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Vorwort zur deutschen Bearbeitung.

Als im Jahre 1934 S.P.CrroMows Buch ,,Einfithrung in die Wetteranalyse‘
erschien, war sich die Kritik dariiber einig, daB es, als modernes Handbuch
der synoptischen Meteorologie fiir den Wetterdienst, im Stande sei, eine fiihlbare
Licke 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 stellte er das Manuskript fiir
eine tschechische Ubersetzung Herrn N. KoNGER zur Verfiigung, der seinerseits
beim' Springer-Verlag 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 Caromow dem Unterfertigten in zuvorkommender Weise alle
Vollmacht.

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 westeuropéischen Verhiltnisse mehr zu beriicksichtigen. Da ver-
schiedene Umsténde die Herausgabe des vorliegenden Buches betrédchtlich ver-
zogerten, ergab sich auch die Notwendigkeit, neuere Forschungsergebnisse aus der
Zwischenzeit entsprechend einzugliedern.

Selbstverstindlich 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 vom zentralen
Standpunkt der norwegischen Polarfrontlehre aus behandelt. Damit war auch fiir
die Bearbeitung ein fiir allemal eine bestimmte Richtlinie vorgezeichnet. Immerhin
war der Unterzeichnete bemiiht, Briicken, die Herr CarOMOW auch zu anderen
Anschauungen zu schlagen begonnen hatte, weiter auszubauen, um so den viel-
seitigen Bediirfnissen des praktischen Wetterdienstes entgegenzukommen.

So erfuhr der Text gegen das Original in vielen, vor allem aber in den spéteren
Abschnitten nicht unbetrichtliche Verdnderungen, Zusammenziehungen oder aber
Erweiterungen. Herr Caromow selbst hatte noch im Jahre 1937 eine Reihe von
Erginzungen, wie z. B. iiber Isobarenkarten fiir hohere Niveaus, iiber die isallobari-
schen Gebiete und ihre Wanderung innerhalb der Fiihrungsstrémung, iiber Prognosen-
priufung usw. fiir die vorliegende Ausgabe beigesteuert und vor allem den ganzen
Abschnitt iiber die Dynamik der Fronten neu verfat. Vom Bearbeiter stammt
unter anderem die neue, bzw. erweiterte Darstellung der synoptischen Wetter-
berichterstattung, der Kondensations- und Sublimationstheorie FINDEISENs, der
Einteilung der Gewitter, der Nebelklassifikation nach PETTERSSEN, die Beschreibung
der Vorginge an der Boenwalze der Kaltfront, der Druckénderungen 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, gréfere Erginzungen
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 jiingsten internationalen Vereinbarungen ange-
pabt.

Die vorgenommene schirfere Gliederung des Stoffes kommt auch in der Aus-
gestaltung des Inhaltsverzeichnisses zum Ausdruck. Die Literaturangaben wurden
erheblich ergénzt und in ein besonderes Schriftenverzeichnis als Anhang des Buches
zusammengefafft. Am Schluf der einzelnen Abschnitte oder Kapitel finden sich
daher, zum Unterschied von der Originalausgabe, nur iibersichtliche Hinweise auf
dieses Verzeichnis.

Wie Herr CuroMmow wiederholt betont, ist das Buch unter dem EinfluB von
Vorlesungen, Kursen und Besprechungen entstanden, welche Herr T. BERGERON
in RuBlland abgehalten hatte. Es war daher sehr zu begriilen, daB sich Herr
BrreERON selbst bereit erklirt 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 unschitzbare Ratschlige zur Verbesserung des Bildermaterials, ja selbst
die Originalzeichnungen einiger Abbildungen.

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

Herr G. SoHINZE hatte die Liebenswiirdigkeit, das zur tabellarischen Darstellung
der Luftmasseneigenschaften éiber Deutschland verwendete neuere Zahlenmaterial
zur Verfligung zu stellen, wofiir ihm auch an dieser Stelle bestens gedankt sei.

Zur Reproduktion der Abb. 20 (Gradientwindlineal des norwegischen Wetter-
dienstes) haben die Herren Direktor Tu. HESsELBERG und Prof. Sv. PETTERSSEN
freundlichst ihre Zustimmung gegeben. Erlduterungen hierzu sind den Herren
W. BLEEKER und F.BJOrREDAL zu verdanken.

Wihrend der ganzen Arbeit stand Herr Dr. N. KonCer dem Unterzeichneten
unermiidlich mit Rat und Tat zur Seite. - Auf ihn geht, wie bereits erwihnt, die
Anregung zu einer deutschen Ausgabe des CEroMOowschen Werkes zuriick. Er hat
ferner nicht nur die Ubersetzung des russischen Originals beigesteuert, auf welche
sich die vorliegende Bearbeitung stiitzt, sondern auch die technische Herstellung
des Manuskripts, die Anlage des umfangreichen Registers und die Uberpriifung der
Korrekturen besorgt, wobei er den Unterfertigten auch durch zahlreiche kritische
Bemerkungen unterstiitzt hat. Ihm sei der besondere Dank fiir das Zustande-
kommen des Buches ausgesprochen.

Um die Herstellung bzw. Anpassung zahlreicher Abbildungen hat sich Herr
F. Tvepik verdient gemacht. ‘

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

Im Frithjahr 1940.
G. Swoboda.
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Erstes Kapitel.

Die synoptische Methode.

1. Einleitung.
a) Authau der Atmosphire. Die troposphérischen Luftmassen als Triger des Wetters.

Zu Beginn dieses Jahrhunderts wurde mit Hilfe aerologischer Beobachtungen
festgestellt, daB sich die Atmosphére in vertikaler Richtung in zwei im Hinblick
auf die Temperaturverhiltnisse durchaus verschiedene Teile gliedert. Der untere
Teil, der je nach der geographischen Breite und der Jahreszeit eine Machtigkeit
von 8—17 km hat, wird Troposphdre genannt. In der Troposphire findet ein verti-
kaler Luftaustausch statt und die Temperatur nimmt hier mit der Héhe durch-
schnittlich um 5—6° auf je 1000 m ab. Die Kondensation des Wasserdampfes,
also die Wolkenbildung, beschrinkt sich im wesentlichen auf die Troposphére.
In den geméBigten Breiten reicht die Troposphdre durchschnittlich bis in eine Héhe
von 10—11km, in den Polargegenden bis 8—10 km und in den tropischen
Gegenden bisetwa 17 km. Im Sommer ist diese Héhe gréBer, im Winter kleiner.
Die iiber der Troposphire lagernde Luftschicht heiBlt Stratosphdre. In der Strato-
sphére dndert sich die Temperatur nach oben zu im allgemeinen nur wenig, wenn
man absieht von den Schichten iiber rund 30 km Hohe, die bisher auBlerhalb
des Bereichs direkter Messungen liegen. In horizontaler Richtung treten in der
Stratosphare jedoch erhebliche Temperaturunterschiede auf in Abhingigkeit von
der Hoéhe, in welcher sie beginnt. Uber dem Polargebiet, wo sie niedrig liegt, weist
sie nur selten Temperaturen von '‘weniger als — 50° auf; {iber dem Aquator, wo
sie erst in grofer Héhe beginnt, hat sie Temperaturen von — 80° und darunter.

Oben wurden nur Mittelwerte der Troposphédrenhéhe angefithrt. In Wirklich-
keit unterliegt diese Hoéhe iiber jedem Ort andauernden Schwankungen im Zu-
sammenhang mit der Zyklonentatigkeit. Uber den Gebieten hoheren Drucks — den
Antizyklonen — reicht die Troposphére hoher hinauf als {iber den Gebieten tieferen
Luftdrucks — den Zyklonen —, und zwar durchschnittlich um 2 km.

Die Ubergangsschicht (Grenzfliche) zwischen Troposphire und Stratosphire
heilt Tropopause.r Beim Durchgang durch die Tropopause wird héufig eine Inversion
(eine ,,Umkehr*) der Temperatur verzeichnet.

Die physikalischen Vorginge, welche wir als ,,Wetter* bezeichnen, sind grund-
sidtzlich durch den physikalischen Zustand, die Bewegung und die Wechselwirkung
der troposphdrischen Luftmassen bestimmt. Die Luftmassen empfangen und ver-
lieren andauernd Strahlungsenergie, sie erwdrmen sich und kiihlen sich von der
Erdoberfliche her ab und werden von hier aus mit Wasserdampf und Staub ange-
reichert; hierdurch nehmen sie gewisse Eigenschaften an und fithren diese Eigen-
schaften auf ihrer Wanderung von Land zu Land mit sich. Die Eigenschaften einer

1 Zuweilen wird die Tropopause Substratosphdre genannt. Dieser Ausdruck soll
hier jedoch nicht fiir die Ubergangsschicht (Grenzfliche) verwendet werden, sondern
fiir die Schicht der untersten Kilometer der Stratosphire, eingerechnet die Ubergangs-
schicht.

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 1



2 Die synoptische Methode.

Luftmasse bestimmen die Temperatur, die Feuchtigkeit, die Fernsicht, den Charakter
des Windes und oft auch der Bewdlkung und der Niederschlige in dem Gebiet,
welches die Luftmasse einnimmt. Von erheblicher Bedeutung fiir das Wetter is,
es auch, wenn mehr oder weniger michtige 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 Niederschlige
ausscheiden. SghlieSlich veranlassen besondere Wellen- und Wirbelstorungen, die an
der Grenzfliche zwischen verschiedenen Luftmassen (an den Fronten oder Front-
flichen) entstehen, im Gebiet der gemdaBigten Breiten Schwankungen der Wind-
richtung und Windstérke.

Aus dem Angefiihrten darf man jedoch nicht etwa schlieBen, dafl die Stratosphire
fir die Wettervorginge ohne Bedeutung sei. Die Atmosphére bildet ein einheit-
liches Ganzes und es ist selbstverstindlich, daB Anderungen von Temperatur und
Druck sowie Luftverlagerungen in der Stratosphire irgendwie mit entsprechenden
Anderungen in der Troposphire zusammenhingen miissen. Der Charakter dieses
Zusammenhangs ist jedoch bisher noch nicht restlos geklirt; es steht auch noch
nicht fest, ob stratosphérische Vorginge zu Verinderungen in der Troposphire
Anlaf} geben konnen. Wir haben derzeit eher Grund zur Annahme, daB die Strato-
sphére in der Mehrzahl der Fille nur passiv auf die Stérungen reagiert, welche an
den troposphérischen Fronten entstehen. Natiirlich kénnen die so entstandenen
stratosphérischen Vorginge ihrerseits wieder auf die Troposphire zuriickwirken;
anscheinend iiben sie dabei aber gar keinen oder keinen wesentlichen Einflu3 auf
die kurzfristigen Wetterinderungen (von einem /Tag zum andern) aus, sondern
sie kommen hauptsichlich im langfristigen Gesamtcharakter des Wetters zum
Ausdruck. Von diesem Standpunkt aus erscheint es bis zu einem gewissen Grad
gerechtfertigt, wenn im Rahmen des téglichen Wetterdienstes die Analyse der
Bedingungen und Ursachen des Wetters sich gegenwirtig auf eine Analyse der
Troposphire beschriankt.

Es steht jedoch zu hoffen, dafl der weitere Ausbau des aerologischen Beob-
achtungswesens (namentlich mit Hilfe von Radiosonden) und die Erweiterung
unserer Kenntnisse von den Verhiltnissen in der Stratosphire zu einer erheblichen
Vervollkommnung der Analyse und Prognose des troposphirischen Geschehens,
welches unmittelbar im Wetter seinen Ausdruck findet, fiihren werden.

Fir die Vorhersage des kiinftigen Wetterablaufs an einem bestimmten Ort
geniigt das Studium dieses Ablaufs lediglich an der betreffenden Stelle keineswegs.
Die Luftmassen erstrecken sich ebenso wie die atmosphérischen Stérungen in jedem
Augenblick tiber weite Gebiete; ihre horizontale Ausdehnung erreicht Tausende
von Kilometern, weshalb das Wetter innerhalb einer und derselben Luftmasse auf
groem 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 zusammenhingt, 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 iiberwiegt die Sonnenstrahlung
den Wirmeverlust durch Ausstrahlung des Erdbodens; nach 2—3 Uhr nachmittags
ist freilich die Sonnenstrahlung nicht mehr imstande, die verstirkte Warmeaus-
strahlung der erhitzten Erdoberfliche wettzumachen. Die Temperatur des Bodens
und der bodennichsten Luftschicht nimmt daher von Sonnenaufgang bis 14—15 Uhr
zu und von da an bis zum Sonnenaufgang ab. Die Amplitude dieses Tagesgangs
der Temperatur ist in den unteren Luftschichten grofer bei heiterem Himmel
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als bei bedecktem und hingt iiberdies von der Windgeschwindigkeit, von den
orographischen Verhédltnissen, dem Feuchtigkeitsgehalt der Luftmasse usw. ab.
Gemeinsam mit der Temperatur schwankt auch die relative Feuchte, der Wind
und oft auch die Bewélkung (besonders jene, welche Konvektionscharakter hat,
siehe Abschnitte 37, 51).1

Dringt in irgendein Gebiet eine neue Luftmasse ein, so wird selbstverstindlich
die ihr entsprechende Wetterdnderung, die vom Tagesgang unabhingig 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 allméihlich in bestimmter
Richtung ausbreiten. Das Wetter an einem gegebenen Ort steht also in Zusammen-
hang mit den gleichzeitigen und vorhergehenden Wetterverhiltnissen im Nachbar-
gebiet. Man kann somit sagen, dall das Wetter gemeinsam mit den Luftmassen,
die seine Trager sind, vm Raum fortwandert. Beobachtungen an einem einzelnen
Ort ermdglichen weder einen vollstdndigen Einblick in die Ursachen noch in das
Wesen des Wetters.

b) Die synoptische Methode und ihre Entwicklung.

Bereits vor mehr als hundert Jahren kam man auf den Gedanken, die sich auf
groBem Gebiet abspielenden Wettervorgéinge an Hand sog. synoptischer Wetter-
karten zu studieren. Eine solche Karte stellt mit Hilfe vereinbarter Symbole den
Wetterzustand in einem bestimmten Augenblick auf groem Gebiet dar, und zwar
auf Grund der Beobachtungen eines meteorologischen Beobachtungsnetzes. Ver-
figen wir iiber die synoptischen Karten einer Reihe aufeinanderfolgender Tage,
so ermoglicht diese Serie offenkundig eine Vorstellung von den zeitlichen Wetter-
dnderungen.? Verfolgt man an Hand der Karten die bisherige und gegenwirtige
Bewegung der Luftmassen, Fronten und atmosphéirischen Stérungen 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 Wettervorgingen mit Hilfe
der synoptischen Karten wird im Verlauf des Weiteren synoptische Methode genannt
werden. Die durch sie dargestellten physikalischen Vorgéinge in der Atmosphéire
(Bewegungen der Luftmassen, Entwicklung der atmosphéirischen Stérungen,
Niederschlidge an den Fronten usw.) heiBlen synoptische Vorginge. Sie sind gerade
die Ursache jener unperiodischen Wetterinderungen, die uns im folgenden beschéfti-
gen werden. Sie sind, wie wir sehen werden, im Wesen dynamisch-thermodynamische
Vorginge, d. h. sie duBern sich in den Bewegungen der Luft und in den Wérme-
und Feuchtigkeitsumsétzen in ihr. Die Lehre von diesen Vorgingen 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 vom 24. bis 26. Dezember 1821. In Amerika entwarf im Jahre 1842

1 Genaueres iiber den Tages- und Jahresgang der meteorologischen Elemente findet
man in jedem Lehrbuch der allgemeinen Meteorologie. Die physikalische Analyse dieser
Erscheinungen enthélt das Werk der norwegischen Autoren V.BJERENES, J. BJERKNES,
SOLBERG und BERGERON: ,,Physikalische Hydrodynamik*.

® Vor 70 Jahren, schrieb F11z-ROY: ,,Da diese Karten die Aufgabe haben, die
aufeinanderfolgenden gleichzeitigen Wetterzustéinde zu versinnlichen — so als ob wir
aus dem Weltenraum zu einem bestimmten Zeitpunkt auf den ganzen Atlantischen
Ozean herabséhen und diesen Ausblick (der erheblich mehr bietet als jener aus der
Vogelperspektive) im gleichméBigen Abstand einiger Stunden oder Tage wiederholten,
um eine Serie gleichzeitiger Wetterzustdnde zu erhalten — heiflen sie synchrone oder
synoptische Karten.

1*
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Loomis die erste synoptische Karte. Im selben Jahre wies KREIL, Assistent der
Prager Sternwarte und nachmaliger Direktor der meteorologischen Zentralanstalt
in Wien, auf die Bedeutung des Drahttelegraphen fiir die Sammlung von Wetter-
meldungen aus dem meteorologischen Netz durch die Zentralinstitute hin. Die
erste telegraphische Wettermeldung wurde 1848 in England befordert. Im Jahre 1851
wurden auf der Londoner Weltausstellung zum erstenmal versuchsweise synoptische
Karten auf Grund telegraphischer Meldungen gezeichnet. Im Jahre 1856 wurde
die telegraphische Wetterberichterstattung in Frankreich und im Jahre 1857 in
den Vereinigten Staaten von Nordamerika eingefithrt. In England wurde unter
Frrz-Roy im Jahre 1860 mit der regelméiBigen und raschen Herstellung synoptischer
Karten begonnen, im Jahre 1861 mit der Ausgabe von Sturmwarnungen und von
téglichen Prognosen. Gleichfalls im Jahre 1860 wurde in Holland ein Sturmwarnungs-
dienst aufgenomimen (Buys-Barrot). Im Jahre 1863 wurde in Frankreich die
erste nach telegraphischen Meldungen zusammengestellte Karte versffentlicht
(LEVERRIER), und am 16. September 1863 nahm das Pariser Institut die Versffent-
lichung téglicher synoptischer Karten auf; im Jahre 1865 folgte Osterreich.

Im Laufe der weiteren beiden Jahrzehnte wurde im gréBten Teile der européischen
Staaten sowie in den Vereinigten Staaten von Nordamerika ein Wetterdienst ein-
gerichtet. Im Jahre 1877 wurden der Wetterberichterstattung international ver-
einbarte Richtlinien zugrunde gelegt, doch blieb die Anzahl der beteiligten Beob-
achtungsstationen noch verhiltnismaBig beschrinkt 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 méchtigen
Impuls. Diese Entwicklung stand zunichst 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 méglich
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
iiber die ganze Erde verstreuten Drachen- und Fesselballonstationen, wie in der
Vorkriegszeit, gibt es heute in vielen Léndern Flugzeugaufstiegstellen, deren
Téatigkeit dem Wetterdienst unmittelbar zugute kommt. Allerdings ist dem
Wetterflugzeug in den letzten Jahren ein méichtiger 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 Vorgingen Hand in Hand. Bis zum Jahre 1918 beschrinkte sich
die synoptische Methode zum gréBten Teile auf ein rein empirisches, formales und
einseitiges Studium des barischen Feldes (der atmosphérischen Druckverteilung) an
der Erdoberfliche. Als 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 Wetterverhiltnisse, die seine Funktion seien,
hinreichend bestimme, Die statistisch ermittelte Wetterverteilung in den ver-



Einleitung.

Abb. 1. Die englische Wetterkarte vom Jahre 1859. (Aus dem ,,Weather Book” Firz-ROYs 1863.)
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schiedenen Typen der. ,,barischen Systeme* wurde fast automatisch der erwarteten
Luftdruckverteilung zugrunde gelegt. Esist indessen véllig klar, daBl Lufttemperatur,
Bewolkung, Niederschlagsverteilung, Fernsicht usw. keine eindeutige Abhéngigkeit
von der Luftdruckverteilung zeigen. Die genannten Faktoren hingen von der
Temperatur, Gestaltung und Zusammensetzung der Erdoberfliche ab, iiber welche
die Luft hinwegstromt, sie hingen ab von der Absorption und Emission von Energie
durch die Strahlung von Boden und Luft, vom Feuchtigkeitsgehalte der Luft, von
auf- und absteigenden Luftstromen an den atmosphérischen Grenzflichen usw.
Die Gesamtheit jener physikalischen Elemente, welche das Wetter ausmachen,
kommt durch die Luftdruckverteilung in sehr ungeniigender und keineswegs ein-
deutiger Weise zum Ausdruck; daher konnen die Wetterverhiltnisse bei dhnlichem
barischem Relief weitgehend voneinander abweichen, und zwar infolge ungleicher
Anordnung der Luftmassen verschiedener Eigenschaften.

Nur der Begriinder der englischen Synoptik ¥Firz-Roy ging in seinen Arbeiten
von durchaus anderen — nichtbarischen — Gesichtspunkten aus. Unter Anlehnung
an die vorsynoptische Lehre des bedeutenden deutschen Meteorologen der ersten
Hilfte des vergangenen Jahrhunderts, Dove, daB nimlich alle Wettervorginge
unserer Breiten durch den Wechsel und den ,,Kampf“ von Luftstrémungen ver-
schiedener Herkunft und Eigenschaften hervorgerufen seien, bildete Frrz-Roy
zu Beginn der Sechzigerjahre des vorigen Jahrhunderts sein ausgezeichnetes System
einer Synoptik der Luftmassen ans. Frrz-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 Stérungen zur Folge hat. Ausgehend von
einer Analyse dieser Faktoren gab Firz-Roy zutreffende Wettervorhersagen aus.
Sein vorzeitiger Tod (1865) fiihrte jedoch einen Niedergang des Wetterdienstes
in England herbei und Firz-Roys Ideen fielen der Vergessenheit anheim; in der
Folge schlug die englische Synoptik den gleichen ,,isobarischen Weg‘ ein wie die
Synoptik am Festland.! ‘

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 Stiirme* verdffentlicht und H. v. FIcKER im Jahre 1911 bei der Untersuchung
nordasiatischer Kilte- und Wiarmewellen deren Bedeutung fiir 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,? 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 Riickkehr zur Synoptik Firz-Rovys, aber eine Riick-
kehr auf héherem theoretischem und technischem Niveau. Fiir die neue Synoptik er-
offnen sich hauptsichlich deshalb viel groBere Aussichten, weil sie auf dem Begriff
der Fromt fuflt, der Firz-Roy noch unbekannt geblieben war. Ferner haben seit jener
Zeit die Nachrichtentechnik, dic Dichte des Stationsnetzes und die Giite der Beob-

1 Hier wiren noch die DOVE und F11z-R0Y nahestehenden Ansichten von V. BLASIUS
in Amerika (Arbeiten aus den Finfziger- bis Sechzigerjahren) zu erwdhnen. 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 atmosphérischen ,,Diskontinuitdten* sowie von
wesentlichen Einzelheiten der atmosphérischen Zirkulation.

2 ViLHELM BJERKNES, JACOB BJERKNES, E. CALWAGEN, H. SOLBERG, T. BERGERON,
E. PALMEN, G. SCHINZE, A. REFSDAL, SV. PETTERSSEN, J. VAN MIEGHEM, H. C. WILLETT
und andere.
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achtungen usw. aullerordentliche Fortschritte gemacht. Die synoptische Analyse
beruht derzeit, wie gezeigt werden soll, auf einer Priifung der Eigenschaften und der
Bewegung der troposphérischen Luftmassen, der Grenzflichen (Fronten)zwischen
ihnen und der Wellen- und Wirbelstérungen, welche durch die Wechselwirkung der
Luftmassen beiderseits der Front entstehen. Durch die genannte Methode wird das
Problem der Vorhersage der Niederschlage, BewSlkung, 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 fiir 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-
metéorologischen Vorgingen, d. h. von den atmosphérischen Prozessen groflen
MaBstabs als Gestalter des Wetters und Klimas auf unserem Planeten! umfaft,
und der Methode als Hilfsmittel fiir 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 atmosphérischen 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 Absechnitt 1.

Geschichtliche Angaben iiber die Entwicklung des Wetterdienstes im 19. Jahr-
hundert finden sich hauptsichlich bei: RYEATSCHEW 1899, HILDEBRANDSSON et TEISSE-
RENC DE BORT 1901 bis 1907, SIr NAPIER SHAwW 1932, KOrPPEN 1932.

DovEs meteorologisches System ist niedergelegt in: Dove 1837, 1840.

Uber Doves Verhiltnis zur modernen Meteorologie siehe u. a.: MYRBACH 1921,
CrroMoOw 1931 (I). o

Firz-RoYs synoptisches System: Frrz-Roy 1863. Hieriiber DIECKMANN 1931,
CaroMow 1932 (2), 1933. ’

Das System des dritten Vorgingers der modernen synoptischen Meteorologie BLASIUS:
Brasius 1875. Hierzu v. FICKER 1927.

2. Das Wesen der synoptischen Methode.

a) Problem, Aufgabe und Zweck der Analyse der synoptischen Karte.
Worin liegt das Wesen der Wettervorhersage an Hand synoptischer Karten?
Zur Vorhersage des kiinftigen Wetters ist die Untersuchung seines Zustandes

zum gegebenen Zeitpunkt notig. Hierzu miissen zundchst die GesetzmiBigkeiten

! Die Synoptik, vor kurzem noch die engbegrenzte Lehre vom barischen Relief
und seinen Anderungen, greift jetzt auf den Bereich der allgemeinen Meteorologie,
auf das Gebiet der atmosphirischen Physik, iiber. So steht z. B. die Aerologie beinahe
ganz im Bann der Synoptik. Die Dynamik der Atmosphire, die sich frither (bei einigen
Forschern bis auf den heutigen Tag) im leeren Raum reiner Abstraktion erging, ohne
Zusammenhang mit den tatsidchlichen synoptischen Vorgéngen, lehnt sich jetzt bereits
an die Synoptik an und sucht sie von ihrem Standpunkt aus zu erklidren. Fiir die moderne
Synoptik ist von unmittelbarer Bedeutung auch die allgemeine Thermodynamik der
Atmosphiire und die Physik der Wolken und Hydrometeore, ferner 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 unerldfllich, eine Prognose ohne Analyse ist unmoglich.

Eine Wetterkarte, in welche alle Beobachtungen eingetragen sind, zeigt uns
zunichst eine uniibersichtliche Menge von Zeichen und Ziffern, welche die vor
einigen Stunden durchgefiihrten Beobachtungen mehrerer hundert meteorologischer
Stationen darstellen, und zwar als Chaos verschieden gerichteter Windpfeile, von
Symbolen fiir die Bewtlkung und die Hydrometeore, von Zahlen fiir den Luftdruck,
die Temperatur, Feuchtigkeit, Niederschlagsmengen usw.

Es ist nun Aufgabe der Analyse, in dieses scheinbare Chaos durch einige wenige
und mdoglichst einfache Umrahmungen Ordnung zu bringen. Eine solche Definition
der Analyse ist jedoch noch unzureichend. Die Analyse darf ndmlich nicht lediglich
formalen, sondern sie mull physikalischen Charakter haben. Durch sie soll nicht
nur eine niichterne Systemisierung erfolgen, sondern zugleich eine Klidrung der
inneren Zusammenhénge zwischen den einzelnen Erscheinungen. Diese Zusammen-
hénge 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 Absténden von 5 zu 5° alle
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 Ursachen der gegebenen Verteilung aus. Sie ist
formal und einseitig. Wir erkunden auf diese Art die Temperaturverteilung nur
duferlich und firr 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 Wetterverhéltnisse gewinnen wir,
wenn wir zugleich mit der Temperatur auch die Verteilung von Wind, Bewolkung,
Niederschlag, Feuchtigkeit und Luftdruckinderung (Drucktendenz) betrachten.
Als Beispiel sind in Abb.2a die Wetterverhéltnisse vom 30. Mai 1931 morgens iiber
dem européischen RuBland dargestellt, wo sie in keiner Weise durch die Land-
und Meerverteilung oder durch das Vorhandensein von Gebirgsziigen beeinflufit
sind. Im Nordteil der Karte liegen die Temperaturen durchwegs unter 12°, nordlich
vom 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 méchtig entwickelten Haufen- und Schauerwolken bedeckt
(siehe die Symbole in Abb. 6), strichweise gehen Niederschlige in Form von Schauern
nieder. Am Nachmittag (Abb.2b) sind diese Niederschlige besonders zahlreich
und der Haufencharakter der Wolken ist noch besser ausgepréigt als am Morgen. In
der Néhe der gezdhnten Linie (Front) regnet es andauernd. Der Dampfdruck im
Norden des dargestellten Gebietes (in die Karten nicht eingetragen) ist gering und
der Luftdruck steigt dort; alle Drucktendenzen im Bereich der tiefen Temperaturen
sind positiv.

Im Siidteil der Morgenkarte, siidlich von der gezéhnten Linie, liegen die Tempera-
turen meist ober 14°, an vielen Orten sogar iiber 20°. Auf der Nachmittagskarte
ist der Temperaturunterschied noch schroffer: nérdlich vom 55. Breitenkreise er-
reichen die Temperaturen nirgends 16°, siidlich davon tiberschreiten sie durchwegs
25°, Gleichzeitig ist der Wind im Siidteil der Karte iiberwiegend siidwestlich,
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die Himmelsbedeckung ist hier gering und besteht héchstens aus flachen Haufen-,
Wogen- oder Schichtwolken, Niederschlige fehlen fast ganz; der Luftdruck fallt
entweder oder er steigt nur um ein Geringes, der Dampfdruck ist recht erheblich.

Die einzige Erklarungsmoglichkeit fir den Wetterunterschied zwischen den
Gebieten im Norden und Siiden ist die, dafl sie von zwei Luftmassen verschiedener
Eigenschaften bedeckt sind und daB die Verschiedenheit dieser Eigenschaften durch
die ungleiche Herkunft der Luftmassen 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 erwérmt, daher entwickeln sich in ihr namentlich wihrend der Tages-
stunden stirkere aufsteigende Bewegungen, welche die Bildung von Haufen- und
Schauerwolken zur Folge haben. Die kalte Luft schiebt sich offenbar unter die
warme ein und veranlafBt 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 um 250—300 km weiter
nach Siiden vorgedrungen ist.

Im unteren Teil des Kartengebietes stromt die Luft aus Stidwesten, sie kommt
aus niedrigeren Breiten, worauf auch ihre Temperatur und Feuchtigkeit hindeuten.
Beim 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 zusammenhingenden Streifen Niederschlige
aus, die nordlich von der gezéhnten Linie sichtbar sind.

Die gezdhnte 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-
peraturintervall von 5, 2 oder 1° wihlen, erhalten wir verschiedene Wérmelinien
in beliebiger Zahl. Die Front ist eine reale, physikalische Grenze. Sie stellt eine
Linie vor, der entlang eine bestimmte Anderung in der Verteilung einer ganzen
Reike von meteorologischen Elementen auftritt, weil hier zwei Luftmassen ver-
schiedener Herkunft und Eigenschaften aneinandergrenzen. Die Aufteilung der
Atmosphére auf -der Karte in verschiedene Luftmassen vermittelt 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 héhere 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 Eir-
wigung iiber die meteorologischen Elemente heraus ergeben sich gewisse Grund-
formen — Luftkérper! —, welche fiir den Mechanismus der Atmosphére 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-
schien Analyse — auf Grund der Verteilung der hauptséchlichsten 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 Stérungen (z. B. die Zyklonen), da ja sowohl die Fronten als

1 Die Bezeichnung ,,Luftkoérper® hat hier also einen weiteren Sinn als bei einigen
deutschen Autoren, welche sie ausschlieBlich an Stelle des Terms ,,Luftmassen‘‘ verwenden.
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auch die Luftmassen in der Néhe der Fronten sich in der Regel im Zustand der
Storung befinden.

Die Analyse wird jedoch nicht um ihrer selbst willen, sondern zum Zweck der
Wetterprognose vorgenommen. Die obigen Erwidgungen haben ergeben, daB als
die wahren Triger des Wetters, hinter den meteorologischen Elementen verborgen,
die Luftmassen anzusehen sind. Die Aussage, dall ein uns interessierendes Gebiet
bis zum néchsten Tag von einer bestimmten Luftmasse erreicht bzw. tberflutet
sein wird, beinhaltet also bereits eine Prognose fiir das betreffende Gebiet. Denn
mit der Verlagerung der Luftmasse wird auch eine Verschiebung des Wetters,
aufgefallt als Gesamtheit der Eigenschaften dieser Luftmasse — Temperatur,
Windverhdltnisse, Feuchtigkeit, Bewilkung usw. — verbunden sein. Allerdings
miissen dabei gewisse Verinderungen dieser Eigenschaften, die sich unterwegs
(im Lauf der Verlagerung) einstellen kénnen, mitberiicksichtigt werden.

Die Wettervorhersage beruht somit auf der Vorhersage der Verlagerung und der
Entwicklung der Luftmassen wund Fronten als der wirklichen Trdger des Wetters.
Ausgehend von den meteorologischen Elementen kommt man also zundchst zu
den ,,Luftkérpern®, d.h. also zu den Luftmassen und Fronten, beurteilt deren Be-
wegung und Anderung sowie deren kiinftigen Zustand und kommt dann — beim
Blick in die Zukunft — erneut von den Massen und Fronten auf die meteorologischen
Elemente zuriick 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 Verinderung der Eigenschaften der Luft selbst, einer Luftmasse,
vorherzusagen oder aber die Verlagerung und Verinderung der Isothermen, Isobaren
und Isallobaren,! der Linien gleicher Bewélkung und Niederschlagsmenge ohne
Kenntnis davon, wie die durch diese Linien dargestellten meteorologischen Elemente
untereinander und mit den einzelnen Luftmassen verkniipft sind? Im ersten Fall
steht uns unsere Kenntnis der physikalischen GesetzmiBigkeiten der Atmosphire,
der inneren Zusammenhinge zwischen den ,,Feldern‘* der verschiedenen meteorolo-
gischen Elemente und ihrer Verdnderungen zur Verfiigung; im zweiten Fall miissen
wir uns auf die blofe Erfahrung, d. h. auf (eventuell systematisch geordnete)
Gedichtnisbilder vom iiblichen Ablaufe des Wetters verlassen, ohne Einblick in
die tieferen Griinde. Die Prognose — ebenso wie die Analyse — wird im ersten
Fall physikalischer, im zweiten formaler Natur sein und es erscheint iiberfliissig,
die Vorziige des ersten gegeniiber dem zweiten noch besonders nachzuweisen.

Um die Analyse durchfithren zu kénnen und zu bestimmten 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 Verschledenen
Stationen.

Zu diesem Zwecke miissen alle diese Elemente auf einer einzigen Karte in mog-
lichst iibersichtlicher Weise dargestellt werden. Die Karte mull komplex sein.

b)‘ Das Problem der Vorausberechnung des Wetters.
Die synoptische Methode ermoglicht trotz all ihrer Unvollkommenheit beim
gegenwirtigen Stand der Meteorologie die zweckmdBigste Losung des Problems der

1 Tgobaren = Linien tleichen, auf ein Standardniveau umgerechneten Drucks, Isal-
lobaren = Linien gleicher Druckinderung.-
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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 Wérmezufuhr die Druckverteilung in Wetterkarten vorausberechnete.
V.BJERrNES 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 Kontinuitdtsgleichung, die Zustandsgleichung der Gase und die
Gleichungen des ersten und zweiten Hauptsatzes der Thermodynamik (unter der
Voraussetzung, daB die Vorginge adiabatisch sind, daB also in ihrem Verlauf
weder Wirme von aullen zugefithrt noch dorthin abgegeben wird). MiBt
man die genannten Elemente mit geniigender Genauigkeit nicht nur am Boden,
sondern auch in der freien Atmosphére und setzt man ihre Werte in das System der
erwiahnten Gleichungen ein, so ergibt sich im Prinzip die Moglichkeit, das Wetter
im voraus zu berechnen. Die praktischen Schwierigkeiten der Durchfithrung sind
jedoch so erheblich, daB an die Verwirklichung dieser prinzipiellen Moglichkeit vor-
laufig nicht gedacht werden kann. Genaue Messungen in der freien Atmosphére
sind zur Zeit nur in sehr beschrinktem MaBe durchfiihrbar; die Bestimmung der
vertikalen Windkomponente st68t sogar schon in Bodennéhe auf bedeutende Hinder-
nisse. Ferner sind die Konstanten in den thermo-hydrodynamischen Gleichungen
nicht mit hinreichender Genauigkeit bekannt. Eine exakte Integration der atmo-
sphirischen Gleichungen iiberschreitet die derzeitigen Hilfsmittel der mathemati-
schen Analyse; sogar ihre angeniherte Losung mit Hilfe der numerischen Integration
(RicHARDSON 1922) stellt eine so komplizierte und schwerfillige Operation vor und
fiihrt zu so wenig befriedigenden Ergebnissen, daB8 ihr kein praktischer Wert zu-
kommen kann.

Es ist weiterhin zu bemerken, daB so besonders wichtige Wettererscheinungen,
wie Kondensation und Niederschlag, mit Hilfe der erwihnten sieben Gleichungen
iiberhaupt nicht im voraus berechnet werden kénnen, da bei diesen Effekten kolloid-
chemische Faktoren (die Zahl und Hygroskopizitit der Kondensationskerne, die
Anzahl und die Eigenschaften der Sublimationskerne, die elektrische Anziehung der
Teilchen usw.) eine ausschlaggebende Rolle spielen. Endlich gehen die meteoro-
logischen Vorgéinge nicht streng adiabatisch, sondern unter stindiger Energiezufuhr
durch — gerichtete und diffuse — Strahlung von auBen her vor sich und unter
Energieabgabe seitens der Erdoberfliche und der Luft. Der Strahlungsumsatz darf
um so weniger vernachlissigt werden, je linger der Zeitraum ist, fiir den das Wetter
vorausberechnet werden soll. Durch Einbeziehung der Strahlung in unsere Erwi-
gungen erwachsen jedoch weitere, iiberaus groBe Schwierigkeiten. Zu den genannten
sieben Gleichungen miiBiten noch hinzukommen die beiden Gleichungen SCHWARZ-
scHILDs fiir aufwirts und abwirts gerichtete Strahlungsstrome, ferner die Gleichung
fiir das Strahlungsgleichgewicht. Dabei ist indessen die genaue Messung der Ausstrah-
lungsgréBe an Stationen von geniigender Anzahl nicht nur an der Erdoberfliche,
sondern auch in der freien Atmosphére vorderhand unméglich. Sie miilte auch
fiir verschiedene Wellenlingen durchgefiihrt werden, da die Absorption der Strahlung
einerseits vom Charakter des Absorptionskorpers, anderseits von der Wellenlinge
abhingt; dieses Beobachtungsnetz miifite besonders dicht sein, da die Strahlung
stark von der Himmelsbedeckung durch Wolken abhingt.

