochstens ein leichter 
"Frostdunst" beobachtet. Aber selbst wenn die Arktikluft tiber dem Binnenland 
niedrigerer Breiten zum Stillstand gekommen ist, bilden sich in ihr starkere 
Strahlungsnebel fast nie aus. Nur in den Dbergangszeiten kann es in stabilisierter 
maritimer Arktikluft, falls diese eine kontinentale Antizyklone aufgebaut hat, zu 
starker Bodennebelbildung kommen. 

Die Transparenz der Arktikluft ist infolge des Fehlens von Kondensations
produkten auBerordentlich groB. Besonders bemerkenswert ist die kristaHklare 
Reinheit der Arktikluft im Friihjahr, mit sehr intensivem Himmelsblau, greHem 
Sonnenlicht und scharfen Schatten. SCIDNZE schatzt die typische horizontale Fern
sicht in maritimer Arktikluft nach dem internationalen Schltissel auf V = 9 (tiber 
50 km) und in der kontinentalen Arktikluft auf 8 und 9. Nach TSCIDERSKE 
betragt in Schlesien die durchschnittliche Fernsicht in Arktikluft 48 km gegen das 
Flachland und 56 km gegen die Berge (Schragsicht). Das Himmelsblau erreicht in 

1 Ein sehr schones Beispiel: der 5. Mai 1933 im Moskauer Gebiet; siehe die Karte 
Abb.88. 
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ihr jedoch nicht seine groBte Sattheit; in maritimer Polarluft iiber Moskau scheint, 
nach Angaben von L. 1. MAMONTOWA, der Himmel einen hoheren Blauheitsgrad zu 
haben. DaB der Triibungsfaktor in Moskau seinen geringsten Durchschnittswert 
mit 2,45 in der Arktikluft aufweist, wurde bereits im Abschnitt 50 erwahnt; das 
absolute Minimum des Triibungsfaktors in cA in Moskau betragt nur 1,73. 

fJ) Arktische Polarluft. Wie bereits erwahnt, wurde der Name "Arktikluft" 
- fUr die unmittelbar aus dem arktischen Becken stammende und friiher 
"frische Polarluft", "echte Polarluft" u. a. genannte Luftmasse - erst im Jahr 1928 
von BERGERON eingefUhrt; die Existenz solcher Luftmassen mit scharfer Berandung 
gegen die angrenzenden warmeren Luftmassen niedrigerer Breiten ist schon seit 
v. FICKER 1910, 1911 (2) bekannt. Urn die Mitte des Sommers (Juli-August), wo sich 
infolge dauernder Sonneneinstrahlung ins arktische Becken die Temperaturunter
schiede zwischen den hohen und gemaBigten Breiten ausgleichen und die Bildung 
von Arktikfronten wenigstens im atlantis chen Sektor der Arktis1 voriibergehend 
aufhort, kann die ganze Luft nordlich vom subtropischen Hochdruckgiirtel als eine 
einheitliche Polarluftmasse angesehen werden. 

Jedenfalls bildet sich iiber dem arktischen Eis auch im Sommer eine Kalt
lufthaut von einigen hundert Metern Dicke, die - als Isothermie oder gar 
Inversion - sehr stabil geschichtet ist. Damit steht auch die auBerordentliche 
Haufigkeit und Intensitat der Sommernebel in der Arktis in Zusammenhang. 
Diese Verhaltnisse hat SVERDRUP durch Drachenaufstiege auf dem Expeditionsschiff 
"Maud" einwandfrei feststellen konnen. Ein typisches Beispiel einer arktischen 
Bodeninversion (250 m: 2°, 500 m: 7°) mit Nebel beobachteten WEICKMAN'N' und 
MOLTSCHANOW im Luftschiff "Graf Zeppelin" am 28. Juli 1931 iiber dem Franz
Josefs-Land. 

Trotz des Fehlens einer eigentlichen Arktikfront in der freien Atmosphare dringt 
auch im Sommer gelegentlich Luft aus der Arktis gegen das Festland vor (vgl. Abschnitt 
46), und zwar infolge der Zyklonentatigkeit an kontinentalen Polarfronten. Diese 
Luft wird arktische Polarluft genannt. Sie unterscheidet sich ihrem gesamten 
Warmegehalt nach nicht wesentlich von anderen Typen polarer Luft; die Ursache 
liegt, wie bereits erwahnt, in der starken sommerlichen Sonnenbestrahlung der 
Arktis. Immerhin ist z. B. im August in Hohen bis zu 5 km Hohe iiber Moskau die 
aquivalentpotentielle Temperatur und die Absoluttemperatur in polarer Arktikluft 
urn 3-50 tiefer als in kontinentaler Polarluft. 1m September ist dieser Unterschied 
bereits auf 12-16° angewachsen, so daB die aus der Arktis kommende Luft nicht 
mehr als arktische Polarluft bezeichnet werden kann, sondern schon als wirkliche 
Arktikluft angesehen werden muB. 

Es scheint, daB die arktische Polarluft des Sommers bei ihrer Ankunft in ge
maBigteren Breiten einen noch hoheren Transparenzgrad hat als die eigentliche 
Arktikluft des Winters, was vielleicht damit zusammenhangt, daB die Luft im 
Sommer von der Sattigung weiter entfernt ist. L. 1. MAMON'TOWA und S. P. 
CHROMOW haben bei einem sommerlichen Einbruch arktischer Polarluft am 30. und 
31. Juli 1931 einen Triibungsfaktor von 2,2-2,3 festgestellt, wahrend das Jahres
mittel fUr Arktikluft, wie schon erwahnt, 2,45 betragt. Zum Vergleich sei angefiihrt, 
daB wahrend derselben Periode der Triibungsfaktor in der kontinentalen Tropikluft 
3,4--3,5 betrug. 

b) Maritime Polarluft [mG]. 

Die maritime Polarluft ist im westlichen Teil Europas, in Anbetracht der all
gemeinen Luftbewegung von Westen nach Osten, der haufigste Luftmassentypus. 

1 Allerdings kann auch nicht unmittelbar bewiesen werden, dal3 die Arktikfronten 
im Sommer entlang der Nordkiiste Asiens tatsachlich vorkommen. 

Chromow, wetteranaiyse. 16 
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Ihre Quellgebiete sind meist kontinentale Antizyklonen der gemiWigten oder hoheren 
Breiten Nordamerikas (Kanada); im Sommer, wenn sich Antizyklonen in mehr oder 
weniger hohen Breiten des Atlantischen Ozeans selbst aufhalten, kann die maritime 
Polarluft auch unmittelbar ozeanischer Herkunft sein. 

Je nach der Liinge des Weges, den die maritime Polarluft tiber dem Ozean 
zurtickgelegt hat, kommt sie mit verschiedenen Charaktereigenschaften in Europa 
an. SCHINZE unterscheidet daher ftir Mitteleuropa zwei Typen maritimer Polarluft, 
niimlich maritim-polare Kaltluft und maritim-polare Warmluft. 

ex) lUaritim-polare l{altluft. Dieser im Westteil Europas durchaus vorwiegende 
maritim-polare Luftmassentypus dringt unmittelbar aus dem Nordwesten zwischen 
Island und den Britischen Inseln tiber das Festland ein, wobei hier westliche, spiiter 
nach Nordwest drehende Winde vorherrschen. Nach Verlassen ihres namentlich im 
Winter kalten Ursprungsgebietes (Kanada) gelangt die Luftmasse tiber eine sukzessive 
wiirmere Unterlage (Meer), so daB sie eine ausgesprochen labile Schichtung annimmt. 

Frische maritim-polare Kaltluft hat infolgedessen (namentlich im Winter) 
vertikale Temperaturgradienten, welche zwischen dem feuchtadiabatischen und 
dem trockenadiabatischen liegen; der Durchschnittswert fUr Mitteleuropa betriigt 
nach SCHINZE rund 0,70°/100 m. In der freien Atmosphiire sind in frischer mari
tim-polarer Kaltluft die repriisentativen Temperaturen um 5° und die iiquivalent
potentiellen Temperaturen um etwa 10° hoher als die entsprechenden Werte fiir 
Arktikluft. In den unteren Schichten konnen sie durch den erwiirmenden EinfluB 
der Unterlage fast Tropikluftwerte erreichen. Die Unterscheidung zwischen mP 
und T erfolgt dann durch die Hohentemperaturen, die - nach BERGERON 1930-
unter 50° n. Br. in maritimer Polarluft durchschnittlich um mindestens 15° niedriger 
sind (vgl. Abb. 90). 

Die polar-maritime Kaltluft braucht bei ihrem Eintreffen im mitteleuropiiischen 
Tiefland durchaus nicht immer eine Abkiihlung zu bringen. In der kalten Jahres
zeit veranlaBt sie in den Niederungen, wo sie meist iiltere Bodeninversionen weg
riiumt, sogar in der Regel einen Temperaturanstieg ("maskierter Kalteeinbruch" 
nach V. FICKER 1926); erst von einer gewissen Hohe tiber dem Erdboden an, auf den 
Bergstationen und in der freien Atmosphiire, macht sich ihr Einbruch durch einen 
Temperaturriickgang geltend, der namentlich dann erheblich ist, wenn vorher iiber 
der Bodeninversion die Luft durch antizyklonale Senkung dynamisch stiirker er
wiirmt worden war. Unter denselben Voraussetzungen ist auch im europiiischen 
RuBland fiir den Einbruch maritim-polarer Kaltluft eine Erwiirmung - mit aus
gedehntem Tauwetter - charakteristisch. 

1m Sommer, aber auch in den Ubergangsjahreszeiten, bringt dagegen das Ein
treffen maritim-polarer Kaltluft auch in den Niederungen stets eine Abktihlung. 

Die spezifische Feuchtigkeit in diesem Luftmassentyp betriigt in Mitteleuropa 
in der kalten Jahreszeit rund 5 g, in der warmen rund 7,5 g, der Dampfdruck dem
entsprechend etwa 6 bzw. 9 mm. Die Bodenwerte der spezifischen Feuchte sind 
um rund 1,5 g bzw. 2,5 g hoher als die entsprechenden Werte fiir Arktikluft. 

In ihrem ganzen Hohenbereich, den SCHINZE auf durchschnittlich 3-6 km ab
schiitzt, ist die maritim-polare Kaltluft feuchtlabil geschichtet, zum mindesten aber 
(nach FONT ELL 1932) bis zu einer Hohe von 3-5 km. Eine Folgeerscheinung dieses 
Umstandes ist das typische "Schauerwetter" innerhalb der maritim-polaren Kaltluft 
tiber der Westhiilfte Europas. Charakteristische Wolkenformen: CL = 2 b (miichtig 
entwickelte Cu), 3 a, b, c (Cb), 8 (Cu oder Cb zusammen mit Se), 9 a (Cu, Gewitter
Ci). Charakteristische Hydrometeore im Winter und in den Ubergangszeiten sind: 
ww = 96, 94, 89, 88, 87, 86, 85, 84, 83, 80, 78, 28, 27, 26, 15, 14; W = 9, 8, 1; 
im Sommer: ww = 97, 95, 93, 91, 82, 81, 80, 29, 28, 25, 14 (SCHlNZE). 
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Wahrend somit in West- und Mitteleuropa in der sommerlichen polar-maritimen 
Luft yom Kaltmassentypus oft unbestandiges, regnerisches, naBkaltes Wetter mit 
Lokalgewittern herrscht, sind fUr den Winter und die -obergangsjahreszeiten 
Wolken- und Niederschlagsformen typisch, die auf eine auBerordentlich stark ent
wickelte Konvektion hinweisen, wie Schauerwolken, Gewitter, Schauer, Boen -
wahrend der Nachtzeit unterbrochen durch eine voriibergehende Aufheiterung und 
Beruhigung im Binnenland. 1m Winter beschrankt sich dabei die Gewittertatigkeit 
vorwiegend .auf die Meeres- und westlichen Kiistengebiete Europas. Auf den 
Britischen Inseln werden in den sechs Monaten Oktober bis Marz durchschnittlich 
70 bis 90 Tage mit Gewittern verzeichnet und bekannt sind auch die starken Winter
gewitter Westnorwegens. Es sind dies durchaus Folgeerscheinungen der Konvektion 
(iiber dem Meer mit einem Maximum wahrend der Nachtstunden) innerhalb der 
feuchtlabilen Luftmassen und keineswegs Frontalgewitter, wie in Lehrbiichern ge
legentlich irrigerweise behauptet wird. 

Seinen pragnantesten Ausdruck im west- und mitteleuropaischen Binnenland 
findet der veranderliche Charakter der Schauerwitterung im Friihjahr, und zwar 
durch das sog. "Aprilwetter" mit seinen Schnee- und Graupelschauern, die mit 
kraftigen Aufheiterungen abwechseln. Um diese Jahreszeit sind die feuchtlabilen 
Temperaturgradienten in der v6rdringenden polar-maritimen Kaltluft am groBten, 
da die Insolationserwarmung des Erdbodens bereits rasche Fortschritte macht. 
E. MAltz 1936 versucht den Nachweis, daB sich in der Kaltluftstromung iiber dem 
Binnenland in rhythmischer Aufeinanderfolge niedrige Reibungswalzen mit horizon
taler Achse ausbilden, welche infolge der erheblichen Feuchtlabilitat und des 
tiefen Kondensationsniveaus in hochreichende Boenwalzen (siehe RAETHJEN, Ab
schnitt 59) tibergehen. Die Folge davon sei das Auftreten hintereinander gestaffelter 
Schauerbander, sog. "interner Schauer", innerhalb der maritim-polaren Kaltluft. 

Nach dem langen Weg, den die maritim-polare Kaltluft tiber dem Westteil 
Europas zuriicklegt, trifft sie mit etwas veranderten Eigenschaften - sozusagen 
kontinentalisiert - in RuBland ein. 1m Winter wird sie beim Passieren des euro
paischen Binnenlandes yom Boden aus gekiihlt, weshalb ihre konvektive BewOlkung 
die machtigen Quellformen verliert und tiber RuBland nur mehr das Aussehen von 
Schonwetter-Cu, von Fc oder aber von Schlechtwetter-Fs (Fn) , gelegentlich auch 
von Be hat. Die rasche Veranderlichkeit der Bewolkung bleibt jedoch dabei erhalten. 
1m Laufe weniger Minuten kann der blaue, mit einigen leichten, halbdurchsichtigen 
Schonwetter-Cu bedeckte Himmel durch Anhaufungen zerrissener Wolken, aus 
welchen Schneeschauer niedergehen, voriibergehend stark verdunkelt werden. Auch 
im Sommer ist innerhalb der maritim-polaren Kaltluft die konvektive Bewolkung 
iiber den mittleren und siidlichen Teilen des europaischen RuBland wenig entwickelt; 
diese Luftmassen bauen hier namlich gewohnlich Hochdruckriicken oder Anti
zyklonen mit Isothermien oder Schrumpfungsinversionen auf, so daB in ihnen 
sonniges Schonwetter vorherrscht. Weiter im Norden kann die maritim-polare 
Kaltluft im Bereich tieferen Drucks gleichzeitig noch ihre typischen konvektiven 
Eigenschaften entfalten. 

Die Fernsicht ist in maritim-polarer Kaltluft sehr gut. Nach SCHINZE wird sie in 
Mitteleuropa meist durch die Ziffer V = 8 (20-50 km) des internationalen Schliissels 
charakterisiert; nach TSCHIERSKE betragt sie fiir Oberschlesien rund 40 km. Der 
Einbruch der mP K iiber das Festland hat gewohnlich eine rasche Sichtbesserung zur 
Folge. In RuBland, nach starkerer Stabilisierung unterwegs, kann die maritim· 
polare Kaltluft im Winter allerdings zu typischen Advektionsnebeln AnlaB geben. 

fJ) ~Iaritim·polare Warmlllft. Es ist dies urspriinglich maritim-polare Kaltluft, 
die sich lange iiber dem Atlantischen Ozean aufgehalten hat, dort am Ostrand eines 

16* 
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Hochdruckgebietes in niedrigere Breiten gelangt ist und sich dabei von unten her 
bis in groBe Hohen stark durchwarmt hat. Dber das europaische Binnenland dringt 
sie dann mit siidlicher Bewegungskomponente als "zuriickkehrende maritime Polar
lutt" vor, gelangt dabei - namentlich in der kalten Jahreszeit - iiber eine immer 
kalter werdende Unterlage oder in ein von kalteren Luftmassen bedecktes Gebiet. 
Es ist klar, daB sie dabei ihre urspriinglich labile Schichtung verliert und sich in eine 
stabil gesehiehtete Warmmasse umbildet. 

Maritim-polare Warmluft weist - nach SCHINZE - in Mitteleuropa einen durch
schnittlichen Temperaturgradienten von 0,55---O,600 /lO0 m auf, die Neigung zu 
Bodeninversionen ist in ihr groB. Sie bedingt bei ihrem Eindringen iiberall einen 
Temperaturanstieg, nicht nur im Tiefland, sondern auch in den hoheren Schichten. 
Auf den Bergen Deutschlands bringt sie nach SCHINZE sogar in den kaltesten 
Monaten Tauwetter bis zu einer Hohe von rund 1200 m. Ihre charakteristische 
Temperatur liegt ungefahr um 4-5°, ihre spezifische Feuchtigkeit um etwa 1-2 g/kg 
unter den entsprechenden Werten fiir Tropikluft. 

Die maritim-polare Warmluft ist triiber als die maritim-polare Kaltluft, die 
Fernsicht ist in ihr im allgemeinen geringer als lO km (V < 6). Die Bewolkung 
in ihr hat in Mitteleuropa vorwiegend Schichtcharakter: OL = 5a (Be), 7 (Ou 
und Be). Vorherrschende Hydrometeore in der kalten Jahreszeit: ww = 77, 70, 
68 (leichter Schneefall, Schnee mit Regen und Nebel); das ganze Jahr hindurch: 
67,61,57,53,51,50,48,46,44; W = 5,4,2. Man sieht, daB in den Hydrometeoren 
Nebel und Nieseln vorwiegen. 

Uber RuBland bilden sich in der "zuriickkehrenden maritimen Polarluft" im 
Winter zahlreiche Advektionsnebel.l 

Zum Typus der polar-mari,timen Warmluft gehOrt nach STREMOUSSOW 1935 
auch die maritime Polarluft, die sich im Sommer iiber den kalten Meeresstromungen 
im Nordteil des Japanischen Meeres und der Tatarischen Meerenge erheblich ab
kiihlt. Sie trifft infolgedessen an den russischen Kiisten des Fernen Ostens mit 
der stabilen Schichtung und den typischen Kondensationserscheinungen einer 
Warmmasse ein: Schichtwolken, Nebel, Nieseln. 1m Fernen Osten gibt es aber 
auch im Winter eine maritim-polare Warmluft. Sie dringt vom warmen Ozean 
her aus Siidosten, Norden und Nordosten iiber die kalteren Flachen des Japanischen 
Meeres vor und bringt hier bei stabiler Schichtung machtige Nebel und Nieseln, 
auf Kamtschatka und dem Ochotskischen Meer kriiftige Erwarmungen bis iiber 
den Gefrierpunkt. 

53. Die geograpbiscben Luftmassentypen. 
II. Kontinentale Polarluft und Tropikluft. 

a) Kontinentale Polarluft [eG). 

Die Eigenschaften der kontinentalen Polarluft weisen grundsatzliche jahres
zeitliche Unterschiede auf. 1m Winter ist die kontinentale Polarluft an ihrer Ur
sprungsstatte stabil geschichtet und nimmt bei ihrem Vordringen gegen warmere 
Gebiete als Kaltmasse eine labile Struktur an. Umgekehrt dringt im Sommer 
die in ihrem Ursprungsgebiet labil geschichtete kontinentale Polarluft unter zu
nehmender Stabilisierung als Warmluftmasse gegen kaltere Gebiete vor. 

J Bei dieser Gelegenheit sei bemerkt, daB polar-maritime Kaltluft im Sommer, 
wenn sie eine tiber N ordeuropa liegende Depression umstramt, in Rul3land bereits mit 
nach Norden gerichteter Komponente und daher mit leichten Merkmalen einer "zu
rilckkehrenden Polarluftmasae" ankommen kann. Ihre Temperatur ist dann im Norden des 
europaischen Rul3land urn P,/.-2° haher und ihre Bewalkung ist geringer als in der 
"direkten Polarluft"; in ihr herrschen Schanwetter-Ou vor. 
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Abb. 92. K ontinclltale Polurluf (Warmmasse). 

morgens 
30 

A bb. 93. l\:ontln n ')1 Polarluft ( Warmmusse). 
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Die Ausbildung der kontinentalen Polarluft (durch Transformation aus Arktik
luft oder maritimer Polarluft) liWt sich liber dem russischen Festland, das mit einem 
ziemlich dichten meteorologischen Beobachtungsnetz liberzogen ist, sowohl im 
Winter als auch im Sommer gut verfolgen. 

IX) Kontinentale Polarluft im Winter. Die Bildungsstatte der kontinentalen 
Polarluft Eurasiens sind im Winter die antizyklonalen Systeme Osteuropas und 
Sibiriens. Diese Antizyklonen haben eine lange Lebensdauer und bilden sich immer 
wieder von neuem, namentlich dann, wenn Arktikluft liber das Festland einbricht. 
Die eingebrochene Arktikluft, welche die neue Antizyklone aufbaut, klihlt sich 
liber der schneebedeckten Erdoberflache von unten her immer mehr ab, wahrend 
sie sich in den h6heren Schichten dynamisch erwarmt. Man wird sie dann bereits 
kontinentale Polarluft nennen k6nnen, wenn sich die Arktikfront, hinter der sie 
eingebrochen ist, aufgelost hat und liber dem hohen Norden neue Arktikluft er
scheint, mit der sie in Wechselwirkung zu treten beginnt. 

Wir haben nunmehr eine bereits stabil geschichtete Luftmasse vor uns, in deren 
tieferen Schichten die Temperatur durch den andauernden antizyklonalen Aus
strahlungsprozeB weiter sinkt, und zwar eventuell erheblich unter die fUr frische 
Arktikluft charakteristischen Werte. Wie schon erwahnt, kommen die tiefsten 
Temperaturen der Nordhalbkugel auch tatsachlich nicht innerhalb der Arktikluft 
im polaren Becken, sondern innerhalb der kontinentalen Polarluft in Sibirien vor 
(vermutlich in Ojmekon unter nur 63° n. Br., vgl. OBRUTSOHEW 1931). Schon in 
einer Hohe von wenigen hundert Metern liber dem Erdboden muB allerdings -
infolge auftretender Inversionen - die Temperatur der kontinentalen Polarluft be
trachtlich hoher sein als jene der Arktikluft. 

Nach all dem ist begreiflich, daB die kontinentale Polarluft liber InnerruBland 
im Winter durch vorwiegend heiteren Himmel oder durch Wolken und Hydro
meteore stabiler Schichtung - St und Nebel - charakterisiert ist. 

FlieBt diese auBerordentlich stabile Masse aus ihrem Quellgebiet gegen warmere 
Gegenden ab, so erfahren ihre charakteristischen Eigenschaften eine Anderung, 
was fUr die von ihr erreichten Gebiete von erheblicher Bedeutung ist. 

So z. B. nimmt die kontinentale Polarluft Sibiriens als Wintermonsun schon 
bei Annaherung an die Kliste des Japanischen Meeres einen vertikalen Gradienten 
an, welcher - nach aerologischen Aufstiegen in Wladiwostok - in der Schicht 
des unteren Kilometers fast die GroBe des adiabatischen Gradienten erreicht. 
Offenbar bedingt also der erwarmende EinfluB des nahen Meeres eine Labili
sierung der Luftmasse. Da deren Feuchtigkeit jedoch von Anfang an gering ist 
und sich im Lauf der Erwarmung noch mehr yom Sattigungszustand entfernt, ent
wickeln sich keine eigentlichen Konvektionswolken; nur manchmal sind leichte ver
schwommene Andeutungen von Haufenwolken zu erblicken. 

Ein analoger labilisierender EinfluB der warmeren Unterlage macht sich auf 
die osteuropaisch-sibirische Polarluft geltend, wenn sie westwarts vordringt. In 
Mitteleuropa, wo sie meist warmere maritime Polarluft verdrangt, weist sie nach 
SOHINZE einen vertikalen Temperaturgradienten von 0,70°/100 m auf. Ihre Tem
peratur und aquivalentpotentielle Temperatur ist im Durchschnitt um 5_10°, 
der Mittelwert ihrer spezifischen Feuchtigkeit um 0,8--1,6 g h6her als die ent
sprechenden Werte fUr Arktikluft. Spezifische Feuchte rund 4 g, Dampfdruck 
rund 5 mm. 

Die in Mitteleuropa eingetroffene kontinentale Polarluft sinkt rasch zusammen. 
Die anfangs maBig gute Fernsicht (10-50 km) verschlechtert sich rasch durch 
Ausbildung von Dunstschichten (an der oberen Grenze der entstehenden Boden
inversion) oder von Nebel. 
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Diese Schrumpfungsprozesse dampfen auch etwas den sonstigen Kaltmassen· 
charakter der in Mitteleuropa eingetroffenen winterlichen eP. Nach SCHINZE 
sind fUr sie folgende Wolken· und Niederschlagsformen typisch: 0 L = 1 (SchOn. 
wetter.Ou), 4a, b (Se), 7 (Ou und Sc). Zeitweise geringer Schneefall, im allgemeinen 
rasche Bewolkungsabnahme. Untertags eu und Sc, nachts Aufklaren. ww = 77, 
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73, 71, 68, 24, 23, d. h. vorwiegend leichter Schneefall, Schnee mit Nebel oder mit 
Regen. W = 4 (Nebel) oder 0 (geringe BewOlkung). 

fJ) Kontinentale Polarluft im Sommer. 1m Sommer biIdet sich die kontinentale 
Polarluft tiber dem Siiden des europaischen RuBland meist aus maritimer Polarluft, 
welche dorthin hinter einer Okklusion aus Westen vorgedrungen ist und zunachst 
einen wandernden Hochdruckriicken oder gar eine geschlossene Antizyklone aufbaut. 
1m Inneren dieses zum Stillstand kommenden und sich allmahlich auflosenden 
antizyklonalen Systems erfolgt im Lauf weniger Tage 'die Transformation der mari
timen Polarluft in kontinentale Polarluft (im Siiden des europaischen RuBland, 
im Kasachstan und in Mittelasien dariiber hinaus sogar in Tropikluft, wie spater 
gezeigt wird). Hierbei wird die von dem heiBen Erdboden ausgehende Erwarmung 
durch Konvektion auf die ganze Luftmasse iibertragen. Die Transformation ist als 
beendet anzusehen, wenn sich die Eigenschaften der neu entstandenen kontinentalen 
Polarluft von jenen der im Nordwesten erscheinenden frischen maritimen Polarluft, 
mit der sie eventuell in Wechselwirkung tritt, unterscheiden.1 

In ihrem Quellgebiet ist die sommerliche kontinentale Polarluft somit labil 
geschichtet und durch reichliche Konvektionsbewolkung charakterisiert. Die Ge
wittertatigkeit kann in ihr erhebliche Starke und Ausdehnung annehmen (siehe 
Abb.94). 

Flie13t diese au13erordentlich labile Luftmasse aus ihrem Quellgebiet gegen 
kiihlere Gebiete ab, so verringert sich - infolge der Bodenkiihlung - die Labilitiit 
ihrer Schichtung, weshalb sie allmahlich den Charakter einer Warmmasse annimmt. 
Dies gilt z. B. fiir die sog. "zuruckkehrende kontinentale Polarluft", welche - ihr 
antizyklonales Quellgebiet tiber dem ostlichen Europa umstromend - aus Siidosten 
(SiidruBland, Balkan) in Mitteleuropa eintrifft. 

Hier sind daher fUr die kontinentale Polarluft des Sommers im allgemeinen 
sehr hohe Temperaturen (mit nachtlicher Abkiihlung in der bodennachsten Schicht) 
charakteristisch. Nach SCHINZE ist die sommerliche kontinentale Polarluft in Mittel
europa ungefahr bis zu einer Hohe von 1000 m nur wenig kalter als Tropikluft; 
in hoheren Niveaus nimmt freilich diese Temperaturdifferenz zu. Die spezifische 
:Feuchtigkeit iiberschreitet in der kontinentalen Polarluft Mitteleuropas sogar 
mitten im Sommer 8 g nicht und ist urn 2-3 g geringer als die entsprechenden 
Durchschnittswerte fiir Tropikluft; die Fernsicht ist infolge der stabilen Schichtung 
stark herabgesetzt (V = 6 - 4, d. i. von 10 km bis zu 1 km). Folgende Wolken
und Kondensationsformen sind nach SCHINZE typisch: CL = 1 (Schonwetter-Cu), 
2a (Cu congestus) , CM = 3 (Ac), 4a, b, c (Ac und Ac lenticularis), 8a (Ac castellatus) ; 
CR = 1 (Ci). Besonders charakteristisch sind Schonwetter-Cu und lenticulares. 
Die BewOlkung ist iiberhaupt gering (W = 0), haufig sind Friihnebel; ww vorwie
gend 01 und 05, manchmal93 (leichtes Gewitter), 49, 28 (leichtes Gewitter), 11 (Fern
gewitter). 

Trotz ihres Warmmassencharakters verliert die (zuriickkehrende, d. h. mit 
nordwarts gerichteter Komponente stromende) kontinentale Polarluft ihren labilen 
Charakter im europaischen Binnenland nicht ganz. Darauf deutet der immerhin 

1 Ganz allgemein kann die Transformation einer Luftmasse dann als beendet ange
sehen werden, wenn sich die Masse dem thermischen (Strahlungs- und Konvektions-) 
Regime der Umgebung definitiv "angepaJ3t" hat, d. i. wenn der Anstieg bzw. der Ruck
gang der Temperatur in ihr aufgeh6rt hat und die Temperatur in der Folge lediglich 
den Tages- und J ahresgang mitmacht, welcher fUr das betreffende Gebiet charakteristisch 
ist (CHROMOW 1935). In diesem Augenblick ist die "absolute Transformation" (BAKALOW 
1939) beendet. Selbstverstandlich ist die Festlegung dieses Augenblicks in der Praxis 
nicht immer leicht, weil ja die Bodenwerte oft uberhaupt nicht reprasentativ sind. 
Die Temperaturverhaltnisse in der freien Atmosphare Rind in dieser Hinsicht offenbar 
eher entscheidend. 
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noch ansehnliche vertikale Temperaturgradient (0,60--0,70°/100 m nach SCHINZE) 

und die leichte Gewitterneigung hin . Im Norden des europaischen RuBland fiihrt 
die riickkehrende kontinentale Polarluft sogar fast ausschlieBlich konvektive Be
wolkung mit sich, nicht selten mit machtigen Haufenwolken. Darauf soIl noch 
bei der Besprechung der kontinentalen Tropikluft zuriickgekommen werden. 

b) 'l'ropikluft [T]. 
Die wichtigsten und bestandigsten QueIlgebiete von Tropikluft sind die Anti

zyklonen iiber den Meeren der subtropischen Zone. Uber dem Festland bilden sich 
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Tropikluftmassen bedeutend seltener; im Sommer besteht hier namlich -- wegerr 
der starken Bodendurchwarmung -- eine Neigung zur Bildung monsunaler Tief
druckgebiete, welche den subtropischen Hochdruckgiirtel "zerreiBen"; im Winter 
dagegen entwickelt sich iiber dem ausstrahlenden Festland vorwiegend kalte Polar
luft. Immerhin konnen, wie wir sehen werden, gelegentlich auch die subtropischen 
Festlandszonen Quellgebiete von Tropikluft sein, im Sommer sogar die inneren 
Kontinentalflachen der gemaBigten Breiten. 

LX) JUaritime'l'ropiklllft. Das fUr Europa fast ausschliel3lich in Betracht kommende 
Ausbildungsgebiet maritimer Tropikluft ist die subtropische Breitenzone des nord
lichen Atlantischen Ozeans in der Gegend der Azoren. Hier zeigen die klimatischen 
Karten, wie bekannt, ein Hochdruckgebiet, welches namentlich in der warmen 
Jahreszeit gut entwickelt ist. Wie schon friiher auseinandergesetzt, kommt dieses 
Hochdruckgebilde in den Mittelwertskarten dadurch zustande, daB im Azoren
gebiet durch die allgemeine Zirkulation eine Tendenz zur Hochdruckbildung ver
ursacht ist; hier treffen von Zeit zu Zeit aus Polarluftmassen bestehende Anti
zyklonen ein, von denen jede solange verweilt, bis sie durch die nachstfolgende 
ersetzt oder verstarkt wird. Wahrend ihres Verweilens bildet sich ihre Polarluft 
in Tropikluft urn -- das Gebiet der Azoren wirkt also fast andauernd als Generator 
von Tropikluft. 

Zwischen der maritimen Tropikluft, die dem Nordrand des Azorenhochs entlang 
nordostwarts stromt, und der maritimen Polarluft des Atlantischen Ozeans ent
stehen immer wieder Hauptfronten, die als Polarfronten bezeichnet werden. An 
ihnen bildet sich die iiberwiegende Anzahl der nach Westeuropa gelangenden Zyklonen 
aus; mit ihnen gelangt die Tropikluft als starker bis stiirmischer Siidwest- oder 
Westwind iiber den Golf von Biscaya hinweg auf das europaische Binnenland 
(Abb.95), erreicht allerdings nur selten den Westen Rul3lands. 
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Abb. 96. Staubausscheidung tiber dem Atlantischen Ozean im Winter und Vegetationszonen Afrikas. (Nach 
SE!UIELHACK 1934.) 

In Europa trifft die maritime Tropikluft mit deutlich stabiler Schichtung und im 
Winter als typische Warmmasse mit sehr hohen Temperaturen (siehe Abschnitt 51) 
ein. Sogar bei starken Winden ist sie infolge fehlender Konvektion wenig turbu
lent . Der mittlere vertikale Temperaturgradient betragt fast in ihrem ganzen 
Hohenbereich nach SCHINZE rund 0,55°/100 m; nur in den untersten Hektometern 
ist er infolge der Bodenkiihlung noch geringer und hier unterscheiden sich die Tern-
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peraturen manchmal kaum von den Temperaturen der maritimen Polarluft gleicher 
Breite. Immerhin werden in Mitteleuropa am Boden in winterlicher maritimer 
Tropikluft + 10 bis + 12° erreicht (Abb. 95). Die hOchsten Temperaturen werden 
hierbei oft in der Schicht von 600-1000 m verzeichnet. 

Die Feuchtigkeitswerte fUr Tropikluft (ohne Unterscheidung zwischen maritimer 
und kontinentaler) wurden bereits in Abschnitt 49 angefUhrt. Die maritime Tropik
luft hat jedenfalls den hochsten Feuchtigkeitsgehalt unter allen Luftmassentypen 
der gemiWigten Breiten. 

Die Fernsicht ist in maritimer Tropikluft stark herabgesetzt, vor aHem infolge 
der stabilen Schichtung, welche Kondensationserscheinungen gerade in den boden
nahen Schichten bedingt (Nebel, Nieseln). AuBerdem enthiHt die Tropikluft sogar 
atlantischer Herkunft Staub, welcher eine ziemlich starke opaleszente Triibung 
erzeugt (siehe Abschnitt 50). Durch die Passate wird namlich aus der Sahara 
Staub verhaltnismaBig weit iiber den Atlantischen Ozean hinausgefiihrt. In einzelnen 
Fallen reicht das Verbreitungsgebiet des Saharastaubes, dessen mittlere Ausdehnung 
im Winter in Abb. 96 nach SEMMELHACK 1934 dargestellt ist, westwarts bis zum 
46. Meridian westlich von Greenwich, d. i. bis in eine Entfernung von 1700 See
meilen von der afrikanischen Kiiste. Von der Intensitat dieser Staubfalle gibt ein 
Beispiel vom Februar 1934 Zeugnis, wo ein bestaubtes Schiff in der Nahe der 
Kanarischen Inseln aussah "wie eine braune Zementfabrik". Auf Las Palmas 
sank gleichzeitig die Fernsicht bis auf 350 m. 

Die horizontale Sichtweite liegt nach SCHINZE in der maritimen Tropikluft 
Mitteleuropas groBtenteils zwischen 0,2 und 4 km (V = 2-5). Bei Fehlen von 
Nebel oder Dunst kann sie jedoch bis auf rund 15 km steigen, in Nordeuropa auch 
noch dariiber (siehe die Zahlen fiir opaleszente Triibung in Abschnitt 50). 

Nach SCHINZE sind in Mitteleuropa fiir maritime Tropikluft besonders typisch: 
CL = 5b (St, Be), 6 (Schlechtwetter-Fs); ww = 67, 63, 59, 58, 57, 56, 55, 54, 53, 
52, 51, 50, 42, 41, 21, 08, 05, also vorwiegend Nieseln und Nebel, Dunst, Hohen
rauch. Vorwiegende Werte von W sind 5 und 4 (Nieseln und Nebel). 

Bis in das europaische RuBland gelangt maritime Tropikluft aus dem Azoren
gebiet nur auBerst selten; etwas haufiger dagegen, aber auch dann nur fiir ganz 
kurze Zeit, aus dem M ittelmeerbecken im Bereich von Warmsektoren, die vom Balkan 
oder vom Schwarzen Meer her vordringen und rasch okkludieren. Hierbei konnen 
mitten im Winter in der Ukraine Temperatursteigerungen auf + 5 bis + 9° eintreten. 

In ihrem Quellgebiet selbst - der subtropischen Antizyklone - ist maritime 
Tropikluft eine Kaltmasse, welche Warme von unten, von der Unterlage aus, auf
nimmt. Die labile Temperaturschichtung in den unteren Schichten kann aHerdings 
infolge des Vorhandenseins antizyklonaler Inversionen in den hoheren Schichten 
nicht zur Auswirkung kommen. Erst bei ihrem Vordringen gegen Norden wird die 
Tropikluft infolge Abkiihlung von der Unterlage aus zunehmend stabil und nimmt 
Warmmassencharakter an. Das urspriinglich heitere Wetter in ihr macht daher 
Nebeln, Schichtwolken und Nieseln Platz (Abb. 95). Aus Abb. 207 ist ersichtlich, 
wie sich die Wetterverhaltnisse in der Tropikluft in der Richtung von Siiden nach 
Norden umgestalten. 

Dringt die Tropikluft geniigend weit nordwarts vor, so wird sie gewohnlich 
im Rahmen von Okklusionsprozessen durch kaltere Polarluftmassen vom Boden 
abgehoben und setzt ihren weiteren Weg polwarts nur noch in den hoheren Schichten 
fort, wo sie sich mehr und mehr dem neuen Verhaltnis zwischen Empfang und Ver
lust von Strahlungsenergie (den veranderten Bedingungen des "Strahlungsgleich
gewichts") anpaBt oder "assimiliert" und in Polarluft transformiert. Anderseits 
werden die subtropischen Antizyklonen, wie schon erwahnt, immer wieder durch 
Einbriiche von Polarluft regeneriert, die sich in ihnen in Tropikluft umwandelt. 
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Noch eine Bemerkung iiber einen maritimen Tropiklufttyp, welcher im Siiden 
des Ostsibirischen Kiistenstreifens gelegentlich wahrend des Sommers auftritt. 
Es ist dies pazifische maritime Tropikluft aus dem Gebiet der Philippinen, die sich 
durch eine sehr gleichmaBige horizon tale Temperaturverteilung zwischen den 
Philippinen und Korea bis Wladiwostok auszeichnet. In ihr sind die Temperaturen 
wesentlich hoher als in der maritimen Polarluft nordlich der Polarfront (GroBen
ordnung der Differenz etwa 10°), aber tiefer als in kontinentaler Tropikluft iiber 
China, der Mandschurei und Transbaikalien. 

fJ) Kontinentale Tropikluft. Fiir Mitteleuropa sind die hauptsachlichsten Ur
sprungsgebiete kontinentaler Tropikluft Nordafrika, Kleinasien und der sudliche 
Balkan. 

Nach SCHINZE unterscheidet sich dieser Luftmassentypus, was seine charak
teristischen Eigenschaften anlangt, in Mitteleuropa wahrend des Winters nur wenig 
von der maritimen Tropikluft. 1m Sommer dagegen ist die kontinentale Tropikluft 
warmer und verhaltnismaBig trockener als die maritime; dies kann durch Fohn
effekte so unterstiitzt werden, daB die hochsten Temperaturen iiberhaupt, zu 
allen Tages- und Jahreszeiten, auf das Regime der kontinentalen Tropikluft ent
fallen. 

Der vert,ikale Temperaturgradient in kontinentaler Tropikluft pflegt nach 
SCHINZE iiber Mitteleuropa groBer zu sein als in maritimer, was auf eine geringere 
Stabilitat ihrer Schichtung hinweist. Nach HERRMANN ist in der warmen Jahreszeit 
aus Nordafrika nach Mitteleuropa gelangende kontinentale Tropikluft sogar fast 
labil geschichtet (y urn 0,8-0,9°); auBerdem nimmt sie bei Uberst,reichen des Mittel
meeres reichlich Feuchtigkeit auf. Damit finden auch die sehr ergiebigen Nieder
schlage in Zyklonen, welche Europa yom Mittelmeer aus erreichen, ihre Erklarung. 

Typische Wolkenformen der kontinentalen Tropikluft in Mitteleuropa sind: 
eM = 4a, b, c (Ac und Ac lenticularis). Die Hydromet,eore sind ungefahr dieselben 
wie in maritimer Tropikluft. 

Der St,aubgehalt ist naturgemaB nicht geringer, sondern groBer als in maritimer 
Tropikluft. Trotzdem ist in kontinentaler Tropikluft die Nebelbildung nicht so 
int,ensiv und auf die Fernsicht von geringerem EinfluB. Nichtsdestoweniger schatzt 
SCHINZE die durchschnittliche Fernsicht in kont,inentaler Tropikluft in Mittel
europa, gleich jener in maritimer Tropikluft, auf weniger als 4 km. Wie bereits in 
Abschnitt 50 erwahnt, wurden in kontinentaler Tropikluft durchwegs groBere 
Triibungsfaktoren festgestellt als in irgend einem der iibrigen Luftmassentypen; 
dasselbe gilt, selbstverstandlich auch fiir die Werte der opaleszenten Triibung. 

Fiir das europaische RuBland kommt als Ursprungsgebiet der im Sommer sehr 
haufigen kontinentalen Tropikluft manchmal Kleinasien, ofter Mittelasien, vor 
allem aber SiidruBland selbst in Betracht. Wahrend in Mittelasien die Tropikluft
bildung nach DESCHORDSCHIO u. A. 1935 in umfangreichen, undeutlichen Gebilden 
tieferen Drucks vielleicht monsunalen Ursprungs bei schwachen Winden vor sich 
geht, entsteht die Tropikluft iiber SiidruBland vorwiegend durch Transformation 
aus kontinentaler (ehemals maritimer oder arktischer) Polarluft in ostwarts wan
dernden Gebilden hoheren Drucks (siehe Abb. 97 nach ASKNASIJ). 

Auf der Halbinsel Krim und auch an der pontischen Kiiste Kaukasiens haben 
wahrend der warmen Jahreszeit (Mai bis September) rund 40% aller Tage Tropikluft, 
in Moskau dagegen nur rund 5%. Dabei erreichen in Moskau die hochsten Tages
mittel der Temperatur in kontinentaler Tropikluft noch im August 28°, wahrend 
die absoluten Maxima 30° erheblich iiberschreiten. Selbst im auBersten Norden 
des europaischen RuBland kommen in dieser LuHmasse im Juli Tagesmaxima von 
29-30° bei heiterem und von 24-25° bei triibem Himmel vor. 
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Die aquivalentpotentielle Temperatur ist innerhalb kontinentaler Tropikluft 
iiber Moskau im ganzen Hohenbereich urn rund 15° hoher als in maritimer oder 
arktischer Polarluft zur gleichen Zeit; in Jalta haben die Bodenwerte dieser Differenz 
eine GroBenordnung von 12°. 

Der Feuchtigkeitsgehalt der kontinentalen Tropikluft iiber RuBland darf nicht 
unterschatzt werden. Er riihrt vom Uberstreichen ausgedehnter Meeresflachen 
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Abb. 97. Luftmassenkatender samt Luftdrnckveriauf flir Pjatigorsk im Jn1l waiuend der Jahre 1926 bls 1932. 
[Nach ASKNASIJ 1934 (1).] 

(Kaspisches Meer, Schwarzes Meer, Mittelmeer) her und wird durch Dampfdruck
werte am Boden von 12-16 mm charakterisiert, die bedeutend hoher sind als die 
in direkter kontinentaler Polarluft oder in maritimer Polarluft und etwas hoher als 
die in zuriickkehrender kontinentaler Polarluft verzeichneten Werte sind. 1m Norden 
RuBlands ist die relative Feuchtigkeit in Tropikluft um 20-25% hOher als in 
warmer (zuriickkehrender) kontinentaler Polarluft bei derselben Temperatur. All 
dies entspricht durchaus den Ergebnissen von HERRMANN, welcher auch in der in 
Mitteleuropa eintreffenden afrikanischen Tropikluft Dampfdruckwerte von 11 bis 
13 mm feststellte. Ihr erheblicher Feuchtigkeitsgehalt wird zur Folge haben, daB 
die Tropiklu/t, trotzdem sie alB Warmmasse au/tritt, uber RufJland feuchtlabil ge
schichtet ist. Sie wird daher durch Konvektionswolken, zum mindesten durch Schon-
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wetter-Cu, gelegentlich aber auch durch Gewitter charakterisiert. Typisch fiir sie 
ist ferner der Ac lenticularis. Wird sie, wie namentlich Tropikluft mittelasiatischer 
Herkunft, im Bereich von 8iidosten vOl'dtingender Zyklonen zum langsamen Auf
gleiten iiber eine Warmfrontflache genotigt, so kann sie sehr ergiebige Nieder-

schlage ausscheiden, welche infolge ihres halbkonvektiven Charakters allerdings 
unregelmaBig verteilt zu sein pflegen.1 Aber auch in ihrem Inneren wird schon 
durch eine verhaltnismaBig geringe allgemeine Abkiihlung im Verlauf der Nord
wartsbewegung die hohe Feuchte dem 8attigungszustand nahegebracht und 
dam it das Auftreten von Konvektionsvorgangen noch erleichtert (vgl. Ab-

1 Zu analogen Erscheinungen, welche auf eine feuchtlabile Schichtung der vor
dringenden kontinentalen Tropikluft hinweisen, kann es zur Sommerzeit auch in Mittel
europa im Bereich der retrograden Warmfront an deren Stirnseite kommen: zu 10-
kalen GuJ3regen und Gewittern, welche aus SE bis NE heranziehen (sog. "Ostgewitter") 
und unter fiihlbarer Schwiile das Tropikluftregime einleiten. 
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schnitt 5Id). 1m Herbst und Friihling dagegen kiihlt sich die kontinentale Tropik
luft bei ihrer Bewegung nord warts iiber Rul3land von unten her derma13en ab, 
da13 sich in ihr meist typische Merkmale einer Stabilitat: Nebel, St und Nieseln 
geltend machen (siehe Abb. 99). 
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Wie schon aus Abschnitt 50 bekannt ist, sind die Triibungsfaktoren an den 
russischen Stationen in kontinentaler Tropikluft gro13er als in irgend einem anderen 
Luftmassentypus; dasselbe gilt selbstverstandlich auch fiir die Werte der opales
zenten Triibung. 1m europaischen Rul3land, besonders in seinem Siidosten, kann 
in kontinentaler Tropikluft mittelasiatischer Herkunft die Triibung durch Staub 
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so stark werden, daB sie die horizontale Fernsicht bis auf einige wenige Kilometer 
herabsetzt. 

Der Autor hat wahrend der Sommermonate solche von feinstem Staub durch
setzte Luft bei ostlichen Winden in Pjatigorsk beobachtet. Die Triibung hatte 
keinen opaleszenten Charakter, ihre Farbung war milchig weiB. Dieser unter dem 
Namen "Pomochi" bekannte Effekt ist im siidosteuropaischen RuBland eine typische 
Begleiterscheinung kontinentaler Tropikluft. Noch starker ist eine derartige Herab
setzung der Fernsicht in den mittelasiatischen Quellgebieten der kontinentalen 
Tropikluft, wo diese trockene Triibung sogar Nebeldichte erreichen kann. 

54. Die Luftmassenanalyse. 
Indirekt- und direkt-aerologische Behelfe bei der thermodynamischen Analyse der 

Luftmassen. 
Urn eine synoptische Karte zu analysieren,- miissen wir auf ihr zunachst die 

einzelnen Luftmassen von einander abgrenzen, wobei uns nicht nur die Massen
merkmale selbst (d. h. die charakteristischen Eigenschaften der Luftmassen) be
hilflich sein werden, sondern auch die Frontenmerkmale, welche noch im fUnften Ka
pitel zur Sprache kommen werden. Bei dieser Gelegenheit konnen wir bereits aus der 
Stromungsverteilung und schon aus den Merkmalen der Luftmassen Schliisse 
ziehen auf deren geographischen Ursprung und thermodynamische Eigenart. 
Besonders wichtig bei der Analyse ist die Beantwortung der Frage, ob die betreffende 
Luftmasse eine Warm- oder Kaltmasse ist, denn davon hangt der jeweilige Charakter 
der dreidimensionalen Struktur der Atmosphare abo 

Diese so wie alle iibrigen, die dritte Dimension der Atmosphare betreffenden 
Fragen waren am besten mit Hilfe aerologischer Beobachtungen zu losen. Direkte 
aerologische Beobachtungen werden jedoch vorlaufig noch nicht in geniigender Zahl 
durchgefiihrt. In ihrer Ermanglung ist das brauchbarste Merkmal fUr die Feststellung 
des Luftmassentypus der Charakter der Kondensationsvorgiinge und -produkte. 

Nach den AusfUhrungen der vorhergehenden Abschnitte sind namlich Nebel, 
Bt und Nieseln fUr eine Warmmasse, dagegen Cu, Cb und Schauer fiir eine Kalt
masse charakteristisch; ferner weisen iiber Land Bewolkung und Hydrometeore 
ihr Maximum in der Kaltmasse wahrend der Tagesstunden, in der Warmmasse 
hingegen wahrend der Nacht auf. Daraus geht u. a. hervor, daB iiber dem Festland 
die typischen "hydrometeorischen" Eigenschaften der Warmmasse am deutlichsten 
auf der Morgenkarte zum Ausdruck kommen, jene der Kaltmasse dagegen auf der 
N achmittagskarte. 

Die Verteilung der Wolken und Hydrometeore auf der synoptischen Karte 
vermittelt also eine V orstellung yom vertikalen Temperaturcharakter der einzelnen 
Luftmassen und von den ihnen entsprechenden Wetterverhaltnissen; sie ermoglicht 
aber auch ein Auffinden der Luftmassengrenzen oder Fronten und eine Orien
tierung iiber die an den Frontflachen auftretenden dynamischen Vorgange. Es 
ist daher begreiflich, daB den verschiedenen Formen der Wolken und Hydrometeore 
im modernen synoptischen Chiffernschliissel Qesondere Aufmerksamkeit geschenkt 
wird. 

Ein weiteres Merkmal fUr die Unterscheidung zwischen Warm- und Kaltmasse 
kann der Temperaturunterschied zwischen der bodennahen Luftschicht und der Erd
oberfliiche selbst sein. Wie schon erwahnt, ist die Warmmasse warmer als die Erd
oberflache oder hochstens gleich warm, die Kaltmasse dagegen kalter. Bezeichnen 
wir die Temperatur der Oberflache mit Ts, so gilt also: 

TWM-Ts~O, 
TKM-TS<O. 
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Da die Temperatur der untersten Luftschicht uber dem Festland wegen der 
betriichtlichen Tagesschwankung der Bodentemperatur sehr hiiufig nicht repriisen
tativ und die MeBgenauigkeit der Bodentemperatur uberhaupt nicht groB ist, 
liiBt sich dieses Kriterium nur bei Schiffsbeobachtungen mit hinreichender Ge
nauigkeit verwenden. Nach BERGERON genugen auf dem Atlantischen Ozean 
Temperaturunterschiede der GroBenordnung, von Zehntelgraden, um eine Unter
scheidung zwischen den Luftmassen, und zwar vor allem zwischen der stabilen 
Tropikluft und labilen Polarluft zu ermoglichen. Es kann allerdings vorkommen, 
daB auch T WM - Ts < 0 wird. Die Ursache dieser Abweichung von der Regel ist 
viel diskutiert, aber noch nicht eindeutig gekliirt worden. 

Auch die Aufzeichnungen von Registrierinstrumenten gestatten einen RuckschluB 
auf die thermodynamischen Eigenschaften der Luftmassen. So z. B. kommt auf 
Anemogrammen der turbulente Charakter der labilen Kaltluft in einer groBeren 
Unruhe des Windgeschwindigkeitsverlaufes zum Ausdruck als der laminare Charakter 
der meist rasch stromenden, aber stabilen Warmluft. Entsprechende von der ver
schiedenen Turbulenz der Luftmasse abhiingige Unterschiede weisen auch die Hygro
gramme und Thermogramme von Hochseeschiffen auf (siehe Abb.83 und 84). 
SchlieBlich sind Apparate zur Registrierung der atmosphiirischen Storungen im 
Radioempfang konstruiert worden (BUREAU 1936, LUGE ON u. NOBILE 1939). Ihre 
Aufzeichnungen ermoglichen uberraschend genaue Ruckschlusse auf den thermo
dynamischen Charakter der Luftmasse, sogar bevor diese den Beobachtungsort er
reicht hat. 

Die Methode, nach von der Erdoberfliiche aus festgestellten Anzeichen oder 
nach der Verteilung der Wetterfaktoren auf der Erdoberfliiche - also ohne Zuhilfe
nahme aerologischer Beobachtungen - Schlusse auf den riiumlichen Aufbau der 
Atmosphiire zu ziehen, hat BERGERON "indirekte Aerologie" genannt (siehe Ab
schnitt 7). Mittels dieser Methode ist aber nicht nur eine Beurteilung der drei
dimensionalen Struktur der Luftmassen, sondern auch der riiumlichen Lage und 
der Eigenschaften der Fronten moglich. 

Obwohl die indirekte Aerologie voraussichtlich noch lange Zeit in der synop
tischen Praxis eine groBe Rolle spielen wird, ist sie naturlich nur ein Notbehelf als 
Ersatz fur fehlende direkte aerologische Beobachtungen. Es ist klar, daB eine 
direkte aerologische Sondierung Details in der Verteilung und Wechselwir
kung der Luftmassen aufdecken kann, welche in den Kondensationsformen 
oder in den Wetterverhiiltnissen am Erdboden uberhaupt nicht zum Ausdruck 
kommen. AuBerdem sind direkte Temperatur- und Feuchtigkeitsmessungen in 
der Hohe von groBtem Wert fur die Feststellung der geographischen Herkunft 
der Luftmasse; sind doch die meteorologischen Elemente nur in der freien Atmosphiire 
mehr oder weniger konservativ. 

Ungeachtet der Verwendung indirekt-aerologischer Verfahren dringt daher in 
der letzten Zeit die Benutzung direkt-aerologischer Methoden immer weiter in die 
synoptische Praxis ein. Neben der Bearbeitung der Bodenwetterkarte werden 
daher schon heute in vielen meteorologischen Instituten auf Grund des aerologischen 
Aufstiegsmaterials die Hohenverteilung von Temperatur, Feuchtigkeit und iiquiva
lentpotentieller Temperatur studiert und Profile durch die Atmosphiire gelegt. 
Der Ausbau des aerologischen Netzes und die Raschheit in der Ubermittlung und 
Bearbeitung der aerologischen Beobachtungen werden zu Lebensfragen fur den 
Wetterdienst. Ein Hilfsmittel der Aerologie von besonderem Wert ist heutzutage 
das Flugzeug. Die Vereinigten Staaten von Nordamerika hatten bis vor kurzem 
mehr als 20, die europiiisehen Staaten haben mit dem benachbarten Nordafrika 
mehr als 50 aerologisehe Flugzeugstationen in Betrieb, deren Aufstiege im Dureh. 
schnitt eine Hohe von 5-7 kIll erreichen. In der jungsten Zeit findet ein weiteres 
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aerologisches Hilfsmittel, die Radiosonde, steigende Verwendung. Sie bietet zwar 
nicht den Vorteil der Flugzeuge, auch durch eine Besatzung Augenbeobachtungen 
wahrend des MeBfluges vornehmen zu konnen, aber sie ermogIicht ein Eindringen 
in die Stratosphare (derzeit bis durchschnittIich 25 km Hohe) und die Auswertung 
der automatischen Messungen noch wahrend des Aufstieges. Eine der letzten inter
nationalen meteorologischen Konferenzen (Salzburg 1937) hat den Ausbau eines Netzes 
von ungefahr 50 Radiosondenstationen fUr Europa sowie eines analogen N etzes in den 
iibrigen Weltteilen empfohlen. Die Flugzeugstationen in den Vereinigten Staaten 
werden bereits durch Radiosondenstationen ersetzt. Die Erkenntnis, daB mit den 
Gleichgewichtsstorungen der Troposphare auch solche der Stratosphare einher
gehen (siehe Abschnitt 68), hat es wiinschenswert erscheinen lassen, wenigstens 
auch die Zustandsanderungen der Substratosphare dauernd evident zu fiihren. 

AuBer den aerologischen Beobachtungen sind - bei zweckmaBiger Verwertung 
- auch Beobachtungen von Bergstationen von groBem Wert. Der Verlauf der 
meteorologischen Elemente auf den Berggipfeln ist allerdings erhebIich von der 
Oberflache des Bergmassivs beeinfluBt und kann nicht ohne weiteres mit dem Zu
stand der freien Atmosphare vergIichen werden. Immerhin haben Bergobservatorien 
den Vorteil, daB ihre Registrierinstrumente eine dauernde Aufzeichnung der Er
scheinungen an einer und derselben Stelle der Atmosphare ermoglichen. 

Schon im Abschnitt 7 war auf eine weitere "indirekte", von BERGERON vor
geschlagene Methode hingewiesen worden: auf die "indirekte Bahnverlolgung" 
zw.ecks Feststellung der geographischen Herkunft einer Luftmasse. Die direkte 
Bahnverfolgung auf der Karte scheitert meist an der zahlenmaBigen Unzulanglich
keit der Beobachtungen aus der freien Atmosphare und yom Ozean. In solchen 
Fallen kann man aus den Eigenschaften der Luftmasse im gegebenen Augenblick 
auf deren Herkunft zuriickschIieBen. So z. B. unterscheiden sich Arktik- und 
Tropikluft durch ihre charakteristischen Temperaturen: eine relativ hohe Feuchte 
der Arktikluft ist ein Anzeichen fUr ihre maritime Herkunft; die Tropikluft ist 
iiber dem Ozean gewohnlich eine charakteristische Warmmasse, die Polarluft eine 
Kaltmasse usw. Haufig geniigt ein Blick auf eine oder zwei Stationen im Bereich der 
gegebenen Luftmasse, urn unter Beriicksichtigung des betreffenden Gebiets sowie 
der Tages- und Jahreszeit zu entscheiden, ob es sich urn maritime Polarluft oder 
kontinentale Tropikluft handelt. 

Bei der Analyse lassen sich samtliche, in den vorangegangenen Abschnitten 
enthaltenen Informationen iiber Ursprung und Eigenschaften der verschiedenen 
Luftmassen verwenden. 

Literatur zu den Abschnitten 52 bis 54. 
Ubersicht liber die charakteristischen Luftmasseneigenschaften: 
West- und Mitteleuropa: SCHINZE 1932 (2), 1932 (4), 1932 (5), DINIES 1932, SCHINZE 

1938. 
RuJ31and: ASKNASIJ 1934 (1), CHROMOW 1935, (1), STREMOUSSOW 1935, BATSCHURINA

BLJUMINA·PETROWA 1936, A. POLJAKOWA (unver6ffentlicht), ALISSOW 1936, ALISSOW (un
verOffentlicht), DROSDOW 1936. 

Nordamerika: WILLETT 1933 (1), 1938. 
Andere Schriften liber regionale Luftmasseneigenschaften siehe in der Literatur 

zu den Abschnitten 48 bis 51. 
Weitere Arbeiten, die im Text zu den Abschnitten 52 bis 54, aber nicht in den frliheren 

Abschnitten angefiihrt worden sind: FESSLER 1910, v. FICKER 1926, HERRMANN 
1929, PALMEN 1930, GREGOR 1931, RUNGE 1931 (1), OBRUTSCHEW 1931, WEICKMANN 
und MOLTSCHANOW 1931, BUREAU 1931, SEMMELHACK 1934, CHROMOW 1935 (2), MXRZ 
1936, V. FICKER 1936, BAKALOW 1939. 
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Fiinftes Kapitel. 

Die Fronten. 
55. Allgemeine Begriffe. 

Der Begriff der Fronten als geneigter Grenzflachen zwischen den tropospharischen 
Luftmassen ist schon in einleitenden Ausfiihrungen dieses Buches erwahnt worden. 
1m vierten Kapitel wurde unter anderem die Frage der Bildung und Auflosung 
VOn Fronten im Rahmen der allgemeinen Zirkulation der Atmosphare aufgerollt. 
1m vorliegenden Kapitel solI der Bau und die Entwicklung VOn Fronten genauer 
behandelt werden, nach einigen historischen Bemerkungen iiber den Frontenbegriff, 
welcher in der modernen dynamischen Meteorologie und in der synoptischen Analyse 
einen ganz besonders wichtigen Platz einnimmt. 

a) Historischer Riickblick. 
Als zu Beginn der Zwanzigerjahre dieses Jahrhunderts der Begriff der tropo

spharischen Fronten eingefUhrt wurde, 16ste dies allgemeine Uberraschung aus, 
obgleich ihm die Meteorologie schon im vorigen Jahrhundert ganz nahe gekommen 
war. Der Verfasser der ersten Wolkenklassifikation, L. HOWARD, schrieb in seiner 
Arbeit "Uber das Klima VOn London" (2. Auflage 1833) die nachfolgenden Zeilen 
(zitiert nach DOVE, "Gesetz der Stiirme"), welche ein den gegenwartigen An
schauungen fast vollig entsprechendes Bild vom V orbeizug einer Kalt- und einer Warm
front geben: "Wenn ich, nach einer driickenden feuchten Hitze und allmahlicher 
Auftiirmung von Gewitterwolken mit elektrischen Entladungen, eine Art VOn 
Eisstiickchen aus der Wolke fallen sehe, dann starken Hagel und zuletzt Regen, 
wenn ich dann einen kalten West- oder Nordwind die Oberhand gewinnen sehe, 
so habe ich das Recht anzunehmen, daB der letztere als ein kalter Korper in Masse 
p16tzlich und entschieden auf die warme Luft gewirkt hat, in der ich mich vor dem 
Unwetter befand. Wenn hingegen nach einem kalten trockenen Nordostwind der 
Himmel sich eintriibt und die ersten Regentropfen fUr das GefUhl warm sind, wenn 
dann nach einem heftigen Regenschauer die Luft unten warm und mild wird, so 
werde ich mit dem gleichen Rechte schlieBen, daB der siidliche Wind den nordlichen 
verdrangt hat, indem er erst in der hoheren Atmosphare eintrat und im Verdrangen 
einen Teil seines Wassers durch Abkiihlung verlor." 

Bei DOVE und FITZ-Roy findet sich zwar, wie schon friiher erwahnt, eine klare 
Allgemeinvorstellung von den Luftmassen, von deren Gegeneinanderstromen und 
Zusammentreffen, aber der Begriff einer Front als Grenzflache zwischen den Luft
massen fehlte ihnen noch. Allerdings konnte DOVE im AnschluB an HOWARD aus 
langjahrigen Beobachtungen feststellen, daB die Warmluft die Kaltluft zuerst in 
der Hohe und erst spater am Boden verdrangt und daB sich die Ablosung von 
Kaltluft durch Warmluft in umgekehrter Reihenfolge vollzieht. Damit kam DOVE 
der richtigen Erkenntnis, daB die Kaltluftstromung keilformig unter die Warm
luftstromung eingebettet ist, schon sehr nahe; auch gibt er eine Beschreibung der 
Wetteranderungen beim Luftmassenwechsel, wobei das Sprunghafte in der A.nde
rung VOn Luftdruck und Wind betont wird. 

Dagegen hatte BLASIUS 1875 bereits einen anschaulichen Begriff von der Front, 
der "Begegnungsflache", und zwar namentlich von der Polarfront als Grenzflache 
planetarischen MaBstabs zwischen Polar- und Tropikluft. 

Ohne mit dem allgemeinen Zirkulationsmechanismus der Atmosphare in Ver
bindung gesetzt zu werden, wurden Kaltfronten - damals Boenlinien genannt -
erstmalig von CL. LEY (1878, "Euridice Squall") synoptisch untersucht, bald darauf 
Vor allem von W. KOPPEN, gegen Ende des Jahrhunderts in noch umfassenderer 

17· 
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Weise von E. DURAND-GRli:VILLE. Die Bedeutung der Kaltfront als Grenzflache 
wurde dann, Gedankengangen von M. MARGULES 1905 folgend, eingehend von 
H. V. FICKER 1905, 1906 auseinandergesetzt bei der Erklarung alpiner Wetter
wechsel. 

Eine warmfrontartige Konvergenz von Luftstromungen im Inneren von De
pressionen haben erstmalig N. SHAW und R. G. K. LEMPFERT im Jahre 1906 
synoptisch festgestellt, allerdings gleichfalls ohne RlickschluB auf die allgemeine 
Bedeutung, die diesen Erscheinungen im Luftkreislauf zukoinmt. Weit allgemeinere 
Bedeutung haben bereits die Resultate von H. v. FICKER 1910, 1911 (2) liber die Aus
breitung kalter und warmer Luft in RuBland und Nordasien; sie zeigen bereits die 
wellenformige Abgrenzung zwischen den Kalt- und Warmluftmassen, die raumlich 
erfaBt wird, und enthalten die ersten Hinweise auf die Beziehungen derartiger 
Grenzflachen zum Aufbau der Tiefdruckgebiete, Erkenntnisse, die F. M. EXNER i. J. 
1917 in erweiterter Form zur Untersuchung der Zyklonenbildung herangezogen hat. 

Allen diesen sowie an sie anknlipfenden weiteren, im Prinzip analogen Ergeb
nissen sowie den Resultaten HELMHOLTZS, MARGULES' und V. BJERKNES' liber 
die Theorie atmospharischer Grenzflachen war eine umfassende Synthese erst 
gegen Ende des zweiten Dezenniums unseres Jahrhunderts beschieden: um diese 
Zeit waren es J. BJERKNES und H. SOLBERG, welche von V. BJERKNES angeregt, 
bei der synoptischen Untersuchung von Konvergenz- und Divergenzlinien in Luft
druckdepressionen die Warm- und Kaltfronten als organisch zusammengehorige 
Ausdrucksformen der allgemeinen atmospharischen Stromungsverteilung er
kannten. Durch ihre Arbeiten sowie durch die anschlieBenden Untersuchungen von 
T. BERGERON, E. CALWAGEN, E. PALnN, G. SCHINZE, J. VAN MIEGHEM U. v. a. ist 
im Lauf der letzten Jahre ein umfangreiches (in aerologischer Hinsicht freilich 
durchaus noch nicht erschopfendes) empirisches Material liber die troposphiirischen 
Fronten zusammengetragen worden. Zu den besonderen Errungenschaften der 
letzten zehn Jahre gehort die Erklarung der Frontolyse und Frontogenese durch 
T. BERGERoN. Auch die Theorie der den Warm- und Kaltfronten entsprechenden 
Grenzflachen hat in der letzten Zeit erhebliche Fortschritte gemacht (V. und 
J. BJERKNES, H. SOLBERG, S. PETTERSSEN, G. STUVE, P. RAETHJEN u. a.). Die 
auf die Empirie und Theorie der FrontalstOrungen bezliglichen Arbeiten werden 
erst im nachsten Kapitel zur Sprache kommen. 

b) Front - Frontalzone - Frontalmasse. 

Wie schon erwahnt, ist stromende Kaltluft unter stromende Warmluft in J!'orm 
eines flachen Keils eingelagert. Die Grenzflache zwischen beiden schneidet also 
die Erdoberflache unter einem spitzen Winkel, dessen Tangente einfach Neigung 
genannt werden soIl. Die Neigung hat die GroBenordnung eines Hundertstel. In 
groBeren Hohen ist die Neigung noch geringer, in den mittleren Schichten dagegen 
fallweise (bei einzelnen Kaltfronten) groBer. 

Da einer Neigung von 1: 100 eine Hebung der Flache von 1 km pro 100 km 
Entfemung entspricht, muB bei Darstellung von Fronten im Vertikalschnitt der 
HohenmaBstab stets urn ein Vielfaches liberhalten werden; bei Zugrundelegung 
der natlirlichen Proportionen hatte sonst selbst der Vertikalschnitt durch eine 
verhaltnismaBig steile Front (1: 50) das in Abb. 100 wiedergegebene Aussehen. 

Mit dem Ausdruck "Front" solI des weiteren sowohl die Grenzflache selbst als 
auch deren Schnittlinie mit der Erdoberflache bezeichnet werden, wofeme die 
Unterscheidung schon aus dem Dargelegten klar hervorgeht; nur dort, wo dies nicht 
der Fall ist, solI en auch die Bezeichnungen "Frontfliiche" bzw. "Frontlinie" be
nutzt werden. 
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Stets ist zu beriicksichtigen, daB die Bezeichnungen "Frontflache" und "Frontlinie" 
insofern nur von bedingter Giiltigkeit sind, als - wie schon erwahnt - die at
mospharischen Grenzflachen nicht den Charakter zweidimensionaler geometrischer 
Flachen haben. Man wird sie sich vielmehr stets als geneigte Uber- t:: 
gangszonen von einer gewissen endlichen Dicke vorstellen miissen und ~ 
spricht dann von "Frontalzonen". In ihnen wird das Profil der iso
thermen Flachen (TI' T 2, ••• ) nicht den in Abb. 101 links dargestellten 
diskontinuierlichen, sondern den im Schema rechts abgebildeten konti
nuierlichen Verlauf haben; daraus ergibt sich eine Konzentrierung der 
thermodynamischen Solenoide in der Frontalzone. 

Ois/tontinuitatsflache 

Abb. 10l. Isotherme FIachen im Fall einer geometrisch scharf en Grenzflachc und ciner 
wirklichen Front. 

1m konkreten Fall (vgl. z. B. Abb. 26) sind natiirlich die isothermen 
und isentropischen Flachen auch im Inneren der beiden Luftmassen 
selbst, vor allem unter dem EinfluB der mit zunehmender geographi
scher Breite abnehmenden Sonnenstrahlung, etwas geneigt. Die Uber
gangszone ist dann dadurch charakterisiert, daB in ihr die horizontalen 
Gradienten der meteorologischen Elemente groBer sind als im Inneren der 
beiden Luftmassen. Uberdies kommt es in der Frontalzone auch zu qua
litativen Anderungen cler Wetterfaktoren. Die Anhau£ung thermodyna
mischer Solenoide in ihr ruft Zirkulationsbeschleunigungen hervor, 
welche das Aufgleiten der einen Luftmasse iiber die andere aufrecht 
erhalten kann. Die Folge ist eine Kondensation des Wasserdampfes mit 
W olkenbildung und Niederschlagen. 

In den bisherigen Ausfiihrungen ist nicht gesagt worden, wie schmal 
eine Ubergangszone werden muB, um bereits Front genannt werden zu 
konnen. BERGERON hat hierfiir folgende Kriterien angegeben: Falls 
die Breite der Ubergangszone in horizontaler Richtung die GroBen-
ordnung von Hektokilometern hat und daher auf der synoptischen 
Karte deutlich als zweidimensionales Gebilde erkennbar ist, so spricht 
man von einer Frontalmas8e, d. i. von einer Luftmasse, die uneinheit-
lichen Charakter oder Ubergangscharakter hat. Vorausgesetzt ist da-
bei allerdings, daB die Breite der Frontalmasse 1000 km nicht iiber-
schreitet, da sonst die horizontalen Temperaturgradienten in ihr ebenso 
gering werden wie innerhalb einheitlicher Luftmassen selbst.1 

Falls anderseits die Ubergangszone nur wenige Dekakilometer breit 
ist, so kann man - bei normaler Dichte des synoptischen Beobachtungs-
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netzes - ihren Schnitt mit der Erdoberflache auf der Karte nicht mehr als 

1 Die Differenzen der potentiellen Temperaturen zwischen Hauptluftmassen (z. B. 
~:wischen Tropik. und Polarluft) konnen eine Gro13enordnung von 10 0 haben. In einer 
Ubergangszone von 1000 km Breite zwischen diesen Luftmassen wiirde der horizontale 
Temperaturgradient 10 /100 km betragen. Dies ist aber ein Wert, wie er auch au13erhalb 
d~s Fr~mtbereichs im Inneren einer Kaltmasse jederzeit vorkommen kann. Die Annahme 
emer Ubergangszone von solcher Breite verliert also ihren Sinn. 
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zweidimensionales Gebilde unterscheiden. Man wird sie dann mit vollem Recht 
auf der Karte lediglich durch eine Linie =- Frontlinie - veranschaulichen. 

Die Unterscheidung zwischen Frontalmasse und Front hat also keinen streng 
theoretischen, sondern nur praktischen Sinn insofern, als sie durch die Dichte des 
Stationsnetzes und durch den KartenmaBstab mitbestimmt wird. 

BERGERON gibt folgende GroBenordnung fUr Massen, Front,almassen und 
Fronten an: 

Grol3enordnung x (Lange) 
y (Breite) 

Masse 
106 m 

106 " 

Frontallllasse 

106 m 
105 " 

Front 

106 m 
1 ()4 " 

In der Troposphare kommt es stets irgendwo und irgendwann zu einer "Ver
scharfung" von Frontalzonen in Fronten und umgekehrt zu einer "Verbreiterung" 
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Abb. 102. Voriiberzug einer Warlllfrollt iu den 
Registrierungen von Frankfurt a. M. und alll 

}'cJdberg i. T. alii 10. Oktober 1923. 

von Fronten in Frontalzonen; mit anderen 
Worten : Frontalmassen bilden sich und ver
schwinden wieder. Ein prinzipieller Unterschied 
zwischen Fronten und Frontalzonen ist dem
nach nicht vorhanden. AIle fiir die ersteren 
typischen physikalischen Prozesse finden sich 
auch bei den letzteren, allerdings in weniger 
charakteristischem und abgeschwachtem Aus
maB. Diese Prozesse horen allerdings ganz auf, 
wenn eine Frontalmasse zu breit wird. Aus 
diesem Grund solI im folgenden nur von schar
fen Fronten gesprochen werden, wobei natiirlich 
die Bezeichnungen "Flache" und "Linie" nur 
bedingt zu verstehen sind. 1st die Front auf 
der Karte llnscharf, so muB die Frontlinie so 
gezogen werden, daB die "Ubergangsluft" auf 
der kalten Seite der Front bleibt. Dies er
scheint dadurch gerechtfertigt, daB in der 
Kaltmasse die Temperaturverteilung in hori
zontaler Richtung iiberhaupt weniger einheit
lich zu sein pflegt als in der Warmmasse. 

c) Der Frontdurchgang in den 
Registrierungen. 

Ratte eine Front den Charakter einer geo
metrisch scharfen Flache mit einer Diskon
tinuitat in den Feldern der meteorologischen 
Elemente, so kame es bei ihrem Durchgang zu 
einer vollig sprunghaften Anderung von Tem
peratur, Feuchtigkeit und Wind. Da die Front 
jedoch immer eine gewisse Breite hat, erfolgt 
jene Anderung in Wirklichkeit stets nur mehr 
oder weniger rasch. Immerhin .gibt es viele 
FaIle, wo dieser Ubergang in den Registrierun
gen so steil l erfolgt, daB man in demselben 

lIst z. B. eine Fronta\zone, welche Luftmassen mit 10° Temperaturunterschied 
voneinander trennt, 50 km breit und zieht sie mit 50 kmjh Geschwindigkeit, so wird 
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Abb.103. Voriibergang einer Kaltfront in den Re
gistrierungen von Andover am 11. ]+'ebruar 1925. 

(Nach J. BJERKNES 1930.) 

bedingten Sinn, in welchem man von 
Fronten spricht, auch von einer sprung
weisen Anderung der meteorologischen Ele
mente quer zur Front reden kann. 

Einige Beispiele sollen zeigen, wie 
schroff die Anderungen im Verlauf der 
meteorologischen Elemente beim Durch
zug einer Front sein konnen. 

Die GroBe des Temperatursprungs beim 
Voriiberzug einer Front kann natiirlich 
sehr verschieden sein. Die Temperatur
differenz zwischen den Hauptluftmassen 
hat zwar eine GroBenordnung von 10°; 
Strahlungseinfliisse in den unteren Schich
ten konnen diesen Gegensatz jedoch er
heblich verstarken. Anderseits konnen hier 
"maskierende Effekte" auftreten, welche 
den Temperaturunterschied beiderseits der 
Front geradezu aus16schen; der nicht
reprasentative Charakter der Temperatur
messungen in der bodennahen Schicht 
spielt hierbei eine wesentliche Rolle (vgl. 
Abschnitt 61). Grundsatzlich geringer 
pflegt der Temperatursprung beim Vor
iiberzug von sog. Okklusionsfronten (siehe 
Abschnitt 60) zu sein, was deren Analyse 
wesentlich erschwert. 
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Abb.104. Schematische Thennogramme belm Vor

iiberzug von Fronten verschiedener Scharfe. 

Bei der Feststellung von Frontdurch
gangen in Registrierungen ist, im Sinne 
einer friiheren Bemerkung, eine etwa vor
handene "Obergangszone in die Kaltmasse 
einzubeziehen, wie dies schematisch Ab
bildung 104 zeigt. 

das Thermogramm bei ihrem Voriiberzug 
wahrend einer Stunde eine Temperaturande
rung von 10° verzeichnen, also ein sehr 
steiles Kurvenstiick aufweisen. 
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d) Die FrontfHiche. Hauptfronten und Nebenfronten. 

Da die Frontlinie nur die Bodenschnittlinie der fiir die Wetterprozesse auBerst 
wichtigen Frontflache ist, muB man sich zunachst hiiten, auf der Karte Scheinfronten 
einzutragen, denen im Raum gar keine Frontflache entspricht. 

Solche Scheinfronten sind, wie in Abschnitt 46 erlautert, meist topographischer 
Herkunft. Sie entwickeln sich entweder iiber langgestreckten Kiistenlinien, am ark
tischen Eisrand oder in der Nahe von Gebirgsziigen; sie machen sich nur in den 
Temperaturverhaltnissen der bodennachsten Luftschicht geltend und es entspricht 
ihnen in groBerer Hohe keinerlei Sprung in der Verteilung der meteorologischen Ele
mente. Eine Ausnahme machen hochstens die Fronten an der arktischen Eiskante, 
die sich unter giinstigen Umstanden zu hochreichenden Arktikfronten von allerdings 
verschwommener Struktur ausbilden konnen. Ganz allgemein spielen solche topo
graphische Frontogenesen eine untergeordnete Rolle gegeniiber den kinematischen, 
welche allein, und zwar durch Einwirkung des Deformationsfeldes der Luftstro
mungen auf die Temperaturverteilung (siehe Abschnitt 46), dynamisch wichtige 
Fronten zu erzeugen vermogen. 

Eine dynamisch wichtigeFront muB sich aufwarts zum mindesten bis zum Haupt
niveau der Kondensation erstrecken. Wir wissen, daB polare und arktische Luft
massen im allgemeinen einige Kilometer hoch reichen (GroBenordnung 103 bis 
104 m), manchmal bis in die Stratosphare selbst; dadurch ist auch gegeben, bis zu 
welcher Hohe sich die zugehorigen Frontflachen erstrecken. Indirekt aerologische Hin
weise auf das Vorhandensein einer Frontflache in hohen Schichten geben die Front
wolken. In der aerologischen Zustandskurve auBert sich das Vorhandensein einer 
Front vor allem durch eine Starung in der vertikalen Temperaturverteilung. 

Man hat friiher erwartet, iiber den Fronten stets eine Inversion zu finden: dies 
ist nur selten der Fall. Gewohnlich gleitet die Warmluft entlang der Flache iiber die 
Kaltluft auf: sie kiihlt sich dabei adiabatisch ab, weshalb sich im Bereich der Front 
der Temperaturunterschied zwischen ihr und der Kaltluft mit zunehmender Hohe 
verringert. Die Frontflache ist daher meist nur durch eine Isothermie oder eine ver
langsamte Temperaturabnahme gekennzeichnet. Gleichzeitig ist die relative Feuch
tigkeit iiber der Grenzflache hoher als unter ihr, da sich die aufsteigende Luft dem 
Sattigungszustand nahert. Anders verhalt sich die Sache, wenn die Warmluft iiber 
der Grenzflache abgleitet; sie erfahrt dabei eine zusatzliche adiabatische Erwarmung, 
so daB man beim Aufstieg durch die Grenzflache eine deutliche Temperaturinversion 
findet. Solche Grenzflachen sind allerdings gewohnlich nicht mit Fronten zwischen 
verschiedenen Luftmassen identisch, sondern sie bilden sich innerhalb antizyklonaler 
Luftmassen als Schrumpfungsinversionen. 

Fronten zwischen den Hauptluftmassen (zwischen Tropik- und Polarluft, zwischen 
Polar- und Arktikluft) werden wir Hauptfronten nennen. AuBerdem gibt es noch 
Nebenfronten (oder sekundare Fronten), die sich innerhalb einer in horizontaler Rich
tung ziemlich einheitlichen Luftmasse ausbilden und also zwei Teile dieser Masse von
einander sondern, die ihren Eigenschaften und eventuell auch ihrer Herkunft nach 
etwas verschieden sind; innerhalb der Tropikluft entstehen sie wohl niemals, aber 
innerhalb einer labil geschichteten Polar- oder Arktikluft sind sie sehr haufig (nament
lich sekundare Kaltfronten). 

Zu den Nebenfronten miissen auch die sog. Okklusionsfronten gerechnet werden, 
die entstehen, wenn durch die Zyklonentatigkeit zwei polare (oder arktische) Luft
massen aneinandergefiihrt werden (siehe sechstes Kapitel). 
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56. Dynamik der Fronten. 
a) Aufgleitfront und Abgleitfront. Frontale Zirkulationsbewegungen. 

Je nach der Verteilung der vertikalen Stromungskomponenten langs der Front 
unterscheidet man zwei Fronttypen. Die Au/gleit/ront (von BERGERON Ana/rant 
genannt) mit einer Aufgleitbewegung der Warmluft und einer Abgleitbewegung 
der Kaltluft und die Abgleitfront (von BERGERON Kata/ront genannt) mit einer Ab
gleitbewegung der Warmluft und einer Aufgleitbewegung der Kaltluft. Die ent
sprechenden Flachen werden als Aufgleitflachen bzw. Abgleitflachen bezeichnet. Die 
frontalen Gleitbewegungen sind ihrem Wesen nach Zirkulationsbewegungen und 
bedingt durch die thermodynamischen Solenoide der Front. 

Wie schon in Abschnitt 55 b angedeutet, ist die spezifische Anzahl der thermo
dynamischen Solenoide, welche durch den Schnitt der isotherm en Flachen mit den isen
tropischen Flachen entstehen, infolge der Gedrangtheit der letzteren in der Frontal
zone urn ein Vielfaches gro13er als im Innern jeder der beiden Luftmassen. Da nun -
wie Erfahrung und Theorie zeigen - die Neigung der Aufgleitfronten eine Gro13enord
nung von 1 : 100, jene der Abgleitfronten jedoch eine Gro13enordnung von 1 : 1000 hat, 
ist die spezifische Anzahl der Solenoide im ersteren Fall, wo die Volumeneinheit der 
Frontalzone von zahlreicheren isothermen Flachen durchsetzt wird, mehrere zehnmal 
gro13er als im Fall der (fast horizontalen) Abgleitfront. Au13erdem rotieren in del' Auf
gleitfront die Solenoide im normalen Sinn (siehe Abschnitt 23a) und die durch sie 
hervorgerufene Zirkulationsbeschleunigung wird durch die Zusatzbeschleunigung der 
Erdrotation nicht aufgehoben; die potentielle Energie wird durch die Solenoide in 
kinetische Energie uberfuhrt. Anders 
bei der Abgleitfront: hier wird die Zir
kulationsbeschleunigung der im ent
gegengesetzten Sinn rotierenden, 
wenig zahlreichen Solenoide durch 
den Einflu13 der Erddrehung kom
pensiert, wodurch bereits vorhandene 
kinetische Energie aufgezehrt wird. In 
der Mitte liegt der Fall der stationaren 
Front, wo die Luftstromungen keine 
vertikalen Beschleunigungskompo
nenten und keine frontnormalen, hori
zontalen Beschleunigungskomponen-
ten aufweisen. In diesem Fall ist 
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der Erdrotation stehen miteinander 
im Gleichgewicht. Folglich fehlen hier 
frontale Gleitbewegungen. Die hori
zontalen Geschwindigkeitskomponen
ten normal auf die Front brauchen 
nicht unbedingt gleich Null zu sein, 
d . h. die Stromungen brauchen dabei 
nicht parallel zur Frontlinie zu ver

r -(I - So/enoide en I?tI1er Front 

Abb. 105. Die thermodynamischen Solenoide im Fall einer 
steil en Aufgleitfront (unten) und einer fast horizontalen 

Ahgleitfront (ob~n). (Nach BERGERON 1928.) 

laufen. Man kann sich einen Fall vorstellen, wo in beiden Massen gleiche und gleich
gerichtete frontnormale Geschwindigkeitskomponenten vorhanden sind: dann wird 
sich die Front in einer bestimmten Richtung beschleunigungsfrei und ohne Anderung 
ihres Neigungswinkels verlagern. Fur gewohnlich versteht man allerdings unter 
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einer stationaren Front eher den Spezialfall einer unbewegIichen Front mit zur 
Frontlinie parallelen Stromungen und in diesem Sinn soll der Begriff der statio
naren Front auch im weiteren gebraucht werden. 

Unter sonst gleichen Bedingungen ist, wie im Teil d dieses Abschnitts gezeigt 
werden wird, der Neigungswinkel der Aufgleitfront groBer und jener der Abgleitfront 
kleiner als der Neigungswinkel der stationaren Front. 

Die an einer nichtstationiiren Front auftretenden Gleitbewegungen sind bestrebt, 
durch Anderung der Flachenneigung einen stationaren Gleichgewichtszustand her
zustellen. Es ist dies lediglich eine Folge des Umstandes, daB die Gleitbewegungen 
in der Nahe der Erdoberflache in Horizontalbewegungen iibergehen miissen. So 
z. B. zieht sich im Fall einer Aufgleitfront mit Abgleitbewegung in der Kaltmasse der 
Kaltluftkeil in die Lange, sein Neigungswinkel verringert sich bis zu einem Wert, der 
dem Neigungswinkel einer stationaren Front entspricht. Gleichzeitig nimmt auch 
die spezifische Zahl der Solenoide in der Frontalzone ab und nahert sich den Bedin
gungen des stationaren Falls. Umgekehrt sind die Vorgange an der Abgleitfront. Ware 
die Frontflache nicht (durch die Erdoberflache) im Raum begrenzt, so wiirden die 
Gleitbewegungen bei sonst unveranderten Umstanden ihre Neigung offenbar nicht 
dem stationaren Zustand anzupassen versuchen. 

Das Vorhandensein der Erdoberflache bedingt ferner, daB die Gleitbewegungen 
auf eine verhaltnismaBig schmale Schicht langs der Grenzflache beschrankt bleiben, 
da zum Ersatz fUr die aufgleitende Luft frische Luft in horizontaler Richtung heran
geschafft werden muB. 

b) Gleichgewichtsbedingungen fUr eine stationare Grenzflache. 

