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Vorwort zur ersten Auflage.

Seit dem ausgezeichneten Lehrbuche der Meteorologie von Sprung
(1885) ist in deutscher Sprache kein Werk mehr erschienen, das unsere
theoretischen Kenntnisse auf dem Gebiet der Meteorologie zusammengefaflt
hiitte; und auch in anderen Sprachen sind nur Ferrels Biicher vorhanden.

Seit diesen drei Jahrzehnten haben sich die Versuche, auf theore-
tisch-physikalischer Grundlage dem Verstindnis meteorologischer Er-
scheinungen niher zu kommen, sehr vermehrt, so daf ich es schon im
eigensten Interesse — fiir meine Vorlesungen an der Universitit Inns-
bruck — unternahm, wenigstens die Theorie der Luftstromungen, die
Dynamik der Atmosphire, zusammenzufassen. Hieran schlossen sich natur-
gemdB einige Versuche, bestehende Liicken auszufilllen und Méglichkeiten
weiterer Entwicklung aufzuzeigen.

Diese Arbeit fiel in eine Zeit (1913-—1914), in welcher eben
Bjerknes grof angelegte ,Dynamische Meteorologie und Hydrographie®
in den zwei ersten Béinden herausgekommen war. Eine niihere Betrachtung
derselben lie den Versuch, der nun hier beendigt vorliegt, nicht iiber-
fliissig, ja im Gegenteil geradezu wiinschenswert erscheinen, da im be-
sagten Werke die &ltere und zeitgendssische Literatur fast unberiick-
sichtigt geblieben ist.

Wihrend in den Arbeiten von Bjerknes und seiner Schule das
Hauptgewicht auf die Bewegungskrifte in der Horizontalebene gelegt ist,
wird man in dieser dynamischen Meteorologie die Rolle der Temperatur
und ihrer Verteilung in der Atmosphire besonders hervorgekehrt finden.
Diese Auffassung geht hauptsiichlich auf die Arbeiten von Margules
zuriick, die sich iiberhaupt wie ein roter Faden durch das vorliegende
Buch hinziehen. Sie scheinen von so grundlegender Bedeutung, daf ihr
Bekanntwerden in weiteren Kreisen allein schon ein befriedigender Lohn
meiner Arbeit wire.

Das Manuskript des Buches wurde Mitte Juli 1915 komplett dem
Herrn Verleger eingesendet. Doch hat sich die Drucklegung infolge des
Krieges erheblich verzigert, so daB das Buch bei seinem Erscheinen
leider nicht mehr ganz am laufenden sein wird; auch lieB es meine
eigene militdrische T#tigkeit nicht zu, die Literatur von Mitte 1915 ab
bis heute zu verfolgen.



IV Vorwort.

Durch seine Verwendung im Felde hat der Wetterdienst grofie Fort-
schritte gemacht; namentlich ist unsere Kenntnis der Luftstrémungen in
der Hohe und ihres Einflusses auf Luftdruckverinderungen vermehrt
worden. Eine Darstellung dieser jiingsten Ergebnisse war aus begreiflichien
Griinden nicht moglich.

Herrn Privatdozent Dr. A. Defant bin ich fiiv seine Hilfe Dei
Durchsicht der Korrekturen zu herzlichem Dank verpflichtet.

Wien, Weihnachten 1916.
Felix M. Exner.

Vorwort zur zweiten Auflage.

Seit dem Jahre 1916 hat die dynamische Meteorologie groBe Fort-
schritte gemacht, insbesondere in der Erforschung der Ausbreitung kalter
und warmer Luft, der Bildung von Zyklonen und der Rolle der Grenz-
flichen zwischen Kalt und Warm fiir die Entstehung des Niederschlages.
Die neuen Anschauungen der Schule von V. Bjerknes in Bergen haben
in den letzten Jahren sehr anregend gewirkt. Sie bilden zusammen mit
den Studien der Osterreichischen und der Lindenberger Schule den haupt-
sichlichen Zuwachs im Inhalt der zweiten Auflage. AuBerdem habe ich
mir erlaubt, mehrere meiner eigenen Arbeiten hier iibersichtlich aufzu-
nehmen, die in der ersten Auflage nicht enthalten waren. Vielleicht be-
kommt das Buch dadurch mehr den Charakter einer personlichen Auf-
fassung, die hentzutage umso notwendiger erscheint, als der Umfang der
theoretischen Meteorologie ungemein angewachsen ist, dabei aber iiber
den Wert vieler Ansichten noch keine (Tbereinstimmung herrscht.

Die Frage nach der Energie der Winde in unseren Breiten wurde
in der ersten Auflage ganz im Sinne der Margulesschen Arbeiten be-
handelt. Seither bin ich, namentlich durch die Anregung Alfred Wegeners
mehr und mehr zu der Auffassung gekommen, daB jene Energie urspriing-
lich ans der ungleichen Wéirmezufuhr in niedrigen und hohen Breiten
der Erde, also aus der grofen Konvektionsstromung stammt, wodurch die
Margulesschen Rechnungen allerdings nicht das mindeste von ihrem
Wert verlieren, Aber man wird in der neuen Auflage die Rolle des Luft-
austausches zwischen den Tropen und den polaren Breiten mehr hervor-
gekehrt finden, wobei die Zyklonen und Antizyklonen als Bedingung dieses
Luftaustausches erscheinen. Diese Auffassung ist mit der Bjerknesschen
Anschauung der stabilen Polarfront und der Wellentheorie der Zyklonen
nicht recht in Einklang zu bringen, hier liegt ein prinzipieller Gegen-
satz zwischen diesem jetzt so weit verbreiteten Standpunkt und dem in



Vorwort. AY

diesem Buche vertretenen. Es ist zu hoften, daB die Zukunft hieriiber bald
eine Entscheidung bringen wird.

Abgesehen von dieser Einzelheit diirfen wir heute in der dynami-
schen Meteorologie wesentlich drei Richtungen unterscheiden. Die hier
vertretene, welche der &sterreichischen und der Bjerknesschen Schule
entstammt, wurde schon gekennzeichnet; neben ihr besteht eine Arbeits-
richtung in England, die sich mehr mit den Details der Luftbewegungen
befaBt, im Anschlul an die Studien iiber Turbulenz, welche zum Teil
von dort ihren Ausgang nahmen. Das Werk von L. F. Richardson,
Weather Prediction by Numerical Process, reprisentiert einen GroBteil
dieser Richtung. Es ist mir nicht gelungen, dieses wertvolle aber schwierige
Buch in die neue Auflage hineinzuarbeiten, die allgemeine Problemstellung
ist zu verschieden, Als dritte Richtung mdchte ich jene kennzeichnen,
welche an die ganz theoretische Arbeitsweise von V. Bjerknes zur
Leipziger Zeit anschlieBt und heute besonders in RuBland vertreten wird.

Natiirlich ist zwischen diesen Arbeitsweisen keine reinliche: Scheidung
moglich, auch wntassen dieselben durchaus nicht die gesamten Leistungen
auf unserem Gebiete in neuerer Zeit. Ich mdchte mit diesen Worten nur
wesagt haben, daB ich mir dessen bewuBt bin, die dynamische Meteoro-
logie durchaus nicht so nmfassend dargestellt zu haben, wie es wiinschens-
wert wire. Es wird sich vermutlich in Zukunft das Bediirfnis nach neuen
Biichern ergeben, von denen eines, auf Experimenten beruhend, die Eigen-
schaften der Luftbewegungen im Anschluff an die Aerodynamik behandeln
sollte, wihrend ein anderes die rein theoretische Seite vom Standpunkt des
Mathematikers zu vertreten hitte. In dem vorliegenden Buche war mein
Bestreben, moglichst an den Problemen der allgemeinen Meteorologie, den
Erscheinungen der gesamten Atmosphire, festzuhalten und so den An-
schlufl an die meteorologischen KErfahrungstatsachen nicht zu verlieren.

Dem Herrn Verleger bin ich fiir die Ubernahme dieser zweiten Auf-
lage mit erweitertem Text und zahlreichen neuen Figuren zu Dank ver-
pflichtet.

Muran-Rahmnhube, 23. Augnst 1924.

Felix M. Exner.
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Einleitung.

1. Dynamische Meteorologie. Die Meteorologie, die Lehre von
den Witterungserscheinungen, gilt vielfach als Prototyp jener Wissen-
schaften, die es trotz ernstlicher Bemiihungen noch zu keinen oder fast keinen
Gesetzen gebracht haben, Sie ist in dieser Beziehung ein Ubergangsgebiet
von den exakten Naturwissenschaften (Physik) zu jenen beschreibenden
Naturwissenschaften (z. B. Geologie), die nach ihrem ganzen Inhalt die
Aufstellung von allgemeinen Gesetzen gar nicht als ihr Ziel anstreben,
sondern vielmehr die Darstellung von Einzelerscheinungen.

Diese Eigenschaft der Meteorologie ist in der Natur ihres Gegen-
standes begriindet. Die Erscheinungen der Witterung sind so verwickelt,
sie entstehen aus dem Zusammenwirken so vieler Einzelheiten, daB fiir
den Beobachter, welcher nur wenige derselben kennt, der Eindruck der
Regellosigkeit, mitunter der der Regelmifigkeit, sehr selten aber der der
GesetzmiBigkeit zustande kommt. An diesen Verhiltnissen kann natiirlich
auch die mathematisch-physikalische Theorie nichts #ndern. Hingegen
kann diese Theorie dazu beitragen, jene physikalischen Vorginge, die wir
kennen und die auf die Witterung von Einflu sind, in allen ihren
Konsequenzen streng zu verfolgen und so einen Teil der Erscheinungen
auf vorausgegangene Ereignisse zuriickzufiihren.

Das vorliegende Buch kann daher auch nicht Anspruch darauf machen,
die Vorginge der Witterung zu erkliren; es stellt sich nur die Auf-
gabe, festzulegen, was an den beobachteten Erscheinungen auf
bekannte vorausgegangene Ereignisse zuriickgefiihrt werden
kann,

Die wenigen Gesetze, welche wir in der Meteorologie kennen, sind
im folgenden ausdriicklich als solche Ausnahmen bezeichnet. An Regeln
fehlt es nicht; die Einzelerscheinung kann aber durch sie nur sehr un-
sicher vorausbestimmt werden; denn Regeln haben nur Sinn, wenn wir
sie auf viele Fille anwenden. Es muB unser Bestreben sein, die wenigen
physikalischen Gesetze, welche fiir die Meteorologie von Bedeutung sind,
immer genauer und zusammenwirkend auf die Einzelerscheinungen anzu-
wenden, um allméhlich von der Regel zum Gesetz fortzuschreiten,

Den Hauptinhalt des vorliegenden Buches bildet die Lehre von den
Luftbewegungen; um sie zu verstehen, ist es dann allerdings nitig,
auf andere Teile der Meteorologie, wie die Lehre von der Strahlung, die

Exner, Dynamische Meteorologie. 2. Aufl. 1



9 Ausdehnung der Atmosphire.

Wiirmelehre, ndher einzugehen. Die Grundlagen aller unserer Kenntnisse,
die Beobachtungstatsachen, konnen dabei nur zum geringsten Teil Dar-
stellung finden. Wir verweisen in bezug auf sie auf das grundlegende
Lehrbuch der Meteorologie vonJ.v.Hann und betrachten diese dynamische
Meteorologie als Erginzung desselben.