Die praktische Meteorologie muBl sich daher mit einer wesentlich einfacheren
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und praktisch brauchbaren synoptischen Methode begniigen, die keine prizise
Losung erméglicht, im Grunde genommen noch recht unvollkommen ist und das
Studium des Wetters zu einer Untersuchung der Bewegung und der Verinderung
der troposphérischen Luftkérper (Luftmassen und Fronten) machf.

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 Erwigungen ausgehen. Die ersten
Arbeiten in dieser Hinsicht stammen von J. BJERrNES 1924, G1io 1929, ANGERVO
1930 (1), 1930 (2), 1931, WaGEMANN 1932 (1) und namentlich PETTERSSEN 1933.
Die hierbei erzielten Ergebnisse haben wenigstens bisher keine allgemeine praktische
Verwertung im Wetterdienst gefunden. Die Moglichkeit hierfiir erscheint jedoch
gegeben; iiber die Ergebnissé PETTERSSENS soll noch an anderer Stelle dieses Buches
berichtet werden.

Vor einigen Jahren ist A. G1a0 mit einer ganzen Reihe umfangreicher Arbeiten
iiber die Vorausberechnung des barischen Feldes hervorgetreten, wobei er die hydro-
dynamischen Gleichungen auf neue hypothetische Prinzipien stiitzt, 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 G1Aos entweder mit den Gesetzen der Mechanik in Widerspruch stehen
und zu absurden Ergebnissen fithren, oder zur Lésung des Problems Werte ein-
fiihren, die grundsétzlich nicht festgestellt werden kénnen, oder daB sie bloBe
Tautologien enthalten; die mathematischen Transformationen Giaos sind nicht
fehlerfrei. Das einzige konkrete Beispiel einer Vorausberechnung, das G1io anfiihrt,
kann die Richtigkeit seiner Theorie nicht bezeugen, da er sich hierbei im Grunde
genommen gar nicht auf diese stiitzt, und es stellt einen methodischen Circulus
vitiosus vor.

G140 hat auch den Versuch unternommen, auf Grund einer Druckprognose den
Niederschlag vorherzusagen, wobei er voraussetzt, daB die Kondensation ein un-
mittelbarer Druckeffekt ist. Die diesbeziigliche Unrichtigkeit seiner Voraussetzungen
ist sogleich von PETTERSSEN, HAURWITZ u. a. nachgewiesen worden.

Literatur zu Abschnitt 2.

Grundlagen der modernen synoptischen Methode: BERGERON 1928, 1934 (I), 1934
(2), 1939 (2).

Problem der Vorausberechnung des Wetters in allgemeiner Form: V. BJERKNES 1904,
F.M.ExXNER 1906, 1907, 1910, V. BJERKNES 1913 (2).

Versuch einer Vorausberechnung des Wetters durch numerische Integration:
RICHARDSON 1922.

Versuche numerischer Extrapolation der Frontbewegung und -entwicklung: J.
BJErkNES 1924, Giio 1929, ANGERvO 1930 (I), 1930 (2), 1931, WAGEMANN 1932 (1),
LamatscH 1933, PETTERSSEN 1933, 1935, 1936.

G1ios Untersuchungen iiber die Vorausberechnung des Druckfeldes: Giio 1931 (2)
1932 (1), 1932 (2), 1933 (1), 1933 (2).

Kritik der Methode Giios: SOLBERG 1933, DEDEBANT et WEHRLE 1935 (1), GRYTOYR
1935.

G1ios Theorie iiber den Zusammenhang von Luftdruck und Niederschlag: Giio
1931 (1). Hierzu HavrwiTZz 1933 (I).

3. Das synoptische Beobachtungsnetz.

a) Beobachtungsstunden und Sendezeiten.
Das Material fiir die Analyse der Wetterkarte besteht aus den sog. synoptischen
Beobachtungen, die an den einzelnen meteorologischen Beobachtungsstationen
durchgefiihrt werden. Fir 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 Linder
Voraussetzung fiir die auf diesem Gebiete unumginglich notwendige internationale
Zusammenarbeit ist.

Die Beobachtungen werden im allgemeinen gleichzeitig oder synchron durch-
gefithrt, 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
zuldssig, und im Rahmen dieser Bestimmung wurde fiir Europa die Hauptbeob-
achtung am Abend von 19 auf 18 Ubr Weltzeit verlegt. Die angegebenen Zeiten
gelten fiir 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 jiingsten 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 fiir jede dritte Beobachtungsstunde méglich
machen soll.

Dieses System setzt voraus, daB die zu den genannten Stunden angestellten
Beobachtungen von den einzelnen Stationen in Form einer Chifferndepesche tele-
phonisch, telegraphisch oder radiotelegraphisch an die zentrale Sammelstelle des
betreffenden Landes abgegeben werden. Von hier aus werden sie gemeinsam als
,hationale Sammelmeldung‘ nach einem international vereinbarten Sendeplan radio-
telegraphisch weiterverbreitet. Da der nahezu gleichzeitige Empfang aller nationalen
Sammelmeldungen auBerordentliche Anforderungen an die interessierten Institute
stellen wiirde, sind in Europa vier groe Sender in Betrieb gestellt worden, welche
die nationalen Sendungen einer ganzen Gruppe von Lindern neuerlich, und zwar
als ,kontinentale Sammelmeldung* aussenden (,,Retransmission). Es sind dies
der Pariser Sender fiir die Gruppe der westeuropédischen Staaten und Nordwest-
afrika, der Berliner Sender fiir die Staaten Mittel- und Nordeuropas, der Sender
Rom fiir die Mittelmeerldinder und Siidosteuropa und der Moskauer Sender fir das
europdische und asiatische RuBlland. Diese vier Sender senden gleichzeitig auf ver-
schiedener Wellenldnge so, daB 11/, 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 1!/, Stunden bis zum néchsten 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, daBl auch der radiotelegraphische Austausch der

1 Von diesem Zeitsystem weichen nur die Stationen des sowjetrussischen Netzes
grundsétzlich 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 erheblichen geographi-
schen Léngenerstreckung RuBlands. 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. Im Hinblick auf diesen Vorteil,
dem vom Standpunkt strenger Observanz der Nachteil der Ungleichzeitigkeit gegeniiber-
steht, beschiftigt sich die Internationale Meteorologische Organisation gegenwértig
mit der Frage, ob das synchrone (Weltzeit-) Beobachtungssystem nicht ganz allgemein
durch ein Lokalzeitsystem ersetzt werden kénne.
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synoptischen Meldungen, allerdings in verkiirzter Form und beschrinkter 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 tédglich und ermdoglicht es, zunichst
wenigstens in groBen Ziigen die gesamte Wetterlage auf der Nordhalbkugel der
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Abb. 3. Sendesystem der kontinentalen Sammelmeldungen in Europa.

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

b) Anforderungen an das Stationsnetz.

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

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

1 Erheblich weniger dicht, aber gleichférmig gestaltet sich das Netz bei Einstellung
nur dreier Empfinger. In den kontinentalen Sammelmeldungen wechseln némlich
Teile 4, die nur eine gleichmiBig vertejlte Auswahl von den Beobachtungen enthalten,
und Teile B, welche diese Auswahl ergédnzen, systematisch so miteinander ab, daf
der wahlweise Empfang aller Teile 4 aus den vier Sendungen mit weniger als vier
Empfingern méglich 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 Bewdlkung und der
Hydrometeore vollkommen bewandert ist;

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

3. daB sie eine reprisentative Lage haben.

Das dritte Erfordernis besagt, daBl die Station méglichst frei sein mufl von
lokalen Einfliissen, welche den allgemeinen Witterungsverlauf entstellen, d. h. daf
sie Wettermeldungen abgeben muB, die fiir die allgemeine Wetterlage charakte-
ristisch sind. Nicht alle Stationen sind gleich reprisentativ. Es gibt Stationen,
deren Beobachtungen nur fiir einzelne meteorologische Elemente reprisentativ sind,
fiir die iibrigen jedoch nicht (siehe Abschnitt 6 und 7). Die Analyse muf} sich auf
die Angaben der reprisentativsten 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. ‘

¢) Internationaler Wetterschliissel.

Die Chiffrierung der Beobachtungen ist international vereinbart, um jede Wetter-
meldung méglichst kurz auszudriicken und von der Sprache des Beobachters un-
abhingig zu machen. Gegenwirtig steht zu diesem Zwecke ein Chiffernschliissel 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 ,,Schliisselform‘* 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.
Im Einzelfall wird dann der Buchstabe durch eine Ziffer ersetzt, welche den ge-
messenen oder den geschitzten Beobachtungswert angibt. Auf diese Weise ist es
moglich, sehr zahlreiche Angaben iiber alle wesentlichen Wetterfaktoren auf ge-
dringtestem Raum aneinanderzureihen.

Es konnen an dieser Stelle weder die verschiedenen Schliisselformen noch die
Bedeutung aller Schliisselbuchstaben angefithrt werden oder gar die einzelnen
Schliissel selbst, welche fiir jeden der Wetterfaktoren die den einzelnen Beobachtungs-
werten entsprechende Meldeziifer festsetzen. Alle 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 Météogrammes synoptiques du Temps émis par T.S.F.) enthilt 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 Wetterschlisseln.

Im folgenden sei lediglich, in alphabetischer Reihenfolge, die Bedeutung der
wichtigsten Schliisselbuchstaben — Chiffern — 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! wahrend der letzten drei Stunden vor der
Beobachtung.
Cr = Form der tiefen Wolken.
Cy = Form der mittleren Wolken.
Cg = Form der hohen Wolken.
DD = Richtung, woher der Wind in Bodennéhe kommt mit Angabe, ob in der letzten
Stunde vor der Beobachtung der Wind béig war oder eine ausgesprochene
"B6 vorbeigezogen ist.
E = Bodenzustand.
F = Stidrke des Windes in Bodenniéhe nach der Beaufort-Skala.
h = H6he der Wolkenunterseite iiber dem Boden.
N = Gesamtbedeckung des Himmels durch Wolken.
N, = Bedeckung des Himmels durch jene Wolken, deren Héhe durch % angegeben ist.
PPP = Luftdruck in Millibaren, auf Zehntel genau, unter Weglassung der selbst-
versténdlichen Hunderter und Tausender.
pp = Wert der Luftdrucktendenz wihrend der letzten drei Stunden vor der Beob-
achtung, ausgedriickt in Fiinftel-Millibaren.
RR = Niederschlagsmenge wihrend der letzten 12 (bzw. 11 oder 13) Stunden, in
Millimetern (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 T'T hinzugezéhlt; bei Fahrenheit-Tempera-
turen unter Null wird 7'T" von 100 abgezogen.
T,T, = Temperatur der Meeresoberfliche.
U = Relative Luftfeuchtigkeit.
V = Horizontale Sichtweite.
W = Wetterverlauf im Zeitraume vor der Beobachtung (6 bzw. 5 oder 7 Stunden
vor den Hauptbeobachtungszeiten und drei Stunden vor den Nebenzeiten).
ww = Wetter im Zeitpunkte der Beobachtung und allgemeiner Witterungscharakter.

Einige auBereuropéische Staaten, z. B. Japan und die Vereinigten Staaten von
Nordamerika benutzen derzeit noch fiir die synoptischen Meldungen Sonderschliissel.
Auch die Verschliisselung der aerologischen Messungen ist noch nicht ganz ver-
einheitlicht.

4. Die synoptische Karte.

a) Das Kartenformular (MaBstab, Projektion usw.).

Die meisten Angaben, die in den synoptischen Telegrammen fiir jeden einzelnen
Termin enthalten sind, werden in den meteorologischen Instituten in ein Karten-
formular eingetragen, das dann die ,,Wetterverteilung® zu dem betreffenden Zeit-
punkte versinnlicht. Solche synoptische Karten oder ,,Wetterkarten* werden entweder
viermal téglich fir die vier Hauptbeobachtungsstunden gezeichnet oder noch 6fter,
namlich auch fiir die Nebentermine (siehe Abschnitt 3).

Auf Grund einer Empfehlung der Internationalen Meteorologischen Organisation
werden hierbei von den verschiedenen meteorologischen Instituten Formulare von
Arbeitskarten benutzt, welche nach einheitlichen Gesichtspunkten hergestellt sind.
Es soll folgenden Mapsidben der Vorzug gegeben werden: Hemisphirenkarten
1:30000000; Karten eines ausgedehnten Teils der Hemisphdre 1:20000000;
Karten eines Erdteils oder Ozeans 1:10000000; Detailkarten 1:500000. Die
Kartenprojektion soll folgende Bedingungen erfiillen: Geradlinigkeit der Meridiane,
Winkeltreue, méglichst geringe Malstabfehler mit Riicksicht auf die Ausdehnung
des abgebildeten Gebiets. Fiir Wetterkarten der Polargebiete wird die stereo-
graphische Projektion auf eine Ebene empfohlen, welche die Erdkugel dem 60. Breiten-
grade entlang schneidet, fiir Wetterkarten der geméa@igten Breiten LAMBERTs Kegel-
projektion, wobei der Kegel die Breitenkreise von 30 und 60° schneidet, fiir Wetter-
karten der Aquatorialgebiete Merkators Zylinderprojektion mit MaBstabtreue ent-

lang dem 25. Breitenkreise.

1 Die Ausdriicke ,,Luftdrucktendenz® und ,,barische Tendenz*, ferner ,,Luftdruckfeld
und ,,barisches Feld** werden in diesem Buch alternativ verwendet.

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 2
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Erhebliche Bedeutung fiir die Karte hat eine zweckmiBige Wahl der Farben zur
Hervorhebung des Reliefs und der Land- und Meerverteilung; die Farben diirfen
nicht zu grell sein, um die in die Karte eingetragenen Daten und die spitere Analyse
nicht zu tiberténen. Die GréBe des Kartenblattes hingt von dem Arbeitszwecke und
den Arbeitsbedingungen ab; die Verwendung allzu umfangreicher Formulare ist in
der Praxis unbequem. In der Regel erstreckt sich die Kartenfliche von dem Gebiete
aus, fir das die Prognose ausgegeben wird, weiter gegen Westen als gegen Osten.
Dies hiéngt mit der vorherrschenden Luftbewegung in den gem#Bigten Breiten zu-
sammen, welche die Stérungen von Westen nach Osten trigt. Die Arbeitswetter-
karten der europiischen Institute umfassen gewdhnlich ganz Europa, Vorderasien,
Nordafrika, den Ostteil des Nordatlantischen Ozeans und den angrenzenden Teil
des Polarmeers mit seinen Inseln.

b) Die synoptischen Symbole fiir Einzelbeobachtungen 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 gréBten Sorgfalt und mit reinen
Tuschfarben erfolgen;

2. insoweit hierzu Zeichen (Symbole) zu verwenden sind, miissen sie ein fiir alle-
mal festgesetzt, logisch aufgebaut und voneinander deutlich zu unterscheiden sein;

3. jede Angabe hat in der Um-
gebung des Stationskreises ihren ein

7 IC » p{grl 3 X7 974 fir allemal genau bestimmten Platz
Yww®) «ppa L Eg*\?:;‘}/ P einzunehmen. Dieser Platz ist durch
GHECN W | 5 T K o das sog. Stationsmodell fixiert, welches
Tl 5 (AR) ez R die Internationale Meteorologische Or-
ganisation in ihrer Tagung zu War-

Abb. 4. Stationsmodell und Beispiel einer Eintragung schau 1935 anempfohlen hat (Vgl.

in die Arbeitskarte. 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 Schliissels N, Cr, Cy, Cg, ww, W, E und a ent-
sprechenden Elemente (siehe Abb. 5). Ihre Einzeichnung erfolgt im allgemeinen in
schwarzer Farbe. Cg und W kénnen rot eingetragen werden.

Fiir die Darstellung der Bewdlkung (N) wurde in Abb. 5 jene internationale
Alternativform eingesetzt, die tatséchlich 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 Windstirke
wird durch Befiederung des Pfeils angegeben, wobei jede Fieder zwei Beaufort-
Graden entspricht; eine Windstirke von 2n Beaufort-Graden wird also durch =
Fiedern und eine Windstirke von (2% + 1) durch n ganze und eine halbe Fieder
gekennzeichnet.

Alle ijbrigen meteorologischen Elemente werden an dem ihnen durch das Stations-
modell zugewiesenen Platze durch Ziffern, welche dem Beobachtungswerte ent-
sprechen, eingetragen; fiir die Angaben N, A und V kann aber auch die ent-
sprechende Ziffer laut Chiffernschliissel eingesetzt werden. Werden aufler der
schwarzen noch andere Farben verwendet, so sollen 77, T, T,, V und pp (falls
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dieses einen negativen Wert kennzeichnet) womdglich rot, dagegen PPP, T, T, N,
und %~ womdglich nicht rot eingetragen werden.

T,T; stellt den aus U und T'T" berechneten Taupunkt dar, er kann aber auch
durch U selbst oder durch den zugehérigen Dampfdruck oder aber durch den Wert
TT - U (siche Abschnitt 49) ersetzt werden. — Die Temperatur der Meeres-
oberfliche wird aus 77 und 7'; (Unterschied zwischen Meer- und Lufttemperatur)
gleichfalls durch Berechnung gefunden.

Aus der Praxis ergeben sich noch folgende Winke: Lautet bei 77 und RR die
erste Ziffer Null, so wird diese nicht eingetragen. Bei positiven Temperaturen T'7T
und bei der Tendenz pp wird das Vorzeichen iiberhaupt weggelassen (bei pp ergibt
es sich ndmlich aus dem Zeichen fiir a bzw. aus der Farbe). Die Zehntelmillibare
in der Angabe PP P sind durch einen Dezimalpunkt von den vorhergehenden Ziffern
zu sondern. Niederschlagsmengen von weniger als 0,7 mm (RR = 91—96) werden

Abb. 5. System der synoptischen Symbole fiir Einzelbeobachtungen.

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

Wird aus irgendeinem Grunde ein Wetterelement nicht in dieser Arbeitskarte,
sondern in eine besondere Hilfskarte eingetragen, so soll sein Platz in der Arbeits-
Karte frei bleiben und die Anordnung der iibrigen Angaben sich genau nach dem
Stationsmodell richten. Hat umgekehrt der Meteorologe ein Interesse daran, ein
im Stationsmodell nicht vorgesehenes FElement auf der Arbeitskarte zu ver-
sinnlichen, so ist diesem ein noch ,leerer Platz im Bereiche des Stationsmodells
zuzuweisen. Klemente, fiir 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. Zufillige und systematische Fehler.
a) Aufdeckung von Fehlern bhei Betrachtung der Einzelfelder.

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

%
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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. 4. In anderen Fillen geniigt
ein Vergleich der verdichtigen 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 PPP und T7T. 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 (siche Abschnitt 17). Hierbei werden sich gelegentlich auch Fehler
in der zweiten Stelle berichtigen lassen. Nur bei sehr geringer Windstirke (1—2 Beau-
fort) kénnen unter Umsténden selbst sehr nahe gelegene Stationen infolge Trigheit
der Windfahne oder lokaler Einfliisse ganz verschiedene Windrichtungen melden.

Leicht lassen sich Fehler im Vorzeichen der Drucktendenz (Minus oder Plus)
ermitteln, namentlich bei groBlen Absolutwerten derselben und im Fall gut .aus-
gepragter Steig- und Fallgebiete des Luftdrucks (siehe Abschnitt 24). Auch ein
betrichtlicher Fehler in der Grofe der barischen Tendenz wird in vielen Féllen
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 Niederschlige spielt hier eine grofle
Rolle. Im 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 fiir sich sehr groe lokale Unter-
schiede aufzuweisen pflegt. Hier wird es bisweilen kaum moglich sein, den Ver-
dacht zu rechtfertigen, da 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 verdnderliches und rdumlich 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 Haufengew6lk 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 soll.

b) Fehlerermittlung unter Beriicksichtigung der gesamten Wetterlage.

Die Aufdeckung von Fehlern durch den Vergleich mit Nachbarstationen setzt
zunichst voraus, daf das in Betracht kommende Element von Station zu Station
nur allméhliche und langsame Ubergéinge aufweist. Es ist indessen nicht zu ver-
gessen, daB dieser Ubergang unter Umstédnden auch auf kleine Entfernungen hin
sehr schroff sein kann, dann nimlich, wenn man von einer Luftmasse in eine andere
gelangt. Diesen ,,Sprung® wird dann meist eine ganze Reihe von Wetterelementen
in gegenseitiger Abhingigkeit mitmachen. Gesetzt den Fall, daf 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 Abweichung ist dann nicht als Fehler zu werten, sondern
darin begriindet, daB8 die Station offenbar von einem Luftstrom anderer Herkunft
erfat 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 Rlchtlgkelt der Temperaturangabe.

Aus diesem Beispiel ergibt sich ein wichtiger Grundsatz der Synoptlk Zwischen
allen meteorologlschen Elementen, beobachtet an welcher Station immer, besteht
ein enger innerer Zusammenhang, den zu erliutern Aufgabe dieses Buches ist.
Es ist in jedem Fall zu erwégen, ob diese oder jene Kombination in den Werten
der verschiedenen Elemente méglich ist, denn nicht alle Kombinationen sind mdglich.
So wetden aus reinen Schichtwolken in der Regel keine Schauer niedergehen, die
Hoéhe 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 erwihnt, auf einem analegen Vorgang die ganze Analyse selbst
beruht, pflegen in der Praxis fehlerhafte Angaben gewohnlich erst wihrend der
Analyse festgestellt zu werden.

Die Aufklirung von Fehlern muf sich also auf einfache physikalisch-synoptische
Tatsachen stiitzen und sie darf nicht im Widerspruch stehen zu anderen Angaben.
Im Fall ernstlichen Zweifels an der Richtigkeit einer Angabe empfiehlt es sich,
diese lieber zur Gdnze 2u verwerfen, als sie durch gekiinstelte und unsichere Erwagun-
gen zu stiitzen.

Die Stationen kénnen auch systematische Fehler machen. So z. B. kann die
Tabelle fiir die Umrechnung des Luftdrucks auf den Meeresspiegel auf eine nicht
richtige Seehthe bezogen sein oder es kann 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 lingeren Beobachtungsreihe an
den Tag. Systematische Fehler in den Luftdruckangaben fallen besonders in
Karten der Mittelwerte des Luftdrucks fiir einen zehntégigen oder monatlichen
Zeitraum auf. Die auf einer solchen Karte ausgezogenen Isobaren (Linien gleichen
Luftdrucks) pflegen einen viel gleichméBigeren Verlauf zu haben als jene auf Termin-
karten, so daB eventuelle systematische Fehler die Aufmerksamkeit sofort auf
sich ziehen.

6. Kritik des Materials: II. Reprisentationswert.
a) Repriisentationswert der Beobachtungen einzelner Stationen.

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

So z. B. wird eine Station, deren Windfahne inmitten von Béumen oder hohen
Gebduden 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 Nihe von Siimpfen oder Teichen werden haufig
Nebel melden, ohne daB diese Tatsache als charakteristisches Merkmal der herr-
schenden Wetterlage zu werten ist. Ebensowenig darf man allgemeine Schliisse
auf die Temperaturverhiltnisse in der vorhandenen Luftmasse ziehen, wenn in
heiterer Nacht eine Station in Kessellage einen stérkeren Temperaturriickgang
aufweist als die Nachbarstationen.

Der Hauptzweck der Kartenanalyse ist, wie friiher erwédhnt, die Bestimmung
der Lage, Eigenschaften und Bewegung der Luftmassen. Dabei muf3 nach den
Angaben einer verhiltnismédBig 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 fiir das be-
treffende Gebiet oder ,,reprdasentativ‘. Nichtreprisentative Beobachtungen, d. s.
solche, die durch Lokaleinfliisse entstellt und fiir die allgemeine Wetterlage nicht
charakteristisch sind, diirfen 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 Représentationswertes lassen sich erst im
Lauf mehr oder weniger langer Erfahrung feststellen. Freilich ware es wiinschens-
wert, daB der Synoptiker die Lage und Eigenheiten wenigstens der Stationen des
eigenen Beobachtungsnetzes aus personlichem Augefischein kennt.

Auf den Begriff des Reprdsentaiionswertes (BERGERON und SwoBODA 1924,
BereERON 1928) kommen wir noch spéter zuriick.

b) Repriisentationswert der Beobachtungen in Abhiingigkeit von der Wetterlage.

Der Einwand mangelnden Reprisentationswertes braucht sich nicht nur auf die
eine oder andere Station zu beziehen, sondern er kann bei der Analyse unter Um-
standen geltend gemacht werden fiir die Angaben iiber ein meteorologisches Element,
die aus einem ganzen Gebiet stammen oder von einem bestimmten Beobachtungs-
termin herriihren. So sind die Temperaturangaben aus der untersten Luftschicht
iiberhaupt oft wenig repridsentativ, weil sich hier Einfliisse der Erdoberfliche
geltend machen, welche die Unterscheidung der Luftmassen nach ihren Tempera-
turen betrichtlich erschweren. Die Temperaturen des Morgentermins kénnen
dabei iiber dem winterlichen Binnenland betrichtlich unter die charakteristischen
Werte fiir die betreffende Luftmasse gesenkt sein und die tatsdchlichen Wirme-
unterschiede der verschiedenen Luftmassen maskieren, und erst die Nachmittags-
karte bringt diese wieder zum Vorschein. Umgekehrt ist im Sommer die Nachmittags-
karte hinsichtlich der Temperaturen weniger reprisentativ als etwa die Abendkarte,
weil auf ihr die allgemeinen Details und Unterschiede der Warmeverteilung durch
den EinfluB der Sonnenstrahlung maskiert erscheinen. Die Erwirmung durch
Einstrahlung und die Abkiihlung durch Ausstrahlung machen sich sogar in ver-
schiedenen Teilen ein und derselben Luftmasse in ungleicher Weise geltend, je
nach Bewolkung, Wind, Charakter der Erdoberfliche usw.

Ein anderes Beispiel, die Bewélkung betreffend: Im Sommer treten oft labile
Luftmassen auf, Luftmassen mit Neigung zu Konvektionsvorgingen und zur Bildung
von Cu und Cb. Da nun die Konvektion (iiber dem Binnenland) untertags infolge
der Erwirmung vom Boden aus zunimmt, finden sich fir die Labilitdt einer Luft-
masse auf der Nachmittagskarte deutlichere Anzeichen als auf der Morgenkarte.
Umgekehrt pflegen die Symptome stabiler Luftmassen (Nebel, Nieseln, Regen)
auf der Morgenkarte besser ausgeprigt zu sein als auf der Nachmittagskarte.!

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.

Aus den Darlegungen des Abschnitts 2 geht hervor, daf man bei der Analyse
zuerst die Lage der hauptsichlichen troposphdrischen Luftkorper (Luftmassen und
Fronten) festzustellen hat.! Hierzu geniigt es nicht, lediglich zu konstatieren, daf3
in einem bestimmten Gebiete Niederschlige fallen oder Nebel vorkommen, Béen
auftreten oder eine rasche Erwirmung sich geltend macht. Man muB #berdies
ermitteln, wie alle diese Erscheinungen mit den Luftmassen und Fronten zusammen-
hingen, mit deren Verteilung, Eigenschaften, Bewegung und Stérungen.

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 Zusammenhinge zwischen den meteorologischen Elementen und Erschei-
nungen, gelangen wir so zur Feststellung der Verteiling, der Eigenschaften und
des Verhaltens der troposphérischen Luftkirper auf unserer Karte.

Natiirlich wére es ein Ding physischer Unmoglichkeit, bei der Analyse im Detail
die Angaben jeder einzelnen Station fiir sich und aller Stationen miteinander zu
vergleichen. Die Durchfithrung wird in der Praxis wesentlich dadurch erleichtert,
daB ein groBer Teil der Stationen in das Innere umfangreicher, annihernd homogener
Luftmassen zu liegen kommt. In diesem Bereiche braucht man die Angaben der
Stationen iiberhaupt nicht bis in’ Einzelheiten zu iiberpriifen: es gentigt gewéhnlich
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 atmosphérischen
Eigentiimlichkeiten aufweisen. Erst dadurch ist tiberhaupt eine genaue Einzeichnung
des Frontenverlaufs moglich.

Wesentlich bei der Analyse ist die Heranziehung von Angaben ausgesprochen
repriasentativer Stationen. Auch die geringsten Wetterdnderungen an diesen ver-
dienen besondere Aufmerksamkeit, wihrend die Angaben weniger reprisentativer
Stationen nur zur Erhértung der bereits gezogenen Schliisse dienen sollen. Welche
Stationen als besonders reprisentativ anzusehen sind (im allgemeinen sind dies
Stationen auf Inseln oder in weit ins Meer vorgeschobener Lage),? erfahrt der Synopti-
ker am besten aus den bereits erwdhnten Stationsbeschreibungen der verschiedenen
Liander oder, namentlich hinsichtlich des eigenen Netzes, durch unmittelbaren
Augenschein und schlieBlich durch die bei der Analyse selbst gewonnene Erfahrung.

Der Synoptiker muBl sich somit bei der Analyse bewuf3t werden, auf welchen
troposphérischen Luftkorper die Beobachtungsdaten der einzelnen Stationen gemein-
sam hindeuten: auf eine stabile oder labile Luftmasse dieser oder jener Herkunft,
auf die Nihe einer bestimmten Front (Warmfront, Kaltfront oder Okklusion), auf
ihre pré- 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 muf schlieBlich aus dem Vergleiche
mit den vorhergehenden Wetterkarten ermitteln, wie sich der gegebene Luftkérper
im Lauf der Zeit verlagert und verdndert hat.

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

1 Auler 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 Reprisentationswert der westeuropéischen
Stationen Scilly (158), Rést (011) und von Horta (398) auf den Azoren.
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b) Der Grundsatz der physikalischen Logik.

Stets soll der Synoptiker dessen eingedenk sein, daBl seine Analyse von physika-
lischer Logik geleitet sein muB. Er wird daran zu denken haben, daB die tropo-
sphirischen Luftkérper (Massen und Fronten) auf seiner Karte physikalische
Koérper sind, dafl die Eigenheiten jedes Luftkérpers in enger gegenseitiger Beziehung
stehen und daB der Luftkorper in seiner Bewegung, seinen Verinderungen und
seiner Wechselwirkung mit anderen Luftkérpern und mit der Erdoberfliche — eben-
falls physikalischen GesetzméifBigkeiten unterworfen ist. Die ,,physikalische Logik¢
ist daher bei der Analyse unbedingte Notwendigkeit. Alles, was sich in der Atmo-
sphiire rdumlich abspielt und auf den synoptischen Karten widerspiegelt, muf
der Synoptiker physikalisch erkliren konnen — die Analyse selbst wird eine solche
Erklirung darstellen.?

Einige Beispiele zum Begriff der physikalischen Logik:

Es ist von vornherein klar, da8 jeder troposphirische Luftkdrper gewisse Ausmalle
im Raum einnimmt. So z. B. nimmt eine Luftmasse gewthnlich eine Fliche von
der GréBenordnung von Millionen von Quadratkilometern ein. Hat es sich beispiels-
weise gezeigt, dafl iber irgendeiner Station eine stabile Luftmasse liegt, so wird
auch eine ganze Reihe benachbarter Stationen die Merkmale einer stabilen Luft-
masse aufweisen miissen. Ist dies nicht der Fall, so war unsere urspriingliche Fest-
stellung fiir die erstgenannte Station unrichtig.

Ein zweites Beispiel betrifft Abweichungen von den uns bekannten Eigenschaften
der troposphirischen Luftkérper. Gesetzt den Fall, wir hitten eine Luftmasse
nach der Gesamtheit ihrer Merkmale an der {iberwiegenden Anzahl von Stationen
und nach ihrer Vorgeschichte als (stabile) Warmluftmasse erkannt. Mit einem
Male melde nun eine Station im Innern 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 Néhe einer Kaltfront) vorhanden, die eine Abweichung vom typischen
Wettercharakter in der Warmmasse bedingen. Der Synoptiker wird sich fiir eine
dieser Alternativen zu entscheiden haben und im zweiten Fall imstande sein miissen
anzugeben, was fiir lokale Einflissse 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-siid-
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 spéter) kann dann dieselbe Front nicht um 1000 km weiter Ostlich
und ebensowenig kann sie westlich von ihrer vorigen Lage verlaufen. Beides wire
dynamisch unméglich, da Geschwindigkeit und Richtung des Fortschreitens der
Front durch die Geschwindigkeit und Richtung des Windes bedingt sind und mit
ibnen nicht in Widerspruch stehen diirfen. StoBen wir bei der Analyse auf einen
golchen Widerspruch, so bedeutet dies, daf3

1. entweder die neue Analyse falsch ist oder

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

2 Woferne der Synoptiker einen gewissen Vorgang nicht augenblicklich zu erkldren
vermag, so soll er wenigstens nachtriglich, auf Grund der spéiteren Entwicklung des
Vorgangs, also sozusagen ,,post eventum’, eine physikalische Erkldrung zu geben ver-
suchen (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 ermittelte Front nicht mit der fritheren, sondern mit irgend-
einer anderen Front identisch ist und daBl wir somit die frithere Front auf der lau-
fenden Karte erst suchen miissen. Falls wir sie nicht wiederfinden kénnen, so néotigt
uns die physikalische Logik zur Frage, was mit ihr geschehen ist. Sie kann ja doch
nicht ohne Ursache von der Karte verschwunden sein; entweder kénnen wir sie
infolge Mangels an Meldungen auf der Karte nicht finden oder aber sie hat sich
,,aufgeldst ; dann miissen wir allerdings schon auf den vorhergehenden Karten
Anzeichen fiir 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 tatsdchlich neu gebildet. Letzterenfalls miissen wir die Ursachen dieser ,,Fronto-
genese* erkennen und erkliren kénnen; wahrscheinlich finden sich davon, woferne
die fiir Frontenbildung giinstigen Bedingungen (vgl. Abschnitt 46 b) erfiillt sind,
schon auf den friiheren Karten Andeutungen, denn diese Bildung geht in der
Regel nicht gerade rasch vor sich. :

Aus dem letzten Beispiel ist zu ersehen, daf es eine unbedingte Notwendigkeit
ist, sich bei der Analyse an Hand der vorhergehenden Karten eine klare Vorstellung
vom bisherigen 'Verlauf der Vorginge zu machen. Eine physikalisch logische Analyse
mull auch Aistorisch folgerichtig sein.

Ist der Synoptiker aus irgendeinem Grunde genétigt, in Ermangelung der
vorhergehenden Karte die laufende ohne Kenntnis der bisherigen Entwicklung
zu analysieren, so ist seine Aufgabe bedeutend erschwert und das Ergebnis weniger
verlaBlich. Ahnliches gilt fiir die Ablésung 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 vom ersten Diensttag zum folgenden zunimmt; gegen
Ende einer lingeren Dienstperiode kann die Erfolgskurve wieder sinken, und zwar
infolge bereits auftretender Ermiidung des Prognostikers.

¢) 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 troposphdrischen 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 simtliche
Informationen heran, die von Seiten der Erfahrung und der Theorie verfiighar sind,
wodurch sich eine Vorhersage der bevorstehenden Anderungen ergibt.

Unsere troposphérische Luftkérper sind vor allem dreidimensionale Luftkérper,
keineswegs irgendwelche Isolinien von nur bedingtem Charakter. Ihr Studium
kann sich daher nicht nur auf eine Untersuchung ihres Zustandes und ihrer Eigen-
schaften an der Erdoberfliche beschrinken, sondern muB auch die Verhiltnisse
in der Vertikalen beriicksichtigen. Die aerologischen Beobachtungen stellen daher
eine ungemein wertvolle Erginzung zur synoptischen Wetterkarte dar, was von
den européischen und amerikanischen Staaten bereits vollauf gewiirdigt wird.
Solange jedoch die aerologischen Beobachtungen fiir eine volle Erfassung der drei-
dimensionalen Struktur der Troposphire nicht ausreichen, ist man hierbei auf
indirekte Hilfsmittel, vor allem auf die Methode der indirekien Aerologie (BERGERON
1928) angewiesen. Sie beruht darauf, daB man sich mit Hilfe der an der Erdober-
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fliche ausgefiihrten Beobachtungen bemiiht, auf die Verhéltnisse in den hohen
Luftschichten zu schlieBen. Dabei spielt die richtige Einschitzung der Wolken
und Hydrometeore eine wichtige Rolle. In diesem Sinne ist es gewill 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 (Cr, Cy, Cg, Ny, N, b, V, ww, W, RR).

Aber auch einige andere Beobachtungen haben, nach einem Ausspruch BERrRGE-
RONs, oft ,,sondierenden‘ Charakter, d. h. sie vermitteln uns eine Vorstellung von
den Vorgingen in héheren 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 gewthnliche 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 Kartenfliche selbst, die zur Verfiigung
steht, ist nur beschrinkt. Daher ist die unmittelbare Bestimmung der Herkunft
einer Luftmasse (mit Hilfe der Windangaben auf der Karte) nicht immer maglich.
Oft bieten jedoch die Eigenschaften dieser Luftmasse im gegebenen Zeitpunkte
wertvolle Fingerzeige fiir die Beurteilung ihrer Herkunft. Wolken und Hydrometeore
stellen auch hierfiir sehr wichtige Symptome vor. N&heres hieriiber enthilt 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 eme gewisse Reihenfolge
der einzelnen Operationen bei der synoptischen Bearbeitung der Karte einhalten
miissen. Hier soll die von BERGERON in seinen Moskauer Vorlesungen anempfohlene
Reihenfolge mitgeteilt werden, die sich zunédchst in der Praxis des norwegischen
Wetterdienstes und in der Folge auch bei anderen Wetterdiensten als die zweck-
méBigste erwiesen hat.! Betont sei, daBl damit keineswegs eine Sammlung von
Rezepten geboten werden soll, die schablonenmifig unter allen Umstdnden anzu-
wenden sind. In einzelnen konkreten Fillen wird es sich empfehlen, die angegebene
Reihenfolge etwas abzuindern, 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, daf alle auf der Karte
abgebildeten meteorologischen Erscheinungen und Vorgange in engster Verbindung
und Wechselwirkung miteinander stehen, weshalb BrrGERON 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 behélt.