An der Grenzflache, als geometrische Flache aufgefaBt, muB offen bar folgende 
dynamische Bedingung erfiillt sein: 

PI (x, y, Z, t) = P2 (x, y, Z, t). (1) 

Dies bedeutet, daB auf jeden Punkt der Grenzflache von beiden Seiten aus der 
gleiche Druck ausgeiibt wird. Daher gilt 

dpi = dP2 oder dpi - dP2 = o. (2) 

1m Fall des V orhandenseins von Beschleunigungen, bei Einwirkung der Gradient
kraft, der ablenkenden Kraft der Erdrotation und der Schwere, jedoch unter Ver
nachlassigung der Reibung sind die Bewegungsgleichungen der kalteren Luftmasse 1 : 

·uI = lVl-~ ~P 
III uX 

v =-lu -~~p-
I I !II oy 

(3) 

. 1 op w1=-g-e;az· 
Hier sind 'ltl' VI' WI die Beschleunigungskomponenten nach den drei Raumachsen 

(z. B. 'ltl = o:l- usw.); 1 = 2 w sin rp, wo w die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation 

und g; die geographische Breite ist; die Glieder mit 1 sind Komponenten der ablenken
den Kraft der Erdrotation und die Wahl ihrer Vorzeichen ist durch die Wahl der 
positiven Richtung der Koordinatenachsen bedingt: Achse x - nach rechts, Achse y 
- nach riickwarts (hinter die Zeichenflache), Achse Z - nach aufwarts; gist die 
Schwerebeschleunigung; endIich sind die letzten Glieder auf der rechten Seite aller 
Gleichungen die Komponenten der Gradientkraft. 
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Drei analoge Gleichungen gelten auch fUr die wiirmere Masse 2: 

u = 1 v _ 1 __ OJI_ 
2 2 !i2 0 X 
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V =-lu _J ap (4) 
2 2!i2 a y 

. 1 op 
w 2 =-g-e;Tz' 

Multipliziert man die Gl. (3) mit (h dx bzw. (hdy und (h dz und addiert sie und 
verfiihrt ebenso mit den Gl. (4) unter Benutzung der Faktoren e2 dx, e2 dy und 
e2 dz, so erhiilt man: 

dpl = (l el VI - el u1 ) dx + (-l el u 1 - el VI) dy + (- el g - el WI) dz; (5) 
dp2 = (1 e2 v2 - e2 'u2) dx + (-l e2 u 2 - e2 v2) dy + (- e2 g - e2 w2) dz. (6) 

Daraus folgt mit Rucksicht auf Gl. (2): 

[1 (el VI - e2 v2) - (el itl - e2 u 2 )] d x + [- 1 (el u 1 - e2 u 2) - (el VI - e2 V2)] d y-
- [g (el - (2) - (el WI - e2 W2)] dz = 0. (7) 

Dies ist die Differenzialgleichung der Grenzflache. 
Aus ihr ergibt sich der Tangens des Neigungswinkels der Frontfliiche zu den 

Koordinatenachsen: 
dz 
dx 

dz 
dy 

l (121 VI - !!2 v2) - (!il 'iiI - !i2 u 2) 
g (!il - !i2) - (!il u\ - !i2 W2 ) , 

-l (!il U 1 -!i2 u 2) - (!il VI - !!2 v2 ) 

g (!il - !i2) - (!il WI - !i2 W2 ) 

Nimmt man an, die Grenzfliiche sei zur y-Achse parallel 

Abb. 106), so ist ihr Neigungswinkel zur z 
Horizontalfliiche tg IX = :; lediglich be-

stimmt durch Gl. (8). Nimmt man weiter 
an, die Front sei stationiir im Sinne der 
friiher angefiihrten Definition (it = 0, W = 0, 
d. i. Beschleunigungsfreiheit entlang der 
Achsen x und z), so geht Gl. (8) uber in: 

(8) 

(8') 