2. Die Atmosphire als Schauplatz der meteorologischen
Erscheinungen. Auf der Erdoberfliche liegt die atmosphirische Luft
auf und wird durch die Schwerkraft auf ihr festgehalten. Denn diese
Kraft wirkt auf gasformige Massen in gleicher Weise wie auf feste.
Durch sie iiben die Korper auf ihre Unterlage einem Druck aus, den
man als das Gewicht derselben bezeichnet. Die Luft hat also ebenso ein
Gewicht wie jeder andere Korper.

Die Erde ist annihernd eine Kugel mit einem Radius von 6371 km;
dariiber liegt die Atmosphire ausgebreitet. Von der Masse der letzteren
sind mehr als 9 Zehntel zwischen der Erdoberfliche und einer kon-
zentrisch zu ihr in 20 km Hohe geschlagenen Kugelfiiche enthalten. Es
ergibt sich daraus, dal die Atmosphire wie eine ganz diinne
Hiille den grofen Erdball iiberzieht, eine Vorstellung, die der
naiven Anschauung zuwiderliuft und um so mehr dann festzuhalten ist,
wenn es sich um das Studium von Luftstrémungen iiber groBen Gebieten
der Erde handelt. Die vertikalen Erstreckungen der Luftmassen, mit
denen wir uns zu befassen haben, sind also im allgemeinen gering gegen
ihre horizontalen,

Die groBle Ver#nderlichkeit, die wir in den Zustinden der Atmo-
sphire beobachten, stammt wesentlich von zwei Eigenschaften der Luft
her: von ihrer leichten Beweglichkeit, die sie mit anderen Fliissigkeiten,
wie dem Wasser des Ozeans, teilt, und von ihrer Kompressibilitit ver-
bunden mit dem starken Wirmeausdehnungsvermogen der Gase. Druck-
und Temperaturverinderungen haben im Gase viel gréBere Massenver-
schiebungen zur Folge als in der tropfbaren Fliissigkeit.

Tatsichlich sind auch die Temperaturverinderungen der mittelbare
Anla8 zu den meisten Luftbewegungen. Die Sonne, die Energiequelle aller
wesentlichen Verinderungen iiber der Erdoberfiliche, bestrahlt die Erde
in ungleicher Stirke in ihren verschiedenen Teilen; hierdurch entwickeln
sich Massenverschiebungen in der Atmosphére. Ungefihr die gleiche Wirme,
welche die Erde empfingt, gibt sie auch wieder an den Weltraum ab
(was daraus hervorgeht, dafl sie tatséichlich ihre Temperatur annihernd
beibehilt). Die Lufthiille der Erde wird so von einem dauernden Wirme-
strom Sonne-Erde-Weltraum durchsetzt und hierbei in dauernder Be-
wegung erhalten, welche durch den Umstand noch schwieriger zu iiber-
sehen ist, daf sich die Erde um ihre Achse dreht und dabei die Luft-
hiille als leichtbewegliche Fliissigkeit nicht vollstindig mitnimmt. Dem
Menschen kommt nur der Unterschied zwischen Luft- und Erdbewegung



Schwere. 3

als ,Wind“ zum BewuBtsein, die Erdbewegung selbst bemerkt er nicht,
da er mit der Erde verbunden ist; der beobachtete Wind ist so ein ver-
wickeltes Ergebnis dieser verschiedenen Einfliisse.

3. Verteilung der Schwere auf der Erde. Die Schwerkraft ist
die wichtigste #uBere Kraft, die auf die Luftmassen wirkt. Es ist daher
nétig, sie der GroBe und Richtung nach iiberall dort zu kennen, wo Luft
vorhanden ist. Die Schwere, welche auf eine relativ zur Erde ruhende
Masse m wirkt, setzt sich aus zwei Kriften zusammen, erstens aus der
Newtonschen Anziehungskraft der Erdmasse auf jene Masse m, zweitens
aus der infolge der Erdrotation wirkenden Zentrifugalkraft. Wire die
Erde eine Kugel, so wiirden die Massen durch die Rotation eine Tendenz
bekommen, gegen den Aquator zu wandern;
eine fliissige Kugel wiirde sich abplatten
und die Form eines Ellipsoides annehmen,
wie sie die Erde wirklich hat. Die
Wanderung der ober- N
flichlichen Massen gegen
den Aquator unter dem r >7
Einflu der Zentrifugal-
kraft ginge dabei nur
eine gewisse Zeit lang Agqu. Agqu.
vor sich. Sobald die Ab- Y
plattung begonnen hat, P PZ "
ist es ndmlich nicht mehr 9
eine Kugelfliche,auf wel-
cher die Massen gegen
den Aquator stromen; sie S
entfernen sich jetzt viel- Hig. 1.
mehr vom Erdmittelpunkt und wandern schief aufwirts. Das Gleichgewicht
ist erreicht, sobald die Zentrifugalkraft der entgegenwirkenden Komponente
der Attraktionskraft das Gleichgewicht hilt. Unter diesen Umstinden
steht die Resultierende beider Kriifte auf der abgeplatteten Erdoberfliche
senkrecht, diese ist eine Niveaufliche der Schwerkraft.

In Fig. 1 ist dieser Gleichgewichtszustand dargestellt. Die Attrak-
tionskraft 4 wirkt nach dem Massenmittelpunkt, die Zentrifugalkraft Z
senkrecht zur Erdachse N-S. Beide vereinigen sich zur Schwerkraft g;
senkrecht auf ihr steht der Horizont H-H' im Punkte B von der Pol-
hohe @. In der Figur ist die Abplattung fibertrieben, die Zentrifugal-
kraft Z ist verhiltnismiBig viel zu grofl gezeichnet.

Die Schwerkraft hat dabei im Meeresniveau (Erdoberfliche) ver-
schiedene Werte; denn einerseits ist am Pole die Masse, auf welche sie
wirkt, dem Erdmittelpunkt niher als am Aquator, andererseits wirkt auf
die Masse m am Pole, also in der Erdachse, keine Zentrifugalkraft, am

1*

H




4 Verteilung der Schwere.

Aquator hingegen kommt sie als Ganzes von der Attraktionskraft in
Abzug. Beide Umstinde fithren dazu, daB die Schwerkraft am Aquator
den kleinsten, am Pol den groBten Wert hat. Die empirische Formel fiir
ihre Verteilung nach der geographischen Breite lautet:
9p = 980616 (1 — 0002644 cos 2¢ + 0000007 cos®2p) m/sec®. 1)

Die Schwere ist hier in Metern pro Sekunde ausgedriickt. Wie man
sieht, betriigt der Unterschied zwischen Pol und Aquator rund 5 cm oder
D Promnille.

Die beobachtete Verteilung der Schwerkraft im Meeresniveau steht
im engen Zusammenhange mit der Abplattung der Erde (Clairautsches
Theorem); letztere wird derzeit im Mittel zu 51y angegeben. Die halbe
groBe Achse der Erde betriigt 6378 km, die halbe kleine 6356 km.
Wir werden, wenn es sich um die Bewegung der Luft iiber der Erd-
oberfliche handelt, die Abweichung derselben von der Kugelfliiche dem-
nach vernachlissigen konnen. Nur werden wir zu beriicksichtigen haben,
daf die auf die Erdmassen wirkende Zentrifugalkraft durch die Abplattung
der Erde schon kompensiert ist, dafl also, wenn wir die Erde als rotierende
Kugel betrachten, die gewdhnliche Zentrifugalkraft Z nicht mehr in
Betracht zu ziehen ist. Diese hat fiir den Abstand » von der Erdachse
den Wert rw® pro Masseneinheit (Fig. 1), wo w die Winkelgeschwindigkeit
der Erdrotation bedeutet (w = 7-29.107? sec™1). Diese Kraft Z ist also
unter jenen Kriften, welche senkrecht zur Erdachse wirken, stets weg-
zulassen; wir diirfen dann mit geniigender Anndherung die Erde als
Kugel betrachten, und zwar als Kugel vom mittleren Radius B = 6371 km
mit einer Schwere im Meeresniveau, die der oben angegebenen Gleichung
entspricht,

Fiir die Abnahme der Schwerkraft mit der Erhebung vom Meeres-
nivean (Entfernung von der Erde) wird von Helmert der Ausdruck

angegeben: 9. == ¢y — 0-000 003 086 - ,

wo g, die Schwere in der Seehthe 2, g, die am Meeresniveau in Metern
und 2 die Seehéhe in Metern ist. Durch die beiden Gleichungen fiir
gp und g, ist die Schwere fiir jeden Ort in der Atmosphire bestimmbar.
Da fiir 2 = 30000 == 30 km die Schwere nur um 9 cm, also um etwa
1"/0 geringer ist als am Boden, und da diese Hohe die &HuBerste Grenze
der bisher meteorologisch erforschten Zone der Atmosphire darstellt, so
werden wir fir angeniherte Rechnungen — und es wird sich wesentlich
um solche handeln — die Abnahme der Schwere mit der Hohe ebenso
vernachldssigen konnen, wie deren Unterschiede in der geographischen
Breite. Bei genaueren Aufgaben werden diese Unterschiede allerdings in

"y Helmert, Enzyklop. d. math. Wiss. VI 1. B, Heft 2, 1910; nach der
von V. Bjerknes gegebenen Umrechnung in: Dynamische Meteorologie und
Hydrographie I, Statik; Braunschweig 1912.
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in Rechnung zu ziehen sein; auch kommen wir spiter noch auf die Frage
zuriick, welchen Einflu die Schwerkraftverteilung auf die normale
Lagerung der Luftmassen ausiiben muB?).

Nachdem die Schwerkraft nach auBlen abnimmt, ist das Gewicht
gleich groBer Luftmassen in verschiedenen Hohen nicht dasselbe; es ist
daher nicht mdoglich, aus dem Luftdruck am Boden auf die Gesamtmasse
der Atmosphire zu schlieBen. Wir miiten, um dies genau tun zu konnen,
die Verteilung der Massen nach der Hghe, also ihre Dichte oder Temperatur,
in allen Lagen kennen. Die Gesamtmasse der Atmosphire ist mithin nicht
genau bekannt; daB sie nicht unendlich ist, folgt aus dem allméhlichen
Ubergang der Attraktionskraft der Erde in die des Mondes oder der
Sonne. Mascart?) und Ekholm?) haben sich u. a. mit der Frage nach
der wahrscheinlichen Masse der Atmosphire beschiftigt. Letzterer kommt
zum Resultat, daB die wirkliche Masse nur um etwa 0°6°/, grofer ist
als jene, die man berechnet, wenn man die Schwereabnahme mit der
Hohe vernachlissigt (517.10*3 Tonnen).

4. Niveauflichen der Schwerkraft. Das Meeresniveau (Geoid)
ist eine Fldche, auf welcher die Schwerkraft iiberall senkrecht steht;
man bezeichnet solche Flichen als Niveauflichen der Schwere. AuBer-
halb des Meeresniveaus lassen sich weitere Niveauflichen konstruieren,
die einen #hnlichen Verlauf wie jene haben. Die Potentialtheorie lehrt,
dafl die Arbeit, welche gebraucht wird, um die Masseneinheit vom Meeres-
niveau in eine bestimmte Niveaufliche zu heben, stets dieselbe ist, wo
immer diese Hebung auch vorgenommen wird, also z. B. am Pol oder

1
am Aquator. Diese Arbeit ist 4 =fgdz bei der Hebung um die Hohe 2.
0

Hier ist g nach obiger Formel als Funktion von z auszudriicken. Man

2
erhilt 4 = goz—ﬁ’;—,
S. 4 bezeichnet. Da A fiir eine Niveaufliche konstant ist, so folgt an-

wo (8 den sehr kleinen Zahlenkoeffizienten auf

genihert z:gﬁ als Gleichung einer Niveaufliche der Schwere. Ihr
0

Abstand vom Meeresniveau ist um so kleiner, je gréfer g, Die oberen
Niveauflichen haben also am Pol einen kleineren Abstand vom Meeres-
niveau als in der Nihe des Aquators, sie senken sich gegen die Pole;
wir konnen auch sagen: der Horizont in der HGhe 2z ist nicht parallel
zum Horizont im Meeresnivean, sondern er ist gegen den Pol hin geneigt.
Es wird spiter gezeigt werden, welchen Effekt diese Verh#ltnisse fiir
die Flichen gleichen Luftdrucks haben,

1) Die Verteilung der Schwerkraft ist von V. Bjerknes in seinem oben
genannten Werke ausfithrlich beriicksichtigt worden.