! Die Einzelheiten der Ausfiihrung zeigen in den verschiedenen Staaten Abweichungen
voneinander. Beziiglich Deutschlands sei auf die Verdffentlichung des Reichsamtes fiir
Wetterdienst ,,Vorschriften fiir die einheitliche Ausarbeitung von Wetterkarten* ver-
wiesen.
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Auf jeden Fall ist die Initiative des Synoptikers und seine Fihigkeit, die Situation
richtig abzuschitzen, von ausschlaggebender Bedeutung.

Eine ganze Reihe von Begriffen, die in der folgenden von BERGERON aufgestellten
Reihenfolge analytischer Operationen vorkommen, wird erst im weiteren Verlauf

N M
EXNE NN

i
ISVYAYE

)7

Cu congestus

Ch

Andauernder Niederschlag

Warmfront

Kaltfront

Schauer Sekundiire Warmfront
’ ’ b b Nieseln
s » 9 2 & & 4 4 M Sckundire Kaltfront
T i = Nabel %QQQQQ
S D Hihen-Warmfront
| Orographische Nieder-
schlige

| H \
A

simlialialey

Warmfront-Okklusion

Q  Kaltfront-Okklusion

——_— = Divergenzlinie
e 2

Abb. 6. Symbole fiir die Kartenanalyse.

des Buches erldutert, und umgekehrt wird dort wiederholt auf dieses Kapitel zuriick-
gegriffen werden. SchlieBlich findet sich am Ende des Buches eine Gesamtiibersicht
der Grundsitze, 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 allem durch
die Wolkenformen und Hydrometeore verrit. Die graphische Seite dieses ersten
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Stadiums der Analyse besteht dann darin, durch entsprechende griine Symbole
die Schauerluft zu kennzeichnen. Hierher gehéren die Gebiete mit Cb (Cf =3
und 9 nach dem Chiffernschliissel), mit Niederschligen in Schauerform (ww = 80
bis 99) und manchmal auch mit Cu congestus (Cr, = 2 und 8). Gebiete mit zusammen-
hingenden Nebeln werden mit dem Gelbstift getont, Gebiete mit zusammenhén-
gendem 8¢ werden gelb umrandet. Zonen mit Nieselluft (ww = 50 bis 59, und unter
Umsténden 61 und 62) werden mit den entsprechenden griinen Symbolen versehen.
Fiir das Innere der Kontinente und der Antizyklonen wird dieses Stadium der Analyse
allerdings infolge des Fehlens von Hydrometeoren meist nicht zur Anwendung
kommen kénnen. )

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 fiir sie je nach Ortlichkeit
und Jahreszeit charakteristischen Werten der hauptsachlichsten und konservativsten
Elemente. Das Tropikluftgebiet wird auf der Karte mit dem Farbstift rosa, das
Arktikluftgebiet hellblau getént; die Polarluft dazwischen bleibt ungefirbt.

3. Beim Aufsuchen der ungefihren nordlichen Grenze der Tropikluft und der
siidlichen Grenze der Arktikluft hilft auch -wesentlich mit die Beriicksichtigung
der Lage jener zyklonalen Stérungen und Niederschlagszonen (Dauerniederschlag
aus As — Ns), die sich an den Hauptfronten zwischen der Tropik- und Polarluft
einerseits, der Polar- und Arktikluft anderseits ausbilden (siehe fiinftes Kapitel).
Diese Zonen von Dauerniederschligen werden durchwegs mit dem Griinstift getont.
In gleicher Weise werden iibrigens auch die Niederschlagsgebiete gekennzeichnet,
die mit den Okklusionen innerhalb der Polarluft zusammenhingen. Woferne auf
der Karte vor der Zone von Dauerniederschligen auch die Grenze einer zusammen-
hiingenden As-Decke festgestellt werden kann, so wird diese griin umrandet.

4, Hierauf geht man zur Detailanalyse der Polarluft und der.Dynamik beider
Hauptfronten iiber und beginnt mit der Analyse der Druckidnderungen, d. h. mit
der Analyse der barischen Tendenzen. Zu diesem Zwecke verbindet man die Stellen
mit gleichen Werten fallenden oder steigenden Drucks — gewéhnlich in Absténden
von 2 Millibaren — mit dem Bleistift durch punktierte Linien, sog. Isallobaren.
Aus rein praktischen Griinden empfiehlt es sich, diese Operatlon mit dem Blei-
stift nach den Operationen mit den iibrigen Farbstxften vorzunehmen, um eine
Verunreinigung der helleren Farben durch die iiberdeckten Bleistiftlinien zu ver-
meiden. Die Zentren der Gebiete fallenden Drucks werden gewdhnlich mit
einem roten F' (Fallgebiet), ]ene steigenden Drucks mit einem blauen § (Stelggeblet)
mit dem zugehérigen Wert in Millibaren eingezeichnet.

5. Erst jetzt werden auf der Karte mit provisorischen, diinnen Blelstlfthmen
die Fronten -eingezeichnet. Dabei richtet man sich nach der bereits vorge-
nommenen Aufteilung der Luftmassen, der Niederschlagszonen und der Gebiete
steigenden und fallenden Luftdrucks (prifrontal: Druckfall oder deutlich geschwéch-
ter Anstieg, postfrontal: Druckanstieg oder deutlich geschwichter -fall); auflerdem
nimmt man Riicksicht auf alle Eigenheiten im Verlauf der meteorologischen Elemente
‘an den einzelnen Stationen, um daraus zu erschlieBen, ob die Front in der Nihe bzw.
zwischen zwei Stationen hindurchverlauft.

6. Erst nach dieser vorldufigen Skizzierung der Fronten kann man mit Blei-
stift — in der Nihe der Fronten jedoch nur schwach — die Isobaren (Linien gleichen
Luftdrucks) ausziehen, unter Bedacht auf die Eigentiimlichkeiten der Druckver-
teilung, die einerseits durch die Fronten, anderseits durch die orographischen Ver-
hiltnisse (Bergziige usw.) bedingt sind. Namentlich an den Fronten und an oro-
graphischen Hindernissen kénnen némlich schroffe Ubergénge in der Druckverteilung
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auftreten, die sich als Knicke oder ausgeprigte Biegungen im Isobarenverlauf
dubBern.

7. Nunmehr kann mit Hilfe der Isobaren und der Linien gleicher Tendenz sowie
unter Berlicksichtigung gewisser Details in den vorhergehenden Karten ermittelt
werden, welche Frontabschnitte auf der Karte als Warmfronten, welche als Kali-
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 Erdoberfliche stark, sekundire Fronten
schwach, Hohenfronten gestrichelt markiert. Details dieser Symbolisierung werden
im fiinften Kapitel mitgeteilt.

8. Im Hinblick auf die endgiiltige Festlegung der Fronten werden nunmehr
die Niederschlagszonen aus As—Ns definitiv abgegrenzt.

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

Schon wihrend des beschriebenen Vorgangs der Analyse dringt sich dem Synop-
tiker eine ganze Reihe von Fragen iiber den voraussichtlichen Ablauf der Erschei-
nungen in der Zukunft auf. Sobald die Analyse beendet ist, mu8 auf ihrer Grundlage
und unter Verwertung aller unserer grundsitzlichen Kenntnisse iiber die synopti-
schen Vorginge eine moglichst vollstindige und klare Antwort auf die Frage ge-
geben werden, wie sich die troposphérischen Luftkorper (Luftmassen und Fronten
einschlieflich der Tropopause) im Lauf der nichsten Zeit (ein bis zwei Tage) ver-
lagern, verindern und gegenseitig beeinflussen werden ; mit der Beantwortung dieser
Frage ist bereits die Wettervorhersage fiir ein beliebiges Gebiet der Karte gegeben.

In den nun folgenden Ausfithrungen wird eine Ubersicht unserer hauptsich-
lichsten Kenntnisse iiber die troposphérischen Vorgénge als Gestalter des Wetters
gegeben. Sie werden dann im siebenten Kapitel vom Standpunkt ihrer praktischen
Beniitzbarkeit fiir die synoptische Analyse zusammengefalt. Erst. dann werden
wir uns mit den Grundlagen der synoptischen Prognose und gleichzeitig auch mit
der Frage ihrer Giiltigkeitsgrenzen befassen.

Zweites Kapitel.

Die Luftbewegungen.

9. Advektion, Gleitbewegung, Turbulenz, Konvektion.

Charakter und Bedeutung der horizontalen und vertikalen Luftbewegungen.

Die Luft ist fast stdndig in Bewegung begriffen. Mehr oder minder bewegte
Luft nennt man bekanntlich Wind. Die vertikale Komponente der Luftbewegung,
obwohl meteorologisch alles andere als bedeutungslos, tritt gréBenméBig stark hinter
die horizontale Komponente zuriick. Im Folgenden soll die horizontale Versetzung
der Luft, letztere als Trigerin charakteristischer physikalischer Eigenschaften —
wie Temperatur, Feuchtigkeit usw. — betrachtet, Advektion genannt werden.

Die sog. allgemeine Zirkulation der Atmosphire setzt sich aus méchtigen ad-
vektiven Luftstromen zusammen, welche den Luftaustausch zwischen den ver-
schiedenen Zonen der Erdkugel besorgen. Diese Hauptstromungen kénnen noch
von lokalen Windsystemen ortlich und zeitlich beschrinkter Reichweite iiber-
lagert sein, wie z. B. vom Land- und Seewind, vom Berg- und Talwind, vom
Fohn usw.
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Nur fiir verhiltnismiBig kurze Zeit und auf relativ kleinem Gebiete kann die
Luftbewegung so stark abflauen, daf an der Erdoberfliche fast vollige Windstille
eintritt.

DaB die vertikale Luftbewegung im Vergleich zur horizontalen meist quantitativ
unbedeutend ist, hingt mit der geringen vertikalen Ausdehnung der Atmosphire
im Vergleich zur horizontalen zusammen. Merkliche vertikale Luftbewegungen
entwickeln sich nur unter besonderen Bedingungen. So z. B. tritt an der
Gretze zwischen verschiedenen Luftmassen — an den Fronten — Aufgleiten
und Abgleiten auf: eine ganze Luftschicht gréBerer oder geringerer Michtigkeit
besitzt dann auBer der horizontalen auch eine vertikale Bewegungskomponente,
sie verlagert sich nicht nur horizontal, sondern gleichzeitig auch auf- oder abwiarts.!
Die Vertikalkomponente der Geschwindigkeit ist in diesen Féllen allerdings sehr
klein und hat die GréBenordnung von Zentimetern pro Sekunde, wogegen die
Horizontalbewegung die GréBenordnung von 10% cm/sek hat.

AuBer den Gleitvorgingen gibt es auch noch einen ungeordneten vertikalen
Luftaustausch innerhalb der Luftmassen. Die beiden Haupttriager des Austausches
sind: die dynamische Turbulenz und die Konwektion (thermische Turbulenz). Im
Fall der dynamischen Turbulenz vermischt sich die Luft mechanisch in vertikaler
Richtung infolge ihres im allgemeinen unruhigen Strémungscharakters (Bildung
chaotischer Luftwirbel geringer AusmaBe); die Geschwindigkeit der vertikalen Luft-
versetzung ist hierbei gering. Im Fall der Konvektion tritt Luftversetzung durch
ungleiche Erwirmung in horizontaler Richtung und infolge besonders labiler
Temperaturverteilung mit der Hohe auf. Auch diese Art des Austausches hat im
Prinzip chaotischen, turbulenten Charakter (Emporstrudeln einzelner Luftblasen)
und wird daher gelegentlich als thermische Turbulenz bezeichnet.? Die Steig-
geschwindigkeit der Luft kann hier unter gilinstigen 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 Anla zu hochgetirmten
Haufen- und Schauerwolken geben. Gleichzeitig entwickeln sich weniger kriftige
absteigende Kompensationsbewegungen, die sich meist iiber gréfere Flichen er-
strecken.

Die vertikale Luftversetzung hat trotz ihrem im allgemeinen geringen quanti-
tativen AusmaBe im Vergleich zu den horizontalen Luftbewegungen eine sehr grofe
thermodynamische Bedeutung. Sie ist von einer Abkiihlung bzw. Erwirmung der
Luft infolge Ausdehnung (beim Aufsteigen) bzw. Zusammendriickung (beim Ab-
steigen) begleitet. Die Vertikalbewegungen bringen die Luft somit an ihren
Sattigungszustand heran oder sie entfernen sie von ihm. Aufsteigende Luftstréme
erzeugen Wolken, absteigende die Foéhnerscheinungen und die Bildung von In-
versionen in der freien Atmosphire. Da von den thermodynamischen Wirkungen
der Vertikalbewegungen im dritten Kapitel ausfiihrlich gesprochen werden soll,
beschrinken wir uns hier auf die Behandlung der Bedingungen fiir die horizontale
Luftbewegung.

. Auch die horizontale Luftversetzung ist fiir die Wettervorgéinge von grofler Be-
deutung. Wie bereits zu Beginn des Buches erwihnt, ist der Wechsel der Luftmassen
mit ihren charakteristischen Eigenschaften die Ursache der unperiodischen Tem-

1 Den Abgleitvorgingen 148t sich die absteigende Bewegung ganzer Luftschichten
groBer Michtigkeit im Inneren einer Luftmasse an die Seite stellen (Absinken). Sie
fihren zur Ausbildung sog. Schrumpfungsinversionen in der freien Atmosphére (siche
Abschnitt 38).

2 Im folgenden wird die dynamische Turbulenz lediglich als Turbulenz und die
thermische Turbulenz als Konvektion bezeichnet werden.
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peratur-, Feuchte- und Fernsichtinderungen; auch die Luftbewegung selbst — der
Wind — ist ein wichtiges Wetterelement.

Vor allem ist ein Eingehen auf die Vorbedingungen fiir das Gleichgewieht und
die horizontale Bewegung der Luft erforderlich. An jeder Stelle der Atmosphire
hat die Luft im gegebenen Augenblick eine gewisse Spannkraft p und die Dichte o,
und steht unter dem Einflufl der Schwerebeschleunigung g. Zu diesen GréBen stehen
Gleichgewicht und Horizontalbewegung der Luft in enger Beziehung. Die Spann-
kraft der Luft ist tibrigens gleich dem #uBeren Druck, unter dem das betreffende
Luftquantum steht. Daher soll im folgenden unter Druck sowohl der &uBere, auf
die gegebene Luftmenge einwirkende Druck, als auch deren innere Spannkraft ver-
standen werden.

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

Der Luftdruck wird grundsitzlich durch die Kraft gemessen, mit der die Luft
auf die Flicheneinheit einwirkt; die Dimension dieser GréBeneinheit ist [ML-17T -2],
wo M die Masse, L die Liange und 7' die Zeit bedeuten.! Aus diesem Dimensions-
ausdruck geht hervor, dafl der Druck auch durch die Arbeit pro Volumeneinheit
ausgedriickt werden kann.? In der Atmosphére wird die Kraft, welche einen duBeren
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 Atmosphire durch das Gewicht der
auf der horizontalen Einheitsfliche lastenden Luftsiule gemessen.

Bis vor kurzem hat man den Luftdruck fast iiberall in ,, Millimetern Quecksilber-
sdule** gemessen. Diese Mafleinheit ist aus dem Prinzip des Quecksilberbarometers
abgeleitet, wo der Luftdruck eine Quecksilbersiule von bestimmter Hohe im
Gleichgewicht erhilt. Sie ist insofern unbequem, als sie von der Natur der Fliissig-
keit bzw. vom Konstruktionsprinzip des Barometers abhingt. Beim Aneroid hat
der Begriff ,,Héhe der Quecksilbersiule** 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 atmosphérischen Physik gewisse Schwierigkeiten.

Der Betrag des Luftdrucks 148t sich indessen auch im Rahmen des absoluten
MaBsystems ausdriicken. Im Jahre 1912 hat V. BserkNES 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 Fliche von 1 cm? 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 Fliche
von 1 cm? Der mittlere Druck am Meeresspiegel, den wir gewdhnlich zu 760 mm
Quecksilberséule ansetzen, ist dann gleich 1013,26 mb. 1000 mb (d. i. 1 Bar) sind
gleich 750,1 mm Quecksilbersdule. Daraus ergibt sich ein einfacher und hinreichend
genauer Umrechnungsfaktor fiir die Uberfiihrung der Millimeter Quecksilbersaule in
Millibare und umgekehrt: 1 mm = 4/; mb und 1 mb = 3/, mm.*

! Die Dimension der Krafteinheit ist [ML7T-2], der Flicheneinheit [L?].

2 Die Dimension der Arbeitseinheit ist [MIL2T-2], jene der Volumeneinheit [L32].

? Es sei daran erinnert, daB 1 Dyn jene Kraft ist, welche der Masse von 1g die
Beschleunigung von 1 em/sek? erteilt.

4 Eine Quecksilbersidule von 760 mm Héhe und dem Querschnitt von 1 cm? hat
ein Volumen von 76 ecm?® und die Masse von 1033,296 g (bei einem spezifisthen Gewicht
des Quecksilbers von 13.596). Da 1g von der Erde mit der Kraft 980,62 Dyn an-
gezogen wird, erhalten wir fur die Kraft, mit der die Luft auf 1cm? Fliche driickt:
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.t In den meteorologischen Depeschen und auf der Arbeitskarte wird der
Luftdruck jedoch bereits in allen Lindern ausschlieBlich in Millibaren aus-
gedriickt. Daher muBl der Beobachter jede in Millimetern ausgefiihrte Barometer-
ablesung nach Anbringung der notwendigen Korrektionen (siehe Abschnitt 15) auf
Millibare umrechnen und in das Telegramm bereits diesen umgerechneten Wert
einsetzen.

11. Die Aquiskalarflichen der Atmosphiire.
a) Isobare, isopyknische, isostere und isotherme Fldchen.

Die rdumliche Verteilung oder, wie man auch sagt, das Feld des Luftdrucks laBt
sich anschaulich durch Flichen gleichen Drucks und gleicher Dichte — durch sog.
tsobare und isopyknische Flichen — darstellen. Entlang jeder isobaren Fliche hat
der Luftdruck denselben Wert; geht man von einer isobaren Fliche zur anderen
iiber, so macht man eine ganz bestimmte Luftdruckinderung mit. Analoges gilt
selbstverstindlich fiir die isopyknischen Flichen. Statt der isopyknischen Flichen
kommen héufig Flichen gleichen spezifischen Volumens, sog. isostere Flichen, zur

Darstellung. Das spezifische Volumen ist der reziproke Wert der Dichte (v = %),

weshalb die isopyknischen Flichen der Atmosphire mit den isosteren Flichen
parallel verlaufen. Dabei ist allerdings zu beachten, dafl mit der Héhe die Ent-
fernung zwischen den aufeinanderfolgenden Einheitsflichen — 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 dgr Dichte
kann als weiterer Parameter die absolute Temperatur 7' eingefiithrt werden, deren
funktionelle Abhéngigkeit vom Druck durch die Beziehung p = ¢ RT gegeben ist.
Bei konstantem Druck sind Temperatur und Dichte einander umgekehrt pro-
portional. ‘

Die rdumliche Verteilung (das Feld) der Lufttemperatur 148t sich durch ¢so-
therme Flichen, d.s. Flichen gleicher Temperatur, versinnlichen. Hierbei ist zu
beachten, daB die Temperatur mit der Hohe in der Troposphire im allgemeinen mehr
oder weniger linear abnimmt, in der Stratosphire dagegen nahezu unverindert
bleibt (wobei sich die isothermen Einheitsflichen sehr weit voneinander entfernen)
oder sogar zunimmt. Die durchschnittliche Anordnung der isothermen Flichen in
einem vom Aquator zum Pol verlaufenden Vertikalschnitt bringt Abb. 186.

Die isobaren und isosteren Flichen sind in der Regel gegen die Erdoberfliche
geneigt und zeigen innerhalb des Gesamtbildes der Atmosphére einen recht
komplizierten und zeitlich verdnderlichen Verlauf. Abb. 7 (entnommen der ,,Physi-
kalischen Hydrodynamik®) zeigt den mittleren Verlauf der isobaren und isosteren
Flachen im Februar und August durch Vertikalschnitte, die vom Nordpol zum
Aquator verlaufen. Die isobaren Flichen sind hier in Abstinden von je 100 mb
durch voll ausgezogene Linien versinnlicht, die isosteren Flidchen durch gestrichelte
Linien in Abstéinden von je 100 m3/Tonne in den unteren und von je 500 m3/Tonne in
den oberen Schichten. Die isobaren und isosteren Flichen schneiden einander (was
gewohnlich auch fiir den Einzelfall gilt) und teilen die Atmosphére in Volumina auf,

1 Dabei mag mitspielen, daf3 die Millibar-Teilung der Skala genau genommen von
der GroBe der Schwerkraft abzuhéingen hat, die fir Orte von verschiedener Hohe und
verschiedener geographischer 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. (Ndheres siehe Abschnitt 23).
In der Atmosphére bildet eine Massenverteilung, bei der die isobaren und
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Abb. 7 Mittlerer Verlauf der isobaren und isosteren Flichen im meridionalen Vertikalschnitt fiir den Februar und
August. (Nach ,,Physikalische Hydrodynamik*, 1933.)

isosteren Flichen einancsr schneiden, die Regel. Man nennt diesen Zustand
Baroklinte. Demgegeniiber kommt Barotropie, d.i. ein Zustand, bei dem die
isobaren und 'isosteren Flichen zusammenfallen, nur in besonderen Fillen vor,
z. B. im Fall des statischen Gleichgewichts (siehe Abschnitt 14).

b) Isobaren und Iscthermen.

Dort, wo die isobaren Flichen eine Horizontalfliche schneiden, entsteht ein
System von Linien gleichen Drucks oder von Isobaren. Auf der synoptischen Karte
werden die Isobaren in der Regel fiir 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, 2. Aufl. 3



34 Die Luftbewegungen.

durch Linien — Isobaren — verbunden werden, und zwar in Abstinden von 2, 5
oder 10 mb, je nach Bedarf. Stehen aerologische Messungen zur Verfiigung, so
kann man Isobaren fiir ein beliebiges Niveau der freien Atmosphire zeichnen. Auf
die charakteristischen Isobarenformen kommen wir noch im Abschnitt 16 zuriick.

Analog konnen Isothermen fiir die Erdoberfliche oder fiir das Meeresniveau ent-
worfen werden; letzterenfalls wird zur Umrechnung der tatsichlich an der Erd-
oberfliche gemessenen Temperaturen auf den Meeresspiegel ein bestimmter Wert
der Temperaturzunahme mit abnehmender Héhe — gewdhnlich 0,50° oder 0,55°
je 100 m — verwendet. Stehen aerologische Messungen zur Verfiigung, so kann
man Isothermen fiir ein beliebiges Niveau der freien Atmosphire zeichnen.

12. Gradient und Aszendent.
Vektorielles Gefillle und vektorielles Steigen.

Aus dem Feld irgendeiner skalaren Gré8e a, dargestellt durch dfe entsprechenden
.Flichen gleichen Wertes oder Aquiskalarflichen, 1aBt sich noch der Begriff des
Gradienten dieser Grofe ableiten. .

Als Gradienten bezeichnen wir das Gefille der genannten GréBe auf die Ein-

heit der Entfernung (Léngeneinheit), senkrecht zur Aquiskalarfliche: — %‘;—. Der

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

So ist z. B. der barische Gradient (Druckgradient) ein Vektor, dessen zahlen-
miBiger Wert vom Druck abhéngt und der senkrecht auf die durch den betreffenden
Raumpunkt verlaufende isobare Fliche gegen den niedrigeren Druck gerichtet ist.
Es ist klar, dal der Gradient in einem bestimmten Bereich des barischen Feldes
(Druckfeldes) um so gréBer ist, je dichter gedringt hier die isobaren Flichen sind, d. h.
je kiirzer die Strecken, denen entlang sich der Druck um einen bestimmten Betrag
andert. Analoges gilt fiir das Feld der Dichte, des spezifischen Volumens oder der
Temperatur. Der Gradient 148t sich, wie jeder Vektor, in Komponenten entlang
den Raumachsen zerlegen: _ba _0a _ 0da

oz’ oy’ oz
vertikalen Gradienten sprechen, d.i. von der Abnahme der gegebenen FeldgroBe
auf die Léangeneinheit in vertikaler Richtung: —%g—, oder vom horizontalen
Gradienten, d.i. von der Abnahme der betreffenden GroBe auf die Lingeneinheit
da
_ an
Bedeutung in der Meteorologie haben der vertikale Temperaturgradient und der
horizontale Druckgradient; von beiden wird noch die Rede sein.

Es empfiehlt sich auBler dem Gradienten auch den Begriff des Aszendenten ein-
zufithren. Er ist nichts anderes als der Gradient mit umgekehrtem Vorzeichen, gibt
also statt des vektoriellen Gefilles das vektorielle Steigen, statt der Abnahme die
Zunahme der betreffenden GroBe auf die Lingeneinheit normal zur Aquiskalar-
fliche an. Bezeichnen wir den Gradienten mit @ und den Aszendenten mit 4, so

gilt also:

. Daher kann man von einem

senkrecht auf die entsprechende Isolinie in der Horizontalfliche: ———-. Besondere

da da

G=—gn A= gn
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13. Das Schwerepotential.
a) Aquipotentialfliichen oder Niveauflichen.

Die rdumliche Verteilung der Schwerkraft 148t sich am besten iiberblicken, wenn
man den Begriff des Schwerepotentials oder Geopotentials @ einfithrt, 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 miilte, um die Masseneinheit vom Meeresniveau bis
zur betreffenden Hohe zu heben.

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

dd = gdz. (1)

Der Potentialunterschied auf endliche Entfernung zwischen zwei Punkten 1 und 2

in den Hohen 2, und z, ist dann

29
®,— D, — Sgdz.
4

Setzen wir das Potential im Meeresniveau gleich Null, so erhalten wir fiir das

Potential in einem Punkte von der Hohe 2z
z

D, = Sgdz. (2)
0

Das Schwerepotential hat somit offenbar die Dimension [L27-2], wo L die
Lange und T die Zeit bedeutet.

Die Flichen gleichen Schwerepotentials nennen wir Aquipotentialflichen (auch
Isopotentialflichen) der Schwere oder Niveauflichen. Das Meeresniveau ist eine
dieser Flachen, solange man g entlang dem Meeresspiegel als unverinderlich ansieht.
Da aber g infolge Abplattung der Erdkugel und infolge der Erdrotation abhingig
ist von der geographischen Breite und vom Aquator aus gegen den Pol etwas zu-
nimmt,! verlaufen die Niveauflichen in der Atmosphére iber dem Pol in geringerer
Entfernung vom 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 Niveaufliche ist keine Arbeit
zur Uberwindung der Schwerkraft zu leisten; dagegen ist fiir eine Verschiebung
von einer Niveaufliche zur anderen stets die gleiche Arbeitsleistung gegen die
Schwerkraft nétig, unabhéngig davon, wo auf beiden Flichen der Ausgangs- und
der Endpunkt des Verschiebungsweges liegt.

b) Geopotentialunterschiede. Geometrisches und geodynamisches Meter.

Ganz allgemein nimmt das Schwerepotential um eine Einheit im Meter-Tonnen-
Sekunden-System ab, wenn man um etwa 1dm steigt. V. BJERKNEs hat diese
Einheit ein dynamisches Dezimeter genannt, und zwar bedingungsweise, da die
tatsichliche Dimension der Potentialeinheit nicht [L], sondern [L27-?] ist. Das
Zehnfache. dieser Einheit wurde dynamisches Meter oder geodynamtsches Meter
genannt (Abkiirzung dyn.m oder gdm).

1 AuBerdem nimmt die Schwerebeschleunigung mit der Hoéhe ab. Sie unterliegt
ferner geringfiigigen lokalen Abweichungen, die jedoch in der Meteorologie vernachlissigt
werden koénnen.

3*
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ZahlenmaBig steht das Schwerepotential ausgedriickt in dynamischen Metern H,
der Seehohe des betreffenden Punktes, ausgedriickt in wahren (geometrischen)
Metern 2, 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 Veréffentlichungen) nicht auf die Héhe z, sondern
auf bestimmte Niveauflichen von der geodynamischen Hohe H beziehen. Man hat
vereinbart, als Hauptniveauflichen das Meeresniveau und die Flichen 1000, 2000,
3000 usw. dynamische Meter anzusehen.

Die geometrischen Meter lassen sich in geodynamische iiberfithren, wenn man
auf die Gl. (2) zuriickgreift. Setzen wir dort g als Funktion der Héhe! ein und
integrieren wir, so erhalten wir

&, = g,2—0,000001543 22 (3)

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

H = $2-2—0,0000001543 22, 4)

Setzt man fiir g, = 9,8 und vernachlissigt das zweite Glied, so erhilt man an-

nihernd
H=1098z und 2z =1,02H.

Die Héhe in dynamischen Metern ist somit um 2%, kleiner als jene in geometri-
schen Metern. Genau genommen hingt dieser Unterschied, wie gesagt, von der
geographischen Breite ab.

Aus Formel (1) geht hervor, daB
. ad

9= =

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

Die isobaren und isopyknischen Flichen verlaufen im allgemeinen nahezu so
wie die Niveauflichen. Der Aszendent der Dichte fillt 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 Flichen ist
daher in jedem Gebiete der Atmosphire stindigen Anderungen unterworfen.

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

Die Luft steht somit andauernd unter Einwirkung der #uBleren Schwerkraft.
AuBerdem treten in der Atmosphire innere Krifte auf; die hauptsichlichste davon
ist die Kraft des barischen Gradienten? oft kurz ,,Gradientkraft genannt.

Davon, dal der barische Gradient oder das Druckgefille eine Kraft vorstellt,
kann man sich folgendermafen leicht iiberzeugen: Greifen wir aus der Atmosphire

1 g = go,— 0,000003086 z, wo g, die SchwereBeschleu.m'gmg im Meeresniveau ist,
die noch von der geographischen Breite ¢ abhingt nach der Formel

go = 9,80616 (1 — 0,002644 cos 2 ¢ + 0,000007 cos? p) m/sek?.
2 Von einer weiteren inneren Kraft, der Reibungskraft, handelt Abschnitt 22.
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ein unendlich kleines, zylindrisches Volumen dv mit der beliebig gerichteten Achse s
von der Linge ds heraus, so wird auf die Einheit der einen Grundfldche des Zylinders
der Druck p, auf jene der anderen der Druck p + a—p ds einwirken. Ist die GréBe
jeder Grundfliche durch dg gegeben, so wirkt auf d1e eine die Kraft p dq, auf die
andere die entgegengesetzt gerlchtete Kraft — (p + ap ds) dgq. Die Resultierende

F, dieser beiden Krifte wird — _p ds dq sein. Nun ist dsdg =dv und ——L stellt
die Komponente des barischen Gradlenten in der Richtung s vor. Wir haben also

Fo=— 2 4o,
woraus folgt
_p _ 5’
98 dv’ 1)

Der barische Gradient in irgendeiner Richtung ist also gleich der Kraft, welche
in der betreffenden Richtung auf die Volumeneinheit der Luft einwirkt. Um diese
Kraft (so wie die Schwerkraft) auf die Masseneinheit beziehen zu kénnen, hat man
beide Seiten der Gl. (1) durch p (die Luftdichte) zu dividieren und erhilt als Gradient-

kraft pro Masseneinheit
1 op

= —, o (2)
Die Kraft des vollen Gradienten d— gemessen senkrecht auf die isobare Fliche
ist dann
14d
Go=— g0~ (3)

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

erhalten

___1ldp
G,=— e dz’ (4)

wo z die Vertikalrichtung bedeutet. Es wirken dann auf die Masseneinheit der Luft

die Krifte G, und — ¢ ein; die Masse wird von diesen beiden Kriften im Gleich-

gewicht gehalten werden unter der Bedingung

1dp _
Todz Y
oder
d
L=—ye. (5)

Der niichste Abschnitt ‘behandelt die praktische Auswertung der Gl. (5), welche
die statische Grundgleichung der Atmosphdre genannt wird.

Auf Grund der Gl. (1) in Abschnitt 13 kann man die Gl. (5) noch in folgender
Form darstellen, wobei man statt z das Schwerepotential @ einfiihrt:

| dp =—0d®. (6)
Daraus folgt, daB bei @ = const., d.i. d® =0, auch dp = 0; folglich ist
p = const. Im Fall des Gleichgewichts ist also der Druck an jeder Niveaufliche

unverinderlich, d. h. die Niveauflichen und die isobaren Flichen miissen zusammen-
fallen. Mit anderen Worten: der Druck ist in diesem Fall nur eine Funktion von

D, d. i
?=1(P)
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Aus Gl. (6) folgt jedoch, daB in diesem Fall die Dichte ¢ durch

e=—1(P)
ausgedriickt wird, wo durch den Apostroph die Ableitung gekennzeichnet ist; dem-
zufolge ist auch die Dichte nur eine Funktion von @. Hieraus folgt, dafl im Fall

des Gleichgewichts die isopyknischen und also auch die isosteren Flichen mit den
Niveau- und isobaren Flichen zusammenfallen,

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

Wie bekannt, nimmt der Luftdruck mit der Hohe rasch ab. In 5km Héhe
findet man im Durchschnitt etwa die Halfte, in 15 km nur noch etwa ein Zehntel
des Luftdruckwertes am Boden. Um ein Bild der horizontalen Druckverteilung zu
erhalten, muB3 man die an Stationen verschiedener Hohe abgelesenen Barometer-
stinde auf ein gemeinsames Standardniveau umrechnen. Hierbei gelten zur Zeit
folgende Bestimmungen:

1. Fiir Stationen unter 500 m Seehdhe gilt als Standardniveau das Niveau des
Meeresspiegels.

2. Fir 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 grofen 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 tiber 500 m, fiir welche die Voraussetzungen unter 2 und 3
nicht gelten, wird der lokale Luftdruck (in Stationshéhe) angegeben.

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

Nach den Erlduterungen des vorigen Abschnitts ist die Bedingung des statischen
Gleichgewichts in der Atmosphire gegeben durch den Ausdruck

ap _
de = 90 (1)

Diese Differentialgleichung driickt den vertikalen barischen Gradienten in Ab-
hingigkeit von der Luftdichte aus. Wir entnehmen ibr, daB von jedem Punkte der
Atmosphére aus der Druck um so stérker nach aufwirts ab- und nach abwirts zu-
nimmt, je groBer die Luftdichte an dem genannten Punkte ist.1

Setzen wir fiir g in der GI. (1) Rp L ein, gemdB der Zustandsgleichung der Gase
(pv = RT oder p = g RT), so erhalten wir:
a dz
= RT )

1 Da die Luftdichte mit der Hohe abnimmt, erfolgt die Druckabnahme mit der
Héhe in den unteren Luftschichten rascher als in den oberen. Die untenstehende Zahlen-
reihe gibt den Wert der sog. barometrischen Hohenstufe an, welche ausdriickt, um welche
Hohe in Metern man steigen muf}, damit der Luftdruck um 1 mb abnimmt, und zwar
in Abhéngigkeit von dem Ausgangsdruck (bzw. der entsprechenden Seehohe). Die
betreffenden Zahlenwerte beziehen sich auf eine Temperatur von 0°; bei héheren oder
tieferen Temperaturen sind diese Zahlen um 0,49, fur jeden Grad zu vergréflern oder
zu verkleinern:

p 1000 950 900 850 800 750 700 650 600 550 500mb
4 80 84 89 94 10,0 106 11,4 12,3 134 14,6 16,0m



Reduktion des Luftdrucks auf das Standardniveau. 39

wo R die Gaskonstante und 7' die absolute Temperatur der Luft (= ¢ + 273°)
bedeutet. Durch Integration erhalten wir als Ausdruck fiir die Differenz der
natiirlichen Logarithmen der Drucke, die an zwei in den Hohen 2z, und z, in endlicher
Entfernung iibereinanderliegenden Punkten gemessen wurden:

Zs
a
lgn po—lgnp, = —%S%- (3)

2
29

Den Ausdruck \ 7> in dem T'die absolute Temperatur der Luft als Funktion der

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

22— o %1 wo T, die absolute Mitteltemperatur der Luft in der Schichte zwischen den

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

lgnp—lgnp; = — 5 (277 4)
oder
_9z—an) 5
RT
P2=D1€ " ’ (©)

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

Die Ausdriicke (4) und (5) stellen die statische Grundgleichung der Atmosphire
vor, indem sie die Hohenidnderung des Drucks mit der Lufttemperatur verkniipfen.
Kennen wir den Druck an einem Punkte, die vertikale Entfernung z, — 2, zwischen
beiden Punkten und die mittlere Lufttemperatur entlang dieser Strecke, so kénnen
wir nach GIl. (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 kénnen, desto genauer wird das
Rechenergebnis mit Hilfe der Gl. (4) ausfallen. In der Praxis wird hierfiir gew6hnlich
das arithmetische Mittel der Temperaturen in beiden Niveaus 2z, und 2z, genommen.
Verwenden wir diesen Wert fiir Tm, wobei T' = 273° 4 ¢t (wo ¢ = Temperatur in
Celsius-Graden), setzen wir ferner in die Gl. (5) die entsprechenden Zahlenwerte
fiir ¢ (in 45° Breite und im Meeresniveau) und R (fiir trockene Luft)? ein und voll-
ziehen wir schlieBlich den Ubergang von den natiirlichen zu den Briggsschen Loga-
rithmen, so erhalten wir die sog. barometrische Hohenformel:

2yg— 2, — 18400<1 +0,00367 2 F 5 ) (g py — lg py), 6)

Wwo 2, und- 2, in Metern und der Druck in behebigen Einheiten ausgedriickt ist.