(d h ~ = ° siehe .. dy , 

(9) 
~~~~~------~~--~% 
Abb. 106. Neigung der GrenzfHiche (,,) und der 

isobaren Flachen ({il und (i2)' 

Nach der Zustandsgleichung der Gase 

e = -:R;'- sind die Dichten umgekehrt proportional den Temperaturen; daher kann 

man die Gl. (9) folgendermaBen schreiben: 

tg IX = .~ T2 VI - Tl V 2 (10) 
g T 2 - Tl 

Dies ist die MARG ULEssche Gleichung fur den N eigungswinkel einer stationaren 
Front. 

Aus der Gl. (10) folgt zuniichst, daB der Neigungswinkel der Grenzfliiche dem 
Sinus der Breite proportional ist, d. h. daB er unter sonst gleichen Bedingungen am 
geringsten (= 0) ist am Aquator und am gr6Bten am Pol. 

. LiT LiT Liv 
Setzt man III Gl. (10) Tl = T m --2-; T2 = T m + -2-; VI =Vm + -2-; 

V2 = Vm - Li2V, wobei durch den Index m die arithmetischen Mittel und durch das 



268 Die Fronten. 

Symbol L1 die Differenzen der Temperatur- und Geschwindigkeitswerte bezeichnet 
werden sollen, so erhalt man die MARGULESSche Gleichung in der von A. WEGENER 
entwickelten Form 

t 1 Tm A 1 
gLX= g LlTLJv+-y'l!m' (11) 

Dies druckt aus, daB die Grenzfliiche um so steiler ist, je geringer die Temperatur
differenz und je grofJer der Geschwindigkeitsunterschied der beiden Luftmassen ist. 

c) Neigung der isobaren FHichen im Bereich einer stationaren Grenzflache. 

In die MARGULESSche Gleichung lassen wir nun die Ansatze fUr die Neigung der 
isobaren Flachen in den beiden Luftmassen eingehen. Unter der Voraussetzung, daB 
die Stromungen unbeschleunigt und parallel zur Achse y sind, sind auch die 
isobaren Flachen in jeder Masse parallel zur Achse y. 

Die Gleichung der isobaren Flache in der Masse 1 ist 

(12) 

Fuhrt man diesen Ausdruck in Gl. (5) ein und berucksichtigt, daB voraussetzungs

gemaB ul> Vl> WI gleich Null und .:; = 0, so erhalt man fur den Neigungswinkel der 

isobaren Flachen in der Masse I 
dz 1 
dx = tg/31 = -yVI (13) 

und analog fUr die Masse 2 

(14) 

Die Neigung der isobaren Flachen in jeder Masse ist folglich deren Geschwindig
keit proportional. Fur den Fall VI = v2' d. i. L1 V = 0, verwandelt sich Gl. (II) in 
Gl. (13), d. h. bewegen sich beide Massen gleich rasch, so sind in ihnen die isobaren 
Flachen mit der Grenzflache parallel. Fur den Fall VI = v2 = ° ist tg LX = tg /3 = 0, 
d. h. befinden sich beide Massen im Ruhezustand, so verlaufen sowohl die Grenz
flache als auch die isobaren Flachen horizontal. Gewohnlich schneidet jedoch die 
Grenzflache die weniger steilen isobaren Flachen. Ein numerisches Beispiel: ffJ = 45°, 
Tl = 273°, T2 = 283°, VI = 10 misek, v2 = 0. Dann ist tg LX = 0,0028 = 1 : 335; 
LX = 10'; tg /31 = 0,000105 = 1: 9509; /31 = 21", /32 = 0; d. h. unter den gegebenen 
Bedingungen liegt die stromende Kaltluft unter der ruhenden Warmluft in Gestalt 
eines auBerordentlich flachen Keils; auf 1 km Abstand senkrecht zur Frontlinie steigt 
die Grenzflache nur urn 3 man. Noch kleiner ist die Neigung der isobaren Flachen. 

Kennt man die Neigung der isobaren Flachen in jeder Masse, so kann man das 
Profil der Grenzflache leicht graphisch ermitteln. Man veranschaulicht in einem 
Vertikalschnitt die den beiden Luftmassen zugehorigen isobaren Flachen durch 
Kurvenscharen. Die Linie, welche die Schnittpunkte jeweils gleichwertiger Isobaren 
miteinander verbindet, entspricht dem Profil der Grenzflache. 

Falls sich die Temperaturen und Windgeschwindigkeiten in den Luftmassen mit 
der Rohe and ern - und dies ist ja gewohnlich der Fall-, so andern sich mit der Rohe 
auch die Neigungswinkel; die Grenzflache und die isobaren Flachen sind dann keine 
Ebenen mehr. 

d) Charakter dl'r Gll'itvorgange an nichtstationiiren Grenzflachen. 

Schreibt man die Gl. (8) fUr die Grenzflache im nichtstationaren Fall in der Form: 

«(>1 U1 - (>2 U2) - «(>1 WI - (>2 W2) tg LX = l «(>1 Vj - (>2 V 2) - g «(>1 - (>2) tg LX, (15) 
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so kann man das Glied, welches WI und w2 enthalt, in Anbetracht der sog. kinemati
schen Grenzflachenbedingung zum Verschwinden bringen. Diese Bedingung sagt aus, 
daB die auf die Frontlinie normalen Geschwindigkeitskomponenten auf beiden Seiten 
der Flache gleich groB und zu ihr tangential gerichtet sind, weil andernfalls an ihr 
eine Vernichtung oder Entstehung von Luftmassen stattfande. Wofern die Grenz
flache voraussetzungsgemaB parallel ist zur Achse y, gilt dann: 

(16) 

woraus 
WI = itl tg iX; w2 = it2 tg IX. (17) 

Setzt man diese Ausdriicke von wl und w2 in die Gl. (15) ein, so kann man tg2 iX 
gegeniiber tg iX vernachlassigen und erhalt (J. BJERKNES 1924): 

!h itl - e2 u2 = l (el vl - e2 v2) - g (el - e2) tg IX. (18) 

Dieser Gleichung kann man auf Grund der kinematischen Grenzflachenbedingung 
noch folgende weitere hinzufiigen: 

(19) 

Um, bei Kenntnis des Neigungswinkels der Flache sowie der Geschwindigkeiten 
und Dichten der an sie angrenzenden Luftmassen, aus den beiden Gl. (18) und (19) 
die Werte itl , it2, WI und w2 ermitteln zu konnen, muB man noch eine von F. M. EXNER 
vorgeschlagene Erganzungsbedingung einfiihren, nach welcher die Beschleunigungen 
in der warmen und in der kalten Luftmasse ihren absoluten GroBen nach gleich und 
entgegengesetzt gerichtet sind: ul = - it2; WI = - W2. Unter dieser Voraussetzung 
ergibt sich aus Gl. (18): 

(20) 

und entsprechend 
Wl = - w2 = ul tg iX = - u2 tg IX. (21) 

Ersetzt man in Gl. (20) die Dichten durch die Temperaturen, so erhalt man 
(F. M. EXNER 1924): 

. _ . _ l T I VI - T 1 VI + T I - TIt 
U I --U2 - -?I-'1+TI - g TI +T2 giX. (22) 

Kombiniert man diese Gl. (22) mit Gl. (10) fiir die stationare (im Gleichgewicht 
befindliche) Front, wobei man den Neigungswinkel der letzteren mit iXo statt mit iX 

bezeichnet, so erhiilt man (G. STUVE 1925): 

(23) 

1st iX > iXo, so wird der Klammerausdruck und wegen TI < T2 auch itl negativ; 
gleichzeitig wird auch WI negativ. Dagegen werden u2 und w2 positiv. D. h. ist die 
Grenzfliiche 8teiler, als e8 dem Gleichgewicht8zU8tand fiir die 8tationiire Front entspricht, 
80 liegt eine Aufgleitfliiche vor, mit gegen die Frontlinie und abwarts gerichteter 
Beschleunigung der Kaltmasse sowie gegen die Frontlinie und aufwarts gerichteter 
Beschleunigung der Warmmasse. 

1m Fall iX < iXo jedoch, wo die Grenzfliiche weniger 8teil 8teht al8 es dem Gleich
gewicht8zu8tand fiir die 8tationare Flache ent8pricht, handelt es 8ich um eine Abgleitfliiche; 
die Beschleunigungen sind hier von der Frontlinie weg gerichtet, und zwar nach 
aufwarts in der Kaltmasse und nach abwarts in der Warmmasse. 

Die }'rontbezeichnungen richten sich somit in beiden Fallen nach der Gleit
bewegung der Warmluft. 
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Wie schon im ersten Teil dieses Abschnitts erwahnt, sind die Gleitbewegungen 
sowohl an einer Aufgleitfront als auch an einer Abgleitfront bestrebt, die Neigung 
der Flache so zu andern, daB sie dem Gleichgewichtszustand der stationaren Front 
entspricht. 

e) Neigung der isentropischen FHichen im Bereich einer stationaren Grenzflache. 
Aus der MARGULESSchen Gl. (11) geht hervor, daB eine urspriinglich stationare 

Flache bei zunehmendem Geschwindigkeitsunterschied (Ll v) oder bei abnehmendem 
Temperaturunterschied (Ll T) zwischen den Luftmassen sich in eine Abgleitflache 
verwandelt, dagegen bei abnehmendem Ll v oder zunehmendem Ll T in eine Auf
gleitflache. 

Nun kann aber eine VergroBerung von Ll v entweder eine VergroBerung oder eine 
Verringerung von Ll T zur Folge haben (und umgekehrt), je nachdem die Diskonti
nuitatsflache steiler oder flacher liegt als die isentropischen Flachen. 

a b 
Ausgczogene Linien: isentropische FJachen, gestrichelt: Begrenzung der Frontalschicht . 

.Abb. 107. Frontalzone gegen den Erdboden steller (a) und f1acher (b) geneigt als die isentropischen Fliichen. 

1m ersteren Fall (Abb. 107 a) entsteht infolge Anwachsens von Ll v aus der statio
naren Flache zunachst eine weniger steile Abgleitflache; da nun infolge Aneinander
riickens der isentropischen Flachen innerhalb der Dbergangsschicht der Temperatur
sprung Ll T zunimmt, sucht sich die Flache wieder aufzurichten und dem urspriing
lichen stationaren Zustand anzupassen. Analog strebt eine /lurch Verringerung 
von Ll v entstehende Aufgleitflache alsbald wieder dem weniger steilen, statio
.naren Ausgangszustand zu, weil der Temperaturunterschied langs der Front kleiner 
geworden ist. 

Anders im zweiten Fall (Abb. 107 b), wo die Diskontinuitatsflache flacher liegt als 
die isentropischen Flachen. Rier fiihrt eine Zunahme (Abnahme) von Llv einen end
giiltigen Dbergang der stationaren Front in eine flachere Abgleitfront (steilere Auf
gleitfront) herbei, weil sich Ll T im entgegengesetzten Sinn andert und daher die 
Wirkung von Ll v verstarkt. 

Verlauft schlieBlich die Grenzflache zu den isentropischen Flachen parallel, so 
wird eine Abweichung des Ll v von den Bedingungen des stationaren Zustands keine 
Anderung von Ll T im Gefolge haben und somit konstante Beschleunigungen her
vorrufen, welche die Vertikalbewegung aufrecht erhalten. Wenn man annimmt, daB 
groBere Abweichungen von einem solchen stationaren Zustand in Wirklichkeit nicht 
vorkommen, so folgt nach G. STUVE 1925, daB aIle Frontflachen annahernd parallel 
zu den isentropischen Flachen verlaufen. Dabei hat man unter isentropischen Flachen 
im Fall der Abgleitfront Flachen gleicher potentieller Temperaturen, im Fall der 
mit Dampfkondensation verbundenen Aufgleitflache dagegen Flachen gleicher aqui
valentpotentieller Temperaturen zu verstehen. 
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f) Analyse der Luftbewegungen an der Frontfliiche. 

Eine Ubersicht der Verteilung der Stromungskomponenten an der Aufgleitfront und 
an der Abgleitfront, in bezug sowohl auf die Frontflache als auch auf die Erdoberflache 
gibt Abb.108 nach T. BERGERON 1934 (2). Hier sind die Geschwindigkeitskompo
nenten, welche in die zur Frontlinie normale Vertikalflache fallen, folgendermaBen 
gekennzeichnet: Die schragen, dunn ausgezogenen Pfeile stellen die Bewegungs
komponenten parallel zur Flache in bezug auf ein mit ihr fest verbundenes Ko
ordinatensystem vor. Hierzu kommt, in Form dunn ausgezogener Horizontalpfeile, 
eine weitere Komponente, namlich die allgemeine Translationsbewegung des Systems. 
Beide Komponenten geben als Resultierende die Bewegungskomponente in bezug 
auf die Erdoberflache, u. zw. versinnlicht dorch vollausgezogene Pfeile fur die Kalt
luft und durch Doppelpfeile fur die Warmluft. Die Schemata a und b betreffen 
zwei Typen der Aufgleitfront, die Schemata c und d zwei Typen der Abgleitfront. 

1m Fall 108a (Warmfront als Aufgleitfront) gleitet die Warmluft in rascher Be
wegung aktiv uber die Grenzflache auf ("aktiveAufgleitfliiche"). Da diese gleichzeitig 
selbst mit dem Kaltluftkeil zuruckweicht, ist der Neigungswinkel der Warmluft
stromung gegen die Erdoberflache kleiner als jener der Grenzflache. In der Kalt
masse sinkt die Luft abo 

1m Fall 108 b (Kaltfront als A ufgleitfront) dringt der Kaltluftkeil rascher vor, als 
die sich vor ihm zuriickziehende Warmluft; diese wird daher passiv gehoben unter 
einem Winkel der bedeutend steiler ist als jener der Frontflache ("passive Aufgleit
fliiche"). Diesen Typus nennt BERGERON "Kaltfront erster Art". 

Translationsbewegung Aufgleitfront Abgleitfront 

Warmrronf 

[Juasisfaf/onare Fronf 

Ka/fTronf 

II 

Abb. lOS. Die vier Typen fortschreitender Fronten. 

1m Falll 08 c (Warmfront als Abgleitfront) bewegt sich die Warmluft von links nach 
rechts langsamer als die abstromende Kaltluft und sinkt daher passiv herab ("passive 
Abgleitfliiche") . 

1m Fall 108 d (K alt/ront als Abgleitfront) stromt die Warmluft rascher als der vor
dringende Kaltluftkeil und gleitet daher an seiner Begrenzungsflache aktiv herab 
("aktive Abgleitfliiche"). 

Die A ufgleitfronten spielen im Wettergeschehen otfenkundig die H auptrolle. In der 
Regel schneidet ihre Flache die Erdoberflache, weshalb ihr Durchzug sich auch am 
Boden durch wichtige Anderungen im Verlauf der meteorologischen Elemente auBert. 
AuBerdem verursacht das frontale Aufgleiten der Warmluft vor allem in den zyklo
nalen Gebieten die Ausbildung von Wolkensystemen und die Ausscheidung von 
Niederschlagen. 
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Die Abgleitfronten dagegen erreichenden Boden meist nicht; ihre unteren Teile losen 
sich entweder durch Stromungsdivergenz auf oder gehen, unter VergroBerung der 
Flachenneigung, in Aufgleitfronten tiber. Infolgedessen finden sich Abgleitfronten 

Abb. 109. Schnltt clner Abgieitfront mit dem Erdboden am 21. Miirz 1931. 

vorwiegend nur im oberen Teil einiger Kaltfronten, der sog. "Kaltfronten zweiter Art" 
nach BERGERON (siehe Abschnitt 59). Eine in Warmluft eingebettete Kaltluftmasse 
(siehe Abb. 183) ist somit nach oben zu durch eine quasihorizontale Abgleitfront 
begrenzt, welche gegen die Peripherie zu abfallend in eine Aufgleit-Kaltfront bzw. 
Aufgleit-Warmfront tibergeht.1 

Schneidet, vorwiegend innerhalb antizyklonaler Gebiete, eine Abgleitfront den Erd
boden dennoch, so bildet sie auf der synoptischen Karte eine verschwommene Zone 

1 Auch die Flachen von Schrumpfungsinversionen innerhalb einer Lnftmasse haben 
den Charakter von Abgleitfronten. 
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mit einseitiger Divergenz der Stromlinien ab (Abb. 109). Da sich die Luft beim 
Abgleiten liber der Flache durch Erwarmung vom Sattigungszustand entfernt, sind 
solche Abgleitfronten frei von W olken- und Niederschlagssystemen. 

In der letzten Zeit hat RAETHJEN dem Gedanken Ausdruck gegeben, dal3 die 
Gleitbewegung der Ubergangszone zwischen Luftmassen vollig analog ist der Vertikal
bewegung einer isolierten Masse innerhalb einer ruhenden Atmosphare: in beiden 
Fallen liegt eine Transformation von Labilitatsenergie vor, weshalb die Bewegung 
als durch die vertikale Temperaturverteilung bestimmt angesehen werden kann 
(siehe Abschnitt 58 b). 

g) Das barische Feld im Frontbereich. 

Versucht man aIle liberhaupt moglichen Typen der Druckverteilung im Front
bereich schematisch darzustellen, so mul3 man von folgenden Grundsatzen ausgehen: 

a) In der warmen (weniger dichten) Luft ist der Vertikalabstand zwischen den 
isobaren Flachen grol3er als in der kalten (dichteren) Luft, in Ubereinstimmung 
mit der statischen Grundgleichung 
dp 
(li = -gf!. 

b) Die Luft stromt stets so, daB 
der tiefere Druck links bleibt (Buys
BALLoTsches Gesetz). 

Ferner sollen noch folgende 
Annahmen gemacht werden: Die 
Isobaren seien in horizontaler 
FHiche zur Frontlinie parallele Ge
rade; die Stromungen beiderseits 
der Front seien stationar und von 
der Bodenreibung unbeeinflul3t, so 
dal3 sie isobaren- und frontparallel 
verlaufen; die Kaltluft liege im 
Norden, die Grenzflache steige also 
von Sliden (rechts) gegen Norden 
(links) an - vgl. Abb. 1l0. 

Es sind dann folgende drei 
Hauptfalle moglich: 

I. Oststromung in der Kaltluft, 
Weststromung in der Warmluft; der 
Luftdruck nimmt von beiden Seiten 
aus gegen die Front ab (Ab
bildung 1l0, I). 

2. Weststromung in der Kalt
luft, stiirkere Weststromung in der 
Warmluft; der Druck nimmt in 
Richtung auf die Front von Siiden 
her stark ab, von Norden her leicht 
zu (Abb. 110, II). Spezialfall : Wind
stille und keine Druckunterschiede, 
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Abb. llO. Die drei Hauptl:ille der Frontlage illl barischen Feld. 

daher horizontale Lage der isobaren Flachen, in der Kaltluft (Abb. lll, I). 
3. Oststromung in der Kaltluft, schwiichere Oststromung in der Warmluft; der 

Druck nimmt in Richtung auf die Front von Norden her stark ab, von Siiden her 
leicht zu (Abb. llO, III). Spezialfall: Windstille und keine Druckunterschiede, 

Chromow, Wetteranalyse. 18 
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infolgedessen horizontaler Verlauf der isobaren _Flachen, in der Warmluft 
(Abb. 111, II). 

Andere Kombinationen einer Stromungsverteilung langs der 1!'ront sind un
moglich (wie z. B. etwa Weststromung in der Kaltluft bei Oststromung in der 
Warmluft). Die obigen drei Hauptfalle, von denen sich librigens Fall 2 und 3 
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Abb. 111. Zwel Sonderf"alle der Frontlage 1m barischen Feld. 

durch Superposition einer west
lichen bzw. ostlichen Grundstro
mung sowie einer entsprechenden 
allgemeinen Druckabnahme gegen 
Norden bzw. gegen Siiden aus dem 
Fall 1 ableiten lassen, weisen fol
gende Gemeinsamkeiten auf: 

1. Bewegt man sich mit der Kalt
luft und blickt gegen die Warmluft, 
so erscheint deren Bewegung (auf 
der N ordhalbkugel) von rechts nach 
links gerichtet. 

Dem obigen Fall 1 entspricht 
im barischen Feld eine Rinne mit 
beiderseits von der Front anstei
gendem Druck. FaBt man diesen 
Begriff relativ auf, indem man ihn 
durch EinfUhrung eines allgemei
nen barischen Zusatzgradienten 
auch auf die FaIle 2 und 3 er-
weitert, SO kann man sagen: 

II. Die Front wird im barischen Feld durch eine Rinne charakterisiert. 
Eine Front kann also z. B. niemals mit der Achse eines (absoluten oder relativen) 

"Rlickens" im barischen Feld zusammenfallen. -
Natlirlich kann man in den drei Schemata der Abb. 110 Sliden mit Norden und 

gleichzeitig Westen mit Osten vertauschen fUr den Fall, daB die Kaltluft in niedri
geren Breiten liegt als die Warmluft und ihre gemeinsame Grenzflache daher gegen 
Sliden ansteigt. Auch in diesem durchaus nicht seltenen Fall behalten die soeben 
abgeleiteten Satze I und II ihre volle Giiltigkeit. 

Am haufigsten findet man freilich synoptische Bedingungen, die an die Vorfl,US
setzungen der Falle 1 und 2 erinnern, d. h. bei nordwarts ansteigender Grenzflache 
entweder eine ostliche Kaltluft- und eine westliche Warmluftstromung, oder aber 
eine westliche Kaltluft- und eine noch starkere westliche Warmluftstromung. Der 
erstere Fall trifft gewohnlich zu fUr die Arktikfront zwischen einer kontinentalen 
und einer polaren Antizyklone, der zweite Fall fUr die atlantische Polarfront zwischen 
der Azoren-Antizyklone und der Island-Zyklone. 

Die Wirklichkeit bringt allerdings zahlreiche Abweichungen von den oben er
wahnten vereinfachenden Voraussetzungen. Zunachst verlaufen die Luftstromungen, 
namentlich in einer zyklonalen Storung, nicht frontparallel und im Zusammenhang 
damit ist auch die Frontflache nicht stationar, sondern sie verschiebt sich mit dem 
Kaltluftkeil in einer bestimmten Richtung. Ebenso sind die Isobaren auf der Karte 
meist nicht parallel zur Frontlinie, sondern schneiden sie. Sie biegen an ihr mehr 
oder minder scharf urn, und zwar stets so, daB der Wind beim V'bergang aus der 
prafrontalen in die postfrontale Stromung nach rechts dreht. 

An einer scharfen Front erfahren die Isobaren einen Knick, an einer ver
schwommenen dagegen nur eine mehr oder weniger ausgepragte Biegung. Dabei 
laufen die Isobaren die Front auf der Warmluftseite beinahe geradlinig an; 
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auf der Kaltluftseite nahern sie sich ihr mit stiirkerer oder schwacherer Kriim
mung. 

Kommt es dennoch vor, daB die Isobaren frontparallel sind, so gilt dasselbe 
nicht von den Luftstromungen in den unteren Luftschichten, wo die Reibung den 
Wind stets auf den tieferen Luftdruck zu ablenkt. Infolgedessen gleitet auch an 
einer stationaren Front die Warmluft etwas iiber den Kaltluftkeil auf. Die dabei 
auftretenden Niederschlage stehen jedoch an Ergiebigkeit erheblich zuriick hinter 
den Niederschlagen beweglicher Fronten, die in den nachsten Abschnitten ein
gehender behandelt werden sollen. 

57. Fortschreitende Fronten. 
a) Haupttypen und Bewegungsregeln. 

Man kann zwei Haupttypen fortschreitender Fronten unterscheiden: Die Warm
front und die Kaltfront. 

Wenn sich eine Front so bewegt, daB die Warmluft immer mehr in den bisher 
von der Kaltluft eingenommenen Raum ausgreift, so spricht man von einer Warm· 
front. Die Kaltluft hat dabei eine zur Frontlinie normale und von ihr weg gerichtete 
Bewegungskomponente. Der Durchzug der Front ist mit einer Erwarmung ver· 
bunden. Falls sich dagegen eine Front so bewegt, daB die Kaltluft langs der Erd
oberflache immer mehr an Raum gewinnt, so nennt man sie Kaltfront. Ihr Durchzug 
bringt eine Abkiihlung. Die Kaltluft hat hier eine zur Frontlinie normale und auf 
sie zu gerichtete Bewegungskomponente. Man konnte auch im Fall der Warmfront 
von einem abziehenden und im Fall der Kaltfront von einem vorriickenden Kaltluft
keil sprechen. 

Auch die komplexen Fronten oder sog. Okklusionsfronten, die noch im Abschnitt 60 
naher behandelt werden sollen, konnen auf einen der beiden angefiihrten Typen 
zuriickgefUhrt werden je nach dem Temperatureffekt, welchen ihr Durchzug an 
der Erdoberflache hervorruft; tritt Erwarmung ein, so liegt eine Okklusion von 
Warmfrontcharakter vor; im Fall der Abkiihlung eine Okklusion von Kaltfront
charakter. 

Die Bewegung der Front wird offenbar bestimmt durch die Bewegung des Kalt
luftkeils in der zur Frontlinie normalen Richtung; mit anderen Worten, die Front 
bewegt sich mit der Geschwindigkeit der auf die Front normalen Windkomponente 
in der Kaltluft. Hierbei ist allerdings nicht der Wind in den unteren Schichten 
maBgebend, da er durch Reibung verlangsamt ist und hinter der allgemeinen Be
wegung des Kaltluftkeils mehr oder weniger zuriickbleibt, sondern vielmehr der 
Wind iiber dem Reibungsniveau; ihm entspricht angenahert der aus den Isobaren 
im Meeresniveau berechnete Gradientwind. Die frontnormale Gradientwind
komponente ist erheblich und die Front schreitet somit rasch fort, wenn die Front 
ein dichtgedrangtes Isobarenfeld ungefahr unter einem rechten Winkel schneidet. 
Eine isobarenparallele Front ist dagegen fast stationar und weist hochstens eine 
langsame Verschiebung in der Richtung des Druckfalles (d. i. negativer Tendenzen) 
auf, wie aus den unten angefiihrten Formeln ersichtlich. 

GIAO hat fUr die Geschwindigkeit der Grenzflache folgende Formel erhalten 
(in der Wiedergabe nach PETTERSSEN): 

OPI OP2 at-at 
0, = -------. (1) 

OPI OP2 ax--ax-
Diese Formel verbindet 0, - die Geschwindigkeit eines Frontelementes langs 

der Achse x im gegebenen Augenblick - mit Ableitungen des Drucks beiderseits 
1S* 
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der :Front nach der Zeit t und nach der Achse x. Annahernd kann man statt °ct/ 
und 0:/ die dreistUndigen barischen Tendenzen in zwei beiderseits und in genugender 

Nahe der Front gelegenen Punkten nehmen und die barischen Aszendenten °oP; 
und °oP; wie gewohnlich auf eine endliche Entfernung, z. B. auf die Lange eines 

Aquatorgrades beziehen. Die Achse x muB normal zur Front genommen werden, 
und zwar positiv in der Richtung von der kalten Luft zur warmen. 

Angenommen, die frontnormale Komponente des barischen Aszendenten betrage 
• op .. 

z. B. in der Kaltluft hinter der Kaltfront 0 Xl = - 3 mb auf einen Aquatorgrad; 

die analoge Komponente vor der Kaltfront betrage ~r;- = + 2 mb; die Tendenz 

hinter der Front sei a-!tl = + 4 mbj3 Std. und vor der Front 0 J/ = - 2 mbj3 Std., 

4 + 2·· 0 so folgt Cf = - _ 3 _ 2 = 1,2 Aquatorgrad/3 Std. = 0,4 jStd. 

Das positive Vorzeichen des Ergebnisses sagt aus, daB die Geschwindigkeit 
in diesem Fall auf die Warmluft zu gerichtet ist (es handelt sich ja voraussetzungs
gemaB urn eine Kaltfront). 

Aus der Gl. (1) ist ersichtlich, daB Cf = 0 wird, wenn die Tendenzen auf 
beiden Seiten der Front gleich sind: der Fall einer stationaren Front. 

Fur die Beschleunigung eines Elementes der Grenzflache ist folgende Gleichung 
berechnet worden: 

( ~2Pl _ 82P~) + 2 C ( 02PI _ 0:P2_) + C 2 (02 PI _ 02P2) 
ot2 ot2 f oxot oxot f ox2 ox2 

Af =- OPI OP2 . (2) 
ax-ax 

In dieser Gleichung bedeuten ~~1 und -o;~~die zeitlichenAnderungen der Tendenz; 

man kann sie annahernd berechnen, wenn man auBer der Tendenz auch noch den 
Druck vor sechs Stunden aus der vorhergehenden Karte kennt. Dann ist jeder 
dieser Ausdrucke annahernd gleich dem Zuwachs der Tendenz wahrend der letzten 

drei Stunden an den Punkten beiderseits der Front. Die Ableitungen :;~~ und ::~2t 
sind isallobarische Aszendenten, d. i. Aszendenten der barischen Tendenz langs 
der Achse x; man kann sie annahernd auch auf eine endliche Entfernung beziehen, 

z. B. auf einen Aquatorgrad. SchlieBlich sind die Ableitungen o;~~ und ~2~;- Aus-

drucke fur die Krummung des Druckprofils. Um::~ in irgendeinem Punkt 0 

angenahert zu bestimmen, muB man in Einheitsentfernungen (1 Aquatorgrad) von 
ihm zwei Pu'nkte - 1 und + 1 auf der Achse x nehmen. Wenn man dann die Druck
werte in den Punkten - 1, 0 und + 1 mit P-l> Po, P+l bezeichnet, so erhalt man 
naherungsweise : 

02p ax2 = (PH - Po) - (Po- P-I) = P+l- 2 Po + P-I· 

Nachdem man so fUr einige Frontelemente die Geschwindigkeiten und Be
schleunigungen berechnet hat, kann man nach dem Ansatz fur gleichfOrmig be-
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schleunigte Bewegung die Strecke bestimmen, welche jeder dieser Punkte im Lauf 
von 6-12-24 Stunden zuriickgelegt haben wird: 

A f t2 

Sf = Cft + -2' 

wo t die Zeit in den iiblichen Einheiten ist. Allerdings wird hierbei eine eventuelle 
~\nderung der Beschleunigung wahrend der Periode, iiber welche sich die Prognose 
erstreckt, nicht beriicksichtigt. 

Abb. 112. Profil der Kalt- und der Warmfront. 

Hinsichtlich der Ableitung der oben angefiihrten Gleichungen sei auf die Ori
ginalarbeiten von GIAO und PETTERSSEN verwiesen. 

b) Das Profil der Frontfliiehe. 

Setzt sich eine bisher stationare Grenzflache, die in allen Hohen den gleichen 
Winkel mit dem Horizont einschlieBt und somit eine geneigte Ebene ist, in Bewegung, 
so wird sich ihr Profil verandern. 1nfolge der Bremswirkung der Bodenreibung 
wird die Luft des Kaltluftkeils in den unteren Schichten in ihrer Bewegung hinter 
den hoheren Schichten zuriickbleiben. Das Resultat der hierdurch bedingten Profil
anderung einer Warmfront zeigt Abb.112, rechts; der abziehende Kaltluftkeil 
lauft an der Erdoberflache in eine diinne Kalt-
lufthaut (von einigen Deka- oder Hektometern 5000 

Dicke) aus und schleppt sie hinter sich her. 
Demgegeniiber wird im Fall der Kaltfront 
(Abb. 112, links) der Neigungswinkel der Grenz- 4000 

flache in der unteren Schichte sehr groB, ja er 
kann hier sogar 90° iiberschreiten, wobei also 
die Flache Wulstform annimmt. 1m ersten Fall 3000 

(abziehender Kaltluftkeil) kann man von einer 
"Kaltluftschleppe" sprechen; der in Analogie 
hierzu fUr den letzteren Fall (vordringende Kalt- 2000 

luft) gepragte Ausdruck "Warmluftschleppe" 
(KREUDER 1932) wird jedoch dem Wesen der 
Erscheinung nicht gerecht. 1000 

Die Frontneigung laBt sich aus aerologischen 
Messungen feststellen. Die Hohe, in welcher der 
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gewissen Storungen der vertikalen Temperatur- Abb.113. Eine sommerllche Polarfront im 
und Feuchtigkeitsverteilung, von denen bereits Thetagramm. [Nach SCHINZE 1932 (3).) 

im Abschnitt 55 gesprochen worden ist. Beson-
ders deutlich macht sich die Hohenlage der Frontflache im Thetagramm geltend, 
welches die Zustandskurve der aquivalentpotentiellen Temperatur wiedergibt (vgl. 
Abb.113, Aufstieg Konigsberg). Bestimmt man dann noch aus der synoptischen 
Karte die Entfernung des Aufstiegsortes von der Frontlinie, so ist die gesamte 
Frontneigung unmittelbar aus dem Verhaltnis der Hohe zur Entfernung gegeben. 
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Hat man aerologische Messungen VOn mehreren Stellen, so kann man auf diese 
Art die Topographie der Frontflache im Detail studieren. Aber auch Aufstiege 
an ein und demselben Ort, in kurzen Zeitintervallen beim Rerannahen oder Abziehen 
einer Frontflache durchgefiihrt, gestatten Schliisse auf deren topographische Struk
tur, falls die Front wahrend der Untersuchung eine konstante Zuggeschwindigkeit 
hat und keine Deformation erfahrt. Unter diesen Voraussetzungen geben im Ge
birge auch Gipfelstationen einen guten Einblick in den Verlauf der Frontflache. 

1m Durchschnitt hat die Neigung von Frontflachen bis zur Rohe von einigen 
Kilometern eine GroBenordnung von 1 : 100, wenn man von dem untersten steilsten 
Teil der Kaltfront und dem untersten flachsten Teil der Warmfront absieht. Weiter 
aufwarts nimmt die Neigung ab, besonders rasch im Fall der Kaitfront, die schon in 
verhaltnismaBig geringer Rohe in eine horizontale Inversionsflache iibergehen kann. 

Die Rohe, bis in welche sich Frontflachen erstrecken, unterliegt den gleichen 
Schwankungen wie die vertikale Machtigkeit der Kaltluftmassen selbst. Immerhin 
gelingt es manchmal, Frontflachen aerologisch bis zu einer Rohe von 6-8 km, ja 
selbst bis zur Stratosphiire zu verfolgen (Abb. 115, 160); die indirekt-aerologischen 
Merkmale (Wolken) ergeben analoge Resultate. 1st eine Kaltmasse weit nach Siiden 
vorgestoBen und dabei an der Erdoberflache stark auseinandergeflossen, so ist sie 
allerdings wenig machtig und ihre obere Begrenzungsfront verhaltnismaBig niedrig. 
In Zusammenhang damit reichen Arktikfronten in den gemaBigten Breiten weniger 
hoch als Polarfronten. 

c) Synoptisch -aerologisehe Einzelfiille. 
In der Literatur gibt es eine ganze Reihe von synoptisch-aerologischen Unter

suchungen einzelner Warm- und Kaltfrontfalle. In diesem und den folgenden 
Abschnitten solI eine Auswahl aus diesen Vertikalschnitten, zum Teil mitsamt den 
Zustandskurven, aus denen sie gewonnen worden sind, wiedergegeben werden. 
Auf ihnen ist auBer dem Profil der Front meist auch der Verlauf der isothermen oder 
der isentropischen Flachen wiedergegeben, eventuell auch das frontale Wolken
system mit seinen Niederschlagen. Auch die synoptischen Karten fiir den groBten 
Teil der behandelten Falle sind in dieses Buch aufgenommen. 

Zunachst wird der Fall der Warmfront vom 1. Februar 1913 dargestellt, welchen 
J. BJERKNES im Jahre 1924 nach den Beobachtungen der Bergstationen in den 
Alpen und nach Rohenaufstiegen untersucht hat (Abb. 114; die zugehOrige synopti
sche Situation zeigt die Abb. 221, sowie einige ihr vorangehende und nachfolgende 
Abbildungen). Ein anderer Fall einer Warmfront - vom 9. November 1927 - ist 
von PALMEN 1930 untersucht worden (Abb. 115 und 116). Rier ist die Frontalzone 
unten durch eine leichte Inversion, in einiger Rohe durch eine Isothermie nnd in 
den hochsten Schichten durch eine verlangsamte Temperaturabnahme charakteri
siert. Dies kommt in der verschiedensten Art zur Geltung, wie die Isothermen im 
Vertikalschnitt beim Dbergang von der einen Luftmasse in die andere abbiegen. 

Die Abb.122-124 zeigen den Fall der Kaltfront vom 20. April 1929, den PALMEN 
1931 (1) untersucht hat. Der Frontalschicht entspricht auch hier meist eine Tempe
raturinversion. AuBerdem ist ersichtlich, daB sich die Abkiihlung schon vor der Front, 
noch in der Warmluft, geltend zu machen beginnt (Senkung der Isothermen auf 
dem Vertikalschnitt Abb. 122), offenbar weil die Warmluft durch den nahenden 
Kaltluftkeil bereits angehoben wird (siehe jedoch auch Abschnitt 65a 15). 

In den Abschnitten 64, 67, 68 finden sich noch Profile der Fronten in den Zyklonen 
vom 14. bis 16. April 1925, vom 28. bis 30. Marz 1928, vom 26. bis 28. Dezember 1928, 
vom 15. bis 17. Februar 1935 und in einer okkludierenden Zyklone vom 30. und 
31. Dezember 1930 (Abb. 160, 167, 184, 185, 190, 191, 195); aIle diese Bilder sind 
Untersuchungen von J. B.JERKNES nnd (oder) E. PALM EN entnommen. Einige 
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1. Februar 1913 - 21/J/lr. 
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Abb.115 . Wnrmfront ,'om O. November 102;. (Xach PALlIE); lO:lO.) 

dieser Vertikalschnitte sind teilweise oder ganz aus Aufstiegen gewonnen, die an 
einer und derselben Station wahrend des Vori.iberganges von Fronten oder Luft
massen in kurzen Zwischenraumen durchgefi.ihrt wurden; in diesem }i'all sind 
die Schnitte erganzt durch eine Darstellung des Verlaufes der meteorologischen 
Elemente an der betreffenden Station . 
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Es muB bemerkt werden, daB Yertikalschnitte auch noch von vielen anderen, 
vor allem europaischen und nordamerikanischen Autoren vorliegen. Solche 
Untersuchungen diirften in der Zukunft wesentlich gefordert werden durch sog. 
"Schwarmaufstiege", wie sie die internationale aerologische Kommission empfiehlt 
und organisiert. DaB die Konstruktion von Vertikalschnitten in der letzten Zeit 
auch in den taglichen Wetterdienst Eingang gefunden hat, wurde bereits erwahnt; 
die meteorologische Sicherung des Luftverkehrs zieht daraus unmittelbaren prak
tischen Nutzen. 

58. Die Warmfront. 
a) Stromungs- und Druckfeld. 

Warmfronten sind in der Regel Atifgleitflachen. Dies will besagen, daB die 
Warmluft iiber der Frontflache aktiv aufgleitet. Die Geschwindigkeit ihrer Be
wegung normal auf die Frontlinie ist dann groBer als die Geschwindigkeit des ab
ziehenden Kaltluftteils. Infolgedessen steigt andauernd neue Warmluft entlang der 
Frontflache auf ;dabei kiihlt sie sic,h ab und ihr Wasserdampf kondensiert. 

lrm 1m Bereich der Zyklone ist 
6 die Warmfront bis in ihre groBten 
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Abb.116. Tempcraturvertellung mit der Hohe vom 7. bis 11. No
vember 1927.in Soesterberg und De-Koolj. (Nach PALXEN 1930.) 

Hohen immer eine Aufgleitfront. 
Auf der Riickseite abziehender 
Kaltluft kann jedoch die Warm
luft iiber der Warmfront manch
mal in passives Abgleiten geraten; 
es ist dies dann der Fall, wenn 
ihre Geschwindigkeitskompo
nente normal auf die Front, in
folge sich geltend machender 
antizyklonaler Einfliisse, unter 
die Geschwindigkeit sinkt, mit 
welcher der Kaltluftkeil abzieht. 
Reicht eine solche Warmfront -
vom Abgleitfronttypus - bis zum 
Erdboden, ohne sich bereits auf
gelost zu haben, so bildet sie auf 
der synoptischen Karte eine ver
schwommene Zone mit einer ein
seitigen Stromliniendivergenz. 
Die Seltenheit solcher Falle er
klart sich dadurch, daB jede 
Front, wie bekannt, urspriinglich 

mit einer Rinne im Druckfeld und einer entsprechenden Stromungskonvergenz 
zusammenhangt. Gelangt nun eine Front in ein antizyklonales Gebiet oder bildet 
sich ein solches im Bereich einer Front aus, so wird die antizyklonale Divergenz 
die Front naturgemaB in den unteren Schichten auflosen. 

1m folgenden soll daher nur der gewohnliche Fall der Warmfront als Aufgleit
flache betrachtet werden. 

Die Vertikalkomponente der Aufgleitbewegung ist an und fiir sich unbetrachtlich. 
Nimmt man Z. B. an, daB die Warmluft in der Normalrichtung auf die Frontlinie 
eine urn 10 mJsek groBere Geschwindigkeit hat als die Kaltluft, so betragt bei einer 
Flachenneigung von 1: 100 ihre nach oben gerichtete Komponente 10 cm/sek. 
Der AufgleitprozeB erfaBt hauptsachlich die der Frontflache oder genauer der 
Frontalzone unmittelbar benachbarte Luftschicht. Aus dem Drehsinn der zahl-
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reich en in der Frontalzone angesammelten Solenoide ist zu schlieBen, daB relativ 
zur fortschreitenden Flache der Aufgleitbewegung auf der Warmluftseite eine Ab· 
gleitbewegung auf der Kaltluftseite entspricht. Da aber der Front - wie vorhin 
erwahnt - eine Rinne im Druckfeld mit Stromungskonvergenz entspricht, finden 
wir selbst in einem Warmfrontprofil, das sein Koordinatensystem mit sich ftihrt, 
aufsteigende Bewegung beiderseits der Flache, wobei naturlich die Warmluft relativ 
zur Kaltluft aufgleitet [vgl. das Schema des Warmfrontprofils von BERGERON 
1937 (2) in Abb. 117]. 

Wahrend ihres Aufsteigens an der Frontflache wird die Warmluft immer mehr 
nach rechts abgelenkt. lhre Vertikalkomponente nimmt daher andauernd ab und 
verschwindet, sobald die Warmluft der Frontlinie parallel (genauer: den lsohypsen 
der Grenzflache entlang) stromt. Dies ist offenbar eine Folge der zunehmenden Aus
wirkung der ablenkenden Kraft der Erdrotation in der Hohe (vgl. Abschnitt 21) . 

Sehen wir von den dynamischen Luftdruckanderungen im Zyklonenbereich ab, 
die spater (Abschnitt 64) behandelt werden soli en , und betrachten wir an dieser 
Stelle eine Warmfront auBerhalb desselben. In dem Gebiet der Erdoberflache, 
welchem sich eine Warm front nahert, wird eine thermische (advektive) Druck
abnahme eintreten, hervorgerufen dadurch, daB in der vertikalen Luftsaule 
schwerere Kaltluft immer mehr von leichterer Warmluft verdrangt wird. In
folgedessen zieht der Warm front auf der synoptischen Karte in der Regel ein 
ausgedehntes, gut ausgebildetes Druckfallgebiet voran. Ali einem bestimmten 
Punkt au Bert sich also das Herannahen der Warmfront durch eine ununterbrochene 
Senkung der Barographenkurve, die nach dem Voruberzug der Front aufhort oder 
sich zumindest verlangsamt. 

Was die Anderungen der iibrigen meteorologischen Elemente anlangt, so geniigen 
einige kurze Hinweise. Der Wind frischt beim Herannahen der Warmfront auf und 
dreht bei ihrem Vorbeizug nach rechts; handelt es sich urn einen Dbergang von 
Polar- in Tropikluft, so nimmt die Windgeschwindigkeit gewohnlich zu, die Boigkeit 
des Windes jedoch abo Temperatur und Dampfdruck steigen in der Regel an. Die 
Fernsicht verschlechtert sich gewohnlich, namentlich wenn hinter der Front Tropik
luft eindringt. Eine eingehendere Behandlung verlangen die frontalen Wolken und 
Niederschlage. 

b) W olkensystem und NiederschHige. 
1m Fall einer typischen Warmfront bildet sich uber der Frontflache ein charak

teristisches W olkensystem (Abb. 117) aus, welches in der Horizontalprojektion 
lis Cs 

Abb. 117. Schematisches Profil der Warmfront. [Nach BERGERON 1937 (2).] Luftbewegungen bezogen 
auf ein mit dcr ]'rontfliichc fortschreitcndes Koordinatensystem. 

einige hundert Kilometer tief ist und entlang der Front mehrere tausend Kilometer 
breit sein kann. Es deckt sich auf der synoptischen Karte mehr oder weniger mit 
dem prafrontalen Druckfallgebiet. 

1m Vertikalschnitt fallt die Basis des Wolkensystems mit cler geneigten Grenz
flache zusammen. Am tiefsten, und zwar in cler Hohe des Kondensationsniveaus 
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der aufsteigenden Luft (nur einige hundert Meter tiber dem Boden), ist sie in der 
Nahe der Frontlinie. Von hier aus steigt sie sukzessive an. Ihre obere Grenze liegt 
jedenfalls tiber dem Eiskeimniveau. Der obere Teil des ganzen Wolkensystems 
besteht also aus kleinsten Vollkristallen, der mittlere aus einem Gemisch von groBeren 

'" " ~ o 
E 

Kristallen, Stern chen und Tropfchen. Das System ist also kolloid-labil und scheidet 
Niederschlage aus. 

Die ersten Wolken, welche 1000 km und mehr vor einer herannahenden Warm
front sichtbar werden, sind Ci. Da nun, wie bekannt, die Frontflache nicht immer 
das Ci-Niveau erreicht, bilden sich die Ci offenbar nicht in ihr, sondern in einer 
gewissen Hohe tiber ihr. Nach der Ansicht STUVES 1926 (1) entwickeln sich diese 
prafrontalen Ci in Inversionsflachen innerhalb der Warmluft, welche durch den 
AufgleitprozeB mit erfaBt und gehoben werden. PALMEN 1930 dagegen nimmt an, 
daB die Solenoide in der oberen Troposphare aus der Frontalzone, in welcher 
der AufgleitprozeB infolge Abkiihlung der aufgestiegenen Luft aufhort, ins Innere 
der Warmluft verschoben werden (Abb. 115), wo dann die Ci-Bildung auftritt . 
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Beim Rerannahen der Front werden die Federwolken von fedrigen Schicht
wolken (Os) abgelost, die offenbar knapp uber der Frontflache liegen. Die Os ver
dichten sich bei fortschreitender Senkung der Frontflache zu hohen Schichtwolken 
(As) und diese schliel3lich zu schichtformigen Regenwolken (Ns). Diagnostisch 
wichtig ist, daB die Os und As parallel zur Frontlinie gestreift zu sein pflegen, woraus 
schon auf eine Entfernung von vielen hundert Kilometern auf deren Verlauf ge
schlossen werden kann. 

Zwischen Os, As und Ns besteht kein grundsatzlicher Unterschied; diese drei 
ineinander ubergehenden Wolkenformen bilden eine zusammenhangende, gleich
maBige, kolloid-Iabile Wolkendecke, die Niederschlage ausscheidet und deren 
vertikale Machtigkeit mit fortschreitender Senkung der Frontflache zunimmt. 
Fallstreifen von Niederschlagen werden sowohl unter Os als auch unter As beob
achtet; aber nur der aus Ns fallen de Regen erreicht in der Regel die Erde . Nimmt 
man an, die Neigung der Front betrage 1 : 100 und der erste, auf dem Weg zur Erde 
nicht verdampfende Regen stamme aus As - Ns in 3000 m Rohe, so ergibt sich 
eine Tiefe des prafrontalen Niederschlagsstreifens von 300 km; eine Tiefenausdehnung 
von dieser GroBenordnung zeigen auch konkrete FaIle. Dagegen kann Schnee 
ohne zu verdampfen die Erde auch aus hoheren As, sogar aus As translucidus erreichen. 
Daher kann bei Schneefall die Breite der Niederschlagszone 400 km uberschreiten. 

Die Flachenneigung von 1: 100 wird von J. BJERKNES und PALMEN 1938 als 
fur eine Warmfront normal angesehen. In dem von ihnen bearbeiteten typischen 
Fall vom 15. bis 17. Februar 1935 betrug die mittlere vertikale Dicke der Frontal
schicht etwa 850 m und ihre mittlere horizon tale Breite 85 km (letztere allerdings 
stark schwankend). Der As-Schirm reichte etwa 400 km weit vor die Warmfront, 
d. h. bis in eine Rohe von 6,8 km, wo die Warmluftstromung infolge zunehmender 
Rechtsdrehung mit der Rohe zu den Flachenisohypsen parallel geworden war und 
daher nicht mehr weiter aufgleiten konnte. 

Die Niederschliige werden beim Rerannahen der Front starker und erreichen 
ihre groBte Intensitat dann, 0 wenn der steilste Teil der Flache uber den 
Beobachtungsort hinwegzieht (ANGSTROM 1930). Dann lassen sie nach und horen 
entweder an der Frontlinie selbst auf, oder in einer gewissen Entfernung vor oder 
hinter ihr. Diese Entfernung uberschreitet nur selten 50 km. An der Frontlinie, 
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Abb. 119. Warmfront mit einer Kaltiufthaut. [Naeh BERGERON 1934 (~).l 

wo die Wolken oft nicht bis zum Eiskeimniveau hinaufreichen, kann der grol3-
tl-opfige Regen in Nieseln ubergehen. 1st die Warmmasse echte Tropikluft, so wird 
die prafrontale As-Ns-Wolkendecke oft von einem postfrontalen St-System mit 
Nieseln abgelOst. Es kann hinter ihr aber auch Aufheiternng eintreten. Die typiHche 
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Verteilung der Stromungen, BewOlkung und Niederschlage langs der Warmfront 
nach T. BERGERON zeigt Abb. 117. 

Wie schon friiher erwahnt, schleppt der abziehende Kaltluftkeil manchmal eine 
Kaltlufthaut hinter sich her, die unter dem EinfluB der Bodenreibung zuriickbleibt. 
In diesem Fall beginnt das Aufgleiten mit Wolkenbildung und Niederschlag nicht 
langs der Frontlinie am Boden, sondem langs jener Linie, an welcher die Frontfliiche 
wirklich aufzusteigen beginnt (vgl. Abb. 119). Die erstere Linie nennen wir dann 
untere, die letztere dagegen obere Warmfront. Die Kaltluftschleppe wird durch 
Turbulenz allmahIich aufgezehrt, so daB ihre Lange einen bestimmten Grenzwert 
nicht iiberschreitet. 

Der unter der Warmfrontflache abziehende Kaltluftkeil ist oft der Sitz des sog. 
Frontalnebels, der nach PETTERSSEN 1939 (2) meist nichts anderes ist als der infolge 
vertikaler Mischungsprozesse rasch bis zum Erdboden herabwachsende frontale St. 
Bei der Bildung des Frontalnebels wirkt auch Luftsattigung durch den fallenden 
Warmfrontregen mit. Am typischesten tritt er vor der Warmfront einer sich 
rasch entwickelnden zyklonalen Storung auf. Er nimmt dann an Ausdehnung 
und Dichte bis zu jenem Zeitpunkt zu, wo die Zyklone okkludiert (siehe 
sechstes Kapitel); die Tiefenerstreckung der Nebelzone (von der Frontlinie an 
in den Kaltluftkeil hinein) kann dabei unter Umstanden - stets innerhalb der 
prafrontalen Niederschlagszone - 150-200 km iiberschreiten. Der Bodenbeob
achter verzeichnet dann bei Annaherung der Front mehrstiindigen Nebel, der nach 
dem Frontdurchgang verschwindet. Starke Winde konnen allerdings die Ausbildung 
des Frontalnebels verhindem. 

Die Verstarkung der prafrontalen Kondensationserscheinungen durch oro
graphische Hindemisse wird in Abschnitt 61 behandelt. 1st die Warmfront nicht 
eine Hauptfront, sondem eine Nebenfront (Okklusion VOn Warmfrontcharakter), so 
treten gewisse Abweichungen in der Anordnung des Wolkensystems und der Nieder
schlage auf, die in Abschnitt 60 beschrieben werden. 

Indes kann es auch im Bereich einer gewohnlichen Warmfront zu Erscheinungen 
kommen, die Abweichungen von den oben als typisch bezeichneten Verhaltnissen 
vorstellen. 

So treten Z. B. im Sommer in Mittel- und Osteuropa manchmal vor der Warm
front Gewitter auf, wobei die Niederschlage Schauercharakter annehmen; es pflegt 
dies dann der Fall zu sein, wenn im Sinne ROSSBYS (vgl. Abschnitt 36) potentiell
labilgeschichtete kontinentale Tropikluft iiber die Frontflache aufgleitet (siehe 
auch Abschnitt 53). Beim Aufgleiten feuchtlabiler Tropikluft aus dem Golf VOn 
Mexiko wird in den Vereinigten Staaten von Nordamerika eine Warmfront sogar 
normalerweise VOn Gewittem mit Schauem begleitet [J. NAMIAS 1935 (2)]. Nun 
steht nach der Ansicht P. RAETHJENS 1934 (2) der Aufbau der Warmfront in engem 
Zusammenhang mit der Schichtung der Warmluft iiber der Frontflache. Die fron
talen Wolken bilden sich hauptsachlich in der Frontalschieht selbst und in ihrer 
unmittelbaren Nachbarschaft als verhaltnismaBig diinne Decke. 1st aber die Warm
luft einigermaBen feuchtlabil geschichtet, so konnen im Fall einer jungen (erst vor 
kurzem entstandenen :Front) aus jener nicht besonders machtigen Wolkendecke 
einzelne Cb mit heftigen Konvektionsbewegungen in die dariiberliegende Warm\uft 
emporschieBen (vgl. Abb. 120). Wenn dann die Front allmahlich "altert", so baut 
sich iiber der Frontflache eine machtige As-N s-Masse auf, die im Grunde einem 
riesigen Cb gleicht und oben als das fUr die Warmfront typische Wolken system be
zeichnet worden ist (Abb. 121). In dieser Wolkenmasse sieht RAETHJEN 1939 (1) das 
Ergebnis eines feuchtadiabatischen Luftaustausches zwischen der Warmluft und der 
Kaltluft, also ein Mischluftprodukt, und leitet daraus eine Konvektionstheorie 
der Aufgleitfronten abo 
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Umgekehrt kann es vorkommen, daB die Warmfront ganz oder fast 
ganz niederschlagsfrei bleibt. Dies ist der Fall, wenn die Warmluft sehr 
trocken ist (z. B. in den Vereinigten Staaten pazifische Tropikluft, welche ihren 
Feuchtigkeitsgehalt beim Uberschreiten des Felsengebirges verloren hat); die Warm
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front kann sich dann, wie BERGERON 
bereits im Jahre 1930 zeigte, nicht 
aufwartsentwickeln, weil die auf
gleitende Warmluft infolge rein adia
batischer Abkiihlung bald kalter 
wird als die Umgebung und daher 
zu steigen aufhort. Nach RAETHJEN 
gelangt trockene Luft beim Aufstei- e.lii •••••••••••••••• e 
gen kaum iiber 2000 m Hohe. - 1m 
europaischen Rul3land kommen in 
der warmen Jahreszeit vereinzelte 

I_ 

Abb. 120. "Junge" Warmfront. [Nach RAETHJEN 1934 (2).] 

FaIle vor, wo die Warmfront eine Abgleitfront ist, weil der Kaltluftkeil rascher 
abzieht, als die Warmluft nachdringt. Auch in solchen Fallen bleiben natiirlich 
die Niederschlage ganz aus; infolge des Divergenzeffektes findet man dann auf der 
Karte statt einer Frontlinie eine verschwommene Ubergangszone. 

SchlieBlich bildet in Nord-
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am erika , wie NAMIAS zeigt, 
das Wolkensystemder Warm
front selten eine 'einzige zu
sap;tmenhangende Schicht 
oder Masse, und zwar auch 
ciann nicht, wenn es keinen 
Gewittercharakter aufweist. e ....................... e 
Meist besteht es aus zwei oder r--~ 

mehreren, durch verhaltnis- Abb. 121. "Altc" Warmfront. [Nach RAETHJEN 1934 (2).] 

maBig wolkenfreie Raume 
voneinander getrennten Wolkenschichten. Bei deren Ausbildung spielen offen bar 
UnregelmaBigkeiten der vertikalen Temperatur- und Feuchtigkeitsverteilung inner
halb der Warmluft eine Rolle. In Europa werden solche Komplikationen des 
ofteren im Bereich von Okklusionen beobachtet. 

c) Warmfrontbewegung und Gradientwind. 

Wie schon erwahnt, hangt das Vorriicken der Warmfront von der Geschwindig
keit ab, mit der sich der Kaltluftkeil zuriickzieht. Sieht man von der untersten, 
durch Reibung beeinflu13ten Luftschicht ab, so kann man zunachst sagen, daB sich 
die Front mit der Geschwindigkeit der zur Frontlinie normalen Stromungskompo
nente der Kaltluft fortbewegt, oder, mit anderen Worten, mit der Geschwindigkeit 
der zur Frontlinie normalen Gradientwindkomponente. 

In Wirklichkeit ist die Geschwindigkeit der Warmfront noch etwas groBer, wei I 
die Warmluft etwas an der Kaltluft zehrt. Man darf sich die Front nicht etwa als 
eine feste, undurchdringliche Flache vorstellen. Die von der Warmfront haufig 
nachgeschleppte Kaltlufthaut wird durch Turbulenz allmahlich zerstreut und ihre 
Reste werden standig von der Warmluft aufgesogen. Uberdies "leckt" die auf
gleitende Warmluft fortwahrend an der Oberflache des Kaltluftkeils, sie "fri13t sich 
in ihn ein", wodurch sie im ganzen etwas rascher an Raum gewinnt, als es der zur 
Frontlillie normalen Gradientwindkomponente entspricht. 
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d) Warmfrontmerkmale auf der Karte. 
In Mitteleuropa ist der Warmfrontbereich nach SCHINZE 1932 (4) durch folgende 

Merkmale charakterisiert: 
Tendenz: fallend, meist langere Zeit, vor der Front; gleichbleibend oder weniger 

schnell fallend hinter der Front. Luftdruckcharakteristik durch Schliisselziffer a: 
7, 8 vor der Front, 6 beim Durchgang der Front. Form der Isallobaren vor der 
Front: meist ausgedehntes Fallgebiet; hinter der Front: deutliche Verringerung 
des isallobarischen Gradienten. 

Wind: Mit Annaherung an die Front leicht boiger, auffrischender und sich parallel 
zur Front einstellender Wind. Hierbei wird kurz vor dem Frontdurchgang ein Maximum 
der Windstarke erreicht. Besonders zu beachten ist dabei, daB beim Erscheinen 
des As-Schirmes iiber dem Kontinent in der kalteren (iiber dem Meer in der warmeren) 
,Jahreszeit unter Zerstorung der Bodeninversion der Wind turbulent wird. Beim 
Durchgang und hinter der Front Wind rechts drehend und im allgemeinen etwas 
abnehmend. 

Temperatur: Zunachst langsam ansteigende Temperatur. Mit Erscheinen des 
As-Schirms, etwa 300--600 km vor der Warmfront, in der kalteren Jahreszeit 
sprunghafte Temperatursteigerung bei Zerstorung der Bodeninversion. Oft kommt 
es hierbei zur Ausbildung einer Vorfront (Scheinfront, dynamisch belanglose Front). 
1m prafrontalen Niederschlagsgebiet meist "Regenabkiihlung", hierbei sinkt die 
Temperatur etwas, wahrend die aquivalentpotentielle Temperatur durch Feuchte
zunahme zum Teil sprunghaft ansteigt und sich in ihrem Feld eine Scheinfront aus
bilden kann. Beim Durchzug der Warmfront und hinter ihr allgemein Temperatur
anstieg (indessen weniger scharf ausgepragt als der Temperaturriickgang bei dem 
Kaltfrontdurchgang); aquivalentpotentielle Temperatur nur mehr wenig zunehmend. 

Spezi/ische Feuchte: Vor der Warmfront langsam ansteigend, im prafrontalen 
Niederschlagsgebiet zum Teil sprunghafte Zunahme. Beim Frontdurchgang spezifische 
Feuchte hoher als vorher. 

Relative Feuchte: Bei Annaherung der Front infolge Auflosung der Bodeninversion 
zunachst abnehmend, im prafrontalen Niederschlagsgebiet zunehmend. Hinter der 
Front unverandert oder sogar etwas abnehmend. 

Fernsicht: Vor der Front bei Auflosung der Bodeninversion oft starke Sicht· 
besserung; im prafrontalen Niederschlagsgebiet jedoch allgemeine Sichtverschlech
terung. 

Typische Wolken/olge beim Herannahen der Warmfront: Ubergang von Oi 
und Os iiber As zu Ns (OH = 4, 6, 7, OM = 1, 2, OL = 6). Beim Frontdurchgang 
vielfach tiefer St (OL = 5) bzw. Fs und Nebel. In der Warmmasse schichtformige 
Massenwolken. Bei der beschleunigten Warmfront vielfach Mammatusbildung und 
zum Teil fohnige Wolkenauflosung (infolge passiver Abgleitbewegung in der Warm
luft). 

Niederschldge: Zusammenhangendes, im allgemeinen 200--300 km breites pra
frontales Niederschlagsgebiet, aile Arten von Aufgleitniederschlagen; besonders 
typische Hydrometeore ww: 76, 74, 72, 70, 69, 68, 66, 64, 62, 60. Hinter der Front 
zum Teil Nebel, haufig Nassen, Nieseln, Spriihregen bis zu leichtem Regen. 1m 
Winter haufig Glatteis. Typische postfrontale Hydrometeore ww: 77, 67, 61, 59, 58, 
57, 56, 55, 54, 53, 52, 51, 50, 48, 46, 44,41, 40, 24, 23, 22, 21, 08, 05. 

Die Symbolisierung der Warm/rant auf der synoptischen Karte erfolgt durch eine 
ausgezogene rote Linie (im Schwarzdruck: Linie besetzt mit vollen, der Kaltluft 
zugekehrten Schuppen). 1m Fall einer Kaltluftschleppe: untere Front diinn aus
gezogene, obere Front gestrichelte rote Linie (im Schwarzdruck: Linie mit schiitteren 
vollen Schuppen, bzw. Linie mit nicht ausgefiillten Schuppen). Vgl. auch Abb. 6. 
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59. Die Kaltfront. 
a) Definition nnd EinteiIung. 

1m Fall einer Kaltfront gewinnt die Kaltluft auf Kosten der Warmluft an Raum, 
d. h. der Kaltluftkeil dringt vor. 

Wir betrachten auch hier zunachst Vorgange abseits yom eigentlichen Zyklonen
bereich, wo dynamische Druckanderungen die Vorgange komplizieren (vgl. Ab
schnitt 64). Die Kaltfront ist dann im wesentlichen nur von einer thermischen 
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Druckschwankung begleitet: Bei ihrem Vortibergang setzt ein mehr oder minder 
kraftiger Luftdruckanstieg ein, die Barographenkurve verzeichnet eine Diskon
tinuitat. Der Wind dreht, nachdem er zu Boen aufgefrischt hat, nach rechts, 
manchmal sehr scharf, falls die Kaltfront mit einer gut ausgepragten Rinne im 
barischen Feld zusammenhangt. Temperatur und Dampfdruck nehmen beim Front
durchgang in der Regel ab, die Fernsicht dagegen zu, und zwar namentlich dann, 
wenn vor der Front Tropikluft lag. 

Hinsichtlich der Verteilung von Bewolkung und Niederschlag ergeben sich Ver
schiedenheiten, je nachdem, ob - nach der Unterscheidung von T. BERGERON 1934 (2) 
-- eine Kaltfront erster oder zweiter Art vorliegt. 1m ersteren Fall (Abb. 125) ist 
die Frontflache bis zu groBen Hohen eine Aufgleitfront mit passiv aufsteigender Warm
luft tiber dem vordringenden Kaltluftkeil. 1m letzteren Fall (Abb. 126) erfolgt nur 
tiber dem alleruntersten Teil der Frontflache als Aufgleitfront ein Aufsteigen der 
Warmluft; schon von 1-2 km Rohe an hat die Kaltfront hier den Charakter einer 
Abgleitfront, tiber welcher die Warmluft absinkt. 

b) Kaltfront erster Art. 

Zum Typus der Kaltfronten erster' Art, welcher vorwiegend aufJerhalb zyklonaler 
Gebiete auf tritt, gehoren Kaltfronten, die nur in langsamer oder wenigstens verzogerter 
Bewegung begriffen oder tiberhaupt quasistationar sind. Das Aufgleiten der Warm
luft erstreckt sich hier tiber die ganze Frontflache, so daB das Wolkensystem der 
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Abb. 123. Die Wetteriage vom 20. April 1929, morgens. 
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Abb. 124. Temperaturverteilung mit der Rohe nach den internatlonaien aeroiogischen Aufstiegen vom 20. April 1929. 
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Kaltfront erster Art eigentlich jenem der Warmfront entsprechen mtiBte, nattirlich 
mit umgekehrter Reihenfolge der Erscheinungen fUr den Bodenbeobachter, tiber 
welchen die Kaltfront hinwegzieht: Regen aus Ns, welcher allmahlich in As und 
schlieBlich (nach AufhOren des Niederschlags) in Os tibergeht. Nun bedingt freilich, 
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Abb. 125. Kaltfront erster Art. [Nach BERGERON 1934 (2).] Luftbewegungen bezogen auf cin mit der Flache 
fortschreitendes Koordinatensystem. 

wie bereits erwahnt, der EinfluB der Bodenreibung, daB der Neigungswinkel des 
unteren Teils der vordringenden Keilflache sehr steil wird. Daher erfolgt an dieser 
Stelle statt eines sanften Aufgleitens eine steile Rebung der Warmluft. Die 
Vorderseite des Wolkensystems nimmt daher die Form eines gigantischen Ob an, 
der sich in einer Breite von hunderten von Kilometern der Front entlang erstreckt 
und von Schauern, Gewittern und Boen begleitet ist. Die gelegentliche Ausbildung 
eines prafrontalen sog. "Boenkragens" (arcus, siehe "Internationaler Atlas der 
Wolken und Rimmelsansichten") weist sogar auf reinvertikale Luftbewegungen 
vor der Frontlinie hin. 

Dahinter dringt also der aufgewofbte Vorderteil der Frontflache vor, welcher den 
sog. "Kaltluftkopf" des Keils begrenzt. Im weiteren Verlauf nimmt die Front
flache normale Neigung (von der GroBenordnung 1: 100) an; hier hat der Aufgleit
prozeB bereits ein.en ruhigen Verlauf, in Zusammenhang damit gehen der Ob in einen 
einfOrmigen Ns-As-Schirm und die Schauer eventuell in einen gleichmaBigen Dauer
regen tiber. Im allgemeinen ist jedoch die (normal auf die Frontlinie gemessene) 
"Tiefe" des ganzen Wolken systems und Niederschlagsgebiets geringer als bei der 
Warmfront. Innerhalb des Kaltluftkeils herrscht absteigende Luftbewegung vor. 
Ist jedoch die postfrontale Kaltluftmasse gentigend labil geschichtet, so beginnt in 
einer gewissen Entfernung von der Frontlinie die Bildung von Konvektionswolken. 
In dem auf Abb. 125 wiedergegebenen Vertikalschnitt durch die Kaltfront erster 
Art nach BERGERON bezieht sich die Verteilung der Luftbewegungen auf ein mit der 
Front bewegtes Koordinatensystem. 

c) Kaltfront zweiter Art. 

Bei den Kaltfronten zweiter Art, welche weitaus vorwiegen, ist das postfrontale 
Wolkensystem und die entsprechende Niederschlagszone au Berst schmal im Ver
gleich zu den prafrontalen Kondensationserscheinungen einer Warmfront. 

Chromow, Wetteranalyse. 19 
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Die typische Kaltfront zweiter Art pflegt namentlich in zyklonalen SWrungen 
aufzutreten und sehr rasch fortzuschreiten. Noch rascher bewegt sich tiber der 
Frontfliiche in der auf die Frontlinie normalen Richtung die Warmluft, was ganz 
verstandlich erscheint in Anbetracht der allgemeinen Windgeschwindigkeitszunahme 
mit der Hohe. In Hohen von mehr als 1-3km gleitet sie infolgedessen tiber die Front
flache abo Der hohere Teil der Frontflache stellt so mit eine Abgleitfront vor und 
nur ihr unterster vorderster Teil eine Aufgleitfront, an der die Warmluft, namentlich 
wenn sie labil geschichtet ist, heftig aufsteigt. Hier kann es sogar zu einer Art Boen
wirbel mit langgestreckter" frontparalleler Achse kommen, da hinter der Front -
im Kaltluftkopf - die Luft kriiftig absteigt; der Kaltluftkeil als Ganzes bewegt 
sich namlich rascher vorwarts als die durch Reibung gebremste bodennachste Luft 
beider Massen. Hierdurch entsteht der Eindruck, als ob sich die Kaltluft in den 
unteren Schichten vorwartswalze und der Warmluft vorauseile. 
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Ricllfl//lg des rorisciJr8tfens 
Abb. 126. Kaltfront zweiter Art. [Nach BERGERON 1934 (2).] Luftbewegungen, bezogen auf ein mit der 

Frontfliiche bewegtes Koordinatensystem. 

Die vor dem Kaltluftkopf heftig aufsteigende und sich dabei abktihlende Warmluft 
trifft in einer Hohe von 3-4 km mit der tiber der Frontflache herabgeglittenen und 
daher erwarmten Warmluft zusammen. Zwischen beiden entsteht eine "interne", 
nach vorwarts und aufwarts geneigte Grenzflache (vgl. Abb. 126, wo sich alle Be. 
wegungskomponenten wieder auf ein mit der Front bewegtes Koordinatensystem 
beziehen). 

Den geschilderten Stromungsverhaltnissen entspricht ein charakteristisches 
Wolkensystem. Zuniichst entsteht beim prafrontalen Aufsteigen der Warmluft ein 
Cb-artiger Wolkenwall, aus welchem in geringer Hohe ein Sc opacus nahezu horizontal 
herauswiichst. Auch in der Hohe zieht sich der Wolkenwall, von der allgemeinen 
Warmluftstromung mitgenommen, nach vorne aus, erreicht hier das Eiskeim· 
niveau und bildet daher einen vorntibergeneigten Ns-As-Schirm, der sich an seinem 
Vorderrand infolge absteigender Bewegungskomponenten in einzelne linsenartige 
Wolken (Ac lenticularis) auflost. Letztere erscheinen bereits 200-20 km vor der 
Front. Die erwahnte "interne" Grenzflache bildet im allgemeinen die obere Grenze 
des Wolkensystems. Sie kann allerdings, wenn sie eine groBere Neigung hat und 
daher eine Aufgleitflache bildet (Abb. 126), von aufquellenden Cb durchbrochen 
werden und auBerdem hohere Inversionsschichten anheben, wodurch schon in weiter 
Entfernung vor der Front Cs sichtbar wird. Hiiufig verlauft jedoch die interne 
Grenzfliiche fast horizontal; dann bilden sich tiber ihr keine Wolken. 

An der Rtickseite geht das Wolkensystem gewohnlich in Be opacus oder Ac opacus 
tiber und endet bereits in einer Entfernung von 10-100 km hinter der Front mit 
scharfem Rand. Dementsprechend fallen auch die Niederschlage bei der Kaltfront 
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zweiter Art vorwiegend vor cler Frontlinie, und zwar naturgemaB als heftige Schauer. 
Die prafrontale Tiefe des Niederschlagsstreifens unterliegt in Abhangigkeit von der 
Feuchtlabilitat der Warmluft, des Vorhandenseins von Sperrschichten in ihr, 
orographischer Einflusse usw. starken Schwankungen. Sehr oft ist der frontale 
Niederschlagsstreifen so schmal, daB er auf der Karte uberhaupt unbemerkt bleibt. 
In solchen Fallen muB dem Wetterverlauf (W im internationalen Schliissel) und 
der Niederschlagsmenge (RR) besondere Aufmerksamkeit gewidmet werden. 

Bisweilen bleibt die Kaltfront auf ihrem ganzen Weg uberhaupt niederschlags
frei, gelegentlich bringt sie nicht einmal eine Bewolkungszunahme. Solche FaIle 
sind namentlich im Winter moglich (wenn hinter der Front Arktikluft von geringer 
Machtigkeit einbricht und die Luft vor der Front trocken ist), aber auch im Sommer 
sind sie nicht ausgeschlossen. 

Das Absteigen der Luft im Vorderteil des Kaltekeils kann interessante Folgen 
haben. Rat die Kaltluft einen Abstieg aus einigen Kilometern Rohe mitgemacht, 
so kann sie sich dabei adiabatisch bis auf die Temperatur der prafrontalen Warmluft 
erwarmt haben, so daB sich 
der Temperatursprung langs 
der Front ausgleicht (J. 
BJERKNES 1930). Der Durch
zug der Front au Bert sich 
dann nur durch eine Besse
rung der Fernsicht und eine 
Abnahme der spezifischen 
Feuchte. Der Temperatur
sprung stellt sich dann oft 
erst in einer Entfernung von 
10-100 km hinter der ver
schwundenen Front an einer 
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Abb. 127. Ausbilduug einer "falschen" Kaltfront. (Nach J. BJERKNES 
1930.) 

sog. "jalschen Kaltfront" ein, welche sich zwischen der absteigenden, erwarmten 
Kaltluft des "Kopfes" und der mehr horizontal bewegten des ubrigen Keils aus
bildet (Abb. 127). Diese falsche Front bringt auBer dem Temperatursprung manch
mal auch einen Windsprung, fUhrt aber kein Wolkensystem mit sich. 

Ferner veranlaBt das Absteigen der Luft im Kopf des Kaltluftkeils eine Auf. 
heiterung hinter dem Frontalgewolk, welche stundenlang anhalten kann. In groBerer 
Entfernung von der Frontlinie, wo die Sinkbewegung der Kaltluft bereits aufgehort 
hat, entwickeln sich in ihr Konvektionswolken (Cu und Cb). 

d) Die Boenwalze an der Kaltfront. 
1m Jahre 1911 hat W. SCHMIDT zum ersten Male an Rand von Modellversuchen 

gezeigt, daB der vordringende Kaltluftkeil die Form eines Kopfes annimmt. Da sich 
dabei die Stromlinien uber der Grenzflache um eine horizontale Achse anordnen, 
werdtm in der Warmluft immer wieder neue Luftteilchen an der V orderseite des 
Kopfes gehoben und an der Ruckseite gesenkt. In der vordringenden Kaltluft 
stromen die Luftteilchen als Bo rasch vorwarts und zugleich abwarts, wobei sie 
ihre lebendige Kraft groBtenteils verlieren. Durch rascher nachstromende Teilchen 
werden sie zum Ausweichen nach oben genotigt und bilden dabei - als Staueffekt
die W61bung des Kaltluftkopfes. SCHMIDT hat auch gefunden, daB die Fortpflan
zungsgeschwindigkeit der Bo proportional ist der Wurzel aus der Rohe des Boen
kopfes bzw. aus der Druckstufe beim Vorubergang der Erscheinung (vgl. Abschnitt 74, 
FuBnote zu Regel 17). 

Nichtsdestoweniger laBt sich fUr die Erklarung des Boenvorganges eine rein 
hydrodynamische Deutung nicht aufrechterhalten. P. RAETHJEN 1934 (J) stellt sich 
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daher die "Umlagerungswalze" thermodynamisch entstanden vor, wobei er der 
freiwerdenden feuchtlabilen Energie eine hervorragende Bedeutung beimiBt. Nach 
seiner Theorie bedingt das Ausfallen des frontalen Niederschlags aus der ange
hobenen Warmluft: erstens eine derartige Entlastung der Boenwolke, daB in ihr ein 
engbegrenztes stiirmisches Aufsteigen der Luft stattfindet, welchem hinter dem 
Kaltluftkopf ein langsames Absinken iiber groBem Areal entspricht; zweitens eine 
p16tzliche Drucksteigerung am Boden durch die Last des fallenden Niederschlags 
und durch die von ihm hervorgerufene Abkiihlung. Der rapide Druckanstieg super
poniert sich als "Drucknase" iiber die durch das Vordringen des Kaltluftkeils ver
ursachte allmahliche Luftdruckzunahme. 

Erst durch die Drucknase entsteht nach RAETHJEN an der Kaltfront jener 
horizon tale Druckgradient, welcher die sog. "Spitzenbo" als unteren Horizontal
zweig eines wirklichen Luftwirbels erzeugt. Dieser Luftwirbel hat seinen Sitz am 
Vorderrand des Kaltluftkopfes in geringer Hohe iiber dem Erdboden; sein pra
frontaler aufsteigender Ast gibt zur Ausbildung des obenerwahnten "Boenkragens" 
AnlaB. Spitzenbo, Boenwirbel und Boenkragen sind somit nach dieser Theorie 
raumlich beschrankte hydrodynamische Begleiterscheinungen der umfangreichen, 
thermodynamisch bedingten Umlagerungswalze mit ihrem heftigen Niederschlag, 
hochaufschieBenden Cb und nachfolgender Aufheiterung. 

DaB bei den Vorgangen an der Kaltfront die feuchtlabile Energie eine gewisse 
Rolle spielt, steht auBer allem Zweifel. RAETHJEN selbst gibt jedoch (1936) zu, diese 
Rolle iiberschatzt zu haben, zuungunsten der anerkannten Bedeutung, welche die 
horizontal-labile Luftmassenlagerung fiir die Energieumsatze an den Zyklonen
fronten hat. Weit weniger anfechtbar ist die Anwendung seiner Theorie auf Um
lagerungsvorgange, welche sich innerhalb stromender, instabil geschichteter Kaltluft 
abspielen; die hier entstehenden Umlagerungswalzen konnen AnlaB geben zur Aus
bildung "interner Kaltfronten" von beschrankter Ausdehnung, welche von Schauern 
und Boen begleitet sind und bisweilen sogar quasi-rhythmisch auftreten, z. B. beim 
sog. "Aprilwetter" (Abschnitt 52). 

Wie sich solche Kaltfronten bilden, hat G. A. SUCKSTORFF 1935 und 1938 gezeigt. 
Das Ergebnis von Feinregistrierungen der meteorologischen Elemente beim Voriiber
zug von Schauern laBt den SchluB zu, daB die Abkiihlung der unteren Luftschichten 
vorwiegend erzeugt ist durch ein feuchtadiabatisches Absteigen der vom Nieder
schlag mitgerissenen Luft. Diese Luft erwarmt sich ja beim Herabkommen langsamer 
als sie sich beim vorhergehenden Aufsteigen langs der Trockenadiabate abgekiihlt 
hat, oder mit anderen Worten, ihre Ankunftstemperatur ist niedriger als jene der 
Umgebung. Bei Gewittern kommt noch ihre Abkiihlung durch den Wflrmeverbrauch 
beim Schmelzen der fallenden Schneeflocken bzw. Graupeln sowie die Bodenkiihlung 
durch den GuB verstarkend hinzu. Der auf diese Art unter dem Schauer bzw. 
Gewitter entstandene Kaltluftberg wandert mit diesem weiter und kann auf der 
synoptischen Karte als Kaltfront von beschrankter Ausdehnung sichtbar werden. 

Das sog. "Voreilen der Kaltluft in der Hohe" vor der Kaldront kommt an 
spaterer Stelle (Abschnitt 65 a t5) zur Sprache. 

e) Kaltfrontmerkmale auf der Karte. 
Nach G. SCHINZE 1932 (4) machen sich die Kaltfronten in Mitteleuropa durch 

folgende Merkmale auf der Karte geltend: 
Barometrische Tendenz: Fallender Druck vor der Front (a = 7, 8); schwacher 

oder maBiger Druckanstieg hinter der Kaltfront erster Art, p16tzlicher, zum Teil 
starker Druckanstieg hinter der Kaltfront zweiter Art. Charakteristik nach 
Schliisselziffer a' beim Durchgang der Front = 2,4,5. Form der Isallobaren: 
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Abb. 128. Dic Wetterlagc vom 22. August 1931, abcnds. 

vor der Front meist langgestrecktes Fallgebiet; hinter der Front erster Art aus
gedehntes, schwacheres Steiggebiet; hinter der Front zweiter Art engbegrenztes, 
meist ovales Steiggebiet, vielfach starker isallobarischer Gradient. 
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Wind: Dreht vor der Front zuruck (Krimpen), Linksdrehung bis etwa parallel 
zur herannahenden Front, dabei frischt er allgemein auf: vor der Front erster Art 
stark bis sehr stark, vor der Front zweiter Art nur maBig stark. Beim Voruberzug 
der Front Winddrehung (Windsprung), AusschieBen nach rechts: boiger Wind, viel
fach Sturmboen; hinter der Front erster Art flaut der Wind ab, hinter der Front 
zweiter Art bleibt er lange stark oder sehr stark. 

Temperatur: Vor der Front erster Art hangen Temperatur und aquivalent
potentielle Temperatur von der Luftmasse sowie yom Tages- und Jahresgang ab. 
Hinter der Front ausgepragter Temperaturruckgang, aber verhaltnismaBig geringer 
Ruckgang der aquivalentpotentiellen Temperatur. Unmittelbar vor der Front 
zweiter Art Temperaturruckgang (durch prafrontale Niederschlagsabkuhlung) und 
dadurch oft Ausbildung einer Scheinfront. Aquivalentpotentielle Temperatur wenig 
verandert oder etwas zunehmend. Hinter der Front plOtzliches, sprunghaftes (auf
fallendes) Sinken der Temperatur und der aquivalentpotentiellen Temperatur. Bei 
starkerer Druckzunahme besonders hinter der Front zweiter Art dynamische Er
warmung in der Kaltmasse. 

Dampfdruek und relative Feuehte: Vor der Front erster Art analog der Temperatur 
(in Abhangigkeit von der Luftmasse, yom Tages- und Jahresgang). Hinter der Front 
nur langsam abnehmender Dampfdruck und zunachst zunehmende relative Feuchte. 
Unmittelbar vor der Front zweiter Art Zunahme des Dampfdrucks und der relativen 
Feuchte; hinter der Front plOtzliche, sprunghafte Abnahme des Dampfdrucks, 
dagegen meist Zunahme der relativen Feuchte. 

Fernsieht: Verschlechtert sich vor der Front erster Art, bessert sich hinter ihr; 
teilweise wird sie hier jedoch durch postfrontalen Niederschlag beeinfluBt. Vor der 
Front zweiter Art meist Sichtverschlechterung, hinter der Front im allgemeinen auf
fallende Sichtbesserung. 

Bewolkung: Vor der Front erster Art wenig veranderte stratiforme Massenwolken 
der Warmluft. Beim Durchgang der Front und hinter der Front machtige Cu und Cb 
gleichzeitig mit Be (CL= 8), tiefe zerrissene Schlechtwetterwolken mit Ns uber ihnen 
(CL = 6), dannAs (CM = 2, 1); schlieBlichrasche, oft scharf abgegrenzteAufheiterung. 
Vor der Front zweiter Art zunachst lentikulare Wolkenbanke (CM = 4 b), die sich 
zu Sc-Aufzug (CM = 5a, b) verdichten und denen dieCb-Mauer (CL = 9b) folgt. 

Die Streifrichtung der Wolken ist typisch frontenparallel. 
Hydrometeore: Vor der Front erster Art besonders ww = 13, dann 10. 1m Augen

blick des Frontdurchganges starke Schauertatigkeit, der mehrstundige Dauernieder
schlage folgen. Besonders typische Zahlen fur ww beim Frontdurchgang sind: 99, 97, 
96,95,94,93, 89, 88, 87, 86, 85, 84, 83, 82, 81, 80. Ferner, im postfrontalen Nieder
schlagsgebiet, ww = 76 bis 70, 69 bis 60. Bei der Front zweiter Art, kurz vor dem 
Frontdurchgang - kiirzere Schauerniederschlage; besonders typische Werte von 
ww: 99,97,96,95,94,.93, 89, 88, 87,86,85,84,83,82,81,80,15. Hinter der 
Front tritt meist rasche Aufheiterung ein; besonders haufigeWerte von ww: 92,91, 
90, 29, 28, 27, 26, 25. 

Ein konkretes synoptisches Beispiel fUr eine Kaltfront erster Art enthalt Abb. 148, 
fur eine Kaltfront zweiter Art Abb. 128. 

Die Symbolisierung der Kaltfront auf der synoptischen Karte erfolgt durch eine 
blaue Linie, und zwar dick ausgezogen bei einer normalen Kaltfront, dunn aus
gezogen bei einer sekundaren Front (d. i. eine Front, die sich innerhalb der Kalt
luftmasse ausgebildet hat), gestrichelt bei einer oberen Kaltfront. 1m Einfarben
druck wird die Kaltfront durch eine Linie gekennzeichnet, die mit gegen die Warm
luft gerichteten Zahnen besetzt ist; bei der normalen Kaltfront sind diese Zahne 
dicht und ausgefUllt, bei einer sekundaren Front schutter und ausgefullt, bei einer 
oberen Kaltfront sind sie leer (unausgefullt). Vgl. auch Abb. 6. 
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60. Die Okklusionsfronten. 

a) Definition, Einteilung und Symbolisierung auf der Karte. 

1m Verlauf der Zyklonenentwicklung, die im nachsten Kapitel ausfiihrlich 
beschrieben werden soll, kommt es zur Ausbildung eigenartiger zusammengesetzter 
Fronten, sog.Okklusionsjronten. Die Okklusionsfront ist die Vereinigung einer Warm
undeiner Kaltfront, manchmal sogar mehrerersolcher Fronten, wobei den Erdboden 
nur eine einzige Frontflache schneidet, an welche sich die andere bzw. die iibrigen 
in der Hohe ansetzen. Eine Okklusionsfront kommt im einfachsten Fall dadurch 
zustande, daB sich die Kaltfront an der Riickseite einer Zyklone rascher bewegt 
als die Warmfront an deren Vorderseite: der vordringende Kaltluftkeil holt den 
zuriickweichenden Kaltluftkeil ein und vereinigt sich mit ihm (Abb. 129). Die 
durch die Vereinigung entstandene Grenzflache zwischen der "frischen" (vordrin
genden) und der "alten" (zuriickweichenden) Kaltluft nennt man Okklusionsjliiche. 
Ihre Schnittlinie mit der Erdoberflache heiBt untere Okklusionsjront , wogegen man 
mit oberer Okklusionsjront jene Linie in der freien Atmosphare bezeichnet, an welcher 
alle drei Luftmassen - Warmluft, frische und alte Kaltluft - aneinandergrenzen. 
Die Verbindung beider Fronten wird Okklusionsfront oder einfach Okklusion genannt. 
Unter OkJdusionspunkt versteht man jenen Punkt an der Erdoberflache (auf der 
Karte), bis zu welchem der OkklusionsprozeB, d. i. die Vereinigung der Warmfront 
mit der sie einholenden Kaltfront bereits gediehen ist. Schon v. FICKER 1911 (2) hatte 
ein Einholen der Warmfrontlinie durch die Kaltfrontlinie beschrieben. Wie man 
sich den Okklusionsvorgang raumlich vorzustellen habe, wurde von T. BERGERON 
im Jahre 1919 festgestellt. 

Man unterscheidet zwei Okklusionstypen, je nachdem, ob die frische Kaltluft 
warmer oder aber kalter ist als die alte Kaltluft: die Warmfrontokklusion und 
die Kaltfrontokklusion. 

Bei der Warmjrontokklusion (Abb. 129, I) schiebt sich der warmere Keil frischer 
Kaltluft auf den kalteren Keil alter Kaltluft auf. Infolgedessen lOst sich die Kalt-
frontlinie von der Erdoberflache los warm 
und riickt langs der Warmfrontflache 
in die Hohe. Diese Okklusion besteht 
somit aus einer Kaltfront als oberer und 
einer Warmfront als unterer Okklusions
front; sie ruft an der Erdoberflache 
eine Erwarmung hervor. 

Bei der Warnlfrontokklusion kommt 
es nicht etwa zu einem allgemeinen 
Aufgleiten der frischen Kaltluft auf dem 
alten Kaltluftkeil; ein Aufgleiten tritt 
hochstens in den alleruntersten Schich
ten infolge Reibungskonvergenz (vgl. 
Abschnitt 25 b) auf. In der Hohe voU
zieht sich das Vordringen des Kalt
luftkeils hauptsachlich als Ergebnis 
eines "NachfiiUens" mit Luft, die aus 
entfernteren hoheren Schichten stammt 
und daher sogar in absteigender Be
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wegung begriffen sein kann [BERGERON 1934 (2)] . 
Bei der Kaltjrontokklusion (Abb. 129, II) schiebt sich der kaltere Keil frischer 

Kaltluft unter den warmeren Keil alter Kaltluft ein und verdrangt ihn nach oben. 
Hierdurch lOst sich die Warmfrontlinie von der Erdoberflache los und riickt langs 
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der Kaltfrontflache in die Rohe. Diese Okklusion besteht daher aus einer Warm
front als obere und einer Kaltfront als untere Okklusionsfront; ihr Voriiberzug ist 
an der Erdoberflache von einer Abkiihlung begleitet. 

Auf der synoptischen Karte werden die Okklusionskomponenten folgendermaBen 
versinnlicht (siehe auch Abb. 6 und 130): 

Warmfrontokklusion: untere Warmfront durch eine diinne rote Linie, im Ein
farbendruck durch eine mit schiitteren Schuppen besetzte Linie; obere Kaltfront 
durch eine gestrichelte blaue Linie, bzw. eine mit unausgefiillten Zahnen besetzte 
Linie; wenn untere und obere Front (z. B. infolge zu kleinen KartenmaBstabes) 
nicht auseinandergehalten werden konnen: violette Linie, bzw. Linie, an welcher 
ausgefiillte Schuppen und unausgefiillte Zahne miteinander abwechseln. 

Kaltfrontokklusion: untere Kaltfront durch eine diinne blaue Linie bzw. durch 
eine mit schiitteren Zahnen besetzte Linie; obere Warmfront durch eine gestrichelte 
rote Linie mit unausgefiillten Schuppen versehene Linie; wenn untere und obere 
Front nicht auseinandergehalten werden: violette Linie bzw. Linie, an welcher 
ausgefiillte Zahne und unausgefiillte Schuppen miteinander abwechseln. 

Falls der Okklusionscharakter unklar ist oder falls keine Notwendigkeit vor
liegt, ihn zu prazisieren, so wird die untere Okklusionsfront durch eine ausgezogene 
violette Linie bzw. durch eine mit ausgefiillten Schuppen und Zahnen abwechselnd 
besetzte Linie markiert. 1st die untere Front nicht unterscheidbar, die Lage der 
oberen Front auf der Karte jedoch feststellbar, so wird letztere durch eine gestrichelte 
violette Linie bzw. durch eine Linie gekennzeichnet, an welcher unausgeftillte 
Schuppen und unausgefiillte Zahne miteinander abwechseln. 

b) W olkensystem, Niederschlage und 1sallobarenfeld. 
Der Verschiedenheit des Aufbaus der Warmfront- und der Kaltfrontokklusion 

entsprechen gewisse Unterschiede im Bewolkungssystem und in der Niederschlags
verteilung. 

Bei der Warmjrontokklusion wird durch das allmahliche "Rinaufkriechen" 
des frischen Kaltluftkeils iiber die Warmfrontflache das Wolkensystem der Warm

front von unten her allmahlich "aufgefressen". 
Zuerst verschwindet der Ns (eventuell unter Zu
riicklassung einer St-Sc-Decke infolge leichten 
Aufgleitens durch Reibungskonvergenz), spater 
der As und schlieBlich der Os. Dabei schrumpft 
natiirlich - nach MaBgabe des Hoherriickens 
der oberen Kaltfront - auch die Zone von Dauer
niederschlagen zusammen. Sobald die obere 
Kaltfront eine Rohe von mehr als 3 km er
reicht hat, horen die Fallstreifen aus dem As 
auf die Erdoberflache zu erreichen; ist die obere 
Kaltfront bis auf 5-6 km angestiegen, so blei
ben als Rest des urspriinglichen Warmfront
wolkensystems nur noch Oi iibrig. 

Der Verlauf der oberen Kaltfront laBt sich so
mit auf der Karte, da er sich naturgemaB in der 
Temperatur- und Druckverteilung am Boden 

nicht gel tend machen kann, am besten nach der riickwartigen Berandung der pra
frontalen Niederschlagszone festlegen. Er kommt aber auch im 1sallobarenfeld einiger
maBen zum Ausdruck. Sobald die Kaltfront die Warmfront eingeholt hat, iiberdecken 
sich die prafrontalen Fallgebiete beider und verstarken einander. Beginnt nun die 
Kaltfront iiber die Warmfrontflache aufzusteigen, so beginnt sich auch ihr post-

Abb. 130. SymboJisierung der beiden Haupt
typen der Okklnsion auf der synoptischcn 
Kartc (a: Warmfrontokklusion, b: Kaltfront-

okklusion). 
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frontales Steiggebiet liber das priifrontale Fallgebiet der Warmfront zu super
ponieren; das Kerngebiet negativer Drucktendenzen entfernt sich daher von 
der unteren Warmfrontlinie und wandert vor der oberen Kaltfrontlinie einher. 

1st der OkklusionsprozeJ3 noch nicht erheblich fortgeschritten, so kann entlang 
der oberen Kaltfront von frliher her noch eine Cb·Kette vorhanden sein, deren 

Schauer den Warmfrontregen verstarken. Zwischen der oberen Kaltfront und 
der unteren Warmfront findet sich entweder gar kein Niederschlag oder nur Nieseln 
aus St. Beim Durchzug der unteren Warmfront tritt eine Temperaturzunahme und 
ein Windsprung (wie bei jeder anderen Front: nach rechts) ein. 

Auch bei der Kaltfrontokklusion lost sich das niederschlaggebende Wolken· 
system der Warmfront von unten her allmahlich auf, und zwar in dem MaJ3, in dem 
die untere Warm front liber dem eindringenden Kaltluftkeil in die Hohe rlickt. 
Vor dem Kaltluftkopf wird jedoch die altere, warmere Kaltluft aufwarts gedrangt, 



298 Die Fronten. 

so daB sich hier ein Cb-Wall ausbildet, dessen Vertikalentwicklung allerdings durch 
die obere als Sperrschicht wirkende Warmfrontflache begrenzt wird. Nichtsdesto
weniger ist dieser Cb-Wall oft von typischen prafrontalen Schauern begleitet. 

Viele sommerliche Kaltfronten in Europa, die yom Atlantischen Ozean aus 
tiber das Binnenland vordringen mit prafrontalen Schauern und Boen, einer aus
gepragten Rinne (Trog) im barischen Feld und empfindlicher Abkiihlung hinter 
der Front, sind in Wirklichkeit nichts anderes als alte Kaltfrontokklusionen, deren 
Warmfrontwolkensystem sich unterwegs aufgelOst hat. Wahrend es ostwarts 
vorriickt, erwarmt sich namlich die prafrontale, aus Siiden stromende alte Polar
luft immer mehr; zwischen ihr und der oberen Tropikluft verschwindet der Tempera
turunterschied, zwischen ihr und der frischen Polarluft dagegen wachst er. Von der 
urspriinglichen Kaltfrontokklusion bleibt schlieBlich nur die Kaltfront mit ihren 
charakteristischen Begleiterscheinungen tibrig. Bei atlantis chen Kaltfrontokklusio
nen, die im Sommer tiber Zentraleuropa hinweg gegen RuBland vordringen, vollzieht 
sich diese Umwandlung etwa tiber Mitteldeutschland. 

Ein weiterer Unterschied zwischen der Warmfront- und der Kaltfrontokklusion 
besteht darin, daB sich bei der letzteren der Ubergang von den Dauer- (Warmfront-) 
Niederschlagen zu den Schauer- (Kaltfront-) Niederschlagen entlang der unteren 
Front abspielt, also von einem Wind- und Temperatursprung am Erdboden begleitet 
ist. Der zurtickbleibenden oberen Warmfront entspricht auf der synoptischen Karte 
gewohnlich keinerlei Diskontinuitat in den Bodenelementen. 

Auch bei der Kaltfrontokklusion kommt es zu einer Superposition der Tendenz
felder beider Fronten. Der Kern der resultierenden Zone negativer Tendenzen zieht je
doch nicht wie bei der Warmfrontokklusion der oberen Warmfront, sondern der unteren 
Kaltfront voran; auch hierin liegt eine Analogie mit der gewohnlichen Kaltfront. 

61. Maskieruug uud orographische Beeinflussung der }'ronteu. 
Scheinfronten. 

a) Maskierte Fronten und Scheinfrontcn. 
Unter einer maskierten Front versteht man eine Front, welche entweder in den 

Bodenbeobachtungen kaum oder gar nicht zur Geltungkommt oder aber am Boden eine 
Temperaturanderung hervorruft, die tiber ihren wahren Charakter hinwegtauscht. 

So z. B. kommt es iiber dem Festland im Winter vor, daB beim Voriibergang 
einer Kalt/ront die Temperatur am Boden nicht sinkt, sondern steigt. Der yom 
Meer her vordringende Kaltluftkeil wird namlich tiber dem Binnenland oft von 
einer noch kalteren, stagnierenden Kaltlufthaut (von 200-400 m Dicke) vom Boden 
abgehoben. Er gleitet dann entweder tiber diese Bodeninversionsschicht hinweg, ohne 
sie zu zerstOren, wobei der Frontdurchgang am Boden iiberhaupt keine Temperatur
anderung hervorbringt; hierbei kann sogar das frontale Wolkensystem durch eine 
St- oder Nebeldecke in der Kaltlufthaut den Blicken des Bodenbeobachters ent
zogen bleiben. Oder aber es zerstOrt der eindringende Kaltluftkeil die (noch kaltere) 
Bodeninversion: der Frontdurchgang macht sich dann an der Erdoberflache durch 
einen Temperaturanstieg geltend (H. v. FICKER 1926; von maskierten Kalte
einbriichen ist auch schon in FICKERS Innsbrucker Fohnstudien die Rede). Bei einem 
solchen maskierten Kalteeinbruch winterlicher maritimer Polarluft konnen die 
aerologischen Aufstiege tiber dem europaischen Binnenland in 2-4 km Hohe 
einen Temperaturriickgang von 10-12° zeigen, wahrend in der untersten Schicht 
die Temperatur urn mehrere Grade ansteigt. 

Analog kann im Winter auch eine Warm/rant von einer bodennahen, stagnierenden 
Kaltlufthaut maskiert werden; wird diese Bodeninversion beim Warmfrontdurch
gang zerstOrt, so ist dann allerdings die Erwarmung am Erdboden besonders groB. 
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Dagegen ist der Warmfrontdurchgang am Boden mit einer Abkiihlung verbunden, 
wenn im Sommer eine yom Ozean her vordringende Warmluftmasse auf eine in 
den erdnachsten Schichten stark iiberhitzte Polarluftmasse auftrifft. SchlieBlich 
kann die Warmfront im Gebirge durch prafrontale Fohneffekte maskiert werden. 
Abb. 132 zeigt die lokale Auflosung des Wolkensystems einer Warmfront durch 
Fohn am Nordhang der Sudeten [SCHINZE 1932 (4)]. Auf der Luvseite ist gleichzeitig 
die Niederschlagszone durch Stau verbreitert. 

Abb. 132. Warmfront mit priifrontalcm Fohn. [Nach SCHINZE 1932 (4).] 

Auf der synoptischen Karte kann man iibrigens eine Erscheinung beobachten, 
die sozusagen das Gegenstiick zur Frontmaskierung vorstellt: es sind dies Dis
kontinuitaten in der Verteilung der meteorologischen Elemente am Erdboden, 
welche einen dazu verleiten konnen, dort eine Front einzuzeichnen, wo es in Wirk
lichkeit gar keine gibt. Solche sog. Scheinfronten sind dynamisch belanglos. Dringt 
z. B. im Winter eine Front iiber das Binnenland vor, so kann die Windverstarkung 
an ihrer Vorderseite schon in einiger Entfernung von der Frontlinie die bodennahe 
Kaltlufthaut zerstoren. Dem eventuell linienformigen Zerstorungsrand entlang 
nimmt dann die Temperatur und Fernsicht sprunghaft zu, die Feuchtigkeit ab, 
ohne daB dieser Scheinwarmfront Besonderheiten in der Druck- und Windverteilung 
oder gar ein eigenes Wolkensystem entsprechen. 

Ahnlich kann unter dem Vorderrand eines Wolkensystems eine Scheinwarmfront 
dadurch auftreten, daB hier plotzlich die bis dahin ungehinderte nachtliche Ausstrah
lung verringert wird und die Temperaturen in Bodennahe sprunghaft hoher werden. 

Eine Scheinkaltfront bildet sich nach E. PALMEN 1936 manchmal an der Riick
seite umfangreicher Zyklonen,.und zwar in der Verlangerung des sog. ulPgebogenen 
Okklusionsendes (vgl. die Abschnitte 64 d und 65 c 6). Der entsprechende Temperatur
unterschied beschrankt sich hier auf die untersten Luftschichten; schon in geringer 
Rohe stromt eine verhaltnismaBig einheitlich temperierte Kaltluftmasse. 

Schlie13lich wurde in Abschnitt 59 c auf die "falsche" Kaltfront (J. BJERKNES 
1930) hingewiesen. Sie bildet sich hinter der eigentlichen Kaltfront, deren Tem
peratureffekt durch dynamische Erwarmung der im Kaltluftkopf absteigenden Luft 
unterdriickt wird. 

b) Orographische Beeinflussung der Fronten. 
Gebirgsziige konnen wandernde Fronten sowohl in horizon taler als auch in 

vertikaler Richtung deformieren. 
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Zur Deformation einer Front in horizon taler Richtung kommt es vor allem dann, 
wenn die Gebirgskette hoher ist als das Niveau, bis zu welchem die Frontflache 
reicht. Die postfrontalen Luftmassen werden das Gebirge dann von beiden Seiten 
umfliel3en. 

Handelt es sich urn eine Kaltfront, so werden sich die Kaltluftmassen, welche 
das Gebirge umflossen haben, in dessen Riicken wieder vereinigen, wodurch eine 
sog. orographische Okklusion entsteht. Diese Erscheinung wird nicht selten in den 
Alpen (vgl. Abb. 133) und im Kaukasus bei Kaltfronten, die aus Norden kommen, 
beobachtet. Es kann freilich (namentlich in den Alpen) auch vorkommen, dal3 die 
Front nach der Umfassung des Gebirges nicht okkludiert, sondern eine Wellen
storung bildet, welche dann der Front entlang fortschreitet. 

Abb. 133. Umfliellen der AJpen durch eine KaJtJuftmasse (orographlsehe OkkJusion). (Nach BERGERON 1928.) 

Eine Warmfront, welche sich von beiden Seiten urn eine Gebirgskette herum
gebogen hat, wird natiirlich iiberhaupt keine orographische Okklusion eingehen 
konnen, da ja die hinter ihr vordringende Warmluft sich iiber die Kaltluft aus
breitet. Eine solche orographische Deformation kommt in typischer Weise in Siid
skandinavien zustande, wenn eine Warmfront von Siidwesten herannaht. Hier, wie 
iiberhaupt unter ahnlichen, giinstigen orographischen Verhaltnissen kann dann die 
Warmfront nicht nur die Form, sondern auch den Charakt.er einer Welle annehmen, 
welche sich der :Front entlang wie eine freie Frontal'Welle verlagert und sogar ver
wirbelt (Skagerrak-Zyklone; vgJ. Abb. 134 und 206). 

1st das Gebirgshindernis niedrig, so wird es von den Front.en iiberschritteri, 
welche dabei freilich eine mehr oder minder starke Anderung ihrer vertikalen 
Struktur erfahren. 

Eine Kaltfront kann einen Gebirgszug nur dann iiberschreiten, wenn sich die 
postfrontale Masse schon im Herannahen bis in ein hoheres Niveau erstreckt als 
der Kamm. Hat die Front das Gebirge erreicht, so wird sich die Kaltluft an ihm 
allmahlich aufstauen, besonders dann, wenn sie es nur schwer umfliel3en kann und 
hinter der Hauptfront noch sekundare Kaltfronten heranziehen. Die Kaltluft 
schwillt nun am Luvhang des Gebirges in die Rohe, wobei hier langandanernde 



Maskierung und orographische B eeinflussung del' Fronten. Scheinfronten. 301 

Niederschlage fallen (Beispiele bei v. FICKER 1906). Die Front erscheint durch das 
Gebirge selbst dann noch aufgehalten, wenn die Kaltluft den Kamm bereits erreicht 
hat und iiber ihn iiberzulaufen beginnt unter fOhniger Erwarmung und Auflosung 
der Wolken: Scheinfront ent-
lang des Gebirgskamms; die 
wirkliche Kaltfront verschwin
det voriibergehend und kommt 
erst in einiger Entfernung yom 
Gebirge wieder zum Vorschein, 
wo sich die Fohneffekte nicht 
mehr unmittelbar geltend 
machen. 

Schon bevor die Kaltfront 
das Gebirge erreicht, ent
stehen oft noch in der Warm
luft orographische Nieder
schlage - besonders dort, 
wo die Warmluftstromung 
zwischen Front und Gebirge 
eingeklemmt wird (Abb. 135). 

Eine Warm front erfahrt 
beim Uberschreiten eines Ge
birges die in Abb. 136 sche
matisch angegebenen Defor
mationen. Bis die Warm
frontflache den Gebirgskamm 
beriihrt, bleibt die Front, ihr 
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Wolkensystem und ihre Nie- Abb. 134. Entstehnng elner Wellenstorung an der'Warmfront an einem 
derschlagszone ungestort. orographischen Hlndernis. (Nach BERGERON.) 
Dann reif3t ihr Wolken- und 
Niederschlagssystem durch das fohnige Absinken der Warmluft auf der Leeseite 
in der Mitte auseinander. Sein unterster Teil bleibt noch lange an der Luvseite 
haften, dort eine stationare Scheinfront erzeugend. Die weiterziehende Front
Hache gewinnt jedoch bald ihr altes Profil wieder zuriick und damit entwickelt 
sich auch die Zone der Aufgleitniederschlage von neuem. 
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Abb. 135. Orographische Niedcrschliige vor einer Kaltfront In Siidnorwcgcn. (Nach J. BJERKNES und SOLBERG 1921.) 

c) Pl'afl'ontal-ol'ogl'aphische Windeffektc. 
Wie bereits friiher erwahnt, ist die Luft ganz allgemein bestrebt Hindernisse, 

die sich ihr in den Weg stellen, in horizontaler Richtung zu umflief3en, da dazu ein 
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verhaltnismaBig geringer Energieaufwand geniigt. 1st sie jedoch labil geschichtet, 
so wird sie einem UberflieBen des Kammes weniger Widerstand entgegensetzen. 
Der das Hindernis iiberflieBende Teil der Stromung nimmt dann infolge starker 
Reibung an den Gliederungen des Bodenreliefs turbulenten Charakter an. Dagegen 
begiinstigt sehr stabile Schichtung ein fast ausschlieBliches UmflieBen des Hinder
nisses, namentlich wenn dieses hoch ist. 

Bei diesem UmflieBen wird die Geschwindigkeit der heranstromenden Luft vor 
dem Gebirgszug dort zunehmen, wo ihre Stromlinien durch das Hindernis aneinander-

Abb. 136. Eine Warmfront iiberschreitet ein Gebirge. (Nach J. BJERK:o!ES und SOLBERG 1921.) 

gedrangt werden. Dies ist namentlich dann der Fall, wenn die allgemeine Luft
stromung mit der betreffenden Bergkette oder Steiluferlinie nur einen sehr kleinen 
Winkel einschlieBt (sog. "Kiisteneffekt"), und zwar besonders dort, wo die Strom
linien durch Vorspriinge des Reliefs eingeengt werden (sog. "Eckeneffekt"). 

Diese orographischen Effekte im Windfeld konnen noch dadurch verstarkt 
werden, daB sich eine herannahende Front an der Einengung der Stromlinien be
teiligt. Eine solche prafrontal-orographische Windverstarkung kommt namentlich 
dann zustande, wenn sich der Kiistenlinie eine Warmfront nahert; die zwischen die 
Front und das Kiistengebirge hineingezwangte Kaltluft kann dann nicht einmal 
nach oben ausweichen, da sie durch die Frontflache "iiberdacht" wird (BERGERON 
1934). Aber auch dann, wenn sich dem Kiisten- (bzw. Gebirgs-) Zug unter einem 
groBeren Winkel eine Kaltfront nahert, kann es zu einem bedeutenden prafrontalen 
"Pressungseffekt" kommen (Abb. 135). 

Literatur zu den Abschnitten 55 bis 61. 

Grundsatzliche Arbeiten liber die Theorie der atmospharischen Grenzflachen: 
HELMHOLTZ 1888, 1889, MARGULES 1905, 1906 (2), V. BJERKNES 1921, J. BJERKNES 1924, 
EXNER 1924.1925 (1. Auf!. 1917), STUVE 1925, GIAO 1929, BECKER .1929 (1), 1929 (2), 
1929 (3), 1932, 1933, PETTERSSEN 1933, RAETHJEN "1933, 1934 (1), 1934 (2), 1936 (1), 
BERGERON 1936, GODSKE 1936, BERGERON 1937 (1), RAETHJEN 1938 (1), 1938 (2), BER
GERON 1939 (2), RAETHJEN 1939 (1), 1939 (2). 
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Uber Frontogenese und Frontolyse: BERGERON 1928, J. BJERKNES 1930, V. BJERKNES
J. BJERKNES-SOLBERG-BERGERON 1933, BERGERON 1934 (2), PETTERSSEN 1936. 

Hydrodynamische Vorstellungen tiber Kaltfronten auf experimenteller Grundlage: 
SCHMIDT 1910, 1911. 

Uber die Ausbreitung von Kiilte- bzw. Warmewellen: v. FICKER 1906, 1910, FESSLER 
1910, V. FICKER 1911, EXNER 1918, GOLLES 1922, WILLETT 1933 (2). 

Uber Fronttypen, Wolken- und Niederschlagssysteme der Fronten: J. BJERKNES and 
SOLBERG 1921, MOESE 1925, STUVE 1926 (1), V. FICKER 1926, REIDAT 1930, K. SCHNEIDER 
1931, GOLDIE 1931, KREUDER 1932, SCHINZE 1932 (4), BERGERON 1934 (2), BERSON 
1934, GOLD 1935, AUJESZKY 1935, WILLETT 1935, NAMIAS 1935 (2), SCHERHAG 1935, 
BERGERON 1937 (2), THOMAS 1937, V. MIEGHEM 1938, PETTERSSEN 1939 (2). 

Uber orographische Beeinflussung der Fronten siehe besonders J. BJERKNES und SOL
BERG 1921, SCHINZE 1932 (4), BERGERON 1934 (2)_ Letztere Arbeit enthalt auch wichtige 
Angaben liber den Einflul.l der Reibung auf die Fronten, Frontenmaskierung usw. 
Sie fand bei der Abfassung des fUnften Kapitels dieses Buches besondere Berlicksichti
gung. 

Aus der grol.len Zahl synoptisch-aerologischer Untersuchungen einzelner Fronten 
seien nur die folgenden angeflihrt: J. BJERKNES and SOLBERG 1921, DIESING 1924, 
BERGERON und SWOBODA 1924, J. BJERKNES 1924, PALMEN 1930, J. BJERKNES 1930, 
PALMEN 1931 (1), H. BERG 1931, SCHREIBER 1931, CROSSLEY and DAKING 1931, J. BJERK
NES 1932, HEYWOOD 1932, EKHART 1933, J. BJERKNES and PALMEN 1933, BER
GERON 1934 (2), H. BERG 1934 (1), REINHARDT 1934, J. BJERKNES 1935, WEXLER 1935, 
EMMoNs 1935, KIDSON and HOLMBOE 1935, CHRISTENSEN 1935, MACHT 1937, VAN 
)1IEGHEM 1937, J. BJERKNES and PALMEN 1937, 1938, VAN MIEGHEM 1939 (1), 1939 (2), 
1939 (3), J. BJERKNES-MILDNER-PALMEN-WEICKMANN 1939. Siehe auch andere ein
schlagige Untersuchungen in den europaischen und amerikanischen meteorologischen 
Zeitschriften und in den Erf.-Ber. RWD. 

Sechstes Kapitel. 

Die Frontalstorungen. 

62. Geschichtliches. 
a) Die Synoptik des 19. Jahrhunderts. 

Schon die allerersten synoptischen Karten haben das Auftreten groBer StOrungen 
in der Atmosphare der gemaBigten Breiten erkennen lassen. Diese Storungen, welche 
die Bezeichnung Zyklonen erhielten, bilden sich im barischen Feld als mehr oder 
weniger rundliche Gebiete tieferen Drucks ab, welche Areale von vielen hundert
tausenden oder einigen Millionen Quadratkilometern bedecken. Jedem solchen 
Drucksystem entspricht auch ein charakteristisches Windsystem, dessen Strom
linien auf der nordlichen Ralbkugel gegen den Sinn der Uhrzeigerbewegung ver
laufen und annahernd mit den Zyklonenisobaren zusammenfallen. Nur in der 
alleruntersten Luftschicht von wenigen hunderten Metern Rohe sind die Strom
linien unter dem ReibungseinfluB des Erdbodens etwas gegen das Zyklonenzentrum 
gerichtet, schneiden die Isobaren unter einem gewissen Winkel und haben daher 
hier annahernd Spiralform. 

In den gemaBigten Breiten entstehen zyklonale Starungen in so groBer Zahl, 
daB sie geradezu als charakteristische Ausdrucksform der allgemeinen atmospha
rischen Zirkulation angesehen werden mussen. Auf den synoptischen Karten West
europas werden jahrlich mehr als 60 Zyklonenserien verzeichnet, von denen jede aus 
mehreren hintereinander fortschreitenden Einzelstarungen besteht. DasFortschreiten 
erfolgt uberwiegend mit west-ostlicher (nur sehr selten mit entgegengesetzter) 
Komponente, und zwar mit Geschwindigkeiten, die von Null bis 80-100 kmjh 
schwanken. Auch die Lebensdauer einer zyklonalen Starung schwankt innerhalb 
weiter Grenzen, namlich zwischen ein bis zwei Tagen und - im Fall der Weiter
entwicklung zu einer sehr tiefen, umfangreichen Zyklone - mehr als einer Woche. 
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Die wirkliche Zahl der zyklonalen Storungen wurde friiher, wo synoptische 
Karten nur in Tages- oder hochstens Halbtagsintervallen unter Zugrundelegung 
eines verhiiltnismaBig weitmaschigen Beobachtungsnetzes gezeichnet wurden, stark 
unterschatzt; einzelnen Zyklonen wurde oft genug - in Unkenntnis ihres serien
weisen Auftretens - eine iiberlange Lebensdauer zugeschrieben, wahrend sie in 
Wirklichkeit bereits Hingst erloschen und durch eine oder gar mehrere rasch 
herangezogene Neubildungen ersetzt worden waren. 

Zwischen den zyklonalen Einzelstorungen und namentlich 'zwischen ganzen 
Zyklonenserien sind Gebiete hohen Drucks. sog. Antizyklonen, eingebettet. Sie 
kommen iiber den Festlandsgebieten der gemaBigten Breiten, wo winterliche 
Monsunzirkulationen, sowie iiber den subtropischen Meeren, wo die allgemeine 
atmospharische Zirkulation ihr Verweilen begiinstigt, nicht selten zum Stillstand 
und nehmen hier fUr die Dauer mehrerer Wochen erheblichen Umfang und bedeutende 
Stabilitat an. 

1m 19. Jahrhundert beschrankte sich das Studium der Zyklonentatigkeit not
wendigerweise vorwiegend auf eine Untersuchung der Vorgange an der Erdober
flache mit Hilfe der synoptischen Karten. Nur die Beobachtungsergebnisse von Berg
und Hochgebirgsobservatorien konnten einiges Licht auf die raumliche Struktur 
der Luftdruckgebilde werfen. Diesbeziiglich verdankt man namentlich J. v. HANN 
1890, 1891 die Grunderkenntnis, daB (gealterte) Antizyklonen bzw. Zyklonen 
aus vorwiegend warmen bzw. kalten Luftmassen bestehen. Nichtsdestoweniger 
war man damals, infolge Fehlens sons tiger aerologischer MeBmethoden, leicht ge
neigt, die dreidimensionale Betrachtungsweise gegeniiber der zweidimensionalen zu 
vernachlassigen; iiberdies lenkte die Zyklone die Aufmerksamkeit der Meteorologen 
auf sich weniger als Storung der Gesamtatmosphare, denn als barisches System, 
als Gebiet tieferen Drucks. Die Folge davon war, daB man zu Ende des 19. und zu 
Beginn des 20. Jahrhunderts noch keine in Einzelheiten gehende Vorstellung davon 
hatte, wie die meteorologischen Elemente an der Erdoberflache im Zyklonenbereich 
verteilt sind; auch iiber die Entstehung und Entwicklung der Zyklonen war nichts 
genaueres bekannt. 

Lediglich im Ausgangsstadium der synoptischen Methodik hatte Admiral FITZ
Roy, der Begriinder des englischen Wetterdienstes, den richtigen Weg eingeschlagen, 
allerdings ohne Nachfolger zu finden. 1m AnschluB an DOVES Anschauungen, daB 
die Witterung das Ergebnis der Wechselwirkung von Luftstromungen ver
schiedener Herkunft sei, beriicksichtigte FITZ-RoY bei der Bearbeitung synop
tischer Karten nicht so sehr die Eigentiimlichkeiten der Druckverteilung, als 
die Besonderheiten des Stromungsfeldes und die Provenienz der Luftmassen. Dies 
fUhrte ihn dazu, die Zyklone als Glied der allgemeinen atmospharischen Zirkulation 
und als Storung aufzufassen, die sich an der Grenze zwischen einem tropischen und 
einem polaren Luftstrom entwickelt und somit aus zwei Luftmassen verschiedener 
Herkunft und ungleicher Eigenschaften besteht. Die Beschreibung einer Zyklone 
durch FITZ-RoY entspricht mit groBer Annaherung der Auffassung unserer heutigen 
Gegenwart, wie folgendes Zitat aus FITZ-RoYS "Wetterbuch" (1863) zeigt: 

"Die nordwestliche Halfte (genauer der Sektor von Nordost bis Siidwest) der 
Zyklone wird offensichtlich in der Hauptsache von dem kalten, trockenen, schweren 
und positiv elektrischen Polarstrom beeinfluBt; die Siidosthalfte der Zyklone zeigt 
deutlich die Einwirkungen der Tropikluft (warm, feucht, leicht und negativ oder 
merklich weniger elektrisch geladen).l Daher werden die Gebiete, iiber welche die 
eine Hiilfte der Zyklone hinwegzieht, ganz anders beeinfluBt als jene, welche die 

1 V gl. die modernen ErfahrWlgen tiber geringe atmospharische Storungen beirn 
Radioempfang in Tropikluft, dagegen starke StOrungen in Bolarluft! 
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andere Halfte eben derselben Zyklone iiberquert . Die StOrung selbst wird durch das 
Zusammentreffen sehr ausgedehnter Luftkorper hervorgerufen, die sich in fast, aber 
nicht ganz entgegengesetzten Richtungen bewegen; dabei erlangt der eine von ihnen 
allmahlich die Oberhand oder vereinigt sich schliel3lich mit dem anderen. 

Abb. 137. Zyklonale SWrnngen zwischen Polar- und Tropikluft. (Nach FITZ-Roy 1863.) 

"Auf der polaren Seite der Zyklone, die dauernd Zustrom von dieser Seite erhiilt, 
treten als fiihlbare Erscheinungen Abkiihlung, Trockenwerden und Aufklaren der 
Luft - mit Barometeranstieg und Temperaturfall - auf, wahrend auf der tro
pischen (oder aquatorialen) Seite die Eigenschaften der feuchten Warmluft vor
herrschen, die aus einer fast unversiegbaren QueUe heranstromt und soweit 
nach Nordost vorstOl3t, wie ihr Antrieb anhalt, und sich dann allmahlich immer 
mehr abkiihlt, austrocknet und mit der gegnerischen Polarstromung vermengt." 

Die Bewegung einer Zyklone hangt nach FITZ-Roy von der Richtung und der 
Geschwindigkeit der beiden Hauptstromungen ab, zwischen denen sie entstanden 
ist. Fiir FITZ-Roy war es also vollig klar, dal3 die Zyklone nicht aus einer einzigen 
rotierenden, in die Atmosphare "eingebetteten" Luftmasse besteht (wie man viel 
spater annahm), sondern dal3 die zyklonale StOrung, welche sich zwischen den beiden 
Stromungen gebildet hat und fortbewegt, andauernd neue Luftmassen - Tropik
luft an ihrer Vorderseite und Polarluft an der Riickseite - in ihren Bereich ein
bezieht. 

FITZ-Roy hat dann rein synoptisch die serienweise aufeinanderfolgende Ent
stehung der Zyklonen gefunden und ist der Entdeckung der Okklusion und der 
Hauptfronten, zum mindesten aber einer Hauptfront, sehr nahegekommen. Nur 
die empfehlenswerte Lektiire seines Buches selbst gibt von der geradezu erstaun