?) Met. Zeitschr, 1892, S. 111.

%) Met. Zeitschr. 1902, S. 249.
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Bjerknes hat (a. a. 0.) die Lage der Niveauflichen der Schwere
genau angegeben und in Tabellenform festgelegt. Aus obiger Formel
ergibt sich z. B. folgendes zahlenmiBige Verhiltnis, wenn wir das
Glied mit 22 vernachlissigen: Sei am Pole der Abstand einer Niveau-
fliche 2, die Schwere daselbst im Meeresniveau g, analog am Aquator
2, und g, Es ist dann 4 = g 2, = g,2,; daraus ergibt sich der Héhen-

. . 9p,—9
unterschied am Aguator und Pol zu z,—z,=z2,. ? a, oder nach

der Formel fiir die Breitenverteilung der Schwerkraft auch 2z, —z, =
= 00053 2,. Jene Niveaufliche, die tiber dem Aquator in 10 km Héhe
verljuft, liegt daher iiber dem Pol in einer um 53 m niedrigeren Meeres-
héhe. Die Neigung der Niveauflichen nimmt nach oben immer mehr zu,
erreicht aber keine wirklich nennenswerten Betrige, da sich das Gefille
24— #p ja auf die Distanz eines Erdquadranten bezieht.

Da die Schwere stets senkrecht zur Niveaufliche (Horizontale) wirkt,
ist diese Fliche fiir die Ruhelage einer Masse von viel griBerer Bedeutung
als eine solche gleichen Abstandes vom Meeresnivean. KEs hat darum
Bjerknes zur Bestimmung der Lage eines Massenelementes nicht dessen
geometrischen Abstand vom Meeresniveau beniitzt, sondern dessen Schwere-
potential 4. Zwischen Orten mit gleichem Werte 4 wirkt keine Kom-
ponente der Schwerkraft. Die Einheit, in welcher 4 gemessen wird, ist
bei Beniitzung des Meters etwa 9'8mal so grof als die Einheit der
Hohe 2, das Meter. Bjerknes fiihrt daher den 10. Teil derselben als
pdynamisches Meter“ ein wund beniitzst als Vertikalkoordinate -eines

Punktes seine Hohe H in dynamischen Metern iiber dem Meeresnivean.
z

f gdz
Der Seehthe = in Metern entspricht daher die Hohe H =2 i in dyna-

10z

z

fg dz

o
wirkliches LingenmaB ist diese neue Einheit nicht, sondern ein Arbeits-
maB; die Linge des dynamischen Meters ist fiir verschiedene Breiten
der Erde verschieden, am kleinsten am Pol, am griBten am Aquator.
Dieser Umstand macht seine Beniitzung unbequem, der Ausdruck ,Meter“
erinnert iiberdies zu sehr an ein L#ngenmafB, dessen Gréfe unverdnder-
lich sein muB. In der Praxis kann man (siehe Bjerknes) g = 9'8 setzen,
also von der Verinderlichkeit der Schwere absehen, und erhilt dann:
1 dyn. m. = 1'02 m. Beniitzt man diese Vereinfachung, so hat man alle
Meterangaben durch den konstanten Faktor 102 zu dividieren, um sie
in dynamischen Metern auszudriicken, eine Umrechnung, die Bjerknes
tatsiichlich durchfiihrt, auf die wir aber in diesem Buche verzichten.

mischen Metern. Ein dynamisches Meter ist also: % = Meter. Ein



Erstes Kapitel.
Die Gasgesetze.

5. MaBe und Einheiten. Wir unterscheiden an trockener atmo-
sphiirischer Luft ihren Druck p, ihre absolute Temperatur 7' (T = 273° 4 ¢,
wo ¢ die Temperatur in Celsiusgraden ist) und ihre Dichte g; diese ist
definiert als die Masse der Volumeinheit. Wir wollen in diesem Buche
durchwegs als Lingeneinheit das Meter, als Masseneinheit!) das Kilo-
gramm und als Zeiteinheit die Sekunde verwenden. Es ist also die Dichte
der atmosphérischen Luft in Kilogramm pro Kubikmeter auszudriicken,
Erfahrungsgem#f betrigt sie, gemessen beim normalen Atmosphirendruck
von 760 mm Quecksilber und der Temperatur von 0°C, 1293 kg.

Die Celsiusskala der Temperatur ist bekanntlich durch den Gefrier-
punkt des reinen Wassers (0°) und dessen Siedepunkt beim Atmosphiren-
druck von 760 mm Hg (100°) definiert. Dieses Temperaturintervall, in
100 Teile geteilt, liefert den Wert eines Celsiusgrades.

Der Druck der Luft p ist definiert als Xraft pro Fléicheneinheit,
d. i. 1 m% Wir messen ihn, indem wir gegen eine Fliche, auf welche
derselbe wirkt, eine Kraft von gleicher GrioBe entgegen wirken lassen,
und bedienen uns hierzu des Gewichtes einer anderen Masse, z. B. der
des Quecksilbers im Barometer. Man hat als Normaldruck jenen Baro-
meterdruck bezeichnet, welcher durchschnittlich dem Drucke der Luft im
Meeresniveau das Gleichgewicht hilt. Er entspricht der Masse einer
Quecksilberséiule von der Temperatur 0° C; von 760 mm Hghe und 1 m?
Querschnitt, auf welche die Schwere in der Breite von 45° und im
Meeresniveau wirkt?).

Als Kraft pro Flicheneinheit ist der Druck der Luft in unseren
Einheiten auszudriicken, indem wir die Kraft in kg*.m?.sec—2 die Fliche
in m? angeben. Die Schwerebeschleunigung ist g,, = 9806 m?.sec-2
Die Masse der Quecksilbersiule von 760 mm Hohe und 1 m? Querschnitt

1) Wir verwenden das Wort Kilogramm zur Bezeichnung der Massen-,
nicht der Gewichtseinheit. Die Masse von 1 dm® Wasser bei 4° C ist 1 kg. Thr
Gewicht betrdgt im Meeresniveau bei 45° Breite 98 Krafteinheiten des m-kg-
sec-Systems.

2) Die Dichte des Quecksilbers bei 00 betrigt (gegen Wasser) 13-596.
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betrigt bei 0°C 0-763<10% > 13596 = 10333 kg. Multipliziert man
diese mit g,,, so erhilt man den Normaldruck in m-kg-sec-Einheiten.
Er ist also 10333.¢,, = 101 325 kg m—*'sec—? Ein mm Hg entspricht
folglich 133'3 kg! m~! sec2.

In der Physik bedient man sich meist des cm-g-sec-Systems. Hier
ist die Druckeinheit das Dyn pro cm? Der Normaldruck von 760 mm Hg
wird in diesem System durch eine gegen die obige zehnmal griBere Zahl
dargestellt, er entspricht 1013250 Dyn pro cm? also etwas mehr als
einer Million Dyn; 1 mm Hg ist 1333 Dyn.

Beide Systeme, sowohl das von uns gebrauchte m-kg-sec-System, wie
auch das cm-g-sec-System, eignen sich nicht fiir einen bequemen Ausdruck
der in der Atmosph#re vorkommenden Drucke, ihre Einheiten sind zu
klein. Man hat sich in der Meteorologie gewdhnt, als praktische Einheit
des Druckes 1 mm Hg zu beniitzen, was also 133'3 absoluten Einheiten
unseres Systems entspricht. Daraus ergibt sich der Ubelstand, daB man
hiufig diesen Faktor in Zahlenrechnungen einfiihren muf, was bei Wahl
rationellerer Einheiten zu vermeiden wére.

Aus diesem Grunde hat nunmehr Bjerknes in seiner ,dynamischen
Meteorologie“ eine andere derartige Einheit aufgestellt, nachdem auch
schon vor ihm #hnliche Vorschlige von Kppen gemacht worden waren.
Die neue Einheit ist das Millibar, der tausendste Teil des Bar. Das Bar
ist eine Million Dyn, ist also nur um etwa 1°/, kleiner als der Normal-
druck von 760 mm Hg. Statt daB dieser Normaldruck nun aber in
760 Teile, in Millimeter geteilt wird, teilt ihn Bjerknes in 1000 Teile,
in Millibar, so daB ein Millibar nun fast 2 mm gleich wird. Genau ist
1 Bar 75008 mm Hg, 1 mm Hg ist 1333 Millibar (mb); das Millibar
entspricht nun 100 Einheiten unseres m-kg-sec-Systems, so daB sich damit
bequemer rechnen liBt als mit dem Millimeter.

Da man aber bisher noch gewohnt ist, sich die Luftdrucke selbst,
wie auch ihre Differenzen in Millimetern vorzustellen, und da auch die
Barometer noch in Millimeter geteilt sind, so werden wir in diesem Buche
die alte Einheit beibehalten. Durch Multiplikation der Millimeterangaben
mit 1333 lassen sie sich leicht in Millibar verwandeln.

Neben der Dichte der Luft spricht man bisweilen von ihrem spezi-
fischen Volumen v; es ist das Volumen der Masseneinheit, der reziproke
Wert der Dichte, gemessen in Kubikmetern pro Kilogramm.

Die vier Variabeln: Druck, Temperatur, Dichte und spezifisches
Volumen werden beniitzt, um den Zustand einer trockenen Luftmasse
anzugeben.

6. Gasgesetz fiir trockene atmosphidrische Luft. Trockene
atmosHhirische Luft im Meeresniveau besteht aus etwa 78 Volumprozenten
Stickstoff, 21 Prozenten Sauerstoff und 1 Prozent Argon. Der Wasserdampf
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kommt in ganz verschiedenem Prozentverh#ltnis vor, seine Mischung mit
trockener Luft bezeichunen wir als ,feuchte Luft“; ist nebenbei noch
Wasser in fester oder fliissiger Form vorhanden, so sprechen wir von
‘Wolkenluft.

Infolge ihrer Zusammensetzung gilt fiir trockene atmosphirische Luft
das ,Gasgesetz fiir ideale Gase“ mit geniigender Genauigkeit. Auf feuchte
Luft darf dasselbe nur angewendet werden, solange der Wasserdampf
einigermaBen demselben folgt, also im ungesittigten Zustande ist. Fiir
‘Wolkenluft hat dieses Gasgesetz keine Geltung.

Ist a der Ausdehnungskoeffizient der Gase (a = 41, = 0003 663),
so lautet das Gasgesetz in der urspriinglichen Fassung: po = p,v, (1 - a?),
wo p,, v, Werte des Druckes und des spezifischen Volumens sind, die
einander bei der Temperatur 0° p, v solche, die einander bei der Tem-

1 1 .
peratur ¢ entsprechen. Setzt man v = —, vy=—, so wird daraus, wenn
90

¢
T =273 + ¢, die bequemere Form: p:l—éigé% oder p =9 RT, wo
0
R:27§0—"? die sogenannte Gaskonstante ist. Durch Einsetzung des
* Qo

Normaldruckes p, und der bei diesem Druck herrschenden Dichte g,
(s. 8. 7 u. 8) findet man die Gaskonstante trockener Luft hieraus zu
R =287=2927.9,, m%sec2

Von den oben (S. 8) erwihnten vier Variabeln p, ¢, v und 7' konnen
mit Riicksicht auf das Gasgesetz nach Bedarf die folgenden 5 Kombina-
tionen von je 2 GroBen zur Charakterisierung des Zustandes einer
trockenen Luftmasse verwendet werden: p, v; p, ¢; p, T; o, T; o, T.