Fillt das Niveau z; mit dem Meeresniveau zusammen, so wird z; = 0. Das
hohere Niveau bezeichnen wir dann mit 2, den Druck in beiden Niveaus p, und p,
die Temperaturen mit ¢, und ¢, und erhalten

2 = 18400 (1 1 0,00367 f-;—‘) (g p, — g ). (7)

Es ist dies die Formel, durch die wir den Luftdruck p bei der Temperatur f an
einer in der Seehdhe z gelegenen Station auf das Meeresniveau umrechnen kénnen,

T gous = 9,8062; | B = 287,042 in m — kg — sck — Einheiten.
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wobei wir, falls die gleichzeitige Temperatur im Meeresniveau nicht bekannt ist,

den Ausdruck ' ;H gewohnlich durch den Ausdruck (¢ -+ 0,00252) ersetzen.

Letzteres entspricht der Annahme, daf die Temperatur mit abnehmender Héohe
linear um 0,5°/100 m zunimmt.!

Um die Umrechnung des Drucks auf das Meeresniveau nicht jedesmal mit Hilfe
der Formel vornehmen zu miissen, benutzt der Beobachter in der Praxis Tabellen,
die fiir jeden Druck- und Temperaturwert den Reduktionsbetrag angeben, der zum
tatsidchlichen 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.?

Die Barometerformel ist nur dann ganz genau erfiillt, wenn keine vertikale Luft-
bewegung herrscht. Auch horizontale Luftbewegung ist, streng genommen, un-
zuldssig. 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 gewShnlich 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-
triachtigen, vernachlissigen und somit die Barometerformel auch bei Vorhandensein
horizontaler Luftbewegung verwenden, namentlich wenn diese geradlinig ist und
gleichmiBigen Charakter hat.

b) ,,Primire” und ,sekundiire’ Druckschwankungen am Boden.

Schreiben wir die Barometerformel in der Gestalt

gz
RT,,

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

Ap, = Vo Ap—p, BT 5 4 T (8)

Diese Formel zeigt, dafl die Druckinderung am Boden wihrend einer gewissen
Zeit, Apg, in zwei Komponenten zerlegt werden kann. Dierechtsstehende stellt den
Effekt vor, den die Anderung der Luftsiule bis zur Hohe z auf die gesamte Druck-

inderung hat; zu dieser ,,thermischen Anderung’ kommt noch das Glied % Ap hinzu,

welches der Druckinderung Ap im oberen Niveau z proportional ist.
Hat sich die Mitteltemperatur der Luftsdule zwischen den gegebenen Niveaus
nicht gedndert, so ist AT, = 0 und wir haben

= Po
Ap,= P> 4p. ®

1 Wollen wir auch den Feuchtigkeitsgehalt der Luft beriicksichtigen, so ist fir B
nicht der Wert fiir trockene, sondern fiir feuchte Luft einzusetzen. Hierzu muB die

rechte Seite der Gl. (7) noch mit dem Faktor (1 4 0,3781) 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 muB, wenn das Gleichgewicht der Luftsiule erhalten bleiben soll,

der Luftdruckinderung Ap oben eine Anderung von Po

Ap unten entsprechen.

H. v.F1ckER hat das erste Glied des rechten Teils der Gl. (8) die primdre und das
zweite die sekunddre Druckschwankung genannt, ohne damit ein Urteil iiber die
genetische Prioritét einer dieser Schwankungen aussprechen zu wollen.

Die GI. (8) sagt lediglich aus, daB bei statischem Gleichgewicht eine gewisse
Druckéinderung in einem Niveau von einer gewissen, durch die Gleichung gréBen-
méifig festgelegten Druckiénderung in einem beliebigen anderen Niveau begleitet
sein muB. Die Gleichung sagt. zwar unmittelbar iiber den ursdchlichen Zusammen-
hang oder iiber den Entstehungsmechanismus der Druckinderungen nichts be-
stimmtes aus, gab aber Veranlassung zu Schliissen auf bedeutungsvolle Vorginge in
hoheren Schichten (Stratosphére). Versuche, die Gl. (8) kausal zu interpretieren,
fiihren nur dann zu einem Ergebnis, wenn in bestimmten Féllen der physikalische
Ablauf des atmosphérischen Vorgangs gegeben ist.

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

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

Beim Ausziehen der Isobaren beachtet man die bekannten Regeln der linearen
Interpolation und berticksichtigt namentlich jene Stationen, deren Druckangaben
als besonders verldlich 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 (nimlich iiber die
vertikale Temperaturverteilung) stiitzt. Uberdies miissen alle Angaben, die eine
kontinuierliche Kriimmung der Isobaren zu bedingen scheinen, kritisch angesehen
werden. An den Fronten und orographischen Hindernissen kann sich nimlich der
Isobarenverlauf ganz unvermittelt &ndern (,,Knick* der Isobaren).

Aus der Definition der Isobaren als Linien gleichen Drucks folgt, daB zwei
Isobaren verschiedenen Wertes einander nicht in einem Punkte schneiden kénnen;
es wiirde dies bedeuten, daB der Druck an diesem Punkte zwei verschiedene Werte
hat. Dagegen kénnen zwei Isobaren gleichen Wertes einander in den sog. Sattel-
punkten des Feldes (sieche unten) schneiden.

Die Gesamtheit der Isobaren auf der synoptischen Karte stellt das barische Feld
an der Erdoberfliche (genauer: im Meeresniveau) dar und wird hiufig ,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 der Erdoberfliche entspricht einem Horizontalschnitt durch ein
dreidimensionales Feld, ndmlich durch das rdumliche. Druckfeld der Atmosphére.
Jede Isobare ist die Schnittlinie einer durch den Luftraum verlaufenden isobaren
Fliché mit dem Erdboden.

Bei volligem Ruhezustand der Atmosphére wiirden die isobaren Flichen horizon-
tal verlaufen und mit Niveauflichen zusammenfallen; keine von ihnen wiirde den
Erdboden schneiden. Da die Atmosphére in stindiger Bewegung ist, sind die iso-
baren Flichen stets gegen den Erdboden geneigt; die isobaren Flichen der unteren
Luftschicht werden vom Erdboden geschnitten und erst dadurch entsteht das
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Isobarenbild auf der Karte. Ein analoges Bild erhilt man allerdings auch fiir jedes
andere Niveau der Atmosphére, in welches man einen Horizontalschnitt durch das
rdumliche barische Feld legt; in jedem Niveau wird der Luftdruck in horizontaler
Richtung Unterschiede aufweisen.

Die Neigung der isobaren Flichen gegen den Erdboden ist ganz geringfiigig; sie
kann nur in Winkelsekunden ausgedriickt werden. Dies Wird verstindlich, wenn
man bedenkt, dal ein Druckunterschied von 5 mb auf 100 km horizontaler Ent-

Abb. 8. Lineare Interpolation beim Ausziehen von Isobaren.

fernung bereits sehr betrdchtlich ist und nur selten zur Beobachtung kommt,
wahrend sich der Druck in vertikaler Richtung bei einem Aufsteigen um bloff 100 m
meist um mehr als 12 mb &ndert.

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 grofer der Gradient im gegebenen
barischen Feld.

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

den Ausdruck — Z—ﬁ definiert, d. h. durch die Druckabnahme auf die Entfernungs-
einheit (Lingeneinheit) normal zur Isobare. In der Praxis 148t sich die Grofe des
Gradienten in irgendeinem Punkte nur durch die Druckabnahme auf eine viel

1 Im folgenden wird der horizontale barische Gradient kurz barischer Gradient oder
bloB Gradient genannt werden.
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grofere Entfernung annéhernd bestimmen und ist dann durch den Ausdruck
——j—z gegeben. Als Einheit dieser Entfernung pflegt man vereinbarungsgemif

die Linge eines Lingengrads am Aquator zu nehmen, d.i. 111 km.! Unter der
Voraussetzung, dal 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 stirksten Druckgefilles von einer
Isobare zur anderen identisch mit der Richtung des gemeinsamen Halbmessers. Sind
schlieBlich die Isobaren, wie in Wirklichkeit immer, unregelmiBige Kurven
(Abb. 9¢), 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 angendhert den miftleren Gradienten in irgendeinem Bezirk des
barischen Feldes auf der Karte ermitteln, so muBl man zunichst einfach die Ent-
fernung zwischen zwei aufeinanderfolgenden Isobaren entlang einer Geraden ab-
nehmen, die womdéglich 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 ———j‘g in dem betreffen-
den Bereiche des barischen Feldes gleich sein — 5—1% = — 3,1 mb pro dquatorialen

Langengrad.

Mittlere Gradienten von der Grofenordnung 5—7 mb pro dquatorialen Lingen-
grad sind als sehr betrichtlich anzusehen und kommen auf den synoptischen Karten
der geméBigten Breiten selten vor. In einzelnen Fillen wurden in den gemiBigten
Breiten auf kleine Entfernung schon Druckunterschiede bis zu 9,2 mb auf 32,2 km
beobachtet; umgerechnet auf den dquatorialen Langengrad ergibt dies einen aufer-
ordentlich grofen Gradienten. Es handelt sich dabei aber nur um Ausnahmsfille
von lokal ganz beschrinktem AusmaB.

¢) Grundformen der Isobaren.

Wie bereits erwihnt, schlieBen die Isobaren auf der synoptischen Karte ent-
weder Gebiete tieferen Drucks (Depressionen) ein, oder aber Gebiete, in denen der
Druck hoker ist als in der Umgebung. In den Depressionen nimmt der Luftdruck
vom Rand gegen das Innere ab, in den Gebieten héheren Drucks dagegen zu.

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

! Neuere Bestrebungen zielen auch dahin, fiir die Angaben des Druckgradienten
als Einheit eine Entfernung von 100 km einzufithren (vgl. 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, T,).t
Manchmal stellt die Zyklone ein ungeheures System zahlreicher konzentrischer
Isobaren vor, in dessen Inneren der Druck bis auf 950 mb und darunter (in einzelnen
Fillen sogar unter 930 mb) sinken kann, manchmal besteht sie aber nur aus einer
einzigen geschlossenen Isobare (z. B. 1010 mb). Gelegentlich verridt sie sich nur
durch eine Ausbuchtung einer oder mehrerer Isobaren am Rande einer anderen,
tieferen und umfangreickeren Zyklone (7’3 in Abb. 11).2 Solche Randzyklonen
werden auch ,,sekundére genannt, was nur bedingungsweise richtig ist, da sie
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Abb. 10. Gruypdformen der Isobaren. (Nach ABERCROMBY 1887.)

oft gar keinen entwicklungsméaBigen Zusammenhang mit der Hauptzyklone haben
und auBlerdem nach deren Ausfiillung sich durch Vertiefung und Ausdehnung
selbst zur Hauptzyklone umbilden kénnen.

Spiéter (im sechsten Kapitel) wird gezeigt werden, dafl mit dem Begriff Zyklone
nicht nur das beschriebene barische Feld, sondern auch gewisse dyrnamische Vor-
ginge in der Troposphire (Wellen- und Wirbelbewegungen der Luftmassen) ver-
kniipft sind. Erst dann wird eine schirfere und genauere Definition und Einteilung
der Zyklonen (Wellen-, junge, okkludierte, Zentralzyklone) méglich sein, die sich
nicht nur auf die Isobarenformen, sondern auf struktur-genetische Merkmale stiitzt.
Dort soll auch das Wesen der sog. sekunddren Zyklonen erliutert werden.

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

! Die Bezeichnung ,,Minimum* (und analog ,,Maximum®, siche 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) kénnen
die Isobaren iiber weite Gebiete hinweg aber auch ohne wesentliche Kriitmmung ver-
laufen, wie z. B. zwischen den Linien m—m und n —mn in Abb. 11. 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 tritt'! (wie z. B. in Abb. 11 lings der Linien c—d, g—*). Oder sie
hat als Furche im weiteren Sinne des Wortes tatsichlich die Form eines Streifens
tieferen Drucks zwischen zwei Gebieten héheren Drucks, ohne Zungenform der
Isobaren (wie z. B. in Abb. 11 lings der Linien a—b und I—1). Wie wir sehen werden,
verliuft 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.
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Abb. 11. Formen des barischen Reliefs.

Die Grundform der Gebiete hoheren Drucks ist die Antizyklone mit geschlossenen
konzentrischen Isobaren und dem héochsten Druck (Maximum) im Zentrum (H,,
H,, H; in Abb. 11). In den Nebenformen der Gebiete héheren Drucks finden sich
zahlreiche Analogien mit jenen der beschriebenen zyklonalen Gebiete. So ent-
spricht der Furche beim hoheren Druck der Riicken, der Zunge entspricht der
Keil hoheren Drucks (f—g). Der sekundiren Zyklone &hnlich ist der Ausldufer
hohen Drucks (rechts aufwirts von der Linie +—% in Abb. 11), von dem sich
gelegentlich ein selbstéindiges antizyklonales Zentrum (H,) abtrennt, welches sich
iiber die Intensitdt der urspriinglichen Antizyklone hinaus verstirken kann.

Zum Unterschiede von der Achse der Furche pflegt die Achse des Riickeny
allerdings nie mit einer Front zusammenzufallen. Doch kommt es ofters vor, daf
der Riicken sowie auch der Ausldufer hohen Drucks einer anderen Luftmasse an-

1 Ist diese Ausbuchtung besonders gut entwickelt, so dafl die Isobaren 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). -

Schlief8lich sei noch ein Isobarengebilde erwihnt, das sich im Gebiete zwischen
zwei kreuzweise angeordneten Paaren von Zyklonen und Antizyklonen ausbilden
kann, der sog. Sattel (Abb. 11 in der Nihe von 8). Die Isobaren erinnern hier an
zwei Hyperbelscharen. Der Punkt S heifit Sattelpunkt.

In den néchsten Abschnitten wird gezeigt werden, daf} alle erwidhnten barischen
Systeme — Zyklone, Antizyklone, Furche, Riicken, Sattel — mit Feldern von
Luftbewegungen ganz bestimmten Charakters verbunden sind.

In allen Fillen 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
allgemeinen geringer und somit die Entfernungen zwischen den Isobaren grofBer
sind als in den Niederdruckgebieten.

Es ist klar, dal in der Zyklone und in der Antizyklone die isobaren Flichen
einen grundsétzlich 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 ab. Daher haben die isobaren
Flichen in der Zyklone die Form von Einsenkungen, in der Antizyklone dagegen
von Aufwélbungen (siehe Vertikalschnitte in Abb. 12). In der Furche haben sie
die Form von geneigten oder von wagrechten Trégen, deren Boden der Furchen-
achse entlang verlaufend zu denken ist.
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Abb. 12. Isobare Flichen in der Zyklone und Antizyklone im Vertikalschnitt.

Es ist zu beachten, dafl in Abb. 12 der vertikale MaBstab stark iiberhalten ist
und die isobaren Flichen die Erdoberfliche in Wirklichkeit unter Winkeln schneiden,
die nach Sekunden gemessen werden. Ferner ist zu beriicksichtigen, da 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 fiir die Antizyklonen.

d) Isobarenkarten fiir hohere Niveaus. Absolute und relative Topographie
isobarer Flichen. Die ,,Hohenwetterkarte«.

Stehen aerologische Beobachtungen zur Verfiigung (einschlieSlich der Beob-
achtungen von Bergstationen), so kann man analog der Isobarenkarte fiir das
Meeresniveau auch Isobarenkarten fiir die héheren Niveaus, z. B. fiir Héhen von
1000, 2000, 3000 ... m oder dyn. m konstruieren. V.BJERKNEs hat jedoch ge-
zeigt, daB es einfacher und zweckméiBiger ist, fir die hoheren Niveaus Karten
der Topographie der Isobarenflichen zu entwerfen. Angenommen, die Topographie
einer Isobarenfliche p, z. B. 500 mb, sei festzulegen. Die Fliche wird iiber ver-
schiedenen Punkten der Erdoberfliche in verschiedenen geodynamischen Hoéhen
liegen, in Abhingigkeit vom Druck am Boden und von der Temperatur und Feuchtig-
keit der dazwischenliegenden Luftschicht. Diese Héhe H in dynamischen Metern
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wird dann in Anbetracht der statischen Grundgleichung — der GI. (6) des Ab-
schnitts 14 — durch

H=_L'§ﬂ>j "

ausgedriickt.
Beriicksichtigt man die Zustandsgleichung der Gase, so erhilt diese Gleichung
die folgende Gestalt:

»
_ %851 » @

Unter dem Integralzeichen steht h1er nicht R, sondern R’, die Gaskonstante
fiir feuchte Luft, welclte durch

R’ = R (1 + 0,606 q)
ausgedriickt wird, wo ¢ die spezifische Feuchtigkeit, d. i. das Verhiltnis der Wasser-
dampfmasse zur Masse der feuchten Luft pro Volumeneinheit ist (¢ = 0,622%,

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

y4
R {T(1+0,606q)dp
no— i z0to: o

P
oder, wenn man 7' (1 + 0,606 g) durch 7', ausdriickt und diese Funktion virtuelle
Temperatur nennt:

D
2= — 5\ T gy @

2,

Diese Gleichung erméglicht 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 (fir den Sittigungszustand) und die Entfernungen zwischen den Haupt-
isobarenfléchen bei gegebener mittlerer virtueller Temperatur der Schicht auf-
zufinden! (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
RozirzscH, ,,Ausfiihrliche barometrische Reduktions- und Héhentafeln, Leipzig,
1939).

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

! Falls man die Berechnungen nach den BJErkNEsschen Tabellen benutzt, so kann
man auch Vertikalschnitte der Solenoide konstruieren, welche durch die 1sobaren und
isosteren Hauptflichen gebildet werden.
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Die derart auf Grund der Gl. (4) fiir die vorgegebene Isobarenfliche iiber ver-
schiedenen Punkten ermittelten Werte von H trigt man nun in eine Karte ein
und erhdlt durch Ausziehen der Isolinien Isohypsen der Isobarenfliche, welche
den Isohypsen auf geographischen Karten gleichen (mit dem Unterschied, daf die
Hohen nunmehr nicht in geometrischen, sondern in geodynamischen Metern aus-
gedriickt sind). Eine solche Karte heift dann Karte der absoluten Topographie
der betreffenden Isobarenfliche. Mit Hilfe der BserrNESschen Tabellen k6énnen
solche Karten fiir alle Hauptisobarenflichen, z. B. fir je 100 mb konstruiert werden.
In der modernen Wetterdienstpraxis beschrinkt man sich jedoch meist auf die
500-mb-Fliche, welche derzeit anndhernd in Gipfelhdhe der aerologischen Flug-
zeugaufstiege (5—>51/, km) liegt. Als Erginzung zeichnet man Karten der relativen
Topographie dieser Fliche, d. h. der geodynamischen Hohen der 500-mb-Fliche
iiber der 1000-mb-Fliche. Diese letztere Karte gibt die mittlere Verteilung der
Dichte oder genauer des spezifischen Volumens der Luft in der Schicht zwischen
den beiden Flichen wieder. Integriert man die Gl. (6) des Abschnitts 14 in den
Grenzen von p, bis p, = p; + 1, so erhilt man in der Tat

Dy — D, =— 1_ — U,
Om
wo 9,, und v,, die mittleren Werte der Dichte und des spezifischen Volumens in
der betreffenden Schicht bedeuten. Das REFspDavLsche Aerogramm' gestattet es,
die in der relativen Topographie zum Ausdruck kommenden Geopotentialdifferenzen
zwischen zwei Isobarenflichen auf elegante und fiir die Praxis hinreichend genaue
Weise durch das einfache Anlegen eines MaBstabes zu ermitteln (vgl. Abschnitt 34).
Ubrigens 148t auch das Emagramm solche Abmessungen zu, wie KIEFER 1936
und ArRARAWA 1937 (3) gezeigt haben.

Fir die genauere Kenntnis der Luftmassenverteilung in der Troposphére ist
es erwiinscht, Karten der relativen Topographie der 500-mb-Fliche iiber der 800-mb-
Fliche und der 800-mb-Fliche iiber der 1000-mb-Fliche zu entwerfen; im Winter
empfiehlt es sich, solche Karten fiir die Schichten 900 mb iiber 1000 mb, 700 mb
iiber 900 mb, 500 mb iiber 700 mb zu zeichnen. Als Einheit der relativen Héhe
eignet sich fiir diesen Zweck am besten das dynamische Dekameter.

In den beiden ,,Hohenwetterkartent‘, welche die Deutsche Seewarte in Hamburg
tédglich in threm Wetterbericht ausgibt, sind die Isohypsen im Intervall von 4 Deka-
meter gezogen. Diese beiden Karten, welche sich auf die Morgenbeobachtungen
stiitzen, nimlich die Karte der relativen Topographie der 500-mb-Fliche tber
der 1000-mb-Fliche und die Karte der absoluten Topographie der 500-mb-Fliche,
werden mit Hilfe eines Naherungsverfahrens entworfen. Die als Grundlage fiir
die letztere Karte notige Hohe der 1000-mb-Fliche ergibt sich ndmlich mit geringen
Fehlern direkt aus der Druckverteilung am Boden, wenn man die ungefihre Be-
ziehung 5 mb = 4 dyn. Dekameter gelten liBt: Die Isopotentiale 0 fillt dann
natiirlich mit der Isobare 1000 mb zusammen und die Isobare 1005 thb 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-
iber der 1000-mb-Fliche wird gleichfalls auf vereinfachtem Wege gewonnen,
nimlich als Funktion der mittleren virtuellen Temperatur der ganzen Schicht vom
Boden bis zur Héhe der 500-mb-Fliche. Hierbei besteht die einfache Beziehung,
daB einer Erhéhung der Mitteltemperatur um 1° eine Vergréferung der relativen
Topographie 500 iiber 1000 mb um 2 Dekameter entspricht. Wenn man dann die
absolute Topographie der 1000-mb-Fliche und die relative Topographie der 500-mb-
iiber der 1000-mb-Fliche, die also beide in Isolinien mit 4 Dekameter Intervall
vorliegen, graphisch addiert, so erhilt man die absolute Topographie der 500-mb-
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Fliche. Stimmt der Verlauf der absoluten Isopotentialen in den Randgebieten
nicht ganz mit den vorliegenden und gleichfalls eingetragenen Wolken- und Hohen-
windmessungen in 4000—6000 m Hohe iiberein, so kann man ihn entsprechend
korrigieren aus der Annahme heraus, dafl dann offenbar die mittlere Temperatur-
verteilung nicht hinreichend genau extrapoliert war.

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

Es ist verstdndlich, daB dort, wo die Isobarenflichen die geringste Hohe 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-Fliche kann man leicht die Geschwindigkeit der Luftstrémungen
(des Gradientwindes, siehe Abschnitt 19) in einer Hohe von rund 5 km bestimmen
(hierzu sind von H. Berc 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 repridsentiert eine
Kraft, deren auf die Masseneinheit der Luft wirkende GroBe im Sinne der Ausfiih-
rungen des Abschnittes 14 gegeben ist durch den Ausdruck

1 op

o on’

WO ——Z% 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 111 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 cm/sek2.

Die der Luft durch den Gradienten erteilte Beschleunigung ist normal auf die
Isobare gerichtet. Trotzdem lehrt uns ein Blick auf die Karte, dafl die Luftbewegung
aus dieser Richtung betrichtlich (durchschnittlich um 45—80°) abgelenkt ist,
und zwar auf der Nordhalbkugel nach rechts, auf der Siidhalbkugel nach links.
Uber dem Meere und in der freien Atmosphire (von einer Héhe von einigen hundert
Metern iiber dem Erdboden angefangen) stromt die Luft nahezu den Isobaren parallel,
schlieBt also mit dem Gradienten annihernd einen Winkel von 90° ein. Ja, es,
kommt ohne Zweifel in der freien Atmosphire gelegentlich vor, daB dieser Winkel
anscheinend iiber 90° wichst. 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 hdheren Druck annehmen miissen. In der boden-
nahen Luftschicht erfolgt indessen die Luftversetzung fast immer vom héheren zum
tieferen Druck, wenngleich, wie bemerkt, durchaus nicht in der Richtung des
Gradienten.

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

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 4
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Deutschland und 30 Jahre spéiter unabhingig davon von Buys-BaLroT in Holland
gefunden. In der Sprache der Synoptik 148t sich das Gesetz vorn Buys-BaLroT
folgendermaflen ausdriicken: An der Erdoberfliche weht der Wind vom hohen
zum tiefen Druck auf der Nordhalbkugel so, dafl er den hoheren Druck zur Rechten
und den tieferen zur Linken 1468t und dabei die Isobaren unter einem bestimmten
Winkel (etwa 30°) schneidet. Mit anderen Worten: Der Wind weht an der Erdober-
fliche so, daf er vom Gradienten nach rechis um einen durchschnittlichen Winkel
von 60° abweicht (Abb. 13). Auf der Siidhalbkugel erfolgt die Ablenkung nach
links von der Gradientrichtung.
© 950 995 1000 1000 05 Das Buys-Barrotrsche Gesetz, das
995 020 sich auf die Windverhédltnisse an der
Erdoberfliche bezieht, kann dahin er-
> 5 génzt werden, dal der Wind in der
7 freien Atmosphdre, beginnend von einer

Héhe wvon eimigen hundert Metern iber
000 1015 dem Boden, den Isobaren entlang weht
$30 995 000 b c oder nur #uBerst wenig von ihrer

° . : . Richtung nach der einen oder anderen
e e 8 ) e ioiser, ymiosalor e Seite abweicht. Der Tiefdruck bleibt

antizyklonaler Isobaren. dabei auf der Nordhalbkugel links,
auf der Siidhalbkugel rechts.

Man hat folgende mittlere Ablenkungen der Windrichtung von der Gradient-
richtung festgestellt: Mitteleuropéisches Binnenland 44°; von der Kiiste entferntere
Stationen Westeuropas (London, Paris, Briissel) 61°; westeuropdische 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 allem durch die Reibung
bedingt, welche auf die Luftstromung einwirkt.

ap

995 dn 1020-

b) Abweichungen vom mittleren Ablenkungswinkel.

Von diesen mittleren Ablenkungswinkeln kommen im Einzelfall Abweichungen
vor, itber dem Festlande hiufiger, und zwar namentlich bei schwécherem Winde,
tiber dem Meere wegen Einférmigkeit seiner Oberfliche seltener und in geringerer
Abhingigkeit von der Windstidrke. Ferner ist der Ablenkungswinkel in stabilen
Luftmassen (siehe viertes Kapitel) kleiner als in labilen, was in Abschnitt 22 seine
Erklirung finden wird. SchlieBlich wird noch gezeigt werden, daf beschleunigt
bewegte Luft einen kleineren Ablenkungswinkel hat, verzogert stromende dagegen
einen groferen.

Beim Vergleich der Windrichtungen mit der Gradientrichtung bzw. mit dem
Isobarenverlauf auf der synoptischen Karte sind noch folgende stérende Umsténde
zu beriicksichtigen: Zunichst beziehen sich die Isobaren auf das Meeresniveau,
die Windrichtungen der einzelnen Stationen dagegen auf die tatsichlichen Stromungs-
verhéltnisse in Stationshéhe, d. h. in einem anderen Niveau. Ferner sind die Wind-
beobachtungen an der Erdoberfliche zahlreichen ¢rtlichen Einfliissen unterworfen
(Struktur der Umgebung, Aufstellung der Windfahne usw.), wihrend der Luft-
druck von solchen Einfliissen weniger abhéngt. Schlieflich geben die Isobaren
bei der gegenwirtigen Dichte des Netzes nur die allgemeine Luftdruckverteilung
wieder und lassen verschiedene lokale Detailstérungen des barischen Feldes, auf
welche die Windrichtung und -stirke reagiert, unberticksichtigt. Man denke an
die Gewitterboen, an orographische Einfliisse auf die Luftstrémung, an die Tages-
schwankung des Luftdruckes an den Kiisten, welche den Land- und Seewind be-
dingt usw.
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Dies sind alles Umsténde, welche auf der Karte Abweichungen der Wind-
richtung von den obengenannten Durchschnittswerten des Ablenkungswinkels
bedingen koénnen.
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A

Abb. 14, Verschiedenes barisches Relief unter Beriicksichtigung der Windrichtung bei sonst identischen Luftdruck-
meldungen.

Nichtsdestoweniger muf3 beim Ausziehen der Isobaren das Verhiltnis zwischen
Windrichtung und Isobarenverlauf (bzw. Richtung des Gradienten) beriicksichtigt
werden. Es kénnen Fille vorkommen, namentlich bei geringer Dichte des Stations-
netzes (Nachtbeobachtungen!), wo der richtige Isobarenverlauf nur unter Beriick-
sichtigung der Regel festgelegt werden kann, daB der Wind gegen die Richtung
des Gradienten stets nach rechés abgelenkt ist. Abb. 14 zeigt nach A. I. ASKNASIJ,
daB bei gleichen Druckangaben der Stationen, aber ungleichen Windverhéltnissen
vollkommen verschiedene barische Reliefs vorliegen koénnen.

18. Die ablenkende Kraft der Erdrotation.
a) Wirkungsrichtung der CorIoLiS-Beschleunigung.

Die Ablenkung der Windrichtung von der Richtung des Gradienten findet
ihre Erklirung darin, daB auller der Gradientkraft noch andere Faktoren auf
die Luftbewegung einwirken. Die wichtigsten sind die Hrdrotation und die
Reibung. Ein dritter Faktor, der sich bei der Luftbewegung auf gekriimmter Bahn
einstellt, die Zentrifugalkraft, ist in den auBertropischen Breiten nicht erheblich
und hat infolgedessen auch nur geringere Bedeutung. Im folgenden soll der Einflufi
der Erdrotation auf die Luftbewegung erldutert werden.

Wenn sich ein Korper in einem Koordinatensystem bewegt, das selbst eine
Drehbewegung gegen die festen Achsen des Weltraums ausfithrt, so erhilt er eine
Zusatzbeschleunigung in bezug auf das gegebene Koordinatensystem, die sog.
Rotationsbeschleunigung oder CorioLis-Beschleunigung; man pflegt zu sagen, daB
er unter EinfluB der Corioris-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 zusétzliche Corroris-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 soll lediglich ihre Entstehungs- und
Wirkungsweise anschaulich gemacht werden.

4%
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Die Erde dreht sich um ihre Achse von Westen nach Osten mit einer Winkel-
geschwindigkeit o = 7,29-10-3 sek~! (oder im Winkelmafl 0° 0’ 15" pro Sekunde).
Diese Geschwindigkeit soll durch einen Vektor dargestellt werden, welcher der

Abb. 15. Drehung_ einer Horizontalebene
am Pol und am Aquator unter dem Ein-
fluB der Erdrotation.

Erdachse entlang gerichtet ist, und zwar so,
dall die Rotation, vom Ende des Vektors —
also von oben — aus gesehen, gegen den Uhr-
zeigersinn erfolgt. Im Lauf der téglichen Um-
drehung der Erde wird sich jedes Stiick der Erd-
oberfliche (jede Horizontalebene) um eine zur
Rotationsachse der Erde parallele Achse drehen.
Diese Achse wird am Pol (sieche Abb. 15) iiber-
haupt mit der Rotationsachse der Erde identisch
sein und also senkrecht auf der Horizontalebene
stehen. Am Aquator wird sie in die Fliche selbst
fallen. Die Drehgeschwindigkeit wird in beiden
Fillen gleich @ sein. Auch an einem beliebigen
zwischen Aquator und Pol gelegenen Punkte von
der geographischen Breite ¢ wird sich die Fliche
mit einer Geschwindigkeit w um eine Achse
drehen, die aber zur Fliche schrig steht und mit
ihr den Winkel ¢ einschlieBt (siche Abb. 16).
Wir konnen dann die Drehgeschwindigkeit in
zwei aufeinander senkrecht stehende Kompo-
nenten zerlegen. Die eine, w cosg, gilt fir die
Drehung der Fliche um eine Horizontalachse,

die identisch ist mit der Tangente zum Meridian, die andere, w sin¢, gibt die
Geschwindigkeit, mit der sich die Fliche um eine zu ihr senkrechte Achse dreht.
Uns wird im folgenden nur diese Drehung der Flache mit der Geschwindigkeit

R4 Y W

Abb. 16. Drehung einer Horizontalebene in mitt-
leren Breiten unter dem EinfluB8 der Erdrotation.

wsing um die Vertikalachse interessieren.
Sie erfolgt auf der Nordhalbkugel gegen die
Uhrzeigerbewegung, auf der Siidhalbkugel
mit ihr. Am Aquator ist diese Geschwin-
digkeit gleich Null; sie wachst mit der geo-
graphischen Breite und erreicht am Pol den
Wert . Das will besagen, dafl im Lauf eines
Tages die Horizontalebene lediglich am Pol
eine volle Umdrehung um die Vertikalachse
macht, in den iibrigen Breiten dagegen nur einen
Teil dieser Umdrehung, der um so kleiner wird,
je mehr man sich dem Aquator nihert.
Falls wir nun einem Koérper in einem auf
der Breite ¢ gelegenen Punkte der Erdober-
fliche in irgendeiner Richtung, d. h. unter
einem bestimmten Winkel zum Meridian, in
einer horizontalen Ebene eine Bewegung er-
teilen, so wird er diese urspriingliche Be-
wegungsrichtung in bezug auf den Weltraum
beibehalten. Unterdessen wird sich nach dem
Gesagten die Horizontalebene um ihre Verti-

kalachse weiterdrehen, d.h. es wird sich die Erdoberfliche selbst mit ihrem Meridian-
netz unter dem bewegten Korper von rechts nach links (auf der Nordhalbkugel)
mit einer Winkelgeschwindigkeit von w sing hinwegdrehen.
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In bezug auf den Meridian, d. h. die Erdoberfliche, wird also der Koérper aus
seiner urspriinglichen Bewegungsrichtung nach rechts abweichen. Er wird, mit
anderen Worten, in bezug auf die Erdoberfliche eine scheinbare Beschleunigung
erfahren, die stets senkrecht auf seine Bewegung gerichtet ist, und zwar auf der
Nordhalbkugel nach rechis, auf der Siidhalbkugel 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 Richtungsinderung hervor.

b) GroBe der CorioLIis-Beschleunigung.

Die GroBe dieser Beschleunigung laBt sich folgendermaflen am einfachsten
berechnen: Es sei angenommen, der in Bewegung befindliche Korper passiere in
einem bestimmten Augenblick den Punkt P der Horizontalfliche (Abb. 17); diese
Fliche dreht sich um den Punkt P mit einer Winkelgeschwindigkeit w sin ¢. Ferner
moge der Korper im Punkte P die gleichférmige Bahn-
geschwindigkeit ¥V haben. Wiirde die Fldche sich nicht
drehen, so wiirde der Kérper in der Zeit d¢ zum Punkte A ge-
langen, der von P die Entfernung V d¢ hat. Anstatt dessen
gelangt er, da sich die Horizontalebene unter ihm hinweg-
dreht, zum Punkte 4’ (der nach Ablauf von d¢ jene Lage
einnimmt, in der urspriinglich der Punkt 4 war). Die
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 fir den Weg
bei gleichméfBig beschleunigter Bewegung ableiten:

_ eas

g=29%, 1)
- Abb. 17. Zur Berechnung
wo S = AA’. Anderseits ist der scheinbare Weg S des der ablenkenden Kraft der
Korpers gleich seiner Lineargeschwindigkeit multipliziert Brdrotation.
mit der Zeit ‘dt, wobei die Lineargeschwindigkeit ihrerseits gleich ist dem Pro-
dukte von Winkelgeschwindigkeit w sin ¢ und Radiusvektor V d¢. Also
S =wsing Vd& (2)
Aus Gl. (1) und (2) ergibt sich fiir die Beschleunigung
a=2wsing ¥V
und fiir die entsprechende, auf die Korpermasse m einwirkende Kraft
A=2mowsing V.
Ist unser Korper ein Luftteilchen von der Masse eins, so ist
A=2wsingV, 3)
wo V die Windgeschwindigkeit bedeutet.

Die Beschleunigung der ablenkenden Kraft der Erdrotation ist allgemein sehr
gering. Sie wichst laut Gl. (3) mit der Windgeschwindigkeit und mit der geographi-
schen Breite. Bei ¥ = 20 m/sek betrigt die Beschleunigung in der Breite 10°
0,05 cm/sek?, am Pol 0,29 cm/sek?. Sie ist allerdings von derselben GréBenordnung
wie die der Luft vom barischen Gradienten erteilte Beschleunigung (sieche Ab-
schnitt 17). ‘

Alle obigen Erwigungen waren der Einfachheit halber auf einen Kérper (in
unserem Fall die Luft) beschrinkt, der sich nur unter EinfluB der Trégheit fort-
bewegt. Die ablenkende Wirkung der Erddrehung wird sich in der gleichen Weise
auch bei Anwesenheit anderer Krifte (und unabhéingig von ihnen) geltend machen.
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19. Der Gradientwind I.
Theorie des Gradientwindes bei geradliniger stationirer Luftbewegung.

Es soll nunmehr die Luftbewegung lediglich unter dem EinfluB der Gradient-
kraft @ und der ablenkenden Kraft der Erdrotation 4 behandelt werden. Die Wirkung
der Zentrifugalkraft und der Reibung soll zunichst vernachldssigt werden, da sie
in der freien Atmosphire gegen A und @ stark zuriicktritt.! Ferner wollen wir uns
auf die vereinfachte Voraussetzung einer geradlinigen stationdren Bewegung, also
einer der Richtung und Geschwindigkeit nach unveridnderlichen Bewegung, be-
schrinken. Von ihr weichen die tatsichlichen Bewegungen in der freien Atmo-
sphére nur wenig ab.
av
dt
fiillt sein, wenn die in dem gegebenen Punkte der Atmosphére angreifenden Kréfte &
und A miteinander im Gleichgewichte stehen. Sie miissen also die gleiche Gréfle
haben und unter einem Winkel von 180° voneinander weggerichtet sein:

—;——g%=2wsin(pV. (1)

Laut Abschnitt 18 wird der Windvektor von der Richtung der ablenkenden
Kraft unter einem Winkel von 90° nach links (auf der Siidhalbkugel nach rechts)
abzweigen. Da jedoch der Winkel zwischen den Richtungen der ablenkenden Kraft
und des Gradienten nach dem Obigen 180° betrigt, wird die Windrichtung von

der Gradientrichtung um 90° nach rechts abzweigen,
990 1000 1010 1020 1030 . h. gerade in die Richtung der Isobaren (sieche Abb. 18)
fallen. Wir finden also: Bei stationdrer, geradliniger
~ Luftbewegung unter EinfluBl der Gradientkraft auf der
rotierenden Erde (also bei Anwesenheit der Krifte G
4 und 4) muB der Wind den Isobaren parallel wehen, wobei
6 4 der tiefe Druck links bleibt.