lichen Klarheit und dem umfassenden Charakter seiner Vorstellungen iiber die 
Zyklonentatigkeit erschopfend Auskunft. 

Chrolllow, Wet.tcTnnalysc. 20 
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Der Tatigkeit .FITZ-Roys wurde, wie bereits in der Einleitung (Abschnitt 1) er
wahnt, durch seinen Tod ein vorzeitiges Ende gesetzt und seine Anschauungen fielen 
der Vergessenheit anheim. Die spateren .Forscher des 19. Jahrhunderts gingen den 
schmalen Weg eines synoptischen Studiums des barischen .Feldes an der Erdober

flache. 1 Die Ergebnisse dieser 
Entwicklungsepoche der Synop
tik lassen sich folgendermaBen 
zusammenfassen: 

1. Man studierte die Verteilung 
verschiedener meteorologischer 
Elemente im Gebiet der Zyklone 
und Antizyklone vorwiegend sta
tistisch, wobei jedoch die Einzel
elemente meist gesondert be
trachtet und ihre Durchschnitts
werte miteinander verglichen 
wurden. Konkrete Wetterlagen 
als Gesamtkomplexe der mete
orologischen Elemente wurden 
nur selten eingehender unter
sucht. Klare Vorstellungen liber 
den Aufbau der atmospharischen 
Storungen konnten daher nicht 
erzielt werden. 

Ahb. 138. Bevorzugte l<:ugstraBen dcr Zyklonen in Europa wahrcnd 2. Analog wurden die Zyklo-
der Jahre 1876 his 11"l80. (Nach VAN BEBBER.) nenbahnen und ihre vorherr-

schende Richtung statistisch 
untersucht. Abb. 138 zeigt die auf dieser Grundlage von J. VAN BEBBER (1891) ge
fundenen hauptsachlichen ZugstraBen der Zyklonen liber Europa. In Wirklichkeit 
ergibt sich in den· Bahnen der Einzelzyklonen eine nahezu unendliche Mannig
faltigkeit, so daB die statistische Methode auch hier versagte, sobald es sich darum 
handelte, die Ursachen der Zyklonenbewegung aufzudecken. 

3. Immerhin gab die Erfahrung dazu AnlaB, eine Reihe von "Regeln" aufzustellen, 
welche die Zyklonenbewegung (nach Richtung und Geschwindigkeit) zu verschie
denen Besonderheiten der Druck-, Wind- und Temperaturverteilung usw. im 
Zyklonenbereich in Beziehung setzen . Aber keine einzige dieser Regeln fuBte auf 
der Kenntnis der Ursache der Zyklonenbewegung, keine einzige stellte einen Zu
sammenhang der Zyklone mit den sie bildenden Luftstromungen her. Uberdies 
treten im konkreten .Fall oft sehr erhebliche Abweichungen von diesen Naherungs
regeln auf. 

4. Man suchte auch liber die gegenseitige Wechselwirkung verschiedener barischer 
Systeme einige allgemeine Naherungsregeln abzuleiten. So z. B. wurden die bekannten 
Regeln gefunden, daB die Zyklone stets eine Antizyklone im Sinn der Uhrzeiger
bewegung, eine andere Zyklone dagegen im Gegensinn zu umkreisen trachtet usw. 
Es wurden flir bestimmte Gebiete verschiedene Typen der Druckverteilung fest
gestellt und die Tendenz zur gegenseitigen Ablosung dieser Typen statistisch erfaBt. 
Aile diese Untersuchungen betrafen aber im We sen nur das barische .Feld und keines-

1 In der zweiten HiiJfte des 19. JahrhundertH naherten sieh noeh v. HELMHOLTZ nnd 
BLASIUS von der theoretisehen Seite am; der Idee einer frontalen Zyklonenbildung. 
Aber aueh ihre UnterilUehungen blieben ebenRo wie <lie synoptisehen ReRultate FITZ
ROYH ohne Einflllf3 auf die damalige Synoptik. 



Geschichtliches. 307 

wegs die atmospharischen Storungen in ihrer Gesamtheit; sie warfen daher kein 
Licht auf die Natur dieser Erscheinungen und auf den Mechanismus ihres Zu
sammenspiels. 

b) Die Synoptik zu Beginn des 20. Jahrhunderts. 

Zu Beginn des 20. Jahrhunderts war es klar geworden, daB die Isobarensynoptik 
ihre Moglichkeiten bereits erschopft hatte. Sie war nicht mehr in der Lage, das 
Wesen .der atmospharischen Prozesse noch weiter aufzuhellen und die Giite der 
Kurzfristprognosen weiter zu verbessern.1 Aber gerade zu diesem Zeitpunkt wurde 
eine neue Betrachtungsweise angebahnt in Zusammenhang mit der Einfiihrung 
aerologischer Beobachtungen. In den ersten zwei Jahrzehnten unseres Jahrhunderts 
entstanden auf di<Jsem Weg zahlreiche Untersuchungen iiber die raumliche, drei
dimensionale Struktur der atmospharischen Storungen. Die Ergebnisse beruhten 
allerdings gleichfalls auf statistischer Grundlage und vermittelten nicht aerologische 
Detailbilder verschiedener individueller Zyklonen, sondern nur das Durchschnitts
bild einer "statistischen Zyklone", zusammengesetzt aus zahlreichen, fragmentari
schen und nicht mit allseitiger Kritik gesichteten Einzelbeobachtungen. Doch ergab 
sich schon auf diese Weise ein bedeutender Fortschritt, verglichen mit den aus der 
flachenhaften Iso barenkarte a bgeleiteten Erge bnissen; der Meteorologie erwuchs 
plOtzlich ein Komplex neuer Fragen, welche Anregung gaben zu neuen Unter
suchungen. 

Urn die Jahrhundertwende und bald nachher kam es, zunachst in schiichterner 
und verschleierter Form, zur Neuentdeckung von Tatsachen, auf die FITZ-Roy 
schon 40 bis 50 Jahre friiher mit weitaus groBerer Deutlichkeit aufmerksam gemacht 
hatte. Schon in den Achtzigerjahren des vorigen Jahrhunderts hatten MOHN und 
BROUNOW darauf hinge wiesen, daB in der Zyklone nicht ein und dieselbe Luftmasse 
rotiere (wie FERREL vorher angenommen hatte), sondern andauernd neue Warmluft 
an der Vorderseite und Kaltluft an der Riickseite einstrome. 1m Jahre 1898 gab 
F. ERK (Deutschland) dieser Vorstellung konkreten Ausdruck. Aber erst im 
Jahre 1900 entwarf F. H. BIGELOW in Nordamerika, zum erstenmal seit FITZ-Roy 
und BLASIUS, ein allerdings noch recht primitives Schema der Entwicklung von 
Zyklonen und Antizyklonen an der Grenze warmer , ' 
und kalter Luftstromungen (Abb. 139). Sein an ameri- '" \ \ 
kanischen Luftdruckgebilden gewonnenes Schema wurde " \ '. 
von St. HANZLiK 1908 bis 1912 unter Beriicksichtigung \ \ \ 1 
gewisser organisch erklarbarer Unterschiede auch auf jl \ 'l" r' 

~-'" \ die europaischen Zyklonen und Antizyklonen erweitert. , __ ", 
1m Jahre 1911 gelangte H. v. FICKER auf Grund 

einer Untersuchung rascher Erwarmungen und Ab-
kiihlungen in RuBland und Nordasien zur SchluB
folgerung, daB eine Depression aus zwei nebenein
anderflieBenden, verschieden temperierten Luftstromen 
- aus einer Warmewelle in ihrem vorderen und einer 

Abb. 139. Schema der Bilduug von 
Zyklonen und Antlzyklonen. (Nach 

BIGELOW 1900.) 

Kaltewelle in ihrem riickwartigen Teil - besteht und nicht als Ursache, sondern 
als Folge dieses NebeneinanderflieBens anzusehen ist. Er grenzte diese Luft
strome durch Frontlinien gegeneinander ab und zeigte ferner, daB die vorheIT
schenden Siidwestwinde immer vorhanden sind und nur temporar durch kalte, 
aus dem Polarbecken vorstoBende Luft yom Boden abgehoben werden; dabei sind 
die Siidwestwinde als ein Glied der allgemeinen Zirkulation zu betrachten, die 

1 Auf das Problem derLangfristprognose wurde das Studium der IRobarensituation 
allerdings erst im 20. J ahrhundert angewandt und auf diesem Gebiet verspricht die 
Methode auch noch weitere AufschliisRe. 

20· 
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Kaltewellen als ein Vorgang, der den Riicktransport der Luft in niedrigere Breiten 
besorgt. 

Das von v. FICKER entworfene Schema des Aneinandergrenzens von Warmluft. 
und Kaltluftzungen (Abb. 140) zeigt eine Divergenz der Luftstromungen in der 

nalt kalt 

walYfl warm 

Abb. 140. Ineinandcrgrcifen von Zungen kalter und wanner 
Luft. [Nach v. FICKER 1911 (2).] 

Kaltezunge, aber eine einheitliche 
Stromungsrichtung in der vVarme
zunge. Schon dadurch nahert sich 
y. FICKERS Schema dem modernen 
Zyklonenschema, und dies urn so 
mehr, als es eine deutliche zyklonale 
Anordnung der Windpfeile urn die 
Warmezunge und eine antizyklo
naie Anordnung urn die Kaltezunge 
zeigt. 

1m selben Jahr 1911 gab SIR 
NAPIER SHAW das Rohschema einer 

Zyklone, welche aus drei Hauptstromungen besteht: einer kalten ostlichen, einer 
weniger kalten westlichen und einer warmen siidlichen (Abb. 141). Dieses Schema 
zeigt bereits eine entfernte Ahnlichkeit mit dem Okklusionsmodell der Jetztzeit 
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Abb. 141. Schema des Anfbaus ciner Zyklone. (Nach SHAW 1911.) 

(siehe Abschnitt 65). Wenngleich 
in ihm die Fronten noch fehlen, 
so enthalt es interessanterweise 
doch schon eine Unterscheidung 
zwischen Massen· und Frontal. 
niederschlagen. 

c) Die Synoptik in der Nach
kriegszeit. 

Ein volliger Umschwung in 
der Beurteilung der Frage der 
zyklonalen Storungen trat seit 
dem Jahre 1918 ein, als der Grenz
flachencharakter der Fronten er
kannt und die frontologische Me
thode der synoptischen Analyse 
angebahnt worden war. 

Die von der norwegischen 
Schule V. BJERKNES' eingefiihrte Betrachtung der meteorologischen Elemente in 
ihrer Gesamtheit und die jeweilige Feststellung der Luftmassen· und Frontenver
teilung veranlaJ3te innerhalb kiirzester Zeit auf dem Gebiet der Zyklonentatigkeit 
eine Reihe auJ3erst wichtiger Entdeckungen. 1m Zeitraum 1918 bis 1922 wurden 
entdeckt: 1. der Mechanismus der Entstehung zyklonaler Storungen an den 
Hauptfronten; 2. die dreidimensionale Struktur der Zyklone in verschiedenen 
Stadien ihres Lebens (mit einer Genauigkeit, welche in der Vergangenheit keine 
Analogie findet); 3. die Energietransformationen wahrend der Zyklonenentwicklung 
(in dieser Hinsicht haben allerdings die spateren Untersuchungen REFSDALS noch 
wesentliche Erganzungen gebracht); 4. die Rolle der Zyklonentatigkeit innerhalb 
der allgemeinen Zirkulation der Atmosphare. 

Anderseits wurde gerade in dieser Epoche durch H. v. FICKER 1920 (1) zum 
ersten Male auf mogliche Zusammenhange hingewiesen, welche zwischen dem 
tropospharischen und dem stratospharischen Geschehen bestehen. Dieser Gedanke 
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hat sich in seiner Weiterentwicklung als sehr fruchtbar erwiesen fUr unsere Er
kenntnis der kompIizierten Natur des atmospharischen Mechanismus. 

Bedenkt man, daB in derselben Zeit - wie bereits bekannt - sehr eingehende 
Untersuchungen der Fronten und Frontalerscheinungen selbst (Wolkensysteme u. a.) 
durchgefUhrt, die Grundlagen fur eine Lehre von den Luftmassen gelegt und schlieB
lich die Prinzipien einer Theorie der Frontalstorungen entwickelt worden sind, so 
erscheinen diese fUnf Jahre fur die Geschichte der Meteorologie ganz auBerordentlich 
bedeutungsvoll. 

Durch das Verfahren der frontologischen Analyse wurde auch die Aerologie 
veranlaBt, sich anstatt mit rein statistischen Studien mit der Untersuchung konkreter 
Wetterlagen zu befassen, und zwar nicht nur mit den Eigenschaften einzelner 
Fronten und Luftmassen, sondern mit den zyklonalen Storungen als Ganzes betrach
tet. Auf' diesem Gebiet ist freilich noch unermeBlich mehr zu leisten als bisher. 

Das aerologische Aufstiegsnetz ist noch immer viel zu wenig dicht. Bis auf den 
heutigen Tag war es nicht moglich, fur den augenblicklichen Zustand 'auch nur 
einer einzigen Zyklone ein vollkommenes, dreidimensionales Strukturbild zu ge
winnen, geschweige denn eine Serie solcher Bilder fur die aufeinanderfolgenden 
Entwicklungsphasen einer Zyklone. Die bisherigen Versuche in dieser Hinsicht be
ruhen meist auf der Verwertung aerologischer Aufstiege, die wahrend des Vorbeizuges 
~iner Zyklone in kurzen Abstanden an ein und derselben Station vorgenommen 
wurden; sie schIieBen also aus dem zeitlichen Nacheinander auf das raumliche 
~ebeneinander. Auch noch das allgemeine Gegenwartsbild der dreidimensionalen 
Struktur einer Zyklone, uber welches in diesem Buch berichtet wird, stutzt sich 
lediglich auf fragmentarische aerologische Messungen und auf das Verfahren der 
indirekten Aerologie. 

Literatnr zu Abschnitt 62. 
Einige Ubersichten tiber die synoptischen Untersuchungen im 19. Jahrhundert 

und in den ersten Jahrzehnten des 20. Jahrlmnderts bei HILDEBRANDSSON et TEISSE
RENC DE BORT 1901 bis 1907, V. FICKER 1923, HANN-SURING 1926, RAETIIJEN 1937 (2), 
V. BJERKNES 1938. 

Uber die Vorlaufer der modernen Synoptik DOVE, FITZ-Roy und BLASIUS, siehe 
Literatur zu Abschnitt 1. 

Einige besonders wichtige Arbeiten auf dem Weg zur modernen Synoptik: BIGELOW 
1902, HANZLIK 1908, V. FICKER 1911 (2), SIR NAPIER SHAW 1911 (erste Anfl.; siehe 
1921), HANZLiK 1912. 

63. Die Frontalwellen. 
a) Allgemeiner Charakter der Frontalstornngen. 

Die seit EinfUhrung der synoptischen Wetteranalyse gemachten Erfahrungen 
zeigen iibereinstimmend, daB aIle beweglichen zyklonalen (und antizyklonalen) 
Storungen durch die Wechselwirkung verschieden temperierter Luftmassen ent
stehen. Vor allem ist die Zyklone eine ausgesprochen frontale Erscheinung. Sie be
ginnt ihr Dasein als eine Storung in der Hauptfront zwischen zwei Hauptluftstromen. 
Dabei hat sie in ihrem ersten Lebensstadium den Charakter einer Welle, welche 
beiderseits der Front andauernd neue Luftmengen in ihr Bewegungssystem ein
bezieht. Dieser anfangliche Wellencharakter der frontalen Storung wird nicht 
nur durch die Erfahrung bestatigt, sondern auch durch die Theorie (V. BJERKNES, 
H. SOLBERG) gefordert.1 

1st - wie in der iiberwiegenden Zahl aIler FaIle - die Frontalwelle dynamisch 

'1 Der Wellentheorie der Zyklonenentstehung (Zyklogenese) steht die sog. Riegel
thcorie von F. M. EXNER 1923 gegeniiber, nach welcher die Zyklonen durch Wirbel
bildung im Lee (in der "Achselh6hle") einer in die Warmluftstr6mung vorgestoJ3enen 
Kiiltezunge (eines "KiHteriegels") zustandekommen; siehe auch SchluJ3 dieses Abschnitts. 
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instabil (d. h. nimmt ihre Amplitude im Lauf der Zeit zu), so kommt es zum sog. 
OkklusionsprozeB, in dessen Folge die Storung wirbeliihnlichen Charakter annimmt. 
Die Struktur einer Zyklone ist also keine fertige Gegebenheit, sondern sie ist im 
Lauf des Zyklonenlebens in andauernder Umwandlung begriffen; die Zyklone entsteht 
als Welle und vergeht als W irbel. 

Auch die Antizyklonen stehen zu den frontalen Vorgangen in enger Beziehung. 
Geht man Z. B. von der einfachsten Voraussetzung aus, daB eine Polarfront von 
Westen nach Osten verlauft, so entwickeln sich zwischen ihren Frontalzyklonen 
bewegliche Gebiete (vorwiegend Riicken) hoheren Drucks innerhalb der Polarluft. 
Analog entstehen aber auch die machtigen Polarluft-Antizyklonen zwischen ganzen 
Zyklonenserien; auf ihrer vorwiegend siidostlichen Bahn konnen sie bis in die Sub-. 
tropen eindringen und dort die durch die allgemeine Zirkulation bedingten sub
tropischen Antizyklonen mit Polarluft auffiillen. Die hier zur Ruhe gekommene 
Polarluft verwandelt sich dann allmahlich in Tropikluft, wahrend sich inzwischen 
im Norden eine neue Polarfront ausbildet. 

AuBer den verhaltnismaBig rasch wandernden Storungen frontaler Entstehung 
treten noch schwachere, weniger bewegliche Tiefdruckgebiete monsunalen Charakters 
auf, welche sich im Inneren einer Luftmasse infolge groBziigiger Temperaturunter
schiede der Unterlage ausbilden. Hierzu gehoren Z. B. die winterlichen Druck
senkungen iiber abgeschlossenen Wasserbecken (Mittelmeer, Schwarzes Meer usw.), 
wahrend die machtigeren monsunalen Sommerdepressionen der gemaBigten Breiten 
(z. B. iiber der Mandschurei), welche den Luftaustausch zwischen Festland und Meer 
aufrechterhalten, eher sog. Zentralzyklonen sind, die durch die Storungstatigkeit an 
der Polarfront entstanden sind. Auch die stationaren winterlichen Antizyklonen iiber 
dem Festland, denen man nicht selten rein thermische Herkunft nachgesagt, werden 
nur dadurch so machtig, daB sie durch bewegliche postfrontale Hochdruckgebiete 
immer wieder nachgefiillt werden. 

b) Wellenbildung an der Front. 

Urn zu ersehen, wie sich eine Zyklone an einer Hauptfront entwickelt, nehmen 
wir der Einfachheit halber eine von Westen nach Osten verlaufende Hauptfront 
an mit frontparallelen Luftstromungen, und zwar einer kalten im Norden und einer 
warmen im Siiden. 

In Abschni~t 56 g sind die unter diesen Voraussetzungen moglichen Stromungs
verteilungen beiderseits der Front aufgezahlt worden. In etwas veranderter Reihen
folge sind dies: 

A. Kalte Weststromung und starkere warme Weststromung. 
B. Kalte Oststromung und warme Weststromung. 
C. Kalte Oststromung und schwachere warme Oststromung. 
Die in der Front entstehenden Wellen wandern in den ersten beiden }1'allen von 

Westen nach Osten, im dritten Fall sind sie stationar oder schreiten nur langsam 
fort in einer Richtung, welche von einigen (im Unterabschnitt c) erorterten Um
standen abhangt. 

An den obigen Prinzipien andert sich nichts, wenn wir das ganze System parallel 
zur Erdoberflache urn einen beliebigen Winkel drehen. Drehen wir es urn 180°, 
so haben wir dann die Kaltluft im Siiden, die Warmluft im Norden und die Wellen 
wandern in den ersten beiden Fallen von Osten nach Westen - also wieder in der 
Richtung der Warmluftstromung - wahrend im dritten Fall die Fortpflanzungs
richtung wieder von vornherein nicht eindeutig bestimmt ist. 

Da Frontalparallelitat der Stromungen vorausgesetzt wurde, sind auch die 
Isobaren in beiden Luftmassen front parallel. Lediglich in den untersten Schichten 
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herrscht infolge Bodenreibung eine gewisse Stromungskonvergenz gegen die Front; 
sie auBert sich in einem Aufgleiten der Warmluft tiber den Kaltluftkeil, in welchem 
daher Niederschlage auftreten konnen. 

Eine solche stationiire Front ist allerdings im konkreten Fall fast niemals ver
wirklicht, zum mindesten nicht in den auBertropischen Breiten; in der gemaBigten 
Zone weichen vielmehr alle tatsachlichen tropospharischen Fronten insoferne vom 
stationaren Zustand ab, als die Luftmassen frontnormale Bewegungskomponenten 
annehmen. Bestenfalls kann die Front quasistationiir bleiben. Die ihr entlang 
fortschreitenden Storungen haben dann reinen Wellencharakter; jedes Frontelement 
verschiebt sich vor dem Wellenkamm gegen die Kaltluft und hinter dem Wellen
kamm gegen die Warmluft. Die ursprtinglich ruhende Frontflache geht also in 
wellenartige Schwingungen tiber, welche der Front in der Richtung der Warmluft
stromung entlanglaufen; die Wellenlange hat die GroBenordnung von hunderten 
oder tausenden Kilometern. Obgleich sich der groBztigige Verlauf der Front durch 
diese Schwingungen nicht wesentlich andert, sind die Frontalwellen oft sehr labil, 

Abb. 142. Orbitalbahncn der Einzcltcllchcll un<l Stromlinicnverlauf bel Wellenstilrungen an <ler Grcnzfliiche. 
(Nach V. BJERKNES 1921.) 

d. h. im Verlauf der Wellenentwicklung schwingen einzelne Frontabschnitte sehr 
weit aus ihrer ursprtinglichen Lage aus, ohne wieder in sie zuruclczukehren. Durch 
diesen Vorgang, welcher mit der Umwandlung der StOrung aus einer Welle in einen 
W irbel zusammenhangt, vollzieht sich die Versetzung der tropospharischen Luft
massen tiber groBe Entfernungen hinweg, aus niedrigeren Breiten in hohere und 
umgekehrt. 

Nur in dem Fall, wo zwischen den Dichten und Geschwindigkeiten der beiden 
frontalen Luftmassen und dem Neigungswinkel der Frontflache die durch die 
MARGULESSche Gleichgewichtsbedingung (Abschnitt 56 b) geforderte Beziehung 
erftillt ist, bleibt die Front stationar; doch kann schon die geringste Abweichung 
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von dieser Bedingung AnlaB geben zur Ausbildung von Storungen, und zwar gerade 
von Wellenstorungen, wie von V. BJERKNES 1926 bis 1932 be wiesen wurde. 

Auf der synoptischen Karte auBern sich die Wellenstorungen der Frontflache 
in wellen- oder zungenformigen Ausbuchtungen der Frontlinie (siehe Abb. 143). 
Der am tiefsten ins Kaltluftgebiet hinein vorgedrungene Scheitel der Warmluft
zunge solI im folgenden mit einem Wellenberg, der Scheitel der Kaltluftzunge 
dagegen mit einem Wellental identifiziert werden. 

Schon im Jahre 1921 hat V. BJERKNES gezeigt, daB die beiderseits der Front 
beim Durchzug einer Welle auftretenden und auf geschlossenen Orbitalbahnen ab
laufenden Schwingungen der Luftteilchen Stromlinien erzeugen, die am Wellenberg 
zyklonalen und am Wellental antizyklonalen Charakter haben. Zur Erleichterung 
der Vorstellung macht man di.!: "!.T oraussetzung, daB zwei Fliissigkeiten verschiedener 
Dichte und Geschwindigkeit durch eine horizontale Grenzflache voneinander ge
trennt sind. Bei der nun eintretenden Wellenbewegung der Grenzflache beschreiben 
die einzelnen Flussigkeitsteilchen urn horizon tale Achsen Orbitalbahnen (gestrichelte 
Kreise in Abb. 142), deren Umlaufsrichtung - falls die Wellen von links nach rechts 
fortschreiten - in der unteren (schwereren) ll'liissigkeit im Sinn der Uhrzeiger
bewegung und in der oberen Flussigkeit im Gegensinn verlauft. Daraus ergeben 
sich fur einen bestimmten Zeitpunkt in den Wellenbergen zyklonal und in den 
Wellentalern antizyklonal angeordnete Stromlinien (ausgezogene Linien in Abb. 142). 

Diese Uberlegung kann man auf eine horizontale Grenzflache in der freien At
mosphare ubertragen. Sind jedoch die beiden ungleich dichten Luftschichten dunn 
und ihre gemeinsame Grenzflache zum Erdboden geneigt, so werden aus den Orbital
bahnen der Teilchen flache Ellipsen mit senkrecht aufgerichteten Achsen; die von 
ihnen erzeugten Stromlinien sind verzerrt und gleichfalls bodenparallel. Fur die 
eingangs erwahnten drei Stromungstypen A-B-C ergeben sich theoretisch die 
in Abb. 143 dargestellten, der "Physikalischen Hydrodynamik" entnommenen 
Stromlinienbilder. Sie sind ohne Berucksichtigung des Reibungseinflusses errechnet, 
so daB die Stromlinien ohne weiteres mit Isobaren identifiziert werden konnen. Die 
Ahnlichkeit mit dem auf der synoptischen Karte erkennbaren Stromlinien-, Isobaren
und Frontverlauf im Zyklonenbereich ist auf den ersten Blick ersichtlich; Abb. 144 
gibt fur die FaIle A und B die entsprechenden Schemata aus der synoptischen 
Erfahrung. 

Infolge der zyklonalen Anordnung der Stromungen wird in hoheren Schichten 
aus dem Gebiet der Warmezunge Luft ausgepumpt (siehe Abschnitt 24), so daB 
sich hier eine Depression bildet, wahrend im Bereich der antizyklonal gekrummten 
Stromlinien der Kaltezungen Hochdruckgebiete entstehen. Beide pflanzen sich 
mit der Welle der Front entlang fort; sie su perponieren sich da bei u ber die der 
letzteren entsprechende Tiefdruckrinne, wodurch sich die Depression zu einer 
geschlossenen Zyklone verstarkt, die Hochdruckgebiete dagegen zu Rucken oder 
Keilen hOheren Drucks abschwachen. Da sich derart in der Regel mehrere auf
einanderfolgende Wellen bilden, zerfallt die allgemeine Tiefdruckfurche langs der 
Front in eine Reihe von Einzelzyklonen mit dazwischen eingebetteten Keilen 
hoheren Drucks. 

1m allerersten Stadium der Wellenentwicklung bildet sich die Depression in der 
Karte bei Zeichnung der Isobaren von 5 zu 5 mb meist nUr dUrch eine einzige ge
schlossene Isobare ab oder gar nUr durch eine Ausbuchtung einer ursprunglich 
geraden Isobare tieferen Drucks in Richtung auf die Warmluftzunge. In Abb. 144 
gilt Schema A fur die Wellenbildung an einer westlichen Kaltluftstromung und 
einer starkeren westlichen Warmluftstromung, Schema B fur die Wellenbildung 
an einer ostlichen Kaltluft- und einer westlichen Warmluftstromung; in beiden 
Fallen handelt es sich urn rasch fortschreitende Wellen oder sog. Schnellaufer. 
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Wahrend der Vertiefung der Depression nimmt die Zahl der geschlossenen Isobaren 
urn den Scheitel der Warmezunge zu; dadurch wird urn ihn herum im Fall A 
die kalte Weststromung sukzessive nach Osten umgelenkt, so daB sich das Strom
linienbild im Lauf der Zeit jenem des Typus B nahert. 

Aus den Abbildungen ist ersichtlich, daB der Frontabschnitt vor der Warme
zunge den Charakter einer Warm/ront annimmt, langs der die westsiidwestliche 

A 

B 

" 

c 
Abb. 143. Theorctische Stromlinicn bei Frontal
wellen fiir die drei Hauptfiille der Stromungs· 

verteilung an der Front. 

Warmluft iiber die sich keilformig zuriick
ziehende Kaltluft aufgleitet; in Zusammen
hang damit entsteht offen bar nordlich von 
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Abb. 144. Isobaren und Winde an der Erdoberflache bei 

Frontal wellen yom Typus A und B. 

dies em Frontabschnitt ein breiter Streifen von Warmfrontniederschlagen. Dagegen 
wird der Frontabschnitt an der Wellenriickseite zu einer Kalt/ront, langs welcher 
die Kaltluft von Nord westen her unter die a bziehende Warmluft eindringt; hier 
entstehen daher Kaltfrontniederschlage. Bestand, infolge Reibungskonvergenz, 
schon vor dem Erscheinen der Welle ein Niederschlagsstreifen nordlich der Front, so 
erfahrt er nunmehr vor dem Warmfrontabschnitt der Welle eine Verbreiterung (unter 
Verstarkung der Niederschlage), dagegen am Kaltfrontabschnitt eine Verengung. 

Vor der Warmfront entwickelt sich meistens ein Druckfallgebiet, hinter der Kalt
frontein Drucksteiggebiet (Abb. 145). Den Feldern der barischen Tendenzen in der Um
gebung der Front muB in der synoptischen Praxis besondere Aufmerksamkeit 
zugewendet werden, denn sie sind oft die allerersten Anzeichen fUr das Erscheinen 
einer Frontalwelle, wahrend andere Merkmale noch fehlen. 

Wie aus den schematischen Abbildungen und den in diesem und den nachsten 
Abschnitten wiedergegebenen Karten ersichtlich, nimmt die Frontalwelle bereits 
in einem fruhen Entwicklungsstadium einigermaBen asymmetrische Form an, 
indem sich die Warmluftzunge nach ruckwarts iiberneigt. 
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c) Analyse der WeUengeschwindigkeit. 
Wie bereits erwahnt, pflanzen sich die Wellenstorungen in den }1'allen A und B 

verhaltnismaBig rasch in der Richtung des Warmluftstromes fort, wahrend im Fall C 
fiber ihre Zugrichtung und im allgemeinen geringe Zuggeschwindigkeit von vorn-
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herein nichts Eindeutiges ausgesagt werden kann. ErfahrungsgemaB haben die 
Storungen vom Stromungstypus A (westliche Richtung beider Grundstromungen 
bei normaler Temperaturverteilung) die groBte Geschwindigkeit, namlich 80 bis 
100 km/h. In dem klassischen, von BERGERON und SWOBODA in "Wellen und Wirbel" 
(1924) untersuchten Fall vom 9. bis 12. Oktober 1923 erreichte die Geschwindigkeit 
einer ostwarts laufenden Wellenstorung 90 km/h, obwohl die Polarluftstromung 
nur eine Geschwindigkeit von 20-30 km/h und die Tropikluftstromung eine Ge
schwindigkeit von 60 km/h hatte. 

AIle diese Unterschiede finden nach BERGERON 1934 (2) ihre Erklarung darin, 
daB die Bewegung der Frontalstorung in bezug auf die Erdoberflache die Resul
tierende zweier Komponenten ist. Die eine Komponente ist das sog. Wellenglied V l' 
welches die Eigengeschwindigkeit der Welle reprasentiert und auf der Nordhalbkugel 
stets so gerichtet ist, daB es die Kaltluft links von sich laBt; in den drei Fallen 
A, B und emit normaler Temperaturverteilung (Kaltluft im Norden) ist es also 
stets von Westen nach Osten gerichtet. Die GroBenordnung seiner Geschwindigkeit 
betragt 10 m/sek ( = 36 km/h), wobei selten 2 m /sek unterschritten und 20 m/sek 
iiberschritten werden. Die andere Komponente ist das sog. Mitfiihrungsglied V2 , 

11f. OkfolJel' (932 

Abb. 146. Die Frontalwellc auf der synoptisehen Kartc vom 14. Oktober 1932, morgens. (Nneh VAN MIEGHE!>I1936.) 

welches die durch die Hauptluftstrome bedingte Translationstendenz der Welle 
darstellt und annahernd durch das Mittel der Geschwindigkeiten beider Stromungen 

V 2 = V k ~ _V w . ausgedriickt werden kann. 1m Fall A ist das Mitfiihrungsglied 

stets, im Fall B vorwiegend gegen Osten gerichtet, im Fall C dagegen gegen Westen. 
Die resultierende Geschwindigkeit der Wellenstorung ist gegeben durch den 

Ausdruck V = VI + ( V k ~ Y.iD_). Immer normale Temperaturverteilung (Kaltluft 

im Norden) vorausgesetzt, fallen im Fall A aIle Komponenten VI' Vk und V w in 
diesel be Richtung (gegen Osten), weshalb sich die Wellenstorung als "SchnelJaufer" 
besonders rasch ostwarts verlagert. 1m Fall B, wo V k gegen V w und V I gerichtet ist, 
ist die Ostwartsbewegung langsamer. 1m Fall C ist nur noch VI ostwarts, dagegen 
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Abb. 147. Die Wetterlagc vom 2. November 1932, morgcns. 

V k und V w westwarts gerichtet; je nachdem die erstere oder die beiden anderen 
Komponenten iiberwiegen, wird sich die Wellenstorung langsam gegen Osten oder 
langsam gegen Westen bewegen; bei VI = (Vk + V w) : 2 wird die StOrung quasi
stationar sein. 
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Abb. 148. Die Wetterl<lge Yom 3. November 1932, morgens. 

1st - wie gewohnlich - die Welle dynamisch instabil, was sich in fortschreitender 
VergroBerung ihrer Amplitude auBert, so wird das Wellenglied VI immer kleiner. 
1nfolgedessen nimmt in den Fallen A und B die urspriinglich groBe Geschwindigkeit 
der Wellellf,tQrung im Lauf der Zeit mehr und mehr abo 1st (nach erfolgter Okklusion, 
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d. h. nach Verschwinden des Wellencharakters) VI = 0 geworden, so wird die Starung 
nur noch von der Translationskomponente V2 passiv mitgefiihrt. 

d) Stabile und in stabile Frontalwellen. 
Ob eine Frontalstarung dynamisch stabil ist, d. h. ihren Wellencharakter bei

behiilt, oder aber dynamisch instabil, d. h. unter Zunahme ihrer Wellenamplitude 
allmiihlich okkludiert und verwirbelt, hiingt von verschiedenen Umstiinden ab, 
die bisher theoretisch nur unter vereinfachten Voraussetzungen studiert werden 
konnten (V. BJERKNES, H. SOLBERG, C. L. GonsKE, Z. SEKERA). Ganz eindeutige 
und praktisch brauchbare Stabilitiitskriterien gibt es vorliiufig noch nicht. 

Die Theorie zeigt zuniichst, daB die Stabilitiit von der Wellenliinge abhiingt: 
Frontalstorungen mit einer Wellenliinge _ von weniger als 1000 km sind stabil. Die 
praktische Erfahrung scheint diese Forderung der Theorie zu bestiitigen, indem sich 
auf der synoptischen Karte frontale Storungen groBerer Wellenliinge in der Regel 
als instabil erweisen. Aus der Theorie ergibt sich ferner fiir eine isotherme Atmosphiire 
daB in einer Grenzfliiche, deren Neigung 1 : 95 iiberschreitet, die Wellen instabil 
werden miissen. Nach den Erfahrungen in der wirklichen (nicht isotherm geschich
teten)- Atmosphiire liegt die kritische Neigung etwas niedriger, etwa bei 1: 150. 
In unmittelbarem Zusammenhang mit dem theoretischen Labilitiitskriterium iiber 
die Neigung steht schlieBlich die Forderung der Theorie fiir eine isotherme At
mosphiire, daB hinliinglich lange Wellen instabil werden, wenn der Windgeschwindig
keitssprung liings der Front, ausgedriickt in Metersekunden, den dreifachen Tem
peratursprung gemessen in Celsius-Graden numerisch iibersteigt. Nach der Er
fahrung in der wirklichen, normal geschichteten Atmosphiire unserer Breiten, 
geniigt als Instabilitiitskriterium eine Verdoppelung der GroBe des Temperatur
sprunges (,1 V > 2,1 T). 

Aus dem Satz, daB die Stabilitiit einer Front um so geringer ist, je groBer ihre 
Neigung, hat BERGERON 1934 (2) folgende Schliisse gezogen: 

1. Dynamisch instabil und infolgedessen zyklogenetisch aktiv (d. h. fiir eine 
Zyklonenbildung wirksam) sind vor allem die unteren Teile von Kaltfronten und die 
quasistationiiren Fronten. 

2. Warmfronten sind meist-dynamisch stabil und folglich zyklogenetisch wenig 
aktiv. 

3. Dynamisch stabil und dadurch zyklogenetisch inaktiv sind stets: die quasi
horizontalen antizyklonalen Inversionen, die alleruntersten Teile rasch fortschrei
tender Warmfronten, Kaltlufthiiute und Scheinfronten sowie die oberen Teile aller 
troposphiirischen Frontfliichen. 

4. Unter sonst gleichen Bedingmigen sind die ostlichen Aste aller frontogeneti
schen Zonen zyklogenetisch aktiver als die westlichen Aste. 

Die oben erwiihnten Unterschiede zwischen Theorie (isotherme Atmosphiire) 
und Praxis (wirkliche Atmosphiire mit vertikaler Temperaturabnahme im all
gemeinen) deuten bereits darauf hin, daB die Frontalwellen otfenbar um so stabiler 
sind, ie stabiler die Vertikalschichtung der Luftmassen beiderseits der Front ist. 
Stabilgeschichtete Luft setzt ja den fiir die Wellenentwicklung charakteristischen 
Gleitvorgiingen einen groBeren Widerstand entgegen als labilgeschichtete. Infolge
dessen sind z. B. im Herbst und Winter Wellen an der Arktikfront besonders 
stabil und verwirbeln nur schwer; die Luftmassen beiderseits der Arktikfront 
sind zu dieser Zeit thermodynamisch sehr stabil. Je labiler dagegen die beteiligten 
Luftmassen sind, urn so rascher verwirbelt und vertieft sich die Starung. 

Die synoptische Analyse liiBt keinen Zweifel daran iibrig, daB aIle beweglichen 
zyklonalen Storungen ihren Lebenslauf als frontale Wellenstarungen beginnen; 
fiir anderweitige Entstehungstheorien, z. B. die Riegeltheorie von F. M. EXNER 1923, 
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nach welcher sich die Zyklone zwar gleichfalls an der Front zwischen zwei Haupt
luftstromen, aber durch eine dynamische Saugwirkung in der "Achselhohle" einer 
vorsto13enden Kaltluftzunge bildet, liegen bisher keine schlagenden synoptischen 

Beweise vor. DaB sich, wie EXNER betont, bestimmte Gebiete durch haufige 
Zyklonenbildung auszeichnen, kann auch durch das Vorhandensein zyklogenetischer 
Gebiete innerhalb der allgemeinen Zirkulation (vgl. z. B. Abb. (7) erklart werden. 

Literatur ZII A bschnitt 63. 
Die Theorie der Frontalwellen findet sich in vollstandigster Form und unter Beriicksich

tigung der neuesten Ergebnisse in V. BJERKNES·J. BJERKNES·SOLBERG·BERGERON 1933. 
Die synoptische Scite des Problems findet besondere Beriicksichtigung bei BERGERON 

1934 (2). 
Siehe ferner: EXNER 1923, LUDLOFF 1931, GODSKE 1936, HAURWITZ 1937, SEKERA 

1938 (1), 1938 (2). 
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64. Die Entwicklung der }'rontalzyklone. 
a) Lebenslauf der Zyklone. 

1st die an der Hauptfront entstandene Welle dynamisch stabil, so pflanzt sie 
sich ohne erhebliche AmplitudenvergroBerung (oder, was auf dassel be hinauslauft, 
ohne wesentliche Profilanderung und ohne erhebliche Vertiefung der entsprechenden 
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Druckdepression) langs der 
Front fort und lOst sich schlieB
lich auf. Nach ihrem Vorbeizug 
nimmt die Front im groBen und 
ganzen wieder ihre urspriing
liche Lage ein_ Solche dyna
misch stabile Wellen sind be
sonders haufig an den Arktik
fronten. 

1st dagegen die Welle dyna
misch instabil, so nimmt ihre 
Amplitude im Lauf der Wande
rung zu und die ihr entspre
chende Druckdepression ver
tieft sich. Nach ihrem Abzug 
kehrt die Front nicht mehr in 
ihre urspriingliche Gleichge
wichtslage zuriick und die von 
ihr begrenzten Luftmassen er
fahren betrachtliche Verschie
bungen. Diese Vorgange sollen 
im folgenden genauer beschrie
ben werden. 

Das Schema des "Lebens
lau/s" einer Zyklone, entworfen 
von J. BJERKNES und H. SOL
BERG 1922 auf Grund synop
tischer Erfahrungen der Berge
ner Schule, zeigt Abb. 150 fiir 
den Stromungstypus B (Ab
schnitt 63) mit ostlicher Kalt
luft- und westlicher Warmluft
stromung.1 In diesem Schema 
zeigt Stadium a die ungestOrte 
Ausgangslage der Front (ge-
strichelte Linie), Stadium b eine 

------------- eben entstehende Frontalwelle 
=========9:>1:> (sog. Initialwelle) mit leichter 

Ii Stromungskonvergenz und Aus
Abb.150. Lebenslauf einer Zyklonc. (Nach J. BJERKNE8 und 

SOLBERG 1922.) 

bildung einer Niederschlagszone 
nordlich des Warmfrontab-
schnitts der Front. 1st die Welle 

stabil, so geht ihre Entwicklung nicht iiber dieses Stadium hinaus. 1st sie dagegen 
instabil, so wachst ihre Amplitude in meridionaler Richtung weiter an und es folgt 

1 In Abweichung vom Original wurde die Okklusionsfront in den Stallien e und f 
sukzessive etwas weiter nach rechts gedreht. 
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das Stadium c der sog. "iungen Zyklone" oder "Wellenzyklone" mit einem wohl
ausgebildeten "Warmsektor", der immer weiter nach Norden ausgreift und an dessen 
Scheitel sich das Zentrum einer in standiger Vertiefung begriffenen Druckdepression 
befindet. DaB dieses Schema an ein von V. FICKER 1911 (2) gegebenes (Abb. 140) 
erinnert, wurde bereits gesagt. 

In diesem Stadium c hat die Luftstromung innerhalb des Warmsektors bereits 
siidwestliche Richtung angenommen. Ihre auf die Warmfront normale Geschwindig
keitskomponente ist groBer als jene der Kaltluft; die letztere ist hier daher im Riick
zug begriffen. Die Warm/ront ist somit eine ausgesprochene Aufgleitflache 
mit einer breiten Zone prafrontaler Niederschlage (siehe Abb. 170 im Hori
zontal- und Vertikalschnitt). An der Riickseite der Welle dringt dagegen die Kalt
luft immer weiter nach Siidosten in frontnormaler Richtung vor und dieser Front
abschnitt hat den Charakter einer Kale/ront. Da die Warmluft vor und iiber der 
Front rascher nach Nordosten abflieBt als die Kaltluft unter der Frontflache vor
dringt, ist die Zone der Kaltfrontniederschlage nur sehr schmal, wie dies fUr eine 
Kaltfront zweiter Art (Abschnitt 59) charakteristisch ist. 1m allgemeinen ist ersicht
lich, daB Warm- und Kaltfront in der Zyklone c nur zwei ineinander iibergehende 
Abschnitte ein und derselben Hauptfront vorstellen. 

In dieser Entwicklungsphase der Zyklone pflegt der Luftdruck im Depressions
zentrum bereits urn rund 10 mb niedriger zu sein als im Ausgangsstadium - ein 
Anzeichen dafiir, daB in hoheren Schichten das Auspumpen der Luft aus dem 
Zykloneninnern bereits im Gange ist. 

Zugleich mit dem Scheitel des Warmsektors dringt bei wachsender Storungs
amplitude auch das Depressionszentrum immer weiter nach Nordosten vor, ist also 
gegen seine urspriingliche Bewegungsrichtung etwas nach links abgelenkt, genau 
so wie der Warmluftstrom selbst. Die Erfahrung zeigt, daB sich eine junge Zyklone 
im Stadium cinder Richtung der Warmsektorstromung (oberhalb des Reibungs
niveaus, daher gleichzeitig auch in der Richtung der Warmsektorisobaren) fort
bewegt. Die Bewegungsgeschwindigkeit der Zyklone nimmt dabei allmahlich ab, 
da sich das Wellenglied der Fortbewegung in dem MaB verkleinert, in welchem die 
Storung ihren urspriinglichen Wellen charakter verliert und verwirbelt. Die Druck
depression macht unterdessen jedoch weitere Fortschritte und greift immer mehr 
auf hohere Tropospharenschichten iiber. 

Das Schema des Zyklonenstadiums c wurde von J. BJERKNES im August 
1919 als Schema der "ldealzyklone" bezeichnet in der Voraussetzung, daB es 
allgemeinen Charakter habe und zu jeder Zeit fiir jede groBere Zyklone gelte. 
Die Erfahrung hat jedoch bald gezeigt, daB dieses Schema nicht dem Endstadium, 
sondern nur einer kurzen Ubergangsphase der Zyklone von etwa eintagiger Dauer 
entspricht. Es hat sich herausgestellt, daB sich mit dem weiteren Anwachsen der 
Storungsamplitude der Warmsektor der Zyklone verengt, indem sich die Kaltluft an 
der Storungsriickseite so rasch siid- und ostwarts ausbreitet, daB die Kalt
front die langsamere Warmfront einzuholen beginnt (Stadium d) und sich schlieB
lich mit ihr vereinigt (Stadium e und f). 

In den von T. BERGERON im Jahre 1919 gefundenen Entwicklungsstadien e und / 
ist die Zyklone in den okkludierten Zustand iibergegangen; die durch Vereinigung 
der Warm- und Kaltfront entstandene Front wird, wie schon friiher erwahnt, 
Okklusionsfront oder kurz Okklusion genannt. Sobald sich der Okklusions
prozeB (oder die Okklusion im engeren Sinn) vollzogen hat, hat die Druck
depression nicht nur ihre groBte Tiefe erreicht, sondern sich auch aufwarts bis zur 
Stratosphare ausgedehnt. 

Die Okklusion beginnt in der Regel im Depressionszentrum; das Stadium e, 
in dem dagegen die Vereinigung von Warm- und Kaltfront am Zyklonenrand 

Chromow, Wetteranalyse. 21 
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beginnt, ist nur als ein sehr selten auftretendes Vorstadium anzusehen, das 
Seklusion genannt wird. 

Die allmahliche Unterspiilung der Warmluft durch Kaltluft im Verlauf der 
Zyklonenentwicklung und ihre Abhebung yom Erdboden unter Verschwinden der 
Temperaturgegensatze daselbst ist schematisch in den Vertikalschnitten der Abb. 151 
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Abb. 151. Schematischer Vertlkalschnitt dnrch eine Zyklone ill den anfeinanderfolgenden Stadien Ihrer Entwlcklung. 
(Nach J. BJERKNES und SOLBERG 1922.) 

veranschaulicht. Die ausgezogenen Linien sind hier isotherme Flachen, die ge· 
strichelten stellen den Htihenverlauf der Frontflachen dar. Die Schemata dieser Ab
bildung entsprechen den Stadien c bis h des Horizontalschemas der Abb. 150. Es 
empfiehlt sich, sie mit der tatsachlichen vertikalen Temperaturverteilung in einer 
jungen Zyklone, dargestellt nach E. PALMEN 1931 (2) in Abb. 191, zu vergleichen. 

Der Abschnitt 65 enthalt eine genauere Beschreibung der Zyklonenstruktur so
wohl fiir das Stadium der offenen als auch fUr jenes der okkludierten Zyklone. 

b) Energetische Betrachtungen. 

Wie schon im Abschnitt 23 dargelegt, hat man als Hauptquelle der kinetischen 
Zyklonenenergie die horizontal-labile Lagerung der Warm- und Kaltluft im Zyklonen· 
bereich anzusehen. Die Hauptfront zwischen diesen beiden Luftmassen ist 
stationar, solange die Einfliisse der isobar-isosteren Solenoide und der Erddrehung 
miteinander im Gleichgewicht stehen, so daB keine Zirkulation im positiven Dreh
sinn der Solenoide entsteht und keine kinetische Energie erzeugt wird. Sobald je
doch dieses Gleichgewicht gesttirt wird, bildet sich eine Frontalwelle aus und es 
entstehen frontale Zirkulationsgleitungen. 

Entlan~ der Warmfrontflache der sich entwickelnden Zyklone und entlang des 
unteren Tells der Kaltfrontflache haben diese Gleitbewegungen normale Zirku
lationsrichtung im Sinn der Ausfiihrungen des Abschnitts 23 (Aufsteigen der 
Warmluft, Absinken der Kaltluft); iiberdies tritt auch im Warmsektor selbst -
namentlich in der Nahe der Kaltfront -- eine gewisse Hebung der Warmluft auf. 
Die Zirkulationsbewegung in der Normalrichtung ist mit einem Arbeitsgewinn, d. h. 
mit einer Zunahme der kinetischen Energie verbunden. Dagegen haben die Gleit
bewegungen langs des iiberwiegenden Teils der Kaltfront eine der normalen ent-
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gegengesetzte Richtung (Absinken der Warmluft), weshalb hier Arbeit verbraucht 
und kinetische Energie vernichtet wird. 

Mit der Zeit entwickelt sich nun in einer instabilen Welle die Aufgleitbewegung 
immer mehr; die potentielle Energie der Luftmassen geht immer mehr in kinetische 
tiber, was sich, da die letztere nur zu einem kleinen Teil zur Uberwindung der 
Reibung verbraucht wird, vor allem in einer gleichzeitigen Verstarkung der hori
zontalen Druckgradienten im Zyklonenbereich auBert. Eine solche Verstarkung 
kann ledigIich durch eine Vertiefung der Zyklone, d. h. durch ein Auspumpen der 
Luft aus ihrem Innern zustande kommen; eine andere MogIichkeit gibt es nicht. 

Das Auspumpen der Luft in der Hohe, dessen Mechanismus in Abschnitt 24 
naher auseinandergesetzt worden ist, geht am intensivsten an der V orderseite der 
Zyklone vor sich, wo entlang der Warmfront die normalgerichtete Zirkulation am 
starksten ist. Auf dieses Gebiet konzentriert sich auch der starkste Druckfall, wo
mit sich die SchluBfolgerung von BRUNT und DOUGLAS tiber den Zusammenhang 
zwischen Druckfall und aufsteigenden Bewegungen bestatigt (Abschnitt 24). An 
der Zyklonenrtickseite tritt dagegen infolge vorwiegend absteigender Bewegungen 
eine mehr oder minder starke AuffUllung mit Luft, also ein Drucksteiggebiet auf 
oder aber ist hier, wofern sich die Zyklone noch vertieft, der Druckfall zum 
mindesten verlangsamt. NaturgemaB verIagert sich das Tiefdruckzentrum der 
Zyklone in jener Richtung, in welcher der Druck am starksten fallt. 

1m Bereich einer in Entwicklung begriffenen Zyklone findet also im allgemeinen 
eine Hebung warmer Luft statt, wahrend sich die kalte Luft senkt und in den unteren 
Schichten ausbreitet. Der gemeinsame Schwerpunkt der beiden Luftmassen sinkt 
dabei. 

1m Verlauf der Okklusion verIiert die Zyklone endgUltig den Charakter einer 
Welle und verwandelt sich in einen mehr oder weniger symmetrischen Wirbel kalter 
Luft, welche den Zyklonenbereich mit steigender Machtigkeit ausfUllt. Die warme 
Luft wird, selbst rotierend, in immer groBere Hohen gehoben, der Schwerpunkt 
beider Luftmassen nahert sich seiner tiefsten Lage; die Anhaufung thermodyna
mischer Solenoide verschwindet und damit versiegt auch die Quelle der potentiellen 
Energie der Zyklone. Das (durch Reibung bedingte) Einstromen in den unteren 
Schichten wird nicht mehr kompensiert durch ein Auspumpen der Luft gegen den 
Gradienten in der Hohe; der Luftdruck steigt im ganzen Zyklonenbereich. 

Da die Konver!!enz in Bodennahe auch dann noch andauert, wenn die Okklusion 
bereits langst beendet ist, wOlbt sich die Kaltluft im Zykloneninnern schIieBlich tiber 
den Kaltluftvorrat in der Umgebung auf und ktihlt sich im VerIauf dieser Hebung 
bei allgemeiner Schichtungsstabilitat adiabatisch unter dessen Temperatur abo Da
bei entsteht ein Solenoidfeld, welches eine der normalen entgegengerichtete Zirku
lation erzeugt, die Arbeit verhraucht und kinetische Energie verzehrt. Die Reibung 
als Ursache der Konvergenz an der Erdoberflache tragt somit in indirekter Weise 
zum Absterben der Zyklone bei. 

Die potentielle Energie der horizontal-Iabilen Lagerung verschieden temperierter 
Luftmassen ist die bedeutendste, aber nicht die einzige QueUe. der kinetischen 
Energie der Zyklone. Als weitere Quelle ist die Labilitatsenergie, die durch die vertikal
labile Schichtung der Luftmassen bedingt ist, in Betracht zu ziehen (A. REFSDAL 
1930). Je labiler die Schichtung der Luftmassen beiderseits der Front, um so leichter 
vollzieht sich die Verwirbelung der Wellen und um so intensiver die Entwicklung der 
Zyklone. Sehr stabile Warmluft setzt ihrem Aufgleiten einen zunehmenden Wider
stand entgegen und das thermodynamische Solenoidfeld der Frontalzone wird durch 
die aufkommende gegennormale Zirkulation bald vernichtet. Feuchtlabile Warmluft 
steigt dagegen leicht auf und macht groBe Mengen potentieller Energie frei. Die Ver
tiefung der Zyklone erfolgt in diesem Fall besonders rasch und kann sogar noch 

21" 
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iiber das Okklusionsstadium 
hinaus anhalten (siehe Teil d 
dieses Abschnittes). Der vor 
kurzem gemachte Versuch (A. 
REFSDAL 1932, P. RAETHJEN 
1933, G. SEIFERT 1935), der 
Labilitatsenergie eine iiber
ragende Bedeutung fur die 
Zyklonenentwicklung und 
iiberhaupt fUr die allgemeine 
Zirkulation beizumessen, kann 
aber nicht als gegliickt ange
sehen werden. Nach aerolo
gischen Untersuchungen kann 
es keinem Zweifel unterliegen, 
daB gerade im Winter, wo 

€ besonders tiefe Zyklonen auf
treten, die Warmsektorluft 
meist ausgesprochen stabil 
geschichtet ist. Die Zyklonen
vertiefung erfolgt dann aus
schlieBlich auf Kosten der in 
der horizontal-Iabilen Luft-] 

z massenlagerung aufgespeicher-
. ten potentiellen Energie, die ! ja gerade im Winter in

<'l folge der verstarkten horizon
talen Temperaturunterschiede 

'" groBer zu sein pflegt als im 
~ Sommer. 1m iibrigen wies 
i schon M. MARG ULES 1905 

~ nach, daB die Kondensations
energie zur kinetischen Energie 
nur wenig beitragen konne. 
J. v. HANN bemerkte dazu, 
daB die tiefsten Zyklonen, 
wenn die Kondensationsener
gie eine bedeutende Rolle 
spielen wiirde, im Sommer 
auftreten miiBten. Eine aus
schlaggebende Rolle scheint 
die Labilitatsenergie lediglich 
im Entwicklungsmechanismus 
der tropischen Zyklonen zu 
spielen. 

c) Luftmassenverlagerung 
durch die Zyklonent1itigkeit. 

Das Endergebnis des Ent
wicklungsprozesses einer Zy
klone ist das V ordringen von 
Warmluft in hohen Schichten 
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weit nach Norden und von Kaltluftmassen in den tieferen Schichten weit nach 
Siiden. In Abb. 150 hat man sich den Verlauf der Hauptfront im Stadium k 
weit siidlicher vorzustellen als im Stadium a. In besonders groBem MaBstab er-

~\.c~la' 
I~ 

" 

Abb. 163. Entwicklung der Zyklone. (Nach REFSDAL 1930.) 

folgt diese meridionale Luftversetzung durch die sukzessive Einwirkung der Glieder 
einer ganzen Zyklonenserie, die sich an der Hauptfront entwickelt hat; sie spielt 
eine wesentliche Rolle in der allgemeinen Zirkulation der Atmosphare. 

In dem bisherigen Schema kann man daher entweder die Warmluft mit Tropik
luft, die Kaltluft mit Polarluft identifizieren und erhalt dann eine Darstellung der 
Zyklonenentwicklung an der Polarfront; oder man identifiziert die Warmluft mit 
Polarluft und die Kaltluft mit Arktikluft und betrachtet das Zyklonenleben an der 
Arktikfront. In beiden Fallen ist der Ablauf des Prozesses grundsatzlich der gleiche. 
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Abb. 154. Entwicklung der ZykJone vom 22. bis 23. Oktober 1921. (Nach J. BJERKNES und BERGERON.) 

Abb. 155. Die Wetterlage vom 9. Oktober 1935, abends. [Nach BERGERON 1937 (3).1 

Stromt die Kaltluft nicht von Osten nach Westen, sondern - ebenso wie die 
Warmluft, aber mit geringerer Geschwindigkeit - von Westen nach Osten, so 
treten gleichfalls keine grundsatzlichen Abweichungen von dem schematischen Ver-
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lauf ein. Nur im fruhen Wellenstadium ist der Verlauf der Stromlinien etwas ab
weichend, wie aus dem Vergleich der Abb. 144 A und B ersichtlich. In den spateren 
Stadien gleicht sich der Stromlinienverlauf beider FaIle einander an. Darauf laBt 
auch Abb. 152 schlieBen, welche die Entwicklung einer Zyklone nach BERGERON 
1934 (2) wiedergibt unter der Voraussetzung, daB der Luftdrnck im Ausgangsstadium 
nordlich der :Front weiter abnimmt, die beiden Hauptluftstrome also einander 
parallel (und ostwarts gerichtet) sind. 

d) Verlangerte Lebensdauer einer Zyklone. Synoptische Beispiele fUr den zyklollalen 
EntwicklungsprozeJl. 

Durch das Schema von J. BJERKNES und SOLBERG 1922 wird der Lebenslauf einer 
Zyklone nicht unter allen Umstanden restlos erschopft. Nicht selten bleibt auch 

Abb. 156. Die Wettcrlage VOIl1 10. 0ktoher 1035, lI1orgens. [Nnell BERGERON 1937 (3).) 

nach erfolgter Okklusion eille thermische Asymmetrie der Zyklone zuruck, bedillgt 
z. B. dadurch, daB die frische Polarlllft an der StOrungsriickseite warmer ist als die 
alte Polarluft an der Vorderseite. 
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Dieser Fall stellt sich im Winter haufig in Europa ein, wenn die Zyklone von 
Westen her durch warme maritime Polarluft okkludiert wird. Das Depressions
zentrum gleitet dann, etwa gegen Osten, langsam der Okklusionsfront entlang und 
deren herausragendes Ende gerat immer tiefer in den Bereich der Zyklonenruckseite 
hinein (Abb. 152); es wird von einer noch kalteren Nordwest- bis Nordoststromung 

erfaGt und umgebogen. Zwischen dem ursprunglichen und dem umgebogenen Teil 
der Okklusions/ront bildet sich ein sog. "falscher" Warmsektor aus, dessen warme 
maritime Polarluft gleichfalls langsam vom Boden abgehoben wird in dem MaG, 
in welchem der umgebogene Okklusionsteil den normalen einholt . Bevor dies nicht 
geschehen ist, dauert somit die Uberfuhrung potentieller Energie der horizontal
labilen Lagerung in kinetische weiter an; die Zyklone vertieft sich somit u ber den 
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urspriinglichen OkklusionsprozeB hinaus, und zwar begreiflicherweise um so mehr, 
je feuchtlabiler die Luft des "falschen" Warmsektors geschichtet ist. 

Wofern die Temperaturverteilung in der Zyklone auch nach der neuerlichen 
Okklusion noch ziemlich unsymmetrisch bleibt, kann sich ein analoger ProzeB noch 
mehrmals wiederholen, wie dies das Schema VOn A. REFSDAL 1930 in Abb. 153 zeigt. 
Durch fortgesetzte Vertiefung der Depression bildet sich allmahlich eine ungeheure 
Zentralzyklone, in deren Innerem der Druck bis auf 970--950 mb herabgehen kann. 
SchlieBlich stirbt dieses Gebilde entgiiltig ab, nachdem sich die Fronten in ihm auf
gelost haben. 

Von der Verlangerung der normalen Lebensdauer einer Zyklone durch den eben 
beschriebenen ProzeB ist die I!Og. Zyklonenregeneration zu unterscheiden, bei welcher 
der Zyklone von fernher neue Lebensenergie zugefiihrt wird. Sie wird im Abschnitt 
66 besonders behandelt werden. 

Synoptische Beispiele fiir den Lebenslauf einer Zyklone enthalten folgende Ab
bildungen: 155 bis 157 fur den Fall vom 9. und 10. Oktober 1935 nach T. BERGERON 
1937 (3), 158 und 159 fiir den Fall vom 28. bis 30. Marz 1928 nach J. BJERKNES 1932 
mit zugehOrigem Vertikalschnitt (Abb. 160) nach J. BJERKNES und E. PALMEN 1933, 
161-166 fUr den Fall vom 30. und 31. Dezember 1930 mit zugehOrigem Vertikal
schnitt (Abb. 167) nach J. BJERKNES 1935, wobei das Auftreten einer zweimaligen 
Okklusion besonders zu bea.chten ist. Einige weitere FaIle des Entwicklungs
prozesses von Zyklonen enthalten die Karten am Ende des Buches. 

Wir empfehlen schlieBlich noch besonderer Beachtung die Karten und Vertikal
schnitte des Falles vom 13. bis 18. Dezember 1937 in der jiingst erschienenen 
Untersuchung J. BJERKNES-P. MILDNER-E. PALMEN-L. WEICKMANN 1939. 

e) Zyklonenentwicklung und Druckanderungen. 

Vor kurzem hat auch J. BJERKNES 1937 auf Grund einer Gleichung von G. DEDE
BANT die Druckanderungen, die in einer sich vertiefenden Zyklone auftreten, einer 
theoretischen Analyse unterzogen. Er findet, daB sich an einem festen Punkt der 
freien Atmosphare die Gesamtdruckanderung aus drei Gliedern zusammensetzt: 
dem Divergenzglied, dem Vertikaltransportglied und dem Advektionsglied. 

Das Advektionsglied ist bedingt durch die advektiven Temperaturanderungen in 
der Rohe, oder genauer gesagt, es ist abhangig VOn den Dichteanderungen der Luft
saule iiber dem betreffenden Punkt. In etwa 7 km Rohe ist der Effekt dieses Gliedes 
im allgemeinen unbetrachtlich, da, wie wir noch sehen werden (Abschnitt 68), die 
Temperaturanderungen in der obersten Tropospharenschicht und in der Strato
sphare entgegengesetztes V orzeichen haben und einander in ihrer Wirkung meist 
aufheben. Von diesem Ausgleichsniveau abwarts nimmt jedoch der EinfluB des 
Advektionsgliedes zu; er ist bekanntlich eine Zeitlang fiir die am Erdboden auf
tretenden Luftdruckanderungen fast ausschlieBlich verantwortlich gemacht worden: 
Luftdruckfall unter der Warmfrontflache beim Zuriickweichen und Druckanstieg 
unter der Kaltfrontflache beim Vordringen des Kaltluftkeils. 

In der Tat kommt fiir den Verlauf des Barogramms am Erdboden das Vertikal
transportglied uberhaupt nicht in Betracht. Dieses Glied bedingt namlich definitions
gemaB jene Druckanderungen, welche durch die Gewichtszunahme bzw. -abnahme 
der dariiberliegenden Luftsaule eintreten, sobald Luft von unten her iiber das 
Niveau des MeBpunktes aufsteigt bzw. Luft unter dieses Niveau herabsinkt. Das 
Vertikaltransportglied macht sich also in den hoheren Schichten der Troposphare 
am meisten geltend, wo die Vertikalbewegungen in der Zyklone am starksten sind: 
im Bereich aufsteigender Luft als Druckanstieg, im Gebiet des Abgleitens der Luft 
als Druckfall. Randelt es sich um eine junge Polarfrontzyklone, so erzeugt dieses Glied 
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Abb. 158. Entwicklung der Zyklone vom 28. bls 30. Miirz 1928. (Nach 
J . BJF.RKSES 19:32.) 

im ursprlinglich west-ost
lichen Verlauf der Hohen
isobaren Wellen mit Tief
druckzungen aus dem nord
lichen Polartief, die liber 
die Kaltfrontflachen, und 
Hochdruckzungen aus dem 
slid lichen Subtropikhoch, 
die liber die Warmfront
flachen reichen (vgl. Ab
bildung 168). 

Die H ohenisobaren sind 
somit iiber der Warmfront 
antizyklonal und iiber der 
Kaltfront zyklonal gekriimmt 
- eine wichtige Tatsache 
flir das Verstandnis des 
zyklonalen Vorgangs, auf 
die wir noch wiederholt zu
riickkommen werden. Na
heres tiber das Zustande
kommen dieser oberen Luft
druckwellen durch Verti
kalbewegungen bringt Ab
schnitt 68d liber PALMENS 
dynamische Theorie der 
Tropopausen wellen. 
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1nnerhalb der so ent
standenen Hohendruckver
teilung entwickelt sich das 
dritte Druckanderungs
glied, das Divergenzglied. 
An der V orderseite des 
Drucktroges, wo die Hohen
isobaren von der zyklonalen 
in die antizyklonale Krum
mung ubergehen, herrscht 

" Gesch windigkeitsdi ver
genz"; die Luftpartikel, 
welche sich ganz allgemein 
schneller bewegen als die 
Luftdruckgebilde, haben an 
den antizyklonal gekriimm
ten Stellen Ubergradient
geschwindigkeit (siehe Ab
schnitt 21), so daB sich hier 
ein Absaugen der Luft in 
der 1sobarenrichtung er
gibt. 1m selben Bereich 
tritt aber auBerdem auch 
"Richtungsdivergenz" auf, 
indem die Luftstromung 
dort, wo die 1sobaren diver
gieren, gegen den hoheren 
Druck abgelenkt wird. Um
gekehrt sind die Verhalt
nisse an der Trogruckseite; 
hier herrscht entsprechend 

Geschwindigkeitskonver
genz und Richtungskon
vergenz mit Ablenkung der 
Stromung gegen den tie
feren Druck (vgl. Abb. 168). 

Unter den Divergenz
gebieten an der Trogvorder
seite, wo also Luft wegge
schafft ("ausgepumpt") 
wird, faUt der Druck ; unter 
den Konvergenzgebieten an 
der Trogruckseite dagegen 
steigt er, weil hier Luft ein-
gepreBt ("eingepumpt") 
wird. Normalerweise 
herrscht unter den oberen 
Divergenzgebieten in der 
Bodenschicht Konvergenz, 
so daB der DruckfaU mit 
aufsteigender Luftbewe
gnng gepaart erscheint, 

Abb. 159. Entwieklung der Zyklone yom 28. bis 30. Marz 1928. 
(Knell J. BJERKNES 1932.) 
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wahrend den oberen Konvergenz
gebieten untere Divergenz zu 
entsprechen pflegt, weshalb der 
Druckanstieg meist mit abstei
gender Bewegung einhergeht. 
Dies ist die Aussage der Regel 
von BRUNT und DOUGLAS (Ab
schnitte 24 und 64 b). 

Die Theorie von J. BJERKNES 
sagt somit aus, daB die Luft
druckanderungen in den unteren 
Schichten der Atmosphare aus
schlieBlich durch das Advektions
glied und das Divergenzglied be. 
stimmt werden. Normalerweise 
wird das Bodenbarogramm siidlich 
der Zugbahn einer jungen Zyklone 
die in Abb. 169 ersichtliche Ge· 
stalt haben. Das Advektionsglied 
ist in der Hauptsache fiir den 
Druckfall vor der Warmfront und 
den ersten Teil des Druckanstiegs 
hinter der Kaltfront verantwort
lich. Der Druckfall im Warm
sektor und der weitere Druck
anstieg III der vordringenden 
Kaltluft sind hauptsachlich Aus· 
wirkungen des Divergenzgliedes. 
Der Verlauf des Hohenbaro· 
gramms, dessen normales Aus. 
sehen gleichfalls aus der Abbil. 
dung hervorgeht, ist dagegen in 
erster Linie durch das Vertikal
transportglied bestimmt. 

Es kommen aber auch FaIle 
vor, wo der Luftdruck am Boden 
nach dem Kalteeinbruch und bei 
fortgesetzt sinkender Temperatur 
noch eine Zeitlang weiter fallt. l 

J . BJERKNES erklart diese Er
scheinung damit, daB in einem 
sol chen Fall die Divergenz der 
Kaltluft in den unteren Schichten 

1 1m Zyklonenschema v. FIK· 
KERS (vgl. Abschnitt 68e), daB 
aus der statistischen Verarbeitung 
24stiindiger Druck· und Tempe. 
raturiinderungen abgeleitet ist, ist 
sogar weiterer Druckfall nach dem 
Kiilteeinbruch das Normale. Er 
wird damit erklart, daB sich das 

obere "primare" Fallgebiet (vor dem oberen Drucktrog) bis zum Boden durchsetze und 
hier das untere "sekundare" Steiggebiet (gleich dem Advektionsglied) iiberkompensiere. 
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so stark sei, daB sie die Wirkung des Advektionsgliedes und der oberen Kon
vergenz uberkompensiere. Hierdurch kann sich sogar der obere Drucktrog 
vertiefen. 

Die durch das Advektionsglied hervorgerufenen Druckanderungen konnen wir 
auch thermisch, die durch das Vertikaltransportglied und das Divergenzglied ver
ursachte konnen wir dynamisch nennen. Da sich am Erdboden das Vertikaltransport
glied nicht geltend machen kann, beschrankt sich hier die dynamische Druck
anderung auf das Divergenzglied. 

Die im Divergenzglied zur Geltung kommende Richtungsdivergenz im Bereich 
auseinandertretender Hohenisobaren an der Zyklonenvorderseite ist von R. SCHER
HAG schon seit 1934 eingehend untersucht worden. In einem solchen Isobarenfeld 
konnte die Stromung nur dann stationar und der Druck unverandert bleiben, 
wenn die Windgeschwindigkeit in der Stromrichtung genau proportional der 
Gradientverringerung abnahme. Diese Bedingung ist in Wirklichkeit jedoch 
nicht erfUllt, da die Luftstromung im Divergenzfeld der Isobaren unter Einwirkung 
der Tragheit immer noch einen gewissen GeschwindigkeitsuberschuB aufweist. Die 
Folge davon ist eine Rechtsdrehung der Stromung gegen die Isobaren, ein Aus
pumpen der Luft aus dem Tiefdruckbereich gegen den Gradienten, ein Massen
abfluB in der Hohe, welchem in den tieferen Schichten ein Druckfall entsprechen 
muBl Umgekehrt wird einer Konvergenz der Hohenisobaren (in der Strom
richtung) unten ein Druckanstieg entsprechen. 

Trotzdem diese Richtungsdivergenzen, wie oben gezeigt, nur einen Teil der Ge
samtdivergenzen vorstellen, hat R. SCHERHAG ihre praktische Bedeutung im Wetter
dienst nachweisen konnen. Hierbei bedeutet es eine Vereinfachung, daB auf den 
Verlauf der Hohenisobaren aus dem Verlauf der unteren Isothermen geschlossen 
werden kann (unter der Voraussetzung, daB die Temperaturbeobachtungen am 
Boden reprasentativ sind). Dies hat seinen Grund darin, daB in der Warmmasse 
der Luftdruck mit der Hohe langsamer abnimmt und daher (bei Druckgleichheit 
am Boden) oben hoher sein muB als in der Kaltmasse.2 Einer Isothermendivergenz 
(Konvergenz) am Boden, die nic'ht rein lokaler Natur ist, entspricht somit in der 
Hohe in der Regel eine Isobarendivergenz (Konvergenz), unter welcher Druckfall 
(Druckanstieg) eintritt. Diese Regel hat sich nach SCHERHAG besonders bei Zyklonen 
bewahrt, welche unter betrachtlicher Vertiefung auf der VAN BEBBERschen Zug
straBe Vb (Abb. 138) fortschreiten. 

Aus diesen Grundregeln hat SCHERHAG eine Reihe weiterer Regeln fur die 
Intensitatsanderungen von Druckgebilden abgeleitet, welche im Abschnitt 74 unter 
97 bis 100, 140 und 141, 153 bis 156 angefUhrt sind. Hierzu gehOrt auch jene, welche 
sich auf die Tatsache stutzt, daB die kinetische Energie proportional dem Quadrat 
der Geschwindigkeit wachst; infolgedessen mussen sich auch die Druckanderungen 
mit dem Quadrat der Windgeschwindigkeit andern. Eine Abnahme der Wind
geschwindigkeit von 60 auf 50 m/sek muB also eine zehnmal groBere Druckanderung 
bewirken als eine Geschwindigkeitsabnahme von 10 auf 0 m/sek. Die Zyklone wird 
sich daher urn so rascher fortbewegen, je rascher das Quadrat der Hohenwind
geschwindigkeit vom Zentrum gegen den Vorderrand der Zyklone abnimmt. 

Etwas fruher als SCHERHAG hat W. M. MICHEL 1932 empirische Schemata der 
Hohenstromung (2-6 km) fUr den Fall der Verstarkung und Abschwachung einer 

1 Ganz allgemein wurde dieser V organg bereits in Abschnitt 24 behandelt. 
2 In Anbetracht dieses Umstandes hat G. ROEDIGER 1933 darauf hingewiesen, 

daJ3 dem Warmsektor der Zyklone ein Hochdruckkeil in der Hohe entspricht (siehe 
auch das zu Beginn des nachsten Abschnitts Gesagte). Dementsprechend muJ3 sich 
vor dem Okklusionspunkt am Boden eine Stromungsdivergenz finden, unter welcher 
der Druck besonders stark faUt. 
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Antizyklone angegeben; die Konvergenz der Stromung bei einer Verstarkung und 
die Divergenz bei einer Abschwachung sind deutlich erkennbar. 

In Abb.169 wurde der Verlauf des Bodenbarogramms als gemeinsame Aus
wirkung des Advektions- und des Divergenzgliedes gedeutet. Er gestattet gewisse 
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Schhisso auf das weitere Verhalten der Zyklone. Seine beilaufige Rekonstruktion 
wahrend der letzten 3 Stunden vor der Beobachtung wird durch die Tendenz
angaben app im Wettertelegramm ermoglicht. 

Zu dem gleichen Zweck sowie auch fUr statistische Untersuchungen uber die 
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Zyklonenstruktur verwendet man vielfach 24stiindige Druckdifferenzen, z. B. die 
Differenz der Drucke von 7 Uhr G. Z. des laufenden und des vorhergehenden Tages. 
Dabei muB man sich jedoch dariiber im klaren sein, daB solche Differenzen den 
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Druckverlauf nur in groben Ziigen, unter "erschluckung wichtiger Details, wieder
geben. Fallt z. B. der Luftdruck in den ersten 5 Stun den des 24stiindigen Intervalls 
nm 4 mb und steigt er in den folgenden 19 Stnnden nm 3 mb, so kann man aus dem 

Chromow, Wetteranalyse. 22 
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fUr den gesamten Zeitraum resultierenden Druckfall von 1 mb allein keine ein
deutigen physikalischen Schliisse ziehen. 

Man kann nun die ortlichen Verschiedenheiten der 3stiindigen Druckanderungen 
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durch Tendenzfelder und die 24stiindigen durch Isallobarenfelder (Steig- und Fall
gebiete) synoptisch darstellen. Nach dem Gesagten ist es aber fraglich, ob man die 
letzteren ebenso streng physikalisch interpretieren kann und darf wie die ersteren. 

A C 

w E 

Diy. Cony. Oiv. Cony. 

1-- if-+ If- -- 1-+ 
Abb. 168. Schcmatlsches Druckfeid in einem bestlmmten Nlveau der obcren Troposphiire. (Nach J. BJERKNES 1937.) 

Die Frage ist von groBer Bedeutung, weil man aus den systematischen Abweichungen 
zwischen beiden auf ihre Unabhangigkeit geschlossen hat. DaB beide Arten von 
Feldern gelegentlich in ihrer Zugrichtung voneinander abweichen, ware wohl nicht 
das Entscheidende, da in den 24stiindigen gewisse organische Verschiebungen in 
der Koppelung zwischen dem Advektionsglied und dem Divergenzglied zum Aus
druck kommen konnen. 
Desgleichen ist es begreif
lich, daB dabei das Diver
genzglied der allgemeinen 
Hohenstromung folgen 
wird, in der es ja voraus
setzungsgemaB entstanden 
ist (vgl. Abb. 168); diese 
Tatsache spielt im moder
nen Wetterdienst als 
"Steuerung" eine groBe 
Rolle, wie wir bei der Be
sprechung der Forschungs
ergebnisse der Frankfurter 
Schule (Abschnitt 68e) 
noch sehen werden. Den 
Versuchen jedoch, daraus 
eine stratospharische Her
kunft der 24stiindigen 
Druckanderungsfelder und 
ihre physikalische Unab
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Abb. 169. Schematlsches Isopiet.henblJd elner jungen Poiarfrontzyklolle, 
siidllch der Bahn des Zentrums. Zeitzunahme von rechts nach links. 

(Nach J. BJERKNES 1937.) 

hiingigkeit von den 3stiindigen Tendenzfeldern, in denen lediglich die Luftmassen· 
advektion in der unteren Troposphare zum Ausdruck komme, abzuleiten, steht 
die Polarfrontmeteorologie ablehnend gegeniiber. Dieser Vorbehalt gilt nicht fiir 
Druckanderungsgebiete von langerer Periode (z. B. 96 Stunden). Diese konnen 
sehr wohl groBziigige Veranderungen der Gesamtwetterlage, d. h. Umgestaltungen 

22· 
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der GroBwetterlage andeuten oder ankunden, hervorgerufen durch VorstoBe oder 
Ruckzuge des stratospharischen "aquatorialen Systems" (vg1. Abschnitt 67 d). 

Der Zusammenhang zwischen der Verlagerung der Druckanderungsgebiete und 
dem Zyklonenzug kommt erst spater zur Sprache (Abschnitt 70). Wir beschranken 
uns im folgenden Unterabschnitt auf die Vorausberechnung der Intensitatsanderung 
von Luftdruckgebilden. 

f) Reehenformeln flir die Intensitatsanderung von Luftdruekgebilden. 

S. PETTERSSEN 1933, 1935 hat Gleichungen angegeben, welche die Geschwindig
keit und die Beschleunigung, mit der sich das barische System verandert (Ver
tiefung und Absterben einer Zyklone, Verstarkung und Abschwachung einer Anti
zyklone) in Beziehung setzen zu den Druck- und Tendenzwerten auf der synop-
tischen Karte. . 

Die zeitliche Druckanderung in einem Punkt des Systems wird durch folgende 
allgemeine Gleichung gegeben: 

iJp + c \}p, a t ( 1) 

wo C die Geschwindigkeit des barischen Systems, -~;. die Tendenz und \} P der 

barische Aszendent in dem betrachteten Punkt ist; ~r5~. - die zeitliche Druck

anderung - kann als barische Tendenz interpretiert werden, welche an einem 
mit dem barischen System bewegten Barographen abgelesen wird. 

Fur das Zentrum des Systems (\7 P = 0) geht die G1. (1) uber in 

r5p 
7ft 

ap 
at ' (2) 

d. h. die zeitliche Druckanderung im Zentrum ist gleich der barischen Tendenz da
selbst; die entsprechende Beschleunigung der Druckanderung betragt 

(3) 

wo 

PI0l = -i;~t = die Komponente des isallobarischen Aszendenten nach der Achse. x; 

P200 = -fJ = die Krummung (oder Steilheit) des Druckprofils nach der Achse x; 

POll = iJiJ;~t = die Komponente des isallobarischen Aszendenten nach der Achse y; 

iJ2 p . 
P020 = iJy2 = dIe Krummung des Druckprofils nach der Achse y. 

Die GroBen P101' P200' POll> P020 kann man annahernd folgendermaBen bestimmen: 
Bedeuten p(x, 1/), T(x, 1/), LI T(x, 1/) den Druck, die Tendenz und die Anderung der 
Tendenz wahrend drei Stunden im Punkt (x, y) und tragt man, unter Zugrunde
legung einer beliebigen Langeneinheit (z. B. drei Aquatorgrade) auf der Achse x 
die Punkte (1,0), (1/2,0), (0,0), (_1/2,0), (-1,0) ab, so erhalt man folgende an
nahernde Gleichungen: 

Plol = Tfl/.,O) - T(_l/., 0) 

P200 = p(I,O) - 2 p(O,O) + p(-I,O). 
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Durch eine analoge Konstruktion kann man auf der Achse die GroBen POll' P020 

bestimmen. 
Der Betrag der Druckanderung im Zentrum wahrend der Zeit t kann, unter 

der Annahme, daB der ProzeB mit gleichformiger Beschleunigung vor sich geht, 
nach folgender Gleichung bestimmt werden: 

(4) 

Hier muB dieselbe Zeiteinheit t genommen werden, wie bei der naherungsweisen Be
stimmung der in der Gleichung enthaltenen GroBen, namlich drei Stunden. 

Auf dieser Grundlage hat PETTERSSEN, unter Beriicksichtigung frontologischer 
Gesichtspunkte, eine groBe Anzahl prognostischer RegeIn sowohl qualitativer als 
auch quantitativer Natur abgeleitet; sie werden im Abschnitt 74 wiedergegeben 
(RegeIn 119 bis 135). 

65. Der Ban der Zyklone. 

a) Die Struktur der jungen Zyklone (Wellenzyklone). 

(X) Stromungs- und Druckfeld. Abb. 170 zeigt das Modell der jungen Zyklone von 
T. BERGERON 1937 (2). Wie schon erwahnt, wurde dieses Zyklonenstadium von 
J. BJERKNES, von dem die klassische Darstellung des Schemas stammt (1919), 
auch "Idealzyklone" genannt; es ist durch einen offenen Warmsektor an der Erd
o berflache charakterisiert. 

Da ja die Isobaren bereits in geringer Hohe iiber dem Boden den Stromlinien 
nahezu parallel verlaufen, laBt das Modell in Abb. 170 auch einen unmittelbaren 
RiickschluB zu auf die Anordnung der Bodenisobaren in der jungen Zyklone. 1m 
Warmsektor entspricht der einheitlichen Siidweststromung ein annahernd gerad
liniger Isobarenverlauf. Entlang der Fronten machen die Isobaren einen Knick; im 
Bereich der Kaltluft weisen sie ebenso wie die Stromlinien eine mehr oder minder 
starke Kriimmung auf. Innerhalb der Isobaren niedrigsten Wertes, am Warmsektor
scheitel, liegt der Luftdruck nur selten um mehr als 15-20 mb unter dem Druck
wert des zugrunde liegenden ungestorten Drucksystems; tiefer sinkt er in der Regel 
erst im Zentrum bereits okkludierter Zyklonen. 

Abb. 170 zeigt oben und unten auch je einen Vertikalschnitt durch den Zyklonen
bereich. Der untere Schnitt verlauft siidlich yom Zyklonenzentrum und durchquert 
somit den Warmsektor. Er macht einerseits die Hebung der Warmluft und die 
Ausbildung des typischen Wolkensystems iiber der Warmfront, anderseits die 
bekannte Wolkenbildung und Stromungsverteilung im Bereich der Kaltfront (mit 
angedeuteter leicht absteigender Komponente iiber der Frontflache) ersichtlich. 
In dem nordlich yom Zyklonenzentrum durchgefiihrten Schnitt beriihrt die Front
flache die Erdoberflache nicht; unter ihr findet sich durchwegs Kaltluft, die aller
dings von frontalen Niederschlagen durchsetzt wird. 

Betont sei, daB die Warmluft sich in einer jungen Zyklone im ganzen rascher 
bewegt als die StOrung selbst; iiber dem vordringenden Kaltluftkeil sinken daher 
andauernd neue Warmluftmassen herab, die iiber den zuriickweichenden Kalt
luftkeil wieder aufgleiten. 

Die Stromungsverhaltnisse in der Hohe iiber jungen Zyklonen kommen spater 
noch einmal zur Sprache (Abschnitt 68b). Unter Verweis auf Abb. 188 (mittleres 
Stadium) sei hier nur folgendes festgestellt: Uber dem zuriickweichenden Kaltluft
keil haben die Stromlinien antizyklonalen Verlauf und divergieren, iiber dem 
vordringenden Kaltluftkeil haben sie zyklonale Kriimmung und konvergieren. 
Hierdurch sind jene Druckanderungen bestimmt, welche sich bei der Analyse des 
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Bodenbarogramms als Divergenzglied zu den thermisch bedingten Druckanderungen 
des Advektionsgliedes hinzugesellen. Wir haben sie in Abschnitt 64e kennengelernt. 
Dem von J. BJERKNES dargestellten schematischen Verlanf des Bodenbarogramms 
der Abb. 169 entspricht vollig der tatsachliche Gang der meteorologischen Elemente 
beim Vorubergang einer jungen Zyklone, wie er in Abb. 171 fur einen typischen 
Fall dargestellt ist. Das zugehorige synoptische Kartenbild (Analyse von T. BER
GERON) zeigt Abb. 172. 

Einen anderen Typus des Boden)Jarogramms stellt der in Abb. 167 dargestellte 
Fall vor: der Luftdruck sinkt auch nach dem Kalteeinbruch weiter. Es handelt 
sich hier jedoch nicht urn eine junge und offene, sondern urn eine bereits gealterte 
Zyklone. Es ist dies jener Typus, welcher nach v. FICKERS Untersuchungen zum 
mindesten in Mitteleuropa vorwiegt. 

Es sei noch bemerkt, daB die Drucktendenzen im vorderen Teil des Warm
sektors (knapp hinter der Warmfront) Auskunft daruber geben, ob sich die Zyklone 
noch im Stadium der Vertiefung befindet oder nicht. Ersterenfalls sind sie deut
lich negativ. An der Ruckseite des Warmsektors (vor der Kaltfront) versagt 
dieses Kriterium, weil hier, wie schon erwahnt, oft ein prafrontaler Druck
fall auftritt. 

1875 NOVEMBER 13c:' 14~ 
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Abb. 171. Aufzeichnungen des Verlaufs der meteorologischen Elemente beim Voriiberzug der Zyklone vom 12. bls 
14. November 1875 in Falmouth. [Nach BERGERON 1935 (1).] 

Die nachfolgenden Ausfiihrungen uber die Verteilung der meteorologischen 
Faktoren im Bereich einer jungen Zyklone konnen verhaltnismaBig kurz gehalten 
werden mit Rucksicht auf die ausfiihrliche Beschreibung, welche den Wetter
erscheinungen an der Warmfront und Kaltfront bereits in den Abschnitten 58 
und 59 gewidmet worden ist. Vorausgesetzt sei, daB es sich urn eine Polarfrontzyklone 
handelt und daB wir zunachst die Verooltnisse rechts von der Bahn des Zyklonen
zentrums betrachten. 

{3) Die Wetterverhaltnisse in der prazyklonalen I{altluft. 1m Inneren der pra
zyklonalen Kaltluft herrscht, solange hohe Wolken fehlen, zunachst infolge instabiler 
Schichtung meist noch eine mehr oder minder rege Konvektion, welche sich im 
Auftreten von Cb oder Cu auBert. Sobald das typische Wolkensystem der Warm
front aufzuziehen beginnt, wird die Insolation in steigendem MaB behindert und die 
Konvektion immer mehr gedampft. Das Haufengewolk unter dem Cs-As-Schirm 
nimmt daher zusehends flachere Formen an und verschwindet schlieBlich voll
standig. 

Bei weiterer A nniiherung der Warm/rant kommt es numnehr zu den bereits in 
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A bschnitt 58 geschilderten charakteristischen Erscheinungen und V organgen, der 
Verdichtung und Vertiefung des Wolkensystems, dem Eintritt von Dauernieder
schlagen bei langsam auffrischendem Wind, wobei eine eventuell vorhandene Boden
inversion zerstOrt wird, dem Auftreten von Frontalnebel, wofern der Wind nicht 
zu stark geworden ist usw. Das Niederschlagsgebiet deckt sich dabei ziemlich genau 

Abb. 173. Elne junge Zyklone auf der synoptischen Karte, 

mit dem prafrontalen Zentrum des Druckfallgebiets, woraus nicht - wie es in 
der Geschichte der Meteorologie Ofter geschehen ist - eindeutig geschlossen werden 
kann, daG der Druckfall den Niederschlag hervorruft oder der Niederschlag den 
Druckfall; es haben vielmehr beide Erscheinungen ein und dieselbe Ursache, nam
lich ein Aufgleiten der Warmluft liber die Frontflache. 

Unmittelbar vor der Ankunft der, Warmfront kann schlieBlich, wie Abb.170 
zeigt, der Regen (oder Schneefall) in Nieseln libergehen; dort namlich, wo die 
W olkenmassen der Warmfront nicht mehr die Eiskeimgrenze erreichen. 

Auch gewisse Abweichungen von diesen typischen Wetterverhaltnissen in Ab
hangigkeit yom Stabilitatsgrad der aufgleitenden Warmluft sind im Abschnitt 58 
bereits beschrieben worden; das Auftreten von Gewittern bei besonders labiler 
Schichtung der Warmluft (vor aHem kontinentaler Tropikluft, siehe Abschnitt 53, b) 
sowie die Auflosung des Wolken- und Niederschlagssystems beim Eindringen der 
Warmfront in ein Hochdruckgebiet (Umwandlung in eine Abgleitfront). 

y) Die WetterverhiUtnisse illnerhalb des Warmsektors. Zunachst muG man sich 
mit dem Gedanken vertraut machen, daG sich der Einbruch der Tropikluft in sehr 
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groBer Hohe als Temperaturfall auBert, dort namlich, wo sie das warme Tropo
pausental zuriickdrangt (vgl. z. B. Abb. 193). Sofortige, mehr oder minder starke 
Erwarmung bringt die Tropikluft naturgemaB im ganzen Hohenbereich der zuriick
weichenden Warmfront. 

Wie im allgemeinen, so ist die Warmluft auch innerhalb des Warmsektors weniger 
labil geschichtet als die Kaltluft. Immerhin gibt es diesbeziiglich jahrzeitliche und 
gebietsweise Unterschiede; iiberdies wird die Schichtung der Warmluft gegen die 
Kaltfront zu immer weniger stabil, wie wir noch sehen werden. 

1m Herbst und Winter, wo die Ausstrahlung iiberwiegt, ist die Schichtung der 
iiber das Binnenland nordwarts stromenden Tropikluft meist ausgesprochen stabil. 
In Westeuropa, wo es sich dabei in der Regel um maritime Tropikluft handelt, 
kann man, wenn man von der siidlichen Peripherie gegen das Zentrum der Zyklone 
fortschreitet, gemaB Abb. 207 folgende allmahlich ineinander iibergehende Wetter
zonen unterscheiden: im antizyklonalen subtropischen Teil heiteres Wetter, bedingt 
durch Absinken und Divergenz der Luft am Boden; dann, in einer weiter nordlich 
gelegenen Zone, wo die Tropikluft sich yom Boden aus immer mehr abkiihlt, eine 
Be- oder St-Decke; weiter nordwarts Vertiefung der St-Decke stellenweise bis zum 
Boden und daher Auftreten von Nebel. SchlieBlich werden bei weiterer Annaherung 
an die Polarfront die machtigen St und Nebel kolloid-labil und scheiden Nieseln aus. 
Da sich im Warmsektor die Drucksenkung in Richtung auf die Kaltfront gewohn
lich noch einmal verstarkt, sind in seinem Westteil die erwahnten Kondensations
vorgange meist starker entwickelt als in seinem Ostteil. Die eben beschriebenen 
Wolken- und Niederschlagszonen erstrecken sich daher statt von W nach E eher 
von SW nach NE. 

Bisweilen fallt innerhalb des Warmsektors mcht nur Nieseln, sondern grofJ
tropjiger Niederschlag nicht konvektiven Ursprungs. H. MARKGRAF 1932 und 
R. SCHERHAG 1935 haben solche Falle beschrieben und durch eine Hebung der 
Luft infolge allgemeiner Einengung des Warmsektors durch Kaltluft bzw. infolge 
von freier (nicht an Fronten gebundener) Konvergenz am Boden erklart. Ein 
aerologisches Studium dieser Erscheinung steht noch aus, doch ist von vornherein 
wahrscheinlich, daB bei ihr das schon friiher erwahllte AusflieBen von Luft gegen 
den Gradienten in der Hohe eine gewisse Rolle spielt. "Oberdies ist zu bedenken, 
daB der St in der winterlichen Warmmasse bei einigermaBen starkerer Vertikal
entwicklung das Eiskeimniveau erreichen und dadurch zur Ausscheidung groB
tropfigen Niederschlags veranlaBt werden kann (siehe Abschnitt 41, b). 

Etwas anders sind die Verhaltnisse im Fruhiahr und besonders im Sommer. 
wo die Tropikluft bisweilen, namentlich wenn sie aus dem Inneren RuBlands stammt 
oder aber gar Meergebiete iiberstrichen hat, bereits mit einer deutlich feuchtlabilen 
Schichtung im Warmsektor ankommt. In ihr konnen dann Wolken konvektiven 
Charakters und sogar Gewitter auftreten (Abschnitt 53, b). 

Anderseits gibt es Wetterlagen, wo die Warmluft im Warmsektor auBerordent
lich trocken eintrifft, besonders dann, wenn sie beim "Oberschreiten eines Gebirges 
(Alpen, Pyrenaen!) durch FohneinfluB ihre Feuchte verloren hat; in einem solchen 
Fall kann der Himmel im Warmsektor iiberwiegend heiter bleiben. 

~) Das "Voreilen der Kaltluft" fiber dem Warmsektor. Besonders interessant, 
ja bis zu einem gewissen Grad ratselbaft gestaltet sich die thermische Struktur 
der Zyklone im ruclcwartigen Teil des Warmsektors. Fast aIle Vertikalschnitte 
durch junge Zyklonen (vgl. Z. B. die Abb. 160, 184 und 191) zeigen in hOheren 
Schichten eine allmahliche Senkung der Isothermen gegen die Kaltfront. Dieser Be
fund deckt sich mit wiederholten Feststellungen - zuerst von H. V. FICKER 1922-, 
daB der Bodenkaltfront in der Rohe eine Abkiihlung vorausgeht. In der jungen 
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Zyklone kann diese Abkiihlung schon mehrere hundert Kilometer vor der Kalt
front beginnen. Sie ist offenbar nicht lediglich dadurch bedingt, daB der nahende 
Kaltluftkeil die angrenzende Warmluft anhebt (Abschnitt 57, c). 

Der in der Rohe der Kaltfront vorauseilenden Abkiihlung (prafrontale Ab
kiihlung) entspricht eine fortschreitende Labilisierung der hOheren Luftschichten. 
Dies auBert sich zunachst im Auftreten von A8 castellatu8 und Ac castellatus in 3-5 km 
Rohe mitten im Warmsektor. AnschlieBend daran entwickeln sich in immer tieferen 
Niveaus au und abo E. DINIES 1937 hat dieses allmahliche Tiefergreifen der feucht
labilen Umlagerung vor dem Kaltfront-ab schematisch dargestellt. Sein Schema 
stiitzt sich auf die Annahme, daB die Polarluft infolge der allgemeinen vertikalen 
Windzunahme die Bodenfront in der Rohe mehr und mehr iiberhole. Dies ist aller
dings gleichbedeutend mit dem Verzicht auf die iibliche Vorstellung, daB die Polar
luft in geschlossener Keilform vordringt. 

Neues Licht haben J. BJERKNES und E. PALMEN 1937 auf diese Frage geworfen. 
1m Zug einer der griindlichsten aerologischen Zyklonenuntersuchungen, iiber die 
wir bisher verfiigen, konnten sie zeigen, daB die Rohenabkiihlung vor der Boden
kaltfront nicht etwa yom Voreilen der Polarluft in der Rohe, sondern vielmehr 
yom ZufluB kalter Tropikluft herriihrt. In der jungen Polarfrontzyklone fiihrt 
die Tropikluft der hOheren Troposphare - wie schon aus Abb. 168 ersichtlich 
- erhebliche horizontale Schwingungen in meridionaler Richtung aus. 1m Warm
sektorbereich stammen ihre Luftteilchen aus niedrigeren Breiten und sind 
daher ausgesprochen warm. Dagegen stromt die Tropikluft oberhalb der ein
gebrochenen Polarluft vorwiegend aus nordlicheren Gegenden, wo sie ihre Warme 
durch Ausstrahlung teilweise verloren hat; sie ist daher hier wesentlich kalter als 
im Innern des Warmsektors. Ja, ihre Kalte macht sich bereits oberhalb und sogar 
vor der Bodenkaltfront geltend, obwohl sie hier schon gegen Nordosten umgelenkt 
ist. Nicht einmal die Tatsache, daB sie iiber dem Polarluftkeil abgleitet und sich 
dabei adiabatisch erwarmt, kann es verhindern, daB sie eine Abkiihlung erzeugt 
und als kalte Tropikluft auftritt. 

Weitere Untersuchungen von v. MIEGHEM 1939 (3) und von J. BJERKNES-
P. MILDNER-E. PALMEN-L. WEICKMANN 1939 scheinen diese Erklarung "der Rohen
abkiihlung vor dem Kalteeinbruch am Boden zu bestatigen. 

Die an spaterer Stelle eingesetzte Abb. 175 zeigt diese charakteristische Strolll
linienanordnung der Tropikluft in einer Zyklone. 

e) Die Wetterverhiiltnisse an der Kaltfront und in der postzyklonalen Kaltluft. 
In Abb. 170 entsprechen die fUr die Kaltfront charakteristischen Erscheinungen 
ebenso wie das prafrontale Wolken- und Niederschlagsgebiet jenem Fall, wo 
es sich um eine Kaltfront zweiter Art (Abschnitt 59) handelt. Es hat sich -
in Abweichung von dem Schema J. BJERKNES' und SOLBERGS aus dem Jahre 1921-
gezeigt, daB diese FaIle in der jungen Zyklone in der Tat weitaus vorwiegen. Zur 
allgemeinen Konvergenz und Rebung der Warmluft vor der Kaltfront gesellt sich 
allerdings noch eine Reihe von Effekten, welche die Ausbildung prafrontaler Nieder
schlage begiinstigen, so z. B. die vorhin erwahnte Verstarkung des Nieselns bei 
Druckfall, die Abkiihlung der Tropikluft in der Rohe usw. 

Rinsichtlich der iibrigen Begleiterscheinungen der Kaltfront in der Zyklone 
kann auf den Abschnitt 59 verwiesen werden. 

1m Inneren der po8tzyklonalen Kaltluft stellen sich in einiger Entfernung von 
der Front nach voriibergehender Aufheiterung wieder Wolken und Niederschlage 
ein, welche fiir das sog. "Riickseitenwetter" charakteristisch sind. Bei den atlantischen 
Polarluftzyklonen sind dies rasch wechselnde Raufenbewolkung mit Schauern 
in der instabil geschichteten maritimen Polarluft. Die GroBe des Temperaturriick-



348 

8 

Die Frontalstorungen. 

~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~ ~ 

Abb.174. Das "Okklusionsmodell" von BERGERON 1936. 

l... 
QJ 

::::.. 

ganges in der Kaltluft wird naturgemaf3 von der Lebensgeschichte der heiden Luft
massen abhangen, die von der Kaltfront gesondert werden; im Winter wird in Europa 
die postzyklonale Kaltluft im allgemeinen warmer sein als die prazyklonale, im 
Sommer dagegen kalter. 
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'fJ) Die Verhiiltnisse links von der Bahn des Zyklonenzentrums. Fur einen Ort in 
der Niederung, der links von der Bahn des Zyklonenzentrums liegt, fehlt jede sprung
hafte Anderung der meteorologischen Elemente; der Beobachter bleibt die ganze 
Zeit uber im Bereich der Kaltluftstromung, welche wahrend des Vorbeizuges der 
Storung allmahlich nach links dreht. 

Handelt es sich dabei um eine Polarluftzyklone mit ostlicher Fortbewegung, 
so dreht der Wind wahrend des Aufzuges des Os-As-Ns-Schirmes bei fallendem 
Luftdruck von Sudost langsam gegen Nordost und frischt auf. Dann treten lang 

ZeichenerkHirung zu Abb. 174. 
Harte.' 

3 'I-
0. 0 

7 8 9 to " ,2 - -- ............. ~ 
/lerfika/sclmtffe' 

1 Oumull" 
2 Schauer 

(3 

18 

Karte: 

3 Aufgleitregen 
4 Grenze des AI lO/lO 
6 Wannsektorregen 
6 Nieseln 
7 Stratus oder Nebel 
8 Warmfront 
9 Kaltfront 

10 lsobare 
11 lsallobare 

1¥ 

19 

12 lm HochdruckkeU: Os-Grenze. 
An der Front: Niesel-Grenze 

(5 

20 

(Ii '7 -- I111111111 

21 22 

Vertikalschnitte: 

13 Polarfront- oder TropopausefUiche 
14 lnnere Fr( ~tflitche 
15 Okkludiert, Frontflitche 
16 Stromllnle: 1m mitbewegten Koordinatensystem 
17 \ { Elsnadeln 
18 I Wolkenma se Trllpfchen 
19 Eiskeimgrenze 
20 Gewllhnllcher Nlederschlag 
21 Nieseln 
22 Warmluft 

Bezelchnungen der charakterlstischen Punkte des Okklusionsmodells In Abb. 174. 
Vertikalschnitt A: Vertikalschnitt c: 

a, (hlntere) A.-Grenze der umgebogenen Front. 
a. (hlntere) N.-Grenze der umgebogenen Front_ 
a. Obere Kaltfront, retrograd (= Warmfront). 
a. Obere Kaltfront, progressive 
a. (vordere) N.-Grenze der fortschreitenden Front. 
a. (vordere) A.-Grenze der fortschreitenden Front. 
a., (vordere) O.-Grenze der fortschreitenden Front_ 

Vertikalschnitt B: 
b, (hintere) As-Grenze der umgebogenen Boden

Warmfront. 
b. Boden-Warmfront, retrograd (= Kaltfront). 
b. (vordere) N.-Grenze der umgebogenen Boden

Warmfront. 
b. Boden-Warmfront, fortschreitend. 
b. Vordergrenze des neuen Aufgleitgewlliks der fort

schreitenden Warmfront. 
b. Hlntergrenze des alten Aufgleitgewijiks der fort

schreitenden Warmfront. 
b. 0 ber~ Kaltfront, fortschreitend. 
bs (vordere) N.-Grenze der fortschreitenden Warm

front. 
b. = (vordere) A.-Grenze der fortschreitenden Warm

front. 
b .. = (vordere) O.-Grenze der fortschreitenden Warm

front. 

C, = (vordere) O.-Grenze der nlIchsten SWrung. 
c. = (hintere) Ac-Grenze der Neben-Kaltfront. 
c. = lnduzierte Neben-Kaltfront. 
c. (vordere) N.-Grenze der Neben-Kaltfront. 
c. (hintere) Ac-Grenze der Haupt-Kaltfront. 
c. Okkluslonspunkt. 
c. (vordere) N.-Grenze der Haupt-Warmfront. 
Cs (vordere) A.-Grenze dar Haupt-Warmfront. 
c. (vordere) O.-Grenze dar Haupt-Warmfront. 

Vertikalschnitt D: 
d, (vordere) A.-Grenze der niichsten SWrung. 
d. (hintere) Ac-Grenze der Kaltfront-Welle. 
da Kaltfront der Kaltfront-Welle. 
d. Warmfront der Kaltfront-Welle. 
d. (vordere) Ns-Grenze der Warmfront der Kalt_ 

front-Welle. 
d. (hintere) N.-Grenze der Haupt-Kaltfront. 
d. = Haupt-Kaltfront. 
d. Niesel-Grenze vor dar Haupt-Kaltfront. 
d. Niesel-Grenze hinter der Haupt-Warmfront. 
d, • = Haupt-Warmfront. 
du = Niesel-Grenze (= hlntere N.-Grenze) vor der 

Haupt-Warmfront. 
dll = (vordere) N.-Grenze dar Haupt-Warmfront. 
dlS = (vordere) A.-Grenze der Haupt-Warmfront. 
d ll = (vordere) O.-Grenze der Haupt-Warmfront. 
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dauernde Niederschlage auf, ohne daB sich die Wolkenbasis bis zum Boden senkt, 
doch kann der Raum zwischen Erde und Wolken von den Auslaufern der Frontal
nebelzone ausgefiillt sein. Unter weiterer Drehung des Windes von Nordost gegen 
Nordwest beginnt ein allmahlicher Luftdruckanstieg; die Wolkendecke hebt sich 
etwas rascher als sie sich vorher gesenkt hat, die Niederschlage horen auf und das 
Wolkensystem zieht in der Reihenfolge der Formen Ns-As-Os wieder abo Infolge 
zunehmender Konvektion konnen sich nunmehr lokale Haufenwolken mit Schauern 
ausbilden; die Gipfel der Ob breiten sich dabei oft an der Grenzflache der oberen 
Tropikluft, die als Sperrschicht wirkt, aus. 

Liegt der Ort weiter weg von der siidlicher verlaufenden Bahn des Depressions
zentrums, so sieht der Beobachter den Wolkenschild der Zyklone am siidwestlichen 
Horizont auftauchen und am siidostlichen Horizont verschwinden, wobei der Zenith 
gegebenenfalls die ganze Zeit iiber wolkenfrei bleibt. Ja es kann vorkommen, 
daB die Wolkenschilde zweier aufeinanderfolgender Zyklonen gleichzeitig am 
Horizont sichtbar sind, z. B. ein abziehender im Siidosten und ein aufziehender 
im Siidwesten; beida konnen einander - offen bar in verschiedenen Hohen -
"ii berschneiden", was in einer Kreuzung der stets frontparallelen Os- und As
Faserung zum Ausdruck kommt. 

Hohere Berggipfel links von der Zyklonenbahn tauchen in der Nahe des De
pressionszentrums oft in die obere Warmluftschale (Abb.170 oben) ein. Nebel 
und Niederschlag konnen dann fiir eine Zeitlang aussetzen; zumindest aber tritt 
eine voriibergehende Temperatursteigerung und Winddrehung ein, meist auch 
eine Zunahme der Windgeschwindigkeit. Durch die orographische Beeinflussung 
der Luftstromungen, vor allem durch luvseitige Hebung der Luft, werden die 
Wetteranderungen auf den Berggipfeln allerdings manchmal uniibersichtlich. 

1m allgemeinen sind fiir einen Ort links von der Storungsbahn die Wetter
verhaltnisse beim Voriibergang einer jungen und einer gealterten Zyklone einander 
viel ahnlicher als fiir einen Ort rechts von der Storungsbahn. 

b) Die Struktur der gealterten Zyklone (Wirbelzyklone). 
IX) Allgemeines iiber die Natur okkludierter Zyklonen. Die bisher beharulelte 

Wellenzyklone ist, wie schon gesagt, nur ein kurzes (12 bis 24 Sturulen dauerrules) 
Durchgangsstadium im LebensprozefJ einer zyklonalen Swung. Dagegen verharrt 
die Zyklone im okkludierten Stadium verhiiltnismiifJig lange. Das in Abb. 170 
wiedergegebene Modell einer Wellenzyklone mit noch offenem Warmsektor kann 
auf solche Depressionen nicht angewendet werden. T. BERGERON 1936 hat 
daher fiir die okkludierte Zyklone ein besonderes Modell entworfen, das in 
Abb. 174 dargestellte "Okklusionsmodell". Es bezieht sich auf den vorwiegenden 
Fall der Warmfrontokklusion und wird weiter unten in seinen Einzelheiten be
schrieben werden. 

Bei Beginn der Okklusion ist am Boden der Druck im Depressionszentrum meist 
um 15-20 mb unter die Druckwerte der ungestOrten Umgebung gesunken. Die Zyklone 
wird dabei in der Regel durch ein System geschlossener lsobaren mit ziemlich 
erheblichen Gradienten reprasentiert. Da namentlich im Winter auf den synopti
schen Karten der gemaBigten Breiten die Depressionen meist eine Tiefe von mehr 
als 20 mb aufweisen, ist anzunehmen, daB es sich dabei um bereits okkludierte 
Zyklonen handelt, die sich infolge erneuter Temperaturasymmetrie noch eine Zeit
lang vertiefen. 

Das wesentlichste Merkmal einer okkludierten Storung ist, daB ihr zentraler 
Teil in weitem Bereich vollig von Kaltluft wachsender vertikaler Machtigkeit unter
spiilt ist. Sie stellt somit - im Fall der Polarfrontzyklone - einen Polarluftwirbel 
vor. Aber auch die vom Boden abgehobene Warmluft, soweit sie nicht wahrend 
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Abb. 175. Stromlinlenverlauf der Tropikluft in ciner Zyklone vor und nach der Okkluslon. Isohypsen und Front
fliichen gestrlchelt. (Nach J. BJERKNES und P.UMEN 1937.) 

ihres Aufgleitens tiber die Warmfrontfliiche nach rechts abgeflossen ist, ist in zyklo
nischer Rotation begriffen. Sie kann also, wie J . BJERKNES und E. P ALMEN 1937 
fur einen sehr eingehend untersuchten Fall gezeigt haben, ober der Kaltluft einen 
Tropiklultwirbel bilden (Abb. 175; vgl. auch die Karten in Abb. 246-250, welche 
die Bodenanalyse dieses Falles wiedergeben). In diesem Wirbel setzt die Tropik-
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luft ihre aufsteigende Bewegung fort, bis sie mit der umgebenden Polar
luft ins Gleichgewicht kommt. Dies ist dann der Fall, wenn sie sich bis auf 
·deren Temperatur abgekiihlt hat. Zu einer solchen Transformation von Tropikluft 
in Polarluft mUf3 es im oberen, zentralen Teil jeder ausgedehnten, okkludierten 
Zyklone kommen. Sie stellt das notwendige Gegenstiick zur Transformation von 
Polarluft in Tropikluft vor, welche so haufig in den unteren Schichten der subtropi
schen Hochdruckgebiete vor sich geht. 

Besonderes Interesse verdienen auch die Vorgange hinter dem Zyklonenzentrum. 
Hier gehen die zyklonisch gekriimmten Hohenisobaren iiber dem allgemeinen Kaltluft
abhang haufig in die Form eines kriiftigen Drucktroges iiber, der sich - nach der 
Theorie von J. BJERKNES 1937 infolge Divergenz der unteren Luftstromung - bis zum 
Boden durchsetzen kann. Gleichzeitig und im Zusammenhang damit senkt sich die 
Tropopause iiber die3em Gebiet tief herab (Bildung eines Tropopausentrichters). 

Darauf kommen wir in der folgenden naheren Betrachtung des Okklusions
modells noch zuriick. 

Der Aufbau der Fronten, welche der okkludierten Storung angehoren, die 
frontalen Wolkenzonen, Niederschlagsgebiete, isallobarischen Systeme usw. sind 
bereits frtiher beschrieben worden; das Okklusionsmodell bietet die Moglichkeit, 
aIle diese Erscheinungen mit einem Blick ("synoptisch") zu erfassen. 

(J) Die Erscheinungen am Tropikluftrand der okkludierten Zyklone. Der 
unterste Schnitt D der Abb. 174 ftihrt in seinem rechten Teil durch den Warm
sektor und entspricht daher zwischen den Abszissenpunkten 1250 und 2500 km dem 
unteren Vertikalschnitt des Modells der jungen Zyklone (Abb.170). Die Tropo
pause hat hier die Gestalt einer ganz flachen Welle in etwa 9-11 km Hohe. Sie 
ist hoher und kalt tiber der Warmfront, tiefer und warm iiber der Kaltfront. 

Auch die Druckschwankungen am Boden entsprechen hier denjenigen, die im 
vorigen Unterabschnitt a als normal fiir eine junge Zyklone angegeben worden 
sind, mit einem Druckanstieg hinter der Kaltfront. 

Der linke Teil des Schnittes D fiihrt durch eine WellenstOrung. Am zurtick
hangenden, noch nicht okkludierten Ast der Kaltfront entsteht nicht selten eine 
neue Welle, und zwar vermutlich dadurch, daB bier das quasistationare frontale 
Windfeld durch die Randwirkung des dem umgebogenen Okklusionsende ange
hOrenden Stromungsfeldes gestort wird. Diese Welle ist wohl stets ein Schnellaufer. 
Falls sie stabil ist, so erlischt sie entweder bald oder wandert rasch in den okklu
dierten Teil der Storung hinein, wo sie dem· Zugriff der Analyse entschwindet. 
Falls sie jedoch - bei groBerer Wellenlange - instabil ist, so kann sie rasch ver
wirbeln und den Platz der ursprtinglichen "Mutterzyklone" einnehmen. 

Der in Abb. 174 nach oben zu folgende Vertikalschnitt Gist durch den Okklusions
punkt der Zyklone gelegt. Hier steht die Tropikluft zum letztenmal mit der Erd
oberflache in Bertihrung; sonst ist sie von der frischen und immer hoher an
schwellenden Polarluft bereits weit vom Boden abgehoben. Aber auch nach oben 
zu ist ihr Spielraum beschrankt worden: die Tropopause liegt hier bereits merklich 
tiefer als im Schnitt D. 

Beim Abszissenpunkt 1100 km finden wir eine sekundare Kaltfront, welche im 
Tiefdrucktrog des umgebogenen Okklusionsendes entstanden ist. Auf diese Er
scheinung kommen wir noch spater zuriick. Dem ganzen schematischen Schnitt G 
scheint der Vertikalschnitt des von J. v. MIEGHEM 1937 aerologisch untersuchten 
Falles vom 25. Januar 1935 (vgl. Abb. 176) gut zu entsprechen: Dichtes Gewolk, 
welches zum Teil Niederschlag ausscheidet, findet sich nur tiber der Warmfrontflache 
und unter der Kaltfrontflache. Der Raum tiber der Kaltfrontflache, welche als Abgleit
flache eine ausgesprochene Temperaturinversion reprasentiert, ist vollig wolkenfrei. 
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y) Die Verhiiltnisse im Zykloneninneren. Wie aus dem Horizontalschema der 
Abb. 174 ersichtlich, liegt das Zentrum des Druckfallgebietes zwischen dem Zyklonen
zentrum und dem Okklusionspunkt. A. REFSDAL 1930 hat die Vermutung ausge-

-'" 

Abb.177. Druckfall im Bereich okkludierter Zyklonen. (Nach REFSDAI. 1930.) 

sprochen, daB die Lage des Fallzentrums von der Feuchtlabilitat der okkludierenden 
Polarluft abhange;l wir gehen auf diese Einzelheiten hier nicht naher ein. 

1 In Abb. 177 bezeichnet: I = Sich vertiefende Zyklone mit echtem feuchtlabilem 
Warmsektor. II = Okkludierte Zyklone. Stabile Luft an der Riickseite. Schnell 
sterbend. III = Okkludierte Zyklone mit feuchtlabiler Riickseite. Die Zyklone ver
tieft sich weiter. IV = Okkludierte Zyklone mit feuchtlabiler Riickseite. Die Zyklone 
vertieft sich nicht, es entstehen aber liingere Zeit hindurch groI3e Windstarken an der 
Front. 
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Je naher wir dem Tiefdruckzentrum der Zyklone kommen, durch welches 
Schnitt B hindurchfuhrt, urn so mehr ist die Tropikluft yom Boden durch frische 
Polarluft abgehoben; wie wir uns hier den Verlauf der Fronten raumlich vorzustellen 
haben - es handelt sich bei unseren Betrachtungen stets urn den vorwiegenden 
Fall einer Warmfrontokklusion - zeigt uns Abb. 178. Die untere Warmfront endet 
im Depressionszentrum an der Erdoberflache, die obere Kaltfront dagegen im 
entsprechenden Zentrum an der oberen Kaltluftgrenze, welches - wegen der be
kannten Neigung der Hohenachse der Depression - meist einige hundert Kilometer 
we iter nordwestlich und urn so hoher liegt, je mehr die Zyklone okkludiert ist. 
Die Schnittlinie zwischen der ursprunglichen Warmfrontflache und der Kaltfront
flache steigt somit schraubenfOrmig yom 
Okklusionspunkt zum oberen Depres
sionszentrum an. Ein analoges Schema 
kann man auch fUr die Kaltfrontokklu
sion entwerfen. 

Mit J. BJERKNES und E. P ALMEN 1937 
und J. BJERKNES-P. MILDNER-E. P ALMEN
L. WEICKMANN 1939 mussen wir nun an
nehmen, daB inzwischen die Verwirbelung 
der noch in der Rohe vorhandenen Tropik
luft weit gediehen ist. Urn das anschau
lich zu machen, haben wir uns zu iiber
legen, in welcher grundsatzlichen Weise 
sich der Frontverlauf in der Rohe von 
dem Frontverlauf an der Erdoberflache 
unterscheidet. Auskunft daruber gibt 
uns der Verlauf der Isohypsen der Front
flache: in einem bestimmten Niveau 
ist der Frontverlauf identisch mit dem 
Verlauf der betreffenden Isohypse. In

y 

z I 
I 
I 
I 
I 
I 
I 

- ---.)---------
". I 

Abb.178. Riiu1I1liehc Darskllung ciuer Warmfront
okklusion. [Nach BERGERON 1934 (2).] 

folge der sanften Neigung der die Kaltluft uberdachenden Frontflachen ist der 
Frontverlauf in der Rohe stets gegen die Bodenberandung der Kaltluft zu
ruckverlegt; mit zunehmender Rohe nimmt also die horizon tale Ausdehnung 
der Warmluft zu, wie ja auch die Vertikalschnitte zeigen. Verfolgen wir nun 
in Abb.175 unten z. B. die Isohypse 4 km, so sehen wir, daB in dieser Rohe 
das in Abb. 250 sichtbare Zyklonenzentrum noch im offenen Warmsektor liegt, oder 
mit anderen Worten, daB tiber dem Polarluftwirbel am Boden ein Tropiklu/twirbel 
in der Hohe vorhanden ist. Allerdings ist die Tropikluft bereits in rascher Abkuhlung, 
d. h. in Umwandlung in Polarluft begriffen. 

In dem soeben beschriebenen Fall ist ubrigens die Verwirbelung der Zyklone 
noch nicht so weit fortgeschritten, wie auf BERGERONS Schema der Abb. 174; im 
letzteren finden wir, daB sich uber dem Tiefdruckzentrum am Boden (etwa bei 
Abszissenpunkt 1300 km des Schnittes B) die unten eingestromte Polarluft bereits 
fast bis zur Tropopause aufwolbt, die sich ihrerseits an dieser Stelle beinahe bis 
zum 6-km-Niveau herabgesenkt hat. Wir stehen hier knapp vor der Schlu(3phase 
der Zyklonenentwicklung, in welcher das Tropopausental mit dem Druckminimum 
zusammenfallt. 

Dem Schema des Schnittes B scheint gut zu entsprechen der Vertikalschnitt 
der Abb. 167 (zugehorige Karte in Abb. 166), wenngleich in diesem Fall die 
Tropopause nicht sehr tief herabgesunken ist; man beachte jedenfalls, daB der 
Luftdruck am Boden seinen tiefsten Stand in der Mitte des Kaltluftberges erreicht. 
Ein filr ein Zyklonenzentrum in seiner SchluBphase sehr typischer Vertikalschnitt 

23* 
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ist jener der Abb.31 der kurzlich erschienenen Untersuchung J. BJ-!pRKNES-
P. MILDNER-E. PALMEN-L. WEICKMANN 1939 (Aufstiege von Bergen und As). 

Zu bemerken ware noch, daB vor Eintritt dieser SchluBphase das Vorhanden
sein einer Tropikluft-Wirbelstromung in der Rohe uber eine friiher schwer verstand
liche Erscheinung AufschluB gibt: 

Der westwarts gerichtete Teil der Tropikluft-Wirbelstromung gleitet iiber 
die ostwarts vordringende Polarluft auf; daraus erklart sich die oft beobachtete 
retrograde Fortbewegung der Niederschlagszone nordlich yom Zyklonenzentrum 
(vgl. auch die Karten in Abb. 246 bis 250, welche die Bodenanalyse des von J. 
BJERKNES und E. PALMEN untersuchten Falles yom 15. bis 17. Februar 1935 wieder
geben). 

Zu Schnitt A der Abb. 174 ist nichts besonderes zu sagen. Er gleicht im wesent
lichen dem oberen Schnitt der Abb. 170 fUr die offene Zyklone; die kleine Polarluft
aufwolbung zwischen den Punkten a3 und a4 riihrt von der Uberschiebung der alten 
Kaltluft durch die obere Kaltfront der Okklusion her. 

15) Die Zyklonenriickseite und der Tropopausentrichter. Wir betrachten schlieB
lich noch einmal das obere Rorizontalschema der Abb. 174. Wir sehen, daB im 
Tiefdruckzentrum die Bodenwarmfront in ein kurzes Kaltfrontstiick ubergeht, das 
etwas aus dem Zentrum herausragt: es ist dies das sog. abgebogene Okklusionsende, 
das uns schon von friiher her bekannt ist. 

In der Verlangerung dieses abgebogenen Okklusionsendes finden wir nun bei 