7. Gasgesetz fiir ungesittigt-feuchte Luft und Ausdriicke
fiir die Feuchtigkeit. Durch Beobachtungen wurde festgestellt, dafB
der Druck des Wasserdampfes bei jeder Temperatur nur einen gewissen
maximalen Wert erlangen kann, d. h. daB die Verdunstung nach Eintritt
dieser Dampfspannung ihr Ende erreicht, auch wenn noch Wasser in
fliissiger oder fester Form vorhanden ist. Diese maximale Dampfspannung,
der Sittigungsdruck, ist mit geniigender Genauigkeit nach der folgenden
Formel von Magnus bestimmt:

74475 ¢
ey = 4525.1023¢67+¢ mm Hg,

Der Dampfdruck wird ebenso wie der Druck eines anderen Gases
in Millimetern Quecksilber angegeben. Bei einer Mischung von trockener
Luft mit Wasserdampf, also der normalen feuchten Luft, ist der Druck
zusammengesetzt aus dem der trockenen Luft und dem des Wasser-
dampfes (e). Solange der letztere kleiner als die maximale Spannung bei
der herrschenden Temperatur ist (e <C ¢,,), kann man fiir den Wasserdampf
anndberungsweise das Gasgesetz als giiltig annehmen, also schreiben:
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6= 90;;%7_3 T, wo unter y die Dichte des Wasserdampfes beim Druck e,

unter y, dieselbe beim Druck e, verstanden ist.

ErfahrungsgemiB ist nun: y,— 0623 g, (fast genau y, = Zg,), wo
0o die Dichte der trockemen Luft beim gleichen Druck bezeichnet. Nennt

€

Yo * 273
bei Beniitzung des Normaldruckes und der Normaldichte R,, = 1'605 R;
=460'7=470 g,,. Hier ist die Gaskonstante trockener Luft mit R,
bezeichnet. Wir erhalten also die Gasgleichung fiir ungesittigten Wasser-
dampf: e=yR,T= 1605y R;T.

Die Wasserdampfmenge in der Volumeinheit ist sonach: y =

man R, =

die Gaskonstante des Wasserdampfes, so folgt hieraus

e
Ry T
hier ist e¢ in absoluten Druckeinheiten gemessen. Wollen wir ¢ in dieser
Formel in Millimetern Hg angeben (¢/), so ist der oben dargelegte Um-
rechnungsfaktor 133'3 zu verwenden. Durch Einsetzung von R,, im obigen
Betrag und Einfilhrung der Celsiustemperatur an Stelle der absoluten

106 ¢

11 ot Gramm im Kubik-

ergibt sich daraus die bekannte Formel: y =

meter (absolute Feuchtigkeit).

Die normale atmosphirische Luft ist eine Mischung von trockener
Luft und Wasserdampf. Ist p; der Partialdruck der trockenen Luft, so
ist der gesamte Luftdruck p =p; 4 e Sei ferner g; die Dichte der
trockenen Luft, so ist p;=g;B;T. In der Volumeinheit ist nun die
Masse enthalten: ¢ = g; 4~ y. Das Verhiltnis, in welchem die Masse des
Wasserdampfes zur Masse der feuchten Luft im gleichen Volumen steht,

bezeichnet man als die spezifische Feuchtigkeit q-—‘%; es folgt

daraus: y ==gp und ¢;==(1 —g)o. Der Gesamtdruck der feuchten Luft
ergibt sich aus den Partialdrucken p; und e mittels des Gasgesetzes zu:
p=o BT+ yR,T=[(1—¢q) B+ qR,]eT. Wir erhalten also fiir
feuchte Luft ein neues dem fritheren #hnlich gebautes Gasgesetz, in
welchem R = (1 —¢) R; + qR,, zu setzen ist. Da R, = 1-605 R;, kann
man auch schreiben: p = o B;(1 -4 0.605 ¢) T.

Die neue GroBe R ist nur konstant, solange die spezifische Feuchtig-
keit ¢ die gleiche bleibt, solange also keine Entziehung oder Zufuhr von
‘Wasser in irgend einer Form eintritt.

Berechnen wir aus dem Gasgesetz fiir feuchte Luft die Dichte der-

P . . e
R T + 0605 und stellen wir daneben die Dichte trockener

Luft bei gleichem Druck und gleicher Temperatur ¢; =

selben ¢ =

P .
BT so ergibt
sich, daB feuchte Luft (1 - 0-605 g) mal leichter als trockene ist. Wir
konnen ferner auch sagen: Damit feuchte Luft bei gegebenem Druck
die gleiche Dichte habe wie trockene, mufl letztere eine Temperatur
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T"=T( + 0605 ¢) haben; sie muB also wirmer sein als die feuchte,
Man hat 7" auch ,virtuelle Temperatur genannt. Mit ihrer Beniitzung
kann man feuchte Luft nach der Gasgleichung der trockenen behandeln,
solange keine Kondensation eintritt, fiir sie also schreiben: p = ¢ B; T".
Bei manchen Aufgaben liBt sich ungesiittigt feuchte Luft durch wirmere
trockene ersetzt denken, ohne daf das Gleichgewicht der Massen ge-
stért wird.

Die spezifische Feuchtkeit g ist ein bequemer Ausdruck, um eine
bestimmte Luftmasse zu identifizieren. Die Luft kann, solange keine
Kondensation eintritt, beliebige Zustandsiinderungen durchmachen, ohne
daB sich ¢ #ndert. Aus den obigen Formeln findet man leicht fiir diese Grifie:

=___ % _____ oder nahezu q= _be
7= 1605p — 0605 ¢ ahezn 4 =g, 3¢ 3
im Nenner vernachlissigt werden, so dafB q=0'623% oder q=§£.
Unter relativer Feuchtigkeit versteht man das Verhiltnis = eL,
m

Zur Annsherung kann e

wo e, die maximale Dampfspannung bei der herrschenden Temperatur.
nach der Magnusschen Formel ist (s. S. 9). Multipliziert man —;W—L mit 100,
so gibt 100 f die relative Feuchtigkeit in Prozenten der maximalen.

8. Gleichung fiir die zugefiihrte Wirme bei trockener Luit.

Wird einer trockenen Luftmasse Wirme zugefithrt, so wird diese teil-
weise zur Erhohung der Temperatur, teilweise zur Ausdehnung verwendet.
Bei der letzteren wird Arbeit durch Uberwindung des #uBeren Druckes,
unter dem die Masse steht, geleistet.

Diese Vorginge sind im ersten Hauptsatze der mechanischen Wérme-
theorie dargestellt, Die an 1 kg Luft zugefiihrte Wirme d@ besteht
aus folgenden zwei Teilen: dQ = c,dT 4 Apdv.

Hier ist ¢, die spezifische W#rme der Luft bei konstantem Volumen
A das Wirmedquivalent der Arbeit. In den absoluten Einheiten des

1
7 g d. h. 1 kg Masse, welches 427 Meter

herabfillt, erzeugt, hier aufgehalten, eine Wirmemenge von 1 kg-Kalorie,
welche geniigt, um 1 kg Wasser von 15° auf 16° C zu erwirmen.

m-kg-sec-Systems ist 4 =

Die Gasgleichung fiir trockene Luft po=—RT gibt differenziert
pdv 4+ vdp==RdT; damit erbilt man den folgenden Ausdruck fiir die
zugefithrte Wirme: dQ = (¢, + AR)dT — %—1—1 dp.

Ist dp=0, so folgt ¢, + AR =¢,, die spezifische Wirme bei
konstantem Druck. Nach Division durch 7 erhilt die Wirmegleichung
die Gestalt:
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Der Ausdruck rechts ist das vollstindige Differenzial der GriBe
S=cplg T— ARIgp'), welche man ,Entropie“ nennt. Es folgt daraus

deQ: S 4 konst.

Wird einer Luftmasse keine Wirme zugefithrt noch entzogen
(@Q=0), so ist S=konst., die Vorginge sind ,isentropisch“; man
nennt sie auch ,adiabatisch“, da durch die das Gas begrenzenden Winde
keine Wirme hindurchtritt. Die letzte Bezeichnung ist in der Meteoro-
logie gebriuchlicher.

Ist nun 4@ =0, so wird ¢,lg T— ARIgp = konst. Es sei zu An-
fang das Gas unter dem Druck p, und der absoluten Temperatur T,;
dann nimmt es, adiabatisch auf den Druck p gebracht, die Temperatur

AR
T . T P T p)° .
an nach der Gleichung cplg 7= A Rlg = oder = (~—) (Poisson-
0 Do 0

Po
sche Gleichung). Diese Formel ist von besonderer Wichtigkeit, weil
viele Vorginge in der Atmosphiire so geschehen, daB wir annehmen
konnen, sie seien adiabatisch. Ks ist dann bei einer bestimmten Druck-
inderung nur eine ganz bestimmte Temperaturfinderung des Gases mog-
lich, jene, welche von der Poissonschen Gleichung vorgeschrieben wird.
Natiirlich 148t sich aus der Gasgleichung auch eine der Veriinder-
lichen p oder T' durch die dritte ¢ ersetzen. Wir erhalten dann zwei mit
der obigen Hquivalente Beziehungen, von denen nach Bedarf Gebrauch
AR Cp
T_ (o] »_(e|®
gemacht werden kann: = (- ) y = (—) .
0 Qo Do Qo
Fiir trockene atmosphérische Luft sind die spezifischen Wirmen
¢p = 02375, ¢, = 0-1690; ferner ist nach obigem AR =00685. Das

Verhiltnis g:k, welches wir h#ufiz beniitzen werden, ist folglich
4

fiir trockene Luft 2= 02884, so daB die Poissonsche Gleichung die

02884
Form amnimmt: 7'= T, . (i)

Will man die Warmezustiinde mehrerer Luftmassen, die unter ver-
schiedenen Drucken und Temperaturen stehen, miteinander vergleichen,
so kann man sie adiabatisch auf den gleichen Druck bringen und dann
die so erzeugten Temperaturen gegeneinander halten. Man ist iiberein-
gekommen, diese Reduktion derart vorzunehmen, daB man alle Massen
rechnerisch auf den Normaldruck P = 760 mm Hg bringt; die dabei

erzeugten Temperaturen nennt man ihre potentiellen Temperaturen

1y Wir bezeichnen mit lg den natiirlichen Logarithmus (Basis e = 2-71828),
wihrend unter log der Briggsche Logarithmus verstanden werden wird.
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,0°2884
369) , wo T die

k
J. Es ist also fiir eine Masse 3 = T(—f;—) = T( »

Temperatur beim Drucke p war. In der letzten Form ist p in mm Hg
auszudrticken.
ds 4T dp

Differenziert man obige Gleichung, so wird 5= T_ky' Ein
Vergleich mit der Wirmegleichung liefert: d#ziﬁ?zids und
¢ ep T cp

S = ¢, 1g & - konst.