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

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

1 o
V—2wgsin—<}7 an’ (2)
9% 1000 100 1020 1030 Bei dfarselben LI}fﬁdiOh?e o und in ein und ders.elb.en
o . geographischen Breite ¢ wird also die Windgeschwindig-

Abb. 18. Stationiire, geradlinige . . . .
Luftbewegung unter Binflug der  Keit unter den erwiéhnten Bedingungen dem barischen
Kriifte ¢ und 4. Gradienten proportional sein: je grofer der Gradient,

um so stiarker derr Wind.

Setzt man in Gl (2) den Wert fiir die Luftdichte unter dem Normaldruck
1013,3 mb und bei einer Temperatur von 0° ein und nimmt statt des tatsichlichen
Gradienten —Z—% den mittleren Gradienten j% in Millibaren auf 111 km Ent-
fernung, so erhilt man

4,78 4dp

= sing Hm/sek. (3)
Es soll nunmehr jede Luftbewegung, welche stationdr und den (geradlinigen

oder gekriimmten) Isobaren entlang gerichtet ist, Qradientwind genannt werden.

Gl. (3) gibt dann offenbar die Geschwindigkeit des Gradientwindes fiir den Fall

geradliniger Isobaren, des sog. geostrophischen Windes, wieder. Fiir verschiedene

Breiten folgen aus ihr die folgenden Zablen fiir die Gradientwindgeschwindigkeit:

! Nur in den tropischen Zyklonen kann die Zentrifugalkraft in ihrer Wirkung die
ablenkende Kraft der Erdrotation iibertreffen, siehe Abschnitt 20.
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@ = 10° 20° 30° 40° 50° 60° 70° 80° 90°

V=274 140 95 74 62 56 51 4,9 4,8m/sek fir %—z— = 1 mb.
Hierbei ist, wie erwdhnt, ¥ in m/sek und j—i in Millibaren pro Aquatorgrad

(111 km) zu verstehen. Haben wir z. B. in der geographischen Breite von 50°
einen Gradienten von 3 mb auf 111 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 gréBer ist, je geringer ¢ ist. Mit anderen Worten, bei gleichem
Gradienten (gleicher Isobarenentfernung) muf der Gradientwind unter niedrigeren
Breitengraden stérker sein als unter héheren. Umgekehrt muB bei gleicher Stirke
des Gradientwindes die Isobarenentfernung in niedrigeren Breiten groBer, in héheren
geringer sein. So z. B. mufl 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. Im
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 stationiirer Lufthewegung.

Im Fall stationdrer Bewegung entlang gekriimmter Isobaren miissen in jedem
Punkt der Atmosphire drei Krifte miteinander in Gleichgewicht sein: &, 4 und
die Zentrifugalkraft C, die normal auf die Windrichtung angreift.!

Die allgemeine Mechanik
zeigt bekanntlich, daB die 99 10go 1025 1020
GrofBe der Zentrifugalkraft auf
die Masseneinheit gegeben ist 990

5
1030
V2
durch den Ausdruck C = — \
wo 7 der Kriimmungshalb- P v 4 4

messer der Bewegungsbahn i Tg)
im gegebenen Punkte ist. Je
groBer », d. h. je mehr sich / /
die Bahn der Geraden nihert, 990 1030 v
um so kleiner ist die Kraft C. e \}
995 1025 1020
b

Im Grenzfall, bei geradliniger 1000

Bewegung, ist r unendlich a

groB und C gleich Null. Ferner 4. 10, stationtire Luftbewegung unter Einflus der Kréfte @, 4 und

zeigt die oben angegebene ¢ in der Zyklone und der Antizyklone.

Formel, daf die Zentrifugal-

kraft bei gleichem r dem Quadrat der Bewegungsgeschwindigkeit des Korpers .

(in unserem Fall der Windgeschwindigkeit) proportional ist. o
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: 4 weist auf der Nordhalbkugel stets nach rechts, dagegen C nach

! So wie die ablenkende Kraft der Erdrotation ist auch die Zentrifugalkraft nur
eine Scheinkraft, lediglichy bedingt durch das Trigheitsbestreben des Korpers, seine
urspriingliche Bewegungsrichtung beizubehalten. Die krummlinige Bewegung erfolgt
50, als ob auf den Kérper irgendeine Zusatzkraft wirken wiirde, die eine Abweichung
aus seiner (geradlinigen) Bahn zu verhindern sucht und senkrecht auf die Bewegungs-
bahn nach auswirts gerichtet ist.
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rechts oder nach links, je nach dem Charakter der Bewegung. Es ist klar, da3
C bei zyklonaler Bewegung mit 4 gleichgerichtet ist, bei antizyklonaler Bewegung
aber entgegengesetzte Richtung hat (siche Abb. 19).

Daher mufl im Fall stationdrer Luftbewegung bei zyklonaler Kriimmung der
Isobaren (konkav gegen den tiefen Druck) die Gradientkraft der Summe der Krifte 4
und C das Gleichgewicht halten, dagegen bei antizyklonaler Kriimmung (konkav
gegen den hohen Druck) der Differenz dieser Kriifte. In beiden Fillen wirken jedoch
alle drei Krifte entlang ein und derselben Geraden und es muB, wenn zwischen
ihnen Gleichgewicht herrscht, der Wind bedingungslos entlang der Tangente zur
Isobare gerichtet sein. Die stationire Luftbewegung unter EinfluB der Krifte @,
4 und C erfolgt also stets den Isobaren entlang, so wie es bereits fiir 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 '
. v: 1 op

Bei gegebener Gradientkraft G wird diese Geschwindigkeit nunmehr nicht
nur von der Breite ¢, sondern auch von der GréBe und Richtung (Vorzeichen)
von r abhédngen.

Die gleiche Windgeschwindigkeit wird bei zyklonaler Bewegung von einem
groferen Gradienten hervorgebracht als bei antizyklonaler; im ersten Fall muB
die Gradientkraft der Summe der Krifte 4 und C' das Gleichgewicht halten, im
zweiten Fall nur ihrer Differenz. Daher miissen bei gleichen Geschwindigkeiten
des Gradientwindes die Abstdnde zwischen den zyklonalen Isobaren kleiner sein
als die Abstdnde zwischen geradlinigen, und diese wieder kleiner als die Abstinde
zwischen den antizyklonalen Isobaren. Der Unterschied ist im ganzen gering.
So betrégt z. B. fiir einen Gradientwind von 10,7 m/sek (etwa 6 Beaufort) unter 50°
Breite bei einem Kriimmungsradius 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 betrigt der Abstand 323 km. Bei stdrkerer Isobarenkriimmung
und heftigerem Winde sind diese Unterschiede erheblich gréer. So sind fiir einen
Wind von 18 m/sek (etwa 9 Beaufort) unter 50° Breite bei einem Kriimmungsradius
von 500 km die entsprechenden Isobarenabstinde 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 7 und
méBig groBem V, ist die Zentrifugalkraft gewShnlich um vier- bis fiinfmal kleiner
als die ablenkende Kraft der Erdrotation und kann daher oft vernachlissigt werden.
Dagegen kann die Zentrifugalkraft bei kleinem  und erheblich grofem V in den
tropischen Zyklonen die in diesen Gegenden geringe ablenkende Kraft um ein
Vielfaches (bis 40mal) iibertreffen und das fiir den geradlinigen Gradientwind
errechnete Verhdltnis zwischen Gradient und Windgeschwindigkeit erheblich
modifizieren.

Auf Grund einer Isobarenkarte kann man die Werte des Gradientwindes graphisch
aus den Entfernungen zwischen den Iscbaren bestimmen. Hierzu benutzt man am
besten ein sog. Gradientwindlineal; man mift damit die Entfernung zwischen den
Isobaren und liest unmittelbar den entsprechenden Wert des Gradientwindes fiir
die betreffende geographische Breite ab; auch die Krummung der Isobaren kann
beriicksichtigt werden. Selbstverstandhch gilt die Teilung eines solchen Lineals,
nur fiir einen bestimmten Kartenmaflstab. .
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Eine fiir den Wetterdienst besonders vielseitige und praktische Anordnung
hat das Gradientwindlineal des norwegischen Wetterdienstes (Abb. 20), giiltig fiir
Arbeitskarten vom MaBstab 1:10000000. Es gestattet zundchst, fiir einen
beliebigen Isobarenabstand
im Meeresniveau die sechs-
stiindlicheisobarenparallele
Luftversetzung iiber Rei-
bungshéhe durch den dort
vorhandenen Gradientwind
(ausgedriickt in Beaufort-
Graden) abzulesen. Dies
erleichtert, unter Beriick-
sichtigung der in diesem
Buch noch zu besprechen:

Abb. 20. Gradientwindlineal des norwegischen
Wetterdienstes (nach PETTERSSEN-MAURSTAD).!

den Kriterien, die Vorher- NN TN

sage der Fortbewegung des __\e.%zm__\
Zyklonenzentrums oder ge- A ~ —

wisser Front- und sonstiger a\\ * THE T30 5%
Feldpunkte. Man kann mit 4 N § S 1§ 8O oy ;g »”
diesem Lineal aber auch 0055 A
umgekehrt fiir eine be- (,,'_“q
stimmte, iiber dem Meer o.:_:
(auf Schiffen) beobachtete — RS~ [ = ] - 1 =

Beaufort-Windstirke den
zugehorigen Isobarenabstand ermitteln, also das Luftdruckfeld korrigieren,
wenn die Verteilung der Schiffsbeobachtungen zu schiitter ist; es geschieht dies
unter der Annahme, daBl die Windstirke auf Schiff rund 2/, der Gradientwind-
starke betrdgt.? Eine Hilfsskala ermoglicht schlieBlich, die Versetzung des melden-
den Schiffs wihrend der letzten drei Stunden festzulegen und damit die Luft-
druckénderung, die durch die Schiffsbewegung relativ zum Luftdruckfeld ver-
ursacht ist, anndhernd aus der Tendenzangabe auszuscheiden.

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

! Das hier abgebildete norwegische Gradientwindlineal ist nicht in natirlicher
GroBe, sondern etwas verkleinert wiedergegeben. Das norwegische Gradientwindlineal
ist fir mittlere Breiten (50 bis 70°) konstruiert. Entlang dem linken Rand sind, von
der dicken Basislinie aufwirts, die den einzelnen Beaufort-Graden des Gradientwindes
entsprechenden 5-mb-Isobarenabstéinde aufgetragen. Die Linge des entsprechenden
von zwei benachbarten Horizontallinien eingeschlossenen Streifens gibt fur den be-
treffenden Beaufort-Grad die beschleunigungsfreie Luftversetzung in sechs Stunden fir
geradlinige Luftbahnen. Bei gekriummten Luftbahnen geben die horizontalen Abstdnde
der C-Kurven vom linken Rand den Abzug, jene der AC-Kurve vom rechten Rand
den Zuschlag zu dieser Versetzung fiir den Fall zyklonaler Kriimmungshalbmesser von
800 und 200 km, bzw. eines antizyklonalen Kriimmungshalbmessers von 800 km. Die
Korrektionstabelle rechts enthélt die unter anderen Breiten anzubringenden perzen-
tuellen Zuschldge. Im Streifen unter der dicken Horizontallinie finden sich, vom lin-
ken Rand aus zu messen, die Absténde der 5-mb-Isobaren, welche den auf See beob-
achteten Beaufort-Stérken entsprechen. Die kleine Skala 1 bis 9 gibt die der Schliis-
selziffer fur Schiffsgeschwindigkeit entsprechende Schiffsversetzung in drei Stunden.

2 Uber Land ist ein analoges Verfahren nicht angezeigt, da hier die Beziehung
zwischen Bodenwind und Gradientwind im Einzelfall nicht -eindeutig genug ist (im
groBen Durchschnitt betrégt, wie Abschnitt 21 zeigt, die Bodenwindgeschwindigkeit
tiber Land ungefshr 1/, der Gradientwindgeschwindigkeit). Hier ist aber aueh anderseits
das jeweilige Luftdruckfeld meist hinreichend genau gegeben.



58 Die Luftbewegungen.

Sie ist der Entfernung zwischen den Isohypsen auf der Karte, d. i. der Neigung
der Isobarenflichen proportional. Aus der oben angefithrten Formel fiir den
Gradientwind bei gekriimmten Isobaren hat H. Bera 1934 (2), indem er den Druck
durch das Potential der Schwere [Abschnitt 14, Gl. (6)] ersetzte, die zahlenméBige

Beziehung

—lgng——2cosmtpV—l——

erhalten, wo L()njl_ die Neigung der isobaren Fliche iiber die Entfernung » bedeutet;

H ist in dynam. Metern, » in geometrischen Metern, ¥ in m/sek und r in m ausge-
driickt. Auf Grund dieser Formel hat BErR¢ Nomogramme zur Bestimmung der
Geschwindigkeit des Gradientwindes nach Hoéhenkarten angegeben. Die Richtung
des Gradientwindes ist offenbar mit der Richtung der Isohypsen auf der Karte
identisch.

21. Vergleich mit den tatsichlichen Verhiltnissen.

a) Abweichungen des Windes vom Gradientwind in der Bodenreibungssehicht und
in der freien Atmosphire.

Im folgenden soll gepriift werden, inwieweit sich die bisherigen, unter verein-
fachten Voraussetzungen iiber den Gradientwind gewonnenen Schliisse auf die tat-
sichlichen Luftbewegungen anwenden lassen.

Es wurde gezeigt, dafl bei stationdrer Luftbewegung unter Einflul der Krifte
@, A und C der Wind den Isobaren parallel weht, wobei er den tiefen Druck links
18.8¢.

Dies ist nun in der freien Atmosphdre tatsichlich oberhalb 400—600 m Ent-
fernung von der Erdoberfliche der Fall. Wiren allerdings die Luftbewegungen
wirklich stets ganz stationiir, so wiirden sich die Druckunterschiede in der Atmo-
sphére weder ausglelchen noch verstirken, wenn man von den wenig bedeutenden

,,thermischen** Anderungen infolge einer Advektion anders tempemerter Luft absieht.
Eme Vertiefung und Ausfiillung von Depressionen, sowie eine analoge Verstirkung
und Abschwichung von Antizyklonen, wie wir sie auf den synoptischen Karten be-
obachten, ist daher nur dadurch zu erkliren, dal die tatsichlichen Luftbewegungen
nicht streng stationiren Charakter haben, sondern daB vielmehr einmal die Gradient-
kraft, ein andermal die ablenkende Kraft der Erddrehung das Ubergewmht erlangt
(die Zentrifugalkraft kann in Anbetracht ihrer relativ geringen Stirke in den ge-
méBigten Breiten vernachlissigt werden). Daher weicht der Wind in der freien
Atmosphire meist etwas von der Isobarenrichtung ab, und zwar in der Richtung
auf den tiefen Druck im Fall Uberwiegens der Gradlentkraft in der Gegennchtung
bei Uberwiegen der ablenkenden Kraft.

Indessen zeigen uns Theorie und Erfahrung, daB diese Abweichungen der Wind-
richtung vom Isobarenverlauf in der freien Atmosphdre nur sehr gering sind, da
beide Krifte dem Gleichgewichte zustreben; so hat z. B. eine Vergroferung des
Gradienten eine Verstirkung der Windgeschwindigkeit und diese wieder ein An-
wachsen der ablenkenden Kraft der Erddrehung zur Folge. Die erwéhnten Ab-
weichungen konnen daher nicht einmal durch unsere aerologlschen MeBinstrumente
festgestellt werden. In erster Anniherung kann somit gelten: in der freien Atmosphdre
welt der Wind den Isobaren entlang.

Anders in den wnieren Lufischichlen bis zu einer Hohe von 400—600 m. In
Abschnitt 17 wurde gezeigt, daB hier der Wind erfahrungsgemiaf fast immer die
Isobaren unter einem erheblichen Winkel in der Richtung vom héheren gegen den
tieferen Druck schneidet, wobei er den tisferen Druck links von sich 146t. 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 verstirken, so liegt offenbar ein ,,Absaugen® der Luft vom tieferen gegen den
hoheren Druck in den oberen Luftschichten vor, sobald dort die Bewegung infolge
Uberwiegens der Ablenkungskraft ihren stationiren Charakter verloren hat.

Die eben erwihnte kriftige 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, daBl im einfachsten Fall der Bewegung unter EinfluB der
Krifte ¢ und 4 die Geschwindigkeit des Gradientwindes dem Gradienten pro-
portional ist.

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

wo V in m/sek und —ng— in mb pro 111 km ausgedriickt sind. Fiir den effektiven

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

schnittsverhiltnis:
3,33 dp

sing An’
wenn ¥V und j—z in den obigen Einheiten ausgedriickt sind.

Andere Forscher fanden fiir Westeuropa, daB der tatsichliche 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:

_9g4r
V = 2 ,8 Z n:’,
wahrend der Gradientwind unter dieser Breite gleich ist

4p
V _ Hn

Den aerologischen Beobachtungen in Mitteleuropa zufolge nimmt jedoch die
Windgeschwindigkeit in den unteren Schichten mit der Héhe rasch zu und ist in
einer Héhe von 1000 m im Durchschnitt 2,1- bis 2,2mal gréBer als an der Erd-
oberfliche. So z. B. betrigt in Berlin die mittlere jihrliche Windgeschwindigkeit
am Boden 4,8 m/sek und in der Héhe von 1000 m 10,2 m/sek. Der entsprechende
Gradientwind, berechnet nach den Druckdifferenzen an der Erdoberfliche, betrigt
9,5 m/sek. Somit ist der Wind in einer Héhe von 1000 m in der freien Atmosphire
etwas stirker als der Gradientwind an der Erdoberfliche. Nach Beobachtungen in
Glossop Moor in England erreichte dort die tatsichliche Windgeschwindigkeit be-
reits in einer Hohe von 630 m die Geschwindigkeit des Gradientwindes am Boden.

Wir sehen somit, daB die Luftbewegung in der freien Atmosphire, auch ihrer
Geschwindigkeit nach, dem Gradientwind sehr nahe kommt; in den unteren Schichten
von einigen hundert Metern Hohe ist sie allerdings stark gebremst, was wieder eine
Folge der Reibung ist.
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¢) Gleiche Windgeschwindigkeit bei verschiedener Isobarendichte.

Es war gezeigt worden, daB bei gleichen Gradientwindgeschwindigkeiten
die Abstinde zwischen den Isobaren in niedrigeren Breiten geringer sind als in
héheren. ,

Auch die tatsidchlichen Windverhéiltnisse auf der synoptischen Karte bestétigen
dies. In den tropischen Breiten, in der Zone der Passate, sind die Absténde zwischen
den Isobaren im allgemeinen erheblich gréBer als bei uns, obgleich die Passate
keineswegs schwache, sondern méBige Winde sind. Wenn man aus der Isobaren-
dichte einen richtigen SchluBl auf die Windgeschwindigkeit ziehen will, so mufl man
also die Breitenlage des betreffenden Gebietes mitberiicksichtigen.

Es war ferner gezeigt worden, daB bei gleichen Gradientwindgeschwindigkeiten
die Isobarendichte in der Zyklone gréBer sein muB als in der Antizyklone. Beriick-
sichtigt man, daf die Winde in den Zyklonen im allgemeinen stérker sind als in den
Antizyklonen, so ergibt sich, daB die Dichte der Isobaren in den Zyklonen im all-
gemeinen viel grofler 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 Reibungseinflug.

Es wurde bereits erwihnt, 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 erfihrt also in den bodennichsten Schichten sowohl eine Verlangsamung,
als auch eine kraftige Ablenkung aus ihrem isobarenparallelen Verlauf in der Hohe.!
Ursache beider Erscheinungen ist die Reibung.

Empirische Untersuchungen (HESSELBERG und SVERDRUP, SANDSTROM) haben
gezeigt, daBl 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 Grofe des Vektors der Reibungs-
kraft ist dabei der Windgeschwindigkeit proportional, d.h. sie kann durch das
Produkt kV ausgedriickt werden. In den unteren Schichten ist k iiber dem Festlande
ungefihr zweimal so groB wie iiber dem Meere und dndert sich stark in Abhéngigkeit
von der Beschaffenheit der Unterlage. Die negative Beschleunigung, welche der stro-
menden Luft durch die Reibungskraft erteilt wird, betragt Zehntel oder Hundertstel
von Zentimetern pro Sekunde. Sie besitzt folglich dieselbe Grofenordnung wie die
Gradientkraft und die ablenkende Kraft der Erdrotation. Mit der Hohe nimmt die
Reibungskraft (d. i. der Wert ) rasch ab. Bereits in einer Héhe von einigen hundert
Metern (und jedenfalls von 1000 m) ist die Reibung so klein, daf die Luftbewegung
hinsichtlich Richtung und Geschwindigkeit dem Gradientwind nahekommt. Infolge-
dessen nimmt die Geschwindigkeit des Windes in den unteren Hektometern mit der
Hohe rasch zu und seine Richtung dreht nach rechts (sich der Richtung der Iso-
baren nidhernd).

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

Sieht man zunichst der Einfachheit halber von dem EinfluB der Zentrifugalkraft
ab und setzt man, was mit groBer Anniherung zuléssig ist, stationire Bewegungen

! Streng genommen folgt der Wind in der freien Atmosphére den Isobaren nur im
Fall stationdrer Bewegung. Die bei nichtstationérer Bewegung auftretenden Abwei-
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 (4) 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- 930 1000 1000 1020 1030.
richtung einen Winkel von 180° — 38° = 142° ein. X

& mul3 der Resultierenden der Komponenten 4 und R v

das Gleichgewicht halten; der Gradient wird also mit V3%
der Windrichtung einen spitzen Winkel einschlieBen, ¢ @

d. b. der Wind wird, die Isobaren unter einem gewissen S
Winkel schneidend, vom hohen gegen den tiefen Druck TNA
wehen.

Dies wird durch die Erfahrung bestétigt, indem
die Luftbewegung in den untersten Luftschichten Abb.21. Stationise Lufth
infolge der Reibung ausgleichend auf die Druckunter- 4 DLonare LT DeWeEIng
schie%é wirkt. Wenn sich vorhandene Druckdifferenzen uner Emwjk:];xﬁ (;g.r e 6
trotzdem oft nicht’ nur nicht ausgleichen, sondern sogar
noch verstirken, so ist dies, wie frither gesagt, auf das Auftreten nichtstationdrer
Bewegungen ,,gegen den Gradienten* in den héheren Schichten zuriickzufiihren.

Das Hinzutreten der Zentrifugalkraft wird an diesen Tatsachen nichts Wesent-
liches dndern. Es ist ohne weiteres ersichtlich, da im Fall der Zyklone (Abb. 22a),

990 1000 1010 1020 1030

Abb. 22. Stationdre Luftbewegung unter Einwirkung der Krifte @, 4, C und R in einer Zyklone und einer
Antizyklone.

wo die Krifte 4 und C in dieselbe Richtung fallen, der Ablenkungswinkel des Windes
vom Gradienten groBer sein wird, als in der Antizyklone (Abb. 22b), wo die Kréfte
4 und C in entgegengesetzter Richtung wirken.

b) Innere Reibung, Turbulenz und Austausch.

Durch duBere Berithrung mit der Unterlage wird die stromende Luft nur in der
alleruntersten, der Erde unmittelbar anliegenden Schicht gebremst. Wenn sich der
Reibungseinfluf} trotzdem in einer Schicht von bedeutender Dicke duBert, so findet
offenbar eine Ubertragung dieser Bremswirkung nach oben durch innere Reibung
statt. Dabei kann die Zahigkeit der Luft, bedingt durch den Austausch von
Molekiilen zwischen benachbarten Schichten verschiedener Geschwindigkeit, die
Bremsung nur in einem sehr viel geringeren Ausmall erkliren, als es den
Tatsachen entspricht. Die Hauptrolle bei dieser Ubertragung spielt vielmehr die
Turbulenz der atmosphérischen Bewegungen, d. h. die Durchmischung nicht nur
einzelner Luftmolekiile, sondern gréBerer Luftquanten (Turbulenzelemente), die sich
mit verschiedener Geschwindigkeit bewegen (Austausch der BewegungsgrofBen).



62 Die Luftbewegungen.

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 Abschnitt 25) nicht zueinan-
der parallel, sondern ungeordnet in verschiedenen Richtungen verlaufen, unter
anderem nach oben und unten. In der Luftstrémung entstehen hierdurch kleine
Wirbel und kleine auf- und absteigende Strome, welche eine Durchmischung der
Luft in vertikaler Richtung erzeugen.

Luftstrémungen, in denen eine solche Durchmischung auftritt, nennen wir
turbulent zum Unterschiede von laminaren Stromungen mit einem parallelen Ver-
lauf der einzelnen Stromlinien. Jede Luftstromung in der Troposphére ist mehr
oder weniger turbulent, was auch den ungleichmaBigen Charakter des Windes er-
klart, wie ihn jedes Anemogramm zeigt. Im wesentlichen ist die Turbulenz eine
dynamische Eigenschaft der Luft, und sie ist um so stirker, je unebener die Unter-
lage ist, iiber die die Luft hinwegstromt, und je gréBer deren Strémungsgeschwindig-
keit. Bei Windgeschwindigkeiten unter 4 m/sek ist die dynamische Turbulenz so gering,
daB sie den laminaren Charakter der Stromung kaum stért. Beim Uberschreiten
dieses Geschwindigkeitswertes tritt eine plotzliche Verstirkung der Turbulenz ein.

Lassen wir die bodennichste Luftschicht auBer Betracht, so nimmt die
Turbulenz im allgemeinen mit zunehmender Entfernung von der Unterlage, also
wachsender Hohe, rasch ab. An atmosphéirischen Grenzflichen zwischen Luft-
massen verschiedener Geschwindigkeiten verstirkt sie sich.

Aufler der beschriebenen dynamischen Turbulenz gibt es noch eine sog. thermische
Turbulenz. Im folgenden werden wir sie Konwvekfion nennen und den Ausdruck
»Turbulenz nur dem Begriff der dynamischen Turbulenz vorbehalten. Die Kon-
vektion wird durch eine labile Temperaturverteilung in vertikaler Richtung bedingt
(sieche Abschnitt 31) und ist daher nicht jeder Luftmasse eigen, sondern vorwiegend
nur den Kaltluftmassen (siehe Abschnitt 51). AnlaB zur Konvektion gibt die Er-
wirmung der niedrigen Luftschichten von der Unterlage aus. Zu einem erheblichen
vertikalen Luftaustausch von gré8erer Méchtigkeit kommt es allerdings nur dann,
wenn die Temperatur in der Atmosphire mit der Hohe besonders rasch abnimmt.
Unter giinstigen Bedingungen entwickeln sich dann durch Konvektion statt un-
geordneter Bewegungen kleinen Mafstabs sogar méichtige 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
méchtige Haufen- und Schauerwolken aus. Wenngleich die durch dynamische und
thermische Turbulenz hervorgerufenen Erscheinungen in groBerer Hohe rasch nach-
lassen, so sind sie selbst in den allerhéchsten Schichten der Troposphéire noch nicht
ganz verschwunden.

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

Bei der Feuchtigkeit zum Beispiel, die normalerweise mit zunehmender Hohe
abnimmt, erfolgt dieser Ausgleich infolge Turbulenz in der Regel durch eine Feuchte-
iibertragung von unten nach oben. Dabei ist die Geschwindigkeit der Ubertragung
(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 —g—z— proportional:

ds
S = —‘AE‘
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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 BewegungsgréBen mV) stattfinden. Die
der bodennéchsten Schicht angehérenden Luftteilchen, deren Geschwindigkeit durch
Reibung an der Unterlage verlangsamt ist, werden nach oben und die sich rascher
bewegenden Teilchen der h6heren Schichten nach unten iibertragen werden. Infolge-
dessen wird sich die Verzégerung 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 gréfer sein wird als der Effekt
der Zihigkeit der Luft. Zum TUnterschied von dieser molekularen inneren
Reibung wird die durch Turbulenz verursachte innere Reibung wvirtuelle Reibung
(Scheinreibung) genannt.

Daraus ergibt sich nach BERGERON auch eine einfache Erklarung der im Ab-
schnitte 17 angefithrten Tatsache, daB der Ablenkungswinkel des Windes vom
Gradienten in stabilen Luftmassen sehr klein ist (wie gewdhnlich im Winter iiber
dem Festlande der geméBigten Breiten), dagegen grof in labilen Luftmassen (wie
in der Regel im Winter itber den Meeren der geméBigten Breiten). In einer stabilen
Luftmasse, d.i. in einer Masse mit kleinem vertikalen Temperaturgradienten, fehlt
nimlich die Konvektion, und der Luftaustausch in vertikaler Richtung ist hier gering.
Somit ist auch der Austausch der Bewegungsgr6Ben hier unbedeutend ; die isobaren-
parallele Strémung der oberen Schichten 148t den unteren Wind, der durch die
Reibung kriftig aus der Richtung des Gradienten abgelenkt ist, nahezu unbeeinfluB3t.
Sie kann in diesem Fall schon in ganz geringer Hohe iiber der bodennéchsten Schicht,
gelegentlich schon in einer Héhe von 200 m beginnen. In einer labilen Luftmasse
dagegen ist der Austausch (infolge der Konvektion) gro$3; die Windrichtung gleicht
sich daher in vertikaler Richtung besser aus und die Strémung der unteren Schichten
paBt sich in ihrer Richtung der Hohenstromung leichter an.

23. Die Zirkulation.
a) ‘Begriff der Zirkulation. Zirkulationsbeschleunigung und spezifische Solenoidanzahl.

Die Entstehung barischer Gradienten und folglich auch der Luftbewegungen ist
vor allem durch die ungleichméBige Temperaturverteilung in horizontaler Richtung
bedingt. Threm Wesen nach haben alle groBleren Bewegungen der Atmosphére
Zirkulationscharakter, d. h. sie verlaufen im idealen Fall auf geschlossenen Bahnen.!
Als Beispiel dafiir kénnen 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 Stérungen. Freilich beschreiben in
Wirklichkeit nicht alle Luftteilchen in solchen Zirkulationen streng geschlossene
Bahnen, sondern nur bei einem Teil von ihnen ist dies der Fall. AuBerdem kénnen
mehrere Zirkulationen einander iiberlagern (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 Vorstellung vom Mechanismus der Zirkulation ergibt sich aus
der nachfolgenden Betrachtung. Vernachlissigt man die Erdrotation und Reibung
und nimmt an, daB in einem gewissen Abschnitte der Atmosphére Temperatur und
Druck in horizontaler Richtung gleichmiBig 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 Flachen horizontal und folglich zueinander parallel
verlaufen. Nunmehr mége (Abb. 23) im Gebiete des Punktes A Wirmezufuhr und
im Gebiete des Punktes C oberhalb B Warmeabgabe stattfinden. Die Luft iiber 4
erwirmt sich und dehnt sich aus, die Luft iiber B kiihlt sich ab und zieht sich zu-
sammen. Die isosteren Flachen V,, V,;, V,, usw. werden sich daher neigen, wie
es in Abb. 23 durch gestrichelte Linien dargestellt ist. Gleichzeitig heben sich die
isobaren Flachen p,, p_;, p—, usw. — infolge Ausdehnung der sich erwdrmenden
Luft — in den héheren Schichten iiber 4 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 4 und eine Drucksteigerung iiber B zur Folge hat. Daher stellen

_— V+7

. - —
A _— =

Warm

Halt

Abb. 23. Zirkulationsschema. (Nach WILLETT.)

sich in den untergn Schichten barische Gradienten ein, welche eine Versetzung der
Luft von B gegen A veranlassen. Die sich erwdrmende Luft bei 4 steigt auf; die
sich abkiihlende Luft sinkt von C herab ; wir erhalten auf diese Weise eine geschlossene
Zirkulation auf der Bahn DCBAD. Die Wirmeenergie verwandelt sich also;in
potentielle Energie der Lage der Luftmassen und diese wieder in kinetische Energie,
welche ihrerseits durch Reibung zerstreut wird und in Wirme iibergeht.

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

0= @Vsds, 1)

wo V, 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 s erstreckt.
Zirkulationsbeschleunigung! nennt man die erste Ableitung von C nach der

Zeit, d. 1.
dt =g @V ds. 2)

1 Es sei darauf aufmerksam gemacht, daB die Zirkulationsbeschleunigung nicht
identisch ist mit der Translationsbeschleunigung O;—I:; ihre Dimension ist [L2M T'—2], d.1.

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

@Vsdé‘:@ ——i—v —{—w* ds_®(udz+vdy—,—wdz)

wo u, v, w die Komponenten der Geschwindigkeit ¥ in Richtung der Achsen z, y, z
sind. Daraus folgt:
a¢ _ d
dt  dt

~ (G dn ot By + G z) + §lug @)+ v (@) + gy @),

@(udw-{—vdy—l— wdz) = @g;(udx—i—vdy-{—wdz) =

Nun ist das zweite Integral
@(udu + vdv + wdw) =0,

da der Klammerausdruck ein vollstindiges Differential und s eine geschlossene
Kurve ist.
Daraus folgt:

ac du dv dw
q = @ (G 4o+ g dy + G )
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 Kriftekomponenten in Richtung der Koordinatenachsen gleich-
setzen:

dw_ _1op dv_ 10p dw__  _ 1dp
dt e oz’ dt e oy’ dt 9 e dz°
Daraus folgt:
_‘%=~®{; ap dx + ap dy—{— 9P dz)—l—gdz}
oder
ac 1,
W_——®zdp @gdz. (3)

Das zweite Glied der Gl. (3) stellt die Summe der Anderungen des Schwere-
potentials lings einer geschlossenen Kurve vor und ist daher gleich Null. Daraus

folgt:
:_éédpz__(&vdp, (4)

wo v das spezifische Volumen ist.

Der Ausdruck — (§ vdp 1aBt sich sehr

anschaulich interpretieren. Man betrachtet
zu diesem Zwecke das System von Solenoiden
(siehe Abschnitt 11), welche durch den
Schnitt der isobaren und isosteren Flichen
innerhalb einer Kurve s gebildet werden. Abb. 24. Schema des Einheitssolenoids.
Wenn nun ADCBA (Abb. 24) ein Einheits-

solenoid ist, das von den isosteren Flichen v, und. v,, und den isobaren
Flichen p, und p_;, umschlosten wird, so werden bei der Integration die

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 5
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Stiicke DC und BA wegfallen, da hier dp = 0, und es ergibt sich als Zirkulations-
beschleunigung des Einheitssolenoids

—“@ vdp= —(m'”+1d2’+ '”odp> = —[v1(P-1— Do) + v (Po—P-1)] =

=—(—v+v)=1
Die Zirkulationsbeschleunigung der ganzen geschlossenen Kurve s ist dann gegeben

durch

a0

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 dquiskalaren 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 Atmosphire stiitzen, kann gezeigt werden, dafl 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:

ac ’
W:A@Tds, (5)

wo A das mechanische Wirmedquivalent, 7' die absolute Temperatur und S die
Entropie ist; dabei ist fiir ungeséttigte Luft § = ¢, lgn @ + const., wo @ die po-
tentielle Temperatur und ¢, die spezifische Warme bei konstantem Druck 1st
(Abschnitt 32). Daraus folg’c das oben ausgesprochene Prinzip.

Mit Hilfe der Zustandsgleichung der Gase kann die Gl. (5) folgendermafien
formuliert werden:

a5 ——rbTagn), (5)

wo R die Gaskonstante bedeutet. Hierdurch wird es moglich, die Zirkulations-
beschleunigung durch die Anzahl der durch die isothermen und isobaren Flichen
gebildeten Solenoide zu messen, wobei dem Einheitsabstand der Isobarenflichen 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 dquisubstantiellen Flichen diese gebildet werden.

Durch das Vorhandensein einer groBeren oder kleineren Anzahl thermodynami-
scher Solenoide innerhalb einer materiellen Kurve in der Atmosphére wird also die
Zirkulationsbeschleunigung in ihr bestimmt. Die Dichte oder spezifische Anzahl der
Solenoide (pro Volumeneinheit) in irgendeinem Teil der Atmosphire 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 fortwihrendes 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 Atmosphére vorkommenden
Zirkulationen meist mehr oder weniger stationédr, 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 Hebung 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) Wirmeenergie von Kreisprozessen. Spezifische Solenoidanzahl und Arbeitsleistung.

Im Rahmen der bisherigen Erwigungen wurde eine Kurve betrachtet, welche
aus denselben materiellen Gas- (oder Fliissigkeits-) Teilchen besteht. Zum Unter-
schiede davon sei nunmehr eine wunbewegliche, in sich geschlossene geometrische
Kurve in der Atmosphére vorausgesetzt. Léings dieser Kurve vollziehe sich infolge
von Unterschieden in der Erwérmung die Zirkulationshewegung irgendeines Luft-
teilchens, Dieses Luftteilchen hat dann nach Durchlaufen der Kurve und nach
seiner Riickkehr in den Ausgangspunkt im gleichen Zustande, in dem es seine Be-
wegung angetreten hatte, einen sog. Kreisprozef3 durchgemacht. Wahrend der
Zirkulationsbewegung geht die dem Teilchen zugefithrte Wirmeenergie in Arbeit
iiber. Es gilt dann die thermodynamische Grundgleichung der Energieumwandlungen :

dQ =dE + pdo, (6)

wo d@ die elementare Warmemenge ist, welche der Masseneinheit beim Kreisproze3
wahrend eines unendlich kleinen Zeitraums d¢ zukommt; dZ bedeutet den ent-
sprechenden Zuwachs an innerer Energie (im Fall eines idealen Gases d& =¢,d T,
wo ¢, die spezifische Wirme bei konstantem Volumen und 7' 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
iiber die Zeit von ¢, bis ¢, (im Lauf dieses Zeitraums vollfithrt das Teilchen einen
vollen Umlauf lings der Kurve), so erhilt man:
4
Q—Q=0Q=5—E+|pdo. (7)
)

Der linke Teil dieser Gleichung stellt die Warmezufuhr wihrend des ganzen
Kreisprozesses vor; ferner gilt £, = E,, falls wir voraussetzen, daf3 das Teilchen im
Augenblick #; denselben Zustand besitzt wie im Augenblick #,, d.h. daB sich die
zugefiihrte Wirme vollig in Arbeit umgesetzt hat.