vielen stark verwirbelten Zyklonen einen ausgesprochenen Tiefdrucktrog, der sich 
durch recht eigenartige Eigenschaften auszeichnet. Er wandert namlich (mit dem 
Tiefdruckzentrum) viel langsamer weiter als es den erheblichen Gradienten ent
spricht, die er im Luftdruckfeld erzeugt. Oder mit anderen Worten, es ist ein und 
dieselbe Luft, die den Tiefdrucktrog mit Sturmgeschwindigkeit umholt bzw. uber
holt. Der Tiefdrucktrog ist daher in der Regel nicht mit einer Luftmassengrenze 
identisch und ist frontenlos, wie E. PALMEN 1935 betont, der diese Erscheinung 
zum erstenmal untersucht hat und die Wetterdienste warnt, hier eine wirkliche 
Front einzuzeichnen, wo hochstens eine Scheinfront (meist scharfer Sprung der 
Windrichtung, aber kein Temperatursprung) vorhanden sein konne. Immerhin 
scheint es moglich, daB sich im Tiefdrucktrog streckenweise eine Kaltfront bilden 
kann. J. NAMIAS 1938 (1) behauptet dies fiir Nordamerika und auch BERGERON 
hat in sein Okklusionsmodell ein kurzes Kaltfrontstiick (c2, c3 ) eingezeichnet. 

1m Bereich dieses Tiefdrucktrogs erreicht der Luftdruck manchmal den tiefsten 
Stand und der Wind seine grofJte Starke wahrend des ganzen V oruberzuges der okklu
dierten Zyklone. Mit Riicksicht auf das oben Gesagte ist dieser Trog zum Unter
schied yom vorangehenden, mit der Okklusionsfront verbundenen nicht auch 
thermischen, sondern ausschlieBlich dynamischen Ursprungs. Es wird vermutet, 
daB er aus einem Rerabgreifen des uns bereits bekannten zyklonalen Druck- und 
Stromungsfeldes iiber der Kaltfrontflache (siehe Abschnitt 64 e) entstehe, und zwar 
durch sehr starke Divergenz der vorprellenden Kaltluft in den untersten Schichten. 
Dieses zyklonale Stromungsfeld ist nach J. BJERKNES und E. PALMEN 1937 im 
Grunde genom men nichts anderes als ein Leewirbel der Tropikluftstromung am 
Kaltluftabhang; dabei ist zu beriicksichtigen, daB hier, rechts von der Bahn des 
Zyklonenzentrums, die rasch stromende Tropikluft noch iiber den Kaltluftabhang 
hinweg mit ihrem Quellgebiet in der nachstfolgenden Zyklone in Verbindung steht. 

Der oberen Konvergenz und der unteren Divergenz in diesem zyklonalen Stro
mungsfeld entspricht eine absteigende Bewegung, welche die Tropopause iiber dem 
Drucktrog tief herabsaugen kann. 1m Fall yom 17. Februar 1935 (Abb. 175 und 250) 
war die Tropopause iiber Ostdeutschland bis auf 7,5 km herabgesunken, wobei sie 
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eine Temperatur von nur _47 0 hatte. Der Tropopausentrichter befand sich also 
stidwestlich yom Tiefdruckzentrum. Wir haben schon oben erwahnt, daB die 
Zyklone damals noch nicht in der SchluBphase der Okklusion angelangt war. Man 
nimmt an, daB sich der Tropopausentrichter in der SchluBphase bis tiber das Tief
druckzentrum verschiebt, wie schon oben bemerkt. 

Naheres tiber die Bildung von Tropopausentrichtern enthalt Abschnitt 68 d. 

Literatur zn den Abschnitten 64 und 65. 
Grundlegende Arbeiten tiber den Bau und die Entwicklung zyklonaler Storungen 

im Sinn der norwegischen Polarfrontlehre: J. BJERKNES 1919, J. BJERKNES and SOL· 
BERG 1921, 1922, BERGERON und SWOBODA 1924, J. BJERKNES 1924, BERGERON 1928, 
PALMEN 1928 (2), MOEsE und SCHINZE 1929, PALMEN 1930, REFSDAL 1930 (1), 1930 (2), 
PALMEN 1931 (2), 1932, REFSDAL 1932, V. BJERKNES-J. BJERKNES-SOLBERG-BERGERON 
1933, PALMEN 1934, BERGERON 1934 (2), PETTERSSEN 1936, PALMEN 1936, J. BJERKNES 
1937. 

Zusatzlich waren zu erwahnen: KEIL 1923, DOUGLAS 1924, TROEGER 1929 (1), 
KREUDER 1932, MARKGRAF 1932, ROEDIGER 1933, RAETHJEN 1933, 1935, 1936 (1), 1937 
(1), 1937 (2), STURM 1937, RAETHJEN 1938 (1), 1938 (2). 

Zusammenhang zwischen Divergenz und Zyklonenentwicklung: SCHERHAG 1934 (1), 
1934 (2), 1934 (3), 1936 (2), ERTEL 1936, BAUR und PHILIPPS 1936, SCHERHAG 1937 (1). 

"Voreilen der Kaltluft" in der Rohe: v. FICKER 1922, TROEGER 1929 (2), REIDAT 
1930, W. PEPPLER 1929 (2), 1931, BERSON 1934, STUVE und MUGGE 1935, DINIES 1937, 
J. BJERKNES und PALMEN 1937, BOUET 1938, KUNNER 1939, V. MIEGHEM 1939 (3), 
J. BJERKNES-MILDNER-PALMEN-WEICKMANN 1939. 

Synoptisch-aerologische Analyse von Einzelstorungen: J. B,JERKNES 1930, PALMEN 
1931 (1), SCHREIBER 1931, J. BJERKNES 1932, JAUMOTTE 1933, PALMEN 1933, 
J. BJERKNES und PALMEN 1933, R. BERG 1934 (1), WEXLER 1935, SEIFERT 1935, 
J. BJERKNES 1935, PALMEN 1935. WILLETT 1935, KUPFER 1935, MACHT 1937, VAN 
MIEGHEM 1937, J. BJERKNES and PALMEN 1937, 1938, VAN MIEGHEM 1939 (1), 1939 (2), 
1939 (3), J. BJERKNES-MILDNER-PALMEN-WEICKMANN 1939. 

66. Die Zyklonenregeneration. 
Wie bereits im Abschnitt 64, d erwahnt, kann eine Zyklone, die nach Okklusion 

ihres Warmsektors (normale Lebensdauer) und gegebenenfalls auch ihrer "falschen" 
Warmsektoren (verlangerte Lebensdauer) ins Stadium des Absterbens tibergegangen 
ist, sich unter gewissen Umstanden p16tzlich von neuem vertiefen. Dabei leben auch 
die Kondensationsvorgange in ihrem Bereich wieder auf. Die Energien fUr eine 
solche "Regeneration" k6nnen nicht aus dem Mechanismus der absterbenden 
Zyklone selbst, die in den tieferen Schichten bereits temperatur-symmetrischen 
Charakter angenommen hat, stammen. Man unterscheidet hier hauptsachlich 
folgende Falle: 

a) Zyklonenregeneration durch Einverleibung von Tochterzyklonen. 
Es kann vorkommen, daB in das barische System einer bereits in Aufl6sung 

begriffenen barischen Depression eine neue, noch lebensfahige Depression eintritt, 
mit ihr verschmilzt und sie verstarkt. Es wird sich dabei haufig urn Storun
gen handeln, die ein und derselben Zyklonenserie (vgl. Abschnitt 69) angeh6ren; 
die altere, bereits absterbende Zyklone hat ihre Fortbewegung verlangsamt und 
wird von der nachstfolgenden, jtingeren und rascher wandernden eingeholt. Oder 
es bildet sich am Rand der okkludierten Zyklone, an der zurtickhangenden Kalt
front, eine quasistabile Frontalwelle (siehe Abb. 174), welche als Schnellaufer 
mit groBer Geschwindigkeit in das Depressionszentrum eindringt und es vertieft. 
In beiden Fallen handelt es sich im Prinzip urn den Ersatz einer absterbenden StOrung 
durch eine neue an nahezu derselben Stelle. Dieser Vorgang laBt sich in seinen Details 
indessen nur im Weg einer sorgfaltigen Kartenanalyse feststellen. 
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Ubrigens liiJ3t sich auch die ungewohnliche lange Lebensdauer del' Zentral
zyklonen damit erklaren, daB diese Gebilde gewissermaBen das "Kollektiv" von 
Frontalstorungen sind, die andauernd in sie eindringen (odeI' sich in ihnen ent
wickeln). 

b) Zyklonenregcneration durch Einbeziehung fremder Kaltluftvorratc. 

Eine sehr kraftige Zyklonenregeneration kann dadurch eintreten, daB eine 
ausgedehnte Kaltluftmasse, die urspriinglich abseits lag, in den Bereich del' ab
sterbenden Zyklone einbezogen wird und hier einen neuen, als Energiequelle wirken
den Temperaturunterschied schafft. Auf diese Regenerationsmoglichkeit hat zuerst 
V. FICKER 1920 (1) hingewiesen. Es ist dabei im Prinzip gleichgiiltig, ob sich die 
Kaltfront, welche die Kaltluftmasse begrenzt, del' Zyklone nahert (PALMEN) 
odeI' umgekehrt die Zyklone del' Kaltfront (MOESE und SCHINZE). Stets ist die 
alte Kaltluft, welche die absterbende Depression ausfiillt, del' neuen Kaltluft (meist 
Arktikluft) gegeniiber warm, und die Kaltfront legt sich so urn das Depressions
zentrum, daB zunachst wieder ein Warmsektor entsteht. Damit beginnt erneut eine 
Umsetzung potentieller Energie in kinetische. Del' Mechanismus dieses Vorganges 
ist in einigen konkreten Fallen naher untersucht worden. 

Del' von E. PALMEN 1929 bearbeitete Fall betrifft die Zyklonenregeneration 
vom 31. Mai bis 2. Juni 1928 (Abb. 179). Uber del' Siidhiilfte des europaischen 
RuBland liegt zu Beginn dieses Zeitraumes eine okkludierte Zyklone, ausgefiillt 
mit erwarmter kontinentaler Polarluft (Morgentemperaturen urn 15° am Boden). 
Von Norden her ist eine Arktikfront in Annaherung begriffen, hinter del' die Morgen
temperaturen auf 3-7° gesunken sind. Nach Eindringen ins Depressionsgebiet 
wandelt sich del' Ostteil del' Arktikfront in eine Warmfront urn, del' Westteil in 
eine Kaltfront, welche das Tiefdruckzentrum rasch liberholt und umfaBt. Es kommt 
also zur Ausbildung eines Warmsektors mit einer Niederschlagszone an seiner 
nordostlichen Vorderseite. Die Temperaturdifferenz zwischen del' Warm- und del' 
Kaltluft betragt 7_10°. Die Zyklone vertieft sich etwas und setzt sich in del' 
Richtung del' Warmsektor-Isobaren in Bewegung. Erst am 5. Juni okkludiert die 
Zyklone neuerdings und beginnt sich endgiiltig auszuflillen. 

Ein ahnlicher, jedoch etwas komplizierterer :Fall, namlich vom 29. September 
bis 3. Oktober 1912 hat durch R. SCHRODER 1929 eine sehr ausfiihrliche Bearbeitung 
gefunden (siehe Karten Abb. 238 bis 245 am SchluB des Buches). Eine libel' dem 
Atlantik entstandene Polarfrontzyklone ist am 30. September abends von Siid
westen her zum .A.rmelkanal vorgedrungen und hat am nachsten Morgen 
den Siidteil del' Nordsee erreicht ("A" auf Abb. 240). Bis zum selben Nachmittag, 
14 Uhr (Abb. 241), hat sie ihren Warmsektor beibehalten und sich noch etwas -
bis auf 970 mb - vertieft. Dann hort die Vertiefung infolge Okklusion auf. In
zwischen hat sich die Zyklone jedoch einer Arktikfront genahert, welche von Mittel
irland iiber Siidnorwegen hinweg gegen das WeiBe Meer verlauft. 

Am Abend des 1. Oktober (Abb. 242) hat sich im Zyklonenbereich bereits ein 
neuer Warmsektor ausgebildet und del' Druck neuerdings zu sinken begonnen. 
Gleichzeitige Luftmassenverteilung: relativ kalte kontinentale Polarluft mit Tem
peraturen urn 5° und darunter VOl' del' Okklusionsfront, welche den Charakter einer 
Warmfront angenommen hat; maritime Polarluft mit Temperaturen urn 12° im 
neuen Warmsektor zwischen del' Okklusionsfront und del' Arktikfront an del' 
Zyklonenriickseite; Arktikluft zum Teil mit Frost libel' Skandinavien, abel' stark 
erwarmt (auf 7-10°) libel' dem Meer. 

Am Morgen des 2. Oktober (Abb. 243) ist del' Druck im Zyklonenzentrum bis 
auf 965 mb gesunken (Regeneration). Erst am Abend des nachsten Tages hat 
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sich die Zyklone nach Erreichen des Wei Ben Meeres wieder bis auf 985 mb auf
gefiillt.l 

SCHRODER hat den interessanten Versuch gemacht, die Abnahme der potentiellen 
Energie der Lage und die entsprechende Zunahme der kinetischen Energie in der 
untersuchten Zyklone wahrend der Zeit vom 1. Oktober, 14 Uhr bis 2. Oktober, 
8 Uhr an Hand der Angaben des dichten Netzes von Bodenstationen und der 
aerologischen Aufstiege zu berechnen. Innerhalb eines urn das Zyklonenzentrum 

Abb.179. Regeneration der Zyklone vom 31. Mai bis 2. Juni 1928. (Naeh P.!.LlIEN 1929.) 

mit einem Halbmesser von rund 1000 km gelegenen Zylinders (punktierter Kreis 
auf der Karte vom 1. Oktober, 14 Uhr) betragt der Zuwachs an kinetischer Energie 
5,4.1014 Kilojoule . Der gleichzeitige Verlust des Systems an potentieller Energie 

1 Zu den hier wiedergegebenen Karten SCHRODERS, deren Ubersichtlichkeit durch 
Aufnahme allzu zahlreicher Details etwas beeintrachtigt ist, sei bemerkt, daJ3 die mit 
PL bezeichnete Luftmasse nach neueren Anschauungen "Arktikluft" zu nennen ware, 
wahrend sich die Bezeichnungen mPL bzw. TL richtig auf maritime Polarluft bzw. 
auf Tropikluft beziehen. 
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durch Ubergang der beiden Luftmassen aus der horizontalbenachbarten in die 
vertikalbenachbarte Lage (unter Senkung ihres gemeinsamen Schwerpunktes) 
ergibt sich zu 5,6.1014 Kilojoule. Die Grundlagen fiir eine derartige Berechnung 
stammen von M. MARGULES 1905.1 Die erzielte auBerordentlich groBe Ubereinstimmung 
beider Zahlen muB zwar bis zu einem gewissen Grad als zufallig angesehen werden. 
Der Berechnung lagen ja erhebliche Vereinfachungen zugrunde, namentlich die 
Betrachtung der Zyklone als in sich abgeschlossenes, von der iibrigen Atmosphare 
isoliertes System (MARGULESSches Zweikammermodell). Doch reicht die Dberein
stimmung der GroBenordnungen beider Zahlen hin, um die Richtigkeit unserer 
Anschauungen iiber den Ursprung der kinetischen Energie der Zyklone zu bestatigen. 

Einige Analogiefalle nach MOESE und SCHINZE: 24. bis 28. Januar 1926 (nord
liches Mittelmeer), 25. bis 29. Oktober 1930 (ostliches Mitteleuropa), 20. bis 23. April 
1931 (Ostalpen-Skandinavien), 11. bis 18. und 24. bis 28. September 1931 (Balkan
halbinsel, Mittel- und Osteuropa). 

c) Zyklonenregeneration unter dem Einflu8 der Unterlage. 
Bei der Zyklonenregeneration kann die Energie der Feuchtlabilitat eine 

nicht unwesentliche Rolle spielen. Besonders deutlich ist dies in jenen winterlichen 
Fallen, wo z. B. eine alte, bereits okkludierte Zyklone vom Festland aut das Meer 
ubertritt. Dabei vertieft sie sich in der Regel, und zwar offen bar deshalb, weil die 
Feuchtigkeit und Labilitat der Luftmassen in der Zyklone iiber dem Meer zunimmt. 
Durch die aufsteigende Luftbewegung in der Zyklone werden dann groBe Mengen 
von Energie der Feuchtlabilitat in kinetische Energie iibergefiihrt. Die Zyklonen
vertiefung hat aber in diesem Fall vermutlich noch eine weitere Ursache, namlich 
die Yerminderung der Bodenreibung beim Dbertritt der Zyklone yom Fest
land auf das Meer, welche ein Auffrischen des Windes und eine Verringerung der 
Konvergenz zur Folge hat. Die bereits begonnene Ausfiillung der Zyklone kann 
daher eine Zeitlang aussetzen oder sogar von einer Vertiefung abgelOst werden. 

Analog konnen sich im Sommer die Zyklonen beim Obertritt vom M eer aut das 
stark erwiirmte Festland vertiefen, wobei die Feuchtlabilitat der Luft gleich
falls zunimmt. Eine Vertiefung von Zyklonen, die von Westeuropa gegen das 
europaische RuBland fortschreiten, hat schon RYKATSCHEW beobachtet. Hierbei 
kann die erneute Zunahme der Temperaturgegensatze an der Okklusionsfront eine 
Rolle spielen: Die maritime Polarluft dringt unter immer warmere Massen erhitzter 
Kontinentalluft ein. An einer solchen regenerierenden Okklusionsfront bilden sich 
bisweilen auch neue Wellenstorungen aus, welche die urspriingliche Depression 
verstarken. 

Literatur zu Abschnitt 66. 
Grundlegende Arbeiten: v. FICKER 1920 (1), PALMEN 1929, SCHRODER 1929, MOESE 

und SCHINZE 1932 (1). 
~iehe auch: REFSDAL 1930 (1),1930 (2). Ferner "Physikalische Hydrodynamik", 1933. 
Uber Verschmelzung von Zyklonen: FUJIWlIARA 1937. 

67. Die Antizyklonen. 
a) Allgemeines. Typen von Antizyklonen. 

Von den allgemeinen Eigenschaften der antizyklonalen Gebilde war bereits 
im zweiten Kapitel die Rede. Die wichtigsten sind geringe horizontale Druckgradien
ten und infolgedessen schwache Winde im inneren Teil des Systems ; Luftbewegung 
im Sinn der Uhrzeigerbewegung; in den unteren Schichten durch Reibung bedingte 
Stromungsdivergenz und offenbar gegen den Gradienten gerichtetes Einstromen 

1 Siehe auch F. M. EXNER: Dynamische Meteorologie, 2. Aun., S. 162ff. 
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in den hoheren Schichten wahrend der Verstarkung der Antizyklone. Die charakte
ristischen Stromliniensysteme am Erdboden in den Gebieten hoheren Druckes 
wurden gleichfalls im Abschnitt 25 erortert. Hinzuzufiigen ist noch, daB sich in 
den Antizyklonen im Zusammenhang mit der Divergenz in starkerem oder schwache
rem AusmaB absteigende Bewegungen entwickeln, die fast regelmaBig zur Ausbildung 
von Schrumpfungsinversionen fiihren. Sie entfernen die Luft yom Sattigungszustand 
und bedingen in den antizyklonalen Gebieten ein allgemeines Vorherrschen heiteren 
Wetters. Kondensation kann in den Hochdruckgebieten vorwiegend durch Ab
kiihlung der Luft von der Erdoberflache aus oder infolge Ausstrahlung hervorgerufen 
werden; sie tritt daher vorwiegend in Gestalt von Nebeln, Schicht- und Wogenwolken 
an den Inversionsflachen auf. Konvektionswolken bilden sich in Antizyklonen 
hochstens im Sommer, falls keine Schrumpfungsinversionen vorhanden sind. Ob 
das Wetter in der Antizyklone heiter oder triib ist, hangt vor allem yom Feuchte
gehalt und von der Temperatur, folglich auch von der Herkunft ihrer Luftmasse 
abo SO Z. B. haben Antizyklonen, welche aus Arktikluft aufgebaut sind, vor
wiegend heiteren Himmel; Antizyklonen mit maritimer Polarluft, welche iiber dem 
in Abkiihlung begriffenen Festland verweilen, haben nicht selten triibes Wetter. 

Fiir den zentralen Teil fast aller Antizyklonen ist ferner das Fehlen von Fronten, 
sogar fiir den Fall der Temperaturasymmetrie, bezeichnend. Nur selten senkt 
sich eine antizyklonale Schrumpfungsinversion (als Abgleitfront) im Gebiet der 
Antizyklone bis zur Erdoberflache herab; haufiger ist dies natiirlich im Gebirge 
der Fall. Dagegen kann sich ein "Keil" der Antizyklone in einer anderen Luft
masse entwickeln, wobei er dann yom "Hauptkorper" der Antizyklone durch 
eine Front geschieden ist (siehe unten Fall 1). Es kann vorkommen, daB sich 
der Keil zu gleicher oder noch groBerer Intensitat ausbildet als die Hauptanti
zyklone; man hat dann ein antizyklonales System mit zwei Zentren, welches aus zwei 
verschiedenen Luftmassen besteht. Bei fortschreitender Entwicklung des nemin 
Kerns der Ant,izyklone schwacht sich der altere ab und verschwindet schlieBlich ganz. 

Die Antizyklonen lassen sich in vier Haupttypen einteilen: 
l. Rasch /ortschreitende Hochdruckgebiete zwischen einzelnen Zyklonen ein und 

derselben Serie, d. i. zwischen Zyklonen, welche an ein und derselben Hauptfront 
entstanden sind. Dabei handelt es sich meist nur um Keile hoheren Drucks, be
deutend seltener um antizyklo
nale Systeme mit geschlossenen 
Isobaren und nicht besonders 
groBer Flache (von der GroBen
ordnung von Zyklonen). Sie ent
stehen vollig innerhalb der l(alt
lu/t; falls zwischen dem vorderen 
und dem riickwartigen Teil der 
Antizyklone ein Temperatur
unterschied vorhanden ist, so 
bilden sicb in ihr infolge der 
Stromungsdivergenz trotzdem 

1 
Abb. 180. Hochdruckkeil in der Poiariuft an der Peripherie einer 
subtropischen Antizykione. (Au. "Pbysikalische Hydrodynamik". 

1933.) 

keine Fronten. Bewegt sich die betreffende (z. B. Polarfront-) Zyklonenserie am 
Nordrand einer quasistationiiren (z. B. Tropikluft-) Antizyklone fort, so auBern sich 
die zwischen den Zyklonen wandernden Hochdruckgebiete im barischen Feld meist 
lediglich als Keile der Hauptantizyklone, von deren aus Tropikluft aufgebautem 
Hauptkorper sie allerdings durch eine Hauptfront gesondert sind (siehe Abb. 180). 

2. Kalte Antizyklonen, welche die Entwicklung einer Zyklonenserie abschliefJen, 
d. h. sich nicht an der Riickseite einer einzelnen Zyklone, sondern einer ganzen 
Zyklonenserie ausbilden. Dieser Typus ahnelt sehr dem ersten: Die Antizyklonen 
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entstehen gleichfalls in der Kaltluft (im Fall einer Polarfront - in Polarluft, im 
Fall einer Arktikfront - in Arktikluft). Sie nehmen aber gewohnlich groBere 
Intensitat an, erzeugen antizyklonale Zentren mit mehreren in sich abgeschlossenen 
Isobaren und breiten sich zumindest iiber eine Flache von der GroBe von Zentral
zyklonen aus. Besonders bemerkenswert ist die Tendenz dieser Antizyklonen zum 
Stationarwerden. Sie bevorzugen dabei bestimmte Gebiete, und zwar jene, in denen 
die allgemeine Zirkulation die Hochdruckbildung begiinstigt (vgl. Abb.67). So 
z. B. kommen abschlieBende Polarluftantizyklonen, die sich hinter einer in niedrige 
Breiten vordringenden Polarfront aufbauen, meist in den Subtropen zum Stillstand. 
Dabei wird, wie Abb. 181 zeigt, die prafrontale, warme subtropische Antizyklone 
etwas nach Siiden abgedrangt; sie schrumpft in demselben MaB ein wie die post
frontale kalte Polarluftzyklone anschwillt. SchlieBlich gelangt letztere an den ur
spriinglichen Platz der ersteren, wo sie stationar wird und den Charakter eines 
Tropiklufthochs annimmt: ihre Polarluft wandelt sich durch fortgeset~te Erwarmung 
in Tropikluft um (siehe 4.). Ahnlich ist der Vorgang, wenn in der kalten Jahreszeit 
eine abschlieBende Arktikluftantizyklone iiber dem Festland Eurasiens eine bisher 
dort vorhandene Polarluftantizyklone ersetzt. 

3. Lang andauernde (wochenlang anhaUende), wenig bewegliche, aus Arktik- oder 
Polarluft bestehende Antizyklonen. Sie sind manchmal rein monsunalen Ursprungs 
(besonders iiber dem kalten Festland im Winter). In der Regel jedoch bauen sie 
sich aus Nachschiiben stationar werdender beweglicher Antizyklonen des zweiten 
(seltener des ersten) Typus auf. Die Zuggeschwindigkeit dieser Antizyklonen nimmt 
dabei stark ab, ihre Intensitat (gemessen am Luftdruck im Zentrum) dagegen zu 
(manchmal bis zu Werten nahe an lO60 mb und mehr); ihre vertikale Machtigkeit 

wachst dabei an und ihre Flache 
vergroBert sich gewaltig, manch
mal bis zur Ausdehnung von fast 
ganz Europa. In der freien At
mosphare erwarmt sich die Luft 
in der Antizyklone adiabatisch 
infolge des Einsetzens abstei
gender Bewegungen. tJbrigens 
sind im Sommer die stationaren 
Antizyklonen versch wommener 
und weniger intensiv als im 
Winter; sie stellen dann zwar 
umfangreiche, aber fast gradient
lose Zonen leicht erhohten Drucks 
vor. 

4. Vorwiegend ozeanische A nti-
3 , zyklonen der subtropischen Zone, 

Abb.181. Regeneration einer subtropischen Antizyklone. (Aus welche durch Einbriiche von 
"Physikalische Hydrodynamik", 1933.) Polarluft andauernd erganzt wer-

den, wie unter 2. erwiihnt. Die 
Erhaltung und Verstarkung der Antizyklonen in den Subtropen wird, wie bereits be
kannt, durch gewisse Besonderheiten im Mechanismus der allgemeinen Zirkulation 
begiinstigt, z. B. durch die hier stattfindende Ansammlung der yom Aquator ab
flieBenden Luft der Antipassate unter Einwirkung der ablenkenden Kraft der Erd
rotation. 

Die weitverbreiteten Vorstellungen von der Bestandigkeit und dem stationaren 
Zustand dieser Systeme, soweit sie aus den Ergebnissen der statistischen Klimato
logie abgeleitet wurden, sind stark iibertrieben. Auf der Siidhalbkugel wandern 
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die subtropischen Antizyklonen gleichfalls im allgemeinen von Westen nach Osten, 
und zwar folgen sie in rund 81/ 2 Tagen aufeinander (RUSSEL 1896, LOCKYER 
1910). Auf der Nordhalbkugel trennen sich von den Azoren-Antizyklonen nicht 
selten "Kerne" hoheren Drucks ab, welche dann vom Atlantik gegen Siidwest
europa vordringen, und zwar gewohnlich vor einer von Westen nach Europa vor
riickenden Depression. Schon iiber Europa konnen diese subtropischen Anti
zyklonen stationar werden. 

Nach RUNGE 1931 (1) und 1931 (2) wurden im Lauf von elf Jahren (1901 bis 
1911) im Gebiet von Europa (ohne den Osten des europaischen RuBland) 357 Anti
zyklonen beobachtet; von ihnen waren 176, d. i. die Halfte, azorischen Ursprungs 
(mit einem Maximum im Sommer, wenn die subtropische Hochdruckzone ihre nord
lichste Lage einnimmt); die iibrigen waren polarer oder sibirischer Herkunft. Nach 
BROUNOW 1886 entstanden innerhalb vier Jahren (1876 bis 1879) von 190 europaischen 
Antizyklonen - 107 (56%) iiber Europa selbst und 70 (37%) kamen von auBerhalb, 
davon 64 vom Atlantischen Ozean (und zwar 6 von ihnen aus Siidwesten, 39 aus 
Westen, 15 aus Nordwesten, 4 aus Norden). Unbedeutende Keile hoheren Drucks 
wurden hierbei iibrigens weder von RUNGE, noch von BROUNOW beriicksichtigt. 
BROUNOW hat in vier Jahren unter 132 Antizyklonen 20 gezahlt, welche iiber 
Europa stationar wurden; die meisten im Januar (9 Falle). 1m Sommer wurde iiber
haupt kein solcher Fall verzeichnet. Wenn man den Begriff "Stationarwerden" 
nicht so streng definiert wie BROUNOW (keine Lageanderung des Antizyklonen
zentrums innerhalb 24 Stunden) und nur eine erhebliche Verlangsamung der Anti
zyklone iiber dem Kontinent voraussetzt -
so wird die Anzahl solcher Falle erheblich If;; 
groBer sein. DEFANT halt stationare Anti
zyklonen in Europa sogar fiir eine regulare 16 

Erscheinung. In Nordamerika sind solche 
Gebilde allerdings auBerst selten. 1'1-

b) Aufbau der wandernden und der 
serienabschlieBenden Antizyklonen. 

fZ 

10 
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Dem Wesen nach fallt jeder solche Hoch
druckkeil, bzw. jede solche Antizyklone mit 
einer Polarluftzunge zwischen zwei Zyklonen 
zusammen und wird daher in ihrer ganzen 
Hohenausdehnurtg durch tiefe Temperaturen 
charakterisiert. RUNGE fiihrt als Beispiel 
die Antizyklone vom 2. November 1910 an, 
wo von 2-7 km Hohe, bis zur Tropopause 
selbst, die Temperatur um 10-15° tiefer 
war, als sie in Antizyklonen subtropischer 
Herkunft iiber Mitteleuropa zu dieser 
J ahreszeit zu sein pflegt. Die antizyklo
nale Zirkulation breitet sich in sol chen be

Abb. 182. Mittlere vertikale Temperaturverteilung 
in winterlichen Zyklonen und Antizyklonen iiber 

Europa. (Nach HUMPHREYS.) 

weglichen Hochdruckgebieten nicht hoch aus und erreicht durchaus nicht immer 
den 0 beren Teil der Troposphare; kalte bewegliche Antizyklonen sind also vor
wiegend niedrig. Dies bedeutet jedoch nicht, daB die Kaltluftmassen selbst, welche 
die Antizyklonen aufbauen, sich gleichfalls auf die tieferen Schichten beschranken. 
An der Riickseite stark entwickelter, hochreichender Zyklonen dringt vielmehr die 
Polarluft, in welcher sich die Antizyklone ausbildet, in machtigen, bis zur Tropopause 
oder noch dariiber hinaus reichenden Massen siidwarts vor. RUNGE hat auf die 
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niedrige Lage der Tropopause (unter 7000 m) iiber einigen kalten beweglichen Anti
zyklonen hingewiesen; sie findet ihre Erklarung offenbar darin, daB mit der ganzen 
Polarluftmasse auch die niedrige polare Tropopause siidwarts vorgedrungen ist. 

Bei fortschreitender Verstiirkung und beim Stationiirwerden der Antizyklone bilden 
sich indessen in ihrem Luftkorper allmahlich absteigende Bewegungen aus, welche seine 
Durchwarmung zur Folge haben. Gleichzeitig nimmt auch die vertikale Miichtigkeit 
der Antizyklone zu, wobei sich die Tropopause in ihrem Gebiet hebt (siehe Abb. 182). 

Dies ist zuerst von TEISSERENC DE BORT und von v. HANN am Anfang dieses Jahr
hunderts nachgewiesen worden. Als Beleg sei eine Zusammenstellung von WAGNER 
1910 auf Grund des aerologischen Materials der internationalen Tage in Europa 
angefiihrt. Sie enthalt fiir die Zyklone und Antizyklone die mittleren Temperatur
abweichungen vom gemeinsamen Mittelwert bis zu einer Hohe von 12 km. 

Robe in km I 1 2 3 4 Ii 6 7 I 8 I 9 10 11 12 

Zyklone ... -0,8 -2,0 -2,7 -3,4 -3,8 -3,9 -3,8 -3,5 -2,6 -0,2 2,6 4,4 
Ant.izyklone 1,1 2,0 2,5 2,9 3,0 3,2 2,9 2,9 1,6 0,3 -1,7 -2,6 
Antiz.-Zykl. 1,9 4,0 5,2 6,3 6,8 7,1 6,7 6,4 4,2 0,5 -4,3 -7,0 

In den bodennahen Schichten ist die Antizyklone infolge der starken Aus
strahlung bei heiterer antizyklonaler Witterung im Durchschnitt kalter als die 
Zyklone. Aber bereits von einer Hohe von 1000 m an ist die Durchschnittsanti
zyklone warmer als die Durchschnittszyklone. Erst von 11 km Hohe angefangen 
wird die Antizyklone wieder kalter, da iiber ihr die Tropopause hoher liegt und die 
Stratosphiire eine tiefere Temperatur aufweist als iiber der Zyklone. Zu den gleichen 
Schliissen gelangt im wesentlichen auch HUMPHREYS (1919) auf Grund eines noch 

Abb.183. Aufban wandcrndcr Zyklonen nnd Antizyklonen. (Nach STtlVE 1922.) 

reicheren, iiber 13 Jahre sich erstreckenden Materials aerologischer Aufstiege in 
Europa. 

Wahrend also die Antizyklonen Europas der Statistik nach warmer sind als die 
Zyklonen, haben sich fiir Nordamerika die entgegengesetzten Verhaltnisse ergeben. 
Dieser scheinbare Widerspruch findet seine Erklarung darin, daB in den Vereinigten 
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Staaten die Antizyklonen und die Zyklonen sehr rasch fortschreiten, ohne zum 
Stillstand zu kommen, wobei die Zyklonen vorwiegend im Jugendstadium, also mit 
offenem, aus Tropikluft bestehendem Warmsektor auftreten. Die Mittelwerte fUr 
Europa sind ausschlaggebend beeinfluBt durch eine groBe Zahl von iiber dem Fest
land stationar gewordenen polaren Antizyklonen (sowie auch von Antizyklonen azori
scher Herkunft, siehe unten) und durch das Vorherrschen kalter okkludierter 
Zyklonen. Dagegen sind die Mittelwerte fiir Amerika durch das absolute Vor
herrschen rasch fortschreitender Polarluft-Antizyklonen und durch eine bedeutende 
Anzahl junger Zyklonen bestimmt. 

Fiir die beweglichen Antizyklonen und Zyklonen hat G. STD"VE 1922 auf Grund 
des aerologischen Drachenmaterials von Europa (Lindenberg) das in Abb. 183 
wiedergegebene Aufbauschema entworfen. Ein ahllliches aber einfacheres Schema 
stammt von H. v. FICKER 1922. 

In STUVES Schema wird angenommen, daB die zwischen zwei Zyklonen einge
bettete Antizyklone mit einer im Profil wiedergegebenen Kaltluftmasse identisch ist. 
1m vorderen Teil ist die Kaltmasse durch eine Kaltfront der vorhergehenden 
Zyklone abgegrenzt; an ihrer Riickseite geht die Grenzflache in die Warmfront der 
nachsten Zyklone iiber. Innerhalb der Kaltmasse ist eine sekundare Kaltfront und 
eine innere Schrumpfungsinversion angedeutet. Durch Kreuzchen im oberen Teil 
der Abbildung wird die Lage der Tropopause angezeigt. 

Die vertikale Machtigkeit der Kaltmasse ist jedoch auf dem Schema sehr gering 
und iiberschreitet kaum 4 km Hohe. Da sich die Polarluftmassen, wie aus spateren 
Untersuchungen PALMENS, RUNGES und anderer bekannt, haufig bis zur Substrato
sphare erstrecken, gilt STUVES Schema eher fur die Verhaltnisse an der Arktikfront 
oder aber hochstens fur die siidliche Berandung polarer Antizyklonen, wo die Polar
luft bereits stark auseinandergeflossen ist. 

J. BJERKNES 1932 hat den konkreten Fall vom 26. bis 28. Dezember 1928 an 
Hand von Serienaufstiegen iiber Briissel, die in Zwischenraumen von wenigen 
Stunden durchgefiihrt worden waren, aerologisch untersucht. Wahrend dieser Zeit 
wurde Briissel von der Kaltfront einer ostwarts abziehenden Zyklone, von einem 
ausgepragten Hochdruckkeil und von der Warmfront einer neuen Zyklone passiert 
(siehe die Karten Abb. 230 bis 237). J. BJERKNES hat die Temperaturisoplethen iiber 
Briissel beim Vorbeizug dieser Storungen bis zu einer Hohe von 15 km (Abb. 184 
oben) und ebenso Isoplethen der potentiellen Temperatur (Abb. 1850ben) entworfen. 
Daraus ergab sich das Profil der Kaltluftmasse (untere dicke Linie auf beiden er
wahnten Zeichnungen), die Lage der Schrumpfungsinversionen in ihrem Innern (ge
strichelte Linien), die Lage der Tropopause (dicke Linie in den oberen Teilen der 
Zeichnungen) und die Verteilung der Stromlillien in der Nahe der Fronten (Abb. 185 
unten). AuBerdem sind in Abb. 184 unten das Ombrogramm, das Barogramm, 
das Thermogramm und die Windanderung in Brussel beim Durchzug der unter
suchten Storungen vom 26. Dezember, 12 Uhr bis 28. Dezember, 12 Uhr dargestellt. 
Die groBe Ahnlichkeit des von J. BJERKNES erhaltenen konkreten Bildes mit dem 
Schema STUVES ist offenkundig. 

Die wandernden Antizyklonen der Polarluft sind gewohnlich thermisch-asym
metrisch gebaut. Die frische Polarluft, welche dem vorderen (gewohnlich ostlichen) 
Teil der Antizyklone entlang stromt, ist kalter als die entgegengesetzt - von Suden 
nach Norden - flieBende Polarluft im riickwartigen (westlichen) Teil der Antizyklone. 
Allerdings zeigt die Temperatur zwischen dem kalten Vorderteil zur warmen Ruck
seite einen kontinuierlichen Ubergang: In der Antizyklone bilden sich infolge von 
Stromungsdivergenz nicht nur keine Fronten, sondern es lOsen sich auch in ihren 
Bereich eventuell eingedrungene Fronten auf. 1m vorderen Teil der Antizyklone ist 
die Polarluft im allgemeinen eine Kaltmasse mit vertikal mehr oder weniger labiler 
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Schichtung und dementsprechender Konvektionsbewolkung. 1m riickwartigen Teil 
der Antizyklone hat die Polarluft meist den Charakter einer stabil geschichteten 
Warmmasse, in welcher haufig Nebel auftreten. 

c) Aufbau stationarer Polarluft-Antizyklonen in den gemaBigten Breiten. 

Die Kaltluftzungen zwischen den Zyklonen haben das Bestreben auseinander
zuflieBen und die Warmsektoren der Zyklonen einzuengen. Infolge dieses Aus
einanderflieBens der Kaltluft (im Winter iiberdies infolge des Zusammensinkens der 
durch Ausstrahlung abgekiihlten unteren Schichten) kommen in einer sich ver
starkenden Antizyklone in zunehmendem MaBe absteigende Luftbewegungen zur 
Entwicklung. Die Ausstrahlung bedingt, namentlich im Winter und in Sommer
nachten, auBerdem die Ausbildung von Bodeninversionen. Auch die Oberflache 
der antizyklonalen Kaltluftmasse ist eine Schrumpfungsinversion, welche am Rand 
der Antizyklone in zyklonale Fronten iibergeht. Dber jeder Schrumpfungsinversion 
(im "Korper" der Antizyklonen konnen sich mehrere solche Schrumpfungsinver
sionen ausbilden)1 wird Temperaturzunahme und Feuchtigkeitsabnahme ver
zeichnet. 

Die dynamische Erwarmung in der Antizyklone verstarkt sich besonders dann, 
wenn der ZufluB frischer Kaltluft im Vorderteil der Antizyklone aufhort und das 
Hochdruckgebiet stationar wird. Die nachfolgenden, von H. RUNGE nach Linden
berger Aufstiegen 1908 bis 1914 festgesteHten Mitteltemperaturen in winterlicher 
frischer und in stationar gewordener Polarluft zeigen die Anderung der Temperatur
schichtung wahrend des Stationarwerdens von Antizyklonen: 

ROhe krn Erde 0,5 1,0 1,5 2,0 2,5 3,0 

Frische Polarluft. _11,0° -12,2° -14,4° -16,4° 1-18,40 1-21,2° 1

1

- 24,1 ° 
GealtertePolarluft -12,8° _8,2° -5,2° _4,5° -6,2° I _8,9° -12,0° 
Anderung ....... -1,8° + 4,0° + 9,2° + 11,9° , + 12,2° ! + 12,3° + 12,1 ° 

Wie ersichtlich, ist bei einer Strahlungsabkiihlung der bodennahen Schicht die 
Temperatur in einer Hohe von 1,5-3,0 km in alter Polarluft urn 12° hoher als in 
frischer. Es ist daher nicht verwunderlich, daB ein so starker Effekt der dynamischen 
Erwarmung auch in der mittleren Temperaturverteilung innerhalb europaischer 
Antizyklonen zum Ausdruck kommt. 

Bei fortschreitender Verstarkung des Hochdrucks nimmt die vertikale Machtig
keit der von der antizyklonalen Zirkulation erfaBten Luftschicht andauernd zu, be
sonders nachdem die Antizyklone stationar geworden ist. Gleichzeitig hebt sich die 
Tropopause iiber ihr in demselben MaB, in dem sie sich iiber der Zyklone gesenkt hat. 
Der Hohenunterschied zwischen den Bergen und Talern dieser "Tropopausenwellen" 
betragt im Durchschnitt 2 km, kann aber bei starker Entwicklung der zyklonalen 
und antizyklonalen Zirkulationen im EinzelfaH sehr erheblich sein. Ein Fall von 
Tropopausensenkung iiber einer Zyklone bis auf etwa 6 km herab wurde bereits 
erwahnt. Dber machtigen, stationaren Storungen haben wir also geradezu "Tropo
pausenhocker" und "Tropopausentrichter". Aus aHem dem laBt sich schlieBen, daB 
in der oberen Troposphare und unteren Stratosphare iiber Zyklonen eine Abwarts
bewegung der Luft, dagegen iiber Antizyklonen eine Aufwartsbewegung vorhanden 
ist. Ausfiihrlicheres dariiber enthiilt Abschnitt 68. 

1 AuJ3er Schrumpfungsinversionen werden in der Antizyklone selbstverstandlich 
auch Isothermien und Schichten mit stark verringerten vertikalen Temperaturgradien. 
ten beobachtet, welche gleichfalls durch Abwartsbewegungen bedingt sind. 
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d) Aufbau der AusUiufer subtropischer Antizyklonen in den gemiiGigten Breiten. 

Die subtropischen Antizyklonen gehoren zweifelsohne zu den hohen Antizyklonen, 
obwohl sie, wie wir gesehen haben, immer wieder durch Polarlufteinbriiche aufgefiillt 
werden. Breitet sich ein Auslaufer oder gar ein losgeloster Kern einer solchen sub
tropischen Antizyklone iiber die gemaBigten Breiten aus, so tritt hier in allen Rohen
lagen Erwarmung ein. 

VAN MIEGHEM 1937 hat einen solchen Fall aerologisch untersucht. Vom 12. bis 
15. Januar 1935 drang ein Auslaufer des Azorenhochs nordostwarts vor und setzte 
sich schlieBlich in Gestalt einer abgeschlossenen Antizyklone iiber den britischen 
Inseln fest. Bei seiner Annaherung war die Temperatur- und Luftdruckverteilung 
iiber Trappes (Frankreich) die folgende: 

1935 Boden 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 km 
Temperatur °0 

12. I. 2,0 1,1-7,0-15,0 -22,5 -29,2 -36,2 -42,5 -51,9 -50,7 -51,6 -52,2 
15. I. 6,7 2,0-1,4 -4,7 -10,9-17,8 -25,5-33,5-42,1-50,9-59,8-66,7 

15.-12.1. +,4,7+0,9+5,6+10,3 +1l,6 +1l,4 +10,7 +9,0 +9,8 -0,2 -8,2-14,5 

12. I. 992 892 785 687 
15. I. lOll 910 801 704 

15.-12.1. +19 +18 +16 +17 

Luftdrnck mb 

599 
618 

+19 

520 
540 

+20 

450 
470 

+20 

387 
407 

+20 

332 
352 

+20 

284 
301 

+17 

243 
257 

+14 

(207) 
218 

+ll 

Die Tropopause lag am 12. in einer Rohe von 8044 m (-52,0°, 330 mb), am 
15. in einer Rohe von 10761 m (-66,9°, 226 mb). 

Die Luftdruckzunahme, welche sich sehr gleichmaBig durch die ganze Luftsaule 
hindurch geltend macht, ist offen bar nicht tropospharischen Ursprungs, sondern in 
erster Linie durch die gleichzeitige Abkiihlung der Stratosphare veranlaBt. In 
8044 m Rohe betragt die Druckzunahme 17 mb, wovon nach der Berechnung VAN 
MIEGHEMS 11 mb der Abkiihlung der Stratosphare und 8 mb der Abkiihlung der 
Schicht 8-11 km, in welcher die warme Stratospharenluft bis zum 15. durch 
kaltere Tropospharenluft ersetzt wird, zuzuschreiben sind. Die 19 mb Druck
zunahme in 8044 m Rohe sollten, im Verhaltnis der Drucke nach unten iibertragen, 
am Boden eine Druckzunahme von 46 mb ergeben; die gleichzeitige Erwarmung 
der Troposphare bis 8 km Rohe setzt diesen Druckanstieg jedoch auf 19 mb herab. 
Immerhin bleibt die allgemeine tropospharische Erwarmung in allen Niveaus von 
einem Druckanstieg begleitet - eine Tatsache, die auf den ersten Blick verwunder
lich erscheinen konnte. 

Einen anderen Fall schildert R. THOMAS 1935. Wir geben im folgenden im 
2-km-Intervall die am 13. und 17. Januar 1930 morgens iiber Lindenberg fest
gestellten Temperaturen und Luftdrucke wieder: 

1930 0 2 4 6 8 10 12 14km 
Tcmperatur °0 

13. I. 3,0 -7,4 -17,0 -33,0 -38,5 -40,5 -42,0 -45,0 
17. I. -2,2 -4,8 -1l,5 -24,3 -38,4 -54,2 -65,9 -61,3 

17.-13. I. -5,2 +2,6 +5,5 +8,7 +0,1 -13,7 -23,9 -16,3 

Luftdruck mm 

13. I. 745 579,1 445,7 338,4 253,4 189,1 140,8 104,6 
17. I. 780 606,0 468,4 358,3 270,2 199,9 144,9 104,4 

17.-13. I. +35 +26,9 +22,7 + 19,9 + 16,8 + 10,8 +4,1 -0,2 

Rier ist die in den obersten Schichten eingetretene Abkiihlung noch viel erheb
lieher als im Fall VAN MIEGHEMS, die gleichzeitige tropospharische Erwarmung da-

Ohromow, Wetteranalyse. 24 
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gegen geringer, und dementsprechend pflanzt sich die Druckzunahme mit zu
nehmender Verstarkung bis zum Erdboden fort, wo das Barometer in 4 Tagen von 
745 bis auf 780 mm ansteigt. H. THOMAS berechnet, daB zu dieser Zunahme von 
35 mm die Schichte oberhalb 9 km Rohe 34,8 mm und jene unterhalb 9 km nur 
0,2 mm beigesteuert habe. 
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Abb. 186. Vcrtikale TClllperaturverteilung und Tropopauscnh6he in cinelli VOlU Aquator bis ZUlU Nordpol reichcndcn 
Vcrtikalschnitt. (Nach PAl,MEN 1934.) 

Aus diesen Beispielen, sowie aus verschiedenen anderen Untersuchungen frtiheren 
Datums geht hervor, daB die Verschiebungen subtropischer Antizyklonen in hOhere 
Breiten meist durch ein Vordringen des sog. aquatorialen Systems (A. SCHMAUSS 1922) 
bedingt sind. 

Unter dem aquatorialen System versteht man eine Atmosphare mit hoher Tropo
pause und kalter Stratosphare, wie sie fUr die niedrigen Breiten charakteristisch ist; 
ihm konnte man das polare System gegentiberstellen, gekennzeichnet durch eine 
niedrig liegende und relativ warme Stratosphare. Zwischen beiden Systemen gibt 
es keine scharfe Grenze, das erstere geht mit zunehmender geographischer Breite 
ganz allmahlich in das letztere tiber, so wie es etwa Abb. 186 zeigt.1 Tritt nun z. B. 
tiber irgendeinem Gebiet der nord lichen gemaBigten Breiten in allen Hohen eine 
stidliche Luftstromung ein, so wird das aquatoriale System polwarts verschoben. 

1 AllerdingR ist, wie aUR Abb. 186 ersichtlich, die Stratosphare im Winter i.iber 
<ler Arktis infolge starker Ausstrahlung etwas kiiJter als tiber den gemaBigten Breiten; 
infolgedessen ruft in dieser Jahreszeit allgemeiner Lufttram;port aus Norden in den 
gemaBigten Breiten einen Temperaturri.ickgang Rowohl in der Troposphare aIR anch 
in der StratoRphare hervor. 
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Nach beendeter Verschiebung sind in diesem Gebiet folgende advektive Temperatur
anderungen eingetreten: In der Schicht oberhalb der neuen Tropopausenlage 
- Abkiihlung infolge Advektion kalterer Stratospharenluft; in der Schicht zwischen 
der friiheren und der neuen Tropopausenlage - Abkiihlung infolge Ersatz warmerer 
stratospharischer durch kaltere tropospharische Luft; in der Schicht unterhalb der 
alten Tropopausenlage - Erwarmung infolge Advektion warmerer Tropospharen
luft. In der bodennachsten Schicht kann noch eine Abkiihlung durch Ausstrahlung 
(wie im zweiten der angefiihrten FaIle) hinzukommen. AuBerdem ist es denkbar, 
daB sich an den geschilderten Temperaturanderungen auch dynamische Effekte 
beteiligen. - Unter den abgekiihlten oberen Schichten baut sich dann hoher Druck 
auf, ohne daB die Drucksteigerung durch die Erwarmung der Troposphare kom
pensiert werden kann. 

Noch nicht ganz geklart ist es allerdings, wieso es kommt, daB sich solche Aus
laufer su btropischer Antizyklonen als Hochdruckinseln selbstandig machen konnen. 
G. STUVE 1933 hat zur Erklarung regional verstarkte Ausstrahlung der Strato
sphare herangezogen (siehe auch Abschnitt 68 e iiber die "Frankfurter Schule"). 
Weitere Untersuchungen dieser Vorgange sind dringend erwiinscht, da ihnen eine 
groBe Bedeutung fiir die Umgestaltungen der GroBwetterlage zukommt. 

e) Periodizitat subtropischer und polarer Antizyklonen. 

SchlieBlich sei bemerkt, daB das Vordringen subtropischer Antizyklonen von den 
Azoren nach Europa nicht selten einen gewissen Rhythmus aufweist: Hochdruck
kerne, welche sich von der Azoren-Antizyklone loslosen, folgen in Intervallen von 
7,2 Tagen aufeinander (L. WEICKMANN, 1924). Dies ist ein haufig zu beobachtender 
V organg, der allerdings selten langer als fiinf aufeinanderfolgende W ochen andauert; 
nach einer Pause von mehreren Wochen stellt sich dann dieser Rhythmus oft neuer
dings fiir eine Zeitlang her. 

Auch im Erscheinen polarer Antizyklonen laBt sich eine gewisse Periodizitat 
verzeichnen. Die ausgepragtesten Antizyklonen dieses Typus entwickeln sich nicht 
zwischen den einzelnen Zyklonen, sondern hinter den einzelnen Zyklonenserien. 
1m Jahresdurchschnitt treten in Europa rund 65 Zyklonenserien auf. Das Auf
tauchen polarer Antizyklonen und ihr Einbruch in die Subtropen erfolgt daher in 
Abstanden von durchschnittlich 51/ 2 Tagen. 

Literatur zu Abschnitt 67. 

Uber Antizyklonen sei folgende Auswahl aus der Literatur angefiihrt: BROUN OW 1886, 
HANZLIK 1908, V. FICKER 1910, 1911 (2), 1920 (1), EXNER 1921, V. FICKER 1922, 
J. BJERKNES and SOLBERG 1922, STUVE 1922, WEICKMANN 1924, EXNER 1925, 
MUGGE 1927, KHANEWSKY 1929, RUNGE 1931 (1), 1931 (2), 1932, BROOKS 1932, V. 
BJERKNES-J. BJERKNES·SOLBERG·BERGERON 1933, STUVE 1933 (1), LUDWIG 1935, 
WEXLER 1937, RODEWALD 1938 (2). . 

Uber Aquatorialfront und Aquatoriales System: SCHMAUSS 1921, 1922, V. FICKER 
1924, STUVE 1924. 

68. Frontalstorungen und Stratosphare. 
a) Druck- und Temperaturveranderlichkeit in den bohen Schichten. 

Die statistische Bearbeitung des aerologischen Materials ergibt eine erhebliche 
Veranderlichkeit von Druck und Temperatur in der oberen Troposphare und unteren 
Stratosphare. So betragt z. B. nach B. HAURWITZ 1927 und B. HAURWITZ und W. E. 
TURNBULL 1938 die mittlere interdiurne Veranderlichkeit des Drucks am Boden in 
Mitteleuropa (ME) 5,1, in Nordamerika (NA) 4,9 mb, in 8 km Hohe in ME 4,7, 
in NA 4,9 mb, in 12 km Hohe in ~lfE 3,5, in NA 3,9 mb. 

24* 
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Sehen wir ganz ab von dem vorhin beschriebenen gelegentlichen Auskeilen der 
subtropischen Antizyklonen, welches mit einer Veranderung der GroBwetterlage 
zusammenhangt, so ist es von vornherein klar, daB zum mindesten ein groBer Teil 
dieser Druckschwankungen mit jenen Storungen zusammenhangen wird, welche 
sich an den tropospharischen Fronten ausbilden. Es wurde bereits in Abschnitt 64 e 
gezeigt, wie die Zyklonen durch die bei ihrer Bildung entstehenden Vertikal
bewegungen und Divergenzerscheinungen selbst Storungen des oberen Druckfeldes 
und Wellenbildungen der Tropopause hervoITufen. Wir haben also gemaB der 
Theorie von J. BJERKNES 1937 die bei der Entwicklung der beweglichen Zyklonen 
und Antizyklonen in den gemaBigten Breiten entstehenden Tropopausenwellen nur 
als "sekundare" Begleiterscheinungen, als "Reflexe" frontaler Vorgange angesehen. 

In der oberen Troposphare und der unteren Stratosphare machen sich aber 
auch sehr intensive Temperaturschwankungen geltend. Die interdiurne Verander
lichkeit der Temperatur betragt nach B. RAURWITZ 1927 und B. RAURWITZ und W. E. 
TURNBULL 1938 an der Erdoberflache in Mitteleuropa 2,0°, in Nordamerika 3,6°, 
in 8 km Rohe in ME 3,8°, in NA 3,6°, in 12 km in ME 4,1°, in NA 4,3° C.l Diese 
erhebliche Temperaturveranderlichkeit in der Rohe kann zwei Ursachen haben. Vor 
aHem kann sie von einem advektiven Wechsel verschieden temperierter Lultmassen 
herriihren. Es wird sich dabei urn ganz ahnliche Vorgange handeln, als wie sie in 
Abschnitt 67 d fUr das gelegentliche Auskeilen subtropischer Antizyklonen III 
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aOOOm 
Abb.187. Anderung des Druckfeldes der Zyklone mit der Rohe. (Nach ANGOT.) 

hohere Breiten beschrieben worden sind, nur wird der VorstoB und Ruckzug des 
aquatorialen Systems, der mit dem Vorbeizug beweglicher Zyklonen und Anti
zyklonen verbunden ist, nicht primarer Natur, sondern einfach der thermische 
Ausdruck der erzwungenen Tropopausenwellen sein. Anderseits konnen die Tem-

1 In noch groJ3eren Hohen nimmt die interdiurne Temperaturveranderlichkeit 
wieder abo 
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peraturanderungen in den oberen Schichten auch von intensiven vertikalen Lult
verlagerungen herrtihren, deren Existenz E. PALMEJN 1931 bis 1932 nachgewiesen hat. 

Wir werden schlieBlieh zu einer Synthese dieser Erscheinungen nach P ALMENS 
dynamiseher Theorie der Tropopausenwellen (Unterabschnitt d) gelangen. 

b) Stromlinienverlauf in der Rohe tiber jungen und alten Luftdruckgebilden. 

1m folgenden sollen noeh einmal die zahlreichen Einzelheiten tiber das zyklonale 
und antizyklonale Stromungsfeld zu einem allgemeinen Dberblick zusammengefaBt 
werden. Den Ausgangspunkt bilden einige altere Untersuchungen statistischen 
Charakters. 

..... ---------990 Statistische Untersuchungen zei- 990----- __ 
T ---gen, daB im Cirrusniveau, d. i. im 1000- c'-- _ H~--1000 

oberen Teil der Troposphare, der 1010-__ 

Stromlinienverlauf tiber den Zyklo
nen auch im Durehschnitt noeh 
zyklonalen Charakter hat. Daraus 
folgt, daB eine mehr oder minder 
groBe Zahl von Druekdepressionen 
nicht nur die untere Halfte der 
Troposphare einnimmt, sondern 
aueh deren obere Sehiehten, viel
leieht sogar aueh den unteren Teil 
der Stratosphare erfaBt. Das gleiehe 
Ergebnis braehte aueh eine synop
tiseh-aerologisehe Untersuehung TH. 
HEsSELBERGS 1913 tiber den Cirrus
zug ober Zyklonen. Zu bemerken 
ist allerdings, daB in sieh abgesehlos
sene Isobarenformen, also wirkliehe 
Zyklonenzentren, in den obersten 
Tropospharensehiehten nieht haufig 
sind. Gewohnlieh handelt es sieh 
nur um stidwarts geriehtete Aus
buehtungen der im allgemeinen west
ostlieh verlaufenden Hohenisobaren, 
also um Auslaufer des oberen zirkum
polaren Tiefdrueks. 

In Abb. 187 ist (naeh ANGOT) der 
Isobarenverlauf in 2, 4, 6, 8 und 
10 km Hohe tiber einer kreisformi
gen Bodenzyklone von bestimmter 
horizontaler Temperaturverteilung 
dargestellt. Zugrunde gelegt wurde 
ein in allen Zyklonensektoren glei
eher vertikaler Temperaturgradient 
von 0,6 0 /100 m. Bei Verwendung 
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Abb. 188. Stromlinien im Ci·Nlvean iibcr ciner Zyklone in 
vcrschicdcncn Stadien ihrer Entwicklnng. 

[Nach pAJ-Miw 1931 (3).] 

eines noeh groBeren Gradienten, wie er in Polarluftzyklonen vorhanden zu sein 
pflegt, wtirden sieh die dargestellten Isobarendeformationen in der Hohe noeh 
eharakteristischer gestalten. 

Die zyklonalen Storungen (wie aueh die Antizyklonen) hat man naeh den Hohen, 
welehe sie erreiehen, oft in zwei ihrer Herkunft naeh versehiedene Typen eingeteilt: 
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in niedrige und hohe. Den niedrigen schrieb man meist rein thermische Struktur zu 
(Druckfall durch Ersatz der Kaltluft durch Warmluft). Die hohen Storungen er
klarte man dagegen durch dynamische Effekte. Nach der Entdeckung der frontalen 
Zyklonenbildung hat man verschiedentlich versucht, die frontalen Zyklonen mit dem 
erstgenannten Typus zu identifizieren und den hohen Zyklonen eine andere, nicht 
frontale Herkunft zuzuschreiben. Analog hat man die beweglichen, in die Kaltluft 
zwischen den frontalen Zyklonen eingebetteten "niedrigen" Antizyklonen den hohen 
"dynamischen" Antizyklonen subtropischer Herkunft gegeniibergestellt. 

DaB eine solche Gegeniiberstellung unbegriindet ist, wurde jedoch bald nach
gewiesen. H. V. FICKER hat in einer groBen Reihe von Arbeiten seit 1920 gezeigt, 
daB die frontalen Zyklonen einen "zusammengesetzten" Charakter haben, d. h. daB 
die Druckanderungen in jeder Zyklone und Antizyklone teils thermischer, teils 
dynamischer Natur sind. l Weitere Untersuchungen (besonders von PALMFJN) haben 
ergeben, daB die vertikale Miichtigkeit einer Zyklone vom Stadium ihrer Entwicklung 
abhiingt und mit dem Alter der Zyklone zunimmt. 1m Fall einer Frontalwelle beschran
ken sich Druckdepression und zyklonale Storung des Stromfeldes auf den untersten 
Teil der Troposphare. Bei fortschreitender Verwirbelung der Zyklone wachst deren 
vertikale Machtigkeit an und erreicht nach der Okklusion die unteren Schichten der 
Stratosphare. Somit sind die niedrige und die hohe Zyklone einander nicht als 
wesensfremde Gebilde gegeniiberzustellen. Sie sind vielmehr ineinander allmahlich 
iibergehende Stadien in der Entwicklung ein und derselben frontalen Storung. Rohe 
Zyklonen, die ohne Zusammenhang mit Fronten entstehen, haben sich bisher nicht 
nachweisen lassen; auch die anscheinend symmetrischen und fast un beweglichen hohen 
Zentralzyklonen lassen sich auf die Zyklonentatigkeit an den Fronten zuriickfiihren. 

In Abb. 188 [PALUN 1931 (3)] ist der Vorgang der Verwandlung einer niedrigen 
Zyklone in eine hohe anschaulich dargestellt. Durch gestrichelte Linien t;ind die 
Isobaren an der Erdoberflache, durch ausgezogene Linien die Stromlinien im Cirrus
niveau, welche ungefahr mit den Isobaren in diesem Niveau iibereinstimmen, ver
anschaulicht. Die dicke gestrichelte Linie gibt den Frontverlauf auf der Boden
wetterkarte. 

Das obere Schema zeigt eine noch nicht verwirbelte Frontalwelle. Die Strom
linien im Ci-Niveau sind in ihrem allgemein west-ostlichen Verlauf kaum gestort. In 
diesem Stadium stimmt offenbar die Bewegungsrichtungder Storung mit ihnen iiber
ein. In der jungen Zyklone mit einem Warmsektor an der Erdoberflache (mittleres 
Schema) weisen die Stromlinien im Ci-Niveau bereits eine merkliche Storung auf, trotz
dem in der oberen Troposphare offensichtlich noch keine geschlossenen zyklonalen Iso
baren vorhanden sind. Bemerkt sei, daB der tiefste Druck im Ci-Niveau (Buchstabe T 
auf der Zeichnung) nordwestlich yom unteren Zyklonenzentrum liegt. Dies bedeutet, 
daB die Zyklonenachse, d. i. die Linie, welche die Tiefdruckzentren in verschiedenen 
Niveaus verbindet, nicht vertikal steht, sondern mit Bezug auf die Fortbewegung 
der Zyklone nach ruckwiirts geneigt ist (siehe bereits ANGOTS Darstellung in Abb. 187). 
Uber und vor dem Warmsektor haben die Stromlinien im Ci-Niveau sogar anti
zyklonale Kriimmung, hier findet sich in der Hohe der Tropopause ein Hochdruck
keil. Wie der Verlauf der Stromlinien zeigt, fallt die Zugrichtung der ersten Ci vor 
der Warmfront nicht mit der Bewegungsrichtung der Zyklone zusammen, sondern ist 
gegen diese nach rechts abgelenkt. Die Zyklone selbst wandert dem Isobarenverlauf 
im Warmsektor entlang. 

1 H. v. FICKER hat sich selbst nach Zerlegung der Druckschwankungen in primare 
und sekundare (siehe Abschnitt 15) und nach Identifizierung der sekundaren Schwan
kungen mit den thermischen (advektiv-tropospharischen) Schwankungen kein einziges 
Mal mit Bestimmtheit dariiber ausgesprochen, welche der beiden Schwankungen ihrer 
Herkunft nach prirnar sei. Siehe auch Unterabschnitt e. 
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1m Okklusionsstadium (unteres Schema) ist die Storung in der oberen Tropo
sphare bereits so gut entwickelt, daB sich im Ci-Niveau geschlossene zyklonale 
Stromlinien und ebensolche Isobaren finden. Das Depressionszentrum im Ci-Niveau 
faUt jetzt mit dem unteren Storungszentrum, das nun bereits innerhalb der Kalt
luft liegt, fast ganz zusammen, d. h. die Neigung der Zyklonenachse ist steiler 
geworden. 

Das Schema P ALMENS findet eine schlagende Bestatigung durch den konkreten Fall 
yom 16. und 17. Februar 1935, fUr welchen der tatsachliche Stromlinienverlauf der 
Tropikluft (es handelte sich um eine Polarfrontzyklone) bereits in Abb.175 dargestellt 
worden war. 

Analoge8 gilt, wie bereits im vorhergehenden Abschnitt erwahnt, auch fur die 
wandernde Antizyklone. Das bewegliche, in die Kaltluft eingebettete Zwischenhoch 
beschrankt sich auf die unteren Schichten der Troposphare. Bei fortschreitendem 
Stationarwerden verwandelt es sich jedoch in eine hohe Antizyklone. Seine Hohen
achse, urspriinglich nach riickwarts geneigt, richtet sich dabei auf. 

Die aUmahliche Aufrichtung der Hohenachse der Luftdruckgebilde im Verlauf 
ihres Alterns riihrt davon her, daB die oberen Druckstorungen die unteren wahrend 
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Abb.189. Untere drei Kurvenpaare: Abweichung des Drucks (ausgezogen) und der Temperatur (gestrichelt) vom 
Mittelwert in den Niveaus 0, 2,5, 7 km und unter der Tropopause in ostwarts wandernden Rochs und Tiers. Oberstes 
Kurvenpaar: Entspreehende Abweichung der Rohe der Tropopause (ausgezogen) und der Temperatur der Sub-

stratosphare (gestrlchelt) vom Mlttelwert. (Nach EXNER 1925.) 

deren Stationarwerden einholen; es gleicht sich somit die Phasendifferenz zwischen den 
Druckschwankungen am Boden und im Niveau der Tropopause mit der Zeit aus (in 
PALMENS Schema in Abb. 188 ist ersichtlich, wie die obere zyklonale Storung der 
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Stromlinien allmahlich mit dem unteren Zyklonenzentrum zur Deckung kommt). 
H. RUNGE 1931 (1) hat gezeigt, daB sich die Hohenachse einer stationar werdenden 
intensiven Antizyklone schlieBlich sogar nach vorne iiberneigtm kann. 

c) Koppelung der tropospharischen und stratospharischen Vorgange. Kinematische 
Theorie der Tropopausenwellen. 

Die Riickwartsneigung der Hohenachsen wandernder Hoch- und Tiefdruck
gebiete geht auch aus dem Vertikalschema der Druck- und Temperaturverteilung 
hervor, welches F. M. EXNER 1925 auf Grund der klassischen Ergebnisse A. SeHED
LERS 1921 entworfen hat (Abb. 189). Demgegeniiber sind die Hohenachsen der 
gleichzeitigen Temperaturwellen mit der Hohe nach vorwarts verschoben, so daB die 
Temperaturextreme schlieBlich an der oberen Tropospharengrenze mit den gleich
sinnigen Druckextremen zusammenfaIlen. Die starkste Vorverschiebung erfolgt 
schon in so geringer Hohe, daB - der Statistik auch anderer Autoren nach -
in der weitaus iiberwiegenden Zahl aIler FaIle sich der Druck im 9-km-Niveau und 
die Mitteltemperatur der ganzen Luftsaule darunter gleichsinnig andern. 

Besondere Aufmerksamkeit verdient in Abb. 189 das oberste Kurvenpaar, 
welches die Hohenschwankungen der Tropopause und die Temperaturanderungen 
der Substratosphare beim Vorbeizug der Luftdruckgebilde darstellt. Es zeigt, 
daB hinter der Bodenantizyklone, wo die Troposphare am warmsten ist, die Tropopause 
am h6chsten liegt und die Substratosphiire kalt ist. Dagegen sinkt iiber dem t1Oposphari
schen Kaltluftk6rper hinter der Bodenzyklone die Tropopause herab, aber die Substrato
sphare daruber ist warm. 

Infolge dieser bemerkenswerten Koppelung tropospharischer und stratosphari
scher Vorgange, welche von B. HAURWITZ 1927 fiir Europa und B. HAURWITZ und 
W. E. TURNBULL 1938 fUr Nordamerika einer eingehenden statistischen Analyse 
unterzogen worden ist, betragt der Unterschied der Tropopausenhohe zwischen 
Zyklonen und Antizyklonen iiber Europa durcMchnittlich etwa 2 km. Uber den 
Storungszentren, die meist nordlich der aerologischen Observatorien Europas liegen, 
sind die Schwankungen der Tropopausenhohe betrachtlicher und konnen hier sogar 
5 km iiberschreiten. 

Nach neueren Untersuchungen E. PALMENS 1933 ist die substratospharische In
version iiber der Tropopause der Zyklonen zwar kriiftig, aber durchschnittlich nur 
einen Kilometer machtig und macht dann wieder einer Temperaturabnahme mit der 
Hohe Platz. Uber der Antizyklone dagegen ist die Inversion geringer, hat aber eine 
Machtigkeit VOn mehreren Kilometern und geht dariiber in eine Isothermie iiber. 
Oberhalb der Zwischengebiete des barischen Reliefs ist die Tropopause nicht durch 
eine Inversion, sondern nur durch eine Isothermie charakterisiert. 

Die beim Durchzug der Zyklonen und Antizyklonen auftretenden H6heniinderungen 
der Stratospharengrenze kann man als Tropopausenwellen ansehen. Dabei entsprechen 
Drucksenkungen Wellentaler und Druckanstiegen WeIlenberge der Tropopause. 
Konkrete Beispiele dafUr zeigen die Abb. 184 fUr den Bereich eines Hochdruckkeils 
am Boden nach J. BJERKNES 1932 und die Abb. 190 fUr das Gebiet einer Zyklone 
mit offenem Warmsektor nach J. BJERKNES und E. PALMEN 1937. 1m erstgenannten 
Fall ist die Tropopause iiber der troposphiirischen Kaltluft bis auf 9500 m gesenkt 
bei einer Temperatur VOn - 53°, iiber dem Warmsektor der vorhergehenden Zyklone 
dagegen bis auf 12700 m gehoben bei -71 0. 1m zweiten Fall schwankt die Tropo
pause zwischen 8100 m (- 47°) und 12300 m (- 74°). Die Rekonstruktion des Luft
druckgangs in verschiedenen Hohen erweist die Ubereinstimmung der Druckschwan
kung im 8- bis 1O-km-Niveau mit der Hohenschwankung der Tropopause. Uber dem 
Warmsektor befindet sich ein Hochdruckriicken in Ubereinstimmung mit dem anti-
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zyklonalen Stromlinienverlauf der Abb. 175 (oben). 1m Okklusionsstadium gleicht 
sich der Phasenunterschied zwischen der unteren und oberen Druckschwankung, 
wie bereits erwahnt, mehr oder weniger aus. Man sieht dies im linken Teil der 
schematischen Abb. 194, wo das Wellental der Tropopause mit dem Bodenzentrum 
der okkludierten Zyklone zusammenfallt. 
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Abb.190. Vcrtikalschnitt durch die Zyklone vom 14. bis 17. Februar 1935 nach Aufstiegcn iiber Scaland; damnter 
Gang der mcteorologischen Elemente am Erdboden nnd Luftdrnckveriauf in versehiedenen Hohen. (Nach 

J . BJERKNES nnd PUMEN 1937.) 

In Fallen besonders miichtiger SWrungen kann die Tropopause, wie bereits erwahnt, 
sich betrachtlich aus ihrer mittleren Hohenlage entfernen. Bereits in Abb. 176 konnte 
in dem von VAN MIEGHEM 1937 untersuchten Fall vom 24. bis 26. Januar 1935 ein 
Herabsinken der Tropopause unter 6 km bei Erwarmung auf - 45° gezeigt werden. 
In dem von E. PALMEN 1931 (2) und 1933 naher untersuchten Fall der Zyklone 
vom 14. bis 16. April 1925 (vgl. Abb. 191 bzw. 195) senkte sich die Tropopause 
tiber der Zyklonenrtickseite iihnlich tief herab, wobei ihre Temperatur bis auf 
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Abb. 191. Yertikalschnitt durch die Zyklone yom 14. bis 16. April 1925 entiang der Linie Sealund-Sorsterberg. 
[Nach PALMI!lN 1931 (2).] 

- 35° anstieg.1 Bei einem Stationarwerden der Zyklonen und Antizyklonen 
werden liber ihnen aueh diese stratospharischen "Trichter" und "Berge" stationar 
und versehwinden allmahlieh bei fortsehreitendem Erli:isehen der StOrungen selbst. 

Abb.192. Die Wettcrlage Yom 15. April 1925. (Nach PALM:i]N 1933.) 

1 Auf einen beflOnderen Fall, dessen weitere Untersuchung sehr erwiinscht ware, 
hat R. SCHERUAG 1938 aufmerksam gemacht (Fall vom 17. Januar 1936). Es handelt 
sich anRcheinend urn eine schon stark verwirbelte Zyklone; in der Nahe ihres Zentr\lms 
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Das ZU8tandekommen der Tropopausenwellen hat zuniichst J. BJERKNES 1932 im 
we8entlichen auf einfache, durch die tropo8phiiri8chen Fronten erzwungene M eridional
verlagerungen der Tropopau8e in horiwntaler Richtung zurilckgefiihrt. 

Die tropospharischen Zyklonen und Antizyklonen, welche langs der Polarfront 
von Westen nach Osten fortschreiten, rufen namlich - infolge der mit ihnen ver
bundenen auf- und absteigenden Bewegungen der Tropikluft - in der oberen Tropo
sphare und unteren Stratosphare wellenartige Kriimmungen im Stromlinienverlauf 
des horizontalen Bewegungsfeldes hervor. Bei ihrem Durchzug verschiebt sich 
somit die Tropopause in horizontaler 
Richtung abwechselnd von Norden nach lim 

Siiden und von Siiden nach Norden. 14 

Wegen des wiederholt erwahnten allge
meinen Abfalls der Tropopausenflache 
gegen den Pol (Abb. 186) findet man dann 2 

13 

aus rein kinematischen Griinden dort, wo 
die tiefe und warme polare Stratosphare 
nach Siiden vorgedrungen ist (iiber der 
Riickseite der Zyklone und Vorderseite 
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der Antizyklone), auch ein Wellental der 
Tropopause. Dagegen liegt dort, wo die 
hohe und kalte tropische Stratosphare 
nordwarts vorgestoBen ist (iiber der 
Vorderseite der Zyklone), einen Wellen
berg der Tropopause (siehe auch Abb. 169). 
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Es ergibt sich also nach dieser kine
mati8chen Theorie folgendes Bild: die 
Polarfrontstorungen mit ihren bekannten 
Druckeffekten im unteren Teil der Tropo
sphare rufen Horizontalverschiebungen der 
Substratosphare hervor, welche sich in er
zwungenen Wellen bewegungen der Tropo
pause auBern und selbst Druckschwan
kungen in der Stratosphare erzeugen. Die 
untere und die obere Druckwelle weisen 
zunachst eine Phasendifferenz von rund 
90° auf. Sie sind nicht voneinander unab
hangige Erscheinungen, sondern AuBe
rungen ein und desselben zyklogene
tischen Prozesses. Mit der Zeit nimmt die 

Abb. 193. Auf~tlege in Polarluft der Vorderselte (2) 
und In Tropikluft des Warmsektors (6) der Zyklone 
yom 28. bis 30. Marz 1928. (Nach J. BJERKNES 1932.) 

Phasendifferenz ab, da sich die Fortbewegung der unteren Welle verlangsamt; in 
der okkludierten Zyklone und in der stationar gewordenen Antizyklone fallen die 
Phasen beider Druckwellen annahernd zusammen. Die obere Welle verstarkt dabei 
die untere; die Zyklone erreicht jetzt ihre gr6Bte Tiefe und die Antizyklone ihre 
gr6Bte Intensitat.1 

lag die Tropopause tiber Lindenberg bei einem Bodendruck von 991 mb verhaltnismal3ig 
hoch (11,7 km) und war ausgesprochen kalt (_73°). 

1 Manchmal kann man erkennen, dal3 wahrend des Stationarwerdens und der Aus
fiillung der okkludierten Storung die Fall- und Steiggebiete des Drucks sich von ihr 
loslosen. In einem solchen Fall lal3t Rich annehmen, dal3 die erzwungenen Wellen der 
Tropopause /reie Wellen hervorrufen, welche weiter fortschreiten. Doch sind dann 
natiirlich auch diese freien Wellen sekundarer Herkunft. 
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d) Dynamische Theorie der Tropopausenwellen. Auflosung und Neubildung 
der Tropopause. 

Die oben gegebene rein kinematische Deutung der Tropopausenwellen als Er
gebnis meridionaler Verschiebungen der Stratosphare reicht nicht aus, urn eine so 
starke Senkung der Tropopause, wie z. B. vom 14. bis 16. April 1925 (vgl. Abb. 191) 
zu erklaren. In diesem Fall sank die Stratosphare in Mitteleuropa urn 3 km unter 
jene Hohe, die sie am Pol einzunehmen pflegt; desgleichen war die Substrato
spharentemperatur bedeutend hoher als in Polnahe. Diese Abweichungen lassen 
sich nur durch die Annahme erklaren, daB bei den Hohenschwankungen der Tropo
pause auch Vertikalbewegungen eine wesentliche Rolle spielen. Schon V. BJERKNES 
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Abb. 194. Schematischer Querschnitt durch eine Polarluftzyklone und -antizyklone. Verteilung der potentiellen 
Tempcraturen und Schwankung der Tropopausenhijhe. (Nach PALMEN 1932.) 

hat im Jahre 1921 solche Vorgange theoretisch wahrscheinlich gemacht. E. PALMEN 
1932 ist dann auf Grund einer sehr sinnreichen und sorgfaltigen Bearbeitung des 
aerologischen Materials zu wichtigen Ergebnissen iiber die Verteilung der Vertikal
bewegungen in der oberen Troposphare und unteren Stratosphare gelangt. 

Zu diesem Zweck hat PALMEN aus dem englischen aerologischen Material der 
Wintermonate 1924 bis 1929 gesondert die Aufstiege in frontenfreier Polarluft (52) 
und in Tropikluft (13) bearbeitet, urn FaIle mit erheblicheren advektiven Temperatur
anderungen auszuschalten. Dabei wurde das Material nach dem Bodendruck 
gruppiert. Abb. 194 enthalt die zugehorigen TropopausenhOhen fUr Polarluft. Sie 
gibt also die Verhaltnisse in gealterten Luftdruckgebilden, d. h. in vollig okkludierten 
Zyklonen bzw. in hochreichenden Antizyklonen wieder. Das Wellental der Tropopause 
hat sich daher bereits bis iiber das untere Druckminimum vorgeschoben und der 
Wellenberg iiber das untere Druckmaximum: "Ober dem zentralen Teil der Zyklone 
beginnt die Stratosphare durchschnittlich in einer Hohe von 8,2 km bei einer Tem
peratur von 224 0 nach der absoluten Skala (mittlerer Druck am Boden 986mb). 
"Ober dem zentralen Teil der Antizyklone (mittlerer Druck am Boden 1028 mb) 
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liegt ihre Basis in einer Rohe 11,2 km bei einer Temperatur von 212°. In Tropikluft 
betragt die durchschnittliche Tropopausenhohe bei demselben mittleren Boden
druck sogar 12,5 km bei einer Temperatur von 2040 • In den einzelnen bearbeiteten 
Fallen schwankte die Tropopausenhohe von 6,9 km (beim tiefsten Druck in Polar
luft) bis 14,0 km (beim hOchsten Druck in Tropikluft). 

In Abb. 194 sind auBerdem (durch diinne Linien) die Isoplethen der potentiellen 
Temperatur veranschaulicht. 

Die potentielle Temperatur ist somit in der Zyklone bis zu einer Rohe von 
8 km im allgemeinen tiefer als in der Antizyklone. Das sekundare Maximum (Ein
biegung der Isoplethen nach unten) tiber der Zyklone rtihrt offen bar von der Kon
densation des Wasserdampfes infolge der aufsteigenden Luftbewegung her. Gabe 
es keine Kondensation, so wtirden die Isoplethen der potentiellen Temperatur in der 
Troposphare etwa so verlaufen, wie es die gestrichelten Linien zeigen, namlich sinus
artig, tiber der Zyklone ansteigend und tiber der Antizyklone sinkend. 

Ober dem 8-km-Niveau, wo die potentielle Temperatur iiberall annahernd gleich 
ist (310°), kehrt sich der Isoplethenverlauf um. 

PALMEN hat - unter der Voraussetzung, daB lediglich adiabatische Prozesse 
im Spiel sind - aus der obigen Verteilung der potentiellen Temperaturen in gealterten 
Luftdruckgebilden auf die vertikalen Luftbewegungen geschlossen, welche wahrend 
des Alterns aufgetreten sein miissen. Eine Rebung der potentiellen Isothermen muB 
durch ein Aufsteigen, eine Senkung durch ein Absinken der Luft hervorgerufen 
worden sein. Es ergibt sich so, daB in einer sich vertiefenden Zyklone unterhalb 
8 km Rohe Aufwartsbewegungen, dariiber Abwartsbewegungen vorherrschen, und 
daB im Zwischengebiet - etwa zwischen 5 und 9 km Rohe - die Luft aus der 
Zyklone ausstromt. Die absteigende Luftbewegung in der Stratosphare ist am 
starksten zwischen 9 und 11 km Rohe; dariiber muB also die Luft in die Zyklone 
einstromen. (Ein weiterer Einstromungsraum findet sich in der Zyklone bekanntlich 
in den bodennahen Schichten infolge der Reibung.) 

In der Antizyklone sind die Verhaltnisse gerade umgekehrt: Absteigende Luft
bewegungen bis etwa 8 km Rohe, dariiber Aufsteigen. Daher Einstromen der Luft 
in der oberen Troposphare, Ausstromen in der Stratosphare (auBerdem in der 
untersten Troposphare infolge Reibung). 

Durch die Vertikalbewegungen oberhalb 8 km Hohe werden nach PALMEN die 
Tropopausenwellen bedingt, und zwar durch die absteigenden tiber der Zyklone die 
Senkung, durch die aufsteigenden iiber der Antizyklone die Rebung der Tropo
pause. Es ist nun sehr bemerkenswert, daB die Xnderungen der Tropopausenhohe 
fast doppelt so groB sind als die aus dem Verlauf der potentiellen Isothermen resul
tierenden Luftverlagerungen (vgl. Abb. 194). 

Moglicherweise ist dieser Unterschied darauf zuriickzufiihren, daB die Prozesse 
nicht, wie vorausgesetzt, adiabatisch verlaufen. So z. B. haben die iiber der Zyklone 
herabgesaugten Stratospharenschichten eine tiefere Temperatur, als es einer adia
batischen Senkung entsprache. Man kann dies nun nach PALMEN entweder damit 
erklaren, daB Strahlungseinfliisse abkiihlend gewirkt haben und die Senkung der 
Stratosphare also in Wirklichkeit noch bedeutender war, als unter der Voraussetzung 
adiabatischer Vorgange berechnet. Oder aber man ist genotigt anzunehmen - und 
PALMEN gibt dieser Erklarung den V orzug -, da{J sich die Tropopause iiber der 
Zyklone aufgeWst und sukze8sive in tieferen Niveaus neugebildet hat (siehe Abb. 195). 
Diese Neubildung erfolgt unter dem EinfluB eines Deformationsfeldes, welches infolge 
der aufsteigenden Bewegungen in der mittleren Troposphare und der absteigenden 
Bewegungen dartiber entstanden ist. Umgekehrt sind die Verhaltnisse iiber einer 
stationaren Antizyklone, wo das vertikale Deformationsfeld die Auflosung der Tropo
pause im tieferen N iveau und die N eubildung in einem hOheren veranlafJt. 
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Diese ErkHirung fiir das Zustandekommen von Tropopausentrichtern und Tropo
pausenhOckern gewinnt in der letzten Zeit immer mehr an Wahrscheinlichkeit. Sie 
setzt voraus, daB die Tropopause iiber den Zyklonen und Antizyklonen nicht die 
Gestalt einer zusammenhangenden Flache, sondern vielmehr bliittrige Struktur hat 
und also aus zwei oder mehreren Flachen (dicke ausgezogene Linien in Abb. 195) 
mit Diskontinuitaten zwischen ihnen (dicke gestrichelte Linien) besteht. Bei der 
Hebung einer solchen multiplen Tropopau,se werden dann die oberen, bei der Senkung 
die unteren Flachen scharfer. Abb. 190 hat bereits, nach J. BJERKNES und E. PALMEN 
1937, diese Art der Tropopausenbildung iiber Sealand oberhalb der Zyklone yom 
15. bis 17. Februar 1935 gezeigt. In diesem Fall handelt es sich natiirlich ebenso 
wie in E. PALMENS Fall yom 14. bis 16. April 1925 um eine nicht vollstandig ver
wirbelte Zyklone, in welcher der Tropopausentrichter noch nicht iiber dem Zyklonen
zentrum angelangt ist, wie es PALMEN in seinem Schema Abb. 194 voraussetzt. 

Die Ruckbildung der Tropopausentrichter bzw. Tropopausenhocker iiber statio
naren Zyklonen bzw. Antizyklonen erfolgt durch "Assimilierung" in der von 
A. REFSDAL 1932 im Abschnitt 46 heschriebenen Weise, indem die in der Zyklone 
herabgesenkten stratospharischen bzw. die in der Antizyklone emporgehobenen 
tropospharischen Schichten die Eigenschaften der Umgebung annehmen, woraufhin 
es zur Wiederherstellung der Tropopause in normaler Hohe kommt. 

E. PALMEN 1933 charakterisiert den Zusammenhang der tropospharischen und 
stratospharischen Vorgange bei der Zyklogenese folgendermaBen: ,,1m primaren 
Entwicklungsstadium einer Zyklone herrschen offenhar die advektiven Vorgange 
vor, indem die Temperaturanderungen hauptsachlich auf die meridionale Advektion 
zuriickgefiihrt werden konnen... Die allgemeine tropospharische und strato
spharische Advektion reprasentiert hierbei ein einheitliches atmospharisooes Stro
mungssystem, in dem man nicht ohne weiteres zwischen ursachlich primar und 
sekundar unterscheiden kann. .. Bei beginnender Okklusion einer Zyklone treten 
allmahlich die dynamisch hedingten Vertikalschwingungen in den Vordergrund, 
indem von diesem Stadium ab die Temperatur- und Druckschwankungen haupt
sachlich auf der Verwirbelung der Zyklone heruhen." 

e) Steuerung im allgemeinen und "stratospharische Steuerung" im besonderen. 
Wir haben in allen bisherigen Ausfiihrungen daran festgehalten, daB die frontale 

Zyklonenbildung selbstiindigen Charakter hat und die entsprechenden meridionalen 
bzw. vertikalen Verlagerungen der Stratosphare nur sekundare Erscheinungen, 
gewissermaBen Reflexe der tropospharischen Vorgange sind, daB also die iiber den 
Zyklonen und Antizyklonen beobachteten Tropopausenwellen nur von den Polar
frontwellen verursacht werden. 

Demgegeniiber vertritt eine Reihe deutscher Forscher die Auffassung, daB um
gekehrt die tropospharischen Vorgange von den stratospharischen reguliert oder 
zum mindesten mitbestimmt werden. iYber das AusmaB dieser Abhangigkeit sind 
die Meinungen geteilt. Immerhin zeichnen sich in der letzten Zeit die Grenzen 
zwischen den deutschen Schulen, welche sich mit der Wechselwirkung zwischen 
stratospharischen und tropospharischen Prozessen beschaftigen, deutlicher ab; das 
wesentliche ihrer Anschauungen solI im folgenden kurz beschrieben werden. In 
ihnen allen spielt der Begriff der "Steuerung" eine mehr oder minder groBe Rolle; 
in welcher Definition, werden die weiteren Ausfiihrungen zeigen. 

Die Auffassung v. FICKERS. 

Das Verdienst, als erster darauf hingewiesen zu haben, daB innerhalb von 
Zyklonen tropospharische und stratospharische Vorgange miteinander gekoppelt 
sind, hat H. v. FICKER 1920 (1). Er konnte zunachst feststellen, daB Kalteeinbriiche 
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in RuBland und Nordasien meist von einem Druckfall begleitet sind, daB also 
ihr thermisch-advektiver Druckanstieg iiberkompensiert sein muB von einem 
Druckfall in der Hohe. Diesen Nachweis konnte er durch Hinzuziehung mittel
europaischen Gipfel- und Aufstiegsmaterials erweitern und zu einem Schema 
ausbauen, welches die komplexe Natur der Druckschwankungen beim Vorbeizug von 
Zyklonen wiedergibt. Die Schwankungen lassen sich aufspalten in eine untere 
"sekundar" genanQte, die thermischer Natur ist und vom Riickzug bzw. Vor
dringen niedrig-tropospharischer Kaltluft herriihrt, und eine obere "primar" ge
nannte Schwankung, die ihren Sitz vermutlich in der Stratosphare hat und von 
dort bis zum Boden durchgreift. In zwei von den sechs aufeinanderfolgenden Stadien 
des Schemas wird die sekundare von der primaren Schwankung iiberkompensiert: 
der Druck am Boden fallt nach dem niedrig-tropospharischen Kalteeinbruch noch 
eine Zeitlang weiter und er setzt anderseits sein Steigen noch etwas fort, nachdem 
in den tieferen Schichten bereits wieder Erwarmung eingetreten ist. Es konnen 
hierbei, zum Teil infolge orographischer Einfliisse, Phasenverschiebungen eintreten. 
Stets aber gibt dem Wetter das Vorhandensein eines oberen Fallgebietes einen 
zyklonalen und das Vorhandensein eines oberen Steiggebietes einen antizyklonalen 
Habitus. 

Die oberen (stratospharischen) Druckschwankungen identifiziert v. FICKER mit 
advektiven Verschiebungen des aquatorialen Systems. Das aquatoriale Systeln 
(A. SCHMAUSS 1921, 1922) ist - wie in Abschnitt 67 d naher ausgefUhrt - durch 
eine hochreichende, aber kalte Stratosphare charakterisiert zum Unterschied vom 
polaren. Seine Annaherung ist daher in den hohen Schichten von einem Druck
anstieg begleitet, der unter Umstanden sehr bedeutend sein und sich trotz gleich
zeitiger Erwarmung der mittleren Schichten fast ungeschwacht bis zum Boden 
durchsetzen kann.1 Umgekehrt ist der Vorgang bei der Riickkehr des "polaren 
Systems". 

Der Ausdruck "Steuerung" ist zum erstenmal von v. FICKER 1929 gebraucht 
worden, und zwar fUr die von seinen Mitarbeitern F. GOLLES 1922 und H. W AGE
MANN 1929 festgestellte und von ihm selbst aerologisch fundierte Erscheinung, daG 
ruhende Kaltluftmassen, die von einem oberen Fallgebiet in Bewegung gesetzt 
worden sind, durch das nachfolgende obere Steiggebiet aus ihrer Zugrichtung ab
gelenkt werden konnen. Die dabei von der oberen Druckschwankung durch Be
einflussung des unteren Gradienten wachgerufenen Beschleunigungen hat H. ERTEL 
1931 analysiert.2 

1 Bei Bearbeitung des bereits in Abschnitt 67 d beschriebenen Falles yom 13. bis 
17. Januar 1930 kommt H. THOMAS 1935 zur Ansicht, daB die kaltere schwerere Strato
sphare die Troposphare zusammengedriickt habe (daher adiabatische Erwarmung der 
mittleren Schichten) und daB die hierdurch bedingte Verkiirzung der Luftsaule durch 
einen seitlichen LuftzufluJ3 in die Stratosphare wettgemacht wurde, wodurch erst die 
GroBe der Druckzunahme erklarbar sei. 

2 Es sei hier erwahnt, daB H. ERTEL 1936 eine neue Theorie der Luftdruckschwan
kungen am Boden gegeben hat, indem er diese in einen durch "regulare (freie) Advek
tion" und einen durch "singulare Advektion" entstandenen Anteil aufspaltet. Unter 
singuliirer Advektion wird der Sprung des Impulsdichtevektors an einer atmospharischen 
Diskontinuitatsflache verstanden; ihr Druckaquivalent am Boden in der Zeiteinheit 
ist gleich der mit der Schwerebeschleunigung multiplizierten algebraischen Summe der 
Massenfliisse beiderseits der Diskontinuitatsflache in einer Luftsaule yom Einheits
querschnitt. Setzt man wegen der automatischen Anpassung des Windes in der freien 
Atmosphare an den horizontalen Druckgradienten (SUA wsches Theorem) die freie 
Advektion gleich Null, 1'10 erscheint die Bodendruckanderung nur von der singularen 
Advektion bedingt. V. FICKERS "primare" Druckschwankungen waren dann mit dem 
Druckanteil der singularen Advektion an der stratospharischen Diskontinuitatsflache 
(Tropopause), seine "sekundaren" Druckschwankungen mit dem Druckanteil der 
singularen Advektion an den niedrig-tropospharischen DiRkontinuitatsflachen (Front-
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Wir sehen also, daB V. FICKER das Problem der Herkunft der Verschiebungen 
des aquatorialen Systems, also die Frage, ob die stratospharischen Druckschwan
kungen von tropospharischen Luftmassenverlagerungen herriihren oder selbstandigen 
Charakter haben,1 durchaus offen laBt; die eigentliche "primare" Ursache des ganzen 
komplexen Wettergeschehens verlegt er in den tropisch-tropospharischen Heizraum 
der Atmosphare. Ferner beschrankt er den Begriff "Steuerung" ausschlieBlich auf 
jene Faile, wo das stratosphiirische Druckglied die tropospharischen Luftmassen 
anders bewegt, als es der eigengesetzlichen Bewegung ihres Systems entspricht. 
Wenn sich auch die oberen Druckschwankungen beim VorstoB oder Riickzug von 
Kaltluftmassen, wie erwiihnt, in einem gewissen zusiitzlichen zyklonalen oder anti
zyklonalen Habitus geltend machen, so lehnt doch V. FICKER die im folgenden be
schriebene Auffassung ab, daB das ganze troposphiirische Wettergeschehen durch 
stratosphiirische V organge verursacht sei. 

Die Frankfurter Schule. Die von G. STUVE 1926 (2) in seiner "Thermozyklo
genese" begriindete und von seinen Mitarbeitern (R. MUGGE, F. MOLLER, E. HERR
STROM, F. BAUR, H. PHILIPPS U. A.) weiter ausgebaute Auffassung geht vom all
gemeinen Grundzustand der Atmosphare im Meridionalschnitt aus. Dieser 
Grundzustand hat, da die Ausstrahlung der Stratosphare und die Gegenstrahlung 
der Troposphare iiquatorwarts zunimmt, den Charakter eines einfachen baroklinen 
Massenfeldes mit polwarts abnehmendem Druck und allgemein west-ostlicher Luft
stromung in der Stratosphiire nordlich vom 30. Breitengrad. Die stratosphiirische 
Weststromung iibt dann eine Bewegungssteuerung auf das tropospharische Massen
feld aus; in diesem konnen sich Schichten von abweichender Stromung an der 
Steuerung der darunterliegenden Schichten beteiligen. 1st der Grundzustand durch 
sog. selbstiindige Systeme, d. s. einzelne groBe stationare Hochdruckgebiete, gestort, 
so weicht auch die stratospharische Stromung von der westlichen ab und umflieBt 
das Hochdruckgebiet in antizyklonalem Sinn; dementsprechend ist die Steuerungs
richtung veriindert. 

Die Bewegungssteuerung wirkt sich als "Fiihrungskraft" aus, d. h. die Bewegung 
der hoheren Stromungen wird den tieferen ohne Energieiibertragung aufgepragt. 
Unter Energieverbrauch verlaufen erst die sog. Umsteuerungen, Veranderungen in 
der bisherigen Steuerungsrichtung, hervorgerufen durch mehr oder minder groB
ziigige Umgestaltungen der stratospharischen Massenverteilung, mit anderen 
Worten durch Verlagerungen der "selbstiindigen Systeme" etwa infolge lokaler 
Veriinderungen im Wiirmehaushalt der Stratosphiire. 

Das Ergebnis ist in jedem Fall, daB die durch die obere Luftmassenverteilung 
bedingte "Fiihrungsstr6mung" oder "Grundstromung" die darunterliegenden Massen
systeme mitfUhrt, steuert, mit ihren Fronten und Druckgebilden, vor allem aber 
mit ihren Druckanderungsfeldern, den Steig- und Fallgebieten, sei es daB diese 
hoch sitzen als Tropopausenwellen, oder tief als Polarfrontwellen. Die ersteren werden 
vorwiegend mit den 24stiindigen, die letzteren mit den 3stiindigen 1sallobaren
gebieten identifiziert und BAUR 1936 hat FaIle von "Doppelsteuerung" nachgewiesen, 
wo die stratosphiirische fUr die ersteren maBgebende Fiihrungsstromung durch die 
Mitwirkung tieferer Schichten in 5000 m Hohe so verandert war, daB die 3stiindigen 
1sallobarengebiete eine abweichende Zugrichtung hatten. 

flachen) des atmospharischen Impulsdichtefeldes zu identifizieren. Es hat sich in der 
Folge gezeigt, daB die freie Advektion nicht ohne weiteres vernachlassigt werden kann. 
Nichtsdestoweniger konnte ERTEL 1939 aus seiner Theorie eine Regel fUr die Steuerung 
von Luftdruckgebilden durch die Tropopause ableiten. Diese Regel erscheint in Ab
schnitt 74 als Regel 177. 

1 Es gibt von A. DEFANT 1923, 1926 (1) theoretische Losungen fiir beide FaIle, wobei 
die stratospharischen Schwingungen als Gravitationswellen aufgefa13t werden. 

Chromow, Wetteranalyse. 25 
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Nach Ansicht der Frankfurter Schule wird aber von der Hohe aus nicht nur 
die Bewegung der genannten Systeme, sondem das Wetter als solches gesteuert, 
d. h. beeinfluBt. Eine solche Beeinflussung findet dann statt, wenn iiber die Massen 
hohe Steig- und Fallgebiete oder aber wenn die Massen unter UngleichmaBigkeiten 
der oberen Massenverteilung hinwegziehen. In diesen Fallen werden von oben her 
wetterwirksame Mechanismen ausgelOst, vor allem Zirkulationsbeschleunigungen an 
Flachen gleicher potentieller Temperatur ("Gleitsteuerung") und Konvergenzen 
bzw. Divergenzen, welche beide als Vertikalbewegungen gewissermaBen die be
troffenen Luftmassen "mobilisieren", wobei auch deren mehr oder minder labile 
Schichtung eine Rolle spielt. Zyklonale wetterwirksame Mechanismen (Gleit
bewegungen aktiver Art, Zyklogenese) sind begftnstigt im sog. polaren, antizyklonale 
(Gleitbewegungen passiver Art, Zyklolyse) im sog. subtropischen Westwettertypus, 
beide mit hohem Druck und hoher Temperatur im Siiden. Der erstere Typus ist 
durch Druckfall im Norden der letztere durch Druckfall im Siiden charakterisiert. 

Das Zustandekommen der oberen Druckwellen, die ZykZogenese, erklart MUGGE 
1938 (1), 1938 (2) dadurch, daB sich innerhalb der von dem allgemeinen Warme
haushalt auf der rotierenden Erde in Gang gehaltenen und zunachst laminaren 
Grundstromung an hoher liegenden Inversionen (nicht Fronten!) Wellen bilden, 
welche unter gewissen Bedingungen instabil werden konnen - ahnlich wie sich aus 
Ou gegebenenfalls isolierte Ob entwickeln. Allgemein giinstig sind, nach STUVE und 
MUGGE 1934, fiir Zyklogenese die gemaBigten Breiten, und zwar deshalb, weil hier 
oberhalb der Tropopause im Durchschnitt eine besonders starke Haufung von 
Solenoiden auftritt (siehe Abb. 196). Eine hydromechanische Theorie der Ent
stehung geschlossener tropospharischerDrucksysteme infolge von Druckwellen im 
Tropopausenniveau hat PHILIPPS 1936 gegeben. 

Die Leipziger Schule. Die Grundlage fur die seitens dieser Schule durch 
K. SCHMIEDEL 1937 zum Ausdruck gebrachte Auffassung uber den Zusammenhang 
zwischen tropospharischen und stratospharischen Druckwellen geht zuruck auf die 
Entdeckung von Symmetriepunkten im Luftdruckgang durch L. WEICKMANN 1924, 
femer auf die daran anschlieBende Feststellung verschieden langer und verschieden 
gearteter Wetterwellen im Luftmeer durch WEICKMANN selbst sowie durch seine 
Mitarbeiter P. MILDNER, K. LEHMANN, B. HAURWITZ, H. LETTAU, F. MODEL U. A. 
Es laBt sich zeigen, daB eine einzelne Luftdruckkurve in mehrere elementare Sinus
schwingungen von verschiedenen aber in rationalem Verhaltnis zueinander stehenden 
Perioden zerlegt werden kann. Dort, wo die Extreme oder aber die Nullstellen 
(selten!) aller Teilschwingungen, zumindest jener von groBer Amplitude, zusammen
fallen, liegt ein Symmetriepunkt des Luftdruckganges vor, von dem aus letzterer 
fUr langere Zeit (rund 1 Monat) nach beiden Seiten hin symmetrisch verlauft. 
Folgen, Z. B. innerhalb eines und desselben Winters, mehrere Symmetriepunkte 
aufeinander, so gibt das zwischen zweien liegende Zeitintervall die Wellenlange der 
Grundperiode an, als ganzes Vielfaches aller Teilperioden. Die Erfahrung hat bei 
entsprechender Kritik gezeigt, daB fiir die atmospharischen Wellen die Perioden 
von 72, 36, 24, 20, 8, 6 und 2-4 Tagen charakteristisch sind. 

Man ist dann bald dazu ubergegangen, die Amplitude und Phase dieser Schwin
gungen synoptisch darzustellen; die synoptische Darstellung beschrankt sich auf 
Symmetriegebiete, d. S. jene Gebiete, in denen das Wetter in groBen Zugen und oft 
bis in Einzelheiten symmetrisch in bezug auf die Tage der Symmetriepunkte verlauft. 
Solche Untersuchungen haben bisher dargetan, daB von den Wellen der oben ge
nannten Perioden die ersten beiden stehende, die letzten drei fortschreitende Wellen 
sind, wahrend die mittleren (24- und 20tagiger Periode) einen Zwischencharakter 
haben. "Oberdies lieB sich zeigen, daB die 36tagige stehende Schwingung eine Er
scheinung des kontinental-maritimen Systems ist und gewissermaBen eine zonale 
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(langs der Breitenkreise gerichtete) Schaukelbewegung der Atmosphare vor
stellt, wogegen die 24tagige durch eine wellenformige Ausbreitung von Polar
luftausbruchen in meridionaler Richtung bedingt ist. Wegen weiterer Details 
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Abb. 196. Isotherm·isentropische Solenolde In der Atmosphiire der Nordhalbkugel 1m Sommer und 1m Winter. 
(Nach STttVE und MtlGGE 1934.) 

sei auf die Veroffentlichungen des Geophysikalischen Instituts der Universitat 
Leipzig verwiesen. 

SCHMIEDEL 1937 hat nur gefunden, daB innerhalb des Bereichs des Symmetrie
gebietes die Steuerung der Fall- und Steiggebiete in gleichen Abstanden vom 
Symmetrietag ahnliche Zuge aufweist. Mit anderen Worten: N ach dem Symmetrie-

25· 
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tag andert sich der Steuerungscharakter in umgekehrter (spiegelbildlicher) Reihen
folge im Vergleich zur Zeit vor dem Symmetrietag. Man kann also von einer 
Steuerungssymmetrie sprechen. Die ganze Erscheinung ist eine Wirkung lang
periodischer, praktisch stehender Schwingungen, insbesondere der 36- und 72tagigen 
Luftdruckwelle, welche somit als steuernde Wellen auftreten und die Veranderungen 
des allgemeinen Witterungscharakters (durch Bewegungssteuerung) beherrschen; sie 
werden als vorwiegend dynamisch-stratospharische Effekte angesehen. Mehr 
neutral in bezug auf die Steuerung sind die 20- und 24tagigen Wellen, die rein 
thermisch-tropospharisch und dabei doch fiir den Wetterablauf sehr charakte
ristisch sind. Gesteuerte Wellen sind die 2- bis 4tagigen, sowie die 6- bis 8tagigen 
Wellen; sie kommen in den 24stiindigen Isallobarenfeldern (Steig- und Fallgebieten) 
zum Ausdruck und bestimmen die eigentlich kurzfristigen Wetterwechsel (durch 
Gleitsteuerung). DaB bei kurzperiodischen wandernden Schwingungen Wetter
kartensymmetrien eintreten k6nnen, dann namlich, wenn die dominierenden Schwin
gungen ihre Extremwerte durchlaufen, hat MODEL 1938 gezeigt. 

Nach Auffassung der Leipziger Schule konnen also sowohl in der Stratosphare 
als auch in der Troposphare wetterwirksame Wellen auftreten; wesentlich fiir den 
Wetterverlauf sei nicht die Frage, ob sie "primar" oder "sekundar", sondern ob 
sie "langperiodisch" oder "kurzperiodisch" seien; die Atmosphare in ihrer Gesam t
heit ist fiir das Wetter verantwortlich, nicht nur die Stratosphare. 

Wir sehen also ziemliche Verschiedenheiten in den Auffassungen. Gemeinsam 
ist ihnen jedoch, daB sie in irgendeiner Form einen direkten EinfluB der Strato
sphare auf die tropospharischen Vorgange zugeben. Nach der norwegischen Ansicht, 
welche in diesem Buch vertreten wird, ist h6chstens ein indirekter EinfluB vorhanden 
und die tropospharischen Vorgange werden hier als ausgesprochen primar angesehen : 
sie 16sen Veranderungen in der Stratosphare aus, die gegebenenfalls wieder auf die 
Troposphare zuriickwirken k6nnen. Lediglich jenen groBziigigen Verschiebungen 
des aquatorialen Systems, welche ein Auskeilen der subtropischen Antizyklonen und 
damit eine Umgestaltung der GroBwetterlage bedingen, wird eine gewisse, noch 
naher zu klarende Unabhangigkeit von den tropospharischen Vorgangen ein
geraumt. 

Der wesentlichste Einwand, welcher von Seiten der Polarfrontlehre gegen die 
allgemeine Prioritat stratospharischer Einfliisse auf das kurzfristige Wetter
geschehen geltend gemacht wird, stiitzt sich darauf, daB die kinetische Energie in 
der Stratosphare wegen deren geringerer Dichte nur einen Bruchteil jener der 
Troposphare ausmachen k6nne; ferner, daB die Energieumsatze durch den Kreis
prozeB des Wasserdampfes iiberhaupt auf den unteren Teil der Troposphare be
schrankt seien. Das in Abb. 196 wiedergegebene Schema von STUVE und MUGGE, aus 
dem unter Umstanden auf erhebliche Zirkulationsbeschleunigungen im unteren Teil 
der Stratosphare geschlossen werdenkann, bedeute keinen Gegenbeweis. T. BERGERON 
(brieflich 1937) weist indessen mit Recht darauf hin, daB der V. BJERKNESsche 
Begriff der Zirkulationsbeschleunigung an und fur sich noch nichts iiber die Zir
kulationsenergie aussage; denn er gelte stillschweigend fur die Einheitsmasse. Diese 
Masse verteile sich in Tropopausenhohe iiber einen etwa funfmal groBeren Raum 
als im unteren Teil der tropospharischen Hauptfronten, entsprechend der dort 
rund funfmal geringeren Luftdichte. Selbst wenn fallweise die Solenoiddichte an 
der Tropopause ebenso groB oder noch gr6Ber sein sollte als an der Polarfrontflache, 
werde der "obere" Energievorrat offenbar erheblich hinter dem "unteren" zuriick
bleiben. Dazu kommt, daB die Polarfront meist starker geneigt ist als die Tropo
pause, wodurch der Umsatz ihrer potentiellen Energie in kinetische erleichtert wird 
(siehe die Angaben uber Frontalwellen). 
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Ferner weist E. PALMEN 1933 darauf hin, daB nach seinem Vertikalschnitt 
(Abb. 186) der Temperaturunterschied Aquator-Pol im Winter den groBten 
Wert in der Troposphare, den kleinsten dagegen in der Stratosphare erreicht. Da 
nun das Maximum der Zyklonentatigkeit gerade in den Winter falIt, ergibt sich nach 
PALMEN der SchluB, daB fUr die Entstehung der StOrungen offenbar das meridionale 
stratospharische Solenoidenfeld von geringerer Bedeutung ist als das tropo
spharische. 

LaBt man die unentschiedene theoretische Seite des Problems auBer Betracht, 
so muB man feststelIen, daB seine vielseitige Behandlung bereits praktische Friichte 
getragen hat: Die Untersuchungen v. FICKERS haben ihren Ausdruck in mehreren im 
Wetterdienst verwendbaren Regeln gefunden, welche in Abschnitt 75 wiedergegeben 
werden. Die Forschungen der Frankfurter Schule haben die Vorteile der "Hohen
wetterkarte" bewiesen, deren Entstehung in Abschnitt 16, d beschrieben wurde, 
und haben zur AufsteJIung einer Reihe von synoptischen Regeln (158-176 in Ab
schnitt 74) gefiihrt. DaB die Arbeiten der Leipziger Schule, wenn sie zur Vorhersage 
des Datums und Charakters von Umsteuerungen fUhren sollten, eine besondere 
Bedeutung fUr die Langfristprognose erhalten wiirden, braucht nicht erst eigens 
hervorgehoben zu werden. 

Litcratur zu Abschnitt 68. 
Der organische Zusammenhang aBer Druckanderungen im Bereich beweglicher 

Zyklonen und Antizyklonen als Folge der Vorgiinge an troposphiirischen Fronten wird 
vertreten in folgenden Arbeiten: BERGERON 1928, PALMEN 1928 (2), 1931 (2), 1932, 
CHROMOW 1932 (1), J. BJERKNES 1932, V. BJERKNES-J. BJERKNES-SOLBERG-BERGERON 
1933, PALMEN 1933 (mit detaillierter Bibliographie), J. BJERKNES und PALMEN 1933, 
PALMEN 1934, 1935, J. BJERKNES 1935, VAN MIEGHEM 1937, J. BJERKNES and PALMEN 
1937, J. BJERKNES 1937, J. BJERKNES and PALMEN 1938, v. MIEGHEM 1938 (1), 1939 
(1), 1939 (2), 1939 (3), J. BJERKNES-MILDNER-PALMEN-WEICKMANN 1939. 

Die Verschiedenheiten der Interpretation der statischen Grundgleichung der Atmo
sphare fUr die Druckanderungen am Boden lassen sich am besten verfolgen in den 
Arbeiten: DINES 1912, EXNER 1913, HESSELBERG 1915, SCHEDLER 1917, v. FICKER 
1920 (1),1920 (2),1921, SCHEDLER 1921, EXNER 1925, DEFANT 1926 (1), HAURWITZ 1927, 
ROSSBY 1927, 1928, BERGERON 1928, PALMEN 1931 (2), 1932, 1933, V. BJERKNES-J. 
BJERKNES-SOLBERG-BERGERON 1933, v. MIEGHEM 1937, ROSSBY 1937, HAURWITZ and 
TURNBULL 1938, v. MIEGHEM 1938 (2), RAETHJEN 1939 (2). 

Ubor singuliire Advektion: ERTEL 1936 (2), 1936 (3), 1937, 1938, 1939. 
Uber Druckanderungen und Kompensation: MOLLWO 1936 (1), 1936 (2), MAYER 1937. 
Hinsichtlich des Zusammenhanges zwischen Druckanderungen und Abweichungen 

des wahren Windes vom geostrophischen Wind siehe besonders: JEFFREYS 1919, BRUNT 
and DOUGLAS 1928, STUVE und MUGGE 1935, MOLLER 1936, MOLLER und SIEBER 1937, 
PHILIPPS 1939 (1), 1939 (2). 

Aquatorialfront und aquatoriales System: Siehe Literatur zu Abschnitt 67. 
Zu den Ergebnissen v. FICKERS liber die komplexe Natur der Druckschwankungen 

in Zyklonen und Antizyklonen ("primare" und "sekundare" Druckschwankungen): 
v. FICKER 1919, 1920 (1), 1920 (2), 1922, GOLLES 1922, v. FICKER 1926 (1), KONIG 1928, 
v. FICKER 1929, \VAGElIANN 1929, ERTEL 1931, THOMAS 1934, 1935, v. FICKER 1935,1938. 

Theorie der "Frankfurter Schule" liber die "stratospharische Steuerung": STUVE 
1926 (2), MUGGE 1931, 1932, STUVE 1933 (1), 1933 (2), CHRISTIANS 1933, BAUR 1933, 
MOLLER 1933, HERRSTROM 1934, HARTENSTEIN 1934, LUDWIG 1935, STUVE und MUGGE 
1935, BAUR 1936, MUGGE 1938 (1), 1938 (2), MOLLER 1938. 

Uber die WeBennatur der Druckschwankungen im besonderen und der Wetter
anderungen im aBgemeinen nach Auffassung der "Leipziger Schule": WEICKMANN 1924, 
MILDNER 1926, WEICKMANN 1927 (1), 1927 (2), 1929 (1), MILDNER 1931, LEHMANN 1931, 
SCHWERDTFEGER 1931 (1), LETTAU 1931, HANscH 1932, GRIESSBACH 1933, PnUG
BElL 1935, MADE 1935, REUTER 1936, SCHMIEDEL 1937, MODEL 1938, PFAU 1938, 
BODDIN 1938. 

Versuch einer Theorie der Storungen des atmospharischen Grundzustandes durch 
stratospharische Druckwellen: PIIILIPPS 1936. 
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69. Die Zyklonenserien. 
a) Historisches. 

An einer Hauptfront bildet sich nur selten eine einzige zyklonale Storung aus. 
Gewohnlich entstehen an der Hauptfront nacheinander mehrere solcher Storungen, 
die sich dann ihr entlang in ein und derselben Richtung fortpflanzen. Diese serien
weise Bildung von Zyklonen ist schon von FITZ-Roy bemerkt worden, in dessen 
ausgezeichnetem Buch aus dem Jahre 1863 man dariiber folgendes findet: 

"Diese groBziigigen, in standiger Bewegung begriffenen Stromungen rufen durch 
ihr Aufeinandertreffen Zyklonen hervor, die hintereinander fortschreiten, oft 
mehrere gleichzeitig ... - Nur selten kommt es vor, daB nur ein einziger rotierender 
Wirbel von bedeutender Starke allein auftritt und nicht bald von einem weiteren 
gefolgt wird. Die Luftstromungen, welche die zyklonalen Wirbel erzeugen, sind von 
so groBen AusmaBen, daB sie eben nicht nur eine einzige solche Storung hervorrufen. 
Werm erst einmal kraftige Storungen entstanden sind, so braucht es eine ziemliche 
Zeit, bis der Gleichgewichtszustand wieder hergestellt ist. Eine Storung veranlaBt 
induktiv die andere und so weiter, bis Tragheit, Reibung und die Gegenwirkung 
anderer Stromungen schlieBlich durch gleiche aber entgegengesetzt gerichtete Ein
wirkungen die Storungsursache aufheben. 

"Gewohnlich werden zwei, drei und mehr Wirbel beobachtet ... Zwischen den 
aufeinanderfolgenden Einwirkungen dieser Einzelzyklonen konnen zwei, drei oder 
mehr Tage verstreichen. 

"Da sich die einander bekampfenden Stromungen entlang der Erdoberflache 
bewegen, miissen sie solche Wirbel, die sie aber eben selbst erst hervorrufen, an den 
gegenseitigen Beriihrungsflachen mit sich fiihren. 

"AIle diese Zyklonen schreiten in nordostlicher Richtung fort, wobei sie schlieBlich 
mehr oder weniger in die Richtung einer der Hauptstromungen abgelenkt werden, 
je nachdem, welche von beiden im gegebenen Augenblick gerade iiberwiegt, die 
polare oder die tropische." (Weather Book 1863.) 

Wir kennen kein anderes Buch der synoptischen Literatur, dessen Zitate noch 
nach fast 80 Jahren so zeitgemaB anmuten wiirden. Es gibt kaum etwas, was an FITZ
Roys Worten abzuandern ware, wenn man nur davon absieht, daB FITZ-Roy noch 
keine Vorstellung hatte von der Front als Grenzflache und von der Wellennatur der 
frontalen Zyklogenese. 

Der Gedanke der serienweisen Zyklogenese zwischen zwei Hauptluftstromungen 
wurde 60 Jahre spater neuerlich von J. BJERKNES und SOLBERG mit den fol
genden Worten ausgesprochen, allerdings im AnschluB an die inzwischen erfolgte 
Entdeckung der Polar/ront, die dem Nordrand der subtropischen Antizyklone ent
lang verlauft: 

"Eine neugebildete Zyklone kann die Vorbedingungen zur Entwicklung einiger 
weiterer Zyklonen schaffen, so daB schlieBlich eine lange Zyklonenserie nach Art 
von Wellen an einer und derselben Grenzflache entstehen kann. Die Grenzflache, 
welche eine solche Zyklonenserie in der gemaBigten Zone verbindet, scheidet Kalt
luft polarer Herkunft von Warmluft, welche den Zyklonen aus der subtropischen 
Antizyklone zugefiihrt wird. Die Grenzflache stellt somit die zeitliche siidliche Be
grenzung von Polarluftmassen vor; dies rechtfertigt ihre Benennung ,Polarfrontflache' 
und die Bezeichnung ihrer Schnittlinie mit der Erdoberflache als ,Polarfront'. 

"Die Polarfront stellt im allgemeinen eine wellenfOrmige Linie vor, welche inner
halb der gemaBigten Zone meridionale Schwingungen ausfiihrt, wobei sie ausgedehnte 
Zungen von Polar- und Tropikluft gegeneinander abgrenzt. Die Tropikluftzungen 
bilden die Warmsektoren der jungen beweglichen Zyklonen und die dazwischen
liegenden Polarluftzungen bauen bewegliche Hochdruckriicken zwischen den auf-
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einanderfolgenden Zyklonen auf. Die okkludierten und absterbenden Zyklonen, 
welche ihre Warmsektoren verloren haben, liegen durchwegs nordlich der Polar
front, die dem Sudrand der Depression entlang verlauft. 

" ... In einer Zyklonenserie, die sick an einer und derselben Polarfront bildet, be
wegt sick in der Regel jede Zyklone auf einer Bakn, welcke sUdlick von der Bakn der 
vorkergekenden Zyklone liegt.l Nach einer gewissen Anzahl solcher Zyklonen erreicht 
die Polarfront das Gebiet der subtropischen Antizyklone; im Zusammenhang damit 
stromen durch Vermittlung der Passate betrachtliche Luftmassen aquatorwarts abo 
In einigen deutlich ausgepragten Fallen kann man dieses Eindringen der Polarluft 
an einem raschen, jedoch nicht erheblichen Temperaturruckgang des Passats er
kennen; in der Regel aber ,geht die Polarluft in der umgebenden Tropikluft auf'. 
Nach ihrem Eindringen in den Passat verlaBt die Polarluft auf geraume Zeit die 
zyklonale Zirkulation der gemaBigten Zone und transformiert sich wahrend ihres 
Aufenthalts in den aquatorialen Gebieten in echte Tropikluft. 

Abb.197. Zwei Zyklonenserien an benachbarten Polarfronten. (Nach J. BJERKNES und SOLBERG 1922.) 

" ... Zu demZeitpunkt wo die Polarluft der Zyklonenriickseite in den Passat ein
dringt, ersckeint meist eine neue Zyklone auf einer nordlickeren Bahn,2 an einer neuen 
Polarfront, welche nicht unmittelbar mit der vorhergehenden zusammenhangt. 
(Abb. 197.) 

"An dieser neuen Polarfront spielen sich die gleichen Erscheinungen ab wie an 
der fruheren. Auch jetzt schreiten die Zyklonen auf immer sudlicheren Bahnen fort, 
bis die Polarluft schlieBlich die Tropen erreicht und das Spiel von neuem beginnt." 
(Life cycle of cyclones, 1922.) 

J. BJERKNES und SOLBERG haben die mit der Polarfront verbundenen Zyklonen
serien Zyklonenfamilien genannt, doch hat sich dieser Ausdruck nicht allgemein 
einge burgert. 

b) Lebenslauf einer Zyklonenserie. 

Eine Zyklonenserie besteht nach J. BJERKNES und SOLBERG im Durchschnitt aus 
vier Einzelzyklonen; diese Anzahl kann von Fall zu Fall verschieden sein, doch 
entstehen mehr als flinf aufeinanderfolgende Zyklonen (d. h. labile Frontalwellen) 
an einer und derselben Front nur selten. In Europa treffen die erste und die zweite 
Zyklone einer atlantischen, d. h. an der atlantischen Polarfront entstehenden Serie 
meist bereits okkludiert ein und auf mehr oder weniger nordlich verlaufenden 
Bahnen. Die weiteren Glieder der Serie kommen hier jedoch noch in einem jungeren 
Lebensstadium an, sind noch in Vertiefung begriffen oder bilden sich sogar erst an 

Satz durchwegs im Original gesperrt. 
Satz im Original gesperrt. 
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der Atlantik- oder Mittelmeerkiiste aus. In diesem J ugendstadium konnen sie 
Tropikluft bis nach Mitteleuropa hereinziehen. 

DaB die Zyklonen einer und derselben Serie immer siidIichere Bahnen ein
schlagen, riihrt daher, daB an der Riickseite jeder Zyklone die Polarluft iiber ihre 
urspriingIiche Lage (an der Zyklonenvorderseite) hinaus nach Siiden vorstoBt. Jede 
neue Zyklone findet somit die Polarfront in siidIicherer Lage vor als die vorher
gehende Zyklone. Dieses fortgesetzte Siidwartsriicken der Polarfront erstreckt sich, 
nach BERGERON und SWOBODA 1924, iiber eine Entfernung von rund fiinf Breiten-

5. Oezembef't905 

Abb. 198. Zyklonenserie auf der synoptischen Karte. 

graden hinter jeder Zyklone. SchIieBIich erreicht die Polarfront, wie gesagt, die 
Grenze der innertropischen Zirkulation; damit endet die Tatigkeit der betreffenden 
Front_ 