Die potentielle Temperatur bleibt demnach bei adiabatischen Vor-
gingen konstant wie die Entropie. Sie ist, wenn verschieden temperierte
trockene Luftmassen vorhanden sind, fiir eine individuelle Luftmasse,
solange keine Wirmezufuhr stattfindet, ebenso charakteristisch, wie es die
spezifiische Feuchtigkeit fiir feuchte Luft ist, solange hier keine Kon-
densation vorgeht,

9. Adiabatische Zustandsidnderungen feuchter Luft. In der
Meteorologie spielen jene Vorgiéinge eine groBe Rolle, bei welchen sich
feuchte Luft ausdehnt oder zusammenzieht, also ihren Druck verindert.
H. Hertz unterscheidet hierbei vier Stadien, die durch die Konden-
sations- und Schmelzwirme des Wassers bedingt sind.

Zunichst haben wir das Trockenstadium, bei dem die trockene
Luft mit Wasserdampf von geringerem als dem Sittigungsdruck ver-
mischt ist. Bei adiabatischer Ausdehnung des Gemisches unter Tempe-
raturen oberhalb 0° folgt das Regenstadium, welches beginnt, sobald
die Temperatur des Gemisches soweit gesunken ist, dafl der vorhandene
Dampfdruck dem Sittigungsdruck gleich wird. Bei weiterer Abkiihlung
tritt Kondensation ein; hierbei wird die Kondensationswirme des Wassers
frei und verzégert die Abkiihlung. SchlieBlich erreicht die Temperatur
0°C, es beginnt die Bildung des Eises, wobei wiederum Wirme, die
Schmelzwirme, frei wird; dies ist das Hagelstadium. Sobald sich
endlich alles vorhandene Wasser in Eis verwandelt hat, beginnt das
Schneestadium, in welchem bei weiterer Abkiihlung aus Wasserdampf
unmittelbar Eis entsteht. Dabei wird wieder Wérme frei, die Sublimations-
wirme, die Summe von Kondensations- und Schmelzwiirme. Dieses Stadium
hilt bis zu beliebig tiefen Temperaturen an.

Es empfiehlt sich, eine mit ungesittigtem Wasserdampf in gegebenem
Verhiltnis vermischte Luftmasse, welche sich ohne Wirmezufuhr oder
-entziehung ausdehnt, niher zu betrachten. In der Atmosphére ist dieser
Vorgang sehr hiufig. Wir teilen im folgenden nur die Gleichungen fiir
die adiabatischen Zustandsinderungen in diesen vier Stadien mit, und
zwar gekiirzt und ohne Ableitung. 1)

1) Vgl. z. B. H. Hertz, Deutsche Met. Zeitschr., 1. Jahrgang, 1884, S. 421.
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a) Trockenstadium: Die Dampfspannung bleibe wihrend der
Zustandsinderung Kkleiner als e,. Wir kinnen dann die feuchte Luft
sehr angenidhert wie ein ideales Gas behandeln, fiir welches die im Ab-
schnitt 7 abgeleitete Gasgleichung gilt. Sind ¢, und ¢/, die spezifischen
Wirmen bei konstantem Druck fiir trockene Luft und Wasserdampf, ist
ferner ¢ die spezifische Feuchtigkeit, so wird die spezifische Wirme der
Mischung (1 — q) ¢, + g¢’p. Fiir Wasserdampf ist ¢/, = 0-379, also griBer
als fiir Luft. Nachdem aber ¢ bei ungesittigt feuchter Luft stets recht
klein ist (fiir Sittigung betréigt ¢ unter 760 mm Druck bei 0°:0-0038,
bei 15%:0°0105, bei 30°:00262, ist also bei ungesittigter Luft stets
noch geringer als diese Werte), so #ndert sich die spezifische Wirme
der Mischung nur wenig gegeniiber der von trockener Luft; auch die
Gaskonstante der Mischung (1 — ¢) R; 4+ ¢ R, ist aus diesem Grunde nur
wenig groffer als die der trockenen Luft, so daf in erster Anndherung
die ungesiittigt feuchte Luft nach der Poissonschen Gleichung fiir
trockene Luft behandelt werden kann, die unter Abschnitt 8 angegeben ist.

Wir konnen also schreiben: c,lg T'— AR;lg p = konst., und nur
bei sehr genauen Rechnungen wiren ¢, und E; durch die eben an-
gegebenen Ausdriicke fiir die Mischungsluft zu ersetzen.

Die Gleichung des Trockenstadiums gilt bis zum Eintritt der Kon-
densation, d. h. bis zu jener Temperatur, wo e=¢, wird. Wir fanden
im Abschnitt 7: p=p +e=[1—¢q) B+ qR,]oT. Darin ist
e=qoR, T, folglich p:u——%ﬂ e. Setzen wir hier e=—e¢,,
nach der Magnusschen Formel als Funktion der Temperatur ein, so
erhalten wir eine Beziehung zwischen p und T, die erfiillt sein muf,
wenn die Grenze des Trockenstadiums erreicht ist (Sattigungsgleichung).

b) Regenstadium: Die Wirmezufuhr d@ wird teils zur Er-
wirmung und Ausdehnung der gesittigt feuchten Luft verwendet, teils
zur Verdampfung und Erwirmung des- Wassers; die letztere kann ver-
nachlissigt werden.

Bei adiabatischer Ausdehnung sinkt die Temperatur und folglich
tritt Kondensation ein, wodurch Wirme frei wird; diese Kondensations-
wirme wirkt wie eine Wirmezufuhr, sie verzogert die Abkiihlung. Die
gekiirzte Formel, welche unter diesen Umstinden der Poissonschen
Gleichung entspricht, lautet:

¢plg T— AR 1gp + 0623 ;L;" = konst.

Hier ist e, die maximale Dampfspannung, welche der Temperatur 7'
entspricht, p ist der Druck des Gasgemisches und » die Verdampfungs-
wirme (r = 607 — 07 ¢ kg-Kal.). Im Trockenstadium hatten wir
¢plg T— AR;lgp =—konst. Einer bestimmten Anderung des Druckes
entspricht nun eine kleinere Anderung der Temperatur als friiher. TUnd
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zwar ist der Unterschied um so griofer, je griBer e,, die Spannkraft
des gesittigten Dampfes, je hoher also die Temperatur ist. Mit ab-
nehmender Temperatur wird das Verhalten im Regenstadium dem Ver-
halten im Trockenstadium &hnlicher, weil e¢,, und mithin auch die kon-
densierte Wassermenge geringer wird. Das Regenstadium reicht von der
Kondensationstemperatur, dem Taupunkt, bis zu 0°C.

¢) Hagelstadium: Expandiert die Mischung von Luft, Wasser-
dampf und Wasser bei 0°C adiabatisch noch weiter, so leistet sie Aus-
dehnungsarbeit anf Kosten der beim Gefrieren des Wassers frei werdenden
Schmelzwéirme. Der Vorgang ist ziemlich verwickelt, weil wihrend der
Ausdehnung zugleich neuer Wasserdampf gebildet werden muB, damit
das groBere Volumen von ihm mit Sittigungsspannung erfiillt bleibt. Die
Temperatur verharrt auf 0° bis alles Wasser in Eis verwandelt ist; aus
diesem Grund bleibt auch die Dampfspannung ¢, konstant. FEine der
obigen analoge Zustandsgleichung besteht hier nicht, da nur p sich
dndert und mit ihm der Gehalt der Luft an Eis. Ist p, der Druck, bei
welchem die Eisbildung beginnt, so wird p,, der Druck, bei welchem
sie beendigt ist, durch die folgende Gleichung bestimmt:

K r| 0628em K
it R e O Ke_g
Sl s P,

T T

Hier ist K die Schmelzwirme des Eises (K = 80kgKal), so daB
r -+ K die Sublimationswirme bedeutet (etwa 680 kg Kal). Beim
Mischungsverh#ltnis ¢ ist die ganze Masse Wasser (Dampf, Wasser und
Eis) in Rechnung zu stellen,

d) Schneestadium: Nach Verwandlung alles fliissigen Wassers in
Eis wird nun bei weiterer Druckabnahme die Temperatur wieder sinken;
hierbei tritt wieder Kondensation des Wasserdampfes, u. zw. nun direkt
zu Eis ein. Die Vorginge folgen jetzt derselben Gleichung wie im Regen-
stadium, nur tritt an Stelle der Kondensationswirme die gréfiere Sublima-
tionswiirme, Die Zustandsgleichung lautet in abgekiirzter Form:

, 0623 (r + K)&
T

eplgT— AR)lgp + = Kkonst.

Je tiefer die Temperatur, desto kleiner wird die Dampfspannung e,,,
so daB das letzte Glied links immer mehr an Bedeutung verliert und sich
die Vorginge jenen des Trockenstadiums nihern?).

10. Pseudoadiabatische Zustandsinderungen. Wir sind im
vorigen Abschnitt von der willkiirlichen Vorstellung ausgegangen, daf
die adiabatische Zustandséinderung in einer Ausdehnung besteht. Denken
wir uns das Eis und die mit Wasserdampf vermischte Luft aus dem

1) Die Gleichungen der vier Stadien sind fiir den praktischen Gebrauch
von Hertz (a. a. 0.) und spéter von Neuhoff (Abh. d. preuB. met. Inst., 1, Nr. 6,
1901) graphisch durch Kurven dargestellt worden. (Vgl. Hanns Lehrbuch der
Meteorologie.)
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Schneestadium oben nunmehr einer adiabatischen Kompression unterworfen,
so wird dieses Gemisch genau die gleichen Veréinderungen wie friiher in
umgekehrter Richtung durchlaufen, das Eis wird durch Kompression und
Erwirmung verdampfen, dann wird bei der Temperatur 0° das Eis schmelzen
und nachher das Wasser verdampfen, bis schlieflich das Trockenstadium
erreicht ist und die Temperatur nach der Poissonschen Gleichung zu-
nimmt bis zum urspriinglichen Wert, Derartige umkehrbare Prozesse
konnen z. B. mit Wolkenluft vor sich gehen: durch Expansion bilden
sich zuerst Wolken, die sich dann durch Kompression wieder auflosen,
ohne daB Niederschlag ausfillt. Das weitaus hiufigere aber ist, daB aus
der Wolke Niederschlag in Form von Regen oder Schnee zu Boden fillt.
Hierdurch wird die spezifische Feuchtigkeit verringert. In diesem Fall
kann der Prozefl nicht mehr als rein adiabatisch angesehen werden, auch
wenn die Mischung von aulen weder erwirmt noch abgekiihlt wird. Denn
wenn kein Niederschlag zu Boden gefallen wire, so miiBte bei der Kom-
pression die kondensierte Wasser- oder Kismasse verdampft, bzw. ge-
schmolzen werden, wodurch die Temperaturzunahme verlangsamt wiirde.
Ist diese Wassermenge aus dem Gemisch

1 aber herausgefallen, so wird die ent-
sprechende Kondensationswirme erspart,
die Zustandséinderung geht so vor sich,

Dy &y als wire eine Wirmemenge im Betrag
' \ ‘{\k dieser Kondensationswirme zugefiihrt
!r 1AL \D 2 worden. W, v.Bezold nannte solche Vor-
\ “ ginge ,pseudoadiabatische“!). Sie sind
\ \\ warm in der Meteorologie von grofler Be-
\

deutung, da sie die potentielle Temperatur
der Luftmassen erhfhen; dies geht aus der
nebenstehenden graphischen Darstellung
hervor (Fig. 2):

12 In einem Koor-

T ~=T dinatensystem mit »

== T,2 8 g Als Abszisse und p

0 als Ordinate werden
Fig. 2. drei Kurvenscharen

eingetragen, ent-
sprechend der folgenden Uberlegung: 1. Im Trockenstadium kann die Zu-
standsgleichung geschrieben werden: po==RT, Fiir jede Temperatur ist
pv = konst.; die Isothermen des Trockenstadiums sind also Hyperbeln, ihr
Verlauf ist in Fig. 2 durch die gestrichelten Kurven T, T, T,, T, angegeben

1y Zur Thermodynamik der Atmosphére; zweite Mitteilung; Sitzungsber. d.
Berl. Akad. 1888, S. 1189.
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(I, < T, Ty < T,). 2. Fiir adiabatische Zustandstinderungen im Trocken-
p
stadium folgt aus der Poissonschen Gleichung p» “ = konst. (@ = 1'41).
@

Wird diese Beziehung fiir bestimmte Werte der Konstanten dargestellt,
so erhilt man ,Adiabaten“ des Trockenstadiums, die so verlaufen, daB mit
abnehmendem p und zunehmendem » nun 7' nicht konstant ist, sondern
gleichfalls abnimmt (Abkiihlung durch Ausdehnung). Da fiir jede Adiabate
die potentielle Temperatur konstant bleibt (vgl. S. 13), so kann eine Adia-
bate durch ihre potentielle Temperatur bezeichnet werden. In Fig. 2 sind
zwei Adiabaten ¢, und J, eingezeichnet (3, <(J,). 3. Im Regenstadium
tritt bei adiabatischer Ausdehnung gleichfalls Abkiihlung ein, sie ist aber
geringer als im Trockenstadium (vgl. S. 14). Die Zustandsinderung folgt
hier einer Kurve, die durch die diinnere Linie zwischen den Punkten B
und C der Figur dargestellt ist.