Dann ist

Q =§pdv. (8)
to

Das Integral stellt, in Analogie mit dem Theorem iiber die Zirkulationsbeschleuni-
gung, die Anzahl] der isobar-isosteren Einheitssolenoide & innerhalb der Kurve vor.
Auf diese Weise gelangt man zur Folgerung, daB bei einer Strémung in der normalen
Zirkulationsrichtung ldngs einer bestimmten geschlossenen Kurve, welche N isobar-
isostere Solenoide einschlieBt, pro Masseneinheit bei jedem Umlauf N Wirme-
einheiten in Arbeit iibergehen.

5.
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Wir haben folglich
49 N uwd Q=N ©)
Hierzu ist zu bemerken, dal die Wdirmequelle bei normaler Zirkulationsrichtung
tiefer liegen muf als die Kdltequelle. Nur unter dieser Bedingung kann die warme
Luft steigen, die kalte sinken. Die Warmezufuhr muB gréBer sein als der Wirme-
verlust ; gerade dieser Warmeiiberschuf3 geht beim KreisprozeB in kinetische Energie
iiber. Aus dem Gesagten erhellt die auflerordentliche Bedeutung, welche die thermo-
dynamischen Solenoide fiir die atmosphérischen Vorginge haben. Je dichter die
Solenoide (je grofer ihre spezifische Zahl) innerhalb irgendeiner geschlossenen Kette
von Luftteilchen, desto intensiver ist, wie frither gezeigt, die Zirkulation dieser
Kette. Nun sehen wir hier, daB, je dichter die Solenoide in irgenéeinem geometrisch
abgegrenzten Ausschnitte der Atmosphéare sind, um so mehr Wirmeenergie bei der
Luftbewegung lings der Kurve, die diesen Ausschnitt abgrenzt, in Arbeit iibergeht.

¢) Die Zirkulationsbeschleunigung unter dem Einfluf der Erddrehung.

Durch die Anzahl der thermodynamischen Solenoide wird die Zirkulations-
beschleunigung in bezug auf unbewegliche Koordinatenachsen im Raume, die Be-
schleunigung der fotalen Zirkulation gemessen. Da aber die Erde selbst und mit ihr
auch die Atmosphére rotiert, so ist diese totale Zirkulation C gleich der Summe
C, + C,, wo C, die Zirkulation der Kurve relativ zur Erde und C, 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

C,=0—0, (10)
und ihre Beschleunigung
ac, N dc, 11
2 T (1)
Man kann beweisen, daB
C,=2w2, (12)

wo o die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation und 2’ die Projektion der Kurve s
auf die Fliache des Aquators ist.

Hijeraus folgt

ac, , d=x

A 20 g (13)
und die Zirkulationsbeschleunigung relativ zur Erde
a0, iz
at _N—sz' (14)
Im Fall von ix
wird ddOt',._ =0 und C, = const., wofern keine Reibung vorhanden ist. Ist jedoch

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

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

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

. ac
Zustands fithren, d.h. zur Entstehung einer Zirkulationsbeschleunigung WL'
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24. Nichtstationéire Bewegungen und Druckiinderungen.
a) Allgemeines iiber Druckinderungen. Das isallobarische Feld.

Eine stationire Luftbewegung in der freien Atmosphire vermag die Druck-
verteilung nur in sehr beschrinktem AusmafBe zugunsten einer Advektion von Luft-
massen anderer Temperatur zu dndern. Die Luftbewegung in den unteren Schichten
wird bei Vorhandensein von Reibung immer nur im Sinne eines Ausgleichs der
Druckunterschiede wirken. Und doch ist der Luftdruck in einem beliebigen Punkte
der Atmosphére und iber einem beliebigen Punkte der Erdoberfliche in an-
dauernder Anderung begriffen, wobei sich Druckunterschiede nicht nur ausgleichen,
sondern auch verstirken und immer wieder von neuem ausbilden. In den ge-
méBigten Breiten schwankt der Druck iiber einem bestimmten Orte in ziemlich
weiten Grenzen. So betrug z. B. im Lauf von 35 Jahren in Moskau der hdchste
Druck 1036,8 mb und der tiefste 944,3 mb. Der tiberhaupt 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 fliichtige Durchmusterung der synoptischen Karten zeigt, daB die
Druckéinderungen in den gemaéBigten Breiten im wesentlichen mit der Entwicklung
und Verlagerung frontaler Stérungen, d.i. jener barischen Systeme, welche entlang
der troposphirischen Fronten entstehen, zusammenhéingen. Diese Stérungen
wandern, verschwinden und entstehen immer wieder von neuem; im Zusammen-
hange damit weist jeder beliebige Ort andauernde Druckéinderungen auf. Bis zu
einem gewissen Grade konnen diese Druckinderungen aber auch von Passat- und
Monsunzirkulationen, von lokalen Windsystemen (Seewinden usw.) und sogar auch
von einzelnen Gewitterboen herrithren; schlieBlich kénnen langsame und allméhliche
Druckénderungen iiber groBen Fléichen von noch wenig bekannten Luftversetzungen
in der unteren Stratosphire veranlaBt sein.

Die Druckinderungen iiber dem uns jeweils interessierenden Gebiete und tiber
einzelnen Stationen lassen sich zunichst einmal durch den Vergleich der Druck-
verteilung und der einzelnen Druckwerte in aufeinanderfolgenden synoptischen
Karten feststellen. Uberdies finden sich in den synoptischen Depeschen Angaben
iiber die barische Tendenz, d.i. iiber die Druckinderung an der betreffenden
Station wihrend der letzten drei Stunden vor der Beobachtung (app). Die Ziffer a
bringt eine schematische Beschreibung der Form der Barographenkurve wihrend
dieses Zeitraums, und das Ziffernpaar pp den zahlenméiBigen Betrag der Druck-
dnderung in Fiinftelmillibar. Das im Abschnitte 8 beschriebene vierte Stadium der
Analyse erméglicht die Darstellung des ¢sallobarischen 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 Druckiinderungen. Die Entstehung dynamischer
Druckiinderungen in Zyklonen und Antizyklonen.

Das auf die Flicheneinheit wirkende Gewicht der gerade iiber einem Orte be-
findlichen Luftsdule, durch welches der augenblickliche Luftdruck definiert wird,
ist der Masse dieser Luftsiule 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
Luftsdule nicht dndert, konnen am Boden keine Druckénderungen hervorrufen.

Zu einem groBen Teil sind die Druckdnderungen, welche wir beobachten, die
Folge eines Auspumpens der Luft aus bestimmten Abschnitten der Atmosphire
(in denen daher die Luftdichte abnimmt), bzw. eines Einpumpens von Luft in andere
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Abschnitte (in denen daher die Luftdichte wichst); die so verursachten Anderungen
(Schwankungen) des Drucks werden wir dynamisch nennen. Zum anderen Teil
rithren die Anderungen des barischen Feldes an der Erdoberfliche einfach vom Er-
satz einer Luftmasse durch eine andere, die eine andere Temperatur und folglich
eine andere Dichte besitzt, her. Solche Anderungen wollen wir advektiv oder ther-
misch nennen. PALMEN 1dent1f1z1ert die dynamischen Anderungen mit den primaren
und die thermischen Anderungen mit den sekundiren Luftdruckschwankungen
v. FicrERs (siehe Abschnitt 15).

Die dynamischen Druckinderungen sind im wesentlichen eine Folge des Um-
standes, daf die tatsdchlichen Luftbewegungen in der Atmosphire nicht streng
stationdr sind. Wie klein diese Abweichungen in Form auftretender positiver oder
negativer Beschleunigungen auch sein mégen, so sind doch gerade sie Ursache der
Kondensation des Wasserdampfes in Form frontaler Wolkensysteme (beim Auf-
gleiten der Luft iiber eine Frontfliche), sowie Ursache fiir die unaufhorliche Neu-
bildung und Wiederauflésung der atmosphérischen Stérungen, 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 gemiBigten Breiten der Erde. Sie bilden sich fortwihrend zwischen den
Hauptluftstromen aus und steuern dabei selbst wieder diese Strome; sie sind eine
Folge der allgemeinen Zirkulation und bestimmen gleichzeitig in betridchtlichem
MaBe deren allgemeinen Charakter. Sie sind, wie wir sehen werden, keineswegs das
Ergebnis einer Zufallslaune der Atmosphéire, 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 Ausbildung einer Zyklone eine Abweichung
vom stationdren Charakter der Luftbewegungen notwendig ist. Da infolge der
Reibung der Wind in der bodennahen Schicht immer gegen den tieferen Druck weht
und ibn auszufiillen trachtet, muf3 das firr die Vertiefung der Zyklone notwendige
Auspumpen der Luft offenbar in den htheren Schichten vor sich gehen. Dort wird
also, wie bereits im Abschnitte 21a und Abschnitte 22a ausgefiihrt, die Luft-
bewegung nicht mehr stationir sein; die ablenkende Kraft der Erdrotation wird in
diesem Fall das Ubergewicht iiber die Gradientkraft erhalten und die Luftbewegung
wird aus dem isobarenparallelen Verlauf etwas abgelenkt, vom tiefen gegen den
hoheren Druck gerichtet sein. Dieses Auspumpen der Luft in der sich vertiefenden
ist am

erheblichsten im Niveau von 5—6 km (Parman 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 gréBer ist als

die Geschwindigkeit des Gradientwindes V = Y %P gie fiir den stationiren
2wpsin @ on’

Fall berechnet wurde (Abschnitt 19). Wir kénnen auch sagen, da bei Vergréflerung
der Windgeschwindigkeit ohne gleichzeitige Verstirkung des Gradienten die ur-
spriinglich stationire Luftbewegung nichtstationdr 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 nabe, daB zyklonale Stérungen als Resultat von Wellenbewegungen
der Luft an den Fronten entstehen. Wir haben frither die Fronten schon mehr-
mals als Ubergangszonen, oder im speziellen Fall als Grenzflichen zwischen
Luftmassen angesehen, ohne jedoch etwas iiber ihre Lage im Raume auszusagen.
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Eine Frontalzone ist stets zur Erdoberfliche geneigt (wobei diese Neigung sehr
gering ist und nur in Winkelminuten ausgedriickt werden kann). Dabei liegt die
kiltere (und folglich dichtere) Luft
unter der warmen Luft in Gestalt eines
Keiles, dessen eine Fliche auf der Wormluft
Erdoberfliche aufliegt (Abb. 25; der
Neigungswinkel « ist in der Abbildung
sehr stark iiberhalten).

In der geneigten Frontalzone riicken  up, 95, 1age der Frontfliche zwischen kalter und
die isothermen und isosteren Flidchen warmer Luft.
besonders nahe aneinander, da sich
Temperatur und Dichte der Luft beim Ubergang aus einer Luftmasse in die andere
rasch dndern. Infolgedessen sammeln sich in der Frontalzone thermodynamische
Solenoide in groBer Zahl an. Ist die Front sehr ausgeprigt, so ist die Dichte
der Solenoide (ihre spezifische Anzahl) in der Frontalzone etliche zehnmal gréBer

31
Am 29°

Haltluft

40%.6

Abb. 26. Verteilung der thermodynamischen (7' — ©) Solenoide iiber Europa;. im Vertikaischnitt 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 Flichen; gestrichelte Linien = Querschnitte der
! isothermen Flichen.

als innerhalb einer jeden der beiden Luftmassen (siehe Abb. 26). Eben deshalb
kénnen entlang der geneigten Frontfliche besonders erhebliche Zirkulations-
beschleunigungen auftreten.t

Falls die Front stationdr ist (keine Storungen erfihrt), wird die Wirkung der
thermodynamischen Solenoide in der Frontalzone durch den Einflu$3 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, daB die
thermodynamischen Solenoide im Durchschnitt am dichtesten geschart sind in der
Tropopause der geméfBigten Breiten (siehe Abb. 196), was sie als Argument fiir den
stratosphérischen Ursprung der atmosphérischen Stérungen ansehen. Man darf indessen
nicht iibersehen, da3 der Energiewert eines Solenoids offenbar auch von der Luftdichte
abhingt (BERGERON); einem Solenoid in der untersten Troposphire sind daher fiinf
Solenoide in Tropopausenhéhe energetisch gleichwertig.
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Gradientverstirkung hinkt aber etwas nach, so daf der Wind iibernormal bleibt,
wodurch er eine Komponente vom tieferen zum hoheren Druck erhdlt. 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 wichst. 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 Héhen-
bereich gentigt nun in der Tat, um das Einstrémen (die Konvergenz) in der diinnen
untersten Schicht nicht nur zu kompensieren, sondern sogar zu iiberkompensieren,
so daB der Luftdruck auch unten im Zykloneninneren fillt. Dieses Ausstrémen
der Luft aus dem Gebiet einer sich entwickelnden Zyklone geht manchmal so rasch
vor sich, dai der Druck im Zentrum der Zyklone um ein Mehrfaches von 10 mb
wihrend eines Tages fillt; in einzelnen Fillen erreicht der Druckfall im Lauf von
24 Stunden bis zu 50 mb.

Umgekehrt ist in einer absterbenden (sich ausfilllenden) 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 lings der Isobaren. Daher fiillt sich die barische Depression
aus, manchmal sehr rasch (um ein mehrfaches von 10 mb im Lauf eines Tages),
da der Bodenwind oft den stdrksten 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 — einstrémt, wogegen aus dem Inneren einer sich verflachenden Anti-
zyklone die Luft gegen die Peripherie abflieBt. In der untersten Luftschicht, die
unter Reibungseinfluf steht, ist allerdings die Luftbewegung in beiden Fillen
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 atmosphérische Gebilde, aus denen ein Auspumpen der Luft stattfindet,
eine absterbende Zyklone und sich verstirkende 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 auBlen wehen,
sagen nichts dariiber aus, ob sich die betreffende Storung verstirkt oder abschwicht.

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

Wie nun im néichsten Abschnitt gezeigt werden wird, hingt eine Aufwirtsbe-
wegung gewOhnlich mit Konvergenz (ZusammenflieBen) und eine Abwartsbewegung
mit Divergenz (AuseinanderflieBen) der Luftstromungen in den unteren Schichten
zusammen. Daraus folgt, dafl hier ein Gebiet fallenden Drucks auf der Karte
gleichzeitig ein Gebiet maximaler Konvergenz sein muf}, und ein Gebiet steigenden
Drucks gleichzeitig ein Gebiet maximaler Divergenz.! BrRUNT und Dovaras 1928

1 In den hoheren Schichten entspricht jedoch einem Fallgebiet des Drucks Divergenz
und einem Steiggebiet des Drucks Konvergenz der Strémungen, wie dies empirisch von
MicEEL 1932 und ScHERHAG 1934 (I) nachgewiesen worden ist (siehe sechstes Kapitel).
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haben im Einklang damit gezeigt, daB im Fall nicht stationdrer Lufthewegung der
tatséchliche 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.!

¢) Die thermische Komponente der Druckinderungen.

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

Was nun die advektiven (thermuschen) Druckdnderungen anlangt, so steht der
Wechsel der Luftmassen, welcher sie hervorruft, in unseren Breiten ebenfalls in
engem Zusammenhang mit der zyklonalen Tétigkeit. Dynamische und advektive
Druckénderungen 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 Stérung schwichen beide Komponenten einander ab. Dynamische und
thermische Druckénderungen, die mit der Entwicklung und dem Voriiberzug von
Wellen- und Wirbelstérungen an den troposphérischen Fronten zusammenhingen,
kénnen gemeinsam als zyklonale bzw. antizyklonale Druckdnderungen bezeichnet
werden.

An den von lokalen, orographisch bedingten Zirkulationen herriihrenden Druck-
dnderungen kann man gleichfalls sowohl eine dynamische als auch eine thermische
Komponente unterscheiden. Der einzige wesentliche Unterschied gegeniiber den
zyklonalen bzw. antizyklonalen Anderungen besteht hier darin, daB die bei Monsunen,
Passaten und dhnlichen Winden auftretenden Druckunterschiede wnmittelbar durch
eine ungleichmifige Erwidrmung der Unterlage entstehen und aufrecht erhalten
werden. Die Druckinderungen bei der Zyklonen- bzw. Antizyklonenbildung haben
ihre Hauptursache zwar gleichfalls in Temperaturgegensitzen, doch entstehen diese
erst dadurch, dal in den Zyklonen bzw. Antizyklonen verschieden temperierte
Luftmassen aus groBerer Entfernung gegeneinandergefiihrt werden.

In den gemiBigten und polaren Breiten werden die monsunalen Druckunter-
schiede gewohnlich von kriftigen und rasch ablaufenden zyklonalen Anderungen
tiberdeckt. In den innertropischen Breiten, wo frontale Stérungen entweder bedeu-
tend seltener entstehen oder zumindest viel schwécher 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 soll die Abweichung vom
geostrophischen Wind senkrecht zum isallobarischen Gradienten gerichtet sein. Die
Auswertung des Beobachtungsmaterials brachte keine Entscheidung iiber die Richtig-
keit dieser Theorie. Vor kurzem kam H. PHirLipps 1939 (2) auf theorstischem Weg zu
dem Ergebnis, dal die Abweichung vom geostrophischen Wind weder ins isallobarische
Tief weist, noch mit der Richtung der Isallobaren zusammenfillt, sondern eine Zwischen-
richtung einnimmt, die nicht nur vom Isallobarenfeld, sondern in gleicher Stirke auch
vom Isobarenfeld abhéingt.
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Die Uberfithrung der Luft aus gewissen Teilen der Atmosphére 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 stindig wechselnde gegenseitige Bedingtheit.

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

Da jeder Punkt der Atmosphire durch eine bestimmte Windrichtung und
-geschwindigkeit charakterisiert ist, kann man sagen, daB in der Atmosphire immer
ein Stromungsfeld besteht. Schon ein Blick auf die Windpfeile in der synoptischen
Karte ermoglicht eine gewisse Vorstellung von der Eigenart des Strémungsfeldes an
der Erdoberfliche. 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 grofer ist, ndher aneinander vorbeizufiihren, so daB die Dichte der Kurven in
jedem Kartenabschnitt der dort herrschenden Windgeschwindigkeit annihernd pro-
portional ist. .

Auf diese Weise erhélt man ein System sog. Siromlinien (Abb. 27),! bei deren
richtiger Konstruktion folgendes zu beriicksichtigen ist:

1. Die Stromlinien diirfen einander im allgemeinen nicht schneiden. Im 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 Kartenfliche im all-
gemeinen nicht frei. Es ist dies nur an besonderen Punkten méglich, wie wir noch
néher sehen werden. .

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

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

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

Man verbinde durch Isolinien alle Punkte mit gleicher Windrichtung (z. B. N,
NNE, NE usw. oder DD =32, 02, 04 usw.); dadurch erhilt man ein System sog.
Isogonen. Nun lege man durch méglichst zahlreiche Punkte jeder Isogone, also in
kleinen Abstdnden, Windvektoren in Form kurzer gerader Striche; alle 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 allgemeinen um so dichter
ziehen, je gréBer die Windgeschwindigkeit ist.

Es wire indessen ein Irrtum, anzunehmen, da8 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 dndert, werden sich die Luftteilchen lings der Stromlinien

1 Analog kénnen wir uns Stromlinien in der freien Atmosphére vorstellen, wo sie
allerdings nicht mehr ebene, sondern rdumliche Kurven sein werden.
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Abb. 27. Karte der Stromlinien iber 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 dndern (nichtstationire 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 vereinfachendeh Voraussetzung eines kreisférmigen
Isobarenverlaufs in einer Zyklone macht dies klar (Abb. 29). In der Abbildung

sind zwei Isobaren durch diinne, ausgezogene Linien wiedergegeben. Die Strom-
linien werden an der Erdoberfliche, 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, C, 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 zuriicklegt, so werden die Luftteilchen auf dem
Weg von der duBeren 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, C, D und E in beiden Fillen).

Es ist klar, daB in jedem Niveau der freien Atmosphire, wo ja der Wind den
Isobaren ungefihr entlang weht, die Stromlinjen praktisch mit den Isobaren zu-
sammenfallen. An der Erdoberfliche, wird jedoch infolge des Relbungsemﬂusses
eine solche Ubereinstimmung nicht einmal annihernd vorhanden sein; falls wir hier
den Charakter des Stromungsfeldes ermitteln wollen, miissen wir das System der
Isobaren durch ein System von Stromlinien erginzen. 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 Vorginge 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 grofien Dichte des Stations-
netzes eine recht gute Vorstellung
vom Strémungsfeld. Diese Pfeile
sind ihrem Wesen nach sichtbare
Tangenten an unsichtbare Strom-
linien. Zweitens ermdéglichen auch
die Isobaren auf der Karte eine
gewisse Vorstellung von der An-
ordnung der Stromlinjen an
der Erdoberfliche; die Korrektur
wegen der Ablenkung des Windes
von den Isobaren nehmen wir
gewissermafen in Gedanken vor.
Vor allem aber beschrinkt sich
unser Interesse am Strémungsfeld
im wesentlichen auf spezielle Strom-
linien, ndmlich die Konvergenz-
und Divergenzlinien, zu deren Er-
],,nlﬁ.:lung die K 0 nstruktion _des Abb. 29. Stromlinijen und Luftbahnen in einer wandernden
ibrigen Stromliniensystems nicht Zyklone mit kreisférmigen Isobaren. (Nach EXNER 1925.)
notwendig ist. Uberdies inter-
essieren uns die besonders wichtigen Konvergenzlinien nicht um ibrer selbst willen
als geometrische Spezialgebilde, sondern deshalb, weil sie oft mit Fronten, d. i. mit
Grenzflichen zwischen den Luftmassen zusammenfallen. Die Fronten jedoch er-
mitteln wir nach der Gesamtheit ihrer Merkmale und nicht nur aus den Wind-
verhéltnissen.

Luftbahnen kénnen nur dann mit hinreichender Genauigkeit konstruiert werden,
wenn man an Hand von in kurzen Intervallen gezeichneten Stromlinienkarten die
fortlaufenden Verdnderungen des Stromungsfeldes beriicksichtigt. Bei der praktischen
Analyse werden sie jedoch nicht auf diese komplizierte Weise tatsdchlich entworfen.
Hier pflegt man vielmehr unmittelbar, auf Grund der Durchmusterung aufeinander-
folgender synoptischer Karten, d.h. also aus der Verteilung der Windpfeile auf
die Luftbahnen und folglich auf die Ursprungsgebiete der Luft zu schliefen. Auf
diese Weise wird man um so bessere Ergebnisse erzielen, je mehr sich das Be-
wegungsfeld einem stationdren Zustand ndhert. Gewohnlich ermittelt man aber
die Herkunft der Luft auf indirektem Weg, ndmlich auf Grund ibrer Eigenschaften
im gegebenen Augenblick (sieche die Abschnitte 7 und 54 iiber die ,,indirekte
Bahnverfolgung*).
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b) Kontinuitéit atmosphirischer Bewegungen. Konvergenz und Divergenz und die
mit ihnen verbundenen Vertikalbewegungen.

Bevor wir zu den Begriffen der Konvergenz und Divergenz der Stromlinien iiber-
gehen, haben wir uns noch in elementarer Form mit der Tatsache der Kontinustdit
der atmosphirischen Bewegungen zu beschaftigen.

Alle Stromlinien, die durch irgendeine geschlossene Kurve im Raum ver-
laufen, bilden eine sog. Stromrohre. Im allgemeinen Fall wird sich die Form der
Stromrohre im Lauf der Zeit éndern. Wenn wir uns aber der Einfachheit halber
einen stationdren Zustand vorstellen, bei welchem sich die Verteilung der Geschwin-
digkeiten zeitlich nicht &ndert, so wird sich die Stromrohre wie eine unbewegliche
Rohre verhalten. Es mull dann durch irgendeinen ihrer Querschnitte, z. B. F,, in
der Zeiteinheit die gleiche Masse Luft wie durch irgendeinen beliebigen anderen
Querschnitt, z. B. F,, hindurchflieBen. Durch die Flacheneinheit stréomen in der
Zeiteinheit Vo Masseneinheiten, wobei V' die Geschwindigkeit und ¢ die Dichte
bedeutet. Daraus folgt

FiVy01 =FyV; 0, = usw.

Wenn sich die Fliche des Querschnitts dndert, so miissen 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 Verhéltnisse veranlafBt sein (Strémung in einem enger oder breiter wer-
denden Gebirgstal) oder sie kann bei einer Begegnung zweier Luftstréme oder in
atmosphérischen Stérungen auftreten.

Im Fall ihrer Verengung oder Erweiterung in horizontaler Richtung haben die
Stromrshren der Atmosphére immer die Moglichkeit sich in vertikaler Richtung ent-
sprechend auszudehnen oder zusammenzuziehen. Infolgedessen vermag ein Zu-
sammenlaufen der Stromlinien in Bodenndhe nicht nur eine rdumliche VergroBerung
der Geschwindigkeit oder der Dichte zu veranlassen, sondern auch eine Ablenkung
der Stromlinien nach oben, d. i. also eine Aufwirtsbewegung der Luft. Umgekehrt
wird ein Auseinandergehen der Stromlinien an der Erdoberfliche 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),
80 sprechen wir von ,linearer Konvergenz (Divergenz)“. Der Typus einer zwet-
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 gewisserimaflen von beiden Seiten her in die Konvergenzlinie zu ergiefen.
Eine shnliche Anordnung der Stromlinien findet sich am Erdboden im Bereich
einer stationidren Front. Zwei durch eine quasistationdre Front getrennte Luft-
massen strémen zwar im allgemeinen parallel zueinander, in den unteren Schichten
erhilt 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.

Héufiger und wichtiger sind in der Atmosphire einseitige Konvergenzlinien.
Einer der einfachsten Fille ist in derselben Abb. 30 dargestellt; die eine Strémung
néhert sich der anderen unter einem rechten Winkel. Wir kénnen jetzt noch zu
beiden Strémungen 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 Stréomungsanordnung 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 Fillen von sog. wirklicher Konvergenz offenbar eine Auf-
wirtsbewegung vorhanden sein, welche die heranstrémende Luft abtransportiert und
es ibhr nicht gestattet, sich der Konvergenzlinie entlang anzuhiufen. Mit anderen

a a a
/
N
|
1
— :
PR |
—
—_— !
—_— !
-—__ﬂ- | /
a a a
Zweiseitige Eingeitige Translations- Einseitige Konver-
Konvergenz. Xonvergenz. bewegung. genz iiberlagert von
Translationsbewegung.

Abb. 30. Konvergenzlinien.

Worten, es miissen die Stromlinien wenigstens auf einer Seite der Konvergenz-
linie eine aufwirtsgerichtete Komponente haben. Sonst wiirde sich der tiefere Druck
langs der Konvergenzlinie rasch ausfiillen und die Konvergenz aufhéren. Die Auf-
wirtsbewegung bei Konvergenz an der Grenze zweier Luftmassen geht derart vor
sich, daf} die wirmere Luft entweder an einem flachen Keil kilterer Luft hinauf-
gleitet oder aber daf sie durch einen vordringenden Keil kilterer Luft verdringt
wird.) Von diesen Vorgédngen war bereits die Rede und wir werden noch &fter 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 Erdoberfldche die Gestalt von Spi-
ralen, welche von der Peripherie aus-
gehend dem Zyklonenzentrum zustreben
(sieche Abb.31a). Die Konvergenz ist hier
durch Reibung bedingt; in den héheren
Schichten, wo sich der EinfluB8 der Rei-
a b

bung auf die Windrichtung nicht mehr

geltend macht, weht der Wind, wie wir

wissen, nahezu den Isobaren parallel. Abb. 31. Konvergenz- und Divergenzpunkte.
Wenn sich die Zyklone vertieft, so mufl

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

! AuBerdem kann auch ein Teil der Kaltluft unterhalb der Frontfliche aufgleiten.

® Die Bedeutung der Reibungskonvergenz fiir aufsteigende Bewegungen in der
Zyklone darf nicht iiberschétzt werden. In einer Zyklone, in welcher die kinetische
Energie zunimmt, konzentriert sich die Aufwirtsbewegung vorwiegend nur auf die
Luft des Warmsektors, und hier wieder namentlich auf das Gebiet lings der Warmfront-
fliche und vor der Kaltfront. In der Kaltluft, welche sich in der Zyklone an der Erd-
oberfliche ausbreitet, entwickeln sich trotz der Reibungskonvergenz sogar absteigende
Bewegungen, besonders an der Riickseite der Depression. Auflerdem treten absteigende
Bewegungen auch in der Warmluft an der Zyklonenriickseite auf, und zwar iiber dem
oberen Teile der Kaltfrontfliche. Genaueres hieritber bringt das sechste Kapitel.
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die Entwicklung der Zyklone, d.i. das Ausstromen der Luft in der Héhe aufhort,

sind die konvergierenden Stromungen in Bodenndhe bestrebt, die barische De-
pression auszufiillen.

AuBler der beschriebenen -

nearen und ,zyklonalen® Kon-
vergenz kommt auch noch ein
Zusammenlaufen der Stromlinien,
,»Kurvenkonvergenz”’, in homogenen
Luftstromen vor, und zwar dort,
wo sich deren Querschnitt verengt
(Abb. 32a). Besonders kénnen oro-
a b

graphische Hindernisse die Luft-

Abb. 32. Kurvenkonvergenz und -divergenz (bei Anderung Stréomung dann gewissermaBen in
der Querschnittfliiche). eine immer enger werdende Schlucht
hineinzwingen,! wobei die Stro-

mungsgeschwindigkeit proportional der Abnahme des Querschnitts wichst.
Das Gegenstiick zu der Konvergenz im Windfeld ist die Divergenz: Hier ver-
zweigen sich die Stromlinien von irgendeiner Linie

oder einem Punkt aus, oder kurz, es nehmen ihre Ab-

stdnde zu, die Luft ,,flieBt auseinander* (Abb. 32b).

/_> Den Typus eines Divergenzpunktes in den unteren

Schichten reprisentiert das Zentrum einer Anti-

‘ zyklone (Abb. 31b), von welchem die Stromlinien
_spiralformig auseinanderlaufen. Auch diese Diver-

genz ist durch die Reibung verursacht, welche den

Abb, 85, Schema der Stromiinien in den Wind'von den IsobareP ablenkt. Of’t geht allerdings

unteren Schichten einer Antizyklone (zwei ~ die Divergenz der Stromungen in einer Antizyklone

einseitige Divergenzlinien). nicht von einem Divergenzpunkt, sondern von zwei
einseitigen Divergenzlinien aus (Abb. 33).

Zweiseitige Divergenzlinien decken sich gewShnlich mit der Achse eines Riickens

im barischen Feld. Mit der Divergenz in einer sich verstdrkenden Antizyklone ist
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Translationsbewegung.

Abb. 34. Divergenzlinien.

gewohnlich eine Abwirtsbewegung der Luft verbunden; diese Abwirtsbewegung

1 N. W. STREMOUSSOW weist in einer Arbeit iiber die synoptischen Bedingungen
der Stiirme im Japanischen Meere auf eine deutlich ausgeprigte Konvergenz der Strom-
linien in der Tatarischen Enge zwischen dem Festland und Sachalin hin. In Mittel-
europa findet sich nach DEFANT i{iber dem ostmérkischen Marchfeld eine Kurven-
konvergenz fiir die vorherrschenden Westwinde, wodurch deren bekannte lokale Ver-
starkung im Wiener Becken erklart wird.
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und der LuftzufluB in der Hohe verhindern in der Antizyklone eine Druckabnahme
im Bereich der auseinanderflieBenden Luft am Boden.

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

Zum SchluBl noch eine Bemerkung iiber 4 c
das Deformationsfeld der Stromlinien, das dort
entsteht, wo sich zwei Strémungen gegen-
einander bewegen und dabei seitwéirts vor-
einander ausweichen (Abb. 35). Das barische
Relief wird in diesem Fall einen Sattel auf-
weisen. Der 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 vor-
stellen, nennt man den neutralen Punkt,
welcher im Schnittpunkt der Hyperbelachsen ¢ K
liegt, auch hyperbolischen Punkt. Die Achse,
der entlang sich die Strémungen einander
nihern, wird Schrumpfungsachse und die
Achse, lings welcher die Stromungen auseinanderflieBen, Dehnungsachse genannt.
Wir werden noch im vierten und fiinften Kapitel bei Besprechung der Bedingungen
fiir die Frontenbildung zu den Deformationsfeldern zuriickkehren,

Es ist von vornherein klar, dafl orographische Hindernisse (Gebirgskimme,
Kiistenlinien) auf die Luftstromungen einen bedeutenden Einflufl ausiiben miissen,
indem sie sie ablenken, zum Auf- oder Absteigen zwingen usw. Die Behandlung
dieser Frage muBl jedoch spéteren Kapiteln vorbehalten bleiben, da vorher noch die
wichtigen Begriffe der stabilen und labilen Luftmassen sowie der Fronten auf-
zukldren sind.

achse

Crrumpr

S

Abb. 35. Deformationsfeld der Stromungen.

Kurze historisehe Bemerkungen zum zweiten Kapitel.

Die folgende kurze historische Ubersicht iiber die im zweiten Kapitel elementar be-
handelten wichtigsten Begriffe und Tatsachen erhebt keinerlei Anspruch auf Voll-
stéindigkeit; sie 148t sich an Hand der Literaturzitate in den einschligigen meteoro-
logischen Lehrbiichern leicht ergédnzen. Auch sei bemerkt, daf3 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 der Nordhalbkugel) durch
die Erdrotation: HaApLEY 1735. Allgemeine mathematische Formulierung der ab-
lenkenden Kraft der Erdrotation: CORIOLIS 1835 (,,Coriolis-Beschleunigung‘‘). Ableitung
der vollstindigen barometrischen Hoéhenformel: LAPLACE 1805. Erste Isobarenkarten
(genauer: Karten mit Linien gleicher Abweichung vom mittleren Druck): BRANDES
1816 bis 1819. Formulierung des barischen Windgesetzes (Windrichtung in Abhéngig-
keit von der Druckverteilung): Buys-BALLoT 1857 bis 1860; dieser Formulierung kam
schon BRANDES 1816 bis 1819 nahe. Grundformen der Isobarentypen barometrischer
Systeme: ABERCROMBY 1887. Erstmalige Zeichnung von Isallobaren (Linien gleicher
Druckinderung in einem bestimmten Zeitraum): MULLER 1864. Einfithrung der zwélf-
stindigen Isallobaren in die allgemeine synoptische Praxis: ExHOLM 1904. Definition
des Begriffs des barischen Gradienten in der Meteorologie: STEVENSON 1868. Erst-
maliger Entwurf von Stromlinien: GALTON 1863. Anwendung der Stromlinienmethode
auf Probleme der atmosphérischen Physik: V. BJERKNES und SANDSTROM 1908 bis
1912. Luftbahnen: SHAW und LEMPFERT 1906. Aufstellung von Gleichungen der

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 6
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stationiiren Luftbewegung unter dem EinfluB der Reibung: GULDBERG und MOBN 1877;
verbesserte Formulierung dieser Gleichungen: HESSELBERG und SVERDRUP 1914. Ein-
fithrung des Begriffs des Austausches, u. a. als Ursache der virtuellen Reibung: TAYLOR
und ScHMIDT 1915 bis 1917. Anwendung des Begriffs der Zirkulation und ihrer Be-
schleunigung auf die Meteorologie: V. BJERKNES 1898 bis 1902. Nachweis, daBl die
GréBe 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. BJERENES 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 nichtstationérer
Bewegungen mit dem Isallobarenfeld: HESSELBERG 1915. Derselbe Zusammenhang
unter Beriicksichtigung der Vertikalbewegung: BRUNT und DovGLAS 1928, PHILIPPS
1939. Erklirung 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 Labilitdtsenergie (der
labilen vertikalen Temperaturverteilung) fur die Zyklogenese: REFSDAL 1930.

Drittes Kapitel.
Das Wasser in der Atmosphiire.

26. Prozesse, die zur Kondensation des Wasserdampfes fiihren.

Kondensation durch Wasserdampfaufnahme, durch Mischung und durch Abkiihlung.
Abkiihlung durch Ausstrahlung, durch Turbulenz und durch Expansion.

Eine iiberaus groBe Bedeutung fiir die Wettervorgéinge hat der Kreisprozel des
Wasserdampfes der Atmosphire, vor allem durch die Kondensation, bei welcher die
Bildung von Nebeln und Wolken und die Ausscheidung atmosphérischer Nieder-
schliige staftfindet. Es ist thermodynamisch eine notwendige (aber nicht hinreichende)
Bedingung fiir den Eintritt der Kondensation, daf die Luft, welche Wasserdampf
enthilt, den Sittigungszustand erreicht, d. h. daf ihre relative Feuchtigkeit bis
auf 1009, ansteigt.! Hierzu mufBl 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
Luftmassen? herriihrt, hat keine allgemeine Bedeutung und pflegt auf die unterste
Luftschicht beschrinkt zu sein ; weit wirksamer bereits ist vertikale Mischung, worauf
PETTERSSEN 1939 (2) aufmerksam macht. Der andere Vorgang, eine Abkiihlung, ist der
iiberwiegende AnlaB fiir die Kondensation des Wasserdampfes in der Atmosphére.

Ein solcher Temperaturriickgang kann sich aus drei verschiedenen Ursachen ein-
stellen. Erstens kann eine Abkiihlung der Luft durch unmittelbare Ausstrahlung
ihrer Energie gegen den Erdboden, gegen die umgebenden (namentlich die héheren)
Schichten der Atmosphire und gegen den Weltraum zustandekommen. Zweitens
kann die Temperatur der Luft durch unmittelbare Berithrung mit der abgekiihlten
Erdoberfliche sinken. Diese Abkiihlung breitet sich zunichst durch molekulare
schungen von TayrLor (1917) haben indessen gezeigt, dafl bei einer solchen — nur
molekularen — Ubertragung 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 gewéhnlich — an hygroskopischen Kernen vor sich geht,
nicht immer 1009, zu erreichen. Der kolloidale Faktor bedingt hier eine Korrektur der
rein thermodynamischen Bedingungen.