Der abschIieBende Durchbruch kalter Luft, der meist iiber dem Atlantik oder 
iiber Westeuropa vor sich geht, macht sich im Druckfeld dadurch geltend, daB sich 
in ihm statt eines bloBen Hochdruckkeils (wie zwischen den einzelnen Zyklonen) 
eine kalte Antizyklone mit geschlossenen Isobaren entwickelt. Diese verlagert sich 
nach der in der "Physikalischen Hydrodynamik" 1933 vertretenen Auffassung 
unter andauernder Verstarkung immer mehr nach Siidosten und setzt sich schIieB
Iich an der Stelle der friiheren subtropischen Antizyklone fest, die in der letzten Zeit 
immer mehr eingeschrumpft war (siehe Abb. 181). Wir haben also die Neubildung 
einer stationaren subtropischen Antizyklone aus einer herangewanderten polaren 
Antizyklone vor uns (vgl. Abschnitt 67 a). Die Kaltluft, welche sie aufbaut, verliert 
ihren Zusammenhang mit dem polaren Quellgebiet, erwarmt sich immer mehr und 
beginnt sich in Tropikluft umzuwandeln. 
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An Stelle der auf diese Weise vernichteten Polarfront bildet sich nunmehr weiter 
nordlich eine neue, und zwar durch Vermittlung eines Deformationsfeldes, welches 
zwischen der neuen subtropischen Antizyklone und der Zentralzyklone der vorigen 
Serie entstanden ist. Schon nach dem Durchzug einiger Frontalwellen dieser neu
gebildeten Polarfront riickt die subtropische Antizyklone - was bisher noch nicht 
ganz der Fall war - an ihren charakteristischen Platz und die Erwarmung ihrer 
Luft macht solche Fortschritte, daB deren Transformation in Tropikluft in Kiirze 
als abgeschlossen angesehen werden kann. 

Somit bewirkt jede Zyklonenserie einen Lufttransport von hohen in niedrigere 
Breiten dadurch, daB die Polarluft sukzessive gegen die Tropen vor- und in diese 
eindringt, wo sie sich in Tropikluft verwandelt. Gleichzeitig kommt es aber zu einer 
Verfrachtung von Tropikluft in entgegengesetzter Richtung, und zwar nicht so sehr 
innerhalb der rasch okkludierenden Warmsektoren an der Erdoberflache, als viel
mehr in der Rohe. Die iiber den Zyklonenserien polwarts abstromende Luft wird 
auf ihrem Weg allmahlich abgekiihlt und schlieBlich in hOheren Breiten zu Polar
luft transformiert. Diese Transformation vollzieht sich vor allem im Bereich der 
sog. "Zentralzyklonen", die nunmehr besprochen werden sollen. 

c) Zyklonenserien liber dem Ozean. Maritime Zentralzyklonen. 

Solange eine Polarfront noch "funktioniert", d. h. Zyklonen bildet, die iibrigens 
durchaus nicht immer durch selbstandige, vollentwickelte Druckdepressionen charak
terisiert sein miissen, ist fUr die Gesamtlage auBer dem Vorhandensein der siidlichen 
subtropischen Antizyklone auch das Vorhandensein einer mehr oder weniger tiefen 
und verhaltnismaBig unbeweglichen Zentralzyklone im Nordosten typisch. Ja diese 
Konstellation: Zentralzyklone - subtropische Antizyklone samt einer westlich von 
letzterer gelegenen schwacheren Depression ist sogar die Vorbedingung fiir das zur 
Frontenbildung notwendige Deformationsfeld. 

Am besten bekannt sind diese Verhaltnisse bisher fiir das Gebiet des Atlantischen 
Ozeans. Die Zentralzyklonen treten meist in dessen nordostlichem Teil auf, bisweilen 
auch in den angrenzenden Teilen Europas (Skandinavien, britische Inseln). Be
sonders haufig sind sie in der Umgebung von Island, wo sie, wenigstens in der kalten 
Jahreszeit, fast in Permanenz vorhanden zu sein scheinen, was auch auf den klima
tischen Karten im sog. "Island-Tief" deutlich zum Ausdruck kommt. 

Die Frage nach der Herkunft einer so umfangreichen und beharrlichen Zyklone 
in der Polarluft wird durch den Hinweis auf ihre offensichtlich auch monsunale 
Bedingtheit nicht hinreichend geklart. Wir miissen vielmehr annehmen, daB eine 
einmal vorhandene Zentralzyklone durch die an ihrem Siidrand produzierten 
Zyklonen immer wieder neu belebt wird. Dieser Vorgang spielt sich etwa folgender
maBen ab: 

Am Siidrand der Zentralzyklone stromt sowohl die Polarluft als auch die Tropik
luft von Westen nach Osten: ein fiir den Ostzweig der Polarfront iiber dem Atlantik 
charakteristischer Umstand, der fiir die Ausbildung und die Fortpflanzung einer 
Zyklonenserie sehr giinstig ist. l Sind die Zyklonen dieser Serie nicht allzustark ent
wickelt, so suchen sie die islandische Zentralzyklone, indem sie mit ihr ein gemein
sames Drucksystem bilden, als "sekundare Zyklonen" im entgegengesetzten Sinn 
des Uhrzeigers zu umkreisen, losen sich aber mehr oder weniger bald auf. Wenn 
sich aber eine dieser Polarfrontzyklonen so stark entwickelt hat, daB ihr Druck
system tiefer wird als jenes der Zentralzyklone, so kann sie, zum Stillstand ge-

1 Am W 6stzweig der atlantischen Polarfront, zwischen der kanadischen Antizyklone 
und der mexikanischen Zyklone, wo beide Stromungen von Osten nach Westen gerichtet 
sind, entstehen meist nur stationare Wellen (BERGERON 1930). 
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kommen, schlieBlich selbst deren Platz und Rolle iibernehmen. Ja es kommt oft 
VOl', daB in das System einer in Auflosung begriffenen Zentralzyklone nachein
ander mehrere Frontalstorungen eindringen und es wiedel' aufbauen. 

Die Sache ist somit diese: wie wir bereits aus Abschnitt 46 wissen, ist durch die 
Verteilung der quasipermanenten barischen Systeme ("Aktionszentren" nach der 
alten Terminologie von TEISSERENC DE BORT) in jedem Augenblick die Lage der 
Frontalzonen und die Entwicklung frontaler Storungen bestimmt (siehe auch 
Abb. 67). Diese FrontalstOrungen sorgen, sobald sie sich entwickelt haben und statio
nar geworden sind, selbst wieder fUr die Erneuerung der Aktionszentren. Die lange 

1. Stadium 

Abb. 199. Mittelkarte des ersten Stadiums der sommerlichen Transformation einer Okklusion in eine Polarfront 
liber dem europiHschen Ru/3land. [Nach ASKNASIJ 1934 (2).] 

Andauer der quasipermanenten Zyklonen und Antizyklonen ist also nur dadurch zu 
erklaren, daB sie nicht individuelle Storungen, sondern barische Systeme sind, in denen 
die absterbenden StOrungen durch neu eindringende, frische ersetzt werden.1 Mit 
anderen Worten: Die Tatigkeit einer Zyklonenserie vernichtet zwar die Front, an der 
sie sich entwickelt hat, rUft aber eine Druckverteilung hervor analog derjenigen, welche 

1 Es ware also verfehlt, auf das System einer Zentralzyklone das Analysenschema einer 
jungen Zyklone (mit Warmsektor) anzuwenden - ein Fehler, den i.ibrigens oft Anfanger 
machen. - Noch weniger versteht man das Wesen der Zentralzyklone uberhaupt ohne 
Analyse: die Erkenntnis, daf3 eine solche Zentralzyklone aus einer Serie von Frontal
zyklonen entstanden ist, geht damit verloren (vgl. z. B. SANDSTROM 1923). 
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/ilr die Ausbildung der Front und die Entstehung der Serie charakteristisch war. Da
durch schafft sie die Bedingungen (das Deformationsfeld) flir die Bildung einer 
neuen Front in demselben Gebiet. 

Ahnlich einfach wie liber dem Atlantik sind die Verhaltnisse wohl auch liber dem 
Stillen Ozean. Etwas anders verlaufen sie liber den Kontinenten. 

d) Zyklonenserien fiber dem Festland. Kontinentale Antizyklonen. 

Die Tatigkeit der atlantischen Polar/rant macht sich im europaischen RuBland 
wahrend des Winters lediglich in einem Durchzug von Okklusionen von Westen 

2. Stadium 

60 

Abb. 200. Mittelkarte des zweiten Stadiums desselben Prozesses. 

nach Osten geltend und nur selten durch ein Eindringen der letzten Glieder von 
Zyklonenserien aus dem Sliden oder Slidwesten; diese Slidzyklonen k6nnen aller
dings bisweilen offenkundig mit der asiatischen statt mit der atlantischen Polar
front zusammenhangen.1 Bisweilen wird jedoch die Tatigkeit von Polarfronten 
durch lange Zeit hindurch ganz unterbunden durch machtige und stationare konti. 
nentale Antizyklonen, wenn man absieht von Zyklogenesen an deren slidlichem 

1 Die synoptische Analyse der Vorbedingungen solcher in Begleitung von Schnee
stiirmen von Sliden n ach Westsibirien und Kasachstan vordringender Zyklonen wurde 
von W. M. KURGANSKAJA 1936 und fUr die in das europiiische Rul3land eindringenden 
Zyklonen von S. N. TSCHECHOWITSCH durchgefiihrt. 
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Rand oder von jenen Okklusionen, die in den auBersten Nordwesten des Landes 
eindringen. 

1m Sommer ist das europaische RuBland frontogenetisches und daher auch 
zyklogenetisches Gebiet. Hier kommt es zur wiederholten Ausbildung eines selb
standigen eurasiatischen Astes der Polarfront. Dieser Vorgang verlamt nach Unter
suchungen VOn A. I. ASKNASIJ 1934 (2) folgendermaBen: Die Tatigkeit des Azoren
astes der Polarfront bildet ein Deformationsfeld, welches sich nach Osteuropa aus
dehnt, wie im Abschnitt 46 beschrieben (Abb. 73). Die Dehnungsachse dieses 

3. Starii{lm 

60 

Abb. 201. M1ttelkarte des dritten Stadiums desselben Prozesses. 

Feldes fallt mit einer alten atlantischen Okklusion oder einem ganzen Bundel 
solcher Okklusionen zusammen. Beim Vordringen nach Osten wachst der Tem
peraturunterschied entlang dieser Achse infolge des Zuflusses kontinentaler Tropik
luft an der Vorderseite und erreicht schlieBlich Werte VOn der GroBenordnung 
VOn 10°. Infolgedessen bildet sich aus den Okklusionen uber dem europaischen 
RuBland ein selbstandiger eurasiatischer Ast der Polarfront mit nachfolgender 
Wellenzyklogenese an ihm. In den Abb. 199 bis 201 sind drei Stadien dieses 
Vorganges durch Mittelkarten dargestellt, VOn denen jede eine Reihe VOn Einzel
fallen des betreffenden Stadiums in sich vereinigt. Zwischen den Einzelstadien 
liegt ein etwa dreitagiger Zeitraum. 

Wahrend Vorgange dieser Art nach A. 1. ASKNASIJ rund 70% aller Julitage 
umfassen, sind die zwischen ihnen liegenden Pausen durch einen anderen V organg 
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charakterisiert, u . zw. dadurch, daB arktische Polarluft an der Rtickseite einer atlan
tischen Polarfrontzyklonenserie gegen kontinentale Tropikluft tiber dem europaischen 
RuBland vordringt, wobei daselbst Zyklogenese eintritt. Die drei Stadien dieses durch 
Ch. P. POGOSJAN untersuchten Vorganges (Abb. 202 bis 204) erstrecken sich tiber 
einen ungefahren Zeitraum von sechs Tagen. 1m Juni sind etwa 33% aller Tage 
von Vorgangen dieser und etwa 55% von Vorgangen der frtiher genannten Kategorie 
beherrscht. 

Abb. 202. Mitteikarte des ersten Stadiums des sommerlichen Prozesses des Elnbruches arktlscher Poiariuft. [Nach 
POGOSJAN 1935 (2).] 

Fiir die Tatigkeit der Arktikfront iiber RuBland liegen im Winter auBerordentlich 
gtinstige Bedingungen vor. Die quasistationare Antizyklone tiber dem Festland be
steht zu dieser Zeit im wesentlichen aus Polarluft. An ihrem Nordrand - tiber dem 
Polarmeer oder dem Nordrand RuBlands - bildet sich eine Arktikfront aus. Die 
an der Arktikfront entstehenden Storungen sind dynamisch stabiler als jene an 
der Polarfront. Lange Zeit hindurch haben sie lediglich den Charakter rasch fort
schreitender und durchaus nicht kraftig entwickelter Depressionen; die Arktikluft 
dringt an der Rtickseite einer jeden etwas nach Stiden vor, zieht sich aber an der 
Vorderseite der nachsten wieder nordwarts zurtick. Friiher oder spater kommt es 
dann aber doch, an der Riickseite einer starker verwirbelten Storung (SerienabschluB), 
zu einem richtigen Arktiklufteinbruch tiber das Festland, welcher ganz Europa, 
nicht selten auch Klein- und Mittelasien, gelegentlich sogar Nordafrika erfassen 
kann. Vor einem solchen Kalteeinbruch schrumpft die alte polare Festlandsanti-
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zyklone zusammen und hinter fum baut sich eine neue aus Arktikluft bestehende 
auf. Letztere kommt schlieBlich an dem urspriinglichen Platz der ersteren zum Still
stand, woraufhin sich ihre Arktikluft allmahlich in Polarluft tranformiert. Die 
schein bare Permanenz der ",inter lichen Festlandsantizyklone erklart sich somit 
durch die ununterbrochene Wiederholung dieses Vorganges und keineswegs durch 
das andauernde Vorhandensein eines und desselben Luftdruckgebildes (und Luft
korpers), wie es die klimatischen Karten vortauschen. 

Abb. 203. Mitte\karte des zwelten Stadiums desse\ben Prozesses. 

Ein anderer Vorgang ist jener, bei welchem die Storungen an der Arktikfront 
dem Westrand der Zentralzyklone der gemaBigten Breiten entlang weit siidwarts 
vordringen. Dies tun z. B. die Storungen der amerikanischen Arktikfront, die iiber 
Kanada hinweg in das Gebiet des Atlantischen Ozeans gelangen, wo sie sich in die 
allgemeine Kette der Polarfrontzyklonen eingliedern. 

Es ist nicht immer leicht, Arktikfrontzyklonen von Polarfrontzyklonen 
zu unterscheiden. Vertreter beider Typen konnen einander raumlich sehr 
nahe kommen; nicht selten erscheinen sie dann innerhalb ein und derselben 
barischen Depression. In Abschnitt 66 sind solche FaIle eines "Uberspringens" 
der Storung von der Polarfront auf die Arktikfront verzeichnet worden; genauer 
gesagt ruft in einem sol chen Fall eine Polarfrontstorung eine Storung an der 
Arktikfront hervor. Wenn die letztere - infolge eines Einbruches von Arktik
luft iiber das Festland - weit siidwarts vorgedrungen ist, 80 konnen an ihr 
Wellen (die infolge der geringen Flachenneigung meist stabil sind) in ungewohnlich 
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niedrigen Breiten entstehen, z. B . in der Siidukraine mit nordostlicher Fort
pflanzungsrich tung. 

Die Unterscheidung zwischen Storungen der Polarfront und solchen der Arktik
front ist alIerdings fUr eine richtige Prognose der Erscheinungen von groBer Wichtig-

Abb. 204. MitteJkarte des driHen Stadiums desseJben Prozesses. 

keit. Vieles "Unerwartete" in der Entwicklung der Vorgange laBt sich namlich 
auf eine undeutliche oder falsche Abgrenzung dieser beiden Storungstypen zuriick
fUhren. 

e) Periodizitat der Zyklonenserien. 

Erhebliches Interesse hat die Frage nach der Periodizitat in der Entstehung und 
dem Voriiberzug der Zyklonenserien. 1m Jahre 1921 wurden im Bergener Wetter
dienst wahrend eines Jahres 66 Zyklonenserien, die vom Atlantischen Ozean her 
Europa betraten, gezahlt; J. BJERKNES und SOLBERG schatzten den moglichen Fehler 
dieser jahrlichen Zahl auf rund 10%. In den folgenden Jahren wurden nach Be
stimmungen in Norwegen und in Breslau Zahlen erhalten, die der oben angefUhrten 
erstaunlich nahe stehen. Die Zahl von 60-65 Polarfrontserien im Lauf eines Jahres 
kann man als eine Art dynamisch-klimatologische Konstante fUr Europa ansehen. 
Durchschnittlich ergibt sich fUr jede Serie eine Dauer von 51/ 2 Tagen; mit anderen 
Worten, es findet aIle fUnf bis sechs Tage ein serienabschlieBender Einbruch kalter 
Polarluft mit nachfolgendem antizyklonalem Wetter statt. SCHINZE 1932 (4) weist 
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auf die groBe RegelmaGigkeit in der Wiederholung dieses V organges, besonders 
im Winterhalbjahr, hin. 

Die gleiche Periode muB nattirlich auch in der Verlagerung der Bahnen der 
Polarfrontzyklonen auftreten. Die erste Zyklone der Serie zieht gewohnlich in sehr 
hohen Breiten, da dabei auch die subtropische Antizyklone eine nordlichere Lage 
einnimmt als sonst. Die nachfolgenden Zyklonen schlagen im allgemeinen immer 
stidlichere Bahnen ein, bis es schlieBlich nach einer gewissen Zyklone zum abschlieBen. 
den Einbruch einer polaren Antizyklone in die Subtropen kommt. Hierauf bildet 
sich nordlich von der neuen subtropischen Antizyklone eine neue Polarfront und die 
Zyklonenbahnen verlagern sich erneut sprungartig gegen Norden; es beginnt 
eine neue Zyklonenserie. 

Nach unseren Berechnungen gilt eine analoge fUnf bis sechstagige Periode auch ffir 
die Entstehung von Zyklonenserien und das Auftreten polarer Einbrtiche tiber dem 
Stillen Ozean. 

Es ist interessant zu vermerken, daB sowohl vor als auch nach der Entdeckung 
der Zyklonenserien Perioden von ungefahr derselben Lange bei verschiedenen anderen 
Wettererscheinungen gefunden worden sind [vgl. besonders die -o-bersichten bei 
MILDNER 1926 und WEICKMANN 1927 (1)]. So fand DEFANT im Jahre 1912 fUr 
das Auftreten der Niederschlage in verschiedenen Teilen der Nordhalbkugel eine 
Periode von 5,7 Tagen; BAUR 1936 fand, daB die GroBwetterlage in Europa eine 
durchschnittliche Dauer von 51/ 2 Tagen hat; unter GroBwetterlage versteht man 
dabei den Komplex der allgemeinen Druckverteilung im Tropopausenniveau 
(praktisch bereits in einer Hohe von 5000 dyn. m zutage tretend), der allgemeinen 
Temperaturverteilung in der Troposphare (praktisch bereits durch die relative Topo. 
graphie der isobaren Flache von 500 mb tiber jener von 1000 mb reprasentiert), der 
vorherrschenden Hohenwindrichtung (Grundstromung) und der Verlagerung der 
lsallobarenfelder (siehe auch Abschnitt 70 d). 

In Amerika ist eine Wetterperiode von 5,5 Tagen unter dem Namen der CLAYTON. 
schen Periode liingst bekannt. Dies laBt vermuten, daB die Prozesse auch an anderen 
Frontalzonen der gemaBigten Breiten ungefahr der gleichen Periodizitat unterliegen, 
wie jene an der atlantis chen Frontalzone. 

In RufJland treten die Zyklonenserien allerdings mit geringerer RegelmaGigkeit 
auf. 1m Winter halten sich tiber Osteuropa und Sibirien lange Zeit hindurch quasi. 
stationare Antizyklonen auf, welche das Eindringen atlantischer Polarfrontokklu· 
sionen tief ins lnnere des Kontinents verhindern. 1m Frtihsommer kann eine 
monsunale von Europa gegen die zentralasiatische Depression gerichtete Polarluft· 
stromung gleichfalls die Fortpflanzung der Zyklonenserien von Westen nach 
Osten eine Zeitlang aufhalten. AuBerdem ist nicht zu vergessen, daB: 
1. im Gebiet Ru61ands die Polarfrontstorungen meist bereits als degenerierende 
Okklusionen eintreffen; 2. in der warmen Jahreszeit hier auch noch Zyklonen. 
bildung an kontinentalen Polarfronten und eine Regeneration atlantischer Okklu· 
sionen, welche die Rolle selbstandiger Fronten tibernehmen, stattfindet; 3. wahrend 
der kalten Jahreszeit sich zur Polarfrontzyklogenese noch" eine Zyklogenese an 
Arktikfronten gesellt. Dies alles kompliziert und maskiert die Periodizitat der 
Zyklogenese tiber dem Festland, im Vergleich zu dem klareren VerI auf tiber dem 
Atlantik und tiber Westeuropa. 

In einem gewissen Gegensatz zu der oben erwahnten rund 51/ 2tagigen Periode 
der Zyklonenbildung an der Polarfront glaubt W. SCHWERDTFEGER 1932 (1) diese 
Periode mit 24 Tagen ansetzen und mit der ebenso langen Druck· und Temperatur. 
schwankung identifizieren zu sollen, welche gelegentlich im Winter der Nordhemi· 
sphare auftritt. Er beruft sich darauf, daB nach der Theorie rund 24 Tage notwendig 
sind, um bis zu einer Hohe von 5 km den fUr einen machtigen KaltluftvorstoB not· 
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wendigen Temperaturgegensatz von der Grol3enordnung von 20° entstehen zu 
lassen ("Tropfperiode"). 

Man wird nun annehmen diirfen, dal3 diese Auffassung nicht fiir die Polarfront, 
sondern fiir die Arktikfront zutrifft, oder mit anderen Worten, da l3 die winterliche 
Arktikfront eine viermal langere Tatigkeitsperiode hat als die Polarfront. Aus der 
Phasenverteilung der 24tagigen Schwankung auf der Nordhemisphare im Winter 
1923/24 ergeben sich vier bestimmte Ausbreitungsrichtungen, die also offen bar auch 
die bevorzugte Richtung der Arktikluftausbriiche vorstellen. Es sind dies die Rich
tungen: von Gronland gegen die Azoren, vom Nordland gegen die Mongolei, von 
der Tschuktschen-Halbinsel gegen den Stillen Ozean (Hawai-Inseln) und von der 
Beaufort-See gegen den Golf von Mexiko [Karte siehe bei P. MILDNER 1926, wieder
gegeben auch bei HAURWITZ 1933 (2)]. 

f) Terminologie der Erscheinungen innerhalb der Zyklonenserie. 

In engem Zusammenhang mit der serienweisen Zyklonenbildung steht die Frage 
der Unterscheidung zwischen "Hauptzyklone" und "sekundarer Zyklone". In der 
friiheren isobarischen Synoptik nannte man sekundare Zyklone ein der Flache nach 

Abb.205. "Sekundare" Storung bei einer Serienzyklogenese. (Nach J. BJERKNES und SOLBERG 1922.) 

verhaltIiismal3ig kleines zyklonales Gebilde, welches am Rand einer machtigeren 
(Haupt-) Zyklone auftritt und diese gegen den Uhrzeigersinn (in der Richtung der 
zyklonalen Zirkulation) umkreist. Man sieht nun, dal3 sich hinter diesem bequemen 
Sammelnamen in Wirklichkeit Erscheinungen vollkommen verschiedener Natur 
verbergen: 

l. Jede Frontalstorung, die sich am Siidrand einer Zentralzyklone entwickelt, 
kann "sekundar" genannt werden, solange die Drucksenkung in ihrem Zentrum 
geringer ist als in der Zentralzyklone (siehe Storung B auf Karte Abb. 228) . 

2. Jede neu entstandene Frontalwelle kann im ersten Stadium ihrer Entwicklung 
eine "sekundare" Storung mit Bezug auf die vorangehende, bereits weiter aus
gebildete (wenn auch nicht zentrale) Zyklone derselben Serie vorstellen (siehe 
Abb.205) . 

3. SchlieBlich kann "sekundar" jedes neue Tiefdruckzentrum genannt werden, 
das sich gelegentlich in der Nahe des Okklusionspunktes im Bereich einer okklu-

Chromow, Wetteranalyse. 26 
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dierenden Zyklone entwickelt (siehe Abb. 206 oben).l Diesen ProzeB konnen oro
graphische Verhaltnisse begiinstigen: dieser Art ist die Ausbildung von Teilzyklonen 
am Skagerrak, siehe Schema auf Abb. 206 unten. 

In allen drei Fallen kann sich ein jiingeres sekundares Zentrum mit der Zeit so 
verstarken, daB es schlieBlich im gemeinsamen barischen System vorwiegt. Dann 
muB es bereits Hauptzentrum genannt werden. 

Abb. 206. Entstehung einer sekundiiren StOrung infolge Okklusion. (Nach J . BJERKNES und SOLBERG 1922.) 
Unten derselbe ProzeB unter Einwirkung eines orographischen Hindernisses : Entstehung einer Skagerrakzyklone. 

1m weiteren sollen die mehrdeutigen Bczeichnungen "Hauptzyklone" und 
"sekundare Zyklone" iiberhaupt vermieden und folgende Ausdriicke benutzt werden: 
Neubildung (fUr neu entstehende Storungen), junge Zyklone, Okklusion, Zentral
zy/clone. 

g) "Wellen und Wirbel." 

Wir iIlustrieren die oben erlauterten Schemata durch ein klassisches Beispiel, 
welches iibrigens auch auBerordentlich genau untersucht worden ist. 

Auf den Karten 224 bis 229 (am Ende des Buches), welche der Arbeit BERGERONS 
und SWOBODAS "Wellen und Wirbel" (1924) entnommen sind, geben wir das synop
tische Bild der Polarfront, welche am 10. bis 13. Oktober 1923 iiber dem Atlantik 
und Europa verlief. In der ersten Halfte dieses Zeitraums konnte die Front als 
quasistationar angesehen werden. Einige kleine Wellenstorungen mit einer Wellen
lange unter 300 km, welche der Front am 9. und 10. Oktober entlang zogen, waren 
dynamisch stabil und fiihrten keine wesentliche Anderung des Frontverlaufes 
herbei. 

Auf der Morgenkarte (7-8 Uhr) yom 10. Oktober ist eine Zentralzyklone mit 
zwei Zentren (X und Xl) bei Skandinavien zu sehen; sie Iiegt v6llig innerhalb· der 

1 Nach SCHERHAG 1934 (1) findet sich gerade im Gebiet des Okklusionspunktes 
eine besonders starke Stromungsdivergenz in der freien Atmosphare und folglich auch 
ein starker Druckfall. . 
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Polarluft und in ihrem Bereich sind nur einige unscharfe Okklusionen und sekundare 
Fronten vorhanden. Der Suden der Karte (das Gebiet der Azoren, Frankreich, 
Pyrenaenhalbinsel) wird von einer subtropischen Antizyklone eingenommen. Die 
Polarfront verlauft dem Nordrand der Antizyklone entlang von Westen nach Osten. 

Abb. 207. Schema der Wetterverteilung liings der Polarfront. (Nach BERGERON und SWOBODA 1924.) 

Die Wetterverteilung im Bereich der Front vom 10. und ll. Oktober ist in 
Abb. 207 schematisch dargestellt. Sie zeigt im Horizontal- und Vertikalschnitt 
Zonen von Haufenwolken, Schauern und Aufheiterungen (N = 0) in der Polarluft, 
ein Gebiet von As-N s und Dauerniederschlagen nordIich von der FrontIinie, 
Nieseln, Nebel und schlie13lich heiteren Himmel in der Tropikluft sudlich der Front. 
In der Abbildung sind auch die Isobaren eingezeichnet und die reprasentativen 
Temperaturen eingetragen. Links vom Horizontalschnitt stehen die geographischen 
Breiten und die auf das Niveau von 1000 mb umgerechneten mittleren potentiellen 
Temperaturen. 1m Vertikalschnitt ist der HohenmaBstab gegenuber dem hori
zontalen MaBstab 50mal ubertrieben. 

Am Morgen des 10. Oktober erscheint an der Front westlich von Irland eine 
groBe Wellenstarung A. Sie erreicht gegen Abend des ll. Oktober in rascher Fort
bewegung (90 km/h) den Sudwesten Ru13lands. Ihr Fortschreiten erfolgt nahezu 
ohne Profilanderung und ohne VergroBerung der Amplitude. Zwar erweist sie sich 
doch als etwas labil und okkludiert daher gegen den Abend des 11. Oktober ein 
wenig uber der Ukraine, verwirbelt jedoch nicht wirkIich und bleibt im Druckfeld 
nur als sehr schwach ausgepragtes "sekundares" Zentrum am Sudrand einer viel 
machtigeren Zentralzyklone erkennbar. 

Am 11. Oktober beginnt sich an der Front eine neue Wellenstorung B mit einer 
Wellenlange von ungefahr 2000 km zu entwickeln. Schon das AusmaB dieser 
Wellenlange gestattet es vorauszusetzen, daB die Starung dynamisch labil sein 
werde. TatsachIich erkennt man auf der Karte vom 12. Oktober morgens (7 bis 
8 Uhr) ein Anwachsen des Warmsektors der Storung und ein bedeutendes Vor-

26· 
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dringen der Polarluft gegen Stiden an deren Rtickseite (siehe Stromlinien auf der 
Karte). Die barische Depression der Storung vertieft sich. Der Winkel zwischen 
Warm- und Kaltfront hat sich bereits unter 135° verringert. Am 13. Oktober 
morgens beginnt die Storung, nachdem sie sich bis auf 975 mb vertieft hatte, zu 
okkludieren; ihr barisches Zentrum ist nunmehr zum Hauptzentrum im Bereich 
der Zentralzyklone geworden. Die Polarluft an der Rtickseite der Storung ist bis 
nach Spanien vorgedrungen; der quasistationare Zustand der Front ist somit 
aufgehoben. 

Die Storung B ist jedoch nicht die letzte an der Front; im Westteil der Karte 
yom 13. Oktober morgens sieht man eine neue Frontalwelle, an deren Vorderseite 
die Polarluft neuerdings nach Norden zurtickweicht. Es ist jedoch bereits zu er
warten, daB an der Rtickseite dieser neuen Storung die Polarluft endgtiltig in die 
Subtropen eindringen wird. 

Literatur zu Abschllitt 69. 
Es sei hier auf folgende Arbeiten uber die Periodizitat synoptischer Erscheinungen 

verwiesen: J. BJERKNES and SOLBERG 1921, BERGERON und SWOBODA 1924, MILDNER 
1926, BERGERON 1930, MOESE und SCHINZE 1932 (1), SCHINZE 1932 (4), SCHWERDTFEGER 
1932 (1), HAURWITZ 1933 (2), V. BJERKNES-J. BJERKNES-SOLBERG·BERGERON 1933, 
ASKNASIJ 1934 (2), POGOSJAN 1935 (2), SCHMIEDEL 1937, MODEL 1938, SCHMAUSS 1938. 

Ein vollstandigeres Verzeichnis der hauptsachlich yom Leipziger Geophysikalischen 
Institut veroffentlichten Untersuchungen uber Wetterwellen findet sich in der Literatur 
zu Abschnitt 68. 

70. Die Bewegung der Zyklonen und Antizyklonen. 
a) Zyklonell. Richtung. 

IX) Statistische Zyklonenbahnell. In Abb. 138 ist eine Karte der tiber Europa 
yorherrschenden Zyklonenbahnen nach VAN BEBBER wiedergegeben worden. Ohne 
auf Details einzugehen, sei hierzu bemerkt, daB Bahn I die am haufigsten 
begangene ist (ihr entlang schreiten im Winter 31 %, im Sommer 39% aller Zyklonen 
fort); am wenigsten frequentiert ist Bahn Va (10 und 5%). Langs Bahn I ziehen 
die Zyklonen am haufigsten im Januar und im September, langs Bahn II im Dezem
ber, langs Bahn III im Marz, IV im Juli und August, Va im Januar und April, 
Vb im Frtihjahr, im Juli und Oktober. Somit sind die nach Stidosten gerichteten 
Bahnen ausschlieI3lich in der kalten J ahreszeit begangen; im Sommer erfolgt die 
Bewegung der Zyklonen fast ausnahmslos langs der Bahnen I und IV, im Juli 
auch langs der Bahn Vb. 1m allgemeinen tiberwiegt in der Zyklonenrichtung eine 
nach Norden gerichtete Komponente, besonders tiber Osteuropa und den Vereinigten 
Staaten von Nordamerika. In RuI3land geht nach RYKATSCHEW 1897 die durch
schnittliche Richtung des Zyklonenzuges im Winter nach N 80° E, im Frtihjahr 
nach N 66° E, im Sommer nach N 59° E, im Herbst nach N 69° E, im Jahresmittel 
nach N 681/ 2° E. In den Vereinigten Staaten bewegten sich (nach RUSSEL) von 
3068 Depressionen 51 % gegen NE, 21 % gegen SE und 8% gegen N; auf aIle tibrigen 
Richtungen entfielen je 1-2%. In Nordamerika sind die Zyklonenbahnen tiber
haupt einfacher als in Europa und die Bewegung langs der Hauptbahnen regel
maBiger. Weitaus vorwiegend schreiten die Zyklonen dort langs einer Hauptbahn 
fort, die von Westen nach Osten tiber den Oberen See und Kanada verlauft. Sie 
wird von zweieinhalb- bis dreimal mehr Zyklonen passiert als die europaische Zug
straBe 1. In den verschiedenen Teilen des nordatlantischen Ozeans schwankt 
die Zugrichtung der Zyklonen zwischen N 66° E und N 80° E. 

Die praktische Bedeutung aIler dieser statistischen Angaben fUr die Analyse 
ist gering, da im EinzelfaIl die Zugrichtung von den oben angegebenen Durchschnitts
richtungen erheblich abweichen kann. Eine sehr b~trachtliche Anzahl von Zyklonen 
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bewegt sich langs Bahnen, die mit keiner der Hauptbahnen iibereinstimmen, 
ja es kommen - wenn auch selten - sogar Zyklonenbewegungen von Osten nach 
Westen vor. Daraus ergibt sich die Notwendigkeit, Gesetzmii{3igkeiten kennen
zulernen, denen die Zyklone in jedem Einzelfall unterliegt, und die es gestatten, 
diese Bewegung vorauszusehen. 

(3) Bewegungsrichtung der Zyklone nach der Polarfrontlehre. Wenden wir 
uns zunachst den Frontalwellen zu, so finden wir bereits im Abschnitt 63 erwahnt, 
daB ihre Bewegungsrichtung bestimmt ist durch die Richtung des Wellengliedes, 
welches auf der Nordhalbkugel die Kaltluft immer links laBt, und des Mitfiihrungs
gIiedes, dessen Richtung davon abhangt, welche der zwei Hauptluftstromungen 
iiberwiegt. Sind beide Glieder zufallig etwa gleich groB, aber gegeneinander gerichtet, 
so ist die Welle quasistationiir. Diese V or bedingung kann unter U mstanden bei 
allgemeiner Oststromung und nor maIer Temperaturverteilung (Kalte im Norden, 
Warme im Siiden), somit bei Arktikfronten und am Westzweig der Polarfronten, 
erfiillt sein, doch ist dies nicht oft der Fall, weshalb quasistationare Wellen auf 
den Karten nur selten anzutreffen sind. 

Viel haufiger sind die Voraussetzungen fiir das Auftreten schnellaufender Wellen 
gegeben: allgemeine Weststromung bei normaler Temperaturverteilung. Wellen
und Mitfiihrungsglied wirken dann in derselben Richtung und die Welle wandert 
dann mit der Warmluftstromung rasch in ostlicher Richtung fort. 

An dieser Tatsache der Mitfiihrung der Wellen durch die Warmluftstromung 
andert sich nichts, wenn wir das System der beiden verschieden temperierten Luft
strome ceteris paribus urn einen beliebigen Winkel drehen. Schon ein Anblick 
der statistischen Zyklonenbahnen iiber Europa (Abb. 138) laBt vermuten, daB ge
wisse solche Drehungen der normalen Temperaturverteilung oft vorhanden sind. 
Hat man z. B. eine von Nordskandinavien gegen die Wolga verlaufende Arktikfront 
und westlich davon eine maritim-polare Warmluftstromung, so werden sich auch 
die Wellenstorungen entlang der Front siidostwarts fortpflanzen usw. Die front
parallele Mitfiihrung der Storung durch die Warmluftstromung gilt allerdings nur 
so lange, als die Welle stabil ist. 

1st die Welle labil und geht sie in eine junge Zyklone iiber, so wird die Sache 
insofern etwas anders, als ja der Warmsektor bei fortschreitender Entwicklung 
der Zyklone immer tiefer in die Kaltluft eindringt. 1nfolgedessen weicht das Zyklonen
zentrum, das bis zum Zeitpunkt der Okklusion mit dem Warmsektorscheitel zu
sammenfallt, im Lauf der Zeit urn etwa 10-30° nach links yom allgemeinen Front· 
verlauf abo 

Allerdings wird auch jetzt noch die Zyklonenbewegung ziemlich gut mit der 
Stromungsrichtung im Warmsektor iibereinstimmen, da diese selbst im Bereich 
einer jungen Zyklone bereits eine erhebIiche Komponente senkrecht auf den Front
verlauf besitzt. Setzt man die Stromungsrichtung im Warmsektor zur Zyklonen
bahn in Beziehung, so denkt man iibrigens nicht an den durch Reibung beeinfluBten 
Bodenwind, sondern an die Hohenstromung, welche bereits von einigen hundert 
Metern iiber dem Erdboden an parallel verlauft zu den 1sobaren im Warmsektor 
auf der synoptischen Karte. Aus alledem ergibt sich der bereits im Jahre 1922 
von J. BJERKNES und SOLBERG aufgestellte Satz: 

"Das Zyklonenzentrum bewegt sich in der Richtung der Stromung des Warm
sektors, d. h. anniihernd parallel zu dessen I sobaren." 

Dieser aus der Erfahrung von J. BJERKNES und SOLBERG abgeleitete Satz gilt 
ausnahmslos fiir aIle jungen Zyklonen, und zwar auch dann, wenn sich diese auf 
den ersten Blick hin "abnormal" zu verlagern scheinen. "Abnormal" kann die 
Richtung der Warmluftstromung sein, nicht aber die Verlagerung der Zyklone. 
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PALMEN hat im Jahre 1926 gezeigt, daB der obengenannte Satz auch auf Okklu-
8ionen mit neuerlicher thermischer Asymmetrie (mit einem "falschen" Warmsektor) 
anwendbar ist.1 "Die Zyklone verlagert 8ich in der 180barenrichtung ihre8 warm8ten 
Teil8", wie die Regel von J. BJERKNES-SOLBERG-PALMEN ganz allgemein for
muliert werden kann. 

Allerdings darf jene Regel nicht ohne weiteres zu einem SchluB auf die Ver
lagerung des Zyklonenzentrums bis zum folgenden Tag verwendet werden. Es kann 
namlich vorkommen, daB sich bis dahin die Warmsektorstromung der Zyklone 
zyklonisch gekriimmt haben und daB die Zyklonenbahn dieser Anderung gefolgt 
sein wird (J. BJERKNES-MILDNER-PALMEN-WEICKMANN 1939). 

Erst nac,h inten8iver A ulfullung wird die Fortpflanzungsrichtung einer Zyklone 
infolge Verlustes der thermischen Asymmetrie unbe8timmt. Gleichzeitig verringert 
sich dann aber auch die Verlagerungsgeschwindigkeit fast bis zum Stillstand; sehr 
oft beschreibt dann das Zyklonenzentrum eine Schleife gegen den Uhrzeigersinn. 

Andeutungen des Satzes von J. BJERKNES-SOLBERG-PALMEN findet man bereits 
in den Regeln der alten Synoptik. So auBerte MOHN 1870 den Gedanken, daB das 
Einstromen warmer, leichter Luft aus Siiden in den Vorderteil der Zyklone dort 
eine andauernde Neubildung der Druckdepression hervorrufe, der Zustrom kalter 
schwerer Nordwinde an der Riickseite jedoch eine standige Auffiillung, weshalb 
sich die Verlagerung der Zyklone senkrecht zur Richtung des Temperaturgradienten, 
die hohen Temperaturen rechts lassend, erfolge (spater hat F. M. EXNER diesen 
Gedanken theoretisch zu unterbauen versucht). CL. LEY gelangte im Jahre 1872 
zu einer analogen Vorstellung auf Grund der synoptischen Erfahrung: Die Depressio
nen lassen auf ihrem Zug die tiefen Temperaturen links liegen, weichen dabei aber 
mehr oder weniger von der lsothermenrichtung abo 1m Jahre 1879 fand P. I. 
BROUNOW, welcher analoge Auffassungen der Zyklonenbewegung wie MOHN ent
wickelte, aus der Erfahrung, daB sich eine Depression im Lauf der nachsten 24 Stun
den so bewegt, daB sie die tiefen Temperaturen links laBt, jedoch von den Morgen
isothermen ihres Gebietes urn einen Winkel von durchschnittlich 28° (in den Einzel
fallen von 20-60°) abweicht. BROUN ow hat auch eine zeitliche Drehung der 
lsothermen gegen den Uhrzeigersinn festgestellt, weshalb auch die nordwarts 
gerichtete Komponente der Bewegung allmahlich anwachst. Seine Untersuchung 
erstreckte sich nur iiber noch lebensfahige Zyklonen, d. h. solche, die noch eine 
deutliche thermische Asymmetrie besaBen oder sich sogar erst im Bereich der 
Karte ausbildeten. 

Man sieht indessen, daB alle diese Regeln, welche die fortschreitende Bewegung 
der Zyklone nur mit der Temperaturverteilung in ihrem Bereich, nicht aber mit den die 
Zyklone bildenden Stromungen in Zusammenhang bringen, recht unbestimmt sind. 

y) Retrograde Zyklonen. Vb-Wetterlagen in Europa. Von einer abnormalen 
Bewegung pflegen wir bei Zyklonen vor allem dann zu sprechen, wenn sie mit 
einer ost-westlichen Komponente fortschreiten statt mit der west-ostlichen, welche 
der vorherrschenden Luftbewegung in den gemaBigten Breiten entspricht. Ab
normal ist aber, wie schon erwahnt, in diesen Fallen sog. "retrograder Zyklonen" 
nur die allgemeine Temperaturverteilung, wahrend die Giiltigkeit des J. BJERKNES
SOLBERG-PALMENschen Satzes vollig unberiihrt bleibt. 

Dieser Zusammenhang zwischen retrograder Zyklonenbahn und abnormaler 
Temperaturverteilung war schon in den letzten Jahrzehnten des vorigen Jahr-

1 Weun man Fehlschliisse vermeiden will, darf dabei in der Praxis allerdings ein 
etwa noch vorhandener wirklicher Warmsektor nicht vernachlassigt werden (vgl. 
Abb.213). 
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hunderts bekannt. 1m Jahre 1920 sowie in seiner "Dynamischen Meteorologie" konnte 
EXNER zeigen, daB im Fall der Fortbewegung einer Zyklone von Stidwestdeutschland 
gegen den Armelkanal (4. bis 5. Marz 1918) die Luftstromung in 500-4000 m 
Hohe eine vorwiegend ostliche Richtung tiber ganz Mitteleuropa aufwies. 

Der erste frontologisch untersuchte Fall einer retrograden Zyklone (an der at
lantischen Ktiste der Vereinigten Staaten) stammt von J. BJERKNES und GIBLETT 
1924. Von PALMEN 1926 wurden dann zwei typische Falle retrograder Zyklonen 
tiber Europa (14. Juli 1907 und 22. Juli 1913) analysiert. Das Charakteristische 
dieser und zahlreicher ahnlicher Falle aus dem sommerlichen Europa ist eine stid
ostliche bis nordostliche Tropikluftstromung aus einem innerrussischen Hochdruck
gebiet, welche tiber die Ostsee hinweg gegen nordwestliche bis stidwestliche maritime 
Polarluftstromung tiber West- und Mitteleuropa vordringt. Die an der Haupt
front zwischen diesen beiden Stromungen entstehenden Zyklonen haben dann ihren 
Warmsektor im Nordosten bzw. Norden statt im Stidwesten oder Stiden und sind 
daher retrograd. 

Eine solche Situation war bereits in Ab b. 128 dargestellt; die dort am 
22. August 1931 abends tiber dem Rigaschen Meerbusen sichtbare Zyklone lag am 
folgenden Morgen tiber Mittelschweden. Ferner war in Abschnitt 66 eine Zyklone 
beschrieben worden, die vom 19. bis 22. September 1933 die Bahn Kijew
Konigsberg-Warnemtinde-Magdeburg-obere Donau zurtickgelegt hatte. Ein 
solches Abdrehen der Zyklonenbahn aus der nordwestlichen in die stidwestliche 
und eventuell sogar stidliche Richtung ist bei diesen Lagen tibrigens durchaus nicht 
seiten; wir sehen es z. B. auch in Abb. 208 ftir die beiden sehr ahnlichen FaIle vom 
13. bis 17. Juni 1929 und vom 9. bis 12. Juni 1930. Beide Male brachten 
die Zykionen bedeutende Regenmengen an der mittleren Wolga, sudlich des Gebietes 
von Gorkij (Nishnij Now
gorod) und in der Gegend 
zwischen W oronesch und 
Kursk, an einigen Stationen 
bis zu 60-70 mm pro Tag. 
Diese Niederschlagsmengen 
finden einerseits in dem 
erheblichen Feuchtigkeits
gehalt der kontinentalen 
Tropikluft (Dampfdruck 
bis zu 15 mm), anderseits 
in der Langsamkeit des 
Vordringens der Zyklonen
warmfront ihre Erklarung. 

Dem Typus retrograder 
Zykionenbewegung nahe 
verwandt und bisweilen in 
ihn u bergehend ist der Bahn
tYPU8 Vb nach VAN BEBBER 
(siehe Abb. 138), der - wie 
bereits erwahnt - nament
lich im Fruhjahr und Herbst 
Haufigkeitsmaxima hat. 

50 

Abb.208. Bahnen der Zyklonen vom 13. bis 17. Juni 1929 und vom 
9. bls 12. Juni 1930. 

Man wird kaum fehlgehen, wenn man diese Periodizitat in Zusammenhang bringt 
mit den ersten FruhIings- bzw. den letzten HerbstvorstoBen von Tropikluft aus 
dem nordafrikanischen oder kleinasiatischen Binneniand. In der Tat ist das nord
liehe Vordringen von Mittelmeerzyklonen gegen die Ostsee stets eingeleitet durch 
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Abb. 209. Die retrograde Zyklone vom 1. September 1934, morgens. 

die Ausbildung einer siidlichen bis siidostlichen Sciroccostromung gegen das ost
liche Mitteleuropa. Die kontinentale Herkunft dieses Warmluftstromes, der aller
dings auf seiner Wanderung iiber das Mittelmeer oder das Schwarze Meer mit 
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Abb. 210. Die retrograde Zyklone vom 2. September 1934, morgens. 

Feuchtigkeit aufgeladen wird, kann bisweilen chemisch nachgewiesen werden an 
seinem Staubgehalt, den er spater mit den frontalen Niederschlagen ausscheidet. 
Nicht immer laBt sich sein Vordringen schon in den Anfangsstadien einwandfrei 
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feststellen: die Analyse uber den Balkan- und Karpatenlandern wird in diesem 
Stadium erschwert durch lokale KaItluftseen, die zunachst weggeraumt werden 
mussen, was zuerst in den Fohngebieten geschieht ("Kossava" im Banat, Karpaten
fohn in Galizien und Mahren, Sudetenfohn in Schlesien). Durch diese Fohneffekte 
wird natiirlich die Tropiklufttemperatur in den untersten Schichten auch nach 
dem vollen Durchbruch des Scirocco lokal stark uberhoht. 

Die Grenzflache der Kaltluft, gegen welche die Sciroccostromung andringt, 
verlauft in der Regel vom Alpenostrand nordwarts. Sie ist bisweilen in den Anfangs
stadien recht undeutlich ausgepragt, namentlich dann, wenn ein Teil der KaItluft 
nur mehr den Charakter einer nebelerfullten dunnen Haut hat, welche in dem 
weit nordwarts reichenden "Sciroccoschatten" der Alpen zuruckgeblieben ist. Das 
Vorhandensein der Alpen macht sich aber auch fUr die Analyse des barischen Feldes 
storend bemerkbar. Die von der Adria nordwarts abwandernden Frontalwellen 
werden erst zu deutlichen Druckstorungen, wenn sie die Ostalpen passiert haben. 
Dann allerdings saugen sie die kalte Polarluft aus dem Nordwesten kriiftig an, 
die Front wird scharf und ihre Flache steiler - oft steiler als es dem Charakter 
einer quasistationaren Front entspricht. Auf der Kaltluftseite der Front kommt 
es dann, namentlich in den Sudetenlandern und in der Slowakei, zu langdauernden, 
oft sehr ergiebigen Regenfallen, welche den sog. "Vb- Wetterlagen" den Ruf von 
Hochwa8sersituationen eingetragen haben. Es ist daher begreiflich, daB man dem 
Studium dieser Situationen in Mitteleuropa seit geraumer Zeit erhebliche Beach
tung schenkt. Eine restlose Klarung des Problems steht allerdings noch aus und 
wird die Verarbeitung eines dichteren aerologischen Beobachtungsmaterials als es 
gegenwartig zur Verfugung steht, notig machen. 

Eingehendere Untersuchungen dieser Wetterlagen auf frontenanalytischer 
Grundlage findet man bei HERRMANN 1929, ferner bei BIEL und MOESE 1930, auf 
aerologischer Grundlage bei SEIFERT 1935 und in jungster Zeit bei J. BJERKNES
MILDNER·PALMEN-WEICKMANN 1939. Die Analyse einer Vb-Lage auf einer Arbeits
karte des Flugwetterdienstes enthaIt im Vielfarbendruck Beilage IV zu SWOBODA 
1937. In diesem Fall (2. Oktober 1935, 14 Uhr M.E.Z.) betrug der frontale Tem
peraturunterschied dem bOhmisch-mahrischen Hugelland entlang lO-13° auf 
lOO km Entfernung. In dem von BIEL und MOESE in der klimatographischen 
Monatsubersicht des Meteorologischen Observatoriums Krietern-Breslau fur Oktober 
1930 beschriebenen Fall trafen in Schlesien Warmmassen subtropischen Ursprungs 
von 13-170 mit maritim-polarer Kaltluft aus Nordwesten von 3-70 zusammen. 
1m Zusammenhang damit wurden in Schlesien und in Bohmen und Mahren Regen
mengen gemessen, die innerhalb von vier Tagen vielfach mehr als 200 mm ergaben 
und zu verheerenden Hochwassern fUhrten. 

Zur Erklarung der Dauer und Intensitat der Niederschlage bei dieser Wetterlage 
ist, auBer dem quasistationaren Charakter der Aufgleitfront nach BIEL und MOESE 
auch ein orographischer Stau und Pressungseffekt des Sudetengebirges auf die 
Kaltluftstromung heranzuziehen, nach HERRMANN und nach SEIFERT ferner ein 
Aufsteilen der Frontflache (wohl tiber den Betrag 1: lOO hinaus) und nach SEIFERT 
schlieBlich noch feuchtlabile Umlagerungen sowohl im Kaltluftkeil als auch in der 
aufgleitenden Tropikluft. In der Tat ist der vertikale Temperaturgradient in ihr 
oft recht groB (nach HERRMANN rund 0,8 0 /lOO m), desgleichen der Wasserdampfgehalt, 
namentlich zu Anfang (rund 3 mm mehr Dampfdruckals in der Kaltluft); es ist daher 
verstandlich, daB die Aufgleitregen bei dieser Wetterlage nicht selten von Gussen 
von Schauercharakter durchsetzt sind, bisweilen sogar in Begleitung von Gewittern.1 

1 HERRMANN findet ubrigens fiir die zwei von ihm Wltersuchten FaIle, daJ3 die Warm
luft von Siidosten her in mittleren Hohen (2000-3000 m) zuerst eindringt, sich also 
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In Abb. 209 und 210 ist eine auf der ZugstraBe Vb fortschreitende und dabei 
etwas retrograde Zyklone (ost-westliche Bewegungskomponente) dargestellt. Ihr 
Zentrum lag am 31. August 1934 morgens nur schwach entwickelt iiber dem Mittel
meer, am 1. September morgens iiber Schlesien, am 2. September morgens nach 
erfolgter Okklusion und stark verwirbelt iiber dem Skagerrak. Ihre Reste sind 
am folgenden Morgen i::istlich von Island zu erkennen. SCHINZE 1934 betont, daB 
in dieser und der ihr unmittelbar nachgefolgten, allerdings erheblich schwacheren 
Vb-Zyklone die siidi::istliche Tropikstri::imung auf einen mitteleuropaischen Arktik
luftblock aufgetroffen sei, wodurch sich die Warmfrontflache bis zum Betrag 1: 65 
aufsteilte; dies wird durch einen instruktiven Vertikalschnitt durch die Luftmassen
verteilung belegt. 

Die Ausgangssituation fUr die geschilderten Vb-Lagen ist meist durch eine mehr 
oder weniger gut ausgepragte Zyklone siidlich der Alpen charakterisiert. Solche 
Zyklonen ziehen entweder (und zwar fast ausschlieBlich in der kalten Jahreszeit) 
auf der ZugstraBe Va iiber den Golf von Biscaya heran oder aber sie bilden sich erst 
an Ort und Stelle als sog. "Genua-Zyklonen" aus, dann namlich, wenn Nord
europa oder das ni::irdliche Mitteleuropa von einem Tief in i::istlicher Richtung passiert 
wird. Uber die Genua-Zyklogenese bestehen zur Zeit drei verschiedene Theorien. 
Vom Standpunkt der Polarfrontlehre aus handelt es sich dabei urn einen ahnlich 
frontal-orographischen Vorgang wie bei der Entstehung der Skagerrak-Zyklonen 
(Abb.206). H. V. FICKER griindet demgegeniiber seine Erklarung auf die komplexe 
Natur der Druckschwankungen in Zyklonen (vgl. Abschnitt 68, e): der "sekundare" 
Druckanstieg an der Riickseite des ni::irdlichen Tiefs (niedrig-tropospharischer Kalte
einbruch) wird eine Zeit lang von der Alpenkette zuriickgehalten, so daB auf deren 
Leeseite der "primare" Druckfall ungeschwacht zur Geltung kommt und eine 
Geima-Zyklone erzeugt. SchlieBlich zieht E. DINIES 1938 (1) zur Erklarung der 
Genua-Zyklogenese den SCHERHAGSchen Divergenzeffekt heran: Bei dieser Wetter
lage treten die Isothermen (und mit ihnen die Hi::ihenisobaren), die iiber dem Rhone
gebiet durch Anstauen der kalten Nordstri::imung an den franzi::isischen Alpen stark 
zusammengedrangt werden, iiber dem Mittelmeer auseinander, wodurch hier Druck
fall bedingt wird. Es ist auch durchaus denkbar, daB es verschiedene Typen 
von Genua-Zyklonen gibt, auf welche nicht ein und dasselbe Erklarungsschema 
stereotyp angewendet werden kann. 

Es scheint iibrigens fUr die Sti::irungen auf der Bahn Vb noch eine etwas andere 
Entstehungsart zu geben, mit der vielleicht das friiher erwahnte sekundare Haufig
keitsmaximum im Juli zusammenhangt. Das Vorhandensein einer Mittelmeer
sti::irung ist in diesem Fall nicht unbedingt ni::itig. Die Ausgangslage ist sehr ahnlich der 
in Abb. 199 dargestellten. Eine nach Europa hereinriickende Kaltfrontokklusion 
wird zwischen dem Mittelmeer und der Ostsee bisweilen fiir kurze Zeit quasistationar, 
wobei sie sich mit Vorliebe an das bi::ihmisch-mahrische Hiigelland "anlehnt". Sie 
bildet sich (ahnlich wie auf S. 298 beschrieben), durch den in diesem Augenblick 
einsetzenden ZufluB kontinentaler subtropischer Warmluft aus Siidosten zu einer 
Polarfront urn, an welcher Zyklogenese und Zyklonenwanderung entlang der Bahn 
Vb stattfindet. 

SchlieBlich sei bei dieser Gelegenheit noch erwahnt, daB abnormale Zyklonen
bahnen gelegentlich auch mit Arktikfronten zusammenhangen ki::innen. Ein besonders 
charakteristischer Fall dieser Art wurde yom 6. bis 9. Februar 1929 verzeichnet 
(vgl. Abb. 211). Die Arktikluftstri::imung hatte im allgemeinen nordi::istliche, die 
Polarluft (im Warmsektor der Zyklone) i::istliche Richtung. Die Bahn des Zyklonen-

keilformig zwischen die untere, gegen Westen zuruckweichende Kaltluft und eine obere 
aus dem Westquadranten kommende Kaltluftstromung einschiebt. 
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zentrums verlief entsprechend der gestrichelten Linie zwischen dem 6. u~d 9. Fe
bruar vom Nordostteil des Kaspischen Meeres tiber Kujbyschew (Samara), Gorkij 
(Nishnij Nowgorod), Kaluga nach Odessa. 

<5) Zyklonenbahn - Cirruszug - Fiihrungsstromung. HESSELBERG 1913 hat 
gefunden, daB ilber Europa die Zyklonen im allgemeinen in jener Richtung tortschreiten, 
in der sich die Cirren bewegen. Diese Regel verlangt jedoch eine wesentliche Ein
schrankung. Sie gilt nur dann, wenn der Ci-Zug tiber dem Zyklonenzentrum fest-

----Jsobilren ----- Z!//tlonenOilhnYfJlllIf.-9.II929 

-----+- Sfromlinien ~ Arlffilfl'ronf _ Niederschlii!le. 

Kleine Zil'f'em'Lul'ltemperatur. (758), Oruclt im qlflonenzentrum. 

Abb. 211. Abnorma.le Fortpfianzung der ZykIone vom 6. bis 9. Februar 1929. 

gestellt werden konnte und nur in dem Fall, als die zyklonale Anordnung der Strom. 
linien noch nicht bis zum Ci-Niveau durchgegriffen hat, also nur tilr junge Zyklonen. 

Stammen die Beobachtungen aus Gebieten tern vom Zyklonenzentrum, so er
geben sich bedeutende Abweichungen. So gelangten PICK und BOWERING 1929 auf 
Grund von Beobachtungen in England von Januar bis Marz 1928 zu dem Ergebnis, 
daB die Richtung des Ci-Zuges nur einen ungefahren SchluB auf die Zyklonenbe
wegung zulaBt, indem der Winkel zwischen diesen Richtungen in 13 von 59 Fallen 
sogar 60-90° betrug. PALMEN 1929 klarte dies damit auf, daB die Stromlinien 
der tiber der Warmfrontflache aufgleitenden Luft sukzessive nach rechts abweichen, 
weshalb auch die Cirren daselbst gegen die Isobarenrichtung im Warmsektor er
heblich nach rechts abgelenkt sind (siehe Abb. 188). Falls also die junge Zyklone 
von Westen nach Osten fortschreitet, so ziehen die ersten Ci vor ihrer Warmfront 
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aus NW. PALMEN hat die Richtigkeit dieses Satzes auch fiir den Fall einer retro
graden Zyklone nachgewiesen: die am 10. Juli 1930 iiber Siidskandinavien in der 
Richtung der Warmsektorisobaren nach WSW fortschreitende Zyklone (Abb.212) 
war vor der Warmfront von Oi begleitet, die aus SSE zogen. 

1st die Zyklone bereits 
okkludiert und hat ihr zyklo
nales Stromlinien- und 
Drucksystem bereits die 
Stratosphare erreicht, so 
kann voneinemZusammen
hang zwischen Oi-Zug und 
Zyklonenbahn iiberhaupt 
keine Rede mehr sein (vgl. 
Abb. 188). 

Verschiedene Untersu
chungen lassen vermuten, 
daB die Bewegungen der 
Drucksysteme mit Stromun
gen, in tieferen N iveaus als 
jenem der Oi- Wolken zusam
menhiingen. So fand z. B. 
F.M. EXNER 1918, daB be
reits die Hohenstromung 
in 4 km Hohe die Richtung 
der Verlagerung der Druck - Abb. 212. Abnormale ZykIonenbewegung und Luftstriimung 1m Ci·Nlveau 
zentren gut wiedergebe, vor der Warmfront. (Nach PALMEN 1932.) 

S. J. TROIZKIJ und W. M. 
MICHEL 1932 geben hierfiir 3-5 km Hohe. Nach SCHERESCHEWSKY und WEHRLE 
existiert in einer Hohe von 1--6 km stets ein Luftstrom, dessen Richtung und 
Geschwindigkeit die Bewegung der 1sallobarengebiete bestimmt. Uberhaupt 
ist, wie schon in Abschnitt 63, a erwahnt und hier in Unterabschnitt d naher 
auszufiihren, der Zusammenhang zwischen der Bahn der 1sallobarenzentren 
am Boden und einer "Grundstromung" in der Hohe namentlich wahrend der letzten 
Jahre in den Mittelpunkt lebhafter Diskussionen geriickt, seitdem der Begriff 
der "Steuerung" von STUVE 1926 (2) definiert worden ist als Fiihrungskraft, welche 
sich von oben her den Bewegungen der tropospharischen Massen aufpragt. DaB 
dabei allerdings in erster Linie an die stratospharischen Luftstromungen als steuernde 
Krafte gedacht wird, unterliegt wohl keinem Zweifel.1 Aber selbst manche Vertreter 
dieser Steuerungstheorie verlegen in der letzten Zeit den Sitz der Fiihrungskrafte 
tiefer; F. MOLLER 1938 sagt ganz allgemein, daB "man die Steuerung, mit der ein 
Tief wandert, am deutlichsten in der DruckverteiIung erkennt, die den geradlinigsten 
und durch dieses Tief ungestortesten VerIauf zeigt". Dies kann aber unter Umstan
den sogar die DruckverteiIung am Erdboden sein. 

Nach den Erfahrungen des deutschen Wetterdienstes gibt im allgemeinen der 
1sobarenverlauf in 5000 gdm, bzw. der entsprechende 1sohypsenverlauf der 500·mb
FIache eine gute Grundlage fiir die Beurteilung der Verlagerung der Zyklonen
zentren [Hohenwetterkarte nach SCHERHAG 1936 (1)].2 Aber schon die Geopotential
vertellung der 750-mb.Flache, annahernd zwischen 1800 und 2500 m geIegen, 

1 V gl. Abschnitt 68, e, wo die voneinander ziemlich abweichenden Auslegungen 
des Begriffes "Steuerung" ausfUhrlicher wiedergegeben sind. 

2 Die Bedeutung der Hohenwetterkarte fUr die Prognose der Druckanderungs
gebilde (Steig- und Fallgebiete) wird im Unterabschnitt d gewiirdigt. 
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laBt auf die Stromungsrichtung der im Wolken- und :Niederschlagsfeld wirksamen 
Luftmassen schlieBen (Hohenstromungskarte von SCHINZE und SIEGEL 1938). 

Eine Regel von ERTEL 1939 tiber den Zusammenhang zwischen Tropopausenlage 
und Zyklonenzug wird in Abschnitt 74 (Regel 177) angefiihrt (siehe auch FuBnote 
2 auf S. 384). 

b) Zyklonen. Geschwindigkeit. 

IX) Statistische Ergebnisse. Da die Fortpflanzungsgeschwindigkeit einer Zyklone 
vom Stadium ihrer Entwicklung abhangt, haben die statistischen Untersuchungen 
aus dem vorigen Jahrhundert tiber die Zyklonengeschwindigkeit nur beschrankten 
Wert. Es handelt sich dabei urn M ittelwerte, welche die Bewegungseigentiimlichkeiten 
der verschiedenen Zyklonenkategorien verdecken. Nichtsdestoweniger sei im 
folgenden eine vor kurzem von MEINARDUS 1929 unter Benutzung des Materials 
der deutschen Antarktisexpedition zusammengestellte Ubersicht der mittleren 
Zyklonengeschwindigkeit in den verschiedenen Teilen der Erde wiedergegeben. 
Es wurden die Werte ftir Sibirien nach PEDDER (1911) mit aufgenommen. Die Ge
schwindigkeiten sind in km/h angegeben. 
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Als Erganzung zu diesen Mittelwerten sei bemerkt, daB nach VAN BEBBER 56 % 
aller Depressionen in Europa eine Geschwindigkeit von weniger als 27 km/h auf
weisen, 29% von 27 km/h bis 44 km/h und 15% tiber 44 km/h. 

(3) Geschwindigkeit der Zyklone in ihren verschiedenen Entwicklungsstadien. 
Schon friiher wurde darauf hingewiesen, daB die Zyklone im Wellenstadium ihre 
groBte Geschwindigkeit (bis zu 100 km/h und mehr) aufweist, im Okklusionsstadium 
jedoch oft fast stationar wird. 

Aus den Abschnitten 63, c und 70, a {3 ist bereits bekannt, daB die Fortpflanzungs
geschwindigkeit einer Frontalwelle aus zwei Komponenten zusammengesetzt ist, 
dem Mitftihrungsglied und dem Wellenglied. Fallen beide Glieder in dieselbe Rich
tung, so ist die Welle ein Schnellaujer. Dies ist auf der Nordhalbkugel dann der 
Fall, wenn bei normaler Temperaturverteilung (Wellenglied nach Osten gerichtet) 
sowohl die warme als auch die kalte Luftstromung aus Westen kommen (Mitfiihrungs
glied nach Osten gerichtet). Wahrend des Ubergangs der Frontalwelle in eine 
junge Zyklone wird das Wellenglied kleiner und die gesamte Fortpflanzungsgeschwin
digkeit daher geringer. PALMEN 1926, 1928 (1) hat dies auf Grund eines groBen 
empirischen Materials bestatigt. Die mittlere Geschwindigkeit stabiler Frontal
wellen kann man nach PALMEN durch folgende empirische Gleichung darstellen: 

V = 4,2 + 0,7 v + 3,0 V L1 rji misek, (1) 
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wo V die Geschwindigkeit der Welle, v die mittlere Geschwindigkeit der Warm
stromung in Anemometerhohe und.1 T die Temperaturdifferenz zwischen der warmen 
und kalten Stromung ist. Es ist offensichtlich, daB die Bahngeschwindigkeit mit 
dem Anwachsen der Windgeschwindigkeit in der Warmluft (was vollkommen be
greiflich ist) und mit dem Anwachsen des Temperatursprungs (von welchem 
das Wellenglied der Verlagerung abhangt) zunimmt. 

1m Fall der Wellenstorung vom II. bis 12. Oktober 1923, welcher von BERGERON 
und SWOBODA 1924 beschrieben wurde, betragt die nach Gl. (I) berechnete Ver
lagerungsgeschwindigkeit 21 m/sek (bei v = 14 misek, .1 T = 6°). In Wirklichkeit 
betrug sie 25 m/sek. Die Ubereinstimmung ist eine recht gute. Die Durchschnitts
geschwindigkeit rascher Frontalwellen bestimmt PALMEN mit 18 misek, d. i. 65 km/h. 

Eine der Gl. (1) analoge Gleichung gibt PALMEN ftir thermisch asymmetrische 
Zyklonen. Sie lautet: _ 

V = 0,8 + 0,6 v + 2,6 V.1 T m/sek. (2) 
Es ist unmittelbar ersichtlich, daB bei gleichen v und .1 T die Geschwindigkeit 

der ausgebildeten Zyklone geringer ist als jene der Welle. 1m allgemeinen hat 
PALMEN die Durchschnittsgeschwindigkeit thermisch asymmetrischer Zyklonen 
(d. h. jungerZyklonen oder solcher mit "falschem" Warmsektor) zu II,7m/sek (von 
4,6 m/sek bis 21,3 m/sek), d. i. zu 42 km/h, bestimmt. 

Die Geschwindigkeit einer jungen Zyklone nach Gl. (2) ist um so groper, je groper 
der Temperatursprung zwischen der kalten und warmen Lult in ihrem Gebiet und je 
groper die W indgeschwindigkeit im Warmsektor ist. Bei einem Temperatursprung 
von 7° (Mittelwert aller von PALMEN untersuchter FaIle) erhalt man bei v = 5 m/sek: 
V = II misek, und bei v = 14 m/sek: V = 16 m/sek. 

Wenn sich also bei fortschreitender Entwicklung der Zyklone der Wind im 
Warmsektor verstarkt, so nimmt ihre Bahngeschwindigkeit etwas zu. Darauf 
hatten bereits im Jahre 1922 J. BJERKNES und SOLBERG verwiesen: "Die Geschwin
digkeit der Zyklonen wachst mit zunehmender Windgeschwindigkeit im Warmsektor. 
Infolgedessen bewegt sich die Zyklone in ihrem ersten Lebensstadium mit zunehmen
der Geschwindigkeit." 

Aus Gl. (2) folgt ferner, daB die Geschwindigkeit der Zyklone bei nicht zu kleinem 
.1 T groBer ist als die Windgeschwindigkeit im Warmsektor. Die Windgeschwindig
keit an der Erdoberflache ist indessen fUr die Gesamtstromung nicht charakteristisch. 
PALMEN hat daher die Geschwindigkeit der Zyklone in Abhangigkeit von der Ge
schwindigkeit des Gradientwindes (geostrophischen Windes) betrachtet, welcher 
dem im Bereich der Zyklone beobachteten barischen Gradienten an der Erdober
flache entspricht. Er fand, daB die Fortpllanzungsgeschwindigkeit der Zyklone stets 
erheblich kleiner, und zwar nur halb so grop ist wie die Geschwindigkeit des geostrophi
schen Windes (abgesehen von Fallen, wo die letztere ganz geringftigig ist). 

Betragt z. B. unter 50° Breite der mittlere Druckgradient am Erdboden 3 mb, 
so entspricht ihm nach Abschnitt 19 ein geostrophischer Wind von 18,6 mJsek; 
die Zyklonengeschwindigkeit wtirde in diesem Fall 9,3 m/sek betragen. Der wahre 
Wind erreicht die Geschwindigkeit des geostrophischen erst in einigen hundert 
Metern tiber der Erdoberflache; in groBerer Hohe tibertrifft er sie betrachtlich, 
im Oi-Niveau schatzungsweise urn das Doppelte. Daraus ergibt sich, daB die 
Zyklonengeschwindigkeit stets erheblich geringer ist als die Hohenwindgeschwindigkeit 
im Warmsektor. 

lnfolgedessen durchstromt standig neue Warmluft das von der Zyklone erfaBte 
Gebiet, an deren Rtickseite tiber der Kaltfrontflache absinkend und an deren 
vorderem Teil tiber der Warmfrontflache aufsteigend. Diese Tatsache wurde erst
malig von v. FICKER 19II (2) festgestellt. 



416 Die Frontalstorungen. 

N ach erfolgter Okklusion nimmt die Geschwindigkeit der Zyklone rasch ab, wo
fern sich in ihr nicht eine neuerliche thermische Asymmetrie bzw. ein neuer Warm
sektor ausgebildet hat. Eine absterbende okkludierte Zyklone wird schliefJlich fast 
stationar, was bereits im Jahre 1922 von J. BJERKNES und SOLBERG festgestellt worden 
ist. Es empfiehlt sich dringend, die oben angefiihrten Tatsachen - Beschleunig'ung 
der Zyklonengeschwindigkeit bis zur Okklusion und rasche Verringerung nach der 
Okklusion - bei der Kartenanalyse zu beriicksichtigen. 

Der oben angegebene Zusammenhang zwischen Zyklonengeschwindigkeit und 
Hohenwind kann schlieBlich von der Warmsektorstromung auf die ganze "Grund
stromung" ausgedehnt werden. Wenn, wie unter a, 6 dieses Abschnittes angefiihrt, 
eine Beziehung zwischen Bahnrichtung der Zyklonen und Richtung. der Grund
stromung angenommen wird, so muB eine solche auch zwischen den betreffenden 
Geschwindigkeiten bestehen. 

y) Regionale Geschwindigkeitsunterschiede. Erst die voranstehenden Betrach
tungen ermoglichen einen tieferen Einblick in die Zahlenwerte der Tabelle von 
MEINARDUS. Zunachst erklart sich die Tatsache, daB die Zyklonen in den Ver
einigten Staaten doppelt so rasch fortschreiten als in Europa daraus, daB sie in 
Nordamerika vorwiegend im Jugendstadium auftreten als nicht tiefe, aber rasch 
wandernde Depressionen mit erheblichem Temperaturkontrast zwischen Polar
und Tropikluft. In Europa treffen die atlantischen Zyklonen meist schon im 
okkludierten Altersstadium und daher mit v-erlangsamter Bewegung ein. 

Wenn in Osteuropa, noch mehr aber in Sibirien die Zyklonengeschwindigkeit 
wieder groBer ist als in Westeuropa, so ist dies offenbar eine Folge von haufigen 
Zyklogenesen an den kontinentalen Polar- und Arktikfronten iiber RuBland, sowie 
gelegentlicher Regeneration der von Westen eindringenden Zyklonen. 

Bemerkenswert ist ferner, daB die Zyklonen im Winter der Nordhalbkugel um 
20-40%, im Winter der Siidhalbkugel aber nur um 7% rascher fortschreiten als 
im Sommer. Es ist dies eine Folge ahnlicher Unterschiede in den Amplituden der 
meridionalen Temperaturdifferenzen. Diese betragen zwischen 20° und 50° Breite: 

Siidhalbkugel 

Januar ........ 17,1° 
Juli ........... 17,0° 

N ordhalbkugel 

28,9° 
9,9° 

Amplitude ..... 0,1° 19,0° 

Auf der Nordhalbkugel selbst treten auch in longitudinaler Richtung bedeutende 
jahreszeitliche Unterschiede in der Zyklonengeschwindigkeit auf, indem Z. B. die 
Zyklonen in Nordamerika im Winter um 37%, auf dem Atlantik aber nur um 10% 
rascher ziehen als im Sommer. MEINARDUS macht zur Erklarung mit Recht darauf 
aufmerksam, daB iiber dem Festland der jahreszeitliche Temperaturkontrast 
zwischen Polar- und Tropikluft groBer ist als iiber dem Meer. 

c) Antizyklonen. 

(X) Geschwindigkeit. Es ist von vornherein anzunehmen, daB sich die Ge
schwindigkeit der Hochdruckriicken und Antizyklonen in ihrer GroBenordnung 
nach der Geschwindigkeit der Zyklonen richten wird, zwischen welche sie eingelagert 
sind, und diese ist, wie bereits erwahnt, ihrerseits wieder abhangig von der "Grund
stromung" in der mittleren und oberen Troposphiire. Ohne eine Gruppierung nach 
beweglichen und stationaren Antizyklonen vorzunehmen, fand BROUNOW im 
Durchschnitt von 132 Fallen (im Zeitraum 1876 bis 18'79) fiir Antizyklonen tiber 
Europa eine Bewegungsgeschwindigkeit von 644 km pro Tag, d. i. nahezu 27 km 
pro Stunde. Die durchschnittliche Geschwindigkeit der Zyklonen betrug nach der 
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Berechnung von BROUNOW in denselben Jahren 666 km pro Tag, d. i. anniihernd 
28 km pro St.unde. Der Unt.erschied der Geschwindigkeit.en ist also ganz geringftigig. 
Es ist bemerkenswert, daB die Zahlen von BROUNOW keinen wesentlichen Jahres
gang aufweisen und daB das Minimum der Geschwindigkeit auf den Wint.er entfiillt, 
offenbar deshalb, weil in dieser Jahreszeit die Antizyklonen ofter stat.ioniir werden. 

Ihre groBte Bewegungsgeschwindigkeit erreichten nach BROUNOW Antizyklonen 
mit 1887 km pro Tag, d. i. nahezu 80 km pro Stunde: ein Wert, der mit der Maximal
geschwincligkeit von jungen Zyklonen und sogar von Wellenstorungen verglichen 
werden kann. Dagegen gab es wiihrend der untersuchten vier Jahre 20 FaIle (bei 
einer Gesamtzahl der Antizyklonen von 1.32), wo die Antizyklone im Lauf eines 
Tages an einer und derselben Stelle verblieb. 

Das Stationiirwerden der Antizyklonen in den Subtropen oder tiber dem Festland 
der gemaBigten Breiten wird natilrlich schon liingere Zeit vorher durch eine allmiihliche 
Geschwindigkeitsabnahme eingeleitet. Oft weist eine quasistationare Antizyklone 
lange Zeit hindurch tiberhaupt keine bestimmte Bewegung auf und breitet sich un
schltissig bald nach der einen oder der anderen Seite aus; besser gesagt., sie flieBt 
auseinander (BROUNOW). 

In den Vereinigten Staat.en ist die mittlere jahrliche Geschwindigkeit der Anti
zyklonen mit 56,5 km/h (BROWN und WEIGHTMANN fUr die Jahre 1892 bis 1912) 
bedeutend groBer als in Europa, was in Ubereinstimmung ist mit der in Amerika 
groBeren Geschwindigkeit (dem vorwiegenden Jugendstadium) der zugehorigen 
Zyklonen. Infolge dieser regeren Zyklonentatigkeit ist auch das winterliche Stationiir
werden der Antizyklonen seltener, und deren Geschwindigkeitsminimum fallt daher 
- zum Unterschied von Europa - auf den Sommer, die Zeit der geringeren Tem
peraturun terschiede. 

In den subt.ropischen Breiten der Stidhalbkugel, tiber Aust.ralien, bewegen sich 
die Antizyklonen von Westen nach Osten mit einer Durchschnittsgeschwindigkeit 
von 27 kmjh (RUSSEL 1893). 

Diese Geschwindigkeit ist hier nach LOCKYER 1910 tiber den Kontinenten groBer 
als tiber den Meeren (11,5 Langengrade pro Tag tiber dem Festland und 9,3 Liingen
grade tiber dem Meer). In den Subtropen der Nordhalbkugel ist dagegen die Ge
schwindigkeit der Antizyklonen geringer und die Tendenz zum Stationarwerden ist 
hier groBer. Wir wissen bereits, daB nicht nur die Antizyklonen polarer, sondern 
auch jene azorischer Herkunft bisweilen tiber dem europaischen Festland zum 
Stillstand kommen. 

(3) Riehtung. Die beweglichen Antizyklonen schreiten vorwiegend in ostlicher 
Richtung fort, doch haben die zwischen die Zyklonen eingebetteten und aus Polar
luft besteheIiden Hochdruckgebiete eine nach Stiden gerichtete Komponente. 

In Europa ist nach BROUNOW die hiiufigste Fortpflanzungsrichtung ESE (83 von 
369 Fallen), dann E (69 FaIle), ferner ENE, SE und SSE. Retrograde Antizyklonen 
(Richtung SSW-NNW) gab es nur in 35 Fallen. Innerhalb desselben Zeitraums 
weicht nach BROUNOW die hiiufigste Fortpflanzungsrichtung der Antizyklonen von 
jener der Zyklonen urn 671 / 2° nach rechts ab (ESE gegen NE); am seltensten ziehen 
die Antizyklonen gegen den Nordwest-, die Zyklonen dagegen gegen den Stidwest
quadranten. Diese Unterschiede werden erkliirlich, wenn man berticksichtigt, daB 
die Zyklone im Lauf ihrer Entwicklung, infolge Eindringens ihrer Warmluftzunge 
in die Polarluft, vom ungestorten Frontverlauf immer mehr nach links abweicht, 
die Antizyklone mit dem von ihr reprasentierten KaltluftvorstoB dagegen nach 
rechts. 

Die nordamerikanischen Antizyklonen schreiten nach BROWN und WEIGHTMANN 
1917 meist in der Richtung S 40° E fort, im OsUeil der Vereinigten Staaten sogar 
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gegen S 57° E, d. i. mit einer noch groBeren Siidkomponente als in Europa. Aller
dings diirften in Wirklichkeit nur die mit Polarausbriichen zusammenhangenden 
Zwischenhochs eine Siidkomponente haben. 

Subtropische Antizyklonen, deren Verlagerung offen bar im wesentlichen durch 
dynamische Prozesse in der Stratosphare bedingt wird, bewegen sich in Europa 
meist von Westen nach Osten, oft sogar mit einer nordwarts gerichteten Kom
ponente. 

SchlieBlich sei noch ein rein statistisches Ergebnis BROUNOWS erwahnt, welches 
die Bewegung der Antizyklone in Beziehung setzt zu den Temperaturverhaltnissen: 
Das Antizyklonenzentrum bewegt sich durchschnittlich in derjenigen Richtung, in 
welcher die Temperatur am starksten sinkt. 

Praktisches Interesse hat auch noch folgende empirische Regel von GUILBERT
GROSSMANN 1909 bis 1912: Ein Hochdruckrucken wird nach Ablaut von 24 Stunden 
an jener Stelle liegen, wo zur Zeit die ihm vorangehende Tiefdruckrinne liegt und um
gekehrt (vgl. die Karten 232 und 235 am Ende des Buches). Die Verlagerung kann 
aber auch mit halb so grofJer oder mit doppelter Geschwindigkeit vor sich gehen. Letzteren
falls nimmt der Riicken nach 24 Stunden den Platz des vorangegangenen Riickens 
bzw. die Rinne den Platz der vorangegangenen Rinne ein. Eine Verlagerung nach 
dem letztgenannten Schema gilt gelegentlich auch fiir den Fall beweglicher Anti
zyklonen und Zyklonen mit geschlossenen Isobaren. 

d) Isallobarische Gebiete. Regeln fur die Verwendung der Hohenwetterkarte. 

AnlaBlich der Besprechung der Untersuchungen der "Frankfurter Schule" iiber 
den Zusammenhang zwischen der Fortpflanzung tropospharischer Druckgebilde 
und hochtropospharischer und stratospharischer Luftstromungen (Abschnitt 68, e) 
haben wir darauf hingewiesen, daB diese Forschungen - auch wenn man ganz ab
sieht von ihrer umstrittenen theoretischen Deutung - zur Aufstellung einer Reihe 
praktischer Regeln gefiihrt haben, welche es gestatten, jenen Zusammenhang pro
gnostisch zu verwerten. 

Zu diesem Zweck war es zunachst notig, die Luftstromungen in der oberen 
Troposphare, welche ja annahernd mit den dortigen Isobaren parallellaufen, standig 
zu iiberwachen. Dies geschieht seit dem Jahr 1935 in systematischer Weise durch 
die Deutsche Seewarte in Hamburg, welche innerhalb ihres "Taglichen Wetter
berichtes" Hohenwetterkarten veroffentlicht, bestehend aus je einer synoptischen Dar
steHung der "relativen Topographie der 500-mb-Flache iiber der 1000-mb-Flache" 
und der "absoluten Topographie der 500-mb-Flache". Wie diese Darstellungen 
zustandekommen, wurde in Abschnitt 16, d nach R. SCHERHAG 1936 (1) geschildert. 

Auf die Beziehung zwischen Hohenisobaren und Zyklonenbahn haben wir 
bereits oben unter a, 15 hingewiesen. Sehr zahlreich sind die Regeln, welche iiber 
den Zusammenhang zwischen Hohenisobaren und Verhalten der Druckanderungs
gebiete aufgestellt worden sind. 

In Anlehnung an verschiedene vorangegangene Arbeiten anderer Frankfurter 
Meteorologen (in den "Synoptischen Bearbeitungen" mitgeteilt von der Wetter
dienststelle Frankfurt a. M., 1932 bis 1935) hat BAUR 1936 ausgefiihrt, daB sich die 
Gebiete der 24stiindigen Druckanderungen (oder 24stiindiger Isallobaren) im all
gemeinen in der Richtung der sog. Grundstromung verlagern. Es ist dies eine ein
heitliche Luftstromung, die im oberen Teil der Troposphare des betrachteten Ge
bietes mehrere Tage lang vorzuherrschen pflegt. 

Die Richtung der Grundstromung wird im wesentlichen durch die Druckver
teilung im Tropopausenniveau bestimmt, und diese kommt, wie die Erfahrung zeigt, 
meist bereits in der Druckverteilung im Niveau von 5000 dyn. m bzw. in der Topo-
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graphie der 500-mb-Flache hinreichend zum Ausdruck. Das obere Druckgefalle 
"steuert" dann die 24stiindigen Isallobarengebiete (wobei dem Begriff "Steuerung" 
zunachst kein kausaler Sinn gegeben werden solI). 1st die Druckverteilung und 
somit auch die Richtung der Grundstromung im Tropopausengebiet "abnormal" 
(z. B. Gradient von Norden nach Siiden und Grundstromung von Osten nach 
Westen), so ist auch die Bewegung der isallobarischen Gebilde "abnormal" (retro
grad). 

Sind die Druckgradienten im Tropopausenniveau geringfiigig, so wird allerdings 
die Richtung des Druckgefalles und der Grundstromung in der mittleren und unteren 
Troposphare selbstandigen Charakter haben in Abhangigkeit von dem hier herr
schenden horizontalen Temperaturgefalle. Die Druckverteilung im 5000-m-Niveau 
ist dann nicht fUr die Fortbewegung der 24stiindigen, sondern der dreistiindigen 
Isallobarengebiete maBgebend und beide werden voneinander abweichen (Fall der 
"Doppelsteuerung" nach BAUR). Man kann dann annehmen, daB die dreistilndigen 
Isallobarenfelder mit den tropospharischen Luftmassen und die 24stilndigen mit Wellen 
der Tropopause oder der Aquatorialfront zusammenhiingen. 

1m allgemeinen bleibt ein bestimmter Charakter der Druckverteilung in der 
unteren Stratosphare, der gleichzeitigen Temperaturverteilung in der Troposphare 
und der "Steuerung" der Isallobarengebiete einige Tage hindurch erhalten. Man 
spricht dann vom Vorhandensein einer bestimmten "Grof3wetterlage" , d. h. eines 
Zustandes der Atmosphare, der den Gesamtcharakter des Wetters und die Eigen
art der kurzfristigen Wetteranderungen bedingt. Der Ausdruck "GroBwetterlage" 
stammt von O. MYRBACH 1926. 

Nach BAUR betragt die durchschnittliche Dauer einer einzelnen GroBwetterlage 
in Europa 51/ 2 Tage. Am haufigsten werden GroBwetterlagen beobachtet, die durch 
siid·nordliche Druckgradienten im Tropopausenniveau und folglich durch eine west
liche Grundstromung und Bewegung der Isallobarengebiete (18% aller FaIle) 
charakterisiert sind. Ein wenig seltener ist in Europa die Nordwest- und Siidwest
steuerung, viel seltener die Nordost-, Ost- und Siidoststeuerung. Es sei hier auf die 
Untersuchungen MODELS 1938 hingewiesen, nach denen Veranderungen der GroB
wetterlage, verbunden mit Umsteuerungen der Isallobarengebiete, bisweilen sym
metrisch zu den sog. Symmetrietagen erfolgen (vgl. Abschnitt 68, e). 

Der weitere Ausbau von praktischen Prognosenregeln nach der Hohenwetter
karte stammt iibrigens nicht so sehr von Seiten der "Frankfurter Schule", sondern 
griindet sich vor allem auf die Divergenztheorie SCHERHAGS, welche in Abschnitt 
64, e erlautert worden ist. 

M. RODEWALD 1938 (1) hat diese Regeln, die sich auf Grund dreijahriger Er
fahrungen mit der Hohenwetterkarte in Hamburg ergeben haben, geschlossen 
formuliert. Sie lassen sich aus dem Schema des "thermischen Aufbaues" des Hohen
druckfeldes iiber einer Frontalzone ableiten. Dieses Hohendruckfeld besteht aus 
einem Biindel paralleler Stromlinien (gleichzeitig Hohenisobaren oder Isohypsen der 
abs01uten Topographie des 500-mb-Niveaus) zwischen warmem Hohenhochdruck 
und kaltem Hohentiefdruck; im sog. "Einzugsgebiet" konvergieren die Isobaren, im 
Austrittsgebiet (in der Windrichtung) oder dem sog. "Delta" divergieren sie. Nach 
dem SCHERHAGschen Divergenzsatz erfolgt im Divergenzgebiet der Hohenstromung 
Druckfall, im Konvergenzgebiet Druckanstieg am Boden, wofern dieser Effekt nicht 
durch Konvergenz bzw. Divergenz in den bodennahen Schichten iiberkompensiert 
wird. Die durch die Fall- und Steiggebiete entstandenen zentripetalen bzw. zentri
fugalen Luftbeschleunigungen veranlassen jedoch die fortwahrende Neubildung so
wohl des Deltas als auch des Einzugsgebietes in der Stromrichtung der Frontalzone, 
weshalb sich diese mit der Stromrichtung verlagert: die Druckwellen pflanzen sich 
in der Richtung der Hohenstromung fort. 
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Hinsichtlich aller ubrigen Siitze verweisen wir auf die in Abschnitt 74 gegebenen 
Regeln 159-176. Sie sind im allgemeinen gut verwendbar fUr die indirekte Fest
stellung und Prognose des Hohenwindes, fUr die Kurzfristvorhersage und fUr die 
Wittetungsprognose auf langere Sicht. Bei ihrer Formulierung wurde, wie RODE
WALD sagt, auf Tropopausenschwingungen und stratospharische Druckwellen nicht 
zuruckgegriffen; fur die Praxis der Wettervorhersage erscheine es einstweilen zweck
maBig, die starken stratospharischen Anderungen als tropospharisch bedingt an
zusehen. Wenn die Stratosphare tatsachlieh selbstiindig aus sieh heraus in das 
kurzfristige (tropospharische) Geschehen eingriffe, so ware es vermutlieh urn die 
Wettervorhersage schlimm bestellt; wir wuBten (vor der Sehaffung eines direkten 
Radiosondennetzes) nie, was der niichste und ubernachste Tag brachte. 

e) Extrapolationsberechnung der Yeriagerungen von Luftdruckgebilden. 

Zum SehluB noeh einen Hinweis auf die Bereehnung der Verlagerung zyklonaler 
und antizyklonaler Drueksysteme mit Hilfe der Extrapolation. 

ANGERVO und PETTERSSEN haben fUr die Gesehwindigkeit und die Beschleuni
gung der Bewegung barischer Zentren die untenstehenden Gleichungen erhalten. 
Falls der Ursprung der Koordinaten mit dem Zentrum des barischen Systems zu
sammenfallt und die Aehsen mit den Linien ubereinstimmen, langs welcher die 
Krummung der Isobaren ihr Maximum und Minimum aufweist (fur Kreisisobaren 
kannen sie beliebige Richtung haben), so wird nach PETTERSSEN die Geschwindig
keit des Zentrums folgendermaBen ausgedruckt: 

und die Beschleunigung 

c - .PIOI 
x - P200 

C - POll 
Y - P020 

Ax = PI02 + 2 Ox P201 

P200 

Ay = POl2 + 2 Oy P021 
P020 

(1) 

(2) 

(3) 

(4) 

Die Bedeutungen der GraBen P10l> P200 usw., welche in diesen Gleichungen ent
halten sind, sind die folgenden: 

02p 
P10l = ox·of, = Komponente des isallobarisehen Aszendenten naeh der Aehse x; 

02p 
P200 =-ox2 - Krummung des Druekprofils naeh der Aehse x; 

02p 
P - - Komponente des isallobarisehen Aszendenten nach der Achse y; 

011 - oy ot -
02p 

P020 = oy2 Krummung des Druckprofils nach der Achse y; 

03 p 
PI02 = ax ot2 zeitliche Anderung der Komponente des isallobarisehen Aszen-

denten naeh der Aehse x; 
03 p 

P20l = ox2at = Krummung des Tendenzprofils nach der Achse x; 
03 p 

P zeitliehe Anderung der Komponente des isallobarischen Aszen-
012 = ayat2-

denten nach der Aehse y; 
oSp 

P021 = oy2-Ft = Krummung des Tendenzprofils nach der Aehse y. 
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Annahernd werden diese GraBen auf folgende Weise berechnet. Es bedeute 
p(X, Y), T(x, y) und L1 T(x, y) den Druck, die Tendenz und die Anderung der Tendenz 
wahrend drei Stunden im Punkt x, y (d. i. die Differenz zwischen den Tendenzen 
auf der vorliegenden und der vorhergehenden Karte). Nimmt man eine beliebige 
Langeneinheit (z. B. 3° des Aquators) und zeichnet auf der Achse x die Punkte 
(1,0), (1/2,0), (0,0), (-1/2,0), (-1,0) ein, desgleichen die entsprechenden Punkte 
auf der Achse y, so erhalt man fUr die Koeffizienten folgende Naherungsgleichungen: 

P _ T(l/., 0) _ T(_I!"O) 
101 -

P200 = p(l, 0) _ 2 p(O, 0) + p(-l, 0) 

P201 = T(l, 0) _ 2 T(O, 0) + T(-l, 0) 

PI02 = L1 T(l/" 0) _ L1 T(_l/., 0) 

Analog werden auch die GraBen der Koeffizienten POll' P020' P021' P012 aus
gedruckt. Auf diese Weise kann man sie alle aus dem Wert des Drucks und der 
Tendenz auf der Karte berechnen; fUr die Berechnung der Geschwindigkeit genugt 
dabei nur die laufende Karte, fur die Berechnung der Beschleunigung ist noch die 
vorhergehende Karte erforderlich. 

Nach Bestimmung der Geschwindigkeit und der Beschleunigung kann die Ver
lagerung S des barischen Zentrums nach der Gleichung fUr gleichmaBig-beschleunigte 
Bewegung extrapoliert werden, namlich: 

S",= C",t + 1/2 A",t2, 

Sy = Cy t + 1/2 Ay t2, 

WO t der Zeitraum ist, fUr welchen die Prognose ausgegeben wird. Als Zeit
einheit ist es offenbar am bequemsten das Tendenzintervall - drei Stunden -
zu nehmen. 

Aus den oben angefUhrten Hauptformeln erhielt PETTERSSEN eine ganze Reihe 
Prognosenregeln, welche im Abschnitt 74 wiedergegeben werden (Regeln 64 bis 68, 
71 bis 84); er gab auch Gleichungen fUr die Verlagerung der Isobaren und Isallo
baren, welche wir, ohne hier darauf naher einzugehen, im Abschnitt 74 anfuhren. 

Literatur zu Abschnitt 70. 

Statistische Ergebnisse uber die Bewegung der Zyklonen und Antizyklonen bei 
HILDEBRANDSSON-TEISSERENC DE BORT 1901 bis 1907, HANN-SURING 1926. Ferner: 
BROUNOW 1886, MEINARDUS 1929. 

Uber den Zusammenhang zwischen Cirrus.Zug und Zykionenbewegung: HESSEL
BERG 1913, PICK and BOWERING 1929, PALMEN 1931 (3). 

Fundamentale Untersuchungen iiber die Zyklonenbewegung yom frontologischen 
Standpunkt aus: PALMEN 1926, 1928 (1). 

Zum Zusammenhang zwischen Hbhenstrbmung und Zyklonenbewegung siehe auch 
BAUR 1936, 1937, SCHINZE und SIEGEL 1938. 

Abnormale Zyklonenbewegung: v. EXNER 1920, J. BJERKNES and GIBLETT 1924, 
WANGENHEIM 1924, PALMEN 1926, CHROMOW 1929, PALMEN 1931 (3), CHROMOW 1931 (2). 

Uber Zyklonen der ZugstraJ3e Vb: KaNIG 1926, HERRlIIANN 1929, BIEL und MOEsE 
1930, SCHINZE 1934, SEIFERT 1935, J. BJERKNES-MILDNER·PALMEN-WEICKMANN 1939. 
Uber die Bildung der meist beteiligten Genua·Zyklone: v. FICKER 1920 (2), J-. BJERK· 
NES and SOLBERG 1922, DINIES 1938 (1). 

Allgemeine synoptische Regein iibcr die Bewegung der Zyklonen und Antizyklonen 
bei BALDIT 1923, GEORGI! 1924, DEFANT 1926 (2). Regeln auf Grund der Luftmassen
analyf\e bei SCHINZE 1932 (4). 

Uber Extrapolationsberechnungen der Verlagerung von Drucksystemen siehe 
Literatur zu Abschnitt 2. 

Abhii,ngigkeit der Fortpflanzung der Steig. und Fallgebiete von der Hbhenstrbmung: 
SCHERHAG 1936 (1), BAUR 1936, SCHMIEDEL 1938, RODEWALD 1938 (1). 
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Siebentes KapiteI. 

Praktische Folgerungen. 

71. Die Analyse des synoptischen Zustandes. 
a) Allgemeine Gesichtspunkte. 

Bereits im ersten Kapitel ist auseinandergesetzt worden, worauf sich eine Analyse 
des synoptischen Zustandes aufzubauen hat. Vor allem muB die Verteilung der 
Hauptluftmassen auf der betreffenden Karte aufgefunden werden, es miissen ihre 
Herkunft und ihre thermodynamischen Eigenschaften ermittelt, dann der Verlauf 
und der Charakter der sie abgrenzenden Fronten festgestellt und schlieBlich die 
Lage und Entwicklung der atmospharischen StOrungen erkannt werden. Bei der 
Losung dieser Hauptaufgaben findet man gleichzeitig die Verteilung der Zonen 
von Dauerniederschlagen, Nebeln usw. und die Anordnung der Gebiete gleicher 
barischer Tendenz. 

Eine sorgfaltige und eingehende Kartenanalyse ist eine notwendige V oraus
setzung fUr die synoptische Prognose. Erst nach hinreichend genauer Feststellung 
der Lage, Bewegung und Eigenschaften der Massen, Fronten und StOrungen laBt 
sich sowohl durch formelle Extrapolation, als auch mit Hilfe physikalischer Er
wagungen der weitere Verlauf der Vorgange bestimmen. 

Bei der Analyse beriicksichtigt man nicht nur die auf der laufenden, zu analy
sierenden Karte, sondern auch die auf den vorhergehenden, bereits analysierten 
Karten dargestellten Beobachtungen, urn einen Einblick in den Ablauf der Vor
gange zu erhalten. 1m Abschnitt 8 war die ungefahre Reihenfolge derjenigen Ope
rationen angedeutet worden, aus welchen die Kartenanalyse im wesentlichen besteht. 
Es findet sich dort auch ein Hinweis auf einige Hauptprinzipien, welche' man bei 
der Analyse zu befolgen hat. Es ist dies das Prinzip der Beriicksichtigung des 
Repriisentationswertes, d. i. der Unterscheidung zwischen reprasentativen und nicht 
reprasentativen Beobachtungen; das Prinzip der Vergleichung sowohl eines und 
desselben Elements an verschiedenen Stationen, als auch verschiedener Elemente 
an ein und derselben Station; das Prinzip der physikalischen Logik; die Methode 
der indirekten Aerologie; die Methode der indirekten Bahnverfolgung. 

Konkrete Angaben iiber die Erwagungen, welche bei der Durchfiihrung der ver
schiedenen Analysenoperationen anzustellen sind, finden sich noch im weiteren 
Verlauf des Buches. Es ist wiederholt darauf hingewiesen worden und sei hier noch
mals betont, daB nichts, was iiber die Physik der atmospharischen Luftkorper und 
der mit ihnen verbundenen Vorgange gesagt worden ist, bei der Analyse und Pro
gnose unbeachtet bleiben darf. Es ist daher niitzlich, hier die diesbeziiglichen, iiber 
das Buch verstreuten Angaben systematisch zusammenzufassen. 

Die Reihenfolge der Operationen bleibt in den weiteren Ausfiihrungen dieselbe 
wie im Abschnitt 8. Es sei nochmals bemerkt, daB diese Reihenfolge nicht starr 
eingehalten zu werden braucht und daB man bei der analytischen Betrachtung eines 
bestimmten Elements dessen Zusammenhange mit allen iibrigen, also das Gesamt
bild, nie aus dem Auge verlieren darf. 

Bei der Zusammenstellung der nachfolgenden Ubersicht hat sich der Autor eng 
an die Vorlesungen von T. BERGERON aus den Jahren 1930 und 1932 (siehe "Vor
lesungen iiber Wolken und iiber praktische Kartenanalyse", Moskau, 1934) an
gelehnt. 

b) Die Unterscheidung von Warm- und Kaltmassen. 
Beim Fehlen direkter aerologischer Angaben ist das beste Unterscheidungs

merkmal einer Warm- oder Kaltmasse ihr BewiJlkungs- und Niederschlagscharakter. 
Eine Warmmasse wird durch Systeme von Schichtwolken, durch Nebel und Nieseln 
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charakterisiert; bei Temperaturen iiber dem Taupunkt - durch heiteren Himmel. 
An den Inversionsflachen innerhalb einer Warmmasse ist die Ausbildung von Ac 
und Sc moglich. Eine Kaltmasse ist durch Haufen- und Schauerwolken und durch 
Scha uerniedersehlage gekennzeichnet. 

Es gibt nicht selten Abweichungen von diesem grundsatzlichen Unterschied. 
Falls eine Warmmasse in der Hohe ihre Feuchtlabilitat beibehalten hat oder durch 
Abkiihlung in der Hohe feuchtlabil geworden ist, so konnen sich auch in ihr Cu 
oder Cb ausbilden. Ersteres ist z. B. der Fall iiber gewissen Typen von Warmfronten 
(evtl. Warmfrontgewitter), letzteres im riickwartigen Teil des Warmsektors, wenn 
in der Hohe kalte Tropikluft einflieBt. Dberhaupt erzeugt kontinentale Tropikluft 
bei ihrem Nordwartsstromen iiber dem Festland im Sommer nicht selten Gewitter. 
In diesen Fallen stellt sie aber keine eigentliche Warmmasse vor, da sie sich, bei 
ihrer Fortbewegung iiber eine iiberhitzte Unterlage hinweg, von unten her nicht 
wesentlich abkiihlt und ihre urspriingliche Labilitat nicht verliert. 

Umgekehrt konnen in einer Kaltmasse iiber dem Festland bei Luftruhe (in einer 
Antizyklone) nachts Bodennebel entstehen; sie hangen jedoch nur mit einer nacht
lichen Bodeninversion zusammen, ohne daB die Labilitat der Masse im ganzen 
verlorengeht. 

Falls Meldungen iiber den Charakter der Bewolkung und der Niederschlage 
fehlen, kann man deren Tagesgang als Unterscheidungsmerkmal fiir die Luftmassen 
beriicksichtigen. Er weist in einer Kaltmasse iiber dem Festland ein Maximum am 
Tage (infolge Erwarmung des Bodens und Verstarkung der Konvektion) und ein 
Minimum naehts (infolge Stabilisierung der bodennahen Schicht) /tuf. In einer 
Warmmasse hat er den entgegengesetzten Verlauf mit einem Minimum am Tage 
(bei Erwarmung des Bodens) und einem Maximum nachts. Uber dem Meer ist der 
Tagesgang im Vergleich mit dem Festland umgekehrt; iiber die Ursachen siehe Ab
schnitt 51. Daraus ist ersichtlich, daB die Kennzeichen einer Warm masse auf der 
Morgenkarte, die Kennzeichen einer Kaltmasse dagegen auf der Nachmittags
karte besser hervortreten. 

Bei Beriicksichtigung der Wolken und der Niederschlage zur Erkennung des 
Massentypus muB auch die Anderung der BewOlkung beachtet werden, die eintritt, 
wenn die betreffende Masse ein orographisches Hindernis iiberschreitet. Die Cb der 
Kaltmasse bleiben gewissermaBen am Luvhang hangen, verstarken sich hier und 
schmelzen oft in ein Wolken system zusammen. Ebenso werden an der Luvseite eines 
Gebirgszuges auch die St einer Warmmasse angestaut. An der Leeseite des Gebirgs
zuges kann dagegen die Masse wolkenlos sein oder nur fohnige Bewolkung auf
weisen. Ferner pflegt sich in Gebieten mit zyklonal gekriimmten Isobaren (Kon
vergenz) die Schauertatigkeit zu verstarken und in Gebieten mit antizyklonal ge
kriimmten Isobaren (Divergenz) abzuschwachen. Eine besondere Machtigkeit er
reichen in Warmmassen die St-Systeme und Nebel dort, wo der Druck besonders 
stark fiillt (und sich folglich die Luft betrachtlich adiabatisch abkiihlt), also nament
lich im Warmsektor in der Nahe des Zvklonenzentrums. 

Es set noeh an die Boigkeit des W ind;s in einer Kaltmasse und an die nur wenig 
turbulente Stromung in einer Warmmasse erinnert. 

Falls man iiber Beobachtungen atmosphiirischer Entladungen (im Radioempfang) 
oder gar iiber Apparate zu deren Registrierung verfiigt, konnten auch diese benutzt 
werden: die Storungen sind am starksten in der Kaltmasse, fehlen dagegen in der 
Warm masse fast ganz. 

Die Fernsicht ist in den unteren Schichten bei sonst gleichen Bedingungen in der 
Warm masse schlechter als in der Kaltmasse, in der eine turbulente Ubertragung der 
Triibungen nach oben stattfindet. In hohen Schichten (auf Bergen und in der 
freien Atmosphare) ist dieses Verhaltnis umgekehrt. 1m Fall einer opaleszenten 
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Triibung sind die triibenden Teilchen mit der Hohe allerdings ziemlich gleichmaBig 
verteilt und der Triibungsgrad hangt dann vorwiegend von der Herkunft der Luft
masse abo 

Uber dem Meer kann die Temperaturdifferenz zwischen Luft und Wasserober
flache als gutes Kriterium fiir die Unterscheidung von Warm- und Kaltmassen 
dienen. Eine Warmmasse ist in den unteren Schichten warmer, eine Kaltmasse kalter 
als die Wasseroberflache (siehe Abschnitt 54). Zufallige Fehler konnen jedoch so groB 
sein, daB es ratsam ist, die gleichzeitigen Angaben mehrerer Schiffe heranzuziehen. 

Beim Auffinden von Gebieten mit Kalt- und Warmmassen kann man sich bis 
zu einem gewissen Grad auch nach den Luftbahnen wahrend der letzten Zeit richten. 
Zu diesem Zweck miissen die Stromlinien auf den zwei oder drei let.zten Karten mit 
der wahrscheinlichen Temperaturverteilung der Unterlage verglichen werden. 1m 
allgemeinen nimmt die Luft in von Norden nach Siiden gerichteten Stromungen die 
Eigenschaften einer Kaltmasse, in von Siiden nach Norden gerichteten Stromungen 
die Eigenschaften einer Warmmasse an. 1m Sommer kann jedoch in den gemaBigten 
Breiten durch die Erwarmung des Festlandes die "normale" Temperaturverteilung 
der Unterlage wesentlich abgeandert sein, was bei der Bestimmung des Luftmassen
charakters beriicksichtigt werden muB. Es ist ferner wichtig, dem Temperaturgegen
satz zwischen Festland und Meer Beachtung zu schenken; er ruft dem Breitenkreis 
entlang Temperaturunterschiede der Unterlage hervor. 

Wie bereits im Abschnitt 8 bemerkt, werden Nieseln und Schauer auf der Karte 
mittels griiner entsprechender Zeichen angedeutet, Gebiete mit zusammenhangen
dem Nebel werden gelb getont, Systeme von Schichtwolken mit einer gelben 
Linie umrandet. 

e) Die Abgrenzung von Gebieten mit Arktik- und Tropikluft. 
Hierbei muB man sich in erster Linie unmittelbar nach der Verteilung der domi

nierenden barischen Systeme (Aktionszentren) und HauptluftBtrome auf der Karte 
richten. Es ist begreiflich, daB ein aus dem Gebiet der Azorenantizyklone andauernd 
gegen Nordosten gerichteter Luftstrom der Trager maritimer Tropikluft sein wird; 
eine ans dem Gebiet Gronland-Island siidostwarts gerichtete Luftstromung an der 
Riickseite einer ostwarts abziehenden islandischen Zentralzyklone verfrachtet 
maritim-arktische Luft usw. Urn eine "direkte Bahnbestimmung" durchzufUhren, 
miiBte man streng genommen Bahnen der Luftteilchen konstruieren. 1st die 
Lage ziemlich stationar, so kann man sich indessen auch nach der Verteilung der 
Stromlinien richten. Allerdings ist diese Methode nicht durchaus zuverlassig. 
Immerhin kann man schon aus dem allgemeinen synoptischen Zustand einige SchluB
folgerungen ziehen, indem man dynamisch-klimatologische Erwagungen anstellt; 
es konnen hierdurch die Gebiete mit Tropik- und Arktikluft wenigstens annahernd 
angegeben werden. 

Dabei ist u. a. zu beachten, daB mitten im Sommer das Vorkommen von Arktik
luft, als einer besonderen, von der Polarluft scharf gesonderten Luftmasse, nicht 
wahrscheinlich ist; dafUr bildet sich im Sommer iiber RuBland kontinentale 
Tropikluft, wahrend im Winter Tropikluft nur in seltenen Fallen iiber das 
Schwarze Meer hinweg nach dem europaischen RuBland gelangt. 

Als Grundsatz muB indessen gelten, daB fUr die Analyse die charakteristischen 
Luftma8seneigenschaften ausschlaggebend sind. Zu diesem Zweck ist es erforderlich, 
sich auf die Angaben der reprasentativsten Stationen zu stiitzen. AuBerdem muB 
man auf der Karte jenen Gebieten sein besonderes Augenmerk widmen, in denen 
sich der storende EinfluB der Tagesinsolation oder der nachtlichen Ausstrahlung am 
wenigsten geltend macht, wie Z. B. den Prafrontalzonen mit ihrer infolge des Windes 
verstarkten Turbulenz und zusammenhangenden Bewolkung. 
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Die charakteristischen Werte der Temperatur, der aquivalentpotentiellen Tem. 
peratur und der Feuchtigkeit in Arktik. und in Tropikluft iiber Mitteleuropa sind 
im vierten Kapitel angefiihrt worden. AuBerdem leistet aber auch die Temperatur 
selbst (und falls auf der Karte vorhanden, auch die spezitische Feuchtigkeit oder der 
Dampfdruck) wesentliche qualitative Hilfe bei der Unterscheidung zwischen Tropik. 
und Arktikluft. BERGERON bemerkt u. a., daB bei reprasentativen Messungen die 
Temperatur der Tropikluft selten um mehr als 10° haher ist als die Temperatur der 
Polarluft unter sonst gleichen Bedingungen; dagegen ist die Temperatur der Arktik. 
luft in der Regel um mehr als 10° tiefer als jene der Tropikluft. fiber dem winter. 
lichen RuBland ist die Arktikfront oft maskiert; ihre Lage muB man nach den barischen 
Tendenzen, nach dem Wind und nach der DruckverteiIung festzustellen suchen. 

Nach BERGERON weist im Winterhalbjahr ein Damptdruck von 10 mm oder 
mehr auf das Vorhandensein von Tropikluft hin, ein solcher von weniger als 2 mm 
auf Arktikluft. Genauere Angaben der charakteristischen Feuchtigkeitswerte fur 
Mitteleuropa finden sich im vierten Kapitel. 

Die relative Feuchtigkeit aneinandergrenzender Luftmassen weist nicht selten 
betrachtliche Unterschiede auf und kann bei der Abgrenzung der Arktik. von der 
Tropikluft behiIflich sein. So ist Tropikluft uber dem Atlantischen Ozean in den 
unteren Schichten immer dem Sattigungszustand nahe, Polar. und Arktikluft da· 
gegen bedeutend weniger. Umgekehrt kann kontinentale Tropikluft mittelasiatischer 
Herkunft eine sehr geringe relative Feuchtigkeit besitzen. 1m iibrigen macht sich 
der ungenugende Reprasentationswert der relativen Feuchtigkeit und ihre groBe 
Tagesschwankung bei der Analyse stCirend bemerkbar. 

Von der Verwendung der aquivalentpotentiellen Temperatur war bereits im Ab· 
schnitt 49 ausfuhrlich die Rede. Sie verIangt allerdings insofern groBe Vorsicht, als 
innerhalb einer und derselben Luftmasse an der Erdoberflache sehr schroffe Unter· 
schiede lokaler Bedingtheit in der aquivalentpotentiellen Temperatur auftreten 
kannen. 

Die opaleszente Trubung ist in Tropikluft betrachtlich, geringer in Polarluft und 
am geringsten in Arktikluft. Grenzwerte sind im Abschnitt 50 angegeben worden. 
Es ist jedoch zu beachten, daB die Charakterisierung der Fernsicht nach dem Wetter· 
schlussel fUr die Beurteilung der opaleszenten Triibung zu grob ist. Auch muB man 
sich huten, die opaleszente Triibung mit einer lokalen Verstaubung (z. B. mit Stadt· 
dunst) oder mit nebeligem Dunst zu verwechseln. lmmerhin ist es mit gewissen 
Einschrankungen manchmal maglich, aus den Angaben der horizontalen Fernsicht 
laut Wetterschlussel auf eine arktische, bei geringeren Fernsichtgraden auf eine 
tropische Herkunft der Masse zu schlieBen. Zahlenwerte fur Mitteleuropa siehe in 
den Abschnitten 52 und 53. 

SchlieBlich ist noch zu berucksichtigen, daB Arktikluft meist eine Kalt., Tropik. 
luft dagegen eine Warmmasse ist mit allen entsprechenden charakteristischen Eigen. 
schaften (Bewalkung, Niederschlage, Windcharakter). Wie bereits bekannt, gilt 
dies jedoch nicht bedingungslos. 

fiber die Benutzung aerologischer Angaben bei der Luftmassenanalyse siehe 
Abschnitt 49. 

Wie bereits im Abschnitt 8 erwahnt, wird Arktikluft auf der Karte mit blauem 
Farbstift, Tropikluft mit rotem Farbstift leicht getCint. 

d) Die Abgrenzung der Niedersehlagsgebiete. 
Vor den Warmfrontabschnitten sowohl der Arktik· als auch der Polarfront 

fallen innerhalb der Arktik. bzw. PolarInft Dauerniederschlage. Deren Begrenzung 
gibt somit einen Anhaltspunkt fur den VerIanf der Hauptfronten. Allerdings treten 
einerseits auch an Okklusionsfronten innerhalb der Polarluft Zonen mit Dauer· 
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niederschlagen auf, anderseits haben Kaltfrontabschnitte gelegentlich iiberhaupt 
kein zusammenhangendes (postfrontales) Niederschlagsgebiet, dann namlich, wenn 
es sich um eine Kaltfront zweiter Art handelt, oder aber ist der Niederschlags
streifen so schmal, daB er auf der synoptischen Karte kaum oder gar nicht zum Vor
schein kommt. Die hier sichtbaren geschlossenen Niederschlagsgebiete stehen vor
wiegend mit gewohnlichen Warmfronten (mit aufgleitender Warmluft), mit Ok
klusionsfronten und mit stationaren Fronten in Verbindung. 

1m allgemeinen iiberschreitet die Breite der Regenzone einer Warmfront nicht 
300 km (aus der Berechnung, daB die Neigung der Front rund 1/100 betragt undder 
erste Regen die Erde aus Wolken in 3 km Hohe erreicht). Yom Augenblick der 
Okklusion an nimmt die Breite des Niederschlagsgebiets der Warmfront sowie 
auch die Intensitat der Niederschlage allmahlich abo Fallen die Niederschlage in 
Schneeform, so kann die Breite des Niederschlagsgebiets 400 km oder auch mehr 
erreichen, da Schnee auch aus hoheren Schichten des prafrontalen W olkensystems 
ausgeschieden und iiberdies durch den prafrontalen Wind leichter vorwarts 
getragen wird. 

Die Breite des Niederschlagsgebiets kann auch dann die angegebenen Zahlen 
iiberschreiten, wenn statt einer scharfen Front eine breite Frontalzone vorhanden ist, 
deren ,;Obergangsluft" ebenfalls aufsteigt, oder dann, wenn die Frontflache un
gewohnlich sanft geneigt ist, oder schlieBlich infolge orographischer Ursachen (wenn 
sich die Front einem Bergzug nahert). Nebenbei ist zu beachten, daB an Berg
stationen die Niederschlage in groBerer Entfernung von der Front zu fallen be
ginnen als an Flachlandstationen. Es kommt schlieBlich vor, daB zwei aufeinander 
folgende Niederschlagsgebiete in eines zusammenflieBen, oder daB bei Annaherung 
an den Gebirgszug an den scharfer gewordenen sekundaren Fronten innerhalb der 
Luftmasse eine Aufgleitbewegung einsetzt; diese neu entstandenen Niederschlage 
gehen in das Hauptgebiet der frontalen Niederschlage iiber. 

1m Fall sehr trockener oder sehr stabil geschichteter Luft kann die Breite des 
Niederschlagsgebiets geringer sein als gewohnlich oder dieses kann sogar ganz 
fehlen. 

Bei der Analyse ergibt sich oft eine breitere oder schmiilere Niederschlagszone 
als es der W irklichkeit entspricht. Es ist dies dann der Fall, wenn an das frontale 
Niederschlagsgebiet irrigerweise noch die Schauer oder das Nieseln innerhalb der 
Masse angeschlossen werden. Der Synoptiker wird natiirlich stets den von den 
Stationen gemeldeten Niederschlagscharakter zu Rate ziehen. Aufgleitniederschlage 
werden nach dem Wetterschliissel ww in der Regel durch die Zahlen 60-79, Nieseln 
durch 50-59, Schauer durch 80-89 ausgedriickt. Allerdings sind Fehler der 
Beobachter bei der Verzifferung der Niederschlage sehr haufig und erschweren die 
Arbeit des Synoptikers in bedeutendem MaBe. 

So wird Z. B. Nieseln groBerer Intensitat von den Beobachtern oft als Regen 
gemeldet, namentlich im Bereich des Warmsektors oder vor einem Gebirgszug bei 
Annaherung einer Front. Anderseits wird feiner Regen in vielen Fallen von den 
Beobachtern als Nieseln angesehen, besonders dann, wenn es sich um den ersten 
feinen und sparlichen Regen aus As oder um den letzten, bereits aufhorenden Regen 
aus Cb handelt. Desgleichen werden oft bei der Beobachtung Regen- und besonders 
Schneeschauer nicht scharf genug von Dauerniederschlagen unterschieden. Infolge
dessen findet sich auf der Karte oft auch im Gebiet frontaler Niederschlage (60-79) 
eine gewisse Anzahl fiktiver Nieselmeldungen (50-59) oder Schauerangaben (80-89), 
und umgekehrt kommen inmitten von Schauer- oder Nieselzonen gelegentlich 
falsche Meldungen von Dauerniederschlagen vor. 

Nieseln und Schauer werden indessen unter gewissen Bedingungen tatsachlich 
in Gebieten frontaler Niederschlage beobachtet. So konnen in unmittelbarer Nahe 
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der Warmfrontlinie die Dauerniederschlage den Charakter von Nieseln oder von 
Nieselngemischt mit Regen annehmen, da hier die zerrissenen tiefen Wolken unterder 
As-Ns-Decke solche Machtigkeit erreichen, daB sie imstande sind, Nieseln auszu
scheiden (vgl. Abb. 170). 1m System einer Okklusion konnen Dauerniederschlage ent
lang der Kaltfront, besonders der unteren, in Schauerniederschlage iibergehen. 1m 
Sommer konnen iiber dem Festland auch die Regenfalle einer Warmfront Schauer
charakter (sogar mit Gewittern) tragen, falls die aufsteigende Warmluft feuchtlabil 
ist (kontinentale Tropikluft). Anderseits kann z. B. innerhalb eines Warmsektors 
unter giinstigen Bedingungen statt Nieseln echter Regen beobachtet werden. 

Urn Fehler in der Abgrenzung von frontalen Niederschlagsgebieten zu vermeiden 
ist es angezeigt, die Art der Bewolkung und den Tagesgang der Niederschlage auf
merksam zu beriicksichtigen. Wie bekannt, besteht die Bewolkung bei Warmfront
niederschlagen aus As-N s; im Telegramm sind dies die Ziffern C L = 6, C M = 2 (bei 
Schneefall auch CM = 1). Nieseln kann nur bei St (CL = 5) beobachtet werden, 
schauerartiger Niederschlag innerhalb der Luftmasse dagegen bei Cb (CL = 2,3,8,9). 
Sind die Beobachter in der Wolkenbeobachtung unerfahren, so werden jedoch 
C L = 5, 6 und 9 sehr oft untereinander verwechselt. Eine vorsichtige und kritische 
Beriicksichtigung des Bewolkungscharakters ist daher bei der Niederschlagsanalyse 
am Platze. 

Die Gebiete mit frontalen Dauerniederschlagen werden auf der Arbeitskarte zu
sammenhangend mit hellgriiner Farbe bedeckt. 

Falls die As-Ns-Grenze vor der Front festzustellen ist, so empfiehlt es sich, sie 
in die Karte mittels einer griinen Linie einzutragen. Sie verlauft mit der vorderen 
Grenze des Niederschlagsgebietes annahernd parallel. 

Falls das Regengebiet degeneriert (Regen nur zeitweise oder tatsachlicher Uber
gang des Regens in Nieseln) - so wird es auf der Karte nicht durch zusammen
hangende griine Farbung, sondern durch schrage griine Schraffierung hervorgehoben. 
AIle Niederschlagsgebiete nicht frontalen oder unbekannten Charakters werden 
durch vertikale Schraffierung gekennzeichnet, z. B. rein orographische Nieder
schlage; bis zu Regen verstarktes Nieseln oder durch allgemeine Konvergenz und 
geordnete Lufthebung in der Warmmasse bedingte Niederschlage, besonders im 
Warmsektor vor der Kaltfront; Niederschlagsgebiete, welche im Sommer mit 
geordneter Auslosung von Labilitatsenergie iiber groBen Flachen zusammen
hangen usw. 

e) Das Ausziehen der Linien gleicher Drucktendenz. 

DaB die Isolinien der Tendenz auf der Karte erst nach ungefahrer Abgrenzung 
der Luftmassen und Niederschlagsgebiete (und dadurch auch angenaherter Fest
legung des Verlaufs der Hauptfronten) ausgezogen werden, hat nicht nur technische 
(siehe Abschnitt 8), sondern auch noch tiefere Griinde. In den barischen Tendenzen 
finden sich besonders haufig Fehler und "Unstimmigkeiten", sowohl was ihren 
Zahlenwert als auch ihr Vorzeichen anlangt. Aus dem mannigfaltigen und ver