Angenommen nun, ungesiittigt feuchte Luft vom Drucke p, und der
Temperatur 7, (Punkt A) beginne ohne Wirmezufuhr von aufien zu
expandieren: es erfolgt Abkiihlung nach der Trockenadiabate bis zur
Temperatur 7, (Punkt B). Hier sei der Taupunkt erreicht, von hier aus
erfolgt also Kondensation. Die Temperaturabnahme geht nun nach der
Adiabate des Regenstadiums weiter, bis der Druck p, bei der Temperatur 7',
erreicht ist (Punkt C). Wire nun kein Niederschlag ausgefallen, so wiirde
bei nunmehriger Kompression auf den Druck p, das Gemisch von Luft
und Wasser genau der Kurve, die es bis hieher beschrieb, zuriickfolgen
(CBA) und schlieBlich wieder seine frithere Temperatur 7, erlangen.

Ist hingegen die ganze bis zum Stadium C kondensierte Wassermenge
ausgeregnet und tritt nunmehr Kompression ein, so folgt das Gemisch
von Luft und Wasserdampf der Trockenadiabate, die durch den Punkt C
l#uft, wobei es die potentielle Temperatur -}, hat und beibehélt. Driicken
wir die Masse wieder auf den Ausgangsdruck p, zusammen, so nimmt
sie hier die Temperatur T, > T, an. Durch das Ausfallen des Nieder-
schlags ist also die potentielle Temperatur gestiegen und bei Zuriick-
filhrung auf den Anfangsdruck ist die Masse auch tatséichlich wirmer
geworden, als sie zu Anfang war. Wenn nur ein Teil des Wassers aus-
gefallen ist, dann tritt die Scheidung von Hin- und Riickgang erst an
einer Stelle zwischen C und B ein, die Erwirmung im Endstadivm ist
dann geringer.

Diese Erscheinungen sind fiir die Temperatur auf- und absteigender
Luftstrome von der groBten Bedeutung und werden spiter weiter aus-
gefiihrt (Abschnitt 33).

11. Die relative Feuchtigkeit bei adiabatischen Zustands-
dnderungen. Wir werfen noch einen Blick auf die verschiedenen Aus-
driicke fiir die Feuchtigkeit in den vier Stadien des Abschnitts 9. Die

Exner, Dynamische Meteorologie. 2, Aufl. 2
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relative Feuchtigkeit zunichst hat im Regen-, Hagel- und Schneestadium
iiberall den Sittigungswert 100°/,. Die spezifische Feuchtigkeit behilt
bei adiabatischen Anderungen ihren Anfangswert in allen vier Stadien bei,
solange kein Niederschlag ausfillt, Die Dampfspannung ist vom Regen-
stadium angefangen die der Magnusschen Formel entsprechende maximale
fiir die jeweilige Temperatur, im Trockenstadium ist sie proportional dem
Luftdruck nach der Formel auf 8, 11: e = £ ¢gp. Die Menge des Wasser-
dampfs in der Volumeinheit feuchter Luft (absolute Feuchtigkeit) folgt
stets der Gleichung fiir y auf S. 10.

Eine nihere Bestimmung verlangt allein noch die relative Feuch-

tigkeit im Trockenstadium bei adiabatischer Ausdehnung oder Kom-
7451

pression. Sie ist gegeben durch f—= e—ev, Wo e, = 4525.10%° T yum Hg
m

und angenéhert e = £ gp. Aus der letzten Gleichung folgt de %13. Bei

adiabatischen Zustandsiinderungen im Trockenstadium ist (S 12) dT——
de 14T f de dem

=4 —i’», mithin — = == T Differenziert man f, so folgt —- = o

Aus der Glelchung von Magnus lift sich de,, als Funktion von dé¢ =dT

ausdriicken; man erhilt die Formel di—-—17 ‘15. 285 - dT. Setzt

em (T =38

man niherungsweise %:1 und vernachlissigt noch 38 gegen T,

so ergibt sich mit %=3'462 (8. 12) eine besonders bequeme Form:

d 1369

Tf= — 13:69. %,T, oder integriert f = f, (—2‘3) . Diese Gleichung gibt

also eine Beziehung zwischen Temperatur und relativer Feuchtigkeit bei
adiabatischen Zustandsiinderungen ungesittigter Luft. Mit zunehmender
Temperatur nimmt die Feuchtigkeit ab. Man kann natiirlich ebensogut
statt der Temperatur den Druck aus der Poissonschen Gleichung ein-

P |39
fithren; dies gibt: f= fo[ ") .



Zweites Kapitel.

Allgemeine dynamische und hydrodynamische
Gleichungen.

12. Bewegungsgleichungen eines Punktes im rotierenden
Koordinatensystem der Erde. Die Grundlage fiir die Behandlung
der Bewegungserscheinungen fester oder fliissiger (gasformiger) Xorper
bilden die Bewegungsgleichungen der Mechanik. Sie sprechen bekanntlich
in ihrer einfachsten Form aus, daB die in einer Richtung « wirkende

d*x 1.1 dx
T erteilt!), oder dafB M = X.

Diese und zwei analoge Gleichungen fiir die zwei zu 2 senkrechten
Richtungen » und 2 reichen aus, um die Bewegung der Masse m darzu-
stellen, wenn die Krifte X, ¥ und Z bekannt sind.

Auf eine relativ zur Erde ruhende Masse m eines festen Korpers
wirkt von #“uBleren Kriften nur die Schwerkraft g (vgl. Abschnitt 3);
bei Fliissigkeiten bestehen neben ihr noch die Druckkrifte, auf die wir
spiter zurtickkommen. Handelt es sich hingegen um Korper, welche sich
auf der Erde bewegen, dann kommen zur Schwere noch andere Krifte
hinzu, die sich dadurch ergeben, daB wir die Bewegung der Korper nicht
relativ zu einem im Raume feststehenden Koordinatensystem, sondern
relativ zur Erde betrachten, die ja um ihre Achse rotiert. Diese Krifte
sind also keine wirklichen, sondern scheinbare, hervorgehend aus dem
Standpunkt des mit der rotierenden Erde verbundenen Beobachters. .

Kraft X der Masse »» die Beschlennigung

9

Die oben angefiihrten Bewegungsgleichungen m%—:iz X usw. gelten

unter der Bedingung, daB «, y, ¢ die Koordinaten eines Punktes in einem

ruhenden Systeme sind. Wirken keine dufieren Krifte (X = Y = Z=0),

so bleibt die Geschwindigkeit des Punktes konstant (Z—": = konst. usw.), er

bewegt sich dem Trigheitsgesetz entsprechend. Als ruhendes Koordinaten-
system konnen wir also umgekehrt eines aunffassen, in welchem das Trig-
heitsgesetz gilt,

Die Koordinaten des ruhenden Systems sind jedoch hier nicht direkt
verwendbar, da es sich ja darum handelt, die Bewegung der Luftmassen

1) ¢ bedeutet die Zeit, # die X-Koordinate eines Punktes, folglich %—f— die
X-Komponente der Geschwindigkeit.
2*
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relativ zur rotierenden Erde') kennen zu lernen; als praktische Koordi-
naten eines Massenpunktes beniitzen wir jetzt vielmehr seinen Abstand vom
Erdmittelpunkt 7, seine geographische Breite ¢ und seine geographische
Linge A. Um die Bewegungsgleichungen anwenden zu kdnnen, mufl nun
eine Koordinatentransformation durchgefiihrt, d. h. es miissen die Koordi-
naten x, y, ¢ durch die neuen ersetzt werden.

Der Ausgangspunkt der Zihlung der geographischen Linge A
ist der Meridian von Greenwich; derselbe ruht nicht im Raum,
sondern dreht sich in 24 Stunden (genauer in 23 h, 56 min und
4'08 sec, d.i. in 1 Sterntag) einmal um 360° also mit der Winkel-
geschwindigkeit der Erde w = 729.10-%sec™. Wir wollen zur
Bequemlichkeit den Mittelpunkt des Koordinaten-
systems, das im Raume ruht, mit dem Mittelpunkt
der Erde zusammenfallen lassen.

Es ist dann (Fig. 3) OZ die Richtung der
Erdachse zum Nordpol. Die Erde dreht sich von

Westen nach Osten, also in der

4

zTYyz

L4 z  Richtung des Pfeiles, entgegen
& / der Richtung Ost-West, in welcher

/ der Azimutwinkel e hier positiv zu rechnen ist und in

Fig. 5. - welcher wir die geographische Linge wachsend zu zihlen

haben. Infolge der Rotation ist daher ¢ = A1— wt.
Transformieren wir nun die Koordinaten x, y, z zunichst in r, ¢, o
so ergibt sich:

)

r=rcos@cosq, y=rcos@sing, 2z=rsing.

Wir bilden hieraus die Beschleunigungen #, %, 2%) und setzen sie in
die Bewegungsgleichungen & = -I-(—, ¥ = Z, z = z ein.
m m m
Durch Multiplikation der umgeformten Ausdriicke mit geeigneten
Faktoren und Addition derselben lassen sich die Gleichungen in folgende
Form bringen, die nun fiir die neuen Koordinatenrichtungen gilt:

-

L T ¢ Y . Z
r—rpi—rcosipa :Ecosqmosa—}—acosgpsma—;—Wzsmtp,
, . . o X Y .o z
r + 27 p |+ rsingeospa :—;sm(pcosa—%sm(psma%* o COS @,
reos?pa +2rcos2(pa\2rsm(pcosq><paz—;coqusma—i—%costpcosa.
Y Von der fortschreitenden Bewegung der Erde um die Sonne sehen wir

ab, da sie wegen der anniihernden Konstanz der Geschwindigkeit hier ohne Ein-
fluf ist.

o . BT
) Fir e

t2

1z

ist die Schreibart #, fir gt

ist & gebraucht usw.
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Wie eine einfache Uberlegung zeigt, sind die Glieder auf der rechten
Seite die Beschleunigungen (#uferen Kréfte pro Masseneinheit), welche in
den Richtungen der Koordinaten r, @ und ¢ wirken, Sie sind leicht be-
stimmt; denn auf einen Massenpunkt m wirkt an #ufleren Kriften nur die
Attraktionskraft der Erdmasse m. G, wo G diese Kraft im Abstand » vom
Erdmittelpunkt bedeutet. Von etwaigen Reibungskriiften sehen wir hier ab.
Es ist dann nur in der ersten Gleichung auf der rechten Seite — G zu
setzen, da die Attraktion zum Erdmittelpunkt wirkt (in der Richtung des
abnehmenden ), die rechten Seiten der 2. und 3. Gleichung sind null.