2 Es kann némlich bei einer Mischung zweier Luftmassen von verschiedener Tem-
peratur die relative Feuchtigkeit der Mischung gréBer sein, als die Feuchtigkeit jeder
der beiden Massen vor der Mischung.
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Nacht lediglich bis zu einer Hohe von etwa 1 m iiber dem Boden gelangen kénnte.
Zu diesem Vorgang der Wirmeleitung gesellt sich in der Atmosphire vielmehr stets
noch eine turbulente Durchmischung der Lufﬁi; (infolge dynamischer Turbulenz),
welche die Abkiihlung bis zu einer viel gréfleren Hohe (von der GréBenordnung
von Deka- und Hektometern) vortrigt. Beide erwihnten Vorgéinge — Abkiihlung
infolge Ausstrahlung von der Unterlage her unter Beihilfe der Ubertragung 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 Inversionsflichen) bereits eine gréBere Rolle
spielt als im Fall der bloBen Nebelbildung.

Der dritte und wichtigste ProzeB, welcher zu einem Temperaturriickgang und
zur Kondensation des Wasserdampfes fithren kann, ist die dynamische Abkiihlung
bei Druckermedrlgung, vor allem durch das Aufsteigen der Luft aus ihrer urspriing-
lichen Lage. Schon im vorigen Kapitel wurden mehrere in der Atmosphire tat-
séchlich 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 fiir alle Arten der Hebung ist die Tatsache, da die Temperatur dabei um 1°
pro 100 m Steigung sinkt, vorausgesetzt, daB kein Wirmeaustausch 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 Wirme des kondensierenden Wasserddmpfes frei zu
werden ; bei einem weiteren Aufsteigen der Luft sinkt deren Temperatur daher lang-
samer als im Fall der Trockenheit (um weniger als 1° pro 100 m Aufstieg). Auch
hier wird der Temperaturriickgang bei sonst gleichen Bedingungen (Temperatur,
Druck, Feuchtigkeit) unabhingig von der Art und Weise sein, in der sich das Auf-
steigen abspielt.

Eine solche dynamische Abkiihlung der Luft beim Aufsteigen ist die wesentlichste
Ursache der Bildung von Wolken und Niederschligen in Form von Regen, Schnee,
Graupel, Hagel.!

Dagegen hat eine Bewegung der Luft von oben nach unten deren dynamische
Erwdrmung und Entfernung vom Sittigungszustand zur Folge. Auch diese Er-
scheinung hat fiir die Wettervorginge oft grofe Bedeutung (antizyklonale In-
versionen, F6hn; siehe Abschnitt 38).

Es mull vorausgesetzt werden, daB der Leser mit den Grundlagen der atmo-
sphérischen Thermodynamik, wie sie im Rahmen der allgemeinen Lehrbiicher der
Meteorologie dargestellt zu werden pflegen, bereits vertraut ist. Nichtsdestoweniger
sollen hier fiir das Verstindnis der weiteren Darlegungen die wichtigsten Erkennt-
nisse wiederholt werden, welche die auf- und absteigenden Luftbewegungen, ihre Ur-
sachen und die mit ihnen zusammenhéngenden Zustandséinderungen der Luft betreffen.

27. Die adiabatischen Zustandsinderungen der Luft.

Adiabatische und nichtadiabatische Prozesse in der Atmosphiire.
Der adiabatische KreisprozeB.

Unter Zustandsinderungen der Luft versteht man Anderungen ihrer hauptsich-
lichen Eigenschaften, wie der Temperatur, des Drucks (der Spannkraft), der Dichte

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

6*
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(oder des spezifischen Volumens) und schlieflich der Feuchtigkeit. Alle 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 Wirmeaustausch stattfindet, oder aber es ist
ein solcher Warmeaustausch vorhanden. Im ersten Fall sprechen wir von adiabati-
schen oder isentropischen Prozessen.!

Im Lauf eines solchen adiabatischen Prozesses empfingt die gegebene Luft-
menge keine Warme von aulen und gibt ihre Warme in die Umgebung auch nicht
ab. Dagegen werden Zustandsinderungen der Luft, bei denen diese entweder Wiarme
von aufBlen erhilt oder Wirme nach auBen abgibt, nichtadiabatische Prozesse genannt.

Streng genommen verlduft allerdings kein ProzeB in der Atmosphére vollkommen
adiabatisch. Die Atmosphéire absorbiert Sonnenenergie und verwandelt sie in
Wirme; 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 sie in Wiarme um (die gesamte Atmosphéire absorbiert im ganzen rund
149, der zur Erde gelangenden Sonnenenergie). Gering ist auch der Warmeverlust
durch unmittelbare Ausstrahlung der Luft;

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

Eine erheblich gréBere Rolle als Faktor des Warmeaustausches, wenn man die
Atmosphire 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-
dnderungen haben nahezu adiabatischen Charakter. Letzteres ist sogar auch dann
der Fall, wenn méchtige Luftschichten als Ganzes geordnet aufsteigen oder absinken
(Auf- und Abgleiten).

Somit kénnen wir simitliche Arten vertikaler Luftbewegungen mit hinreichender An-
niherung als adiabatisch ansehen und auf sie alle jene Folgerungen der atmosphérischen
Thermodynamik anwenden, die einen adiabatischen Charakter des Vorgangs voraus-
setzen. Mag sich auch wahrend des Vorgangs irgendein Zuwachs oder Verlust an
Wirme einstellen, so dndert 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 Zeitraume und engere Gebiete zu
betrachten haben.

Aber selbst dann, wenn der Wirmeaustausch mit der Umgebung wirklich gro8
ist, werden die Temperaturinderungen in der Atmosphére meist komplexer Natur
sein. Sie werden aufler durch diesen Wirmeaustausch und unabhingig von ihm
auch bedingt sein durch Anderungen des #uBeren Drucks und folglich auch der
Spannkraft der gegebenen Luftmenge; der dabei auftretende Wirmeeffekt kann
den Effekt des Austausches entweder verstirken oder abschwichen. Betrachten
wir z. B. eine ganze Luftmasse von erheblichen Dimensionen, die sich horizontal
der Erdoberfliche entlang bewegt und unter immer tieferen Luftdruck gelangt. Sie
wird sich vor allem von der Unterlage her erwirmen oder abkiihlen; dies ist die
vorwiegende nichtadiabatische Komponente ihrer Temperaturinderung. In dem

1 Die Entropie ist eine bestimmte Funktion von Temperatur, Feuchtigkeit und Druck
der gegebenen Luftmasse. Wir kommen spéter darauf zuriick.
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MaB, in welchem die Spannkraft der Luft sinkt, wird sich die Luftmasse jedoch
iiberdies noch nach den Gesetzen der adiabatischen Zustandsinderung abkiihlen
(sieche 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° sinken.

Nimmt man an, daB sich der duBlere Druck auf die Luftmenge und folglich auch
ihre Spannkraft verringert, so dehnt sie sich dabei aus, d.h. sie vergréBert ihr
Volumen nach dem aus der Physik bekannten Gesetz: pv = R7T. Bei der Expansion
leistet die Luft eine gewisse Arbeit und iiberwindet den duBleren Druck. Nun wissen
wir, dall Arbeit immer auf Kosten irgendeiner Energie, am hiufigsten der Warme-
energie, geleistet wird. Wofern unserer Voraussetzung gemifl kein WirmezufluB3
von auBlen 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 fritheren Druck bringen, so geht der
Vorgang in umgekehrter Richtung vor sich: bei der Druckzunahme wird die Luft-
masse zusammengedriickt, ihr Volumen verringert sich. Die Arbeit, welche auf das
Zusammendriicken verwendet wird, wandelt sich in Wiarme um, weshalb sich das
Luftquantum wieder bis auf seine frithere Temperatur erwirmt. Bei adiabatischen
Anderungen verindert sich somit die Lufttemperatur in Abhanglgkelt von den
Druckénderungen. Dies wird' allerdings nur dann der Fall sein, wenn die Luftmasse
wihrend aller dieser Anderungen Wirme weder an die Umgebung abgegeben noch
von ihr empfangen hat.

28. Adiabatische Temperaturinderung bei vertikaler Bewegung
trockener Luft.

a) Die PoissoNsche Gleichung.

Die Beziehung zwischen den Anderungen des Drucks (der Spannkraft) und der
Temperatur bei adiabatischen Prozessen in trockener Luft (ohne Wasserdampf-
gehalt) 148t sich folgendermafen ableiten:

Wird die in einer Luftmasse enthaltene Wirmemenge um d@Q Wirmeeinheiten
vergroBert, so wichst ihre Energie um J d@ mechanische Einheiten, wo J das
mechanische Wirmeéquivalent bedeutet. Dieser Energiezuwachs dufert sich in
einer Temperaturzunahme d 7' und einer VolumenvergroBerung dv. Ist ¢, die spezi-
fische Warme der trockenen Luft bei konstantem Volumen, so folgt

JdQ =Jc,dT + pdo. (1)
Beim adiabatischen ProzeB ist d@ = 0; folglich
Je,dT 4+ pdv =0. (2)

Wir kénnen aus dieser Gleichung dv und ¢, mit Hilfe folgender Transformationen

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

pdv +vdp=RdT, (3)
wo R die Gaskonstante bedeutet Mit Hilfe der Gl (3) eliminieren wir v aus der
GL (2):

oo+ Z)ar— T ap=o0. @
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Ferner ersetzen wir ¢, durch ¢, d. i. durch die spezifische Wirme bei konstantem
Druck. Der Zusammenhang zwischen ¢, und ¢, ist der folgende: durch Differenzieren
der Zustandsgleichung der Gase bei konstantem p erhalten wir

pdv=RdT. (5)
Bei dT =1, d. h. bei einem Temperaturanstieg um 1°, folgt aus GI. (5)
pdv = R; '
R ist also gleich der Ausdehnungsarbeit, welche bei einem Temperaturanstieg um 1°
geleistet wird. Diese Ausdehnungsarbeit ist jedoch offenbar gleich der Differenz

der spezifischen Wérmen bei konstantem Druck und konstantem Volumen, aus-
gedriickt in mechanischen Einheiten, somit

J e, —Jc, = R,
woraus
B
Cp = Cp — N (6)
Setzen wir (6) in die Gl. (4) ein, so haben wir
RT
AT —=—dp =0 7
Cp Tp 2P (7
oder
dT _ RT
ap = Tep ®)
In dieser Formel ist d—T, die Ableitung der Temperatur nach dem Druck, also

ap
der Betrag der Temperaturverinderung in Abhéingigkeit von der Druckinderung

(oder die Temperaturdnderung pro Einheit der Druckdnderung); je gréBer % ist,
um so mehr 4ndert sich also die Temperatur bei ein und derselben Druckiinderung.
Folglich ist % direkt proportional der Temperatur 7' selbst, ausgedriickt nach der

absoluten Skala,! und umgekehrt proportional dem Druck p. J = 4186, wenn als
Grundeinheiten Meter, Kilogramm und Sekunde genommen werden; R betrigt
fiir trockene Luft in demselben Einheitensystem = 287,042 und ¢, = 0,240.
Nach Integration der Gl. (8) in den Grenzen von p, bis p, und nach Einsetzen
der oben angegebenen numerischen Werte R, J und c¢,, erhalten wir die sog.
PoissoNsche GQleichung: .
T _ ( Py \0:288¢ '
T, T’z) ' ®)
Diese Gleichung besagt: wenn sich die Spannkraft der Luft von p, bis p, adiaba-
tisch dndert, so geht die Temperatur 7', in 7T, iiber; dabei sind die GréBen p,,
Py, Ty, Ty 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 7' und eine Spannkraft p besitzt, verlagere sich adiabatisch nach oben.
Es wird dabei unter einen immer geringeren #uBeren Druck kommen, weshalb
auch seine eigene Spannkraft, die stets dem &duBeren Druck gleich ist, nachlafit.
Dann wird seine Temperatur nach dem PoissoNschen Gesetz abnehmen. Um-

1 Die ajl;olute Temperatur T' ist, wie bekannt, gleich ¢ 4 273°, wo ¢ die Temperatur
nach der iiblichen Celsius-Skala ist. Es ist klar, daB
ar dat
Tl—‘Tzztl—tz und W:H.
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gekehrt wird bei einer Senkung des Luftquantums seine Spannkraft wachsen
und seine Temperatur zunehmen.

Der Druck édndert sich mit der H6he, wie uns bereits bekannt (Abschnitt 14),
nach dem Gesetz:

dp=—godz
oder
dp=—T0-dz. (10)
Nach Einsetzen dieses Ausdrucks fiir dp in die GI. (8) erhalten wir:
ar g
T e, (1)

d. i. eine Ableitung der Temperatur nach der Hohe, welche die Anderungen der

Temperatur in aufsteigender oder absinkender Luft in Abhéingigkeit von der Héhen-
anderung charakterisiert.! Wir miissen uns gut merken, daB der Ausdruck %
hier und in den weiteren Ausfilhrungen dieses Abschnitts nicht den vertikalen
Temperaturgradienten in der Atmosphire angibt, sondern die individuelle Tempera-
turinderung in einem bestimmten Luftquantum wihrend seines Aufsteigens.
Durch Integration von (11) in den Grenzen von 2, bis z, erhalten wir:
Ty— Ty =5 (s —2). (12)
Dies bedeutet, wenn man die Anderungen von g mit der Hohe vernachlissigt,
daB die Temperaturdnderung der vertikal (oder mit einer vertikalen Geschwindig-
keitskomponente) bewegten Luft dem Hohenunterschied proportional ist. Einer
Vertikalverschiebung der Luft um die Streckeneinheit entspricht also stets die
gleiche Temperaturdnderung unabhéngig von der "
Hohe, in welcher sich die Verlagerung vollzieht.?
Setzt man in die G1. (11) die oben angefiihrten 7,
Zahlenwerte fir J und c, sowie den Wert fiir g
im Meeresniveau in einer Breite von 45° (= 9,81) 100
ein, so erhdlt man als Temperaturinderung pro 800
Einheit der Vertikalverschiebung (1 m) den Wert
9T 0,00077°, pro 100m — 0,977°, d. i. nahe-
zu — 1°; trockene Luft kiihlt sich also bei einer
Hebung um jede 100 m beinahe um 1° ab und sie 200
erwarmt sich um ebensoviel bei einer Senkung |

600

400

um 100 m. Eine solche Zustandsinderung wird 2° 4° 6% 8° 10° 12° 14°

trockenadiabatisch genannt.® ) Abb. 36. Die Trockenadiabate.
Stellt man die adiabatische Temperaturdnde-

rung, welche ein Quantum trockener Luft wihrend seiner vertikalen Verlagerung

erfahrt, in Abhéngigkeit von der Héhe und der Temperatur graphisch dar, so erhilt

1 In der Richtung nach oben wird die z-Achse als positiv angesehen.

2 Die Gl. (11) gilt nur annéhernd, wofern 7' in der Gl. (10) — Temperatur der um-
gebenden Atmosphére — nicht identisch ist mit 7" in der Gl. (8) — Temperatur des auf-
steigenden Luftquantums. In diesem Fall ist genau genommen % gleiéh—-jgé— multi-
pliziert mit dem Verhéltnis der Temperatur der aufsteigenden Luft zur Tempergtur der
umgebenden Atmosphére. Der Unterschied ist indessen nicht erheblich und kann bei
Verwendung des Néherungswertes 1°/100 m (siehe das Folgende) vernachlissigt werden.

8 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 7'- und die z-Skala linear sind) eine gerade Linie, die
Trockenadiabate genannt wird (Abb. 36). Zwischen den Koordinatenachsen 7" und 2
gibt es dann fiir jede Anfangstemperatur 7', eine besondere Trockenadiabate und man

Abb. 37. Adiabatendiagramm von NEUHOFF. Die ausgezogenen, von rechts nach links geneigten Linien sind Trocken-
adiabaten; die strichpunktierten Linien Feuchtadiabaten; die punktierten Linien Kurven der Sittigungsfeuchtigkeit. .

erhélt im allgemeinen ein ganzes System von Trockenadiabaten (Abb. 37, ausge-
zogene, von rechts nach links geneigte Linien). Es ist klar, daB durch jeden
Punkt 7,2, des Diagramms eine bestimmte Adiabate verlduft.

Triige man auf der Ordinatenachse nicht die Hohen, sondern unmittelbar die
Drucke linear auf, so wiirden die Trockenadiabaten nicht mehr als gerade, sondern
als gekriimmte Linien erscheinen. Nun &ndert sich entsprechend der Grundgleichung
der Statik der Druck mit der Héhe ungefdhr 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
auftrigt, so erhilt man Trockenadiabaten, die gleichfalls beinahe wieder gerade

Linien sind.

29. Adiabatische Temperaturinderung bei vertikaler Bewegung
feuchter Luft.

Die Feuchtadiabate. NEUHOFFs Adiabatendiagramm.

Wenn die Luft nicht trocken ist, sondern eine gewisse Menge Wasserdampf
enthilt (wie es immer in Wirklichkeit der Fall ist), so werden die Gréfen R und ¢,
fiir sie einen etwas anderen Wert haben. R, die Gaskonstante der feuchten Luft,
ist gleich R (1 4 0,606 ¢), wo R die Gaskonstante fiir trockene Luft, ¢ die spezifische

Feuchtigkeit ist (: 0,622 i), wo e die Spannkraft des Wésserdampfes und p.den Luft.

druck in gleichen Einheiten bedeuten. ¢’’, ist die spezifische Wérme der feuchten Luft,
die gleich (1 —g) ¢, + ¢ ¢, ist, wo ¢, die spezifische Warme trockener Luft, ¢’, die
spezifische Wiarme des Wasserdampfes (= 0,379) und ¢ die spezifische Feuchtigkeit
vorstellt. Es ist unmittelbar ersichtlich, dal R’ sich in der Regel von R wenig unter-
scheiden wird, da ¢ immer eine kleine GréBe ist (bei einem Druck von 760 mm und
einer Temperatur von - 15° ist ¢ fiir den Sittigungszustand gleich ‘0,0105); aus
demselben Grund unterscheidet sich auch ¢, sehr wenig von c¢,. Daher wird
sich die infolge einer Vertikalverschiebung eintretende adiabatische Temperatur-
anderung feuchter ungesittigter Luft von der analogen Temperaturinderung
trockener Luft kaum unterscheiden. Wir konnen mit geniigender Genauigkeit
annehmen, dafB sich sowohl trockene, als auch feuchte ungesittigte Luft bei ihrer
Hebung um 1° pro 100 m abkiihlt und bei ihrer Senkung um 1° pro 100 m erwéirmt.

Absinkende Luft entfernt sich bei der Erwidrmung stets vom Séttigungszustand ;
infolgedessen ist in ibhr die adiabatische Temperaturzunahme immer ein und die-
selbe: 1° pro 100 m Senkung.!

Ganz anders verhilt sich die Sache in aufsteigender Luft. Diese wird sich
um 1° pro 100 m Hebung nur solange abkiihlen, als sie ungeséttigt bleibt. Wihrend
der Hebung wéchst jedoch die relative Feuchtigkeit bei unverédnderter spezifischer
Feuchtigkeit und adiabatischer Temperaturabnahme an und kann schlieBlich bis
auf 1009, steigen, d. h. es kann Sdttigung erreicht werden. Die Temperatur, bei
welcher die Sattigung erreicht wird, nennt man den Taupunkt. Bei Einsetzen der
Kondensation beginnt die latente Kondensationswirme (oder, wie sie auch genannt
wird, die latente Wirme 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 Atmosphére) rund 687 Kalorien frei. Die frei-
werdende latente Wéarme wird die weitere Abkiihlung der aufsteigenden Luft ver-
langsamen. Die Temperatur wird nach Beginn der Kondensation nicht mehr um 1°
pro 100 m, sondern nur um einige Zehntelgrade sinken. Eine solche Zustands-
dnderung wird feuchtadiabatisch genannt.

Das Gesetz der Temperaturabnahme in aufsteigender gesittigter Luft wird
folgendermaBen ausgedriickt. In der GI. (7) Abschnitt 28 ist der linke Teil der
Gleichung nicht gleich Null zu setzen, sondern gleich der Wéirmeénderung d@,
welche ihrerseits gleich ist dem Ausdruck — 7 dg, wo r die latente Kondensations-
wirme bedeutet und dgq die Wasserdampfmenge in Gramm, welche aus einem
Kilogramm Luft bei einer Hebung um die Hohe 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
—'qu=c@dT—'Tpdp. (1)

Differenzieren wir den oben angefithrten Ausdruck fiir die spezifische Feuchtig-
keit ¢ = 0,622% logarithmisch, so erhalten wir
dq _ de  dp 2)

g e P
Setzen wir den sich auf diese Weise ergebenden Ausdruck fiir d¢ in die Gl. (1) ein,

so erhalten wir:

——rdae—}—rq%gl———cpdT——%T—%. (3)
Wenn wir hier dTp durch den entsprechenden Ausdruck aus der Grundgleichung
der Statik in ihrer Differenzialform [Abschnitt 15, GI. (2)]

dp _ g
p = T RT dz 4)

ersetzen, so erhalten wir
—-rqi—e—wqﬁdz =c¢,dT + %dz

oder rq de g g
(" ar+ o) 7= — (G rogy) e ®
Daraus folgt schlieBSlich
9,979
arT J R T
el (6)
dz rq de
%t ar

Die Werte r, g, J, R sind bekannt; bekannt sind auch die Werte ¢ fiir gesittigte

Luft bei gegebenen p und 7. Es ergeben sich annihernd folgende Zahlenwerte:

1 de 4025

e dT ~ (235 +12)°
wo ¢t die Temperatur in Grad Celsius ist. Dann kénnen aus der Gl. (6) die Werte
fiir die Temperaturabnahme aufsteigender gesittigter Luft bei beliebigen Werten 7'
und p bestimmt werden, wie die folgenden Tabellen zeigen. Wir bemerken: je
tiefer die Temperatur der gesdttigten Luft, um so gréBer ist ihre Abkiihlung wihrend
der Hebung, d. h. um so dhnlicher der Temperaturabnahme in trockener aufsteigen-

der Luft. Anderseits wird % in geséittigfer Luft bei ein und derselben Temperatur

um so grofer sein, je héher der Luftdruck ist. Beides ist ersichtlich aus der folgenden
Tabelle 1 (nach v. HANN), welche die absoluten Betrige der Temperaturinderung
aufsteigender gesittigter Luft in Graden pro 100 m Hebung angibt.

Tabelle 1. Temperaturinderung aufsteigender gesédttigter Luft in
°C pro 100m Hebung bei verschiedenen Druck- und Temperatur-
werten.

Druck | _ g40 25° | 30°

in mm

—25° | —20° | —15° | —10° | —5°

0° ; 5° ‘10" 15° 20°

760 | 0,93 0,91 | 0,86 0,81 0,76| 0,69 0,63‘ 0,60 | 0,54 0,49 0,45&0,41 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| 38| —
400 | 89| 84| 77, 71| 63| 57, 50 47| 42| 38| — | —
300 87' 80| 72| 65| 57| 51| 44| 42| — | — | — | — |

200 84 74 64 57 49i 43; 37 — | — — | — |

FErn
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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 ibr sind
diejenigen Temperaturinderungen angegeben, welche ein und dasselbe Quantum
gesittigter Luft, das von der Erde mit einer bestimmten Anfangstemperatur (von
-+ 30° bis — 30°) aufsteigt, in den verschiedenen Hohen pro 100 m Hebung
aufweist.

Tabelle 2. Temperaturéinderungen eines von der Erde aufsteigenden
Quantums gesdttigter Luft in verschiedenen Hdéhen bei einer be-
stimmten Anfangstemperatur am Boden.

Hohe in m 30° 20° 10° o | —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 Temperaturdnderung aufsteigender geséttigter Luft in
Abhingigkeit von der Hohe (oder vom Druck) darstellt, wird Feuchtadiabate
genannt. Es ist offensichtlich, daf die Feuchtadiabaten zwischen den Koordinaten-
achsen 7'—2z durch gekriimmte Linien (strichpunktierte Linien in Abb. 37) dar-
gestellt werden; sie werden im allgemeinen gegen
die Achse 7T (der Abszissen) weniger geneigt sein
als die Trockenadiabaten, und sich den letzteren mit
der Héhe asymptotisch nihern.

Stellen wir uns vor, daB feuchte ungesittigte Luft
mit einer Anfangstemperatur 7', vom Erdboden, d. i.
vom Niveau z,, aufsteige. Solange sie ungeséattigt bleibt,

andert sich ihre Temperatur nach dem Gesetz —(flz =

= —1°/100 m, d.i. die Temperaturdnderung mit der
Hohe wird zwischen den XKoordinatenachsen 7T —z

durch diejenige Trockenadiabate dargestellt, welche
auf dem Diagramm durch den Punkt 7yz, verlduft ]
(Abb. 38). In einer gewissen Hohe wird die beim Auf- :tg;’g'efgér Temporaturinderung auf-
stieg sich abkiihlende Luft die Temperatur des Tau- Punkt 7, z (Kondensationsniveau)
punktes erreichen; nehmen wir an, daf dies bei einer {:gﬁ“ﬁ:{gh (Eanuge::;h gﬁ;g;";ﬁe’;
Temperatur 7'; in der Héhe z; der Fall sei. In der fanzen nach der Feuchtadiabate Eb,
Folge wird die Temperaturdnderung bereits nach der

Feuchtadiabate verlaufen, die den Punkt 7', z, schneidet. Die Kurve der Temperatur-
anderung mit der Hohe in aufsteigender Luft wird in der Héhe einen Knick auf-
weisen, in welcher die Séttigung erreicht wird; offenbar wird in dieser Hohe auch die

Basis der Wolken liegen, welche bei der Kondensation des Wasserdampfes entstehen.

30. Allgemeine Bedingungen fiir die vertikale Luftversetzung.

a) Geordnete und ungeordnete Vertikalbewegungen.
Unter den Luftbewegungen mit vertikaler Komponente kénnen 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 (Gleitvorgénge, zum Teil auch orographische Hebung
oder Senkung der Luft), und wungeordneten Bewegungen, bei denen die vertikalen
Verlagerungen infolge Turbulenz oder Konvektion inmitten einer Luftmasse, in
Form einzelner Strahlen und kleiner Wirbel, vor sich gehen. Eine michtig ent-
wickelte Konvektion mit starken aufsteigenden und absteigenden Strémen stellt
eine Art Ubergang von der ungeordneten zur geordneten Vertikalbewegung vor.
Besonders unter entsprechenden orographischen Voraussetzungen, 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 méichtige zusammenhingende
Wolkendecke entsteht, welche dem System hoher Schichtwolken und schichtartiger
Regenwolken (4s—XNs) verwandt ist.

Den einen Typus einer geordneten Aufwdirisbewegung reprasentiert das frontale
Aufgleiten mehr oder weniger michtiger Schichten einer Warmluftmasse iiber einen
Keil kilterer Luft entlang einer geneigten Grenzflidche, 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
fiir die Wettervorginge eine auBerordentliche Bedeutung; auf die Fronten und
frontalen Gleithewegungen werden wir noch im fiinften Kapitel zuriickkommen.

Ein anderer Typus der geordneten Aufwirtsbewegung ist die Hebung einer
Luftmasse an einem orographischen Hindernis (Gebirgskamm), die sog. orographische
Hebung. Dieser Typus der Aufwirtsbewegung 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 grofe klimatische Bedeutung. Betrachten wir z. B. nur die
atlantische Kiiste Siidnorwegens, wo der Gebirgskamm von Norden nach Siiden
einigermaflen senkrecht zur Richtung der vorwiegenden Siidwest- bis Westwinde
verlduft. Die Jahressumme der Niederschlige betriagt im Gebiet von Floré an der
Luvseite des Kammes 3600 mm, dagegen in den Téilern unmittelbar norddstlich
vom 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 Labilitit der Luft (siche
unten) ist dieser ProzeB in erheblichem MaB turbulent (siche Abschnitt 61).

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

Die Abwdrtsbewegungen der Luft kann man in die gleichen Typen einteilen.
AuBler dem frontalen Aufgleiten findet in der Atmosphéire immer auch ein fronfales
Abgleiten, besonders entlang den Kaltfrontflichen (in von der Erde entfernten
Schichten) und iber antizyklonalen Inversionsflichen statt. Auch die Abwirts-
bewegung der Luft an Berghingen ist wohlbekannt, und zwar unter dem Namen
Fohn. Ferner werden bei der Konvektion neben den aufsteigenden Strémen auch
absteigende Kompensationshbewegungen beobachtet. SchlieBlich bewegen sich bei der
turbulenten Durchmischung der Luft die einzelnen Luftquanten (Turbulenzelemente)
abwechselnd sowohl auf- als auch abwirts.

b) Vertikalbeschleunigung eines Luftquantums in Abhingigkeit von seinem
Temperaturunterschied gegen die Umgebung.
Stets wird die Vertikalbewegung nicht nur von den Temperaturinderungen
der aufsteigenden oder absteigenden Luft selbst abhingen, sondern auch von der
Temperaturverteilung in der umgebenden Atmosphire, 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 Hebung und Senkung, spielt der Temperaturunterschied zwischen
der bewegten Luft und der umgebenden Atmosphire eine wichitige Rolle. Je nach
seiner GréBe wird die Turbulenz stark oder schwach entwickelt sein; die Luft
wird den Gebirgskamm intensiv iiberflieBen oder ihn im Gegenteil seitwirts um-
flieBen; das Aufgleiten wird sich weit nach aufwirts erstrecken oder aber bereits
in geringer Hohe tiiber der Erdoberfliche erléschen.

Einen niheren Einblick in diesen Mechanismus ermdoglicht die Betrachtung
des Konvektionsvorganges an einem heilen Sommertag iiber dem Festland. Wir
sagen, dal die Luft infolge der Erwdrmung aufsteigt. Jedes Luftquantum, welches
wirmer 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 erhilt, ist um so gréBer, je gréBer der Temperatur-
unterschied zwischen dem betreffenden Luftquantum und der umgebenden Luft ist.

Wenn ein Luftquantum dagegen kilter und folglich schwerer ist als die um-
gebende Luft, so erhilt 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 Fillen wird die Vertikal-

2

beschleunigung % ausgedriickt werden konnen durch die Formel
d2z T’—T
(1)

ar 9T
wo g die Beschleunigung der Schwerkraft im absoluten MafBstab, 7" die absolute
Temperatur des betreffenden Luftquantums und 7' die absolute Temperatur der
Umgebung ist.

Diese Formel wird folgendermafBen 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 Krifte gleich ist, ndmlich der Beschleunigung der Schwer-

kraft — g und der Beschleunigung der Gradientkraft -—% Z—E :
d?z 1 op
T I T s @

In der umgebenden Atmosphire, die sich im Zustand der Ruhe befindet, ist
gleichzeitig die Grundgleichung der Statik erfiillt (siche Abschnitt 15):
1 op
9= 7% B 3)
Die Dichten ¢ und g’ sind den Umsténden 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) %ﬁi eliminieren,

d2z ]

aE =TIt Y
oder wenn wir die Dichten gema der Zustandsgleichung der Gase durch die absoluten
Temperaturen ersetzen: a2 T

w9 T
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Fir Temperaturen 7 und 7T in der Nahe des Nullpunktes der Celsius-Skala
(d. i. nahe 273° nach der absoluten Skala) erhdlt man bei einer Temperatur-
differenz von 1° eine Vertikalbeschleunigung von rund 3 cm/sek?®

Auf ein Luftquantum von der Temperatur 7", welches in einer Luftschicht
von der Temperatur 7' eingebettet ist, wirkt also eine hydrostatische Kraft, die
der Luft eine Beschleunigung (Gl. 1) erteilt. Wenn 7" groBer als 7' ist, so wird es
sich um eine hebende Kraft, wenn 7" kleiner als 7' ist, dagegen um eine senkende
Kraft handeln.

Falls ein gewisses Luftquantum sich infolge des Temperaturunterschieds 7" — 7'
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 (7 = 7").
Falls andere, mechanische Ursachen (Turbulenz, Orographie) eine Vertikalbewegung
der Luft bedingen, so wird die Luft auferdem noch unter der Einwirkung einer
entsprechenden hebenden oder senkenden XKraft stehen, welche jene Vertikal-
bewegung beschleunigt oder verzogert.

31. Bedingungen fiir die Vertikalversetzung trockener
oder ungesiittigter Luft.

a) Die Zustandskurve. Isothermien und Inversionen.

Wir werden nunmehr die Bewegung eines Luftquantums ausschlieBlich als
Folge des Temperaturunterschieds zwischen ihm und der umgebenden Atmosphére
betrachten und dabei voraussetzen, dafl diese Bewegung adiabatisch vor sich geht,
d.i. ohne Wirmeaustausch zwischen dem gegebenen Luftquantum und der Umgebung.
Um zu sehen, in welcher Hoéhe der Temperaturunterschied zwischen Luftquantum
und Umgebung verschwindet, wird man einerseits die adiabatischen Temperatur-
dnderungen des Luftquantums wihrend der Vertikalbewegung, anderseits die
Hohenverteilung der Temperatur in der umgebenden Atmosphére beriicksichtigen
miissen.

Die Temperaturinderung 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 (abhingig vom Feuchtigkeitsgehalt) mit irgendeiner Trocken-
adiabate und von da ab mit der anschlieBenden Feuchtadiabate iibereinstimmt.!

Nun werden wir nachpriifen, wie sich die Temperatur in der umgebenden
Atmosphére in vertikaler Richtung verteilt. Auch diese Verteilung kann man
offenbar graphisch im 7-z-Koordinatensystem darstellen. Es wird dies durch
die sog. Zustandskurve geschehen, welche die Temperaturverteilung im Vertikal-
schnitt iiber einem beliebigen Punkt der Erdoberfliche zu einem bestimmten
Zeitpunkt zeigt.?

Die vertikale Temperaturverteilung in der Troposphére kann sehr verschiedener
Art sein. Im allgemeinen nimmt die Temperatur mit der Héhe ab. Im Durch-
schnitt betragt der vertikale Temperaturgradient in der Troposphéire 0,56°/100 m.
Nicht selten erreicht er jedoch in verhaltnisméBig méchtigen Schichten den Betrag
von 1°/100 m; in der untersten diinnen Luftschicht, die am Tage von der Erdober-
fliche aus tberhitzt wird, ist die Temperaturabnahme mit der Hohe gelegentlich
noch erheblich gréfler. Anderseits werden in der Troposphire stindig Fille beob-
achtet, wo die Temperatur in irgendeiner -Schicht mit der Hoéhe nur um einige
Zehntelgrade pro 100 m zunimmt oder iiberhaupt fast unverindert bleibt oder

1 BERGERON nennt diese Kurve im konkreten Fall ,,Hebungskurves.
2 BERGERON nennt diese Kurve anschaulicher ,,Schichtungskurvess.
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sogar ansteigt. Eine Warmeverteilung, bei der sich die Temperatur mit der Héhe
nicht &ndert, wird Isothermie genannt. Einen Temperaturanstieg mit der Héhe
nennt man Temperaturinversion.

Inversionen sind eine sehr héufige Erscheinung in der bodennahen Luftschicht
wihrend der Nacht, besonders im Winter (bei Abkiihlung der unteren Luftschicht
von dem durch Ausstrahlung abgekiihlten Erdboden her); aber auch in der freien
Atmosphére kommen sie bei aerologischen Aufstiegen beinahe in 609, aller Fille
in irgend einer Schicht vor. Néheres dariiber bringt Abschnitt 38.

b) Trockenstabile, trockenindifferente und trockenlabile Temperaturschichtung.

Wir wollen nun annehmen, dafl sich ein Quantum trockener oder ungesittigter
Luft in der Atmosphére infolge des Temperaturunterschieds 7" — 7' hebt oder
senkt. Sein weiteres Verhalten hangt von der Temperaturverteilung in der umgeben-
den Atmosphére ab, die sich in folgende drei Typen gliedern 1a8t:

1. Die Verteilung sei derart, daBsich der Unterschied 7" — 7' stindig verringert,
einerlei ob das Luftquantum steigt oder sinkt. Dies wird dann der Fall sein, wenn
der vertikale Temperaturgradient in der Atmosphére y kleiner als 1°/100 m ist.

Es sei beispielsweise angenommen, da die Temperatur des Luftquantums 7"
in seiner unteren Ausgangslage 13°, die Temperatur der umgebenden Atmosphére 7'
bei einem vertikalen Gradienten von 0,7°/100 m gleichzeitig 10° betrage. In 500 m
Hohe angelangt, wird sich das Luftquantum um 5° auf 8° abgekiihlt haben. In
dieser Hohe wird die Temperatur der umgebenden Atmosphédre 6,5° betragen.
Die Temperaturdifferenz 7’ — 7' hat sich also auf 1,5° verringert. In 1000 m wird
sie iiberhaupt verschwunden sein ; in dieser Hohe muf} das aufsteigende Luftquantum
den Gleichgewichtszustand erreichen und zum Stillstand kommen.!

Man kann sich durch ein entsprechendes Rechenbeispiel leicht davon iiber-
zeugen, daB bei einem vertikalen Temperaturgradienten der Atmosphére von weniger
als 1°/100 m auch beim Absteigen der Luft eine analoge Verringerung der Differenz
T'— T eintritt. Jede vertikale Verlagerung trockener oder ungesittigter Luft,
welche infolge eines Temperaturunterschieds entstanden ist, hort also bei einem
vertikalen Temperaturgradienten von weniger als 1°/100 m frither oder spéter
auf, und zwar in einer Hohe (Tiefe), in welcher sich der erwihnte Temperatur-
unterschied ausgeglichen hat.