worrenen Bild der Tendenzen auf der Karte miissen die hauptsachlichen Steig- und 
Fallgebiete herausgehoben werden, wobei einzelne abweichende GroBen unberiick
sichtigt bleiben. Dies kann am besten dadurch erzielt werden, daB man sich eben 
bereits nach einigen Ausgangsvorstellungen iiber die Dynamik der Prozesse richtet, 
welche das Bild der herrschenden Luftmassen- und Niederschlagsverteilung ver
mittelt. Beginnt man dagegen die Analyse mit den Tendenzen, so lauft man Gefahr, 
unwahrscheinliche Isolinien zu erhalten, die bei der weiteren Analyse keine rechte 
Hilfe bOten. 

Die angegebene Reihenfolge der Operationen griindet sich vor aHem auf den 
empirisch und theoretisch festgestellten Zusammenhang der Fallgebiete des Drucks 



428 Praktische Folgerungen. 

mit den Niederschlagsgebieten. Zwar kann ein Fallen und Steigen des Drucks auch 
mit der Entwicklung und dem Erloschen frontaler Storungen oder mit groBziigigen 
Massenverschiebungen in der Stratosphare zusammenhangen. Die am deutlichsten 
ausgepragten Fallgebiete des Drucks riihren jedoch gerade von einer geordneten 
Lufthebung her und diese veranlaBt gleichzeitig auch das Ausfallen von Nieder
schlagen. Meist ist eine solche geordnete Lufthebung mit einer frontalen Gleit
bewegung identisch. Daher kann man auf Grund der Verteilung der barischen 
Tendenzen (sowie auch der Niederschlagsgebiete) den Verlauf der Fronten etwas 
naher festlegen und manchmal schon einige SchluBfolgerungen ziehen auf deren 
Entwicklung. 

Falls die Niederschlagsgebiete auf der Karte schlecht, die isallobarischen Gebiete 
dagegen gut ausgepragt sind, so empfiehlt es sich, die angegebene Operationsordnung 
abzuandern und mit den Tendenzen zu beginnen. Jedenfalls muB sich der Synoptiker 
hier, wie auch im ganzen Verlauf der Analyse, selbst dariiber klar werden, welcher 
Weg fUr ihn vorteilhafter ist. 

1m Fall einer Warmfront stimmt das Fallgebiet oft sehr genau mit dem pra
frontalen Niederschlagsgebiet iiberein. 1m Fall einer Kaltfront erster Art wird 
der mit den postfrontalen Niederschlagen zusammenhangende Druckfall meist 
vom thermischen Effekt des Druckanstiegs infolge des Kaltlufteinbruchs iiber
deckt. 1m Fall einer Okklusion sind verschiedene Kombinationen moglich. 

Es sei nochmals betont, daB der Verlauf der Isolinien der Tendenz beim Aus
ziehen mehr oder weniger geglattet werden solI, wobei einzelne abweichende Werte 
kritisch zu behandeln sind. Besonders vorsichtig sind Angaben isoliert gelegener 
Stationen (wie Franz-Josefs-Land, Jan Mayen usw.) zu beurteilen. Hier miissen die 
Tendenzen mit den Druck- und Tendenzangaben auf den vorhergehenden Karten 
verglichen werden, was bei der Entdeckung von Irrtiimern, die sich etwa bei der 
Ablesung oder bei der telegraphischen Ubermittlung eingeschlichen haben, behilflich 
sein kann. 

Bei der Benutzung von Schitfsbeobachtungcn ist zu beachten, daB auf dem sich 
bewegenden Schiff die dreistiindige am Schiffsinstrument verzeichnete Druckdifferenz 
abhangt 

1. von der Anderung des barischen Feldes im Lauf der Zeit, 
2. von der Anderung der Schiffsposition gegen das barische Feld. 
Mathematisch wird dies folgendermaBen ausgedriickt: 

dp 8p 
-~ = --- + v· V p 
dt 8t ' 

wo ~y der beobachtete Druckunterschied, ~~ die wirkliche Tendenz, v die Ge

schwindigkeitskomponente der Schiffbewegung in der Richtung des horizontalen 
Druckgradienten und V p der horizontale Druckgradient ist. Ohne Berichtigung 
der Schiffstendenzen "auf die Bewegung des Schiffs" konnten bei der Analyse und 
Prognose grobe Fehler entstehen. Praktische Hilfe bei der Eliminierung des Ein
flusses der Schiffbewegung auf die Tendenzangabe leistet das norwegische Gradient
windlineal (Abb. 20). 

Wie bereits in Abschnitt 8 gesagt, werden die Isolinien der Tendenz schwarz 
punktiert. Die Zentren der Fall- und Steiggebiete werden durch die Buchstaben F 
und S (bei Fall rot, bei Anstieg blau) bezeichnet. Ein Ziffernindex am Buchstaben, 
z. B. F3 bedeutet den maximalen Absolutwert der Tendenz in diesem Gebiet. 

f) Das Ausziehen der Fronten. 
Nunmehr sind auf der synoptischen Karte bereits die Verteilung der Luftmassen, 

der Charakter derselben, die Niederschlagsgebiete und die isallobarischen Gebiete 
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in ihren Grundziigen kenntlich gemacht. Es liegt nun nahe, zu einer genauen Fest
stellung des Frontverlaufs iiberzugehen. Dabei werden die Fronten allerdings vorerst 
nur mit Bleistift eingezeichnet; definitiv wird ihre Lage mit Farbstift in einem weite
ren Stadium der Analyse fixiert. 

Fiir den ungefahren Verlauf der Fronten auf der Karte besitzt man schon nach 
dem bisher Gesagten einige Anhaltspunkte. Es sind dies vor allem die Spriinge der 
roeteorologischen Elemente beim tJbergang aus einer Luftmasse in die andere, sowie 
die Verteilung der Niederschlags- und der Tendenzgebiete. Wie man beim Ein
zeichnen der Front die Spriinge in der Temperatur, Feuchtigkeit, Fernsicht deuten 
solI, braucht nicht naher erlautert zu werden; es sind dabei nur die friiher (irn fiinften 
Kapitel) gemachten Vorbehalte z. B. iiber die Maskierung der Fronten, fiktive 
Fronten usw. zu beachten. Allerdings kann auch ohne jeden maskierenden EinfluB 
der Sprung in der Temperatur und Feuchtigkeit an der Erdoberflache sehr un
bedeutend sein, namlich im Fall einer Okklusionsfront. 1st eine breite tJbergangs
zone vorhanden, so muB die Frontlinie so gelegt werden, daB die Ubergangsluft in 
die Kalt- und nicht in die Warmmasse zu liegen kommt (siehe Abschnitt 55). 

Der Wind dreht beim Voriiberzug der Front stets mehr oder weniger nach rechts. 
Es sei noch an die prafrontale Windverstarkung und an die Boen, welche nicht 
selten beim Durchgang einer Kaltfront beobachtet werden, erinnert. 

Der Zusammenhang der Wolkensysteme und Niederschlagsgebiete mit den Fronten 
ist schon vorhin naher erortert worden. 

1m Fall einer Warmfront ist das :Niederschlagsgebiet vorwiegend prafrontal 
und im allgemeinen breit; der prafrontale BewOlkungscharakter ist bereits hinreichend 
charakterisiert worden. Knapp vor der Front geht der Regen manchmal in Nieseln 
iiber. Die Niederschlage horen entweder langs der Front selbst oder aber etwas 
vor oder hinter ihr auf, je nach dem Feuchtigkeitsgehalt der aufsteigenden Luft 
und der vertikalen Struktur des Wolkensystems. Der diesbeziigliche Rand des 
Niederschlagsgebiets verlauft aber nur selten mehr als 50 km nach der einen oder 
der anderen Richtung von der Front entfernt. 

1m Fall einer Kaltfront ist das Niederschlagsgebiet entweder ziemlich schmal 
und vorwiegend postfrontal gelegen (Kaltfront erster Art) oder, wie dies Ofter inner
halb zyklonaler Depressionen vorkommt, prafrontal und besonders schmal (Kalt
front zweiter Art). 

An einer Warmfrontokklusion sind die Niederschlage schon in geringer Ent
fernung von der unteren Front schwach oder sie fehlen iiberhaupt; die riickwartige 
Grenze der Niederschlagszone gibt dann vielmehr einen Anhaltspunkt fiir den Yer
Iauf der oberen Kaltfront. An einer Kaltfrontokklusion konnen die Dauernieder
schlage langs der unteren Front in Schauer iibergehen und entweder in unmittel
barer Nahe oder in einiger Entfernung von dieser Front enden. 

Hinter der Kaltfront bricht die Bewolkung meist rasch auf und nimmt ab; 
hinter der Warmfront gelangt man gewohnlich in das Gebiet zusammenhangender 
BewOlkung stabiler TropikIuft. 1m Sommer kann die Bewolkung iiber dem Festland 
auch hinter einer Warmfront (in der kontinentalen Tropikluft) abnehmen. 

1m groBten Teil aller :Falle findet sich vor der Front ein Fall- und hinter der 
Front ein Steiggebiet des Drucks. 1m Fall der Warmfront ist besonders der prafron
tale Druckfall gut ausgepragt, ein Anstieg hinter der Front kann fehlen. Die Kalt
front ist dagegen besonders durch postfrontalen Druckanstieg charakterisiert; 
falls der betreffende Kaltfrontabschnitt nicht im inneren Teil einer Zyklone liegt, 
so kann der Druck sogar schon vor der Front etwas ansteigen. Yor einer Okklusions
front schlieBlich fallt der Druck, hinter ihr steigt er. Dabei erscheint allerdings bei 
einer Warmfrontokklusion das prafrontale Fallgebiet vor die Front verschoben 
(und zwar um so roehr, je weiter die obere KaItfront vorgeriickt ist); im Fall einer 
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KaItfrontokklusion erscheint dagegen das Steiggebiet hinter die Front abgedrangt. 
Wie bereits bekannt, liegt hier in beiden Fallen eine Uberlagerung von Druck
anderungen entgegengesetzten Vorzeichens vor, namlich des Druckfalls vor der 
Warmfront und des Druckanstiegs hinter der Kaltfront. 

Alles soeben Gesagte trifft freilich nui- dann vollig zu, wenn im betreffenden 
Gebiet nicht auch ein ganz allgemeiner Druckfall oder -anstieg vor sich geht. In 
einer sich vertiefenden Zyklone kann z. B. der Druck sowohl vor als auch hinter der 
Front fallen, in einer sich ausfiillenden Zyklone sowohl vor als auch hinter der Front 
steigen. Die frontalen isallobarischen Gebiete werden dann von einem allgemeinen 
Fall- oder Steiggebiet iiberlagert, welches mit der Vertiefung bzw. Ausfiillung der 
Starung zusammenhangt. Ferner kann das Herannahen des postzyklonalen, 
frontenfreien Drucktroges Druckfall und sein Abzug Druckanstieg bringen. Doch 
auch bei solchen Uberlagerungen wird der Druck vor der Front meist starker fallen 
bzw. schwacher steigen als hinter der Front; der Kern (Zentralteil) des Fallgebiets 
liegt in der Regel vor der Front und der Kern des Steiggebiets hinter der Front. 

Fallt das Steiggebiet mit dem Depressionsgebiet konzentrisch zusammen, so 
kann die Front nicht durch den Steigkern oder in seiner Nahe verlaufen. Sind jedoch 
die Isolinien der positiven Tendenzen mit der Depression konzentrisch (Fall einer 
sich ausfiillenden Zyklone), so konnen schwache okkludierte Fronten ihr Gebiet 
d urchsetzen. 

Die auBer den frontalen Isallobarengebieten etwa vorhandenen allgemeinen 
Fall- und Steiggebiete des Drucks konnen iibrigens statt von der Verstarkung oder 
Abschwachung der Starungen, sowie von Annaherung und Entfernung des post
zyklonalen Drucktroges auch von einem nicht frontal geordneten Freiwerden der 
Feuchtlabilitatsenergie oder schlieBlich von groBziigigen Massenverlagerungen in der 
Stratosphare herriihren. Daraus folgt, daB es einen eindeutigen Zusammenhang 
zwischen Fronten und Isallobarengebieten nicht gibt: jede Front wird von den 
ihr eigentiimlichen I sallobarengebieten begleitet, aber nicht jedes I sallobarengebiet weist 
unbedingt aUf das V orhandensein einer Front hin. Nichtsdestoweniger ist es un
zweifelhaft, daB in der iiberwiegenden Mehrzahl der Falle die Isallobarengebiete 
dennoch frontaler Natur sind. 

Wesentlich konnen zur Festlegung des Frontverlaufs auch sog. historische 
Merkmale beitragen, d. s. Merkmale dafilr, daB die Front diese oder jene Station 
bereits passiert oder noch nicht passiert hat. Besonders wichtig ist in dieser Hinsicht 
die Charakteristik der Tendenz. Tendenzen, welche im Telegramm durch die Ziffern 
a = 4, 5, 6 angegeben werden, lassen die Annahme zu, daB der Frontdurchgang 
bereits erfolgt ist: der prafrontale Druckfall hat wahrend der letzten drei Stunden 
aufgehort, ist plotzlich schwacher geworden oder von einem Anstieg abgelost 
worden, oder aber es hat ein schwacher prafrontaler Anstieg einem starken 
postfrontalen Platz gemacht. Dies sind die sog. "Durchzugtendenzen", die allerdings 
nur mit Vorsicht und lediglich zur genaueren Prazisierung des Frontverlaufs benutzt 
werden sollen, nachdem dessen angenaherter Verlauf bereits nach anderen Merk
malen festgelegt worden ist. Durchzugtendenzen konnen namlich auch von Druck
schwankungen nichtfrontaler Natur herriihren. 

Auch der "W etterverlauf" W kann bei der Analyse niitzlich sein. Aus ihm laBt 
sich beispielsweise erkennen, ob die betreffende Station bereits yom Prafrontalregen 
passiert worden ist. Dagegen kann der schmale Niederschlagsstreifen der Kaltfront 
von den Angaben iiber den "Wetterzustand" ww unerfaBt bleiben, wenn im Augen
blick der Beobachtung zufallig keine einzige Station in ihm liegt. Es ist dann viel 
wahrscheinlicher, daB er wenigstens im "Wetterverlauf" ZUlli Ausdruck kommt. 
SchlieBlich kann auch die Niederschlagsmenge RR, namentlich bei der Bestimmung 
des Frontcharakters, wertvolle Aufschliisse geben. 
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1st festgestellt worden, daB die Front zwischen zwei Stationen hindurch verlauft, 
so muB sie naher an jene gelegt werden, an welcher der Druck tiefer ist. Urn wieviel 
naher, hangt von der Richtung der Stromungen in beiden Massen abo Daher muB 
der Frontverlauf nach dem Ausziehen der Isobaren meist dem Isobarenverlauf 
noch etwas angepaBt werden. 

Die Front hat Warm/rontcharakter, wenn in der Kaltluft eine von der Front 
weg gerichtete Bewegungskomponente vorhanden ist. 1st dagegen in der Kaltluft 
die Bewegungskomponente gegen die Front gerichtet, so handelt es sich urn eine 
Kalt/ront. Sieht man von der Reibungskonvergenz ab, so kann man die Luftstro
mungen als isobarenparallel ansehen. Man kann dann, wenn die Warmluft ihre 
gewohnliche Lage im Suden hat, im voraus sagen, daB die Kaltfront im Zyklonen
zentrum in eine Warmfront ubergehen wird und diese wiederum in die Kaltfront 
der vorhergehenden Zyklone dort etwa, wo die Achse des Zwischenhochs verlauft. 
Eine iso barenparallele Front ist wenig beweglich; immerhin verlagert sie sich in 
der Richtung des groBten Druckfalls. 

Es ist durchaus nicht immer leicht zu erkennen, an welcher Seite der Front die 
Luft warmer ist; die Temperaturbeobachtungen an der Erdoberflache brauchen 
nur zufallig nicht reprasentativ zu sein. Unmittelbare aerologische Beobachtungen 
konnen dann eine bessere Auskunft geben; sie sind jedoch nicht immer in ausrei
chender Zahl vorhanden. Allerdings laBt in der Regel schon die Verteilung der 
Stromungen darauf schlieBen, welche Masse als die warmere anzusehen ist. Liegt 
<line Hauptfront vor, so ist es (sogar bei Maskierung der Temperaturgegensatze am 
Erdboden) offensichtlich, daB die Tropikluft warmer sein wird als die Polarluft 
oder letztere wieder warmer als Arktikluft. 1m Fall einer Okklusion ist die maritime 
oder kontinentale Herkunft der Luft in Abhangigkeit von der Jahreszeit VOn groBer 
Bedeutung; im Winter ist unmittelbar yom Ozean kommende Luft in den gemaBigten 
Breiten warmer als kontinentale; im Sommer umgekehrt. 

Ob die betreffende Front Teil einer Haupt/ront oder eine Okklusions/ront ist, laBt 
sich vor allem nach der Herkunft der Luftmassen, fernor nach der Bewolkung, den 
Niederschlagen uSW. beurteilen. 

In enger Beziehung zum Einzeichnen der Fronten steht auch die Bestimmung 
des Charakters der FrontalstOrungen, welche auf der Karte vorhanden sind. Am 
haufigsten sind dies Wellen oder aber Okklusionen. Das Zwischenstadium - die 
junge Zyklone - hat meist kaum die Lebensdauer eines Tages, wahrend sich das 
erste und letzte Zyklonenstadium je mehrere Tage hindurch behaupten kann; daher 
ist auch die Wahrscheinlichkeit, daB man eines von diesen auf der Karte antrifft, 
bedeutend groBer. 

Bei der Ermittlung der frontalen Struktur der Storungen muB man vor allem 
trachten, tiefe Depressionen mit Hilfe des Okklusionsmodells und flache Depressionen 
als Frontalwellen zu analysieren. 

Aus Abschnitt 63 sind bereits die Bedingungen bekannt, unter welchen die Fron
talwellen rasch /ortschreiten oder aber quasistationiir sind. Diese Frage laBt sich 
manchmal nach der Temperaturverteilung an der Front im voraus entscheiden. 
1st diese Verteilung jedoch nicht unmittelbar klar zu erkennen, so kann man sie 
indirekt nach der (durch Vergleich mit den vorhergehenden Karten festgestellten) 
bisherigen Wellenbewegung beurteilen und damit auch auf den Charakter der 
einzelnen Frontabschnitte im Gebiet der Welle schlieBen. 

g) Hiiufige Fehler bei der Frontenanalyse. 
Anfanger mussen sich huten, bei der Frontenanalyse folgende Fehler zu machen: 
1. Eine bereits okkludierte Zyklone mit umgebogener Okklusionsfront oder mit 

einer sekundaren Kaltfront (manchmal eine Zentralzyklone) als junge Zyklone mit 
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groBem Warmsektor anzusehen (Abb. 213). Es hat dann auf del' Karte den An
schein, als ob eine ausgedehnte und tiefe junge Zyklone vorhanden sei, deren 
Warmsektor abel' offenbar nicht aus Tropikluft besteht. Besondel's leicht kann 
diesel' Fehler dann begangen werden, wenn die umgebogene Okklusionsfront durch 

Abb. 213. "Falsehe" junge Zyklone. [Siehe aueh SCHINZE 1932 (4).] 

eine sekundare Kaltfront verlangert ist und an dem nicht okkludierten Teil del' ur
spriinglichen Kaltfront sich eine Wellenstorung entwickelt hat (siehe Okklusions
modell in Abschnitt 65). Die sekundare Kaltfront wird dann als Hauptfront angesehen 
und irrigerweise an die Kaltfront del' neuen Welle angekniipft. Dazu verleitet be
sonders del' Umstand, daB sich auBerhalb diesel' Welle die Kaltfront an del' siid
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Abb. 214. Ein haufiger Fall der Fehlanalyse: Okklusion statt 
Frontalwelle. 

lichen Peripherie del' Zyklone rasch 
auflost odeI' maskiert wird. Einer 
jungen Zyklone noch ahnlicher ist 
eine Zentralzyklone, welche regene
riert infolge Eindringens einer Ark
tikfront, die dann im Gebiet del' 
Zyklone einen groBen sekundaren, 
aus Polarluft bestehenden Warm
sektor begrenzt. Wirkliche junge 
Zyklonen haben dagegen in del' 
Regel keine groBe Ausdehnung und 
im Vergleich mit del' allgemeinen 
barischen Unterlage keine groBere 
Tiefe als 20 mb im Zentrum. 

2. Einer del' haufigsten Fehler 
beruht darauf, daB del' Anfanger die auf del' Karte vorhandenen Niederschlagsgebiete 
del' vermeintlichen Verlangerung einer alten Okklusion zuordnet statt einer am 
Zyklonenrand entstandenen neuen Frontalwelle (Abb.214). Diesel' Irrtum wird 
besonders begiinstigt, wenn zwei solcher Wellen (z. B. eine in del' Arktik- und 
eine in del' Polarfront) auf del' Karte in geringer Entfernung untereinander vor
kommen (siehe z. B. Abb. 149). Dann konnen die beiden Fall- und Niederschlags
gebiete an den Vorderseiten del' Wellen in je ein einziges zusammenflieBen, 
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ebenso die beiden Steiggebiete an den Riickseiten. Dem hierdurch begiinstigten 
Analysenfehler im Sinn der Abb.214 wird oft noch Vorschub geleistet dadurch, 
daB die Temperaturen maskiert sind. Nur eine aufmerksame Beriicksichtigung 
aHer Frontenmerkmale wird vor einem solchen Fehler schiitzen. 

3. Sehr oft werden in einer Zyklone die Fronten in Form gerader Halbmesser 
gezeichnet (Abb. 215). Es ist leicht begreiflich, daB eine solche Konstruktion fehler
haft sein muB; sie setzt voraus, daB aHe Frontpunkte mit derselben Winkel
geschwindigkeit fortschreiten, d. h. daB ihre Lineargeschwindigkeit (und folglich 
auch die Windgeschwindigkeit in der Kaltluft) yom Zentrum zur Peripherie zu
nimmt. In Wirklichkeit ist aber bekanntlich der Gradient nicht etwa am Rand 

Abb. 215. Ein anderer Analysenfehler: Stelfe Fronten. 

der Zyklone am groBten, sondern in geringem Abstand von ihrem Zentrum; 
daher miissen die Fronten in der Zyklone im allgemeinen eine Kriimmung auf
weisen, und zwar so, wie dies fiir die Kaltfront schematisch auf Abb. 215 dar
gesteHt ist. 

Die Notwendigkelt, das in der Einleitung zu diesem Abschnitt erwahnte Prinzip 
der physikalischen Logik zur Anwendung zu bringen, macht sich besonders bei der 
Festlegung des Frontverlaufes geltend, wie das eben angefiihrte Beispiel zeigt. Dabei 
ist es vor aHem unerlaBlich, durch einen Vergleich mit den vorhergehenden Karten 
zu entscheiden, ob der von der Front bis in ihre angenommene Lage zuriickgelegte 
Weg nicht unwahrscheinlich groB oder klein ist. Zu diesem Zweck muB man davon 
ausgehen, daB sich die Front mit der zu ihr senkrechten Komponente des Gradient
windes (oder der Stromung iiber dem Reibungsniveau) innerhalb der Kaltluft ver
lagert, wobei aHe im fiinften Kapitel angefiihrten Berichtigungen zu beriicksichtigen 
sind; die Bildung einer Kaltlufthaut u. a. Eine solche "kinematische KontroHe" 

Chromow, Wetteranalyse. 28 
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verhiitet grobe Fehler in der Bestimmung der Frontenla,ge; dabei kann die kritische 
Verwendung eines Gradientwindlineals (Abb.20) wertvolle Dienste leisten. 

Anfanger bedecken oft die ganze Karte mit einem Netz fiktiver und gar nicht 
hinreichend motivierter Fronten. Sie sollten beherzigen, daB man sich beim Ein
zeichnen einer jeden Front auf eine Reihe von Merkmalen, auf deren ganze physi
kalisch-Iogische Gesamtheit, nicht aber auf eine einzelne, vielleicht zufallige oder 
fehlerhafte Angabe (besonders hinsichtlich des Windes) stiitzen solI. Dabei muB 
man den entworfenen Frontverlauf stets an historischen Erwagungen, durch einen 
Vergleich mit den vorhergehenden Karten kontrollieren. Ganz ohne "Annahmen" 
konnen allerdings Karten nicht analysiert werden, doch sollen diese Vermutungen 
hinreichend begriindet sein und einander nicht widersprechen. 

Zum SchluB sei noch an die Frontsymbole fiir Karten erinnert: Warmfront -
rote Linie, Kaltfront - blaue Linie, Okklusion (untere Front, ohne Unterscheidung 
des Charakters) - violette Linie; sekundare Fronten - diinne Linien, Hohenfronten 
- gestrichelte Linien. 

h) Das Ausziehen der Isobaren. 

Das Ausziehen der Isobaren auf der Karte ist eines der SchluBstadien der Analyse. 
Es vorwegzunehmen hat in der Regel keinen Sinn, da man ja dann zum SchluB 
die Isobaren doch wieder den Fronten anpassen miiBte. In der synoptischen Analyse 
gilt allerdings keine Regel ohne Ausnahme. Scheint es zur Erleichterung der all
gemeinen Orientierung wiinschenswert, so kann man bereits gleich zu Beginn auf 
der Karte mehrere Isobaren andeutungsweise eintragen, z. B. in den inneren Teilen 
der Zentralzyklonen und der Antizyklonen. Namentlich Gebiete stationarer Anti
zyklonen, in denen meist weder Fronten noch Dauerniederschlage beobachtet werden, 
konnen durch Isobaren abgegrenzt werden, ehe man die iibrige Analyse durchfiihrt. 

Beim Ausziehen der Isobaren darf man nicht aIle Druckangaben als absolut 
richtig ansehen; besonders kritisch sollte man allen Werten begegnen, welche scharfe 
Kriimmungen im Isobarenverlauf erforderlich zu machen scheinen. Mehr oder 
weniger scharfe Storungen im Isobarenverlauf treten nur langs Fronten und oro
graphischen Hindernissen auf, woriiber noch zu sprechen sein wird. In einer ein
heitlichen Luftmasse iiber ebener Gegend wird man die Isobaren moglichst gleich
mafJig fiihren, die Druckwerte und Windrichtungen sorgfaltig beriicksichtigend, 
ohne dies jedoch zu ubertreiben, also ohne wegen jeder zufalligen und nicht reprasen
tativen Ablenkung des Windes oder wegen einer abweichenden Druckangabe einer 
einzelnen Station gleich die Isobare auszubuchten. Noch vor nicht sehr langer 
Zeit haben einige Wetterdienste den Isobarenverlauf grundsatzlich in spitzigen 
Wellenziigen wiedergegeben: ein gutes Beispiel fiir eine unkritische Beurteilung 
der Wetterlage, wobei jede Zufalligkeit und nahezu jeder Fehler in Druck und 
Wind als Merkmale reeller Storungen gedeutet wurden. Dieses Verfahren hat sogar 
AniaB gegeben zu der phantastischen Vorstellung einer groBen Menge von Teilwirbeln 
kleinen AusmaBes, die sich an der Peripherie der Hauptzyklone entlang bewegen. 

Wie bereits im fiinften Kapitel erwahnt, miissen die Isobaren langs der Front 
eine mehr oder weniger scharfe Richtungsanderung, einen Knick aufweisen, der 
urn so scharfer wird, je scharfer die Front ist. Ihr Verlauf hat dann einen trogartigen 
Charakter. An rasch bewegten Fronten sind die Troge weniger scharf als an quasi
stationaren. Solche Besonderheiten im Isobarenverlauf sind bereits durchaus reell 
und physikalisch begriindet; in einem System grundsatzlich wellenfOrmiger Isobaren
scharen, wie dem oben verurteilten, konnen sie allerdings unter allerhand fiktiven 
Storungen verlorengehen. 

Aus theoretischen Erwagungen ergibt sich, daB sich die Isobaren vor dell :Fronten 
aller Kategorien zyklonal kriimmen. Unmittelbar hinter der Warmfront (und der 
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Warmfrontokklusion) verlaufen sie geradlinig oder in zyklonaler, unmittelbar 
hinter der Ka.ltfront (und der Kaltfrontokklusion) dagegen meist in antizyklonaler 
Krtimmung. Diese Regeln werden durch die Wirklichkeit bestatigt und sollten 
beim Ausziehen der Isobaren stets Beachtung finden. 

Deformationen der Isobaren lungs orographischer Hindernisse sind dadurch be
dingt, daB letztere die Luftmassen und Storungen aufhalten. Ein Gebirgszug ver
anlaBt eine Diskontinuitat im barischen Feld. Dabei sind zwei Hauptfalle moglich: 

1. Falls die Isobaren im allgemeinen zum Gebirgskamm parallel verlaufen, 
so ergibt sich das schematische Bild der Abb. 216a. Die wahre Isobare bricht am 
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Abb. 216. Orographische Isobaren. 

Rand des Gebirgszuges ab, so daB die langs dem Kamm gefUhrte "orographische" 
Isobare zwei wahre Isobarenstticke verbindet, welche aut ein und derselben Seite 
yom Kamm verlaufen. 

2. Beim Uberqueren eines Gebirgszugs reiBen die Isobaren ab (Abb.216b). 
Man verbindet beide Teile jeder Isobare durch eine bedingte "orographische" 
Isobare, indem man diese langs dem Gebirgskamm fUhrt. 

Dem Kamm entlang verlaufen bisweilen zahlreiche orographische Isobaren, 
da hier der Druckunterschied 20-30 mb erreichen kann (besonders im Winter 
in Skandinavien, bei tieferem Druck tiber dem Ozean und einer kalten Antizyklone 
hinter dem Gebirgszug). Aus einer solchen auBerordentlichen Verdichtung der 
fiktiven Isobaren am Kamm ergibt sich indessen durchaus nicht, daB hier die Wind
geschwindigkeiten sehr groB sein mtissen: der Gebirgszug wirkt vielmehr als Hinder
nis fUr den Ausgleich des erhe blichen Druckunterschiedes zwischen seinen beiden Seiten. 

28· 
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Zu Beginn werden die Isobaren nur schwach ausgezogen, damit man ihre Lage 
spater noch berichtigen kann. 

i) SchluBoperationen. 

Wahrend und nach dem Ausziehen der Isobaren wird der Frontverlauf noch 
einmal kontrolliert und gegebenenfalls endgiiltig berichtigt. Dabei muB die Front 
gelegentIich noch etwas nach der einen oder anderen Richtung verschoben werden, 
bis aIle etwaigen Widerspriiche zwischen Gradient und Windstarke auf jeder Seite 
der Front behoben sind. 

Nach dem definitiven Einzeichnen der Fronten (mit Farbstiften) bringt man 
die Niederschlagsgebiete und Isobaren in bessere Ubereinstimmung mit den Fronten 
und zieht schIieBIich die Isobaren endgiiltig "mit Nachdruck" aus. 

J ... iteratur zu Abschnitt 71. 
Die Ausfiihrungen des vorstehenden Abschnittes stiitzen sich in erster Linie auf 

BERGERON 1934 (1), siehe auch BERGERON 1939 (2) (zweiter Aufsatz). 
Wertvolle Hinweise auch bei SCHINZE 1932 (4). 
Fur das Deutsche Reich sind maJ3gebend die "Vorschriften fUr die einheitliche Aus

arbeitung von Wetterkarten". Herausgegeben yom Reichsamt fUr Wetterdienst, Berlin. 

72. Giite und Priifung der synoptischen Prognosen. 
a) Kurz- nnd Langfristprognosen. Wesen der synoptischen Prognose. 

Die Aufgabe der Wetterprognostik zerfallt im wesentIichen in zwei Teile (siehe 
Abschnitt 7): 

1. Es sind mit Hilfe der analysierten synoptischen Karten (sowie der aerologi
schen Beobachtungen und genauer Wetterbeobachtungen am betreffenden Ort) 
diejenigen Andernngen in dem synoptischen Zustand zu bestimmen, welche wahrend 
der Giiltigkeitsfrist der Vorhersage eintreten werden. Dabei versteht man unter 
dem synoptischen Zustand die Anordnung und Eigenschaften der Luftmassen, 
Fronten und Storungen. 

2. Auf Grund dieser Prognose des synoptischen Zustandes muB auf den Verlauf 
der Wetterelemente (Temperatur, Bewolkung, Niederschlage, Fernsicht, Wind) 
geschlossen werden, der innerhalb der Prognosenfrist an einem vorgegebenen Ort 
oder in einem bestimmten Gebiet eintreten wird. 

Auf Grund synoptischer Karten werden schon seit langer Zeit Wetterprognosen 
auf 24 oder 36 Stunden hinaus ausgegeben (z. B. nach der Morgenkarte fiir den Zeit
raum von 8 Uhr M.E.Z. des betreffenden Tages bis 8 Uhr oder bis 19 Uhr des folgenden 
Tages). Wahrend der letzten anderthalb Jahrzehnte sind in der Praxis auBer den 
Prognosen fiir kiirzere Fristen - fiir zwolf oder sechs Stunden oder noch weniger 
- eingefiihrt worden; solche Prognosen benotigt hauptsachIich das Flugwesen. Es 
ist klar, daB sie sicherer sind und genauer formuliert sein konnen als Prognosen 
fiir einen ganzen Tag. 

Anderseits werden in verschiedenen Wetterdiensten Versuche angesteIlt, synop
tische Prognosen auch mit mehrtagiger GiiItigkeitsfrist bis zu zehn Tagen auszu
geben. Solche Prognosen griinden sich vorwiegend auf eine Untersuchung der 
Bahn der barischen Systeme und des VerhaItens der quasistationaren Aktionszentren. 
In der Regel ist eine solche Langtristprognose weniger sicher und weniger detailliert. 
Ob sie iiberhaupt aufgestellt werden kann, hangt von dem gerade vorhandenen 
synoptischen Zustand ab: ob dieser ziemIich stationar oder in rascher Anderung 
begriffen ist, ob er sich scheinbar ganz regellos oder aber in einem mehr oder weniger 
deutIichen Rhythmus andert. Versuche, Prognosen auf noch langere Sicht, wie 
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z. B. fUr einen Monat oder eine ganze Jahreszeit, auszugeben, beruhen meist nicht 
auf synoptischen Methoden, sondern z. B. entweder auf der Ermittlung von Korre
lationen zwischen dem Verlauf der meteorologischen Elemente in verschiedenen 
Teilen der Erde oder auf einer Zerlegung der Verlaufskurven der einzelnen Elemente 
in Teilwellen zum Zweck einer leichteren Extrapolation dieser Kurven, oder aber 
sie stiitzen sich auf das Studium der Beharrungstendenz von Wetteranomalien usw. 

In den Rahmen solcher Forschungen falIt u. a. auch die Ermittlung langjahriger 
Witterungsperioden, die Untersuchung des Zusammenhanges der mittleren Druck
verteilung eines bestimmten Zeitraums mit den alIgemeinen Wetterverhaltnissen 
oder das Studium der Beziehungen zwischen der Witterung und kosmischen Ver
anderungen (z. B. solchen der Sonnentatigkeit) oder ozeanographischen Erschei
nungen (z. B. der Vereisung der Polarmeere und dem Verhalten des Golfstroms 
und dergleichen). Die von B. P. MULTANOWSKIJ ausgearbeitete Methode von Lang
fristprognosen beruht auf einer Vorhersage der synoptischen Prozesse, ausgehend 
yonder Druckverteilung, wobei sog. "Sammelkarten" der Lage der barischen Zentren 
benutzt und auf ihnen die Verlagerungen der Druckfelder extrapoliert werden. 
Die Methode der Zehntagevorhersagen von F. BAUR stiitzt sich auf die vieljahrigen 
Zusammenhange zwischen den GroBwetterfaktoren in Europa und dem nach
folgenden Wetter in Deutschland. Am Ende jeder Dekade wirdeine der jeweiligen 
GroBwetterlage entsprechende synoptische Analogie in der Vergangenheit ausfindig 
gemacht, die in der anschlieBenden Dekade damals eingetretene Witterung er
mittelt und per analogiam auf die Witterung der jetzt bevorstehenden Dekade 
geschlossen. Diese SchluBfolgerung wird durch eine Analyse der momentanen 
synoptischen Lage verfeinert, und zwar unter besonderer Beriicksichtigung der 
Druckverteilung in den oberen Schichten. AIle Forschungen in den angegebenen 
Richtungen liegen indessen auBerhalb des Rahmens unserer Darlegung. 

Der synoptischen Prognose liegt ein extrapolativer SchluB yom bisherigen auf 
den kiinftigen Verlauf der Erscheinungen zugrunde. Diese Extrapolation darf 
jedoch, wie bereits gezeigt wurde, nicht rein formal sein, sondern sie solI sich auf 
bereits bekannte Tatsachen stiitzen und bis zu einem gewissen Grad auch auf jene 
Theorien iiber das physikalische Wesen der atmospharischen Vorgange, welche mit 
den Tatsachen in Einklang stehen. Bei der Extrapolation einer Zyklonenbewegung 
Z. B. darf man nicht einfach voraussetzen, daB sie auch weiterhin in derselben 
Richtung und mit derselben eventuell beschleunigten Geschwindigkeit erfolgen 
werde wie bisher. Man muB vielmehr auch die Evolution der Storung, das Ent
wicklungsstadium der Zyklone beriicksichtigen. Hat die Zyklone im gegebenen 
Augenblick gerade okkludiert, so wird ihre Weiterbewegung nicht beschleunigt, 
sondern verzogert vor sich gehen. Analoge Erwagungen iiber die Physik der Vorgange 
wird man offenbar auch anzustellen haben, wenn sich die Zyklone verflacht oder 
aber vertieft. Ahnliches gilt fUr die Vorhersage der Bewegung und Entwicklung 
der Fronten, der frontalen W olkensysteme usw. Die Aufstellung einer Prognose 
verlangt somit, daB der synoptische Vorgang allseitig betrachtet wird und unter 
Zugrundelegung des gesamten Materials, das die analysierte Karte enthalt. 

Die Hauptschwache der synoptischen Methode liegt darin, daB man bei der 
Aufstellung einer Prognose nur die Entwicklungsrichtung der Vorgange (und auch 
diese nicht einmal mit volliger Sicherheit) angeben kann: die Prognose ist vorwiegend 
qualitativer und nicht quantitativer Natur. Hat man auch Z. B. die Vertiefung oder 
das Erloschen einer Storung, die Verlagerung einer Front in der einen oder anderen 
Richtung, die Verstarkung von Niederschlagen u. a. an sich richtig prognostiziert, 
so ist man doch nie imstande, das AusmaB der Storungsvertiefung bzw. der Front
versetzung, der Niederschlagszunahme usw. ganz genau anzugeben. Aber selbst 
die qualitative Prognose gelingt durchaus nicht immer, da es dem Synoptiker 
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selbst bei voller Aufmerksamkeit gelegentlich unmoglich ist, samtliche Faktoren 
zu beriicksichtigen, welche den V organg bestimmen. Keinem Synoptiker bleibt 
dann und wann ein volliger Fehlschlag seiner synoptischen Prognose erspart. 

Die Ursache dieser Beschranktheit der Moglichkeiten geht darauf zuriick, daB 
die synoptische Methode keine Rechenmethode ist; statt die Einfiihrung von zahlen
maBigen Variablen in die Gleichungen der atmospharischen Physik und die Be
stimmung des kiinftigen Zustandes durch Losung dieser Gleichungen zu gestatten, 
muB sie mit qualitativen Erwagungen iiber den Verlauf der physikalischen atmo
spharischen Vorgange, ja selbst mit rein empirischen "Merkmalen" oder hochstens 
mit einer ganz einlachen linearen Extrapolation ihr Geniigen finden. Wohl hat man, 
nachdem bereits friiher von EXNER 1906, 1907, 1910 und RICHARDSON 1922 
methodisch sehr interessante, aber fiir die Praxis des Wetterdienstes un
brauchbare VorstoBe in dieser Richtung gemacht worden waren, im letzten Jahr
zehnt neuerlich versucht, die Vorausbestimmung der synoptischen Veranderun
gen wenigstens zum Teil auf mathematische Berechnungen zu stiitzen (GrAO, 
ANGERVO, PETTERSSEN). Von PETTERSSEN stammt das vollkommenste System 
solcher kinematischer Differentialbeziehungen, in welche statt der Differentiale 
und Ableitungen die aus der Isobaren- und Isallobarenkarte bestimmten endlichen 
Werte und deren Verhaltniszahlen einzusetzen sind (vgl. auch den SchluB des vorigen 
Kapitels). Die aus den Gleichungen erhaltenen Geschwindigkeiten und Beschleuni
gungen der Frontalbewegung sowie der Bewegung und Anderung der barischen 
Systeme konnen dann auf eine gewisse Zeit hinaus extrapoliert werden unter der 
Voraussetzung gleichmaBig beschleunigter Bewegung oder Anderung. PETTERSSENS 
Methode hat bei den Meteorologen in der jiingsten Zeit ein lebhaftes Interesse 
wachgerufen; im norwegischen Wetterdienst wird sie seit 1936 systematisch ange
wendet. Sie erfordert genaue und detaillierte Isobaren- und Isotendenzkarten in 
hinreichend kurzen Zeitintervallen (hochstens sechs Stunden); diese Forderung ist 
jetzt im allgemeinen erfiillbar. Die Berechnungen selbst nehmen jedoch zu viel 
Zeit in Anspruch; im besten Fall werden sie nur auf die wichtigsten Teile der Karte 
Anwendung finden konnen. Ohne Riicksicht darauf, ob sich diese Methode wird 
in der kiinftigen Praxis behaupten konnen, sind in diesem Buch dennoch die von 
PETTERSSEN und anderen erhaltenen Gleichungen angefiihrt. Unbedingt von Be
deutung sind die aus ihnen von PETTERSSEN abgeleiteten qualitativen Regeln, die 
eine gute Erganzung zu den rein empirischen Regeln der bisherigen Synoptik 
bilden. 

Ubrigens ist zu beachten, daB selbst dann, wenn man die kiinftigen Anderungen 
des synoptischen Zustandes vorausberechnen konnte, die vorhergegangene Karten
analyse doch keinen mathematischen Charakter hat und daher nicht fehlerlos ist; 
mithin ware auch die Prognose nicht frei von Fehlern, um so mehr als schon ein 
sehr geringer Fehler in der Analyse einen sehr groBen in der Prognose des synoptischen 
Zustandes zur Folge haben kann. Die atmospharischen Vorgange spielen sich eben 
nach einem Ausspruch BERGERONS haufig "an der Grenze eines labilen Zustandes" 
ab, wobei eine geringfiigige Ursache, die bei der Prognose zufallig unbeachtet blieb, 
groBe und also unvorhergesehene Folgen haben kann. Ja, selbst im Fall der Durch
fiihrbarkeit einer quantitativ ganz genauen Prognose des synoptischen Zustandes 
konnten sich beim Ubergang zur Prognose der einzelnen Wetterelemente doch 
wieder Fehler einstellen. 

Gerade aus diesem Grund ist in der Meteorologie die Frage des "Gelingens" 
der Prognosen sehr aktuell, wahrend sie z. B. in der Astronomie, wo die Prognosen 
mit praktisch hinreichender Genauigkeit (z. B. bei Finsternissen) berechnet werden 
konnen, bereits gelOst ist. Das Problem der quantitativen synoptischen Prognose 
ist demnach von seiner Losung noch sehr weit entfernt. 
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b) Priifung der Ergebnisse synoptischer Prognosen. 
Bei der Bewertung von Prognosen muB man sich vor aHem iiber die Unterschei

dung folgender Begriffe klar sein: 

1. Der "objektive" Richtigkeitsgrad der Prognosen, welchen man (fUr eine groBe 
Anzahl von Fallen) als das Verhaltnis der Zahl von gelungenen Prognosen zur Ge
samtzahl der Prognosen definieren konnte. Dabei ist zu beachten, daB sogar reine 
Blindlingsprognosen, die von irgendeiner ganz unwissenschaftlichen Methode oder 
einfach vom "Gefiihl" ausgehen, einen gewissen Prozentsatz "Treffer" aufweisen, 
der oft 50% iibersteigt (in Abhangigkeit von den klimatischen Bedingungen, denen 
zufolge die Wahrscheinlichkeit entgegengesetzter Erscheinungen nicht gleich ist). 
1st z. B. ganz allgemein an einem Ort die Regenwahrscheinlichkeit groBer als die 
Wahrscheinlichkeit trockenen Wetters, so wird bei Blindlingsprognosen von Regen
wetter der Prozentsatz der Zufallstreffer 50% iibersteigen. Selbst die Treffwahr
scheinlichkeit von Prognosen, welche nur auf Grund elementarster klimatologischer 
Erwagungen aufgestellt werden, Jiegt oft bedeutend iiber 50%. 1st z. B. die Tem
peratur heute iibernormal, so ist die Wahrscheinlichkeit, daB dies auch morgen 
der Fall sein wird, groBer als die Wahrscheinlichkeit eines Riickganges. Geht man 
daher bei der Temperaturprognose von dieser statistischen Tatsache der "Erhaltungs
tendenz" von Temperaturabweichungen aus, so erhalt man im allgemeinen mehr 
als 50% Treffer. Oder: sagt man taglich voraus, daB der nachste Tag gewitterfrei 
sein werde, so kann man im Jahresmittel sehr leicht 90% Treffer aufweisen. AIle 
tatsachlichen FaIle von Gewittern bleiben dann gerade unvorhergesehen, ein Beweis 
mehr fiir die Unhaltbarkeit einer solchen rein pauschalmaBigen Bewertung der 
Prognosengiite. 

Einen richtigeren MaBstab fUr die Prognosengute bekommt man also vielmehr 
dadurch, daB man ermittelt, um wieviel Prozent die gesamte Trelterzahl die Zahl 
der Zufallstrelter uberschreitet. 

So z. B. bewahrten sich an drei schwedischen Stationen Prognosen der Wind
starke "ungefahrlich" (Beaufort-Grade 0 bis 6) zu 90% im Lauf von 395 Tagen der 
Jahre 1905 bis 1906. "Blindlingsprognosen" hiitten nur 65% Treffer ergeben. 

2. Der Gutegrad einer Einzelprognose oder der Gesamtheit aZZer Prognosen vom Stand
punkt des Interessenten aus. Dieser Giitegrad stimmt durchaus nicht mit dem 
"objektiven" Richtigkeitsgrad iiberein. Vom Standpunkt verschiedener Interessen
ten kann ein und dieselbe Prognose sehr ungleich bewertet werden je nach dem 
Genauigkeitsanspruch, welchen der NutznieBer an sie stellt. So kann z. B. der 
Flieger eine Temperaturprognose noch recht giinstig beurteilen (oder sogar als 
"richtig" ansehen), welche etwa vom Standpunkt des Gartners aus schon als 
ziemlich miBlungen angesehen werden muB. 

3. Die synoptische Arbeitsleistung im Einzelfall. Sie ist weder der "objek
tiven" Richtigkeit der Prognose, noch deren wirtschaftlichem Wert adaquat. 
Eine durchaus zutreffende Prognose kann fast miihelos aufgestellt werden, w0{ern 
der synoptische Zustand einfach und stationar ist. Eine fehlerhafte Prognose 
bei komplizierter Lage kann bisweilen die auBerste Aufmerksamkeit und den ganzen 
Erfahrungsschatz des Synoptikers in Anspruch genommen haben. Nur im Durch
schnitt zahlreicher FaIle kann man auch eine Proportionalitat zwischen der Arbeits
leistung des Synoptikers und der Giite ihres praktischen Ergebnisses annehmen. 
Aber auch dann noch ist Vorsicht in den lfolgerungen am Platz. Es ist denkbar, 
daB der giinstige Ausfall der Prognosen das Resultat iibergroBer V orsicht des 
Synoptikers ist. So kann es dieser vorziehen, grundsatzlich maBigen Wind voraus
zusagen, wobei er in ZweifelsfaHen die Prognose starken Windes einfach nicht 
riskiert. 1m Durchschnitt erreicht er eine hohe Trefferzahl, versagt aber gerade 
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in den wichtigsten FliJIen einer Windverstarkung. Ein Synoptiker, der mehr 
riskiert, wird im allgemeinen zahlreichere Fehler machen, dabei aber vielleicht 
gerade die praktisch wichtigsten Sondererscheinungen richtig erfassen. 

Wenn die Prognosen nur in richtige und falsche eingeteilt werden konnten, 
wenn man bei ihrer Priifung lediglich zwischen "fa" oder "nein" zu entscheiden 
hatte, dann ware die Aufgabe der Schatzung einfach. Manchmal ist dies tatsachlich 
moglich, beispielsweise bei der Prufung der Prognose von Gewittertagen. HierfUr 
sei ein sehr altes Beispiel nach DEFANT gewahlt. 1m Sommer 1884 hatte Wien 
unter 92 Tagen 21 Tage mit Gewitter. Unter 92 Prognosen waren in 32 Gewitter 
erwahnt worden; an zehn von diesen Tagen trat tatsachlich Gewitter ein, an 22 war 
dies nicht der Fall. In den ubrigen 60 Fallen mit einer Prognose ohne Gewitter
angabe trat in elf Fallen Gewitter ein und 49 Falle waren ohne Gewitter. Die Zahl 
der "Treffer" ist somit 10 + 49 = 59 Falle auf 92, d. i. 64%. Blindlingsprognosen 
hatten, wie die Wahrscheinlichkeitstheorie zeigt, 58% Treffer ergeben. 

1m groBten Teil aller FaIle kann man allerdings die Frage nach der Prognosen
gute nicht nur mit "ja" oder "nein" beantworten. Es sei z. B. eine Temperatur 
von 15° vorausgesagt worden; beobachtet wurden 13°. Man hat sich geirrt; kann 
aber eine solche Prognose als vollig mi/3lungen angesehen werden? 

Am leichtesten lieBe sich die Gute der Prognose in jenen Fallen feststellen, wo 
diese absolut richtig war, d. h. wo die vorhergesagte Erscheinung tatsachlich nicht 
nur qualitativ, sondern auch in den vorhergesagten quantitativen Grenzen eintrat. 
Die Moglichkeit solcher Prognosen ist nicht ausgeschlossen. Hat man z. B. die 
kunftige Verlagerung und die Temperaturanderung der Luftmassen vorausgesehen 
und berucksichtigt man uberdies ihre Temperaturen im gegebenen Augenblick, 
so kann man sehr wohl die Aussage machen, daB das morgige Tagesmaximum der 
Temperatur an einem bestimmten Ort zwischen 15° und 18° liegen werde. Waren 
aIle Annahmen (wenn auch nur annahernd) richtig, so kann die tatsachliche Maximal
temperatur durchaus in das vorhergesehene 1ntervall zu liegen kommen. Hatte 
man aber bestimmter gesagt: das Tagesmaximum der Temperatur werde 16° be
tragen, so ware die Aussicht auf Erfolg viel geringer gewesen. 

Die synoptische Methode bietet freilich beinahe nie die reale Moglichkeit, Tem
peraturprognosen auf einen Grad genau zu formulieren; eine solche Prognose kann 
nur "aufs Geratewohl" erfolgen. Davon ganz abgesehen, ist eine besondere Genauig
keit in der Prognosenangabe oft auch gar nicht notwendig: die Vorhersage der Wind
geschwindigkeit auf einen Sekundenmeter genau hatte, selbst wenn sie moglich 
ware, keine praktische Bedeutung. Ja, man braucht die Windstarke nicht ein
mal immer auf Beaufort-Grade genau zu kennen: fur besondere Zwecke (See
schiffahrt) hat man z. B. in Deutschland und Schweden eine Vorhersage der Wind
starke in drei Abstufungen fUr ausreichend angesehen: keine Gefahr (0-6 Beaufort
Grade), Vorsicht (7-9 Beaufort-Grade), Gefahr (10-12 Beaufort-Grade). Es ist 
klar, daB sich eine auf einen Beaufort-Grad genau formulierte und an sich un
richtige Prognose innerhalb der soeben angefUhrten Genauigkeitsgrenzen als rich
tig erweisen kann. 

Uberdies laBt haufig das Wesen der Erscheinungen selbst keine ubertriebene, 
weil sachlich fiktive Genauigkeit zu: an zwei Stationen in ein und derselben Stadt 
konnen die Temperaturen durchaus um mehr als 1° voneinander abweichen. 1m 
Lauf von funf Minuten kann sich die Temperatur an ein und derselben Station 
um mehr als 1 ° andern; man darf daher die Temperaturprognose fur einen be
stimmten Ort schon dann als absolut genau ansehen, wenn sich die Temperatur 
innerhalb eines vorhergesehenen "naturlichen" Intervalles halt. Oder: der Wind 
pflegt so zahlreiche kleine Starkeschwankungen aufzuweisen, daB seine Voraussage 
auf 1 m/sek genau nicht nur praktisch unnotig, sondern einfach zwecklos ware. 
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Wofern anderseits ein groBeres Intervall gewahlt wird, als es der naturlichen Schwin
gungsweite der Erscheinungen entspricht, z. B.: "Temperatur am Tag zwischen 10° 
und 18°", so konnen nahezu aIle Prognosen mit "absoluter Richtigkeit" gemacht 
werden. Es liegt aber auf der Hand, daB der Wert einer solchen Richtigkeit nicht 
groB ware. Somit hangt die Einschatzung einer Prognose als absolut richtig auch 
noch von ihrer Formulierung abo 

Bei allen Elementen die vorausgesehenenAnderungen (besonders die qualitativen) 
kurz und genau zu formulieren, erweist sich indessen als unmoglich. So kann z. B. 
die Anderung der Bewolkung im Lauf eines Tages sowohl quantitativ als auch 
qualitativ einen so komplizierten Verlauf haben, daB ihn der Synoptiker kaum 
anders als mit den Ausdrucken "wolkig" oder "wechselnde Bewolkung" charakteri
sieren kann. Diese Charakterisierung ist so grob und unscharf, daB man kaum in 
allen Fallen eine so formulierte Prognose auf ihre absolute Richtigkeit hin prufen 
kann. 

Der Unterschied zwischen der "Richtigkeit" und dem "Wert" einer Prognose 
wird besonders am folgenden Beispiel klar. Von zwei Synoptikern gibt fUr denselben 
Tag der eine die Prognose "Temperaturzunahme" und die Temperatur steigt tat
sachlich. Der andere sagt voraus: "Die Temperatur wird 12-14° betragen", in 
Wirklichkeit werden aber nur 11 ° erreicht. Man kann durchaus annehmen, daB 
die erste qualitativ richtige Prognose von geringerem Wert ist, als die zweite, 
quantitativ nicht ganz gelungene. 

Noch schwieriger gestaltet sich die KontroIle, wenn die Prognosen nicht fUr 
einen einzelnen Ort, sondern gleich fUr ein ganzes Gebiet (z. B. Land) ausgegeben 
werden. AIle Formulierungen werden dann notwendigerweise noch allgemeiner 
und noch weniger scharf sein, da selbst in einer einheitlichen Luftmasse das Wetter 
Unterschiede in horizontaler Richtung aufweist. Von einer absoluten Genauigkeit 
kann dann uberhaupt kaum mehr gesprochen werden, wenn man von ganz seltenen 
Ausnahmsfallen absieht. 

Nichtsdestoweniger sei einmal angenommen, daB Prognosen vorliegen, deren 
absolute Richtigkeit feststellbar ist. Wenn man nun von jenen Fallen absieht, in 
denen das Zutreffen der Prognose durch ein einfaches "ja" oder "nein" entschieden 
werden kann (wie z. B. bei der Vorhersage von Tagen mit Gewitter oder Nieder
schlag), so wird es dann fur jedes einzelne Element absolut richtige und eine gewisse 
Anzahl absolut unrichtiger Prognosen geben und uberdies (bei rationeller Formu
lierung) eine betrachtliche Anzahl teilweise richtiger Prognosen. DaB eine Prognose 
gleichzeitig fUr aIle Elemente absolut richtig ist, wird uberhaupt eine Seltenheit 
sein. Meist weicht der tatsachliche Verlauf der Erscheinungen bis zu einem gewissen 
Grad von dem Vorhergesagten abo 

Es liegt eigentlich im Wesen der Prognose, daB sie nicht nur einen einzigen Wert 
des betreffenden meteorologischen Elements wahrscheinlich macht, sondern eine 
ganze Reihe von Werten, unter denen allerdings der vorausgesagte die groBte 
Wahrscheinlichkeit hat. Zwischen dem vorhergesehenen und dem tatsachlich ein
getretenen Wetter besteht ein statistischer Zusammenhang. Hierfur sei ein Beispiel 
(nach OMSCHANSKIJ) angefUhrt. In Leningrad wurden in den Jahren 1932 bis 1933 
716 Windprognosen fur den nachsten Tag (24 Stunden) ausgegeben. In 154 Fallen 
wurde "schwacher Wind" (1-3 Beaufort-Grade) vorhergesagt. Die wirklichen 
Windgeschwindigkeiten fUr diese FaIle waren folgendermaBen verteilt (in Prozenten): 

Windgeschwindigkeit ....... 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 mjsek 
Anzahl der FaIle .......... 1 14 27 22 19 12 4 1 0 0 0 0 

Dies besagt, daB durch die Prognose "schwacher Wind" eine Windstarke von 
2 mjsek mit 27% Wahrscheinlichkeit vorausgesagt wird, eine solche von 5 mjsek 
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mit 12% usw. Dagegen ist im Fall der Prognose "schwacher Wind" die Wahrschein
lichkeit fUr das Auftreten von Windstarken fiber 7 m!sek gleich null, wie die auf 
Grund einer hinreichend groBen Zahl von Fallen errechnete Tabelle zeigt. 

Aus einem derartigen statistischen MateriallaBt sich somit herausfinden, welche 
Haufigkeitsverteilung der tatsachlich eingetretenen Werte eines meteorologischen 
Elements der einen oder der anderen Prognosenformulierung entspricht. Nach 
dieser Verteilung kann man auch die Qualitat der Prognosen von bestimmter 
Formulierung beurteilen. Sie ist urn so besser, je dichter sich die Falle urn den 
Wert maximaler Haufigkeit gruppieren und je groBer dessen eigene Frequenz ist. 

Man konnte schlieBlich auch den vorhergesagten und den tatsachlichen Verlauf 
eines bestimmten meteorologischen Elements durch Berechnung eines Korrelations
koeffizienten miteinander in Beziehung setzen; je groBer dieser Koeffizient, desto 
besser ware offenbar die Ubereinstimmung zwischen Prognosen und wirklichem 
Wetter. 

Nun geht man allerdings im Wetterdienst bei der Prfifung der Prognosengfite 
yom Einzelfall aus und vereinigt erst die Prfifungsergebnisse der Einzelfalle zu 
einem Urteil fiber die Durchschnittsqualitat der Prognosen. 

Zu diesem Zweck ware es in erster Linie erwfinscht, die Formulierung der 
Prognose und das tatsachliche Wetter zahlenmafJig ausdrucken zu konnen, und zwar 
auch fur qualitative Angaben wenigstens in einer vereinbarten Skala. Die Differenz 
zwischen der Zahl, welche dem vorhergesagten Wert und jener, welche dem wirk
lichen Wert entspricht, ware dann ein MaB ffir die Gfite der Prognose. Nehmen wir 
z. B. an, die Differenz zwischen der vorhergesagten und der wirklichen Windstarke 
in Beaufort-Graden sei gleich null. Ohne Zweifel ist dann die Prognose absolut 
zutreffend und verdient die hochste Bewertung. 1st jene Differenz gleich eins, so kann 
man vereinbaren, die Prognose als vollig geglfickt anzusehen. Bei einer Differenz 
gleich zwei kann man z. B. die Bewertung auf die Halfte herabsetzen und bei noch 
groBeren Differenzen die Prognose als vol1ig ungenfigend betrachten. 

Es ist klar, daB ffir die Bewertung des teilweisen Zutreffens verschiedene Ver
einbarungen moglich sind. So konnte man ffir das obige Beispiel annehmen, daB 
ein Unterschied von zwei Graden den Wert der Prognose nicht um die Halfte, 
sondern nur urn 25% oder aber um 75% herabsetze. Daraus ergibt sich die Not
wendigkeit, bei der Prognosenprfifung eine ein ffir aHemal festgesetzte Vorschrift 
zu befolgen, in welcher aHe ffiglich anwendbaren Formulierungen vorgesehen und 
die Bewertungen der verschiedenen Unterschiede zwischen vorausgesagtem und 
wirklichem Wetter endgfiltig festgelegt sind. An Hand eines solchen MaBstabes 
konnte man erstens ersehen, wie sich die Qualitat der Prognosen von Jahr zu Jahr 
andert und zweitens konnte man die Arbeitsresultate verschiedener Synoptiker 
miteinander vergleichen. 

Die auf diese Weise erhaltene Durchschnittsbewertung der Prognosengiite dar£ 
allerdings nicht mit der Treffwahrscheinlichkeit von Prognosen der betreffenden 
Art verwechselt werden. Ein solches MiBverstandnis wird dadurch begiinstigt, 
daB der erwahnten Bewertung oft die Angabe "Prozent" irrtiimlich beigefiigt wird. 
Der Ausdruck ,,80%iges Gelingen" bedeutet hier jedoch durchaus nicht, daB von 
100 Prognosen 80 absolut richtig seien; sie konnen gegebenenfaHs aHe nur teilweise 
richtig sein. In Wirklichkeit handelt es sich hier nicht um Prozente, sondern nur 
urn Bewertungszahlen, und der Ausdruck 80% hat hier keine andere Bedeutung als 
etwa die Angabe 4 einer fiinfteiligen Schatzungsskala. 

Eine Bewertung nach der geschilderten Methode gibt somit nur ein relatives 
MaB der Prognosengiite. Um den wirklichen Wert synoptischer Prognosen festzu
stellen, mufJ man sie noch mit Blindlingsprognosen vergleichen, wobei letztere in 
analoger Weise beurteilt werden. Einen solchen Vergleich hat unter Zugrunde-



Gute und Prufung der synoptischen Prognosen. 443 

legung der Bewertungsvorschrift von THOMAS das deutsche Reichsamt fur Wetter
dienst fur die Berliner Prognosen der Jahre 1933 und 1934 durchgefuhrt. Es ergab 
sich fur die fUnf Hauptelemente die durchschnittliche Bewertungszahl 75 (0/0). 
Bei Blindlingsprognosen betrug fur denselben Zeitraum1 und bei einer Prufung 
nach der gleichen Vorschrift die durchschnittliche Bewertungszahl 50.2 Fur die 
Temperatur ergab sich bei synoptischen Prognosen die Bewertungsza.hl 71, bei 
Blindlingsprognosen 38, fur die Bewolkung zu 72 bzw. 49, fur die Niederschliige zu 69 
bzw. 47 usw. [DINIES 1936 (2)]. 

Prognosen, welche sich lediglich auf die Erhaltungstendenz des Wetters stutzen, 
mussen offenbar besser sein als Blindlingsprognosen. Fur den gleichen Zeit
raum 1933/34 wurden nach der Methode von THOMAS die Beobachtungen jedes 
einzelnen Tages als Vorhersage fur den niichsten Tag angesetzt. Es ergab sich unter 
Zugrundelegung der gleichen Bewertungsvorschrift im Durchschnitt fur diese 
Prognosen die Bewertungszahl 66, d. i. urn 16 mehr als fur die Blindlingsprognosen, 
jedoch nur urn 9 weniger als fur die synoptischen Prognosen. 

c) Geograpbiscbe Einfliisse auf die Prognosengiite. 

Es sei noch darauf hingewiesen, daB auch die geographischen Verhiiltnisse einen 
wesentlichen EinfluB auf die Gute der synoptischen Prognosen haben. Zuniichst 
ist es klar, daB die Vorhersage urn so leichter fliUt, einen je regelmiiBigeren Charakter 
die Gesamtheit der synoptischen Vorgiinge (z. B. das Fortschreiten von Storungen) 
hat. Ferner ist verstiindlich, daB der Synoptiker in Mitteleuropa in einer gunstigeren 
Lage sich befindet als jener in Island und Norwegen. Die Bewegungsrichtung der 
Storungen und des groBten Teils der Luftmassen hat meist eine ostwiirts gerichtete 
Komponente. Der Synoptiker im europiiischen Binnenland hat daher Gelegenheit, 
die Entwicklung eines Vorganges in seiner ganzen Ausdehnung an den Meldungen 
der westeuropiiischen Stationen rechtzeitig zu verfolgen, wiihrend sich den briti
schen Inseln oder Skandinavien Storungen bisweilen fast unbemerkt niihern konnen, 
wegen der verhiiltnismiiBigen Durftigkeit von Wettermeldungen aus den gemiiBigten 
Breiten des Atlantischen Ozeans. Besonders gunstig in dieser Hinsicht liegen die 
Arbeitsverhiiltnisse fur den Synoptiker in RuBland, da der groBte Teil der Storungen 
und maritimen Luftmassen, die vom Atlantik kommen, zuerst das dichte meteorolo
gische Beobachtungsnetz Westeuropas viele Stunden lang passieren. Dankbar 
ist auch die Aufgabe des Synoptikers im Osten der Vereinigten Staaten von Nord
amerika: sie wird hier auBer durch ein gutes Stationsnetz in den westlichen Staaten 
auch durch die im Vergleich zu Europa groBere RegelmiiBigkeit des Fortschreitens 
der Frontalstorungen und durch eine deutlichere Periodizitiit ihres Auftretens er
leichtert. 

Einen mehr lokalen Charakter hat die "CnregelmiiBigkeit der Wettervorgiinge 
und infolgedessen auch die Uneinheitlichkeit der Prognosengute unter dem EinfluB 

1 Die Blindlingsprognosen wurden folgenderma13en erzielt: Es wurden ganz will
kurlich das eine Mal die Berliner Beobachtungen von 1929, das andere Mal jene von 
1933 als Prognosen angesehen und mit dem tatsachlichen Berliner Wetter des betreffen
den Tages im J ahr 1934 verglichen. Derartige Prognosen sind naturlich nicht rein blind 
(wie jene beim Wurfelwurf), da in iJ:!:nen irgendein ree11er Tages- und Jahresgang des 
Wetters steckt: schroffe und haufige Anderungen kommen in ihnen seltener vor. Solche 
"halbblinde" Prognosen, welche den Tages- und Jahresgang mitberucksichtigen, werden 
aber gerade von sog. wilden Wetterpropheten gerne ausgegeben. 

2 Diese Zahl stimmt ziffernma13ig nur zufallig mit der Wahrscheinlichkeit 0,50 uber
ein: sie hangt von der Bewertungsvorschrift ab: bei mehr oder weniger strengen An
forderungen an teilweise gelungene Prognosen erhielte man andere Bewertungszahlen. 
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topographi8cher Bedingungen. In einem Gebiet mit starker orographischer Beein
flussung ist die Vorhersage selbstverstandlich schwieriger als im Flachland. Es 
kommt dann oft vor, daB man trotz einer richtigen Voraussage iiber die allgemeine 
Entwicklung der Wetterlage auBerstande ist, die durch das Bodenrelief des Gebietes, 
den Charakter der Unterlage usw. bedingten Abweichungen vorherzusehen. Diese 
lokale Bedingtheit des Wette!s ist ein weiteres Argument gegen die Moglichkeit 
absolut rich tiger synoptischer Prognosen. Der Synoptiker kann und soIl mit dem 
EinfluB der lokalen geographischen Eigentiimlichkeiten seines Gebietes auf das 
Wetter hinreichend vertraut sein; man muB sie bei der Prognose in moglichst 
groBem Umfang in Rechnung stellen. 

d) Verbesserungsfiihigkeit synoptischer Prognosen. 

Welches Resultat die Priifung der Prognosenergebnisse mit Hilfe der verschie
denen Methoden auch haben moge, so hat die Tatsache allein, daB fast aIle Lander 
unter erheblichen Kosten einen synoptischen Wetterdienst aufrechterhalten, den 
wirtschaftlichen Wert der synoptischen Prognosen erwiesen. Dies darf allerdings 
nicht daran hindern, die Unvollkommenheiten und die verhaltnismaBig mangelnde 
Feinheit der synoptischen Methode zu iibersehen. Eine Verbesserung der Organi-
8ation des Wetterdienstes verspricht zweifellos eine gewisse weitere Verbesserung 
der Prognosengiite. Einwandfreie Wettersendungen, ein liickenloser Radioempfang, 
ein allen Anspriichen geniigendes Stationsnetz, hochwertige Beobachtungen, die 
technische Vollkommenheit der Karten - all dies besitzt der Wetterdienst noch 
nicht in vollem AusmaB. Auch die Entwicklung der synoptischen Methode selbst 
ist noch nicht abgeschlossen; vor allem eine Ausgestaltung der direkten Aerologie 
sowie eine Erforschung der dynamisch-klimatologischen Schemata der Wetter
vorgange stellen eine weitere Verbesserung der Prognosen in Aussicht. Aber auch 
dann wird die Rynoptische Methode ihrem ganzen Wesen nach nicht imstande sein, 
das Problem der Wetterprognose endgiiltig zu losen. Wie schon zu Beginn dieses 
Abschnitts erwahnt, auf Grund dieser Methode ist eine weitere sehr erhebliche 
Verbesserung der Prognosengiite nicht mehr zu erwarten. 

Eine restlose Losung des Problems der Wettervorhersage kann nur von der 
mathemati8chen Analyse der hydro- und thermodynamischen Vorgange der· Atmo
sphare (unter der Beriicksichtigung kolloid-chemischer Faktoren) ausgehen. 

Auf die Formulierung von Prognosen kann hier im einzelnen nicht eingegangen 
werden. Es besteht in vielen Wetterdiensten die begriiBenswerte Tendenz, diese 
Formulierung scharfer zu gestalten, eventuell unter Angabe gewisser Zahlengrenzen 
fiir die zu erwartenden Werte einzelner meteorologischer Elemente. Das Streben 
nach groBerer Genauigkeit erweist sich allerdings bisweilen als illusorisch, wenn 
diese auBerhalb der Leistungsfahigkeit der synoptischen Methode liegt. 

Literatur zu Abschnitt 72. 
Dber Prufung von Prognosen sei auf folgende Literatur verwiesen: KOPPEN 1906. 

DEFANT 1926 (IV. Kapitel), HEIDKE 1930, OMSCHANSKIJ 1933, HEIDKE 1935. 
OMSCHANSKIJ 1936, DINIES 1936 (2). 

Zum Problem der Wettervorhersage siehe ferner SCHMAUSS 1937. BAUR 1937. 
DINIES 1938 (1). 
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73. Die Prognose des synoptiscben Zustandes: 
I. Allgemeine Grundsatze. 

a) Lokalbeobachtungen als Hilfsmittel. Lokale Wetterregeln. 

Wie in diesem Buch ausfUhrlich auseinandergesetzt, grundet sich die Prognose auf 
eine analysierte synoptische Karte. Man solI jedoch die Moglichkeit nicht auBer acht 
lassen, Beobachtungen heranzuziehen, welche die auf der Karte eingetragenen er
ganzen und die Prognose verbessern oder verfeinern konnen. Dies gilt in erster Linie 
fur aerologische Messungen, deren Bedeutung fiir die Analyse (und somit auch fur die 
Prognose) schon fruher dargelegt worden ist, ferner fur die lokalen Wetterzeichen 
am Standort des Synoptikers, deren sorgfaltige Beachtung nicht genug anempfohlen 
werden kann. Rierher gehoren. vor allem der Verlauf der Barographenkurve (und 
jener der ubrigen meteorologischen Registrierungen), der Bewolkungscharakter, der 
Wolkenzug, die Fernsicht, die Rohe des Taupunktes usw., nicht zuletzt Beob
achtungen oder gar automatische Aufzeichnungen der atmospharischen StOrungen 
im Radioempfang. Die Wolkenbeobachtungen sind hierbei besonders wichtig, 
da die kurzgefaBten Angaben der meteorologischen Depeschen das Ergebnis person
licher Beobachtung des gesamten Wolkenbildes, und stamme sie auch nur von 
einem einzigen Ort, nicht vollkommen ersetzen konnen. Von besonderer Bedeutung 
ist die Beobachtung der Federwolkcn fUr die Beurteilung der Annaherung und des 
Verlaufes von Fronten und jene der Raufenwolken fiir die Prognose von Nieder
schlagen und Gewittern innerhalb einer Luftmasse. 

Solche lokale Wetterbeobachtungen haben schon lange Zeit vor Einfiihrung der 
synoptischen Methode zur Aufstellung von Wettervorhersagen gedient. Die Er
fahrung ganzer Generationen hat ihren Niederschlag gefunden in volkstumlichen 
Wetterregeln, die manchmal durchaus zutreffen. Die Vorhersage auf Grund 
lokaler Wetterzeichen berucksichtigt unbewuBt das Vorhandensein physikalischer 
Zusammenhange zwischen dem augenblicklichen Zustand oder Verlauf gewisser 
meteorologischer Elemente und der darauffolgenden Gestaltung anderer. Diese 
Zusammenhange sind dem Lokalprognostiker gar nicht oder zumindest nicht voll
kommen bekannt; sie sind zu kompliziert, vielfach nur lokal bedingt und lassen 
sich selbst durch die synoptische Analyse oft nur teilweise bloBlegen. Der auf
merksame Beobachter weiB jedoch aus langer Erfahrung, daB auf eine be
stimmte Erscheinung sehr haufig oder immer eine bestimmte andere folgt. 
Dieses Gedachtnisbild, mag es sich nun in Form einer ausdrucklichen Volks
wetterregel niedergeschlagen haben oder nicht, bildet die Grundlage der lokalen 
Wetterprognosen. 

Es wurden Versuche gemacht, diese Prognosenmethode objektiv zu erfassen, 
sie fUr jeden Beobachter zuganglich zu machen, unabhangig von seinem Erinnerungs
vermogen. Dies geschah auf statistischem Weg (KALTENBRUNNER 1915; ROLF 1917). 
Mit Rilfe langjahrigen Materials kann man z. B. Tabellen zusammenstellen, welche 
verschiedene Augenblickskombinationen meteorologischer Elemente mit dem Folge
wetter verbinden. Aus solchen Tabellen kann man etwa ersehen, wie groB die Wahr
scheinlichkeit dafUr ist, daB auf eine gewisse Kombination meteorologischer Werte 
(des Druckes, der Windrichtung, der barischen Tendenz) innerhalb 24 Stunden 
Niederschlage oder Wind, Nebel usw. folgen werden. Selbstverstandlich mussen 
die Tabellen fur jeden einzelnen Ort gesondert ausgearbeitet werden. Prog
nosen nach einer solchen "statistischen Methode" geben laut Angaben von R. 
SCHNEIDER 1917 fiir Wien auf Grund 33- bis 46jahriger Beobachtungen 75-80% 
Treffer. 

Fiir die Prognose besonderer Erscheinungen, wie Strahlungsnebel, Nachtfrost usw., 
hat die statistische Zusammenstellung lokaler Beobachtungen ganz hervorragende 
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Bedeutung; ihre moglichst umfassende Ausnutzung zur Verfeinerung der synopti
schen Prognose ist daher ganz allgemein zu empfehlen. 

1m folgenden kommen jedoch nur die prognostischen SchluBfolgerungen zur 
Sprache, welche man aus der analysierten Karte ziehen kann. 

b) Synoptische Allalogiell und klimatologische Grenzwerte als Hilfsmittel. 

Vor allem sei daran erinnert, daB die Analyse an und fiir sich schon bis zu einem 
gewissen Grad den Charakter einer Prognose hat, wenn auch nicht im strengen 
Sinn des Wortes. Denn sie erstreckt sich ja zusammenhangend iiber das ganze 
Kartenbild und setzt die Existenz bestimmter Wetterverhaltnisse auch an Orten 
und in Gegenden voraus, aus denen keine Beobachtungen vorliegen. So ist man 
bei der Einzeichnung eines frontalen Regengebietes genotigt vorauszusetzen, daB es 
auBer an den beispielsweise fUnf Stationen, aus denen direkte Meldungen vorliegen, 
auch an allen iibrigen dazwischenliegenden, aber nicht meldenden Orten regnet. 
Eine solche riiumliche Inter- oder gar Extrapolation kann im Flugwesen von un
mittel bar praktischer Bedeutung sein, wenn einem Flieger die Verhaltnisse in 
jenem Gebiet bekanntgegeben werden miissen, das er in den allernachsten Stunden 
zu iiberfliegen haben wird. 

Bei der Prognose fUr einen mehr oder weniger langen Zeitraum hat man nicht 
nur die Anordnung der tropospharischen Luftkorper auf der Karte und die ihnen 
entsprechenden Besonderheiten der Wetterverteilung zu ermitteln, sondern auch 
noch die zeitlichen Anderungen dieser Faktoren vorherzusehen. 

Die Aufgabe der synoptischen Prognostik wurde bis vor kurzem meist nur 
mit Hilfe der Erfahrung des Synoptikers gelOst. 1m Lauf der Analyse einer Unmenge 
synoptischer Karten sammelt der Synoptiker einen groBen Vorrat von Erinnerun
gen an den Ablauf von Prozessen verschiedener Art. Aus diesem Vorrat taucht 
dann im gegebenen Augenblick durch Assoziation die Erinnerung an die der herr
schenden Wetterlage entsprechenden friiheren Wetterlagen und an deren Weiter
entwicklung auf und ermoglicht einen AnalogieschluB in die Zukunft. "Prognosen 
per analogiam" spielen in der modernen Synoptik eine groBe Rolle. 

Bei einem solchen Vorhersageverfahren kann selbstverstandlich von wissenschaft
licher Methodik keine Rede sein; es reprasentiert eine Art Kunst, in der alles von 
der person lichen Eigenart und von der personlichen Erfahrung des Prognostikers 
abhangt. Nur dann, wenn sich aus der Erfahrung verschiedene empirische Regeln 
herauskristallisiert haben, die anderen Personen mitteilbar sind, kann der Weg 
wissenschaftlicher Methodik beschritten werden. Auch dann noch miissen gewisse 
Vorbehalte gemacht werden; Deduktionen, die ausschlieBlich die auBere Form 
der Erscheinungen beriicksichtigen, ohne ihr physikalisches Wesen zu erklaren, 
gehoren dem Anfangsstadium wissenschaftlicher Methodik an. 

Die empirischen Regeln der Synoptik sollen im folgenden Abschnitt zusammen
gefaBt werden. Hier sei noch erwahnt, daB wiederholt Versuche gemacht worden 
sind, Kataloge synoptischcr Karlen zusammenzustellen, aus denen man fUr jede 
Wetterlage leicht Analogiefiille finden und auf die Weiterentwicklung schlieBen 
konnte. Ein solcher Katalog konnte aus dem Verfahren der "Analogieprognosen" 
das subjektive Moment der personlichen Erffthrung weitgehend ausschalten und 
das Verfahren bis zu einem gewissen Grad objektiv gestalten und mechanisieren. 
Derartige Versuche haben sich im allgemeinen jedoch nicht bewahrt; die praktische 
Brauchbarkeit stand in keinem Verhaltnis zur aufgewendeten Bemiihung. Der 
besonders groBziigig gedachte Katalog von EKHOLM ist nicht einmal zu Ende gefUhrt 
worden. Das MiBlingen solcher Bestrebungen erklart sich zum Teil auch dadurch, 
daB im Katalog vornehmlich lsobarentypen beriicksichtigt wurden. Wie aber 
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bereits bekannt, steht die Druckverteilung in keiner eindeutigen Beziehung zur 
Verteilung der meteorologischen Elemente. Einander iihnliche Isobarentypen 
konnen von ganz verschiedenen Witterungsverhiiltnissen begleitet sein. 

AuBer durch synoptische Analogieschliisse kann man auch einige - nicht weit
gehende - prognostisehe SehluBfolgerungen aus rein klimatologi8chen Erwagungen 
ziehen. Es seien einige Beispiele angefiihrt. 

1st man im Zweifel, wie weit sich eine bereits sehr kriiftige Storung noeh ver
tiefen kann, so konnen statistische Angaben, die eine vieljiihrige Erfahrung wider
spiegeln, diejenigen Grenzwerte verraten, iiber welehe die Entwieklung mit groBter 
Wahrscheinlichkeit iiberhaupt nieht hinausgehen wird. Man wird dann z. B. sagen 
konnen, daB in einer auBertropischen Zyklone der Druck iiberhaupt nicht unter 
920 mb sinken und daB die Falltendenz 20 mb in drei Stunden nieht iiberschreiten 
wird. Eine auBertropische Zyklone wird voraussiehtlieh auch nie eine Geschwindig
keit von 150 kmjh erreiehen. Hat man aber die Zyklone bereits synoptiseh 
analysiert, so lehrt einem die Erfahrung iiberdies, daB der Druck im Zentrum 
einer Wellenzyklone nicht einmal bis auf 980 mb fallen und daB die Zuggesehwin
digkeit okkludierter und absterbender Zyklonen kaum 60-70 kmjh iiberschreiten 
wird. 

Oder: Die normale "klimatologisehe" Verteilung der Aktionszentren uber dem 
Nordatlantik und Europa ist bekannt. Falls nun die gerade herrschende Druck
verteilung jener "normalen" sehr iihnlich ist, so kann man mit ihrer Bestiindig
keit rechnen. In diesem Fall weiB man sogar anniihemd, wie auf der Karte die 
Polarfront verlaufen wird, man kennt den Charakter und die Bewegungsrichtung 
der Storungen usw. 

Auch die klimatologischen Grenzwerte fur einzelne Orte zu den verschiedenen 
Jahreszeiten konnen dem Synoptiker bei der Prognose gewisse Anhaltspunkte 
bieten. So z. B. schlieBt die Klimatologie fur Prag zu Anfang Miirz das Auftreten 
einer Maximaltemperatur von mehr als 20 0 vollig aus, desgleichen zu Ende Juli 
den Eintritt eines Temperaturminimums von weniger als 7 0 usw. Aber auch hier 
ist die Hilfe, welche die Klimatologie der Synoptik bringen kann, durchaus be
schrankt und die unvorsichtige Heranziehung klimatologischer Mittelwerte kann 
sogar in die Irre fuhren. Selbst bei Vorhandensein eines geringfiigigen Wertes der 
mittleren interdiumen Temperaturiinderung kann z. B. ein plOtzlicher Luftmassen
wechsel eine Temperaturiinderung von 20--30 0 von einem Tag zum anderen bringen. 
Zusammenfassend ist zu sagen, daB der Synoptiker bei seiner Arbeit klimatologische 
Erwiigungen nicht auBer acht lassen darf, sich dabei aber der Grenzen ihrer An
wendbarkeit stets bewuBt bleiben muB. 

c) Kinematische Bereehnung und physikalisehe Konzeption als Hilfsmittel der 
synoptischen Prognose. 

Nun gehen wir zur formalen Extrapolation als Behelf der synoptischen Prognose 
uber. Auf die Bezeichnung "formal" sei die Betonung gelegt, da jede Prognose 
ihrem Wesen nach eine Extrapolation des gegenwiirtigen Zustandes in die Zukunft 
voratellt. Wie bereits wiederholt gezeigt wurde, konnen dabei auch physikalische 
Erwiigungen mitspielen. Von solchen sei jedoch vorliiufig abgesehen. Dann nimmt 
die Extrapohition eine sehr einfache, "mechanische" Form an. Man bestimmt z. B. 
nach Morgenkarten des laufenden und des vorhergehenden Tages die Richtung 
und Geschwindigkeit, mit der sich eine bestimmte zyklonale Storung wahrend der 
letzten 24 Stunden fortbewegt hat. Dann setzt man einfach voraus, sie werde sich 
bis zum niichsten Morgen in derselben Richtung und mit derselben Geschwindigkeit 
weiterbewegen. 
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Diese einfachste Art linearer Extrapolation kann durch eine genauere ersetzt 
werden, wenn man nicht nur zwei, sondern mehrere aufeinanderfolgende Karten 
vergleicht. Hat dann z. B. eine Storung am drittletzten Tag eine Stundengeschwin
digkeit von 60 km, am vorletzten von 50 km und am letzten von 38 km entwickelt, 
so ist ersichtlich, daB diese Geschwindigkeit verzogert ist und wahrscheinlich im 
weiteren Verlauf kaum mehr 25 kmJh betragen und daB die Gesamtversetzung 
wahrend der nachsten 24 Stunden kaum mehr 600 km ausmachen wird. 

Analoge Beschleunigungs- oder Verzogerungsbetrachtungen konnen auch auf 
die Bewegung der Fronten, auf die Vertiefung oder die Verflachung von Storungen 
und isallobarischen Gebieten, auf die Entwicklung oder Ruckbildung von Nieder
schlagsgebieten angewendet werden. 

Die Wichtigkeit der sog. Zwischenkarten fur diesen Zweck ist klar; je kleiner 
die Intervalle zwischen den einzelnen synoptischen Karten, desto genauer kann die 
Beschleunigung oder Verlangsamung der Vorgange festgestellt werden. Vier 
synoptische Karten taglich, in rund sechsstiindigem Intervall,l wie sie nunmehr 
an den meisten WetterdienststeHen gezeichnet werden, konnen fur diesen Zweck 
als vollkommen hinreichend angesehen werden. 

Die bereits erwahnten Rechenmethoden von PETTERSSEN U. a. stehen ihrem 
Wesen nach der soeben beschriebenen, einfachsten formalen Extrapolation sehr 
nahe, sollen aber durch ihre theoretische Unterbauung genauere Resultate ergeben. 

Die formale Extrapolation spielt zur Zeit in der synoptischen Prognostik eine 
sehr wichtige Rolle. Sie kommt jedoch nie in "reiner Form" zur Anwendung; ihr 
jeweiliges Ergebnis wurde und wird stets erganzt durch Riick8chlils8e aU8 der 8ynopti-
8chen Erfahrung (seltener aus den Prinzipien der theoretischen Meteorologie). Die 
verhaItnismaBig geringe Anzahl solcher empirischer RegeIn wird aber - und dies 
ist das Wesentliche - erganzt durch die "ungenormte" prognostische Verwertung 
umfassender physikalischer Konzeptionen, welche sich auf die Luftmassen, Fronten 
und Storungen beziehen. So konnen Z. B. wahrend der Bahnverfolgung einer Luft
masse, die im Fruhjahr yom Meer aufs Festland ubertritt, gewisse Schlusse auf 
die weitere Anderung ihrer Eigenschaften bezogen werden. Bei solchen SchIussen 
muB die Gesamtheit der Bedingungen berucksichtigt werden, welche die Masse 
selbst charakterisieren (Herkunft, thermodynamische Charakteristik, konservative 
Eigenschaften im gegebenen Augenblick), dann der Charakter der Unterlage, die 
Jahreszeit (d. s. die Strahlungsverhaltnisse) usw. Solche Schliisse bedurfen des 
Einsatzes jener physikalischen Erwagungen, die bisher in Kurze dargelegt wurden. 
Begreiflicherweise konnten und konnen dabei bei weitem nicht aHe Kombinationen 
vorgesehen werden, welche die Natur zu produzieren vermag: genau formulierte 
Anweisungen konnen vielmehr nur fur die einfachsten FaIle oder uberhaupt nur 
fur eine erste Annaherung an die Tatsachen gegeben werden und sie bieten dem 
Synoptiker hochstens eine erste Hilfe. Es wird dann an ihm liegen, auf Grund 
eines ersten Kontaktes mit der vorhandenen WetterIage aile diese ihm bekannten 
synoptischen Schemata auf die konkreten Verhaltnisse anzuwenden, um deren 
weitere Entwicklung vorauszusehen. 

Aus dem soeben Gesagten geht hervor, daB es sich hier nur darum handeln kann, 
1. einige der allgemeinsten Grundbegriffe der synoptischen Prognostik zu formu

Heren und 
2. aus den friiheren Erlauterungen die primitivsten konkreten RegeIn heraus

zuschalen, die dabei behilflich sein konnen, die Bewegung und Veranderung der 
synoptischen Einzelelemente zu prognostizieren und ihre einfachste Wechselwirkung 
zu beurteilen. 

1 Fur Westeuropa betragen diese Intervalle zwischen 7 Uhr fruh des einen und 7 Uhr 
fruh (Weltzeit) des anderen Tages bekanntlich 6, 5, 7, 6 Stunden. 
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Diese Regeln bringen jedoch, wie aus dem Gesagten hervorgeht, keine Losung 
des Problems der Prognose des synoptischen Zustandes in seiner ganzen Ausdehnung 
und Kompliziertheit. Sie erfassen nur einzelne Momente der allgemeinen Situation. 
Wiederholt schon wurde betont, daB es in der Synoptik "keine Regel ohne Ausnahme" 
gibt, wobei die Ausnahme ja gerade durch neue, bei Ableitung der allgemeinen Regel 
unbemerkt gebliebene Faktoren herbeigefUhrt wird. Denn wahrend man die eine 
oder die andere Regel auf einen Teil des Gesamtbildes anwendet, lOst man diesen 
Teil gewissermaBen aus dem Ganzen heraus und vernachlassigt seinen Zusammen
hang mit den ubrigen Teilen. So ist es z. B. eine bekannte Regel, daB eine okkludierte, 
thermisch-symmetrische Polarfrontzyklone sich ausfUllt. Diese Regel kann jedoch 
versagen, wenn man ubersehen hat, daB sich diese Zyklone einer Arktikfront nahert, 
was seinerseits zu ihrer neuerlichen Vertiefung (Regeneration) AnlaB gibt. Dies 
ist nur ein einfaches Beispiel fur die Wechselwirkung zweier Luftkorper, aber es 
zeigt bereits die Beschrankung im Zutreffen synoptischer Regeln und die Unzu
lassigkeit ihrer rein mechanischen Anwendung. 

d) Ubersicht der Operationen beim AnfsteHen der Prognose. 
In Abschnitt 8 wurde eine beilaufige Reihenfolge der bei der Kartenanalyse 

vorzunehmenden Operationen angegeben. Es wurde dabei auch darauf hingewiesen, 
daB diese Reihenfolge nur bedingte Gultigkeit hat und je nach der Eigenart der 
konkreten Wetterlage abgeandert werden kann und muB. Einen analogen Arbeits
plan fUr die prognostische Tatigkeit aufzustellen ist unmoglich, vor aHem deshalb, 
weil die synoptische Prognose nicht wirklich berechnet werden kann. Wenn im 
folgenden nun, nach BERGERON 1934 (2), die wichtigsten Stadien der Prognose in 
ihrer logischen Reihenfolge aufgezahlt werden sollen, so ist damit keinesfalls auch 
ihre Reihenfolge in der Praxis festgelegt. In jedem konkreten Fall wird es viel
mehr von der Wetterlage selbst abhangen, welchen Weg der Synoptiker einzu
schlagen hat. 

Zunachst moge man aus der bloBen Anordnung der durch die Analyse ge
fundenen "Lujtkorper" (Front en und Luftmassen), ohne daB zunachst deren 
physikalische Entwicklung und Wechselwirkung berucksichtigt wird, moglichst 
weitgehende prognostische Schlusse ziehen, desgleichen aus jenen Eigenheiten 
des Isobaren-, Isallobaren- und Windfeldes, die nicht direkt frontbedingt sind. 
Hierher gehort: 

1. die Ermittlung der Bewegung der Luftkorper auf Grund der augenblick
lichen Luftstromungen und auf Grund extrapolativen Vergleiches mit den vor
hergehenden Karten (falls moglich, auch durch kinematische Berechnung). Es 
handelt sich dabei um die Bestimmung des Fortschreitens der Fronten, StOrungen, 
Niederschlagsgebiete sowie der Senkung von Inversionen, falls direkte oder indirekte 
aerologische Angaben vorliegen, welche uber die Lage der Inversion Auskunft geben; 

2. die Bestimmung der Vertiefung oder AusfUllung der StOrungen des Druck
feldes, und zwar auf dem Weg der Extrapolation sowie unter Berucksichtigung 
der barischen Tendenzen; 

3. den Vergleich des allgemeinen synoptischen Zustandes mit dem Zirkulations
schema fur die betreffende Jahreszeit, um den Grad seiner Bestandigkeit festzu
stellen. 

1m weiteren hat man die formale Extrapolation bereits mit physikalischen 
Erwagungen zu unterbauen. Hierbei sind vor aHem weitere prognostische Schlusse 
zu ziehen durch die Abschatzung nicht adiabatischer Einfliisse auf die erwahnten 
Luftkorper und durch die Berucksichtigung jener Vorgange, welche mit dem 
Ubergang potentieller Energie horizontal benachbarter Luftmassen in kinetische 
zusammenhangen. In diesem Stadium muB man vorherzusehen trachten: 

Chromow, Wetteranalyse. 29 
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1. die Transformation der Luftmassen, die Ausbildung neuer und die Auflosung 
oder Verstarkung bereits bestehender Fronten; 

2. die freie und orographische Deformation der Fronten sowie ihrer Wolken
und Niederschlagssysteme; 

3. das Entstehen und die Entwicklung von Storungen im barischen und kine
matischen Feld. 

Dann hat man den Stabilitatsgrad der vertikalen Schichtung der Luftmassen 
sowie seinen EinfluB auf die Entstehung und Verstarkung der Fronten, Wolken
systeme und Storungen zu berucksichtigen. 

AuBer den tropospharischen waren bei der Prognose schlieBlich aucho noch die 
stratospharischen Einwirkungen in Betracht zu ziehen, welche vermutlich vor 
allem im Leben der Antizyklonen eine wesentliche Rolle spielen, manchmal vielleicht 
aber auch den normalen Verlauf der Zyklonenentwicklung storen. Die einzige Mog
lichkeit, ihr Vorhandensein zu erkennen, besteht zur Zeit in der Uberwachung jener 
Fall- und Steiggebiete des Drucks, die offen bar nicht mit frontalen Prozessen 
zusammenhangen. Hierbei leistet das Studium der Topographie der 500-mb-Flache 
besonders wertvolle Dienste. 

Zum SchluB erubrigt es sich, noch kurz auf die Notwendigkeit hinzuweisen, 
auch topographische Einflusse auf die Luftkorper zu berucksichtigen und bei der 
Prognose auch lokale Wetterbeobachtungen mit heranzuziehen. 

Literatur zu Abschnitt 73. 
Allgemeines liber die synoptische Prognosenpraxis bei: BALDIT 1923, GEORGI! 1924, 

DE~~NT 1926, GEORGII 1927, SCHINZE 1932 (4), BERGERON 1934 (1), V. MIEGHEM 1936. 
Uber kinematische Berechnungen (ANGERVO, GIAO, WAGEMANN, PETTERSSEN) siehe 

Literatur zu Abschnitt 2. 
Uber lokale Wetterzeichen und die Verwertung lokaler Angaben fUr die Wetter

prognose siehe: R. SCHNEIDER 1917, BROUNOW 1924, WANGENHEIM 1925, DJUBJUK 1932. 
Von MICHELSON stammt eine Sammlung wissenschaftlicher Wetterregeln. 

74. Die Prognose des synoptischen Zustandes: 
II. Synoptische Regeln. 

a) Herkunft der aufzuzahlenden Regeln. 
Aus den Auseinandersetzungen des vorigen Abschnittes ergibt sich, daB ein 

groBer Teil des Inhaltes dieses Buches als Behelf fUr die Aufstellung synoptischer 
Prognosen dienen kann und soll. Die Verwertung des wissenschaftlichen Materials 
der Meteorologie fur prognostische Zwecke kann im allgemeinen nicht reglementiert 
werden, da jede konkrete Wetterlage individuell unter Berucksichtigung ihrer 
Geschlossenheit und Struktur sowie ihrer geographischen Bedingtheit beurteilt 
werden muB. Fur synoptische Einzelobjekte lassen sich jedoch einige prognostische 
(meist qualitative) Formeln aus dem oben erwahnten Material herausschalen. Diese 
synoptischen "Regeln" sind ihrem Wesen nach schematischer Natur und haben, wie 
erwahnt, nur beschrankte Giiltigkeit, d. h. sie treffen nur mit einer gewissen An
naherung und auch dann nicht immer vollig zu; die Ursa chen hierfur sind gleichfalls 
im vorhergehenden Abschnitt angefiihrt worden. 1m folgenden wird in aller
kurzester Form eine Ubersicht jener Regeln gegeben, welche tiber rein klimatologische 
Erwagung und uber die einfachste form ale Extrapolation hinausgehen. 

Die Grundlage dieser Ubersicht bilden frontologische Regeln, welche in den 
Arbeiten T. BERGERONS aus den Jahren 1928-1934 niedergelegt oder auf Grund 
dieser Arbeiten formuliert worden sind; einige Regeln stammen von J. BJERKNES, 
SOLBERG, PALMEN. Einige rein empirische Regeln ruhren von alteren Autoren her; 
es wurde indessen der Versuch gemacht, diese alten Regeln soweit wie moglich 
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frontologisch zu interpretieren. Einen besonderen Platz in der Ubersicht nehmen 
PETTERSSENS Regeln ein, die vor kurzem auf theoretischem Weg, aus Gleichungen 
fUr die Geschwindigkeit und die Beschleunigung der Bewegung und Entwicklung 
von Drucksystemen und Fronten abgeleitet worden sind. Einige alte empirische 
Regeln (z. B. von GUILBERT) finden ihre Erklarung in den Regeln PETTERSSENS. 

SchlieBlich ist noch eine Reihe von Regeln aufgenommen worden, welche sich 
aus der mit der "Hohenwetterkarte" gemachten Erfahrung ergeben haben (SCHERHAG 
und RODEWALD), sowie die Tropopausenregel von ERTEL. 

b) Regeln fiber Luftmassen. 

1. Wenn sich eine Luftmasse tiber eine kaltere Unterlage hinwegbewegt, so 
nimmt die StabiIitat ihrer Schichtung zu. 

2. Wenn sich eine Luftmasse tiber eine warmere Unterlage hinwegbewegt, so 
nimmt die Labilitat ihrer Schichtung zu. 

3. Eine Luftmasse wird beim Ubertritt vom Meer auf das Festland im Winter 
stabiIer, im Sommer labiler; beim Ubertritt vom Festland auf das Meer ist das 
Entgegengesetzte der Fall. 

4. Bei unveranderter Temperatur der Unterlage nimmt die StabiIitat einer 
Luftmasse zu, wenn sich diese von Stiden nach Norden bewegt, und sie nimmt ab, 
wenn sich die Luftmasse von Norden nach Stiden bewegt. 

5. Die vertikale Machtigkeit einer Masse polarer oder arktischer Luft nimmt 
im Verlauf ihrer Bewegung von Norden gegen Stiden abo 

6. Die Stabilitat der Luftmasse in einer stationaren festlandischen Antizyklone 
nimmt im Herbst und Winter von Tag zu Tag zu, im Frtihjahr und Sommer abo 

7. In einer sich verstarkenden stationaren Antizyklone verstarken und senken 
sich die Schrumpfungsinversionen und hemmen die Konvektion. 

8. Je stationarer das barische (und kinematische) Feld, desto mehr entsprechen 
die Stromlinien den wirklichen Luftbahnen. 

9. Je stabiIer eine Luftmasse ist, desto mehr trachtet sie orographische Hinder
nisse in horizontaler Richtung zu umflieBen. 

c) Regeln fiber die Bewegung der Fronten. 

10. Die Geschwindigkeit einer Front entlang der Achse x (welche zur Front 
senkrecht steht) wird nach PETTERSSEN durch folgende Gleichung ausgedrtickt: 

OPl oPa 
C _ fit-at 

t - - oPl 0Pa' 
aw-aw 

wo ~~~ die Drucktendenz, ~: die Komponente des Druckgradienten entlang der 

Achse x bedentet; die Indizes 1 nnd 2 bedeuten die Luftmassen vor der Front und 
hinter der Front. 

II. Die Beschleunigung einer Front entlang der zur Front senkrechten Achse x 
wird nach PETTERSSEN durch folgende Gleichung ausgedrtickt: 

.( oa pi _ oa p.!.) + 2 0 (~~ _ ~~_) + 0 2 ( 02Pl _ o2Pa ) 
ota ot2 t ax at ax at f oxa ox2 

At = - OPl oPa ' 
ax -aw 

02p 
wo 7it2 die lokale Anderung der Drucktendenz mit der Zeit (Krtimmung der Baro-

29· 
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graphenkurve), -£:-~t die Komponente des isallobarischen Aszendenten entlang der 

Achsex, ~~~ die Kriimmung des Druckprofils entlang der Achse x bedeutet. 

Falls es sich nicht um eine scharfe Front, sondern urn eine Frontalzone handelt, 
werden die Differenzen in den oben angefUhrten Gleichungen gieich Null, und die rechten 

Seiten der Gleichungen nehmen die unbestimmte Form ~ an. Es konnen dann zur 

Bestimmung der Geschwindigkeit und Beschleunigung der Front die spater angefUhrten 
Gleichungen fiir die Geschwindigkeit und Beschleunigung der Achse eines Drucktroges 
benutzt werden (Regeln 62, 63). 

12. Die Front schreitet ungefahr mit der Geschwindigkeit der zur Front senk
rechten Komponente des Gradientwindes in der Kaltluft fort. 

13. Die Front schreitet ungefahr ·mit der Geschwindigkeit der zur Front senk
rechten Windkomponente in der Kaltluft oberhalb des Reibungsniveaus (d. i. in 
einer Rohe von 500-1000 m) fort. 

Bei Anwendung dieser beiden RegeIn auf die Warmfront muJ3 die Moglichkeit der 
Ausbildung einer Kaltlufthaut beriicksichtigt werden, bei deren Vorhandensein die Be· 
wegung der Frontlinie am Erdboden hinter der Verlagerung der ganzen Frontflache 
zuriickbleiben kann. Die Zerstorung dieser Haut kann urngekehrt veranlassen, daB die 
Frontlinie am Boden rascher vorriickt ais es der Verlagerung der ganzen Frontflache 
entspricht. . 

AuBerdem konnen diese RegeIn prognostisch nur auf solche Fronten angewendet 
werden, die langere Zeit hindurch ihren Charakter (den einer Warm· oder Kaltfront) 
nicht andern, wobei die Stromungen entlang der Front mehr oder weniger stationar 
sind. Falls eine Wellenbewegung an einer quasistationaren Front vorliegt, so konnen 
diese RegeIn in jedem gegebe'nen Augenblick auf jeden Frontabschnitt angewendet 
werden. Beim Fortschreiten der Welle entlang der Front andert sich die Verteilung der 
Stromungen im Bereich eines jeden Frontabschnittes allerdings sehr rasch, und damit 
wechselt auch der Charakter des gegebenen Frontabschnittes selbst. 

14. Eine Front bewegt sich um so rascher, von je mehr Isobaren sie geschnitten 
wird. 

15. Eine zu den Isobaren parallele Front verlagert sich allmahlich gegen das 
Gebiet der starksten negativen Drucktendenzen; im Fall einer gleichmiiBigen Ver
teilung der Tendenzen bleibt sie stationar (PETTERSSEN). 

16. Eine Front, entlang welcher die Drucktendenzen eine Diskontinuitat auf
weisen, kann nicht stationar sein (PETTERSSEN). 

17. Eine Front bewegt sich um so rascher, je groJ3er die negativen Druck
tendenzen an ihrer Vorderseite (Fall einer Warmfront) oder die positiven Druck
tendenzen ihrer Riickseite (Fall einer Kaltfront)l sind. 

18. Eine rasch fortschreitende Front wird im Druckfeld durch eine schwach 
ausgepragte Rinne gekennzeichnet, da ihre Geschwindigkeit im umgekehrten Ver
haltnis steht zur Diskontinuitat des Druckgradienten (PETTERSSEN). 

19. Eine stationare Front fallt gewohnlich mit einem scharf ausgepragten Trog 
im Druckfeld zusammen. 

20. In antizyklonalen Gebieten streben die Fronten einem stationaren Zu
stand zu. 

21. Nahert sich eine Okklusionsfront von Westen her einer stationaren konti
nentalen Antizyklone, so verlangsamt sich ihre Fortbewegung. 

1 Hier sei an eine Faustregel fUr die Geschwindigkeit von Boenfronten erinnert, die 
SCHMIDT 1911 auf experimenteller Grundlage gefunden hat. Sie Iautet c = 32 VLip km/h, 
wo LI p der plotzliche Druckanstieg der Barographenkurve beim Passieren der Bo (in mm) 
ist. 
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d) Regeln iiber die Entwicklung der Fronten. 

22. Eine Front entsteht oder verscharft sich im Deformationsfelde von Stro
mungen, wenn die Schrumpfungsachse des Feldes mit den Isothermen einen Winkel 
von mehr als 45 0 einschlieBt. 

23. Eine Front lOst sich im Deformationsfeld von Stromungen auf, wenn die 
Schrumpfungsachse des Feldes mit den Isothermen einen Winkel von weniger als 
45 0 einschlieBt. 

24. In antizyklonalen Gebieten losen sich die Fronten auf. 
25. Wenn die Kaltluft links von der allgemeinen Stromung liegt, so verschiirft 

sich die Front in ihrem unteren Teil. 
26. In einer allgemeinen Weststromung mit normaler Temperaturverteilung 

(Norden kalt, Sliden warm) ist die Front besonders dauerhaft. 
27. Wenn die Kaltluft rechts von der allgemeinen Stromung liegt, so lOst sich 

die Front in ihrem unteren Teil auf. 
28. Innerhalb einer allgemeinen Weststromung mit abnormaler Temperatur

verteilung (Norden warm, Sliden kalt) ist die Lebensdauer einer Front am ge
ringsten. 

29. Eine zur allgemeinen Stromung senkrecht verlaufenrle Front kann sich 
leicht auflosen. 

Hier seien zwei einfache Regeln PETTERSSENS aus seinen Untersuchungen tiber die 
Theorie der Frontogenese und Frontolyse eingefUgt: 

30. Eine FJ"ont, die sich einem Tiefdrucktrog niihert, verschiirft sich. 
31. Eine Front, die sich vom Tiefdrucktrog entfernt, lOst sich auf. 
32. In einer Zyklone erfahren am leichtesten der nordliche Teil der Warmfront 

und der slidliche Teil der Kaltfront eine Verscharfung; der slidliche Teil der Warm
front und der nordliche Teil der Kaltfront dagegen eine Auflosung (PETTERSSEN). 

33. Eine stationare Front verscharft sich, wenn die isallobarischen GradienteIi 
gegen die Front gerichtet sind; sie lOst sich auf, wenn sie von der Front weg gerichtet 
sind (PETTERSSEN). 

34. Eine rasch wandernde Kaltfront neigt zur Auflosung. 
35. Eine Kaltfront, die sich einer Gebirgskette nahert, kann sich verscharfen. 
36. Eine Front kann innerhalb einer Luftmasse entstehen, wenn die Luft dem 

Rand einer Eisdecke oder einer anderen Grenze in den thermischen Eigenschaften 
der Unterlage entlang weht. 

37. Eine Front kann innerhalb einer Luftmasse entstehen, wenn die Luft an 
einer Bergkette aufsteigt und sich dabei infolge Ausscheidens von Niederschlagen 
abklihIt.1 

38. Gebirgsketten wirken im allgemeinen hemmend auf die Fortbewegung aller 
Fronten. Die Verzogerung ist um so groBer, je hoher das Hindernis ist und je 
weniger hoch die Front selbst reicht. 

39. Eine rasch fortschreitende Kaltfront liberschreitet ein nicht zu hohes 
Hindernis ohne besondere Deformation. 

40. Schreitet eine Kaltfront langsam gegen ein senkrecht zu ihr verlaufendes 
Gebirgshindernis fort, so entsteht eine orographische Okklusion. 

41. An einer Warmfront, welche durch ein Gebirgshindernis aufgehalten wird, 
kann eine erzwungene Wellenstorung entstehen, die sich gegebenenfalls spater zu 
einem Wirbel entwickelt. 

1 Kaltfronten von beschrankter Ausdehnung konnen auch durch die Niederschlags
abkiihlung heftiger Regenschauer entstehen, die sich innerhalb einer instabilen Luft
masse ausbilden. 
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e) Regein iiber die Bewegung der Zykionen und Antizykionen. 

42. Entsprechen Frontverlauf sowie Temperatur- und Stromungsverteilung dem 
Normalfall (Frontverlauf von West nach Ost, tiefere Temperatur nordIich der 
Front, Warmluftstromung aus Westen), so verlauft die Bahn jeder neuen 
Zyklone derselben Serie siidIicher als die Bahn der vorhergehenden Zyklone. 

43. Die durchschnittIiche Dauer des Voriiberzuges von Polarfrontserien und der 
Zeitraum zwischen den Einbriichen der sie abschlieBenden kalten Antizyklonen be
tragt 51/2 Tage. 

44. Wenn man - in der Richtung der warmen Stromung bIickend - die Warm· 
luft rechts von der Front hat, so ist die Frontalwelle ein Schnellaufer; Iiegt jedoch 
die Warmluft links von der Front, so ist die Welle quasistationar. 

45. Eine stabile schnellaufende Frontalwelle schreitet der Front entlang in der 
Richtung der warmen Stromung fort. 

46. Eine junge Zyklone pflanzt sich in der Richtung der Isobaren des Warm
sektors fort. 

Hierbei ist zu beachten, daJ3 sich die anfanglich geraden Isobaren des Warmsektors 
wiihrend der Vertiefung der Storung zyklonisch kriimmen konnen. 

47. Eine okkludierte Zyklone wandert in der Richtung der Isobaren ihres 
warmsten Teiles (des "falschen" W armsektors). 

48. Nach der Okklusion weist die Bahn der Zyklone das Bestreben auf, 
nach links abzubiegen. 

49. Die Zyklonen und Antizyklonen, welche die obere Troposphare nicht er
reichen (junge, bewegliche Gebilde), verlagern sich in der Richtung der allgemeinen 
Luftstromung in den mittleren und oberen Schichten der Atmosphare (der sog. 
"Fiihrungsstromung" oder "Grundstromung") oder in der Richtung der Isobaren 
im Niveau von 5000 dyn. m oder in der Richtung der Isohypsen der isobaren 
Flache von 500 mb. 

50. Die mittlere Geschwindigkeit schnellaufender Frontalwellen in Europa ist 
nach PALMEN gegeben durch die Gleichung: 

V = 4,2 + 0,7 v + 3,0 V L1 T misek, 
wo v die mittlere, in Anemometerhohe festgestellte Windgeschwindigkeit der 
Warmluftstromung in Sekundenmetern, L1 T die Temperaturdifferenz in Graden 
zwischen der Warm- und Kaltluftstromung bedeutet. Die Fortpflanzungsgeschwin
digkeit ist um so groBer, je groBer die Geschwindigkeit der Warmluftstromung 
und je groBer der Temperatursprung ist. 

51. Eine analoge Gleichung fiir junge Zyklonen lautet: 

V = 0,8 + 0,6 v + 2,6 VJp mjsek. 

52. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit einer raschlaufenden stabilen Welle ist 
groBer als die Fortpflanzungsgeschwindigkeit einer sich verwirbelnden Zykione. 

53. Bis zum Augenblick der Okklusion nimmt die Fortpflanzungsgeschwindig
keit der Zyklone zu. 

54. Nach eingetretener Okklusion nimmt die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der 
Zyklone ab (die Zyklone nahert sich dem stationaren Zustand). 

55. Die zwischen den Zyklonen liegenden Hochdruckriicken und Antizyklonen 
wandern im allgemeinen mit derselben Geschwindigkeit und in derselben Richtung 
wie die Frontalzyklonen. 

56. Antizyklonen, die eine Serie abschlieBen, haben eine siidwarts gerichtete 
Bewegungskomponente. 

57. Wenn eine Zyklone regeneriert (beim Einbruch kalter Luftmassen von 
fernher), so vergroBert sich ihre Fortpflanzungsgeschwindigkeit. 
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In der Folge geben wir PETTERSSENS Gleichungen und Regeln: 

58. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit 0 eines Druckzentrums wird durch 
folgende Gleichungen ausgedriickt: 

o - P101. 0 _ POll 

'" - PZOO ' 'II - POlO' 

wobei die Koordinatenachsen den Verbindungslinien maximaler bzw. minimaler 
Kriimmung entsprechen (bei Kreisisobaren also beliebig gewahlt werden konnen). 

In diesen Gleichungen ist: 
azp 

PIOI = ax Tt = die Komponente des isallobarischen Aszendenten entlang der 

Achse x; 
a2 p 

P200 = axz die Kriimmung des Druckprofils entlang der Achse x; 
azp 

POll = ay Tt = die Komponente des isallobarischen Aszendenten entlang der 

Achse y; 
a2 p 

P020 = ay2 - die Kriimmung des Druckprofils entlang der Achse y. 

Die Ableitungen P10l' PZOO usw. werden hier sowie auch in den nachfolgenden Glei
chungen durch numerische Differenzierung, d. h. nach Ausmessungen auf der Karte und 
aus den Tendenzen bestimmt (siehe Abschnitt 70). 

59. Die Fortpflanzungsbeschleunigung A des Druckzentrums wird durch 
folgende Gleichungen ausgedriickt: 

A - P102 + 2 0", PZ01. A _ Pm + 2 0 y P021 

'" - P200 ' 'II - P020 

Die Bedeutungen 0"" 0'11' P200' P020 entsprechen jenen in der vorhergehenden 
Regel; 

PI02 = a:a:t2 = die zeitliche Veranderung der Komponente des isallobarischen 

Aszendenten entlang der Achse x; 
aap 

P201 = ax2Bt = die Kriimmung des Tendenzprofils entlang der Achse x; 
asp 

Pm = ayat2 = die zeitliche Veranderung der Komponente des isallobarischen 

Aszendenten entlang der Achse y; 
asp 

P021 = ay2 at = die Kriimmung des Tendenzprofils entlang der Achse y. 

Diese vier letzten Ableitungen dritter Ordnung werden aus den Isobaren und Ten
denzen auf der Karte gemaLl den Angaben in Abschnitt 70 bestimmt. 

60. Die Verlagerung S des Druckzentrums wird (bei Voraussetzung gleichmaJ3ig 
beschleunigter Bewegung) durch folgende Gleichungen ausgedriickt: 

S", = O",t + ~ A",t2, 

Sy = O'llt + ~ A'IIt2, 

wo t den Zeitraum bedeutet, auf welchen sich die Prognose erstreckt. 
Die Langeneinheit ist beliebig, die Zeiteinheit betragt drei Stunden. 
61. Der Winkel e zwischen der Achse x und der Bahn des Druckzentrums 

wird aus folgender Gleichung bestimmt: 

tg e = _--"P....:O~1l'-'P'-'2"'-OO"
P10l P020 
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und fur ein Zentrum mit Kreisisobaren 

tg e = -=POll . 
PIOI 

Die Bedeutung der Ableitungen erhellt aus dem Obigen. 
62. Die Geschwindigkeit der Achse eines Troges (eines Keiles) wird durch 

folgende Gleichung ausgedruckt: 

C - PIOI 
L--~-, 

P200 
wo PIOI = o~~t = die Komponente des isallobarischen Aszendenten entlang der 

Achse x oder annahemd die Differenz der Tendenzen vor und hinter der Achse des 
Troges; 

P200 = ~~ = die Krummung des Druckprofils entlang der Achse x. 

Uber die graphische Bestimmung dieser Werte siehe Abschnitt 70. 

63. Die Beschleunigung der Achse eines Troges (bzw. eines Keiles) ergibt sich 
aus folgender Gleichung: 

A PI02 P200 - 2 PIOI P20I 
L = - p2200 ' 

wo PI02 = O!3:t2 = die zeitliche Differenz der Tendenzen vor und hinter der Achse 

des Troges; 

P201 = o!:~t = die Differenz der Komponenten des isallobarischen Aszendenten 

vor und hinter der Achse des Troges entlang der Achse x. 
Die Bedeutung der ubrigen Ableitungen ist fruher angegeben worden. 

Uber die Bestimmung dieser Werte nach den Karten siehe Abschnitt 70. 

Die nachfolgenden Regeln steIlen Folgerungen aus den Grundgleichungen PETTERSSE~S 
vor: 

64. Ein zyklonales Zentrum mit nahezu kreisformigen Isobaren schreitet in der 
Richtung des isallobarischen Gradienten fort. 

65. Ein antizyklonales Zentrum mit nahezu kreisformigen Isobaren schreitet in 
der Richtung des isallobarischen Aszendenten fort. 

66. Ein zyklonales oder antizyklonales Zentrum mit nahezu kreisfOrmigen 
Isobaren schreitet senkrecht auf die durch das Zentrum verlaufende Isallobare fort. 

Praktisch werden fUr aIle vorstehenden Regeln dreistiindige IsaIlobaren genommen. 
Da die vektorieIle Differenz zwischen dem geostrophischen und dem wirklichen Wind 

in die Richtung des isaIlobarischen Gradienten faIlt (BRUNT und DOUGLAS),I so folgen 
aus den Regeln 65 und 66 folgende zwei Regeln: 

67. Ein zyklonales Zentrum mit nahezu kreisformigen Isobaren wandert auf das 
Gebiet unternormaler Windstarken zu. 

68. Ein antizyklonales Zentrum mit nahezu kreisformigen Isobaren wandert von 
dem Gebiet ubemormaler Windstarken weg. 

Die Regel 67 hat bereits einen Vorlaufer in folgender Regel GUILBERTS: 

69. Eine Depression pflanzt sich in der Richtung des Gebietes des "geringsten 
Widerstandes" fort, d. i. des Gebietes mit zu schwa chen oder uberhaupt mit schwa
chen und divergierenden Winden. 

I Dieser Satz ist jiingst von PHILIPPS 1939 (2) dahin abgeandert worden, daB die 
genannte vektorieIle Differenz in eine Zwischenrichtung zwischen die Richtung des 
isaIlobarischen Gradienten und jene des Isallobarenverlaufes fiiIlt. 
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1m Zusammenhang mit der Regel 69 steht auch eine andere GUiLBERTsche Regel: 

70. Eine Depression mit zu starkem Wind (am Erdboden) an der Vorderseite 
wird stationar und erlischt rasch. 

Ais Winde normaler Starke bezeichnet GUILBERT diejenigen Winde, deren Starke 
durch folgende Gleichung ermittelt wird: 

V = 2g, 
wo g den Gradienten in Millimetern pro Aquatorgrad und V die Windstarke nach der 
Beaufort-Skala bedeutet. "Zu schwache" bzw. "zu starke" Winde sind diejenigen, fUr 
welche statt 2 ein kleinerer bzw. gro.l3erer Koeffizient einzusetzen ist. 

71. Die Geschwindigkeit eines Druckzentrums mit nahezu kreis£ormigen Isobaren 
ist dem isallobarischen Gradienten proportional und der Kriimmung des Druck-

profils (d. i. P200 = :2~; siehe Abschnitt 70) umgekehrt proportional. 

72. Druckzentren mit einem kraftigen barischen Gradienten schreiten langsam 
fort. 

73. Druckzentren mit einem kleinen barischen und mit einem kleinen isallo
barischen Gradienten schreiten rasch fort. 

74. Ein Druckzentrum bleibt stationar, wenn die Tendenz nach allen Richtungen 
hin gleich verteilt ist. 

75. Die Bewegungsrichtung eines Drucksystems mit nicht kreisformigen Isobaren 
liegt zwischen der Richtung des isallobarischen Gradienten (Aszendenten) und jener 
der groBten Achse des Systems, und zwar um so naher an diese Achse, je mehr die 
Isobaren des Systems auseinandergezogen sind. 

76. Ein Drucksystem mit stark auseinandergezogenen Isobaren bewegt sich 