Ersetzen wir schlieflich noch @ durch i—-w, ¢ durch )1', da die Ro-
tationsgeschwindigkeit der Erde konstant ist, so erhalten wir die folgenden
Gleichungen, welche die reibungslose Bewegung eines Massenpunktes unter
dem Einflul der anziehenden Kraft der Erdmasse in einem mit der Winkel-
geschwindigkeit @ von West nach Ost rotierenden Koordinatensystem be-
schreiben :

r—r@p?—recos’@p(A— 0) = — G,

rj—+27@p -+ rsingcosp (A — 0)2=0,

reos@i—+2rcosp(A— o) —2rsing @ (d—w) =0.

Diese Beziehungen gelten natiirlich auch fiir einen Punkt, der augen-
blicklich relativ zur Erde in Ruhe ist, so dal » = ¢ == 4 = 0; fiir ihn wird:

F—recs’poli=—0G, rp-+rsinpcosgpo=0, i=o0.

Der Massenpunkt unterliegt also Beschleunigungen und kann seine
anfingliche Ruhe nicht bewahren; er wird zunichst durch die grofe
Attraktionskraft G seinen Abstand vom Erdmittelpunkt zu verkleinern
suchen. Betrachten wir nun nicht einen isolierten Massenpunkt, sondern
einen Punkt der Erde, so miissen wir, um darzustellen, dafi derselbe von
der Erdmasse getragen wird und tatséichlich nicht bis zum Erdmittelpunkt
fiallt, eine Widerstandskraft der Krdmassen einfilhren, Es ist dies eine
Kraft, welche der ersten Gleichung beigefiigt und gerade so groff gew#hlt
wird, daB die vertikale Beschleunigung # verschwindet. Auch dann noch
erleidet unser anfinglich ruhender Punkt eine Beschleunigung, nimlich §,
die zum Aquator gerichtet ist. Dadurch, da3 alle Massen der Erde dieser
Beschleunigung folgen, entsteht die Abplattung der Erde an den Polen.
Sie hat infolge der Massenverlagerung eine Verinderung von Richtung
und Grofle der Attraktionskraft zur Folge, so daB nun eine kleine Kom-
ponente der letzteren in den Meridian f&llt und polwirts gerichtet ist.
Die Wanderung der Massen gegen den Aquator damert so lange, bis diese
Komponente der Attraktion in allen Breiten der fquatorwiirts gerichteten
Komponente der Zentrifugalkraft (rsin ¢ cos @ ?) in der zweiten Gleichung
das Gleichgewicht h#lt (vgl. Abschnitt 3). Die andere Komponente der
Zentrifugalkraft, » cos® @ o in der ersten Gleichung, verringert die Attrak-
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tionskraft G ein wenig., Wir betrachten nun die neue Richtung der Re-
sultierenden aus Attraktionskraft und Zentrifugalkraft als die Richtung r;
die Widerstandskraft der Erdmassen auf einen ruhenden Massenpunkt fillt
jetzt auch in diese Richtung.

Ziehen wir die Glieder G und r cos?@ w? zusammen und bezeichnen
sie mit ¢ (Schwere), so kdnnen wir fiir die anfangs relativ zur Erde
ruhende Masse nun schreiben: #=—g, § =0, A = 0; die Widerstands-
kraft ist hier nicht eingefiihrt, weil wir nicht Massenteile der Erde unter-
suchen wollen, sondern allgemein Massen, welche der Schwere unterliegen.

Ein Massenpunkt, der in einem mit der Erde fest verbundenen Koor-
dinatensystem anffinglich ruht, ist also nur der Schwere g unterworfen,
welche bestrebt ist, seine Koordinate » zu verkleinern. Diese Koordinate
ist nicht mehr genau der Radiusvektor zum Erdmittelpunkt, sondern liegt in
der Vertikalen zum jeweiligen Horizont (iiber dessen Lage vgl. Abschnitt 4).
‘Wir haben unter » in Zukunft die Summe aus dem mittleren Erdradius B
und der Seehdhe z eines Punktes in der Atmosphiire zu verstehen.

Auch die geographische Breite ist nicht mehr genau der Winkel @
in Fig. 3, denn die Richtung der Schwerkraft g geht nicht genau zum
Erdmittelpunkt O; wir verstehen vielmehr unter der Koordinate ¢ nun-
mehr den Winkel, welchen die Vertikale an einem Orte mit dem Erd-
dquator bildet. Diese etwas ungenaue Darstellung geniigt fiir das Studium
der Luftbewegungen vollstindig.

Nach Einfiihrung des so modifizierten praktischen Koordinatensystems
haben wir nun auch die Bewegungsgleichungen auf S. 21 umzuformen.
Wir brauchen hierzu nur in der ersten und zweiten Gleichung die Glieder,
welche ©? enthalten, wegzulassen; denn die Zentrifugalkraft, welche durch
die Erdrotation hervorgerufen wird, ist ja durch die Ab#nderung des
Koordinatensystems und die neue Festsetzung der Griofe G unwirksam
geworden,

Als Bewegungsgleichungen eines Massenpunktes in einem System, das
mit der Erde rotiert und in welchem » die Richtung der Schwere g hat,
ergeben sich also:

F—r@2—restpl(A—20)=—g,
rp+ 2@+ reingeos A (—20) =0,
7 cos ¢ A -+ 2 (+ cos p — 7 sin @ @) (A— 0) =0.

13. Die Erhaltung des Rotationsmomentes. Die letzte dieser
drei Gleichungen wollen wir sogleich niher ins Auge fassen. Setzt man
Q=r%cos?p (A— o), so findet man, daB nach jemer Gleichung d—? =0,

mithin £ = konst. Es heiBt dies, daB fiir einen Massenpunkt, auf den von
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suBeren Kriften nur die Schwere wirkt, die GroBe £ wihrend seiner
Bewegung erhalten bleibt. Diese ausgezeichnete GroBe heift ,Rotations-

moment®, g kann auch als , Flichengeschwindigkeit* F' bezeichnet werden,

wonach die Gleichung F'— konst. als der , Flichensatz“ bekannt ist. Denn
rcos @ ist der Abstand des Massenpunktes von der Erdachse; die Fliche,
welche dieser frei im Weltraum mit der Winkelgeschwindigkeit 4 — o)
7 COS @
2

Der Flichensatz entspricht dem bekannten Keplerschen Gesetz und
findet stets dort Anwendung, wo eine Masse sich ohne Beeinflussung durch
andere frei bewegen kann, unter Umstéinden also auch bei Luftmassen. Mit
seiner Hilfe ldBt sich die Verinderung des )L, der Ostwestgeschwindigkeit
im rotierenden System, bei Verlagerung von Norden nach Siiden (¢ ver-
dnderlich) oder in vertikaler Richtung (» verdnderlich) bestimmen. Da
rcos @ der Abstand des Massenpunktes von der Erdachse ist, so riihrt
jede Zunahme von A— o von einer Verminderung jenes Abstandes her,
und umgekehrt. Hier ist nun zu beriicksichtigen, daBl bei den tatsich-
lich vorkommenden Bewegungen der Luftmassen fast stets dem absoluten
Betrage nach fL< o, folglich die Konstante in der Gleichung £2 = konst.
negativ ist. Bei Anniherung eines frei beweglichen Massenpunktes an die
Pole nimmt folglich Ostwestgeschwindigkeit (Z> 0) ab, Westostgeschwin-
digkeit (Z<O) zu. Das Umgekehrte tritt bei Entfernung von den Polen ein.

pro Sekunde bestreicht, ist F =

-rcosgv()’t——w).

Analog wird bei vertikaler Bewegung nach abwirts Ostwestgeschwin-
digkeit abnehmen, Westostgeschwindigkeit zunehmen. Ein Massenpunkt, der
aus relativer Ruhe in der Hohe losgelassen wird, erlangt, zu Boden fallend,
eine geringe Westostgeschwindigkeit und fillt daher ostlich von dem Orte
nieder, an dem er losgelassen wurde.

Da wir im folgenden den Satz von der Erhaltung des Rotations-
momentes &fters verwenden werden, sollen hier zwei kleine Tabellen Platz
finden, welche diese Vertinderungen der Bewegungen lings der Parallel-
kreise-auf ihre GriBe hin zu beurteilen ermdglichen?),

Wir denken uns zuniichst eine Masse anfangs in der Breite ¢ in Ruhe.
Sie werde dann bei Erhaltung ihres Rotationsmomentes im gleichen Niveau (»)
in die Breite ¢/ gebracht. Dabei erlangt sie eine zonale Geschwindigkeit
lings der Breitenkreise, welche sich folgendermafBlen berechnen 146t. In der
Breite @ ist: 2 = — r2cos? @ o, in der Breite ¢': 2 = 2 cos? ¢/ (h— o).

1) i — o ist die absolute Winkelgeschwindigkeit, bezogen auf ein im Raume
festes Koordinatensystem, i die relative, bezogen auf die rotierende Erde.

?) Vgl. auch die Tabellen des Rotationsmomentes von Schneidemiihl,
Met. Zeitschrift 1890, S. 394.
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cos?
1— @

Da diese Momente gleich sind, folgt A= w[ C()T(p’}’ die lineare Ge-

schwindigkeit in der Breite ¢’ wird also:
cos? ¢/ — cos?

— ry—
u=rcos¢' l=ro sy

‘Wir nehmen zur Orientierung iiber die Grofenordnung des Effektes
an, die Verschiebung geschehe auf 10 Grade Breitenunterschied. Wir
miissen sie Hquator- und polwirts berechnen, da die Verschiebung von
der Breite ¢ zur Breite ¢’ nicht den gleichen Effekt hat wie die um-
gekehrte. Die Rechnung liefert folgende Werte fiir die lineare Geschwindig-
keit, welche aus anfinglichem Ruhezustand bei Verschiebung der Masse
um 10° Breite entsteht:

. f i .
Verschlebl'mg i nach Breite Qeschw. | nach Breite (‘.TeSChW'
von Breite | u in m/sec ‘ » in m/sec
! |

90° ‘ 80° 815 80°¢ 81D
80°¢ ‘ 70° 1173 90° — oo
70° ! 60° 1232 80° — 2347
60° | 500 1183 70° — 1798
500 400 1053 60° — 151-1
40° I 300 877 | 500 — 1259
300 | 200 659 40° — 989
200 10° 410 | 30° — 715
10° 0° 140 200 — 430

0¢ 10° — 142 | 100 — 142

j \

Ostwestbewegung ist positiv, Westostbewegung negativ gezihlt.

Viel geringere Geschwindigkeiten als bei meridionaler Verschiebung
entstehen bei vertikaler. Aus der Erhaltung des Rotationsmomentes er-
gibt sich, wenn in der Distanz » vom Erdmittelpunkt die Masse relativ zur
Erde in Ruhe war, in der Distanz + eine Geschwindigkeit u = ' cos p 4 =

2 __ .2

== coSQ ﬂ—r. Ist nun die Niveaudinderung % klein gegen den Erd-

radius und ist »’ =4, so wird daraus = - 2ho cos . Hebung
und Senkung der Masse erzeugt also, absolut genommen, die gleiche
Geschwindigkeit; bei Hebung (A > 0) entsteht Ostwestbewegung, bei
Senkung (% < 0) Westostbewegung. Die Rechnung liefert fiir 2 = 10 km
in verschiedenen Breiten folgende lineare Geschwindigkeiten:

= 90° 80° 70° 60° 5H0° 40° 30° 20" 10° Q°

u=000 026 050 073 094 112 1-26 137 144 1'46 m/sec.