meist der langsten Symmetrieachse entlang. 

77. Ein zyklonisches Zentrum erfahrt eine Beschleunigung, wenn die Kriimmung 

des Tendenzprofils (P201 = o::~t) antizyklonal, und eine Verzogerung, wenn sie 

zyklonal ist. 
78. Ein antizyklonisches Zentrum erfahrt eine Beschleunigung, wenn die Kriim

mung des Tendenzprofils zyklonal, und eine Verzogerung, wenn sie antizyklonal ist. 
79. Ein Druckzentrum erfahrt keine Beschleunigung, wenn sein Tendenzprofil 

keine Kriimmung aufweist. 

Die Regeln 76 bis 79 sind auf jede Koordinatenachse anwendbar. 

80. Die Beschleunigung von Zentren mit kreisformigen Isobaren Kann in be
liebiger Richtung erfolgen. Solche Zentren haben oft gekriimmte Bahnen. 

81. Die Beschleunigung von Zentren mit stark auseinandergezogenen Isobaren 
erfolgt vorzugsweise in der Richtung der langsten Achse. 

82. Zentren mit stark auseinandergezogenen Isobaren haben geradlinige 
Bahnen, da sowohl die Geschwindigkeit als auch die Beschleunigung in die Richtung 
der langsten Achse faUt. 

83. Drucksysteme mit einem sehr kraftigen barischen Gradienten erfahren nur 
geringe Beschleunigungen. 

84. Drucksysteme mit einem sehr kraftigen barischen Gradienten schreiten nur 
langsam fort oder bleiben stationar. 

Aus der synoptischen Praxis hat sich noch eine Reihe empirischer Regeln ergeben, 
welche die Bewegung der ZykIone mit der VerteiIung und dem Gang der meteorologischen 
Elemente in ihrem Gebiet verkniipfen. Die im folgenden angefUhrten RegeIn sind meist 
mehr oder weniger indirekte Folgerungen aus den oben angefUhrten frontologischen oder 
kinematischen Regein. 

85. Eine absterbende Zyklone schreitet langsamer fort als eine sich vertie£ende. 
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86. LaBt sich im Bereich einer Zyklone auf der Karte sowohl eine Zone mit 
einem deutlichen Maximum als auch eine Zone mit einem deutlichen Minimum der 
Temperatur unterscheiden, so verlagert sich die Zyklone senkrecht zur Verbin. 
dungslinie dieser beiden Temperaturextreme (d. h. senkrecht zum Temperatur
gradienten). 

87. Eine Zyklone schreitet im Lauf des weiteren Tages in der Richtung der 
Morgenisothermen fort, die hohere Temperatur rechts lassend und etwas nach links 
von ihnen abweichend (BROUNOW). 

88. Eine Depression sucht eine benachbarte stationare Antizyklone im Sinn 
der Uhrzeigerbewegung zu umkreisen. 

89. Eine am Rand einer machtigeren (namentlibh einer wenig beweglichen) 
Zyklone entstandene StOrung sucht diese gegen den Sinn der Uhrzeigerbewegung 
zu umkreisen. 

90. Zwei zyklonale StOrungen von ahnlicher Machtigkeit umkreisen einander 
gegen den Sinn der Uhrzeigerbewegung. 

91. Eine Depression sucht eine ausgedehnte Zone hoher Temperaturen so zu 
umkreisen, daB diese rechts von ihrer Bahn bleibt. 

92. Das Zentrum einer Antizyklone verlagert sich in derjenigen Richtung, in 
welcher die Temperatur am raschesten sinkt (BROUNOW). 

93. Ein Tiefdruckauslaufer schreitet mit Vorliebe in 24 Stunden nach der Statte 
des ihm vorangehenden Hochdruckkeiles und dieser nach der Statte des ihm voran· 
gehenden Tiefdruckauslaufers fort. Daneben findet sich noch ziemlich haufig eine 
doppelt so schnelle Verlagerung, letztere von Keil zu Keil und von Tiefdruck· 
auslaufer zu Auslaufer. Dasselbe gilt auch fiir das Fortschreiten von Tiefdruck. 
und Hochdruckgebieten, die nicht als Auslaufer auftreten (GUILBERT. GROSSMANN). 

94. Eine Zyklone, die ohne Veranderung ihrer Tiefe fortschreitet, bewegt sich 
annahernd der Verbindungslinie der groBten positiven mit den groBten negativen 
Tendenzen entlang (parallel). Siehe Regel 64. 

95. Das Zentrum einer Zyklone bewegt sich nicht auf das Zentrum des Druck· 
fallgebietes zu, sondern weicht von ihm etwas nach links abo 

96. Sind die Drucktendenzen um den Tiefdruckkern herum symmetrisch ver· 
teilt, so also, daB das Fall. oder Steiggebiet mit der Zyklone konzentrisch ist, so hat 
die Zyklone stationaren Charakter. 

Bei Benutzung der Drucktendenzen mtissen nach Moglichkeit der Tagesgang des Luft· 
drucks und allgemeine langsame Druckiinderungen tiber gro13em Gebiet, die nicht mit 
der frontalen Zyklogenese zusammenhiingen, eliminiert werden. 

Von SCHERHAG stammen folgende neuere RegeIn: 

97. Eine Zyklone wird um so rascher heranziehen, je schneller die Komponente 
des Geschwindigkeitsquadrats in der Windrichtung yom Kerngebiet aus zur Vorder· 
seite hin abnimmt. 

98. Bei einer starken Hohenstromung auf der AuBenseite einer Zyklone wird 
sich diese nicht nahern, wenn die Luftbewegung zum Kerngebiet hin nicht weiter 
zunimmt. 

99. Fallt die Hohendivergenz (in den mittleren Schichten der Troposphare) mit 
dem Tiefdruckkern zusammen, so bleibt die Zyklone stationar. 

100. Fallt die Hohenkonvergenz mit dem Hochdruckkern zusammen, so bleibt 
die Antizyklone stationar. 

Die Divergenz und Konvergenz der oberen Stromungen lii13t sich aus dem Isobaren
verlauf in der Hohe (z_ B. in 5000 dyn. m oder aus dem Verlauf der Isohypsen der 
isobaren Fliiche von 500 mb) oder aus dem Isothermenverlauf erschlie13en; vgl. Ab
schnitt 16 d. 

Es sei hier noch auf die Tropopausenregel ERTELS tiber Zyklonenbewegung am Schlu13 
dieser Regelsammlung verwiesen. 
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f) Regeln liber die Entwicklung der Luftdruckgebilde. 

101. Neubildungen von Storungen sind in jenem Gebiet zu erwarten, durch das 
eine Hauptfront verlauft. Auch an hinreichend scharf ausgepragten und langen 
Okklusionsfronten konnen Wellenstorungen entstehen. 

102. Hinter einer Zyklone mit einem abgebogenen Okklusionsende entsteht oft 
an der noch nicht okkludierten Kaltfront eine Wellenzyklone. 

103. Am Okklusionspunkt konnen sekundare Storungen entstehen. 
104. Besonders wahrscheinlich ist Wellenbildung an einer Front, welche zwei 

Luftstrome westlicher Richtung voneinander trennt (kalte Luft im Norden). 
105. Je groBer die Lange einer Frontalwelle, desto wahrscheinlicher ist es, daB 

diese Welle labil ist. Wellen von weniger als 1000 km Lange sind meist stabil. 
106. Hinreichend lange Wellen sind labil, wenn der Windsprung entlang der 

Front, ausgedriickt in Sekundenmetem, groBer ist als der doppelte Temperatur
sprung, normale Luftmassenschichtung vorausgesetzt. 

107. Unter sonst gleichen Bedingungen sind die Wellenstorungen urn so labiler, 
je labiler die vertikale Schichtung der durch die Front getrennten Luftmassen ist. 

108. Je steiler die Neigung der Frontfliiche ist, urn so labiler sind die frontalen 
Storungen (die kritische Neigungsgrenze liegt urn 1: 150). 

109. Storungen an der Polarfront sind im allgemeinen haufiger labil als St<>
rungen an der Arktikfront. 

1l0. Ein Druckfallgebiet (Gebiet negativer Tendenzen) in irgendeinem Abschnitt 
der Hauptfront (und das mit ihm zusammenhangende Steiggebiet) ist das erste 
Anzeichen fUr die Entstehung einer neuen Storung. Das Stadium einer jungen 
Zyklone (labilen Welle) dauert selten mehr als 24 Stunden. 

Ill. Die Storung vertieft sich unter Verengung des Warmsektors bis zur Okklu
sion.1 Nach der Okklusion hort die Vertiefung der Zyklone auf und es beginnt deren 
AusfUllung, wofem sich nicht ein "falscher" Warmsektor ausbildet (was in der kalten 
Jahreszeit bei den atlantischen Polarfrontzyklonen haufig genug der Fall ist). 

Il2. Feuchtlabilitat der Luftmasse im "falschen" Warmsektor begiinstigt die 
Vertiefung der Zyklone. 

Il3. Eine absterbende Zyklone vertieft sich von neuem, wenn eine frische 
Kaltluftmasse in ihr Gebiet eindringt. 

Il4. Eine Zyklone vertieft sich, wenn die Labilitat ihrer Luftmassen zunimmt. 
Daher konnen sich Zyklonen im Winter beim Ubertreten yom Festland aufs Meer, 
im Sommer beim Ubergang yom Meer aufs Festland vertiefen. 

Il5. Die Druckdepression betragt in einer Frontalwelle (auch einer labilen Welle 
im ersten Entwicklungsstadium) nicht mehr als 10 mb, in einer jungen Zyklone 
nicht mehr als 15-20 mb im Vergleich zur barischen "Unterlage". Tiefere Depres
sionen, die nicht mehr lange lebensfahig sind, findet man meist an Okklusionen. 

Il6. In einer Zyklone, die ihre Intensitat nicht wesentlich andert, liegen die 
Gebiete positiver und negativer Tendenzen ex:zentrisch im vorderen und riickwiirtigen 
Teil des Tiefs. In einer sich vertiefenden Zyklone erfaBt das Gebiet des Druck
falls auch den mittleren Teil der Zyklone. In einer sich ausfUllenden Zyklone 
wird der mittlere Teil von dem Steiggebiet erfaBt. 

1 Demgegeniiber unterscheidet G. POGADE 1938 zwischen Warmsektorzyklonen, die 
sich vertiefen, und solchen, die sich auffiillen; er findet folgende Regel: ,,1st der horizontale 
Temperaturgegensatz auf der Riickseite des Tiefs groJ3er als auf der Vorderseite -
und das ist der N orma,lfall -, so vertieft sich die Zyklone. 1st dagegen das Temperatur
gefiille auf der Vorderseite am starksten, so wird sich das Tief auffiillen." Wesentlich 
ist nicht die Bodentemperatur, sondern die tropospharische Mitteltemperatur, wobei 
dann der Unterschied zwischen beiden Typen mit Hilfe des SCHERHAGSchen Divergenz
satzes erklart werden kann. 
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117. Eine siidwarts vordringende, serienabschlieBende Polarluftantizyklone 
verstarkt sich, wahrend sich gleichzeitig die subtropische Antizyklone abschwacht. 
Dasselbe geschieht, wenn eine neue Arktikluftantizyklone gegen eine kontinentale 
Antizyklone vordringt. 

118. Eine Antizyklone, der sich eine Kaltfront (oder ein VorstoB frischer Kalt
luft) nahert, schwacht sich abo 

1m folgenden seien weitere Gleichungen und Regeln PETTERSSENS angefiihrt: 

119. Die Geschwindigkeit der Vertiefung (oder Ausflillung) eines Drucksystems 
wird in allgemeiner Form durch folgende Gleichung ausgedriickt: 

op op 
-(ft = -Be- + CvP, 

wo C die Geschwindigkeit des Systems, ~~ die Drucktendenz an einem bestimmten 

Ort bedeutet; ~t kann als Drucktendenz, abgelesen an einem mit dem System 

mitbewegten Barographen betrachtet werden; \lP ist der Aszendent des Drucks. 
120. Die Geschwindigkeit der Vertiefung (Ausfiillung) des Druckzentrums ist: 

op op 
ot = Tt, 

somit gleich der Drucktendenz im Zentrum. 
121. Die Beschleunigung der Vertiefung (Ausfiillung) des Druckzentrums ist: 

oZp oZp pZIOl pZOll 

~:i- otZ - PZOO - Po~;-, 

wo 
oZp . 

PIOI = 8:iat = dIe Komponente des isallobarischen Aszendenten langs der 

Achse x; 
oZp 

P200 = OXZ = die Kriimmung des Druckprofils langs der Achse x; 

oZp . 
POll = oyat = dIe Komponente des isallobarischen Aszendenten langs der 

Achse y; 

P020 = ~~- = die Kriimmung des Druckprofils langs der Achse y. 

122. Das AusmaB der Vertiefung (Ausfiillung) des Zentrums wahrend der Zeit t 
ist: 

LIp = ~ t + _~ ( ~P- _ pZIOl _ P-=-Oll_) t2• 
ot 2 ot2 P200 P020 

Die nachfolgenden Regeln stellen Folgerungen aus den Hauptgleichungen PETTERSSENS 
dar: 

123. Die Geschwindigkeit der Vertiefung (Ausfiillung) langs der Linie, welche 
durch das Zentrum senkrecht auf seine Bewegungsrichtung verlauft, ist gleich 
der Drucktendenz. 

124. Ein zyklonales Zentrum vertieft sich (fliIlt sich aus), wenn die Null-Isallo
bare hinter (vor) der Linie liegt, welche durch das Zentrum senkrecht auf seine 
Bewegungsrichtung verlauft. 

125. Ein antizyklonales Zentrum verstarkt sich (schwacht sich ab), wenn die 
Null-Isallobare vor (hinter) der Linie Iiegt, welche durch das Zentrum senkrecht 
auf seine Bewegungsrichtung verlauft. 

126. Ein Drucktrog vertieft sich, wenn die Null-Isallobare hinter der Trogachse 
verlauft. 
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127. Ein Drucktrog fiillt sich aus, wenn die Null-Isallobare vor der Trogachse 
verliiuft. 

128. Ein Hochdruckkeil schwacht sich ab, wenn die Null-Isallobare vor der 
Keilachse verHiuft. 

129. Ein Hochdruckkeil verstiirkt sich, wenn die Null-Isallobare hinter der 
Keilachse verlauft. 

130. Die Geschwindigkeit, mit der sich ein Warmsektor vertieft, ist gegeben 
durch die in ihm verzeichnete Drucktendenz. 

131. Die Drucktendenz im Warmsektor reprasentiert die Vertiefungsgeschwindig
keit in der Kaltluft in der Nane der Fronten. 

132. Eine Zyklone mit einem Warmsektor vertieft sich mit einer konstanten 
Geschwindigkeit, die gegeben ist durch die Drucktendenz am Scheitel des Warm
sektors. 

133. Eine junge Zyklone okkludiert nicht und vertieft sich nicht, wenn die 
Tendenz im Warmsektor gleich Null ist. 

134. Eine junge Zyklone okkludiert mit einer Geschwindigkeit, welche der 
negativen Tendenz im Warmsektor proportional ist. 

135. Eine junge Zyklone okkludiert mit einer Geschwindigkeit, welche der 
Vertiefun g des Drucksystems proportional ist. 

Weiter geben wir folgende Regeln GUILBERTS an: 
136. Eine Zyklone mit Winden, die im Verhiiltnis zum Gradienten zu stark 

sind, flillt sich mehr oder weniger rasch aus. 
137. Eine Zyklone, an deren Vorderseite der Wind im Verhaltnis zum Gradienten 

zu stark ist, flillt sich im Lauf der folgenden 24 oder sogar 12 Stunden aus und 
ihre Bewegung verlangsamt sich, manchmal bis zum volligen Stillstand (es kommt 
dann vor, daB die Zyklone sogar riicklaufig wird). 

138. Eine Zyklone mit zu schwachen Winden im Verhiiltnis zum Gradienten 
vertieft sich. 

Welche Winde bei GUILBERT normal und welche zu stark oder schwach im Ver
hiiltnis zum Gradienten genannt werden, ist bereits erwahnt worden. 

Wir fiihren noch eine GUILBERTsche Regel an: 
139. Wenn der Druckfall im Gebiet der Zyklone stark ist, die Winde aber 

schwach sind, so besteht Gefahr, daB sich die Zyklone in einen sehr tiefen Wirbel 
umwandelt. 

In diesem Fall gibt GUILBERT keine quantitative Bestimmung dafiir, welcher Wind 
bei einem bestimmten Druckfall als schwach anzusehen ist. 

Weiter sollen zwei neuere Regeln von SCHERHAG angeftihrt werden, welche die Ent
wicklung der Zyklonen und Antizyklonen in Beziehung set zen zu den Str6mungen in 
der freien Atmosphare. 

140. Eine Zyklone mit schwachen Hohenwinden wird sich auffiillen; eine Anti
zyklone mit, schwa chen Hohenwinden wird zerfallen. 

141. Eine Zyklone mit starken Hohenwinden bleibt entwicklungsfahig; eine 
Antizyklone mit starken Hohenwinden verliert nicht an Starke. 

g) Allgemeine Regeln betreffend die Druckanderungen. 
Zunachst fiihren wir die Formeln PETTERSSENS fiir die Geschwindigkeit und Be

schleunigung der Isobaren und Isallobaren an. 
142. Die Geschwindigkeit des Elementes einer Isobare in senkrechter Richtung 

auf dieselbe ist gleich dem negativen Betrag der Tendenz, multipliziert mit dem 
Abstand zwischen den benachbarten Einheitsisobaren: 

op 
Ci = -e(h. 

Die Geschwindigkeit ist positiv, wenn die Tendenz negativ ist und umgekehrt. 
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143. Die Beschleunigung des Elementes einer Isobare in senkrechter Richtung 
auf dieselbe wird durch folgende Gleichung bestimmt: 

A. = -P002 + 2 GiPIOl + Gi2p200 

• PIOO ' 

WO PIOO = :; = der Druckaszendent; P002 = ~2t~ = Krummung der Barographen-

k k " 02p 
urve (10 ale Anderung der Tendenz mit der Zeit); PIOI = ox ot = Komponente 

des isallobarischen Aszendenten senkrecht zur Isob~ue; P200 = ::; = Krummung 

des Druckprofils. 
144. Die Geschwindigkeit des Elementes einer Isallobare in senkrechter Richtung 

auf diesel be ist gleich der lokalen Anderung der Tendenz mit der Zeit (der Krummung 
der Barographenkurve) mit entgegengesetztem Vorzeichen, muItipliziert mit der 
Entfernung zwischen den benachbarten Einheitsisallobaren: 

02p 
CT =- ot2 h. 

Die Geschwindigkeit CT ist positiv, wenn die Isallobare antizyklonal gekrummt 
ist und umgekehrt. 

Ferner seien die theoretischen Regeln von EXNER und DEFANT angefUhrt, welche 
Temperatur und Druck miteinander verbinden unter der Voraussetzung, daJ3 die Druck
anderungen nur thermischer N atur sind als Folge von Advektion. 

145. Wind, der aus einem warmeren Gebiet weht, bedingt einen Luftdruckfall, 
Wind aus einem kalteren Gebiet einen Luftdruckanstieg. In beiden Fallen ist die 
Druckanderung urn so groBer, je bedeutender die horizontalen Druck- und Tempera
turgradienten sind und je mehr sich der Winkel, unter dem sich die Isobaren und 
Isothermen schneiden, einem rechten nahert (d. i. je zahlreicher die Parallelogramme 
sind, welche im gegebenen Gebiet durch die Isobaren und Isothermen gebildet 
werden). Verlaufen die Isobaren und Isothermen zueinander parallel, so wird sich 
der Druck im betreffenden Gebiet mit der Zeit nicht erheblich andern (EXNER 1906). 

Aus EXNERS Theorie tiber die thermischen Druckanderungen ergeben sich noch 
folgende drei Regeln, von welchen man beim Vorhandensein von Rohenmessungen Ge
brauch machen kann: 

146. Dreht der Wind mit der Rohe nach rechts von der Isobarenrichtung, so 
fallt der Luftdruck an dem betreffenden Ort; dreht er nach links, so steigt der 
Druck an (auf der nordlichen Ralbkugel). 

Es handelt sich in dieser und den nachsten zwei Regeln urn Winde, angefangen von 
einer Rohe von 500-600 m. In der tiefer liegenden Schicht dreht der Wind mit der 
Rohe immer nach rechts, indem er sich der Richtung der Bodenisobaren anzupassen 
sucht. 

Regel 146 kann auch in Form des folgenden Satzes ausgedriickt werden: 

147. Wo der Wind in der Rohe mit einer Komponente aus dem Tiefdruckgebiet 
an der Erdoberflache herausweht, faUt der Druck; wo er aus dem Rochdruckgebiet 
herausweht, steigt der Druck. 

148. Behalt der Wind diesel be Richtung bis zu einer betrachtlichen Rohe bei, 
so wird sich der Druck nicht oder nur wenig andern. 

149. Verlaufen die Stromlinien der Luft von einem Fallgebiet der Tempera
tur in ein Steiggebiet der Temperatur, so findet im letzteren eine Druckzunahme 
statt, die urn so groBer ist je groBer die isallothermische Differenz beider Gebiete; 
verlaufen jedoch die Stromlinien von einem Steiggebiet in ein FaUgebiet der 
Temperatur, so fallt der Druck im letzteren Gebiet [DEFANT (1910)]. 
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EXNERS und DEFANTS Regeln sind von den Autoren theoretisch begriindet worden. 
Diese Begriindung ist jedoch nicht hinreichend, da sie nur thermische Druckanderungen 
voraussetzt (siehe u. a. SMOLJAKOW 1933). 

150. Geschlossene Gebiete mit RegenfiUlen wahrend der vorhergehenden 
24 Stunden sind Gebiete mit Druckanstieg in den folgenden 24 Stunden. 

Nach BALDIT trifft diese Regel DEFANTS (1911) in Europa in 75 Fallen von 100 zu. 
Wir nennen noch zwei Regeln, welche HESSELBERG bei einem Versuch, die GUlL

BERTschen Regeln theoretisch zu begriinden, erhalten hat und die im allgemeinen den 
Regeln 136 und 138 analog sind: 

151. Wenn der Wind im Verhaltnis zum Gradienten stark ist und stark ab
gelenkt, so wird der vorhandene Gradient schwiicher (die Isobaren entfernen 
sich voneinander). 

152. Wenn der Wind im VerhiUtnis zum Gradienten schwach ist und wenig ab
gelenkt, so wird der vorhandene Gradient stiirker (die Isobaren niihern sich einander). 

Uber den GUlLBERTschen Begriff des zu starken und zu schwachen Windes im Ver
haltnis zum Gradienten ist bereits gesprochen worden. 

Weiter geben wir vier Regeln von SCHERHAG an, welche die Druckanderungen mit 
der Divergenz und Konvergenz der Hohenwinde (in den mittleren Schichten der Tropo
sphare) oder mit dem gleichzeitigen Isothermenverlauf verkniipfen. 

153. Divergente Hohenwinde mussen allgemein Druckfall hervorrufen, wenn 
sie nicht durch eine starke untere Konvergenz kompensiert werden. 

154. Zeigen die Isothermen eine ausgepragte Divergenz und beschrankt sich 
diese nicht auf die Bodenschichten, so wird Druckfall einsetzen. 

155. Konvergente Hohenwinde mussen allgemein Druckanstieg hervorrufen, 
wenn sie nicht durch untere Divergenz kompensiert sind. 

156. Zeigen die Isothermen eine ausgepriigte Konvergenz und beschriinkt sich 
diese nicht auf die Bodenschichten, so wird Druckanstieg einsetzen. 

157. Die Gebiete der dreistiindigen Isallobaren (Tendenzgebiete) verlagern sich 
in der Richtung der Grundstromung in der unteren HaUte der Troposphare. 

Die Grundstromung in der unteren Halfte der Troposphare kommt z. B. in SCHINZES 
Hohenstromungskarte (siehe S. 414) zum Ausdruck, welche angenahert die Topographie 
der 750·mb-Flache wiedergibt, ohne allerdings von aerologischen Messungen Gebrauch 
zu machen. 

158. Die Gebiete der 24stiindigen Isallobaren verlagern sich in der Richtung 
der Grundstromung in der oberen Halfte der Troposphiire und der unteren Strato
sphiire. 

Die Grundstromung in der oberen Halfte der Troposphare und der unteren Strato
sphare kommt in den meisten Fallen (aber nicht immer) bereits in der Hohenwetter
karte (siehe S. 48 u. 418) zum Ausdruck, welche die Topographie der 500-mb-Flache
entsprechend der Druckverteilung in etwa 5000 m Hohe - wiedergibt. 

Es folgen schlie13lich noch einige Regeln, welche RODEWALD aus der wetterdienst
lichen Erfahrung mit der Hohenwetterkarte abgeleitet hat. Sie stiitzen sich auf SCHER
HAGS Divergenztheorie (siehe bereits die Regeln 97 bis 100, 140 und 141, 153 bis 156) 
und verwenden folgende Nomenklatur: "Frontalzone"l fiir die mehr oder minder 
parallele Schar von Hohenstromlinien (Hohenisobaren) zwischen einem warmen Hohen
hoch und einem kalten Hohentief; "Einzugsgebiet" fiir die konvergierenden Hohen
stromlinien (Hohenisobaren), welche in die Frontalzone einmiinden; "Delta" fUr die 
divergierenden Hohenstromlinien (Hohenisobaren), welche aus der Frontalzone aus
miinden; "Druckwellen" fiir die Aufeinanderfolge wandernder Druckfall- und Druck
steiggebiete. Zwei EinieitungsregeIn, die hier nicht wiedergegeben werden, decken sich 
inhaItIich mit den obigen Regein 153 bzw. 155 und 158. 

159. Die Druckwellen wandern nicht mit der Geschwindigkeit der Hohen
stromung, sondern meist erheblich langsamer. 

1 N1cht im Sinn der BERGERONSchen Definition zu verstehen. 



464 Praktische Folgerungen. 

160. Druckwellen im Jugendstadium folgen der gegebenen Hi:ihenstri:imung 
genau. 

161. Relativ kleinraumige und gut zentrierte Druckanderungsgebiete bewegen 
sich strenger nach dem gegebenen Isopotentialen-Verlauf als groBraumige Druck
wellen ohne deutliches Zentrum. 

162. Fallt die Frontalzone nebst Delta und Einzug mit einer gleichsinnigen 
Bodendrift zusammen, so zeigt die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Druckwellen 
die geringste Abweichung von der Geschwindigkeit (und Richtung) der Hi:ihen
stri:imung; die Druckwellen wandern rasch, vielfach ohne sich starker zu ent
wickeln (stabile Schnellaufer, Schleifzonenlage). 

163. Wird die Frontalzone durch Heranwandern einer Fremdfront regional 
verscharft, ohne daB zwischen den beiden Fronten im iibrigen eine Bodendrift be
steht, so wandert das Druckfallgebiet im - neu orientierten - Frontalzonen
delta relativ langsam, vertieft sich aber stark (Fall des "Dreimassenecks"; Sturm
tiefbildung) . 

164. Wird die seitliche Warmluftzufuhr gegen das Delta einer Frontalzone zu 
schwach, gegen das Einzugsgebiet zu stark, so schert die Druckwelle nach rechts 
aus der vorgegebenen Hi:ihenstri:imung. 

165. Wird die seitliche Kaltluftzufuhr gegen das Delta einer Frontalzone zu 
stark, gegen ihr Einzugsgebiet zu schwach, so schert die Druckwelle ebenfalls nach 
rp,chts aus der vorherrschenden Hi:ihenstri:imung. 

166. An scharferen Umbiegungsstellen der Hi:ihenstri:imung werden die Druck
fallgebiete meist abgeschwacht, die Drucksteiggebiete verstarkt. 

167. Druckfallgebiete haben die Tendenz, der vorgegebenen Isopotentialkriim
mung bei einer "Bogenbahn" besser zu folgen als bei einer "Keilbahn", wo sie zur 
Querung des Stri:imungsbogens neigen. Das Umgekehrte gilt fiir Drueksteiggebiete: 
sie neigen dazu, die zyklonale Kriimmungsbahn zu kiirzen, die antizyklonale "aus
zufahren" . 

168. 1st dureh starken Druekfall am Boden ein geschlossenes Hi:ihentief ent
standen, so ergibt sieh die Tendenz zur Spaltung des Druekfallgebietes, wobei 
der rasch sehwaeher werdende Teil nach links, der starkere naeh reehts aus der 
urspriinglichen Bahnriehtung sehert (Fall der Okklusion). 

169. Frontalzonen1 haben die Tendenz, sieh gegen das warme Gebiet hin zu 
yerlagern, und zwar um so mehr, je starkere Zyklonen sie produzieren (Bahn
verlagerung innerhalb einer Zyklonenserie, siehe Regel 42; Westwartsausgreifen 
von Arktikluftausbriiehen bei Druckwellenbahn NW-SE). 

170. Die Massenverlagerungen suchen mit ihrem thermisehen EinfluB das 
Hi:ihendruekfeld so umzugestalten, daB das Druekfallgebiet nach links, das Druck
steiggebiet naeh reehts aus der vorgegebenen Hi:ihenstri:imung sehert (Poltendenz 
der isolierten, teilweise warmen Zyklone, Aquatortendenz der teilweise kalten, 
isolierten Hoehdruekzelle). 

171. Wenn ein Hi:ihentief ohne besondere Aehsenneigung zum Boden reieht, 
so stirbt das Bodentief (Auffiillung einer alten Zyklone). 

172. Wenn der Kern oder Keil eines Hi:ihenhoehs ohne merkliche Achsen
neigung bis zum Boden reieht, so tritt Druckfall an seiner Stelle auf (Zerfall einer 
alten Antizyklone). 

Die folgenden vier Regeln RODEwALDs bringen die GUILBERT-GRossMANNsche Regel 
(siehe Regel 93) in Beziehung zur Druckverteilung auf der Hohenwetterkarte: 

173. An der Statte eines Hi:ihenhoehdruekkeils fallt der Luftdruek am Boden 
in den naehsten 24 Stunden mit Vorliebe am starksten; an der Statte eines Hi:ihen-

1 Nach der Nomenklatur SCHERHAGS bzw. RODEwALDs. 



Die Prognose des synoptischen Zustandes: II. Synoptische RegeIn. 465 

tiefdruckauslaufers findet meist der starkste Druckanstieg in den nachsten 24 Stun
den statt. 

174. Wenn ein Hohenhochdruckkeil (-tiefdruckauslaufer) ohne wesentliche 
Achsenneigung bis zum Boden reicht, so ist wegen des Ausstromens (Einstromens) 
in der Bodenreibungsschicht Tendenz zum Fallen (Steigen) des Luftdrucks gegeben. 

175. Gradientverscharfung am Abhang eines Hohenhochdruckkeils verursacht 
Luftdruckfall unter ihm; Gradientverscharfung an den Flanken eines Hohentief
druckauslaufers hat Druckanstieg unter diesem zur Folge. 

176. Kaltluftadvektion, gegen den Abhang eines Hohenhochdruckkeils gerichtet, 
verursacht Luftdruckfall unter ihm; Warmluftadvektion gegen die Flanke eines 
Hohentiefdruckauslaufers hat Druckanstieg unter ihm zur Folge. 

Nahere Erlauterungen zu diesen letzten 18 Erfahrungsregeln auf Grund dreijahriger 
'Wetterdienstpraxis mit der Hohenwetterkarte finden sich bei RODEWALD 1938 (1). 

Zum AbschluB bringen wir noch eine Regel ERTELS, nach welcher die Luftdruck
anderung am Boden darstellbar ist als Superposition der Verschiebung des anfanglichen 
Isobarenfeldes und einer GroBe, die im wesentlichen abhangt von dem aus der baro
metrischen Mitteltemperatur der Troposphare und der dynamischen Topographie der 
Tropopause gebildeten Solenoidfeld und ferner yom Stabilitatssprung in der Tropo
pause: 

177. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit eines Luftdruckgebildes am Erdboden 
hangt ab yom Gefalle der dynamischen Topographie der Tropopause und ist der 
Richtung der dynamischen Isohypsen derart parallel, daB die hohe Lage der Tropo
pause zur Rechten der Bewegungsrichtung bleibt (Nordhemisphare). 

Der Absolutbetrag c der Verschiebungsgeschwindigkeit des Luftdruckgebildes ist 
gegeben durch die Gleichung 

(JJH ["'] ('PH) o(JJH c=---- -- --, 
g). TH Po an 

O(JJH 
wo an der Absolutbetrag des Gradienten der dynamischen Topographie der Tropo-

pause, (JJH die Hohe der Tropopause in gdkm, PH und Po der Druck an der Tropopause 
bzw. an der Erdoberflache, TH die absolute Temperatur an der Tropopause, ["'] der 
Sprung des vertikalen Temperaturgradienten an der Tropopause pro m, ). der CORIOLIS
Parameter 2 w sin rp und 9 die Schwerebeschleunigung ist. 

Diese aus der Theorie der singularen Advektion abgeleiteten Ergebnisse konnen 
allerdings durch die Beriicksichtigung niedrig-tropospharischer Diskontinuitaten gewisse 
Abanderungen erfahren. Die Reichweite ihrer praktischen Bewahrung bleibt abzu
warten. 

Literatur zu Absehnitt 74. 

Empirische Regeln, vorwiegend auf die Anderungen des Druckreliefs beziiglich, bei 
SIR NAPIER SHAW 1921, BALDIT 1923, GEORGII 1924, DEFANT 1926, GEORGI! 1927. 

Uber GUILBERTS WetterregeIn siehe: GUILBERT 1909, ERTEL 1929, WAGEMANN 1932 
(2},,,RoDEWALD 1937. 

Uber EXNERS und DEFANTS RegeIn: SMOWAKOW 1933. 
Erlauterungen einiger friiherer empirischer RegeIn auf Grund frontologischer Be

trac,htungen: SCHINZE 1932 (4). 
Uber RegeIn in Zusammenhang mit SCHERHAGS Divergenztheorie: SCHERHAG 1934 

(1), RODEWALD 1938 (1). 
ERTELS Tropopausenregel: ERTEL 1939. 
Hinweise auf die Arbeiten PETTERSSENS finden sich in der Literatur zu Ab

schnitt.2. 
Die frontologischen Regeln in -der Zusammenstellung des Abschnittes 74 stammen 

vorwiegend aus BERGERONS Arbeiten oder sind auf deren Grundlage formuliert. 

Chromow, Wetteranalyse, 30 
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75. Die Wettervorhersage. 
a) Problemstellung. 

Es ergibt sich nunmehr das Problem, aus der Verlagerung und Entwicklung 
der auf der Karte erkannten (oder neuentdeckten) tropospharischen Luftkorper 
zu ermitteln, wie sich die meteorologischen Faktoren und iiberhaupt die Wetter
verhaltnisse in Hinkunft gestalten werden. Dabei wird es sich vor allem darum 
handeln, die Anderung in der VerteiIung jener Elemente, die fiir das praktische 
Leben besonders wichtig sind (Temperatur, Niederschlag, Fernsicht, Wind), sowie 
die Entstehung und das Aufhoren gewisser Erscheinungen, wie z. B. von Gewittern, 
Schauern, Nieseln, Vereisung usw., vorherzusagen. 

Diese Aufgabe laBt sich leicht IOsen, wofern die auf der Karte sichtbaren Wetter
verhaltnisse einfach mit den Luftmassen und Fronten weiterziehen. Sie wird 
schwierig, wenn die tropospharischen Luftkorper ihre Eigenschaften im Lauf der 
Zeit unter dem EinfluB verschiedener entropischer und isentropischer V organge 
andern. Dem Synoptiker obliegt es dann, diese Anderungen der Eigenschaften 
vorauszusehen und daraus Schliisse auf die entsprechenden Wetteranderungen zu 
ziehen. In den vorhergehenden Kapiteln dieses Buches wurde der Zusammenhang 
der tropospharischen Luftkorper mit dem Wetter eingehend behandelt; alle 
gefundenen Beziehungen muB der Synoptiker bei seiner prognostischen Arbeit voll 
in Rechnung stellen. Hier sind nur ganz kurze Hinweise auf die Hauptpunkte 
moglich, welche bei der Vorhersage des einen oder anderen Elementes zu beriick
sichtigen sind. 

b) Temperatur. 
Bei der Prognose der Temperaturverhaltnisse sind wenigstens die folgenden 

Fragen zu beantworten: 
1. Welche Luftmasse wird am nachsten Tag das in Betracht kommende Gebiet 

einnehmen 1 Mit dieser Luftmasse werden offenbar die schon gegenwartig in ihr 
auftretenden Temperaturverhaltnisse in das betreffende Gebiet einwandern. Bleibt 
es von der bisherigen Luftmasse bedeckt, so sind keine wesentlichen Temperatur
anderungen zu erwarten. 

Die auf dieser allgemeinen Regel aufgebaute Temperaturvorhersage kann jedoch 
durch die Beantwortung folgender Frage eine sehr wesentliche Berichtigung erfahren: 

2. Wie werden sich die allgemeinen entropischen und isentropischen Einfliisse 
auf die Temperatur der betreffenden Luftmasse auswirken, und zwar namentlich 
auf deren untere Schicht, die uns unmittelbar interessiert 1 

Es ist also vor allem zu ermitteln, ob die Temperatur der" wandernden Luft
masse bis zum nachsten Tag steigen oder fallen wird. So z. B. wird sich Arktikluft 
und maritime Polarluft wahrend ihres Vordringens iiber das winterliche Binnen· 
land in ihren unteren Schichten fortschreitend abkiihlen, namentlich bei Vorhanden
sein einer Schneedecke. Umgekehrt wird die Temperatur von Arktikluft, die yom 
schneebedeckten Land auf das Meer iibertritt, rasch ansteigen. 1m Friihjahr und 
Sommer wird sich maritime Polarluft, die iiber dem Festland zum Stillstand kommt, 
allmahlich erwarmen usw. Aber auch isentropische Einfliisse orographischen Ur
sprungs konnen die Luftmassentemperatur stark verandern, wie z. B. fohnige 
Erwarmung u. a. 

Weist das betrachtete Gebiet erhebliche Hohenunterschiede auf, so werden 
bei der Temperaturprognose gelegentlich Anderungen der vertikalen Temperatur
schichtung der Luftmasse eine groBe Rolle spielen. Wenn z. B. eine antizyklonale 
Schrumpfungsinversion unter die Kammhohe herabsinkt, wird auf den Hohen
stationen eine kriiftige Temperaturzunahme eintreten, wahrend die Taler noch 
kalt bleiben usw. 
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3. Welchen Tagesgang wird die Temperatur in der Luftmasse aufweisen, die 
in dem betreffenden Gebiet zu erwarten ist 1 

Durch den Tagesgang konnen bisweilen groBere Temperaturanderungen hervor
gebracht werden als durch einen Luftmassenwechsel. Die Tagesamplitude wird 
in erster Linie von dem wahrscheinlichen Bewolkungsgrad abhangen. Aber auch 
zahlreiche andere Umstande sind hier von Belang, vor allem die Bodenbeschaffen
heit. So z. B. begiinstigen bekanntlich Bodenvertiefungen die Ausbildung nacht
licher Inversionen, der Tagesgang der Temperatur ist groBer iiber Land als iiber 
Wasser, iiber Landflachen als in Waldgegenden, im windgeschiitzten Gelande als 
iiber freiem Land usw., und die nachtliche Ausstrahlung ist iiber schneebedecktem 
Boden erheblicher als iiber schneefreiem Gebiet. Dabei kann es vorkommen, daB 
solche betrachtliche Temperaturanderungen durch den vorherrschenden Wind auch 
in die Nachbargegenden iibertragen werden, in denen an und fiir sich die Voraus
setzungen fiir einen starkeren Temperaturwechsel nicht gegeben sind. 

Eine gewisse Bedeutung fiir die Prognose der Temperaturanderungen haben 
auch die Eigenschaften der Luftmassen selbst, z. B. deren Temperatur, Feuchtigkeits
und Staubgehalt. Die Warmeausstrahlung des Bodens ist urn so groBer, je hoher 
seine Temperatur und je geringer die Luftfeuchtigkeit ist. Eine Verzogerung in 
der Warmeausstrahlung des Bodens infolge hoher Luftfeuchte kann allerdings 
durch die Warmeausstrahlung der Luft selbst wettgemacht werden. Starker Dunst 
behindert ahnlich wie Wolken die Ein- und Ausstrahlung. Einzelheiten iiber den 
Warmeumsatz unter dem EinfluB der meteorologischen Faktoren finden sich in 
den Lehrbiichern der allgemeinen Meteorologie. 

c) Nachtfroste. 

Die Prognose der Nachtfroste des Friihjahres und Herbstes verdient noch 
einige Sonderbemerkungen. 

Den ersten AnlaB zur Ausbildung von Nachtfrosten gibt oft der Ein
bruch von Kaltluftmassen vorwiegend arktischer Herkunft. Zwischen April und 
Juni sowie im September und Oktober dringt diese Luft in die mittleren Gebiete 
des europaischen RuBland meist noch mit positiven Temperaturen1 ein, zu einer 
weiteren Temperatursenkung auf oder unter Null kommt es erst wahrend der Stabili
sierung der Luft iiber dem Festland (bei steigendem Druck) unter dem EinfluB 
zusatzlicher nachtlicher Ausstrahlungsabkiihlung (Bildung von Bodeninversionen). 
Doch auch beim Einbruch von Luft nichtarktischen Ursprunges konnen sich Nacht
froste ausbilden. Dies ist z. B. im Herbst nicht selten in Deutschland der Fall, 
wenn kontinentale Polarluft aus Osteuropa vordringt (H. POLLACK 1930); in Mittel
europa treten unter giinstigen orographischen Bedingungen in maritimer Polarluft 
Nachtfroste sogar auch in der zweiten Maihalfte oder gar zu Anfang Juni auf. 

Selbst in einer urspriinglich nicht kalten Luftmasse, die sich lange iiber dem 
Binnenland innerhalb einer stationaren Antizyklone aufhalt und allmahlich abkiihlt, 
konnen Nachtfroste vorkommen. Sie sind dann hauptsachlich ein Ergebnis der 
Ausstrahlung und beschranken sich auf den Herbst, wo die Tageslange und auch 
die Sonnenscheindauer sukzessive abnimmt, wahrend die nachtliche Ausstrahlung 
sich fortgesetzt steigert. 

Oft bleibt das nachtliche Temperaturminimum in der Hiitte iiber Null, wahrend 
es an der Erdoberflache und in der unmittelbar aufliegenden Luftschicht unter Null 
sinkt. Sind in Hiittenhohe Nachttemperaturen von 2_30 iiber Null zu erwarten, 
so ist Nachtfrost in Bodennahe durchaus moglich. Gelegentlich iiberschreitet im Friih
jahr und Herbst der Temperaturunterschied zwischen Hiitte und Erdboden sogar 50. 

1 Gelegentlich aber auch mit Frosten, z. B. in der dritten Maidekade 1917. 
30· 
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Entwicklung und Ausbreitung der Nachtfroste hangen auBer von der allge
meinen synoptischen Situation auch von einer groBen Zahl nicht nur meteorologi
scher Faktoren (vor aHem BewOlkung, Feuchtigkeit und Wind), sondern auch 
von geographischen Voraussetzungen (namentlich Bodenrelief und -beschaffen
heit) abo 

R. GEIGER 1927 hat nachgewiesen, daB das Problem der praktischen Nacht
frostvorhersage im wesentlichen ein Problem der bodennahen Luftschicht ist. Die 
allgemeine synoptische Situation ist durchaus noch nicht fur die Prognose ent
scheidend. GEIGE.R fuhrt Z. B. an, daB im Juni 1925 in Munchen uberhaupt keine 
Nachtfroste auftraten, wahrend an einigen Stellen auBerhalb des Weichbildes der 
Stadt die Haufigkeit der Nachtfroste 50% erreichte, wobei die Temperatur bis 
auf _9° sank. Um so groBere Temperaturunterschiede sind in Gegenden mit 
unterschiedlichen klimatischen Verhaltnissen, vor allem in den Bergen, zu erwarten. 

Zur Nachtfrostprognose werden haufig empiri8che Formeln, die durch statistische 
Bearbeitung des lokalen Beobachtungsmaterials gewonnen worden sind, ver
wendet. Setzt man in diese Gleichungen die untertags oder am Abend beobachteten 
Werte ein, so kann man auch die Wahrscheinlichkeit eines Frostes in der kommenden 
Nacht ermitteln. 

Vor kurzem hat nun DUFOUR 1938 mit Erfolg versucht, den voraussichtlichen 
synoptischen Zustand bei der lokalen Nachtfrostprognose rechnerisch zu beruck
sichtigen. Er geht von einer Formel von BRUNT aus, welche es gestattet, das nacht
liche Temperaturminimum aus der Temperatur bei Sonnenuntergang, der Dauer 
der Nacht, der nachtlichen Ausstrahlung und einer konstanten GroBe vorauszusagen. 
Es zeigt sich, daB die Konstante vom Bodenzustand (verschiedener Feuchtegrad, 
Schneebedeckung) abhangig ist, wogegen fur die nachtliche Ausstrahlung verschie
dene Annahmen gemacht werden mussen, je nachdem der Himmel wolkenlos, be
deckt oder bewolkt ist. 

Fur wolkenlosen Himmel ergeben sich folgende Temperaturdifferenzen zwischen 
der Temperatur1 bei Sonnenuntergang und dem Nachtminimum in Abhangigkeit 
von der Nachtdauer (gerechnet fur 16 und fur 10 Stunden), dem Bodenzustand 
(normal-feuchter und durchnaBter Boden), der Ausgangstemperatur und der Aus
gangsfeuchtigkeit (als Dampfdruck ausgedriickt): 

... Dampf· Temperatur bel Sonnenuntergang 
~ druck ., 

bel 

~ Sonnen-
_10' _5' O' +5' +10' +15' _10' _5' O' + 5' +10' + 15' 

., unter· tz; gang Normaler Boden Durchnallter Boden 

~ 2 14,8 16,0 17,2 18,5 19,8 21,0 8,4 9,1 9,8 10,5 11,3 12,0 
"C 4 14,1 15,3 16,5 17,6 18,7 8,0 8,7 9,4 10,0 10,7 
§ 6 13,7 14,8 15,9 17,0 7,8 8,4 9,0 9,6 
"'" 8 13,6 14,6 15,6 7,7 8,3 8,8 r:n 
0 10 13,2 14,6 7,2 8,0 
<5 12 12,3 13,1 6,6 7,1 .... 14 12,3 6,6 

..: 2 11,8 12,8 13,8 14,8 15,8 16,8 6,7 7,3 7,8 8,4 9,0 9,6 
OJ 4 11,3 12,2 13,2 14,1 15,0 6,4 6,9 7,5 8,0 8,5 "C ..: 6 11,0 11,8 12,7 13,6 6,2 6,7 7,2 7,7 
::l 8 10,8 11,6 12,4 6,2 6,6 7,1 "'" r:n 10 10,6 11,3 6,0 6,4 

IN 
0 12 9,8 10,5 5,6 6,0 - 14 9,8 5,6 

1 Strenggenommen ware die Temperatur der Bodenoberflache zu nehmen. 
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Fiir bedeckten Himmel ist bei einer Nachtdauer von 13 Stunden die Temperatur
differenz zwischen der Temperatur bei Sonnenuntergang und dem Nachtminimum 
durch die folgende Tabelle gegeben in Abhangigkeit yom Bodenzustand, der Aus
gangstemperatur und der zu erwartenden Wolkenhohe: 

Zu erwartende Temperatur bei Sonnenuntergang 
Rohe der _100 00 +100 

+20
0 1-100 00 +100 +200 

Wolkendecke 
inm N ormaler Boden Durchnii/3ter Boden 

300 0,9 1,0 1,1 1,2 0,5 0,5 0,6 0,7 
600 1,8 2,0 2,2 2,4 1,0 1,1 1,2 1,4 
900 2,7 3,1 3,3 3,7 1,6 1,7 1,8 2,1 

Fiir wolkigen Himmel (m Zehntel bedeckt) nimmt DUFOUR m Zehntel des aus 
de:r ersten Tafel plus (10 - m) Zehntel des aus der zweiten Tafel berechneten nacht
lichen Temperaturriickganges. 

Trotz des stark "¢ereinfachten Aufbaus dieser Tafeln1 fiir die "statische" (durch 
Ausstrahlung bedingte) Temperaturanderung kommt DUFOUR im Einzelfall zu 
sehr befriedigenden Voraussagen, indem er eine eventuell zu erwartende "dynamische" 
(durch Advektion einer neuen Luftmasse bedingte) Temperaturanderung wahrend 
der Nacht auf Grund der synoptischen Karte beriicksichtigt. Er fiihrt dies fiir 
verschiedene Falle durch, wo die Luftmasse wahrend der Nacht unverandert bleibt 
oder aber infolge des Durchzugs einer Warmfront, einer Kaltfront oder einer 
Okklusion durch eine andere ersetzt werden diirfte. Ein Beispiel: Temperatur am 
2. Januar 1937 bei Sonnenuntergang 6,6°, Altostratusdecke, nasser Boden. Wahrend 
der Nacht Warmfrontdurchgang zu erwarten. Statischer Temperaturfalllaut zweiter 
Tafel etwa 1°, spater advektiver Temperaturanstieg (durch Warmlufteinbruch) 
laut Karte etwa 3°. Wahrscheinliches Minimum somit etwa 51/ 2° vor dem Warm
frontdurchgang. Wirkliches, bereits urn 20 Uhr eingetretenes Minimum 6°. 

Yom November 1936 bis April 1937 betrug in Briissel der mittlere nachtliche 
Temperaturfall bei heiterem Himmel (17 Fiille) 4,9°, bei leichter Bewolkung 5,6°, 
bei starkerer 3,2°, bei bedecktem Himmel (26 Falle) 1,1°, bei Warmfrontdurch
gangen (9 Falle) 0,6°, bei Kaltfrontdurchziigen (6 FaIle) 4,8°, bei Okklusionen 
(19 Fiille) 4,2°. 

d) BewOlkung. 

Die Anderungen der Bewolkung in einem gegebenen Gebiet hangen vor allem 
mit dem Luftmassenwechsel und mit dem Frontendurchgang zusammen. 

Der allgemeine Bewolkungscharakter, der einer bestimmten Luftmasse oder 
Fronttype angehort, ist bekannt. Uberdies bietet das Studium der synoptischen 
Karte die Moglichkeit, sich eine genaue Vorstellung davon zu machen, was fiir eine 
Bewolkuug beim Einzug dieser oder jener konkreten Luftmasse, bei der Annaherung 
oder dem Vorbeizug dieser oder jener individuellen Front zu erwarten ist. Falls 
sich jedoch die Eigenschaften der Luftmassen und der Fronten wahrend ihres 
Fortschreitens andern, so tut dies auch die Bewolkung. Die daun auftretenden 
Erscheinungen sind. so vielgestaltig, daB an dieser Stelle nur die einfachsten Zu
sammenhange erwahnt werden konnen. 

Vor allem muB darauf Riicksicht genommen werden, daB fiir die Entwicklung 
und Veranderung der BewOlkung maBgebend ist der Zustand und die Anderung 

1 Auf die Verhaltnisse bei dichter Schneedecke, welche die Abkiihlung durch Aus
strahlung bedeutend verstarkt, ist in den Tafeln iiberhaupt nicht Ri.icksicht genommen, 
wegen ihrer Seltenheit in Belgien. 
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folgender Faktoren: 1. Feuchtigkeitsgehalt der Luft; 2. aufsteigende Luftbewegun
gen; 3. nichtadiabatische Abkiihlung der Luft; 4. Inversionen. 

Innerhalb einer Luftmasse hangt der Bewolkungscharakter direkt von ihrer 
Schichtung ab und andert sich mit dieser. So z. B. wird eine instabile maritime 
Kaltluftmasse beim Ubertritt auf das abgekiihlte Festland stabil, wobei die Raufen
bewOlkung in Schichtbewolkung iibergeht. 

In einer vordringenden, hinreichend feuchten Warmluftmasse verstarkt sich 
die Bewolkung bei fortschreitender Abkiihlung der unteren Schichten. So bilden 
sich in maritimer Tropikluft, die in der Azorenantizyklone wolkenlos ist, wahrend 
ihres Fortschreitens gegen Norden Schichtwolken, Nebel und schlieBlich Nieseln. 
In einer fortschreitenden trockenen Kaltmasse kann sich dagegen iiberhaupt keine 
wesentliche BewOlkung ausbilden (Arktikluft im Winter). 

Kommen in einer festlandischen Antizyklone wahrend der kiihlen Jahreszeit 
die Kaltluftmassen zur Ruhe, so lost sich die Raufenbewolkung rasch auf. Wo
fern die Antizyklone noch nicht stationar geworden ist und in der Rohe noch ihre 
tiefen Temperaturen beibehalten hat, sind in ihrer Polarluft noch Konvektions
vorgange moglich. 

1st eine Luftmasse maritimer Herkunft noch sehr feucht, so konnen sich in ihr, 
nach Auflosung des Konvektionsgewolks, Schichtwolken ausbilden. An den anti
zyklonalen Inversionsflachen ist das Auftreten von Wogenwolken eine gewohnte 
Erscheinung. 

Die Ausbildung von Raufenwolken unter antizyklonalen Verhaltnissen hangt 
direkt mit der Rohe und Machtigkeit der antizyklonalen Inversion zusammen. 

Zu beachten ist der Tagesgang der Bewolkung innerhalb einer Luftmasse. Er 
ist besonders ausgepragt bei der sommerlichen Konvektionsbewolkung iiber dem 
Festland. 

Uberschreitet eine Luftmasse ein Gebirgshindernis, so verstarkt sich ihre Be
wolkung an der Luvseite, wahrend sie sich an der Leeseite fohnig auflost. Die oro
graphischen Verhaltnisse haben iiberhaupt einen betrachtlichen EinfluB auf die 
Wolkenentwicklung. Uber den Gipfeln verstarkt sich die Raufenwolkenbildung 
im Sommer und am Tage, in den Talern die Schichtwolkenbildung in der Nacht 
und im Winter. 

Auch die Verscharfung und Auflosung von Fronten ist von entsprechenden 
Anderungen ihrer Wolkensysteme begleitet. In Okklusionen degeneriert die Frontal
bewolkung allmahlich (Ubergang der schichtfOrmigen Wolken in wogenformige, 
Hebung der Wolken, Einschrumpfen und schlieBliche Auflosung des Wolkensystems). 

Eine orographische Deformation der Fronten hat eine entsprechende Deformation 
ihrer W olkensysteme zur Folge. 

Stammt die an einer Front aufsteigende Luft aus einer Masse, die allmahlich 
ihre Eigenschaften andert, so wird dies auch in einer langsamen Veranderung des 
frontalen Wolkensystems zum Ausdruck kommen. So z. B. wird beim Rerankommen 
trockenerer Luftmassen gegen eine Warmfront das Wolkensystem zur Auflosung 
neigen, beim Aufgleiten viel feuchterer Massen jedoch Schauercharakter annehmen. 

R. v. FICKER 1922 ist in seinen Studien iiber die Wetteranderungen in den ver
schiedenen Entwicklungsstadien einer Depression zu folgendem Ergebnis gelangt: 
Wenn eine Kalte- oder Warmewelle auf Grund des Vorzeichens der Druckanderung 
in der Rohe als zyklonal oder antizyklonal zu bezeichnen ist, so kommt der zyklonale 
oder antizyklonale Charakter des Vorganges auch in Anderungen von Bewolkung 
und Feuchtigkeit entsprechenden Vorzeichens zum Ausdruck. In diesem Zusammen
hang hat v. FICKER folgende im praktischen Wetterdienst sehr brauchbare Regeln 
abgeleitet, welche auBer den Druckanderungen am Boden auch die Druckanderungen 
in 3 km Rohe beriicksichtigen: 
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1. Bei Erwarmung mit steigendem Druck auch in der Niederung ist mit Fort
dauer der schonen Witterung und weiterer Temperaturerhohung zu rechnen. 

2. Erwarmung mit steigendem Druck in der Hohe, fallendem Druck in der 
Niederung zeigt den Eintritt des eigentlichen Depressionsstadiums mit zunehmender 
Bewolkung und Feuchtigkeit an. Auf der Nordseite der Alpen unter beginnendem 
FohneinfluB in der Niederung haufig abnehmende Feuchtigkeit bei zunehmender 
Bewolkung. 

3. Fallender Druck in der Rohe und in der Niederung bei Erwarmung oder kon
stanter Temperatur zeigt die Fortdauer der zyklonalen Verhaltnisse an. 

4. Fallender Druck in der Hohe und in der Niederung mit Abkiihlung in der 
Rohe bildet den Obergang zur Riickseite der Depression und ist als V orlaufer einer 
niedrigen Kaltewelle zu betrachten. 

5. Bei einer niedrigen Kaltewelle mit fallendem Druck unten und oben ist noch 
keine rasche Ausheiterung zu erwarten. 

6. Bei einer niedrigen Kaltewelle mit steigendem Druck in der Niederung und 
fallendem Druck in der Rohe kann auf rasche Ausheiterung gerechnet werden. 

7. Bei einer niedrigen Kaltewelle mit steigendem Druck auch in der Rohe treten 
typisch antizyklonale Verhaltnisse mit meist rascher Erwarmung ein, die so lange 
dauern, bis in der Niederung Druckfall beginnt. 

Vorstehende Regeln gelten nach v. FICKER nicht ausnahmslos, wohi aber fur 
die Mehrzahl der FaIle. 

e) DauerniederschHige. 

Eine genaue Unterscheidung zwischen frontalen Niederschlagen und Nieder
schHigen innerhalb einer Luftmasse einerseits, zwischen Dauerniederschlagen und 
Schauern anderseits hat eine erhebliche prognostische Bedeutung. 

Dauerregen oder maBige Schneefalle langer Dauer werden, wie bekannt, von 
den frontalen As-Ns-Systemen iiber weiten, zusammenhangenden Flachen aus
geschieden. Die Prognose der Verlagerung einer solchen Niederschlagszone ergibt 
sich unmittelbar aus der Prognose der Frontversetzung. Dariiber hinaus ist jedoch 
auch die Moglichkeit einer eventuellen Umbildung des Niederschlagssystems zu 
beriicksichtigen. Am ausgepragtesten in dieser Hinsicht ist dessen allmahliche 
Degeneration an der Okklusion. Rangt ein Niederschlagsgebiet mit einer urspriing
lich stationaren Front zusammen, so verursacht die Ausbildung einer Wellenstorung 
an derselben eine Verbreiterung der Niederschlagszone an der Warmfront und eine 
Verstarkung der Niederschlage an der Kaltfront. 1m allgemeinen ist die Intensitat 
der Niederschlage abhangig yom Feuchtigkeitsgehalt und der Feuchtlabilitat der 
aufsteigenden Luft. Die Niederschlagsergiebigkeit an einem bestimmten Ort beim 
Frontdurchgang ist offenbar nicht nur eine Funktion der Intensitat der frontalen 
Niederschlage, sondern auch der Frontgeschwindigkeit. Je langsamer die Front 
iiber einen bestimmten Ort hinwegschreitet, um so groBer wird unter sonst gleichen 
Umstanden die Niederschlagsmenge sein. 

Was eine eventuelle Tagesperiode der Dauerniederschlage anlangt, so scheint 
es, daB diese nachts ergiebiger und vielleicht auch ausgedehnter sind als am 
Tage. 

In Gebirgsgegenden ist bei der Niederschlagsprognose die orographische Ein
wirkung auf das frontale Niederschlagssystem zu beriicksichtigen, wobei hier nur 
an die folgenden Tatsachen aus dem fiinften Kapitel erinnert sei: 

1. Bei Annaherung einer Front an den Bergkamm verbreitert sich die frontale 
Niederschlagszone und gleichzeitig verstarken sich die Niederschlage. 

2. "Oberschreitet die Warmfront einen Bergkamm, so bleibt ein Teil der pra
irontalen Niederschlagszone an der Luvseite hangen. 
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3. Innerhalb der absteigenden Luftbewegung an der Leeseite lassen die Nieder
schlage nach oder horen ganz auf. 1m Fall der Warmfront bildet sich das Nieder
schlagssystem in der Ebene, einige hundert Kilometer hinter dem Kamm, wieder 
neu aus. 

Bei Niederschlagszonen, die anscheinend nicht mit Fronten zusammenhangen, 
kann es sich urn folgende Erscheinungen handeln: 

Ftirs erste konnen diese Niederschlagszonen mit Okklusionen in der Hohe zu
sammenhangen, die auf Grund der bloBen Analyse der Bodenbeobachtungen nicht 
mehr auf der Karte unterschieden werden konnen. Ihre Herkunft kann dann nur 
durch Zurtickverfolgen auf den frtiheren Karten festgestellt werden. 

Zweitens konnen solche frontenlose Niederschlagszonen orographischer Natur 
sein. 1m Innern einer labil geschichteten Luftmasse konnen sich die Schauer beim 
Vordringen gegen einen Gebirgszug so verdichten, daB ein zusammenhangendes 
Niederschlagsgebiet entsteht. 1st die Luftmasse stabil, so wird sie groBtenteils das 
Gebirge zu umflieBen trachten; das in ihr auftretende Nieseln kann sich dann aber 
erheblich verstarken. 

SchlieBlich konnen frontenlose Niederschlagssysteme bei einer geordneten 
Auslosung der Energie der FeuehtlabiIitat tiber groBen Gebieten entstehen. Solcher 
Art sind offen bar gelegentliche Regenzonen (keineswegs nur Nieseln!) innerhalb 
des Warmsektors von Zyklonen. Auch orographische Bedingungen konnen in ahn
licher Richtung wirken durch Auslosung einer machtigen geordneten Konvektion 
(Abschnitt 37). . 

1m allgemeinen haben jedoeh die frontalen Niederschlagssysteme eine ungleieh 
groBere Wichtigkeit als die frontenlosen. Ein Vorbehalt in dieser Hinsicht ist nur 
bei Schneefallen zu machen. Schnee fallt im Winter nicht nur aus As-Ns-Decken, 
sondern in geringeren Mengen auch aus St und Sc, ja selbst aus Ac innerhalb von 
Warmmassen. Solche leichte Schneefalle im Innern von Luftmassen konnen zu
sammenhangend tiber sehr ausgedehnten Flachen niedergehen. Es liegt im prognosti
schen Interesse, auf der Karte frontale Schneefallzonen von solchen im Innern 
der Luftmassen klar zu sondern, trotzdem dies noeh viel schwieriger ist als bei 
Niederschlagen in Tropfenform. 

f) Schauer. 

Niederschlage in Schauer/arm sind ein charakteristisches Merkmal der labilen 
Luftmassen (Kaltmassen); sie treten daher im Winter mit Vorliebe tiber dem Meer, 
im Sommer tiber dem Binnenland auf. Letzterenfalls ist bei der Prognose auf ihre 
Tagesperiode zu achten, namentlich bei ruhiger, "gradientloser" Wetterlage, wo 
fiir die Prognose der namentlich nachmittags in verstarktem Mail auftretenden 
Schauer die lokale Vormittagsbeobachtung sehr von Nutzen sein kann. 

Die VergroBerung der FeuchtlabiIitat einer Luftmasse, namentlich wenn sie 
tiber eine immer warmere Unterlage vordringt, hat eine Erhohung der Schauer
neigung zur Folge. Zusatzlich ist auf die orographischen und topographischen 
Verhaltnisse zu achten, die den Ubergang ungeordneter Konvektion in geordnete 
erleichtern (obgleich dabei meist die mikroorographischen Bedingungen eine Rolle 
spielen, die bei der synoptischen Kartenanalyse nicht berticksichtigt werden konnen), 
und anderseits auch auf das Vorhandensein bzw. die voraussichtIiche Entwicklung 
von Schrumpfungsinversionen, welche die Konvektion hemmen oder ganz verhindern. 
Fehlen aerologische Messungen, so kann bereits das Aussehen der Haufenwolken 
und ihre Entwicklung entweder tiber das Vorliegen von Schrumpfungsinversionen 
Auskunft geben oder, wie jiingst PETTERSSEN 1939 (1) gezeigt hat, tiber die Auf
einanderfolge der verschiedenen labilen Schichtungsgrade der Luft und tiber die 
Frage, ob die Wolken das Eiskeimniveau erreichen werden; diese Frage ist ja wahr-
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scheinlich, nach BERGERON, entscheidend fUr das Zustandekommen von Nieder
schlagen. 

Auch Umstande, welche die Konvergenz der Stromlinien und damit die 
Verstarkung der Konvektion und der Schauerneigung begiinstigen, diirfen bei 
der Prognose nicht vergessen werden: die Zunahme der zyklonalen Isobarenkriim
mung, ferner das Vorhandensein alter Okklusionen in der Hohe, wie es namentlich 
von CALWAGEN 1926 fiir viele Falle von Schauerzonen nachgewiesen worden ist, usw. 
Dagegen wird die lokale Konvektion durch die Stromliniendivergenz in Hochdruck
keilen gedampft. 

AuBer im Innern von Luftmassen treten Schauer bekanntlich an der Kaltfront
okklusion auf. Sind an einer Okklusion die Schauer bereits verschwunden, so ist 
(im Sommer) doch zu iiberlegen, ob sie sich nicht vielleicht vor der Front infolge 
Zunahme der Feuchtlabilitat neubilden werden. 

g) Gewitter. 

AnliiBlich des Versuches einer Gewitterklassifikation, bei der wir J. NAMIAS 
1938 (1) gefolgt sind (Abschnitt 37, d), hat es sich gezeigt, daB einerseits gewisse 
Luftkorper (Massen und Fronten) unter bestimmten Bedingungen die Gewitter
bildung begiinstigen, daB aber anderseits erst eine sorgfaltige aerologische Analyse 
ergibt, ob sich diese Neigung zur Wahrscheinlichkeit steigert. Fiir das Zustande· 
kommen von Gewittern ist namlich eine stark feuchtlabile Vertikalschichtung der 
Atmosphare notwendig. 

So ist es im Falllokaler Gewitterneigung - der Neigung zu W iirmegewittern -
angezeigt zu ermitteln, ob sich in den aerologischen Zustandskurven des betrachteten 
Gebietes, insoweit es nicht von irgendwelchen Fronten erreicht ist, die Flachen mit 
positiver Labilitatsenergie vergroBert und jene mit negativer verkleinert haben. 
Werden Morgenaufstiege verwendet, so solI die Energiebetrachtung von der Ober
seite der Inversion ausgehen, wo die spezifische Feuchtigkeit meist ihr Maximum 
hat. In synoptischer Hinsicht ist fiir Lokalgewitter bekanntlich eine sehr gleich
fOrmige Luftdruckverteilung innerhalb der Luftmasse, also geringe Luftbewegung, 
sowie vorwiegend heiterer Himmel charakteristisch, Bedingungen, welche in der 
warmen J ahreszeit eine zunehmende Uberhitzung der bodennahen Luftschicht und 
daher eine kriiftige Entwicklung der Konvektion fordern (vgl. E. R. WOLF 1914). 

In thermodynamisch-kalten Luftmassen, vor allem in Arktik- und maritimer 
Polarluft, treten im Winter und Friihling bisweilen Gewitter auf, eine Folge des 
kriiftigen Konvektionsstromes, welcher durch das Hinwegstreichen kalter Luft fiber 
den warmeren Boden entsteht. DINIES 1936 (2) stellt die fiir Wintergewitter dieses 
Typus charakteristische Wetterlage auf Karten dar: Skandinavien wird von einer 
Zyklone passiert, wahrend von den Azoren her ein Hochdruckgebiet iiber den Golf 
von Biskaya hinweg gegen die Alpen vorstoBt. Bei erheblichen nordwest-siidost
lichen Gradienten dringt kaltere Luft aus hohen Breiten mit groBer Geschwindigkeit 
iiber das mitteleuropaische Binnenland vor. DINIES findet nun, daB ziemlich genau 
dort, wo das sekundare (durch KaltluftzufluB bedingte) Steiggebiet den primaren 
Druckfall (im Sinne v. FICKERS) iiberzukompensieren beginnt, die Gewitter mit 
kriiJtigen Schneeboen auftreten. Was die Vorhersage von Gewittern dieser Kategorie 
auf Grund der aerologischen Ergebnisse anlangt, so halt sie NAMIAS fiir schwierig 
und empfiehlt, die Entwicklung der Kaltmasse zu beachten: in einer gewissen Ent
fernung hinter der eigentlichen Kaltfront horen die Subsidenzflachen auf, die kon
vektionshindernd wirken konnen. 

Fiir die Prognose von Kaltfrontgewittern eignet sich die aerologische Analyse gut, 
namentlich wenn man an Zustandskurven von Stationen, die von dem betreffenden 
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Warmsektor passiert worden sind, verfolgt, wie die positive Labilitatsenergie in der 
priifrontalen Warmluft allmahlich zunimmt. Dabei ist nach H. WINTER 1938 wohl 
zu beriicksichtigen, daB auBerdem die sog. Aus16seenergie geniigend groB sein muB, 
damit Gewitterbildung zustande komme; es ist dies jene Energie, die in Form von 
Warme der bodennahen Luftschicht zugefUhrt werden muB, damit Kondensation 
ausge16st werden kann. WINTER konnte zahlenmaBige statistische Beziehungen 
zwischen der Gewitterwahrscheinlichkeit, der Labilitatsenergie und der Aus16se
energie bei sommerlichen Westwettereinbriichen in den Nordalpen aufstellen. Nach 
DINIES 1936 (1) vollzieht sich die fiir solche Gewitter giinstige Wetterentwicklung 
in Mitteleuropa fast immer in derselben Art und Weise: in ein warmes binnen
landisches Hochdruckgebiet dringt von Westen her allmahlich ozeanische Kaltluft 
ein. Wie rasch und wie weit dieses Vordringen stattfindet, hangt nach DINIES von 
der Geschwindigkeit des siidwestlichen Gradientwindes im 600- oder 500-mb
Niveau ab, der die Isallobarengebiete am Rand der Antizyklone mit sich fiihrt, vom 
isallobarischen Gradienten und vom Temperaturgegensatz zwischen der warmen 
Festlands- und der kiihlen Meeresluft. 

Bei der Beurteilung der Wahrscheinlichkeit des Auftretens von Warm/ront
gewittern durch die aerologische Analyse kann man ahnlich vorgehen wie im Fall 
der Warmegewitter, doch ist es, nach NAMIAS, oft moglich, bei diesen Energie
betrachtungen von der Luftpartikel am Erdboden auszugehen. Zu beriicksichtigen 
ist, daB Konvergenz im Warmsektor eine VergroBerung des vertikalen Temperatur
gradienten hervorrufen kann. Von Wichtigkeit fiir die aerologische Untersuchung 
ist eine richtige synoptische Analyse der Warmfront, und diese ist nicht immer 
leicht in Anbetracht des maskierenden Einflusses der Kaltlufthaut, die hinter der 
Warmfront zuriickbleiben kann. Nach DINIES 1936 (2) konnen iiber Mitteleuropa 
auch im Winter Warmfrontgewitter vorkommen, und zwar namentlich dann, wenn 
sich von einem Tief iiber England und Westfrankreich ein kriiftiges Fallgebiet bis 
nach Westdeutschland erstreckt. 

Bei Okklusionsgewittern handelt es sich in der Mehrzahl der Falle um Kaltfront
okklusionen, die infolge sommerlicher Erwarmung der priifrontalen Kaltluft auf der 
Wetterkarte das Aussehen von gewohnlichen Kaltfronten angenommen haben. Die 
aerologische Analyse klart allerdings oft ihre kompliziertere Vertikalstruktur auf. 
Synoptisch ist fUr die vOn Gewittern begleiteten Okklusionsfronten bezeichnend 
eine starke Trogbildung im Luftdruckfeld, der sog. Gewittersack. 

Fiir die Vorhersage der restlichen Gewittertypen, der orographischen Gewitter 
und jener in horizontal-konvergierenden Luftstromen liegen noch wenige Hand
haben vor. Man wird namentlich hier vielfach auf die statistische Prognosenmethode 
nach lokalen Beobachtungen, die in Abschnitt 73, a erwahnt wurde, zuriickgreifen 
miissen. 

Wie sich isentropische Karten zur Gewittervorhersage verwenden lassen, zeigt 
eine Untersuchung von J. NAMIAS 1938 (2), auf die hier nur kurz hingewiesen sei. 

h) Nebel. 

Wie in Abschnitt 42 gezeigt, unterscheidet man iill wesentlichen Verdunstungs
und Abkiihlungsnebel. Die ersteren gliedern sich in Dampf- und Frontalnebel, 
die letzteren in Hang-, Advektions- und Strahlungsnebel. 

PETTERSSEN 1939 (2) fUhrt folgende Bedingungen als giinstig fUr die Entstehung 
der einzelnen Nebelarten an: 

Dampfnebel: GroBe Temperaturdifferenz zwischen dem warmen Wasser und 
der kalten Luft, leichter Wind, starke Temperaturinversion nahe der Wasser
oberflache. 
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Frontalnebel: Geniigend groBe Temperaturdifferenz zwischen dem warmen 
Regen und der von ihm durchfallenen kalten Luft. 

Hangnebel: Konvektive Stabilitat,l leichte Turbulenz (des Aufwindes), hohe 
relative Feuchtigkeit. 

Advektionsnebel: GroBe Temperaturdifferenz zwischen der warmen Luft und 
ihrer kalten Unterlage, nicht zu groBe Windgeschwindigkeit, hohe relative Ausgangs
feuchtigkeit, stabile Ausgangsschichtung der Luft. 

Strahlungsnebel: Hohe relative Feuchtigkeit, wolkenloser Himmel, nach oben 
gleichbleibende oder zunehmende spezifische Feuchtigkeit,2 stabile Luftschichtung 
und Abflauen des Windes bis zur Windstille. 

Es seien einige allgemeine Bemerkungen hinzugefiigt. 
Die Dampf- und Hangnebel tragen ausgesprochenen Lokalcharakter und sind 

also an die Stelle ihrer Bildung gebunden. Wofern bei den iibrigen Arten eine Ver
lagerung des Nebelgebietes auf tritt, so ist deren Prognose dadurch erleichtert, daB 
sie im wesentlichen auf eine Prognose der Verlagerung der betreffenden Luftmasse 
(bei Frontalnebeln: der betreffenden Front) hinauslauft. Jedenfalls miissen aber 
stets die obigen Bedingungen in Betracht gezogen werden, welche die Nebelbildung 
begiinstigen, bzw. die Effekte, welche bereits vorhandene Nebel zerstreuen und 
unter denen die vertikale Durchmischung durch Konvektion oder Turbulenz die 
wirksamste ist. 

Advektionsnebel sind im allgemeinen den Warmmassen mit stabiler Schichtung 
eigentiimlich. Je mehr sich die Masse von unten her wahrend des Fortschreitens 
abkiihlt, desto mehr verdichtet sich ein bereits vorhandener Nebel und um so groBer 
ist die Wahrscheinlichkeit, daB sich frischer Nebel bildet. Dagegen fiihrt der Uber
tritt einer Luftmasse auf eine warmere Unterlage zur Auflosung von Nebel. Kalte, 
labil geschichtete Luftmassen sind frei von Advektionsnebeln, wenn man von den 
lokalen Dampfnebeln aus offenen Wasserbecken, die von kalterer Luft iiberstrichen 
werden, absieht. 

Somit ist im allgemeinen die Bildung von Advektionsnebeln unter folgenden 
synoptischen Bedingungen zu erwarten: . 

1. Vordringen von Tropikluft gegen Norden iiber eine kaltere Unterlage hinweg 
(Tropikluftnebel) ; 

2. Ubertritt einer Luftmasse vom warmen Binnenland auf das kiihle Meer im 
Sommer (Monsunnebel nach WILLETT); 

3. Vordringen einer Luftmasse von einer warmen gegen eine kaltere Meeres
oberflache (Seenebel); 

4. Ubertritt einer Luftmasse vom warmen Meer auf das kiihlere Festland (mario 
timer Nebel). 

Daraus geht hervor, daB der Nebel im Sommer vorwiegend eine ozeanische, 
im Winter dagegen eine kontinentale Erscheinung ist, und dies um so mehr, als sich 
im Winter zu den Advektionsnebeln iiber dem Festland noch Strahlungsnebel 
gesellen. Die groBte Haufigkeit haben die Advektionsnebel in Kiistennahe. 

Die Strahlungsnebel gliedern sich in (antizyklonale) Hochnebel und Bodennebel. 
Hochnebel behaupten sich eine Reihe von Tagen hindurch und ihre Prognose 

ist dann nicht sehr schwierig. Um die Bildung von Hochnebeln zu beurteilen, muB 
man vor allem die geschichtliche Entwicklung der betreffenden antizyklonalen 
Luftmasse beriicksichtigen: In der feuchten maritimen Polarluft oder maritimen 
Arktikluft ist die Wahrscheinlichkeit fUr die Entstehung ziemlich intensiver Hoch
nebel groBer als in der trockenen und kalteren kontinentalen Arktikluft. Auch die 

1 Vgl. Abschnitt 36. 
2 Dann ist wahrend des Abflauens des Windes am Abend der Feuchtestrom gegen 

den Erdboden gerichtet. 
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Raschheit des Temperaturriickganges in der zum Stillstand kommenden Luftmasse 
ist wohl zu beachten. 

Die Prognose von Bodennebeln ist besonders schwierig, weil es sich hierbei nicht 
urn die Erhaltung oder Verlagerung bereits bestehender Nebel, sondern urn die 
Ausbildung frischer Nebel handelt. Die lokalen topographischen Umstande spielen 
hier eine besondere Rolle. Die lokale "statistische" Prognose der Nebelwahrschein
lichkeit nach den Abendbeobachtungen einer Reihe meteorologischer Elemente 
kann dabei behilflich sein. Besonders lehrreich sind derartige Aufstellungen fUr 
den Zusammenhang zwischen Windgeschwindigkeit (auch Windrichtung) am Abend 
und Nebelbildung in der Nacht. 

Ob nun der Nebel durch Ausstrahlung, Advektion oder adiabatische Abkiihlung 
entsteht, so hat der Prognostiker stets die wahrend der V orhersagefrist eintretende 
Senkung der Lufttemperatur abzuschatzen. 

PETTERSSEN 1939 (2) hat betont, daB die zur Erreichung des Taupunktes notige 
Abkiihlung wohl ausreicht, urn dichten Dunst (Diesigkeit), aber nicht urn Nebel 
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Abb.217. PETTERSSENS Nebelvorhersage-Diagramm. 

mit einer Fernsicht von weniger als 1000 m zu erzeugen. Hierzu ist noch eine zu
satzliche Abkiihlung notig, die imstande ist, mindestens 0,5 g fliissiges Wasser pro 
Kubikmeter Luft - eben in Form von Nebeltropfchen - zu produzieren. Diese 
zusatzliche Abkiihlung ist auf dem "Nebelvorhersage-Diagramm" (siehe Abb. 217) 
durch die dickausgezogene Kurve gegeben. Das Diagramm ermoglicht es, aus 
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der jeweils vorhandenen Temperatur und relativen Feuchtigkeit die zur Nebel
bildung erforderliche Temperatur zu finden.Betragt z. B. bei einer Temperatur 
von _2° die relative Feuchtigkeit 80% (Punkt A), so ist eine Abkiihlung auf _5° 
(Punkt B) zur Erzeugung von Dunst und eine weitere Abkiihlung um 2° (Punkt 0), 
also im ganzen auf _7°, zur Erzeugung von Nebel notig.1 

Man kann nun an Hand der synoptischen Karte abschatzen, ob die fUr die Bildung 
von Bodennebel (Strahlungs- oder Advektionsnebel) notwendige Tiefsttemperatur 
wahrend der Nacht eintreten wird. Dabei konnte man etwa ein Verfahren ein
schlagen, wie es DUFOUR in erster Annaherung fUr die Prognose von Nachtfrosten 
zur Anwendung gebracht hat (siehe Teil c dieses Abschnitts), wobei ja auch 
Strahlung und Advektion beriicksichtigt werden. 

1m Winter darf der wichtige Umstand nicht iibersehen werden, daB sich bei sehr 
tiefen Temperaturen der Nebel statt in Tropfchenform in Form von Eiskristallen 
bilden kann, wobei die relative Feuchtigkeit (in bezug auf Wasser) mehr oder weniger 
weit unter 100% verbleibt. 

Ein volliges Freiwerden eines bestimmten Landstriches von Strahlungsnebeln 
oder Strahlungshochnebeln hangt offenbar mit Anderungen in der Luftstromung 
und mit Luftmassenwechseln zusammen. Der Bodennebel zerstreut sich gewohnlich 
nach Sonnenaufgang gleichzeitig mit der Auflosung der Bodeninversion. 

i) Nieseln. 

Dafi Nieseln wird aus kolloid-Iabilen und dabei besonders machtigen W olken
schichten au;geschieden. Erhebliche Starke erreicht es in Tropikluft, und zwar 
besonders im Warmsektor einer sich vertiefenden Zyklone, in der Nahe des Zentrums 
der Starung. Nieseln pflegt aber auch in herbstlichen, kontinentalen Antizyklonen 
aufzutreten, wofern der Feuchtigkeitsgehalt der antizyklonalen Luft maritimen 
Ursprunges hinreichend hoch ist. 

Bisweilen gehen geschlossene Nebel in Nieseln iiber; dabei spielt offenbar das 
Auffrischen des Windes eine Rolle, indem es die kolloidale Labilitat des Nebels 
verstarkt. So z. B. wurde am Morgen des 17. Oktober 1931 das ganze mittlere 
Gebiet des europaischen RuJ3land von einem zusammenhangenden Nebel iiberzogen; 
am nachsten Morgen verzeichneten fast aIle Stationen in diesem Gebiet Nieseln, 
obgleich es sich durchaus um diesel be Luftmasse handelte. 

k) Eisansatz. Flugzeugvereisung. 

Die allgemeinen physikalischen Bedingungen fiir die Eisbildung sind nach den 
Definitionen der Anleitung des Geophysikalischen Hauptobservatoriums in Lenin
grad (1928) die folgenden: 1. Festfrieren unterkiihlter Regentropfchen bei Beriihrung 
mit der Erdoberflache oder mit Gegenstanden bei maBigem Frost; 2. Festfrieren 
von Regen nach einer langandauernden Periode strenger Froste; 3. Ablagerungen 
aus dichtem Nebel auf der unterkiihlten Erdoberflache. 

Bekanntlich bildet die Vereisung unterUmstanden eine auBerordentlich groBe 
Gefahr fur das Flugwesen. Es kommen auch hier im wesentlichen drei verschiedene 
Arten von Eisansatz zur Beobachtung: Klareis, Rauhfrost und Rauhreif (vgl. Ab
schnitt 39, a). Der Rauhreifansatz an Flugzeugen erreicht allerdings meist nur sehr 
geringe Dicke und scheidet daher als Gefahrenquelle aus. Dagegen konnen die 
beiden anderen Vereisungsformen eine rasche Verschlechterung der aerodynamischen 
Eigenschaften des Flugzeugs und eine Behinderung seiner Steuerfahigkeit, gelegent-

1 Nach PETTERSSEN hat BLEEKER 1939 (2) ein etwas anderes Diagramm fUr Nebel
und Nachtfrostvorhersage entworfen. 
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lich auch seine Uberlastung hervorrufen, wozu noch verschiedene andere Schaden, 
wie Verstopfung der Staudiisen, AbreiBen der Antenne, SpIitterwirkung der von 
den Propellern abgeschleuderten Eisstiicke u. a. m. kommen konnen. Das Klareis 
bildet einen festhaftenden, ziemlich durchsichtigen, aber rauhen Uberzug des ganzen 
Flugzeugs, der namentlich an den Vorderkanten aller Bestandteile stark verdickt 
ist, der Rauh/rost dagegen einen triiben, kristallinischen, dem Wind entgegen
wachsenden Ansatz an den Vorderkanten, der nicht so sehr wie das Klareis nach 
riickwarts wachst und auch nicht so fest haftet wie dieses. 

Die Behandlung der physikaIischen Eigentiimlichkeiten des Eisansatzes an Luft
fahrzeugen, bei dem auch verschiedene meteorologische Umstande (wie Flug
geschwindigkeit, Flugzeugtemperatur, Dauer des Verweilens im gefahrdeten Ge
biet usw.) mitspielen, gehort in das Sondergebiet der Flugmeteorologie und wird 
auch in den betreffenden Lehrbiichern ausfUhrlich behandelt, unter Beriicksichtigung 
der im Gefahrenfall empfehlenswerten navigatorischen MaBnahmen. Hier interessiert 
uns lediglich die synoptische und die aerologische Seite des Problems, und zwar yom 
Standpunkt der Vorhersage aus. 

Vereisung an Luftfahrzeugen tritt sowohl in Wolken als auch in Niederschlagen 
auf. Fiir das Zustandekommen von Wolkenvereisung scheinen Stellen bevorzugt zu 
sein, wo vertikale Luftbewegungen vorkommen und eine VergroBerung der Wolken
tropfchen veranlassen, also vor allem Fronten, Stau- und Konvektionsgebiete. 
DemgemaB werden wir also zwischen interner und frontaler W olkenvereisung zu 
unterscheiden haben. 

Was die interne Wolkenvereisung anlangt, so tritt sie vor allem beim ZufluB von 
Polar- und Arktikluft aus dem Nordwestquadranten innerhalb der Konvektions
bewolkung Vu und Vb auf, und zwar sowohl in Form von Klareis als auch von Rauh
frost. Auch die Wolkenstau an den Alpen, die sich bis weit in das Alpenvorland 
hinein in Form einer machtigen Bt-Schicht geltend macht, ist nach O. REINBOLD 1935 
fUr zahlreiche Vereisungsfalle verantwortlich. Uberall, namentIich aber in England 
(nach W. H. BIGG 1937) und in Nordamerika (nach L. T. SAMUELS 1932) entfallt 
ein hoher Prozentsatz von Vereisungen, hauptsachIich durch Rauhfrost, auf den Be, 
wobei dessen Oberseite in England meist durch eine Inversion charakterisiert ist; 
der Rauhfrost entsteht offenbar durch die aufwarts gerichteten Turbulenzbewe
gungen innerhalb der Wolke. 

Frontale Wolkenvereisung kann offenbar sowohl im Warmfrontgewolk - As-Ns 
- als auch im typischen Kaltfrontgewolk - Vb - vorkommen. Von BIGG wird 
die Haufigkeit von Eisbildung im As-Ns als nicht sehr groB angegeben, nach der 
deutschen Statistik steht sie jedoch hinter dem Bt (und Fs) an zweiter Stelle. Die 
typische Form des Ansatzes in frontalen Wolken scheint das Klareis zu sein. 

Ganz allgemein tritt Wolkenvereisung vorzugsweise bei Temperaturen von 0° 
bis _5° auf, doch wurden schon einzelne FaIle bei einer Temperatur von -20° 
verzeichnet. 

Was die Vorhersage der Wolkenvereisung anlangt, so ist nach BIGG dort, wo 
innerhalb des Temperaturbereiches 0° bis _12° Wolken zu erwarten sind, die Mog. 
Iichkeit von Eisansatz gegeben, im Fall von Vb auch bei tieferen Temperaturen. 
Liegen keine aerologischen Daten yom selben Tag vor, so konnen solche der vorher
gehenden Tage mit der entsprechenden Kritik benutzt werden, oder im Fall des 
Herannahens einer neuen Luftmasse die in dieser vorgenommenen Aufstiege. 

Der weitaus gefahrlichste Fall von Flugzeugvereisung tritt aber nicht durch 
Ansatz unterkiihlter W olkentropfchen, sondern in Niederschlagen, und zwar vor 
allem in unterkuhltem Regen ein, also zunachst unter einer winterlichen Warm/ront, 
wenn ein zuriickweichender Keil von Arktikluft oder kontinentaler Polarluft mit 
Temperaturen unter Null iiberweht wird von einer feuchten (meist polar-maritimen) 
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Luftstromung, in der die Temperaturen der Frontflache entlang etwas iiber dem 
Gefrierpunkt liegen. Das unter der Frontflache innerhalb der Frostluft fliegende 
Flugzeug wird dann vom unterkiihlten Warmfrontregen getroffen und alsbald von 
einer Klareisschicht iiberzogen. Nach REINBOLD konnen ahnliche Umstande aber 
auch unter einer winterlichen Kaltfront auftreten, wenn warmere maritime Polar
luftreste von einbrechender Arktikluft oder polarer Kontinentalluft angehoben 
werden. 

Nach SCHINZE 1932 (1), welcher die synoptisch-aerologischen Bedingungen zahl
reicher, fiir Flugzeugvereisung typischer FaIle in Deutschland untersucht hat, sind 
bei den erwahnten Situationen besonders jene wirksam, die durch starke Konvergenz 
und das Vorhandensein einer quasistationaren Frontalzone ausgezeichnet werden. 
Infolge der sanften Neigung des Arktikluftkeils beginnt die Vereisungszone meist 
erst in einer Entfernung von 50-100 km vor der Bodenfront und hat gewohnlich 
eine Tiefe von 100-200 km. 

Nach W. M. KURGANSKAJA und 1. G. PTSCHELKO pflegt im europaischen RuJ3-
land (desgleichen nach V. ROSSI in Finnland) die Vereisung am haufigsten in der 
Prafrontalzone von Warmluftokklusionen vorzukommen, ferner im Gebiet alter 
winterlicher Hohenokklusionen. 

Nach BIGG konnen die oben fiir die Vorhersage von Wolkenvereisung empfohlenen 
Gesichtspunkte sinngemaJ3 auch auf die Prognose der frontalen Vereisung angewendet 
werden. Vor aHem kann das Gebiet, wo Regen bei Temperaturen unter Null faHt, 
abgegrenzt werden und es kann, wenn Aufstiegsdaten zur Verfiigung stehen, be
urteilt werden, bis zu welchem MaJ3 iiber der Frontalzone Luft mit Temperaturen 
iiber Null aufgleiten diirfte. 

DaJ3 man auch nach dem lokalen Aussehen der zu Boden gefallenen Sublimations
produkte gewisse Schliisse auf die thermische Struktur der hoheren Luftschichten 
und damit auf die Vereisungsgefahr fiir Flugzeuge ziehen kann, hat FIND EISEN 
1939 (3) gezeigt. 

Nach REINBOLD betrug in den Jahren 1930 bis 1933 in Deutschland die Machtig
keit der Vereisungswolken durchschnittlich 700-800 m; Falle mit starker Vereisung 
traten in einer mittleren Hohe von HOO m, mit maJ3iger Vereisung in einer mittleren 
Hohe von 2500 m iib. M. auf. 

1m letzten Jahrzehnt entstand eine iiberaus umfangreiche Literatur iiber dieses 
praktisch besonders wichtige, weil fiir den Flugverkehr sehr gefahrliche Phanomen. 

I) Fernsicht. 

Die Sichtweite ist grundsatzlich von zwei Faktoren abhangig: 1. von der 
Intensitat der trockenen Lufttriibung, 2. von der Intensitat des Nebels oder 
Dunstes. 

Die Intensitat der trockenen Lufttriibung richtet sich vor aHem nach dem 
QueHgebiet und der Bahn der Luftmasse, wie in Abschnitt 50 ausfiihrlich auseinander
gesetzt. Es sei daran erinnert, daJ3 Arktikluft und maritime Polarluft, wofern sie 
keine Kondensationsprodukte enthalten, die groJ3te, dagegen Tropikluft die geringste 
Durchsichtigkeit aufweisen. Hat eine Luftmasse ihr Quellgebiet iiber Wiisten
oder Steppengegenden oder streicht sie iiber unbewaldete schneefreie Gebiete 
hinweg, so wird sie betrachtlich verunreinigt. In der Nahe von Herdgebieten fiir 
Luftverunreinigung (z. B. Siid- und SiidostruJ31and) kann die trockene Triibung 
die Fernsicht auf einige wenige Kilometer oder Hektometer herabsetzen. 

tiber dem Festland ist auch die lokale Verunreinigung der Luft durch Stadt
rauch und Stadtstaub, durch Qualm und Rauch von Heide-, Wald- und Moor
branden zu beriicksichtigen. 
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In den mittleren Breiten wird die Fernsicht auch noch durch Dunst und Nebel 
verschlechtert und in dieser Zone hangt die Sichtprognose direkt mit der Prognose 
von Auftreten, Entwicklung und Auflosung des Nebels zusammen. 

Es sei nochmals daran erinnert, daB unter sonst gleichen Bedingungen in den 
unteren Schichten die Fernsicht in labilen Luftmassen besser ist als in stabilen. 
In der freien Atmosphare ist das Umgekehrte der Fall. 

In nordwarts vordringender Tropikluft nimmt die trockene Triibung ab, die 
Nebelbildung jedoch gleichzeitig zu. Dringt Arktikluft oder Polarluft siidwarts 
iiber schneefreies Land vor, so wird ihre t.rockene Triibung etwas starker und die 
Fernsicht daher schlechter; Nebel und Dunst lOsen sich dagegen iiber dem warmen 
Erdboden auf. 

Kommen die Luftmassen einer kontinentalen Antizyklone zum Stillstand, so 
sammeln sich in ihnen allmahlich Staub und Kondensationsprodukte an und fiihren 
eine Sichtverschlechterung herbei. In absteigender Fohnluft ist die Sicht in der 
Regel besser als unter ungestorten Verhaltnissen. 

Der Durchzug einer Warmfront ruft meist eine Verringerung der Fernsicht hervor 
(wenn nicht bereits Prafrontalnebel auf trat) , der Durchzug einer Kaltfront dagegen 
eine Sichtbesserung. 

m) Wind. 

Die Windprognose griindet sich im wesentlichen auf eine richtige Prognose der 
Druckverteilung im Zusammenhang mit der Ausbildung und dem Fortschreiten 
der atmospharischen Storungen. Der Zusammenhang zwischen Isobarenverlauf 
und Windrichtung sowie zwischen Druckgradient und Windstarke ist bekannt. 
Jeder AnlaB zu einer Gradientverstarkung - z. B. Zyklonenvertiefung, Entstehen 
einer neuen Storung, Annaherung einer Zyklone an eine Antizyklone, Verstarkung 
der Antizyklone bei unveranderter Tiefe der Nachbarzyklonen usw. - gibt auch 
AniaB zu einer Windzunahme. 

Es braucht nicht erst hervorgehoben zu werden, daB die zyklonalen Storungen 
und die Randgebiete der Antizyklonen durch starken Wind charakterisiert sind. 
Die Annaherung einer Front (namentlich einer Warmfront oder einer Okklusion) 
ruft im Yerein mit dem sie begleitenden Druckfall gewohnlich eine prafrontale Wind
verstarkung hervor. Beim Voriibergang der Kaltfront selbst sind starke WindstoBe 
oder Boen nicht selten. 

AuBerdem ist bekannt, daB der Durchzug einer Front gewohnlich mit einer 
Rechtsdrehung des Windes verbunden ist. . 

Sehr wichtig ist die Uberwachung der orographischen Einfliisse auf den Wind. 
Wenn man ganz absiebt von den regelmaBig abwechselnden Berg- und Talwinden 
in Gebirgstalern, so gibt es eine groBe Anzahl von Lokalwindsystemen (z. B. Fohne, 
Bora usw.), die orographisch bedingt sind. AuBerdem beeinflussen die orographi
schen Verhaltnisse sowohl die Richtung als auch die Starke der Hauptluftstromungen, 
wie bereits in Abschnitt 61 erwahnt. 

Hier sei an die Windverstarkung vor einer Front erinnert, die sich einer Steil
kiiste oder einem Gebirgshindernis nahert; ferner an die Ablenkung des Windes 
durch Gebirge (die bei stabiler Luftmassenschichtung mehr umstromt als iiber
stromt werden), an die Windverstarkung an zur Windrichtung parallelen Kiisten 
(namentlich bei Siidwinden an der Westkiiste), sowie an vorspringenden Kiisten. 

Auch die Tageszirkulation der Luft zwischen Land und Meer darf nicht unberiick
sichtigt bleiben. Der Seewind am Tage, der sich iiber eine allgemeine, gleichfalls 
vom Meer gegen das Land gerichtete Luftstromung superponiert, kann der Kiiste 
entlang eine Windverstarkung von 1-2 Beaufort-Graden hervorrufen. Dagegen 
schwacht der Seewind eine allgemeine entgegengesetzt gerichtete Luftstromung abo 
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Der Wind charakter - der groBere oder kleinere Grad seines Pulsierens, seiner 
Turbulenz - hangt, wie schon bekannt, eng mit der Temperaturschichtung der 
Luftmasse zusammen. Stabile (warme) Luftmassen haben vorwiegend laminaren 
Stromungscharakter, labile (kalte) dagegen turbulenten (namentlich in Arktikluft 
im Binnenland wahrend des Fruhjahrs). Die Tageserwarmung verstarkt die Tur. 
bulenz erhebIich; die nachtIiche Abkuhlung dagegen hemmt sie. 

In Zusammenhang mit der Zunahme der Turbulenz untertags und ihrer Ab· 
schwachung in der Nacht ist auch der Tagesgang des Windes (mit einem Maximum 
am Tag und einem Minimum in der Nacht) besonders ausgepragt unter antizyklonalen 
Verhaltnissen; er muB bei der Prognose haufig in Rechnung gestellt werden. 

Dnter Berucksichtigung des Luftmassencharakters und der Tageszeit liiBt sich 
der Boigkeitsgrad des Windes voraussehen. Die Prognose einzelner Boen ist jedoch 
unmoglich. Nur das Auftreten und die Eintrittszeit von Boen, die mit einer Kalt. 
front zusammenhangen, lassen sich mit einer gewissen Wahrscheinlichkeit vorher· 
sagen. Dagegen konnen bestimmte Orte vor Gewitterboen, die innerhalb einer 
labilen Luftmasse auftreten, nur gewarnt werden auf Grund von Lokalbeobachtungen 
in dem betreffenden Gebiet, welche die Entwicklung oder das Heranziehen einer 
machtigen Schauerwolke bereits deutlich erkennen lassen. Ganz unmogIich ist 
die Prognose der Entstehung und des Fortschreitens von Windhosen und Tornados, 
die, wenngleich in Europa sehr seltene Erscheinungen, doch gelegentIich bei heiBem 
Sommerwetter auftreten; ihre Vorbedingung ist Abkuhlung in der Hohe. In einigen 
Fallen laBt sich ein Zusammenhang von Tornados mit Fronten nachweisen (z. B. 
der Moskauer Tornado vom 29. Juni 1904, siehe A. A. SPERANSKIJ in "Meteorologi. 
tscheskij Westnik" 1904). 

n) GroB-Schneeflille, Schneetreiben nnd Schneefegen. 

Grop.Schnee/dlle, definiert als Schneefalle mit einer Niederschlagsmenge von 
15 mm aufwarts, konnen nach W. KUHNKE 1939 in Deutschland zwischen Ende 
September und Ende Mai vorkommen, zeigen aber eine deutliche Verschiebung ihres 
Haufigkeitsmaximums von der Wintermitte gegen das Fruhjahr zu; Schneefalle 
von 30 mm aufwarts sind am haufigsten im Marz, auch wenn man von Beobachtungen 
an Bergstationen absieht. Dabei besitzt der Osten Deutschlands ein klares Maximum 
der GroB.Schneefallhaufigkeit und gleichzeitig tritt noch eine Zunahme von Norden 
nach Suden in Erscheinung als Folge der zunehmenden Seehohe (Gelandenieder. 
schlag). 

Nach KUHNKE sind diese GroB·Schneefalle durch einen ganz bestimmten Wetter· 
typ charakterisiert, dessen einzelne Entwicklungsstadien die folgenden sind: 
Stationares Tief uber Mitteleuropa mit geringem stratospharischen Druckgefalle -
Kaltlufteinbruch von Nordosten aus einem Hoch uber RuBland mit Druckanstieg 
dortselbst - WarmluftvorstoB aus Sudosten mit Teiltiefbildung im Mittelmeer 
(Sudsteuerung) - Westdrehung der Kaltluft und damit Beginn einer West· oder 
Nordweststeuerung. Allgemeine Bedingung im Niederschlagsgebiet: Bodentempera
turen nahe Null. Der Gesamtniederschlag setzt sich dann zusammen aus den lang 
dauernden Schauerniederschlagen, hervorgerufen durch das sehr langsame Vor
dringen der nordostlichen Kaltluft unter Warmluftreste und aus den anschlieBenden 
Dauerniederschlagen beim langsamen Aufgleiten der sudostIichen Warmluft. 

Dnter Schneetreiben versteht man das gleichzeitige Auftreten ziemIich starken 
Windes (4-5 Beaufort-Grade) und dichten Schneefalles, meist beim Vorbeizug 
einer Front. 

Die fUr die Ausbildung von Schneetreiben in RuBland besonders gunstigen 
Druckverteilungen hat W. F. BESKROWNYJ im Detail beschrieben. Die frontologische 

Chromow, Wetteranalyse. 31 
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Analyse derartiger Wetterlagen (Eindringen von Zyklonen am Sliden liber das 
europaische Gebiet RuBlands hinweg, liber Sibirien und das Kasachstan) findet 
sich in den neuesten Arbeiten von W. M. KURGANSKAJA und S. N. TSCHECHOWITSCH, 

Beim Schneefegen handelt es sich um das Hochwirbeln der obersten Schicht 
einer Schneedecke durch den Wind. Dieser Effekt kann sich allgemein und ohne 
direkten Zusammenhang mit Fronten geltend machen, bisweilen sogar bei heiterem 
Himmel, in der an der Rlickseite einer Zyklone rasch vordringenden Arktikluft. 

Die Kenntnis des Oberflachenzustands der Schneedecke ist fUr die Prognose 
des Schneefegens unerlaBlich. Denn das Vorhandensein einer Schneekruste macht 
das Zustandekommen dieser Erscheinung ebenso unmoglich wie das Schmelzen der 
Schneedecke bei Tauwetter. 

Literatur zu Abschnitt 75. 
Aus der reichen Literatur seien hier nur folgende Arbeiten zitiert: 
Zur Nachtfrostprognose: GEIGER 1927, POLLACK 1930, DUFOUR 1938. 
Zur Gewitterprognose: WOLF 1914, DINIES 1936 (1), 1936 (2), NA~IIAS 1938 (1). 

1938 (2), WINTER 1938. 
Zur Nebelprognose: PETTERSSEN 1939 (2), BLEEKER 1939 (2). 
Zur Glatteisprognose: NOTH 1930, SCHINZE 1932 (1), SAMUELS 1932, DESCHORD

SCHIO 1933, KURGANSKAJA und PTSCHELKO 1935, REINBOLD 1935, BIGG 1937, SIR GEORGE 
SIMPSON 1938, ROSSI 1938. 

Zur Prognose von GroB-SchneefiUlen, Schneetreiben und Schneefegen: BESKROWNYJ 
1929, KURGANSKAJA 1936, TSCHECHOWITSCH 1937, KUHNKE 1939. 

Wetterregeln auf Grund der Druckanderungen in der Rohe und am Boden: 
v. FICKER 1922. 
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Geradlinige Isobaren 44. 
Gewitter, Klassifikation 122. 
- an Fronten 121, 123, 284, 291. 
- in horizontal konvergierenden Luft-

stromen 124. 
-, oI'ogI'aphische 124. 
-, Vorhersage 125, 473. 
Glatteis 136. 
-, Prognose 477. 
Gleichgewicht, indifferentes 96. 
-, labiles 97. 
-, stabiles 95. 
- trockener Luft und potentielle Tem-

peratur 98. 
Gleichgewichtsbedingungen fiiI' Grenz-

flachen 266. 
Gleitbewegungen 30, 268, 271. 
Gradient 34. 
-, baI'ischeI' 42. 
Gradientkraft 36, 49. 
Gradientwind 54. 
- und tatsachlicher Wind 59. 
- und WaI'mfI'ontbewegung 285. 
- und Zykionenverlagerung 415. 
Gradientwindlineal 57. 
Graupeln 136. 
Grenzflache, siehe Frontflache, Fronten. 
Griesel 136. 
"GI'oBkonvektion" 115, 120. 
"GI'oBwetterlage" 419. 
Grundstromung (Fiihrungsstromung) 195, 

385, 413, 418. 

Hagel 136. 
Halo 136, 144. 
Hangnebel 156. 
Haufenwolken, Bildung 117. 
Hauptfrontalzonen 183. 
Hauptfronten 162, 264. 
Hauptniveauflachen 36. 
Hebungskurve 94. 
Hochdruckgebiete, siehe Antizyklonen. 
Hochdruckgiirtel 165, 362. 
Hochdruckkeil 45. 
Hochdruckkerne 363. 
Hochdruckriicken 45. 
Hochnebel 157. 
Hochwas'3ersituationen 410. 
HOfe urn Sonne und Mond 144. 
Hohe del' Storungen 373. 
Hohenformel, barometrische 39. 
Hohenrauch 154, 223. 
Hohenstromungskarte 414. 
Hohenstufe, barometrische 38. 
Hohenwetterkarten 48, 413,·418. 
Homologen 206. 
Hyperbolischer Punkt 81. 

Idealzyklone 321. 
Indirekte Aerologie 25, 257. 

Indirekte Bahnverfolgung 26, 258. 
Interdiurne Veranderlichkeit des Drucks 

und del' Temperatur 371. 
Internationale Kennziffernliste 16. 
Interpolation, lineare 41. 
- und Fronten 196. 
Inversionen 95, 126, 264. 
-, "obere" 126. 
Isallobaren (isallobarisches Feld) 69. 
-, Ausziehen auf del' Karte 427. 
Isallobarische Gebiete 313, 333. 
Isentropische Einwirkungen 228. 
- Flachen 99. 
- Prozesse 84. 
Isobare Flachen 32. 
-, Topographie 46. 
Isobaren 33, 41. 
-, Ausziehen auf del' Karte 434. 
Isobaren, Entfernungen in Zyklonen und 

Antizyklonen 56. 
-, geradlinige 44. 
-, Grundformen 43. 
-, Knick an del' Front 41, 274, 434. 
-, orographische 435. 
- und Wind 50, 58. 
Isogonen 74. 
Isopyknische Flachen 32. 
Isostere Flachen 32. 
Isotherme Flachen 32. 
Isothermen 34, 333. 
Isothermie 95. 

Kalteeinbruch, maskierter 242. 
Kaltfronten 271, 272, 275, 287, 347. 
- 1. Art 271, 287. 
- 2. Art 272, 289. 
-, Bezeichnung auf del' Karte 294. 
-, Boenwalze 291. 
-, "falsche" 291. 
-, interne 292. 
-, Merkmale in Mitteleuropa 292. 
Kaltfrontgewitter 123, 291. 
Kaltfrontokklusion 295, 297. 
Kaltluft, maritim-polare 242. 
Kaltlufthaut 195, 277, 284, 298. 
Kaltluftkopf 289, 291. 
Kaltluftschleppe 284. 
Kappe del' Haufenwolke 144. 
Kartenanalyse, siehe Luftmassenanalyse 

und synoptische Analyse. 
Katafronten 265, 271. 
Keil (hohen Drucks) 45. 
Kennziffernliste, internationale 16. 
"Kleinkonvektion" 114, 120. 
Koagulation (des Aerosols) 147. 
Kolloidales Gleichgewicht 147. 
Kondensation des Wasserdampfes 82, 

135. 
Kondensationskerne 137. 
-, hygroskopische 138. 
Kondensationsniveau 118. 
Konservative Luftmasseneigenschaften 

204, 223. 
Kontinuitat (del' atmospharischen Bewe

gungen) 78. 
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KOllvektion 30, 62, 92, 114. 
libel' dem Festland 115. 
libel' dem Meer 115. 
tiber del' Frontflache 121. 
libel' Stiidten 116. 
und Berge 115. 
nnd Emagramm 119. 
und Konvergenz lIS. 
nnd Okklusionsfronten lIS. 
nnd Turbulenz 116. 
und vertikale Temperaturverteilung 
116. 

Konvektionswolken lIS, 143, 145. 
Konvergenz 72. 
-, einseitige 7S. 
-, lineare 7S. 
-, zweiseitige 7S. 
Konvergenzlinien 77, 7S. 
Konvergenzpunkt 79. 
Kriinze um Sonne und Mond 144. 
Kreisproze13 67. 
Kristallskelette 136, 143. 
Kritik des Materials 19. 
Kurve, charakteristische 112. 
Kurvenkonvergenz SO. 
Klisteneffekt 302. 

Labilitiit, potentielle (konvektive) Ill. 
- von Zyklonenwellen 31S. 
Labilitiitsenergie 101, 322. 
Langfristprognosen 436. 
Leewirbel del' Tropikluftstromung 356. 
Lokalbeobachtungen 445. 
Lokalgewitter 122. 
Luftaustausch zwischen verschiedenen geo-

graphischen Breiten 177. 
Luftbahnen 74. 
Luftbewegungen gegen den Gradienten 72. 
Luftdruck, Dimension del' Einheit 31. 
-, Reduktion auf das Standardniveau 3S. 
Luftdruckiinderungen 69. 
- bei del' Zyklonenentwicklung 70, 329. 
-, dynamische 70. 
- infolge Advektion 70, 73. 
-, primiire 41, 70, 3S4. 
-, sekundiire 41, 70, 3S4. 
-, thermische 70, 73. 
Lnftdrucktendenz, siehe barische Tendenz. 
Lnftkorper 10. 
Luftmassen 161, 193. 
-, Ausdehnung 195, 363. 
-, charakteristische Werte 205. 
-, Definition 195. 
-, elektrische Eigenschaften 235. 
-, geographische Klassifikation 196. 
-, kalte 229. 
-, konservative Eigenschaften 204, 223. 
-, labile 229. 
-, Lebensgeschichte 196, 22S. 
-, Quellgebiete 161. 
-, stabile 229. 
-, Temperatur und Feuchtigkeit 204, 209, 

211. 
-, Transformation 175, 352. 
-, Ursprung 196. 

Chromow, Wetteranalysr. 

Luftmassen, Verteilung del' potentiellen 
Tempel'atur 236. 

-, warme 229, 233. 
-, Wolken und Rydrometeore 233, 234. 
Luftmassenanalyse 256. 
- und ael'ologische Aufstiege 257. 
- und Bergstationen 25S. 
- und Registrierinstrumente 257. 
Lllftmassengewitter in kalter Luft 123. 
Luftplankton 224. 

MARGULESSche Gleichung 267. 
MaritimeI' Nebel 159. 
Maskierte Fronten 29S. 
Maximum (barisches) 45. 
Meernebel 15S. 
Millibar 31. 
Minimum (barisches) 44. 
Mischungsnebel 159. 
Mischungsverhiiltnis Ill. 
Mitfiihrungsglied 315. 
Molekulare Wiirmeleitung S2. 
Monsune 169. 
Monsunnebel 15S. 

Nachtfroste, Prognosc 467. 
Nebel, Definition 153. 
-, isallobarischer 159. 
-, isobarischel' 159. 
-, maritimer 159. 
-, Prognose 474. 
-, Struktur 135, 153. 
- und Schneedecke 160. 
Nebeltropfchen 135, 143. 
Nebenfronten 264. 
Neigungswinkel del' Fl'ontfliiche 267, 277. 
Neutraler Punkt S1. 
Nichtstationare Bewegungen in del' Atmo-

sphiire 69. 
Niederschliige, Klassifikation 152. 
-, Bedingungen del' Ausscheidung 147. 
Niederschlagsgebiete 425. 
Nieseln (Spl'tihregen) 150, 152. 
-, Prognose 477. 
Nieseltropfchen 135, 144. 
Niveauflachen 35. 

Okklusion 295, 321. 
-, Bezeichnung auf del' Karte 296. 
-, orographische 300. 
-, riiumliche Darstellung 355. 
-, Umwandhmg in eine Kaltfront 29S. 
Okklusionsfliiche 295, 352. 
Okklusionsfronten 264, 275, 295, 321. 
-, obere 295. 
-, umgebogener Teil 32S, 356. 
-, untere 295. 
Okklusionsmodell 350. 
Okklusionspunkt 295, 352. 
Opaleszente Trlibung 154, 223. 
Orographie und Fronten 300. 
Orographische Rebung del' Luft 92. 

Isobaren 435. 
- Okklusion 300. 
- Zyklogenese 300. 
Ozongehalt und Luftmassen 235. 

34 
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"Parasiten" (Radio) und Luftmassen 235. 
Passate 166. 
Passatfronten 171, 188. 
-, atlantische 188. 
-, pazifische 188. 
Passatinversion 166. 
Passatzirkulation 165. 
Periodizitat der Zyklogenese 399. 
Permanenz der barischen Systeme 161, 

183, 185. 
Physikalische Logik 24, 433. 
POISsoNsche Gleichung 86. 
Polarer Wettertypus 386. 
Polarfront 176, 177. 
-, amerikanische 187. 
-, asiatische 188. 
--, atlantische 188, 393. 
-, auf der Siidhalbkugel 190. 
-, eurasische 189, 395. 
- im Mittelmeergebiet 188. 
--- in Westeuropa 188. 
- und Zyklonentatigkeit 177. 
Polarluft 175, 179, 198. 
-, arktische 198, 200, 24l. 
-, kontinentale 198, 201, 244. 
-, -, im Sommer 248. 
-, -, im Winter 246. 
-, maritime 198, 201, 202, 24l. 
-, -, gr6nlandische 20l. 
-, -, im aui3ersten Osten 202, 244. 
-, maritime, zuriickkehrende 244. 
Polarluftwirbel 350. 
Potentielle .Aquivalenttemperatur 110. 

Feuchttemperatur Ill. 
Temperatur 97. 
- mit .Aquivalentzuschlag llO. 
- trockener Luft Ill. 
- und Gleichgewichtsbedingungen 
trockener Luft 98. 
-, Unterschiede zwischen verschiede
nen Luftmassen 26l. 

Primare Schwankungen 41, 70, 384. 
Prognose des Wetters 466. 
-, einzelne Operationen 449. 
-, synoptische, siehe Synoptische Pro-

gnosen. 
Pseudopotentielle Temperatur 110. 
Pseudotemperatur 1l0. 

Rauhfrost 136. 
Rauhreif 136. 
Regel von J. BJERKNES-SOLBERG-PALMEN 

406. 
von ERTEL 465. 

- von EXNER 462. 
- von GUILBERT-GROSSMANN 458. 
Regeln von BROUN OW 458. 

von DEFANT 462, 463. 
von FICKER 470. 
von GUILBERT 456, 461. 
von HESSELBERG 463. 
von PETTERSSEN 451, 452, 453, 455, 
456, 457, 458, 460, 461, 462. 
von RODEWALD 463, 464, 465. 
von SCHERHAG 458, 461, 463. 

Regeln, synoptische 450. 
Regenbogen 144. 
Regeneration der Zyklonen 357. 
Regentropfen 135, 144. 
Reibung 60. 
-, innere 6l. 
-, virtuelle 63. 
Reibungskonvergenz 78, 275. 
Reibungskraft 61. 
Reif 136. 
Reifgraupeln 136. 
Relative Feuchtigkeit bei Nebel 139. 
Reprasentationswert der Beobachtungen 

21, 205. 
- der Beobachtungstermine 22, 256. 
- von Stationen 23. 
Retrograde Zyklonen 406. 
Richtungsdivergenz 333. 
Riegeltheorie von EXNER 309, 318. 
Rinne (tiefen Drucks) 44. 
- und Front 274. 
ROSSBY-Diagramm Ill, 208. 
Rotationsbeschleunigung 51. 
Riicken (hohen Drucks) 45. 
Riickseitenwetter 347. 

Sammelmeldungen, interkontinentale 15. 
-, kontinentale 14. 
-, nationale 14. 
Sattel 46, 182_ 
Sattelpunkt 46. 
Sattigung der Luft 89. 
Sattigungsfeuchtigkeit liber einer Eisober-

flache 137. 
- liber einer 'Vasseroberflache 137. 
Schauer 152. 
-, interne 243. 
-, Prognose 472. 
Schauerwetter 243. 
Schauer- (Gewitter-) Wolken 142. 
Scheinfronten 180, 264, 299. 
Schichtung, feuchtlabile 100. 
-, feuchtstabile 100. 
-, labile 97. 
-, stabile 95. 
Schichtungskurve 94. 
Schlechtwetterwolken 146. 
Schneeflocken 14l. 
Schneekorner 136. 
Schneetreiben 481. 
Schnellaufer 312, 405, 414. 
Schrumpfungsachse 81, 181. 
Schrumpflmgsflache 182. 
Schrumpfungsinversionen 127, 368. 
Schwarmaufstiege 280. 
Schwerepotential 35. 
Scirocco 224, 408. 
Seklusion 321. 
Sekundare Schwankungen 41, 70, 384. 
Sendeplan, internationaler 14. 
Sichtweite, siehe Fernsicht. 
Singulare Advektion 384. 
Skagerrakzyklone 300, 402. 
Solenoide, thermodynamische 33, 66, 71, 

387. 
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Solenoide und Fronten 71. 265, 388. 
Sperrschichten 131. 
SpitzenbO 292. 
Stabilitat, potentieUe (konvektive) 111. 
- von Zyklonenwellen 318. 
Stationsmodell 18. 
Stationsnetz, synoptisches 13. 
Statische Grundgleichung 37. 
Statistische Prognose 445. 
Steuerung 339, 383, 413. 
Steuerungssymmetrie 387. 
Strahlungsgleichgewicht 193. 
Strahlungsinversionen 126. 
Strahlungsnebel 156. 
Stratosphare 1. 
- und Zyklonentatigkeit 329, 372. 
Stratospharische Steuerung 383. 
Stromlinien 74. 
Stromrohre 78. 
Stromungsdivergenz 72. 
Stromungsgliederung (groJ3ziigige) 195. 
Stromungskonvergenz 72. 
STuvE.Diagrammpapier 107. 
Sublimation 135. 
Sublimationskerne 140. 
Substratosphare 1. 
Subtropische Antizyklonen 167, 362, 369, 

371, 392. 
Subtropischer Hochdruckgiirtel 165, 362. 
- Wettertypus 386. 
Symbole, synoptische, fUr Einzelbeob· 

achtungen 18. 
-, -, fiiI" die Kartenanalyse 27. 
Symmetriegebiete 386. 
Symmetriepunkte (im Luftdruckgang) 386. 
Synoptik 3. 
Synoptische Analyse, Grundsatze 422. 

-, Reihenfolge der Operationen 26. 
-, Technik 26. 
Karte 3, 17. 
-, Eintragen der Angaben 18. 
-, Symbole 19. 
Meteorologie 3. 
Methode 7. 
Prognosen 11. 

-, -, exakt berechnete 12. 
-, Extrapolationsmethoden 13, 437. 
-, Giite 439. 
- per analogiam 446. 
- und Ausnutzung physikalischer 
Konzeptionen 448. 
- und formale Extrapolation 447. 
- und klimatologische Erwagungen 
447. 
- und Lokalbeobachtungen 445. 
RegeIn 448, 450. 

Systematische Fehler im Material 21. 

Tagesgang des Wetters 2. 
Taupunkt 89. 
Temperatur, absolute 86. 
-, aquivalentpotentielle 1l0, 204. 
--, potentielle 97. 
-, -, mit Aquivalentzuschlag 1l0. 

Temperatur, potentielle, trockener Luft llI. 
-, Prognose 466. 
-, virtuelle 47. 
Temperaturanderungen, adiabatische 85. 
Temperaturdifferenz, aquivalente 109. 
- zwischen Luft und Unterlage 256. 
Temperaturgradient, feuchtadiabatischer 

100. 
-, trockenadiabatischer 96. 
-, trockenstabiler 95. 
-, iiberadiabatischer 96. 
-, vertikaler 34, 94, 99. 
Temperaturinversionen, siehe Inversionen. 
Temperatursprung, frontaler 262. 
Tendenz (barische), siehe barische Tendenz. 
Tephigramm 106. 
Thetagramm 206. 
Tiefdruckgebiete, siehe Zyklonen. 
TiefdruckgiiI"tel, aquatorialer 166, 167. 
Tiefdruckrinne, siehe Rinne. 
Tiefdrucktrog an der Zyklonenriickseite 

352, 356. 
Tiefsttemperaturen in Bodennahe 238. 
Topographie isobarer Flachen 46. 
Topographische Frontogenese 180, 264. 
Trajektorien (Luftbahnen) 74. 
Transformation del' Luftmassen 175, 248, 

352. 
Trockenadiabate 87. 
Tropikfronten 166, 177, 199. 
Tropikluft 170, 175, 199, 249. 
-, kontinentale 199, 201, 202, 203, 252. 
-, maritime 199, 202, 203, 250. 
-, kalte 347. 
Tropikluftgebiete 424. 
Tropikluftnebel 158. 
Tropikluftwirbel 351. 
Tropische Zyklonen 171. 
- -, Regeneration an der Polarfront 172. 
Tropopause 1, 71. 
-, Anderung der Hohe iiber Zyklonen und 

Antizyklonen 368, 376. 
-, bIattrige Struktur 383. 
-, Neubildung 381. 
Tropopausenhocker 368, 383. 
Tropopausenregel 465. 
Tropopausentrichter 352, -368, 383. 
Tropopausenwellen 368, 376. 
Troposphare 1. 
Triibung, opaleszente 154, 223. 
Triibungsfaktor 225. 
- und Luftmassen 225. 
TT + U = SS 209. 
Turbulenz (dynamische) 30, 62, 233. 
Typthetagramme 206. 

V.bergangsschichten 132. 
Ubergangszone 261. 
Umlagerungswalze 292. 
Umrechnung von Millimetern in Millibare 

31. 
Umsteuerung 385. 
"Umsturz" der Luftschichten 97. 
Unterscheidtmg von -Warm- nnd Kalt-

massen 422. 
34' 
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Vb.Wetterlagen 410. 
V -Depression 45. 
Verdunstungsnebel 155. 
Vereisung der Flugzeuge 477. 
"Vereisung" der Wolkengipfel 148. 
Vertikalbewegungen, geordnete 91. 
-, ungeordnete 92. 
Vertikaltransportglied der Druckanderung 

329. 
Vollkristalle 136, 143. 
Vorausberechnung des Wetters 11. 
"Voreilen der Kaltluft" in der Rohe 346. 

Wannegewitter 122. 
Wanneleitung, molekulare 82. 
Wannfronten 271, 275, 280, 345. 
-, Bezeichnung auf der Karte 286. 
-, Merkmale in Mitteleuropa 286. 
- nach RAETHJEN 284. 
-, Nebel 284. 
-, priifrontales Druckfallgebiet 28I. 
-, Wolken und Niederschlage 28I. 
Warmfrontgewitter 121, 123, 284. 
Wannfrontokklusion 295, 296. 
\Vannluft, maritim-polare 243. 
Wannsektor 321, 346. 
-, "falscher" 328. 
Wellenglied 315. 
Wellentheorie 309. 
Wellenzyklone, siehe Zyklone, junge. 
Wesen des Wetters I. 
Westwinde der gemaI3igten Breiten 175. 
Wetteranalyse, siehe synoptische Analyse. 
Wetterflugzeug 4, 257. 
Wetterkarte, siehe synoptische Karte. 
Wetterkartensymmetrie 388. 
Wetterregeln, volkstfunliche 445. 
Wetterschliissel 16. 
Wettervorhersage 466. 
Wetterzonen 19I. 
Wind 29. 
-, geostrophischer 54. 
-, Prognose 480. 
Windgesetz, barisches 49. 
Wintergewitter 123. 
Wirbelzyklone s. Zyklone, okkludierte. 
Wolken, Aggregatzustand der Wolken-

elemente und Ausscheidung von Nieder
schlagen 15I. 

- der Kaltfront 146. 
- der Wannfront 145. 
-, haufenformige 143, 145. 
-, Rerkunft 145. 
-, Rohe, Berechnung 119. 
-, Klassifikation 142. 
-, schichtfonnige 143, 157. 
-, wogenformige 143, 146. 
Wolkenaufzug 146. 

Wolkenelemente 143. 
Wolkenhohe 119. 

Zellen, antizyklonale 16I. 
Zentralzyklonen 163, 178, 329, 393. 40I. 
Zentrifugalkraft 55. 
Zirkulation 63. 
-, Beschleunigung 64. 
-, frontale 265. 
-, nonnale Richtung 66. 
- und Solenoide 66. 
-, allgemeine 163. 
-, -, horizontale Gliederung 176. 
-, -, in den gemiiI3igten Breiten 174, 392. 
-, -, in DOVES Vorstellung 175. 
-, -, zwischen der Troposphare und 

Stratosphare 193. 
Zufiillige Fehler im Material 20. 
ZugstraI3en (der Zyklonen) 306, 404. 
Zunge (niedrigen Drucks) 44. 
Zusammensinken der Luft 127, 36I. 
Zustandsanderungen 83. 
-, adiabatische 84. 
-, feuchtadiabatische 89. 
-, individuelle 94. 
-, isentropische 84. 
-, pseudoadiabatische 108. 
-, trockenadiabatische 87. 
Zustandskurve 94. 
Zustandsparameter 32. 
Zyklogenese an der Arktikfront 397. 
- an der atlantischen Polarfront 393. 
-, Periodizitat 399. 
Zyklonen (zyklonale Storungen) 43, 303, 

34I. 
-, Energie 322. 
-, Entwicklung 70, 320. 
-, erneute Asymmetrie 327. 
-, Geschwindigkeit 414. 
-, Rohe 373. 
-, Rohenachse 355. 
-, Intensitatsanderung 340. 
-, junge 321, 34I. 
-, Lebenslauf 320. 
-,okkludierte 350. 
-, OkklusionsprozeI3 32I. 
-, Regeneration 357. 
-, retrograde 406. 
-, Seklusion 322. 
-, sekundare 44, 40I. 
-, thennische 310. 
-, tropische 17I. 
- und allgemeine Zirkulation 325. 
-, Verlagerung 321, 323, 390, 404. 
Zyklonenachse 355. 
Zyklonenbahnen 306, 404. 
Zyklonenfamilie 177, 303, 389. 
Zyklonenserie 177, 303, 390. 