Wie man sieht, spielt die meridionale Verschiebung der Massen

eine ungleich bedeutendere Rolle als die vertikale. In hohen Breiten
namentlich liefert die Verschiebung einer Masse um 10 Breitengrade bei
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Erhaltung des Rotationsmomentes zonale Geschwindigkeiten von einer
Grofe, wie sie in der Atmosphire kaum vorkommen.

Der Satz von der Erhaltung des Rotationsmomentes ist nur ein
anderer allgemeinerer Ausdruck fiir die im folgenden vielfach beniitzte
ablenkende Kraft der Erdrotation bei meridionaler Bewegung (vgl. Ab-
schnitt 15).

14. Bewegung eines Massenpunktes auf der Erdoberfliche.
Damit ein Massenteilchen auf der Erdoberfliche bleibe, ist es, wie oben
gesagt, notig, daB diese einen Widerstand gegen dessen Gewicht ausiibe,
so stark, daB die Beschleunigung # in der ersten Gleichung auf S. 22
gerade aufgehoben werde. Bei einer starren Fliche ist eine solche Wider-
standskraft jederzeit vorhanden, die erste Gleichung braucht uns also
hier, wo es sich um die Bewegung auf der rotierenden Erdoberfiiiche
selbst handelt, nicht weiter zu beschiftigen.

Fiir eine derartige Bewegung ist 7 =0, »= R (Erdradius), und
daher wird aus der zweiten und dritten Gleichung von S. 22:

-+ sinpeospl(A—20)=0
cos @ — 2sin g ¢ (A — 0) = 0.

Man erhilt natiirlich fir ¢ = A= 0, also fiir einen Punkt der Erd-
oberfliche selbst, die Beschleunigung 'q’):i:O; die Gestalt der Erde
ist mit ihrer Rotation im Gleichgewicht. Es sei aber bei dieser Gelegen-
heit darauf hingewiesen, dal die relative Ruhe nicht der einzige Fall
ist, in dem ein Massenpunkt keine Beschleunigung auf der rotierenden
Erdoberfliche erfihrt. Ist nimlich A = 2 o, ¢ =0, so wird wieder
P = A= 0, dann also, wenn ein Punkt sich mit der doppelten Rotations-
geschwindigkeit der Erde von Osten nach Westen bewegt. Hierauf hat
Sprung?!) aufmerksam gemacht. Der Korper unterliegt dann der gleichen
Zentrifugalkraft, wie ein Punkt der Erdoberfliche unter ihm, ihr ent-
spricht also auch die vorhandene Abplattung; der Koérper wird somit
trotz dieser grofien Geschwindigkeit relativ zur Erde auf seinem Breiten-
kreise verharren,

In der ersten der obigen Gleichungen ist das Glied mit A2 die Zen-
trifugalkraft der Bewegung relativ zur Erde, das Glied mit Lo die 80g.
ablenkende Kraft der Erdrotation. Der eben besprochene Fall stellt also
einen Gleichgewichtszustand zwischen diesen beiden Kriften dar. Bei
gegebenen Geschwindigkeiten ist A um so grofler, in je héheren Breiten
die Bewegung erfolgt. In 87!/,° Breite z. B. brauchte der gegen Westen
bewegte Massenpunkt nur eine Geschwindigkeit von 406 m/sec zu haben,
um im Gleichgewichte zu sein. Ein Ostwind von dieser Stirke ist nicht
unmoglich; er konnte bestehen, ohne dafl irgend eine #uBere Kraft zu

1) Met. Zeitschr. 1894, S. 197.
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seinem Gleichgewicht erforderlich wire, also auch kein Druckgefille
(s. 6. Kapitel).

Sehen wir von den Bewegungsverh#ltnissen in so hohen Breiten ab,
so konnen wir die obigen Gleichungen auf eine meist ausreichende be-
quemere Form bringen. Die lineare Geschwindigkeit eines Punktes der
Erdoberfliiche infolge der Erdrotation ist gegeben durch R cos @ w; man
findet hierfiir in der geogr. Breite

p=0° R cos @ 0 = 463 m/sec
20 435
40 355
60 232
70 158
80 80
85 41

Die zonale Geschwindigkeit eines Massenteilchens relativ zur Erde
erreicht in nicht zu hohen Breiten nur ausnahmsweise Werte, welche sich
mit diesen vergleichen lassen, so z B. bei Geschossen aus Feuerwaffen.
Bei den in der Natur vorkommenden Massenbewegungen, namentlich bei
den im folgenden zu behandelnden Winden, sind die Geschwindigkeiten
erheblich geringer als die Werte Ecos @ o oben. Da nun die lineare
Ostwestgeschwindigkeit relativ zur Erde durch « — R cos (pi ausgedriickt
ist, so folgt, daB wir bei den uns interessierenden Bewegungen J in erster
Anndherung gegen o vernachlissigen konnen (mit Ausnahme, wie gesagt,
von sehr hohen Breiten). Tun wir dies, so gilt angen#hert fiir einen
Punkt auf der Erdoberfliche:

p—2o0singeospi=0,
cospl | 2msingg=0.

Setzen wir noch die lineare Geschwindigkeit im Meridian gegen den
Pol R@ =1, so lassen sich diese Gleichungen auch schreiben:
%——Zwsinq).@t:O, % 2osing.v=0.

Es bewege sich der betrachtete Massenpunkt schlieBlich nur auf
einem so kleinen Teil der Erdoberfliche, daB wir von Anderungen der
geogr. Breite infolge dieser Bewegungen absehen diirfen; dann kann ¢
in obigen Gleichungen als konstant behandelt und 2 o sin @ =17 gesetzt
werden,

Die Gleichungen %1; = lu, %ﬁt — —1lv lassen sich unschwer inte-

. d d .
grieren. Man erhiilt zunsichst u d—'; “+ 71; = 0 und folglich ? 4+ v? =¢*=
= konst. Setzen wir # = %, v= %, so ist « die Ostwestkoordinate

(nach Westen wachsend), y die im Meridian gegen den Pol gerichtete
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Koordinate eines Massenpunktes an der Erdoberfliiche, der Koordinaten-
ursprung liegt in dieser selbst.

Die obigen Gleichungen liefern unter diesen Umstinden durch ein-
malige Integration nach der Zeit:

%—{—ly:a, %%—lx:b;

a und & sind die Geschwindigkeitskomponenten nach der x- und y-Rich-
tung im Koordinatenursprung.

Es folgt daraus:

(dx|? dy\?® . | 9
(2 (&) = w02 = o =ty — - 1 -2
2 2 2
i) =) =5
Der Punkt, dessen Koordinaten #, » sind, beschreibt demnach, wenn
er auf der Erdoberfliche frei beweglich ist und sich selbst iiberlassen
wird, angendhert einen Kreis. Man nennt ihn den Trégheitskreis. Sein
Radius ist -;—, wo ¢ die konstante Geschwindigkeit bedeutet, mit der der
b
—
n = %. Haben also @ und & z. B. positive Werte, d. h. ist im Anfangs-

Punkt sich bewegt. Die Koordinaten des Kreismittelpunktes sind &=

punkt die Geschwindigkeit auf der nordlichen
Halbkugel gegen den nordwestlichen Quadran-
ten gerichtet, so liegt das Zentrum des Trig-
heitskreises im Nordosten des Koordinaten-
ursprungs. Bei genauer Rechnung wiire die
Variabilitit von ¢ zu bertick-
sichtigen gewesen, wodurch die ¢
Trigheitsbahn keine geschlossene
Kurve wird.

Die Lage des Trigheits- = OEK/
kreises ist in Fig. 4 fiir die Fig. 4
nordliche Halbkugel dargestellt.
Auf der stidlichen ist die Breite ¢ und mithin auch / negativ zu zihlen.
Der Mittelpunkt des Kreises liegt dort auf der anderen Seite der Bahn.

Der Radius des Kreises 1 — - — —°
! 2wsing

am Pol die Bewegung vor sich geht und je langsamer sie ist. Fiir
Geschwindigkeiten, welche der GréBenordnung nach der der Winde ent-
sprechen, findet man z. B.:
bei @= 10° 30° b50° 70° 90°
und ¢e=20 m/sec:t="792 275 180 146 138 km
» c= bmfsec:tr=198 69 45 36 34

Diese Zahlen dienen zur Orientierung.

ist um so kleiner, je ndher

”
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‘Wihrend ein Korper, der mit der Geschwindigkeit ¢ in horizontaler
Richtung in Bewegung gesetzt wird, auf der ruhenden Erde dem Trig-
heitsgesetz entsprechend eine gerade Bahn beschreiben wiirde, legt er
auf der rotierenden Erde eine nahezu kreisfirmige zuriick, mit einer
Kriimmung nach rechts auf der ndrdlichen Halbkugel, mit einer nach
links auf der siidlichen.

15. Ablenkende Kraft der Erdrotation bei horizontaler Be-
wegung. Unter den Voraussetzungen des vorigen Abschnittes beniitzen
wir nochmals fiir horizontale Bewegung eines Massenpunktes (# = 0) die

vereinfachten Gleichungen: % —+ lv=0, % —lu=0.

Die totale Beschleunigung, welche die Masseneinheit erfihrt, ist

(du\? do)? = T e 7. . L .
I/(E) +(W) —l1/u +ov?=lc=2asing.c Dies ist die Kraft,
welche die Kreisbewegung verursacht. Sie ist um so groBer, je gréfer

die Geschwindigkeit des Massenpunktes ist und je niher dem Pole die
Bewegung erfolgt.

Die Richtung der Kraft ist folgendermaflen zu finden: es sei a der
Winkel, welchen dieselbe mit der positiven X-Achse einschlieSt, o sei der
Winkel, den der Geschwindigkeitsvektor ¢ mit dieser Achse bildet; dann ist

dv

tga = % und tg o = % Nach den Bewegungsgleichungen oben ergibt
at
sich tg ¢ = — cotg o. Es folgt daraus a =o' -+ %, die beiden Vektoren

stehen aufeinander senkrecht; der Vektor der Beschleunignng fillt in die
Richtung von ¢ (Fig. 4).

Die ablenkende Kraft der Erdrotation — so hat man die
GroBe 2 osingc genannt — genauer: die horizontale Komponente der-
selben, steht also stets senkrecht zur Bewegungsrichtung ¢, und zwar um
90° nach rechts von dieser gedreht auf der ngrdlichen, um ebensoviel
nach links von ihr gedreht auf der siidlichen Halbkugel. Thre GriBe ist
vom Azimut der Bewegung unabhingig.

Es handelt sich bei der ablenkenden Kraft der Erdrotation um eine
»scheinbare Kraft“, wie schon oben bemerkt, die erst aus der Bewegung
heraus entsteht (fiir ¢ =0 ist sie null), dhnlich wie die Zentrifugalkraft.
Da sie stets senkrecht zur Geschwindigkeit gerichtet ist, kann sie bei
der Bewegung nie Arbeit leisten, sie kann also auch nicht die Griofle der
Geschwindigkeit veréindern (¢ ist bei der Bewegung im Trigheitskreis
konstant), nur deren Richtung.
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Die Griofle dieser Kraft pro Masseneinheit ist fiir dieselben Breiten,
welche oben bei Berechnung des Radius des Trigheitskreises angenommen
wurden, und