Wenn wir anderseits irgendein Luftquantum in einer derart geschichteten Atmo-
sphére aus seiner urspriinglichen Ruhelage etwas heben oder senken, so entsteht
zwischen ihm und der umgebenden Atmosphére ein Temperaturunterschied, welcher
es in seine urspriingliche Lage zuriickzubringen trachtet. Im Fall der Hebung wird
es nach adiabatischer Abkiihlung in der neuen Lage kilter sein als fiie umgebende
Luft in derselben H6he. Es wird deshalb eine Beschleunigung ¢ 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 tiber
die Temperatur der umgebenden Luft erwirmen 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. ungesittigte Luft oder kurz trockenstabil, wir sprechen in diesem,
Fall auch von einer stabilen Schichtung der Atmosphire (d. h. von einer stabilen
Verteilung der Luftschichten in vertikaler Richtung). In einem 7'—z-Diagramm

1 Es wird allerdings infolge seiner Trigheit noch um eine gewisse Strecke weiter-
steigen.
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wird die Zustandskurve 7' in diesem Fall eine geringere Neigung gegen die Tem-
peraturachse haben als die Trockenadiabaten (sie wird rechts von jener Trocken-
adiabate 7" liegen, die durch ihren Ausgangspunkt verlduft; siehe Abb. 39)

Vertikale Temperaturgradienten von Wemger als 1°/100 m sichern also in einer
trockenen oder ungesdttigten Atmosphére eine Stabilitit der Luft in vertikaler

z Richtung. "Dies will besagen, daB jede
m vertikale Luftbewegung, welche infolge
600} eines Temperaturunterschieds entsteht,
bei trockenstabilen Gradienten bald auf-
héren wird und daB sich jede mechanische
Durchmischung der Luft in vertikaler
Richtung (infolge Turbulenz oder orogra-
phischer Einwirkungen) abschwéchen wird.
Auch die Aufgleitbewegung der Luft wird
bei stabilen Gradienten nachlassen oder
sogar ganz aufhoren.

2. Der vertikale Gradient sei gleich
1°/100 m. Ein solcher vertikaler Gradient
wird adiabatisch oder genauer {trocken-
. , , ) adiabgtisch genannt; er wird mit y° be-
4 5 ® 17 1B W A0 zeichnet: ein solcher Gradient wird quan-
Abb. 30, Trockenstabile und trockenlabile Schichtung. titativ der trockenadiabatischen individu-

ellen Druckdnderung in vertikal auf-
steigender Luft gleich sein. Die Zustandskurve wird in diesem Fall mit der
Trockenadiabate zusammenfallen. Ein adiabatisch aufsteigendes oder sinkendes
Luftquantum behélt 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 ungesittigter Luft geniigt ein trocken-
adiabatischer Gradient, wofern der urspriingliche Unterschied 71" — 7', unter
dessen EinfluB sich irgendein Luftquantum (Konvektionselement) aufwirtsbewegt,
bei der Hebung 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 Atmosphére sei grofer als 1°/100 m
(iiberadiabatisch). Die Zustandskurve T' wird gegen die Temperaturachse stérker
geneigt sein als die Trockenadiabaten (d. h. sie wird links von der Trockenadiabate 7
liegen, die durch ihren Ausgangspunkt verlduft, Abb. 39). Bei einer solchen
Temperaturverteilung wird der Temperaturunterschied zwischen einem vertikal
bewegten Luftquantum und der Umgebung (1" — 7') wihrend der Bewegung
anwachsen. Wenn wir ein gewisses Luftquantum aus seinem urspringlichen
Niveau, in welchem es sich in der Ruhelage befand, heben 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. Tatséchlich wird das gehobene Luftquantum
in seiner neuen Lage wirmer sein als die umgebende Luft und weiter steigen; ein
gesenktes Luftquantum wird in der neuen Lage kilter sein als die umgebende Luft
und die Sinkbewegung fortsetzen.
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Wenn in einer derart geschichteten Atmosphire ein aufsteigender Luftstrom und
um ihn herum eine kompensierende Abwértsbewegung vorhanden ist, so werden
offenbar zwischen der warmen aufsteigenden Luft und der kéilteren umgebenden
Atmosphire thermodynamische Solenoide auftreten, welche selbst wieder diese
Zirkulation aufrechterhalten und verstérken.

Das Gleichgewicht der Luft kann in diesem Fall als labil bezeichnet werden.
Man kann auch die Temperaturverteilung selbst labil nennen und sagen, da8 die
trockene oder ungesittigte Atmosphire 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 Uberhitzung des Bodens, welche horizontale
Temperaturunterschiede, Turbulenz usw. hervorruft), wird zu erheblichen vertikalen
Verlagerungen fiithren.

In der freien Atmosphire werden Gradienten, die 1°/100 m auch nur verhiltnis-
miBig 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-
héhe) koénnen sich allerdings bei starker Bodeniiberhitzung untertags vertikale
Temperaturunterschiede entwickeln, welche auf 100 m wumgerechnet, Vertikal-
gradienten von der GréBenordnung von zehn oder sogar hundert Grad ergeben
wiirden. Deshalb koénnen hier sehr leicht vertikale Luftverlagerungen zustande
kommen, welche Anla zu einer weiteren Ausbreitung der Konvektion in gréBere
Hohen geben.

Bis zu einem vertikalen Gradienten von 3,4°/100 m nimmt die Luftdichte mit
der Hohe ab; bei einem noch gréBeren Gradienten nimmt sie mit der Héhe zu.
Daraus folgt jedoch nicht (wie manchmal in Lehrbiichern behauptet wird), daf
ein Gradient von 3,4°/100 m die Grenze der labilen Schichtung darstellt und daf
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 mufl. Eine notwendige Bedingung fiir vertikale Verlagerungen
ist die Ungleichartigkeit der Temperaturverteilung in horizontaler Richtung (d. h.
T + T). Wenn es keine horizontale Temperaturunterschiede gibe, so kénnte das
Gleichgewicht der Luft in vertikaler Richtung bei beliebigen vertikalen Temperatur-
gradienten erhalten bleiben.

32. Die potentielle Temperatur.

a) Vertikalverteilung der potentiellen Temperatur in Abhingigkeit von der
Luftsehichtung.

Wir werden nunmehr den Begriff der potentiellen Temperatur, welcher eine
wichtige Rolle in der Physik der Atmosphére spielt, einfiihren.

Nehmen wir an, wir hitten ein Luftquantum von der absoluten Temperatur 7'
und unter einem Druck p. Bei einer adiabatischen Druckinderung wird sich auch
die Lufttemperdtur nach dem PoissoNschen Gesetz &ndern (Abschnitt 28). Setzen
wir nun irgendeinen Druck, z. B. 1000 mb, als Normaldruck fest und bripgen unsere
Luftmasse adiabatisch auf diesen Normaldruck p,, so wird die Temperatur 7'
dabei in eine Temperatur @ iibergehen, wobei nach dem PoissoNschen Gesetz

@:T(%)0’2884. (1)

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 7
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Diese Temperatur @ nennen wir die potentielle Temperatur. Wollen wir die
potentielle Temperatur eines Luftquantums bestimmen, das in einer gewissen Héhe
die Temperatur 7' und den Druck p hat, so miissen wir es adiabatisch bis zum Niveau
des Normaldrucks p, senken; in diesem Niveau wird 7' gleich @, d. h. die wirkliche
Temperatur wird gleich der potentiellen sein.

In der Praxis ersetzen wir dieses Gedankenexperiment durch eine einfache
Berechnung mit Hilfe der Gl. (1), welche es gestattet, die jeweilige Temperatur
auf den Normaldruck zu reduzieren. Als Normaldruck wird gewohnlich der Druck
von 1000 mb gewihlt, seltener der Druck von 760 mm (eine Zahl, die ungefihr
dem durchschnittlichen Druck im Meeresniveau entspricht). Bei bekannter See-
héhe des Beobachtungsortes kann man dessen potentielle Temperatur annidhernd
dadurch ermitteln, daB man zu der beobachteten Temperatur soviel Grade hinzu-
zihlt, als es der Seehthe in Hektometern entspricht. Voraussetzung ist hierbei,
daf im Meeresniveau der Normaldruck herrscht. Dié Angabe der berechneten
potentiellen Temperatur erfolgt héufig nicht nach der absoluten Skala, sondern
in Celsius-Graden.

Der Begriff der potentiellen Temperatur ist fiir den Vergleich des Wirme-
zustands von Luftschichten, die sich in verschiedenen Niveaus befinden, sehr
wichtig. Nehmen wir z. B. an, es befinde sich in einer Héhe von 1000 m ein Luft-
quantum mit einer Temperatur 15° und in einer Hoéhe von 2000 m ein anderes
Quantum mit einer Temperatur 8°. Diese Werte sind nun adiabatisch auf das
Niveau des Normaldrucks zu reduzieren. Der Einfachheit halber mége dies das
Meeresniveau sein. Das erste Luftquantum wiirde sich dann bei der adiabatischen
Senkung um 1000 m auf 25° erwdrmen; das zweite Luftquantum wiirde bei der
Senkung um 2000 m eine Temperatur von 28° annehmen. Trotzdem in der Ausgangs-
lage die effektive Temperatur des zweiten Quantums niedriger ist als diejenige
des ersten, ist es also das potentiell warmere.

Fiir trockene oder wungesdttigte Luft bleibt die potentielle Temperatur, wie aus
obigem ersichtlich, bei adiabatischen Prozessen konstant. Bei der adiabatischen
Hebung oder Senkung éndert sich die effektive Temperatur der Luft (um 1° auf
100 m), ihre potentielle Temperatur behdlt jedoch in jeder beliebigen Hohenlage
ein und denselben Wert. Nur bei einem Wirmezufluf von aullen oder bei einer
Wirmeabgabe an die Umgebung erfihrt auch die potentielle Temperatur eine
Anderung.

Mit Hilfe des Begriffs der potentiellen Temperatur kann man die im vorigen
Abschnitt erérterten Bedingungen der vertikalen Schichtung fiir eine ungesittigte
Atmosphire folgendermafBlen einfach darstellen:

1. Bei stabiler Schichtung nimmt die potentielle Temperatur mit der Hohe zu.
Dies zeigt das oben angefiihrte Beispiel, wo bei einem mittleren vertikalen Gradienten
von 0,7°/100 m die in der Héhe 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
Hohe konstant.

3. Bei labiler Schichtung nimmt die potentielle Temperatur mit der Héhe ab.

Wie wir wissen, liegen die vertikalen Temperaturgradienten in der Atmosphére
meist unter dem Wert der Trockenadiabate. Daraus folgt, daBl. die potentielle
Temperatur mit der Hohe gewohnlich anwichst. Je langsamer die Temperatur
mit der Hohe abnimmt, um so-néher riicken die Flichen gleicher potentieller
Temperatur in vertikaler Richtung aneinander. Besonders nahe aneinander liegen
sie in Inversionsschichten. Dies gilt auch fiir Isothermien, z. B. fiir die Strato-
sphire, in welcher die Temperatur mit der Hohe nahezu unverdndert bleibt. Ist
der Gradient dagegen trockenadiabatisch, so bleibt, wie wir bereits wissen, die
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potentielle Temperatur mit der Héhe unverdndert: ihr Gradient wird gleich Null
und die Entfernung der Flichen gleicher potentieller Temperaturen wichst ins
Unendliche.

b) Zusammenhang zwischen potentieller Temperatur und Entropie. Isentropische
Flichen.

Es besteht eine gewisse Beziehung zwischen der potentiellen Temperatur und
jener sehr wichtigen physikalischen Funktion, welche Enfropie genannt wird. Wir
bezeichnen diese Grofie mit S. In einer Luftmasse, die mit der Umgebung nicht
in Warmeaustausch steht, bleibt S definitionsgemiB konstant: S = const. Wenn
aber der Masse von aullen eine Wirmemenge d@ zugefiilhrt wird, so nimmt die

aQ

Entropie zu nach der Formel d8 = WO T die absolute Temperatur der ge-

gebenen Luftmasse ist. Daraus folgt:
d
s= |2 (2)

In der Thermodynamik der Atmosphére wird bewiesen, daB fiir trockene Luft
folgender Zusammenhang zwischen Entropie und potentieller Temperatur besteht:

8 =c¢,lgn® + C. (3)

Bei adiabatischen Prozessen fehlt im gegebenen Luftquantum ein Wirmeaus-
tausch mit der Umgebung: d@ = 0, weshalb auch die Entropie S konstant bleibt.
Wir konnen die adiabatischen Prozesse daher auch isentropisch nennen. Bei un-
verdndertem S #dndert sich im Einklang mit der Gl. (3) jedoch auch @ nicht. Im
Fall eines Warmeaustausches zwischen dem gegebenen Luftquantum und der Um-
gebung wird sich sowohl S als auch @ indern. Somit wird eine Anderung der
Entropie — sowohl eine individuelle Anderung im gegebenen Quantum trockener
Luft als auch eine Anderung ihrer vertikalen Schichtung in der trockenen Atmosphére
— charakterisiert sein durch eine Anderung der potentiellen Temperatur. Dasselbe
gilt auch fiir feuchte, jedoch ungesittigte Luft, welche sich thermodynamisch
anndhernd ebenso verhilt wie trockene Luft, wie uns bereits bekannt. Die Flichen
gleicher potentieller Temperaturen fallen daher in einer ungeséttigten Atmosphéire
mit den Flichen gleicher Entropie zusammen, weshalb wir sie kiinftighin ¢sentropische
Flichen nennen werden. In gesdttigter Luft wird die Anderung der Entropie durch
die Anderung der dquivalentpotentiellen Temperatur (Abschnitt 35) charakterisiert.

33. Feuchtlabilitiit und Labilititsenergie.
a) Feuchtstabile und feuchtlabile Temperaturschichtung.

Wir haben in den Abschnitten 31 und 32 erdrtert, welche Temperaturschichtungen
der Atmosphére vertikale Bewegungen trockener oder ungesittigter Luft begiinstigen
oder aber erschweren. Wir sagten z. B., daB sich trockene oder ungesittigte Luft
bei einem vertikalen Gradienten von weniger als 1°/100 m in der betreffenden
Schicht der Atmosphire 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.

Nun wollen wir jedoch annehmen, daB in einer Héhe von 1000 m ein gewisses
Quantum aufsteigender gesittigter 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 1000 m nicht 1°/100 m, sondern blof 0,46°/100 m betrigt. 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 gesittigten Luft und der um-
gebenden Atmosphére bei der Hebung nicht mehr verkleinern, sondern vergréBern.
Die Aufwirtsbewegung der gesittigten 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 ungesittigte Luft zwar im Zustand stabilen Gleichgewichtes
befinden, das Gleichgewicht gesdttigter Luft wird jedoch unter sonst gleichen Be-
dingungen labil sein kénnen. Eine derartige Temperaturverteilung in der Atmo-
sphire, welche fiir ungesittigte Luft stabil, fiir gesittigte Luft jedoch labil ist,
nennen wir feuchtlabil und sprechen in diesem Fall von einer feuchtlabilen Vertikal-
schichtung.

Wenden wir uns der Tabelle 1 (Abschnitt 29) zu. Wir nehmen beispielsweise
an, die Luft habe in einer gewissen H6he bei einem Druck von 500 mm eine Tem-
peratur von — 5°. Ist die Luft geséttigt, so wird ihre Temperatur bei der Hebung,
wie aus der Tabelle ersichtlich, um 0,62°/100 m abnehmen. Falls der vertikale
Temperaturgradient in der umgebenden Atmosphére in dieser Hohe gleich 0,7°/100 m
ist, so wird die Schichtung trockenstabil, aber feuchtlabil sein. Falls aber der
vertikale Temperaturgradient bei denselben Temperatur- und Druckverhiltnissen
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 Temperaturinderung
in der aufsteigenden gesittigten Luft bei den gegebenen Temperdtur- und Druck-
verhaltnissen gleich ist. KEinen solchen Gradienten kénnen wir feuchtadiabatisch
nennen und durch 9’ bezeichnen. Ist der vertikale Temperaturgradient gréBer

als der feuchtadiabatische, aber kleiner als der

trockenadiabatische (y°>y>9’), so wird die

Schichtung feuchtlabil sein.

Wihrend der trockenadiabatische Gradient
y° eine konstante GréBe ist (1°/100m), hat
der feuchtadiabatische Gradient 9’ natiirlich
verschiedene Werte fiir 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 Temperaturinderun-
gen in aufsteigender geséttigter Luft den feucht-
adiabatischen Gradienten fiir die betreffenden
Temperatur- und Druckverhiltnisse ent-
sprechen.

Bei feuchtadiabatischen Gradienten wird

T in der ganzen untersuchten Schicht der Atmo-

. sphire die Zustandskurve mit irgendeiner

Abb. 40. Feuch;:ﬁgieunﬁd feuchtlabile Feuchtadiabate zusammenfallen. Bei Feucht-

labilitdt wird die Zustandskurve stérker 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.

Handelt es sich um geséttigte Schichten der Atmosphire, so wird die Aufwérts-
bewegung in ihnen nicht nur bei trockenadiabatischen Gradienten erhalten bleiben,

—_—
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sondern auch bei bedeutend kleineren Gradienten, wofern sie nur gréfer sind als
die feuchtadiabatischen. Mit anderen Worten: zur Awufrechterhaltung aufsteigender
Bewegungen in gesdttigter Luft geniigt ein feuchtlabiler Zustand der Atmosphdre.

Eine trockenlabile Schichtung ist in der Atmosphéire verhéltnismifBig selten
vorhanden (in den untersten 1—2 km der Atmosphére bis zum Niveau der Wolken-
basis, im Sommer iiber dem tberhitzten Festland oder im Winter in der Kaltluft
iiber dem warmen Meer); feuchtlabile Schichtungen sind dagegen in der Atmosphire
hdufig.

Im néichsten Kapitel werden wir sehen, dall die troposphérischen Luftmassen
in zwei Haupttypen eingeteilt werden kénnen: in Kalt- und Warmmassen. Kalt-
luftmassen sind unten (bis zum Kondensationsniveau) trockenlabil geschichtet
oder weisen hier zumindest einen trockenadiabatischen Gradienten auf; dariiber
sind sie bis zur Hohe von einigen Kilometern feuchtlabil. Warmluftmassen sind
in den unteren Schichten (bis zu I km Héhe oder etwas dariiber hinaus) stabil
geschichtet; in hoheren Schichten konnen sie aber feuchtlabil sein. Inversions-
schichten werden allerdings Schichten mit groBer Feuchtstabilitit sein, da die
Temperatur in ihnen mit der Hohe nicht nur nicht abnimmt, sondern zunimmt.

b) Der Arbeitswert vertikaler Luftschichtungen. Die Labilititsenergie.

Der Labilitdtsgrad einer atmosphérischen Schichtung kann in bezug auf ein
bestimmtes vertikal bewegtes Luftquantum quantitativ, und zwar mit Hilfe des
Begriffs der Labilitidtsenergie 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 erhélt:

"—T
g—7
T ist hier die Temperatur der umgebenden Atmosphére, welche mit der Héhe
gemifB der Zustandskurve abnimmt, und 7" die Temperatur des Luftquantums,
welche sich bei der Hebung nach der Trocken- oder Feuchtadiabate dndert, je
nachdem, ob die Luft ungesattlgt oder gesattigt ist.

Die Beschleumgung g 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 muf die gehobene
Luft in ihre vorherige Lage zuriicksinken. Im besonderen Fall wird 7" — 7 =0
und auch die Beschleunigung gleich Null sein: es handelt sich dann um eine indiffe-
rente Schichtung.

Eine vollig analoge Beschleunigung wird ein Luftquantum erfahren, welches
aus seiner urspriinglichen Lage herabgesenkt wird; daher werden wir alle weiteren
Erwigungen nur fiir aufsteigende (gehobene) Luft durchfithren.

In einer Atmosphére von der Temperatur 7' (welche allerdings eine Funktion
der Hohe ist) wirkt also auf die aufsteigende Luft eine hydrostatische (je nach
der Differenz 7" — T hebende oder senkende) Kraft ein, die pro Masseneinheit durch

T’"—T
T

ausgedriickt wird.
Auf dem Wege dz wird diese Kraft eine Arbeit g dz leisten, und auf

einer endlichen Entfernung zwischen den Niveaus z, und 2, wird sich die Arbeit
der hydrostatischen Kraft pro Masseneinheit durch das Integral
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Z

T—-T

E= S 9—7 dz (1)
ausdriicken lassen. *
Nach der Grundgleichung der Statik ist jedoch dz = —%’ dp. Daraus er-
gibt sich fir die Arbeit £ der Ausdruck
n D
T"—T RT ’ dp
E=— == d :-—RST——-T—. 2
Vo T 7L 2 ap (r'— )2 @
Do Do

Beim Aufsteigen der Luft vom Niveau z, mit dem Druck p, bis zum Niveau z,
mit dem Druck p; geht also folgender Energiebetrag in Arbeit iiber:
Py
Ez—RyT—ﬂ%L 3)
Do
Diese Energie, die von REFSDAL 1930 Labilititsenergie genannt wird, kann nun
allerdings positiv oder negativ sein.
Im ersten Fall leistet die Luft selbst durch selbstéindiges Aufsteigen Arbeit
7 —T
T )-
Im zweiten Fall kann sie nur dann steigen, wenn sie von auBlen her Energie erhilt,
d. i. unter Aufwand von Arbeit.

34. Aerologische Adiabatenpapiere.

a) Stabilitits- und Energiebetrachtungen auf dem Emagramm.

REFspAL 1930 hat eine einfache Methode angegeben, nach welcher sich die
Labilitdtsenergie pro Masseneinheit in einer aerologisch sondierten Schicht der
Atmosphére graphisch bestimmen 148t.

Es sei auf einem Diagrammformular entlang der Abszissenachse die Temperatur 7'
in linearer Skala so aufgetragen, daBl sie in der positiven Richtung der Achse (nach
rechts) wichst, und entlang der Ordinatenachse der Druck in logarithmischer Skala
80, daB er in der positiven Richtung (nach oben) abnimmt. Wenn wir nun in dieses
Formular nach den Angaben unseres aerologischen Aufstieges die Temperatur
in Abhingigkeit vom Druck eintragen, so erhalten wir die Zustandskurve der
Atmosphire in der aerologisch sondierten Schicht, wobei wir lediglich zu beriick-
sichtigen haben, daB der Ordinatenachse entlang nicht die Héhe z, sondern der
lg p zu finden 1st1

Auf dem Diagrammformular (siehe Tafel 1 zw1schen S. 104 und 105) sind
ferner von vornherein Systeme von Trocken- und Feuchtadiabaten festgelegt des-
gleichen Kurven der spezifischen Sattigungsfeuchtigkeit fiir den ganzen in Betracht
kommenden Bereich der Temperatur- und Druckwerte.

Wir ersetzen nunmehr in Gl. (3) des Abschnitts 33 Tp =dlgp durch —dy.
Die Gleichung fiir die Labilitdtsenergie wird dann lauten:
2
E:RMT—TMy (1)
Yo

1 Die logamthzmsche Skala fir den Druck entspricht, wie bereits gezeigt wurde,
angenéhert der linearen Skala fir die Hohe; wir werden beide der Einfachheit halber
im weiteren als gleichbedeutend ansehen.
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Es ist ersichtlich, daB die Labilitdtsenergie bei 7" > T positiv und bei 7" < T
negativ sein wird. Je groBer die ,labile Temperaturdifferenz’’ 7° — 7', um so
grofer ist die Labilitdtsenergie. Die Temperatur 7" der aufsteigenden Luft kann
sich nun aber entweder nach der Trocken- oder nach der Feuchtadiabate dndern,
je nachdem, ob die Luft ungeséttigt oder gesittigt ist. Wenn unter 7" die Temperatur
ungesittigter Luft, welche sich nach dem trockenadiabatischen Gesetz abkiihlt,
verstanden wird, so wird die Gl. (1) den Ausdruck fir die Energie der T'rocken-
labilitit darstellen. Ist die aufsteigende Luft gesdttigt und éndert sich ihre Tem-
peratur beim Aufstieg nach dem feuchtadiabatischen Gesetz, so driickt die Gl. (1)
die Energie der Feuchtlabilitit aus. Um hierbei genau unterscheiden zu konnen,
werden wir im folgenden unter 7' nur die Temperatur ungesittigt aufsteigender
Luft verstehen (welche auf dem Diagramm durch eine Trockenadiabate gegeben
ist); fiir die Temperatur der geséttigt aufsteigenden Luft (Feuchtadiabaten auf
dem Diagramm) wollen wir das Symbol 7" einfiihren.

Es ist begreiflich, dafl die Troposphére zu einem viel groBeren Teil positive
Energie der Feuchtlabilitdt als positive Energie der Trockenlabilitit besitzen wird.

Im Fall positiver Trockenlabilititsenergie in irgendeiner Schicht muB in allen
ihren Niveaus eine positive Differenz 7 — T vorhanden sein. 7", welches im
Anfangsniveau gleich T ist, dndert sich mit der Hohe nach der Trockenadiabate,
d. h. es nimmt sehr rasch ab. Die Abnahme von 7' mit der Héhe mufl dann im ge-
gebenen Fall offenbar noch rascher vor sich gehen, d.h. der Temperaturgradient
muB in der betreffenden Luftschicht gréBer sein als der trockenadiabatische. Da-
gegen setzt positive Energie der Feuchtlabilitit, wie leicht ersichtlich, nur das
Vorhandensein feuchtadiabatischer Gradienten in der betreffenden Schicht voraus,
die selbstverstindlich viel &fter vorkommen. Ein und dieselbe Luftschicht kann
also gleichzeitig positive Energie der Feuchtlabilitit und negative Energie der
Trockenlabilitit besitzen. Sie wird dann ein Aufsteigen gesittigter Luft unter-
stitzen und ein Aufsteigen ungeséttigter Luft behindern.

Durch den Ausgangspunkt der Zustandskurve in unserem Diagramm mit einer
Temperatur 7', und einem Druck p, verlaufe irgendeine Trockenadiabate 7”. Wenn
die Atmosphire in der ganzen durchmessenen Hohe frockenlabil geschichtet ist,
so verliuft die 7-Kurve auf dem ganzen Diagramm links von dieser T'rocken-
adiabate, im Fall trockenstabiler Schichtung dagegen
rechts entsprechend dem Vorzeichen der Differenz 97
T'— T. Im Fall von Feuchtlabilitit liegt analog
die Zustandskurve 7T links von der Feuchtadiabaie
T, dagegen bei Feuchistabilitdt rechts von dhr.

Nehmen wir an, die vom Punkt pyT, auf-
steigende Luft sei ohne Sattigung bis zum Niveau
mit dem Druck p, gelangt und habe hier eine
Temperatur 7',. Betrachten wir nun jene Fliche,
die durch die Zustandskurve 7', die durch ihren
Ausgangspunkt verlaufende Trockenadiabate 1"
und die dem Niveau mit dem Druck p, entspre-
chende Linie y, — g, abgegrenzt ist (in der Abb. 41

schraffiert). Die GrdBe dieser Fliche ist proportio- I
nal der Arbeit, welche von einer Masseneinheit der ) 00

. . ; Abb. 41. Negative Energie der Trocken-
aufsteigenden Luft bei der Hebung vom unteren labilitdt auf dem Emagramm von

bis zum oberen Niveau geleistet wird; mit an- REFSDAL.

deren Worten, sie ist proportional der Energie der

Trockenlabilitdit pro Masseneinheit zwischen dem oberen und unteren Niveau.
In der Tat entspricht der Wert des bestimmten Integrals in der Gl. (1) gerade der
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erwéhnten Fliche. Unter Berticksichtigung der GroBe des Proportionalitétsfaktors R
kann man ermitteln, wievielen Energieeinheiten 1 cm? der Fliche auf unserem
Diagramm entspricht. Durch Ausmessung der schraffierten Fliche 148t sich dann
der Betrag der trockenlabilen Energie pro Masseneinheit in der betreffenden Schicht
finden. Die Fliche, welche auf dem Diagramm rechts von der Zustandskurve
liegt, wird die positive trockenlabile Energie darstellen, die links liegende Fliche

gp

Y5

Abb. 42,

Poly

Positive Energie der

Feuchtlabilitit auf dem Emagramm
von REFSDAL.

(wie in Abb. 41) die negative trockenlabile Energie.

Analog wird auf dem Diagramm auch die Energie
der Feuchtlabilitit durch eine Fliche ausgedriickt, und
zwar durch jene Fliche, welche zwischen der Zustands-
kurve T' und der durch den Anfangspunkt der Kurve
verlaufenden Feuchtadiabate 7"’ liegt (siche Abb. 42,
auf welcher eine Schichtung mit positiver Energie der
Feuchtlabilitdt dargestellt ist).

RerspaL hat dem hier beschriebenen Diagramm
die Benennung ,,Emagramm‘ eben deshalb gegeben,
weil es ermoglicht, den Betrag der Energie pro Massen-
einheit zu bestimmen.

Nunmehr mége das Ausmall der gesamten Labili-
titsenergie bestimmt werden, welche in der ganzen
aerologisch sondierten Schicht der Troposphire bei
einer adiabatischen Hebung der Masseneinheit Luft
von der Erdoberfliche (vom Niveau z, mit dem Druck

Do, Abb. 43) aus freiwerden, d. h. in Arbeit iibergehen kann. Solange die auf-
steigende Luft das Kondensationsniveau noch nicht erreicht hat, vollzieht sich
die Temperaturdnderung nach der Trockenadiabate und die Labilititsenergie der

400
mb

2,0

500

Atmosphire in bezug auf das betrach-
tete Luftquantum wird durch eine
Fliche charakterisiert, welche von der
'Zustandskurve 7' und der entsprechen-
den Trockenadiabate 7" begrenzt ist.
Uber dem Kondensationsniveau wird

600

N

die Temperaturdnderung in der auf-
steigender Luft lings der Feuchtadia-
bate 7'’ verlaufen. Von da an miissen

700

wir daher den Energiebetrag der Feucht-
labilitdt ausmessen, d. h. die Fliche
zwischen der Zustandskurve und jener

Feuchtadiabate, welche durch den
Punkt des Kondensationsniveaus ver-
lauft. Kennen wir die spezifische

800,

Feuchtigkeit der Luft am Boden, so
mh\ konnen wir die Hohe des Kondensa-
tionsniveaus fiir die von unten aufstei-

900

1000

gende Luft berechnen. Auf dem Ema-
gramm von REFSDAL geschieht dies

-36°

-20°

-0° 0’

, Pi%  graphisch. Auf dem Formular sind die
0 a Kurven der spezifischen Sittigungs-

Abb. 43. Gesamte Labilitiitsenergie auf dem Emagramm feuchtigkeit fiir verschiedene Tempera-

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 Labilitdtsenergie bis zum Druckniveau von ungefdhr 780 mb
negativ; die gestrichte Fliche F’ liegt links von der Zustandskurve. Dies bedeutet,
daB die Luft bis hierher nur unter Arbeitsaufwand von auBen her, welcher die
negative Labilititsenergie kompensiert, aufsteigen kénnte. Vom Niveau 780 mb an
bis zum Niveau 440 mb ist die Labilitdtsenergie (hier bereits vollkommene Feucht-
labilitét) positiv, die Fliche F*’ liegt rechts von der Zustandskurve; die aufsteigende
Luft leistet selbst Arbeit. Konnten wir die Luft von unten bis zum Niveau tit dem
Druck von 780 mb heben, so wiirde sie den Aufstieg bereits selbstdndig fortsetzen
infolge Freiwerdens positiver Energie der Feuchtlabilitét. Uber dem Niveau mit dem
Druck 440 mb wird die Labilitédtsenergie erneut negativ: die Zustandskurve schneidet
die Feuchtadiabate von links nach rechts. Die Gesamtmenge der Labilititsenergie,
welche in der ganzen Schicht vom 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 Flichen F" — F’.

Das Emagramm gibt uns somit eine anschauliche qualitative und quantitative
Vorstellung von der Stabilitit der Atmosphére im gegebenen konkreten Fall. Mit
anderen Worten, es zeigt uns, in welchem Ausmaf die Schichtungsverhéltnisse die
Konvektion und andere vertikale adiabatische Luftbewegungen begiinstigen oder
beeintrachtigen.

Bei Bestimmung der Energiefliche auf dem Emagramm empfiehlt es sich ge-
legentlich, die Adiabatenkurve. des Aufstieges nicht vom Nullniveau, sondern von
einem hoheren Niveau ausgehen zu lassen, d. h. sich vorzustellen, daff das Luft-
quantum nicht von der Erdoberfliche, sondern von irgendeinem héoheren Niveau
aufsteigt. Néheres dariiber 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 Hebung
oder Senkung geleistet wird, bzw. die dieser Arbeit proportionale Energie der Luft-
massenschichtung durch eine Fliche ausdriicken kann.

Wir haben aus Gl. (5) in Abschnitt 23 gesehen, daf3

% =— @ vdp=N,

daB also bei einem ohne Einwirkung von Reibung und Erdrotation verlaufenden
Kreisproze3 die freiwerdende Energie gleich ist der Anzahl der von ihm umschlosse-
nen isobar-isosteren Solenoide. Diese Energie 148t sich also auf einem Diagramm-
papier mit linearen p, v-Koordinaten unmittelbar durch Ausplanimetrieren der
von der Kurve des Kreisprozesses umschlossenen Fliche finden.

Ein solches Druck-Volumen-Diagramm ist das elementarste Diagrammpapier,
von dem man auch tatsichlich seinerzeit bei den ersten Betrathtungen iiber den
Energiehaushalt der Atmosphire 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 zugénglich ist.

Man kann nun zeigen, dal man ein Druck-Volumen-Diagramm fléchentreu
in einige andere Diagrammsysteme umwandeln kann, auf welchen bei gleichem
MaBstab die wihrend eines bestimmten Zirkulationsprozesses geleistete Arbeit
durch eine gleich groBe (wenn auch anders geformte) Fliche ausgedriickt wird.
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Hat dieses andere System die Koordinaten z, y, so wird auf ihm eine p, v-Flache
dann stetig und flichentreu abgebildet, wenn die Funktionaldeterminante

dx 0y
op 0p 1
oz oy |
v v

RerspaL 1937 hat gezeigt, daB unter anderen folgende Transformationen des
p, v-Diagramms diese Bedingung erfiillen: das 8, 7-Diagramm (= Tephigramm),
das lg p, T-Diagramm (= Emagramm) und das 7 lg p, Ig T-Diagramm (= Aero-
gramm). Fiir die Flichentreue der beiden letztgenannten Diagramme ist weitere
Voraussetzung, daBl man die Atmosphére als ideales Gas ansehen darf; dies geschieht
praktisch dadurch, daB man statt der gewohnlichen Temperatur die sog. virtuelle
Temperatur (sieche Abschnitt 16, d) im Weg eines ganz einfachen graphischen
Kunstgriffes eintrigt. Wir werden nunmehr die genannten flichentreuen Papiere
kurz beschreiben mit Ausnahme des Emagramms, das bereits ausfiihrlich behandelt
worden ist.

Das Tephigramm ist als erstes, fiir energetische Betrachtungen praktisch brauch-
bares Diagrammpapier von Sir NapIEr SEHAW 1925 eingefithrt worden. Es benutzt
als Abszissenachse die absolute Temperatur 7' und als Ordinatenachse statt der
Entropie S den Logarithmus der potentiellen Temperatur lgn @, welcher — wie
Gl. (3) in Abschnitt 32 zeigt — der Entropie proportional ist. Uberdies finden sich
auf dem Tephigramm noch verschiedene Kurvenscharen, namlich Isobaren, Feucht-
adiabaten und Linien gleicher spezifischer Feuchtigkeit. Die Labilitdtsenergie wird
auch hier durch eine entsprechende Fliche charakterisiert, wie auf dem Emagramm.
Die Benutzung des letzteren ist jedoch in der Praxis anschaulicher und bequemer,
weil sie den mehr fiir theoretische Studien geeigneten Begriff der Entropie umgeht.

Das Aerogramm wurde von REFSDAL 1935 in Fortbildung seines Emagramms
geschaffen. Es hat lg 7' als Abszisse und 7'lg p als 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 natiirlich auch die iibrigen Isolinien des Emagramms.

Das Aerogramm macht es zunidchst moglich, in sehr bequemer Weise Hohen-
berechnungen auszufiihren (vgl. auch Abschnitt 15), da der Abstand zwischen
zwei Punkten einer Zustandskurve gleich ist der Lénge jener Isotherme (288 in
Abb. 44), die mit den Isobaren und der Zustandskurve zwei gleiche Flichenstiicke
(#, und F,) erzeugt. Die Linge der Isotherme kann mittels eines am Rand des
Diagramms angegebenen HéhenmaBstabes direkt in die Héhendifferenz verwandelt
werden. Im Beispiel in der Abbildung verliuft 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 nétig, die
durch einen kleinen Kunstgriff ermittelt wird, indem man ein zehnmal so groBles
Isothermenstiick (also fiir 40 mb) in dyn. m abmifit, durch 10 dividiert und diese
Zusatzdifferenz (hier 44 dyn.m) zu dem vorigen Ergebnis hinzuzihlt.

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 fiir hohe
Aufstiege die Isobaren nur umzunumerieren, so dafl das Formular fiir alle Fille
seine handliche GroBe behalten kann, was ein groBer Vorzug ist.

Mit Hilfe des Aerogramms kann man natiirlich zumindest dieselben energetischen
Erwigungen und Berechnungen ausfithren wie, mit dem Emagramm. Da es eine
flichentreue Transformation eines Druck-Volumen-Diagramms ist, lassen sich auf
ithm auch bequem Solenoidzahlen berechnen, indem man die fiir 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 Fliche.

Das Aerogramm ist iiber-
haupt ein aerologisches Uni-
versalpapier maximaler Lei-
stungsfiahigkeit. Es gestattet
auller den schon erwéhnten
Operationendie Umrechnung
von dynamischen auf metri-
sche Hohen, die Bestimmung
des spezifischen Volumens,
der Dichte, von Aufwirts-
beschleunigungen, von Ab-
wartsbeschleunigungen, der
Schwereabnahme mit der
Héhe, der Aquivalenttempe-
ratur, der Pseudotempera-
tur,! der virtuellen Tempe-
ratur, der Entropie, des
maximalen = Wasserdampf-
drucks iiber Wasser sowie N X
iiber Eis, der maximalen \\\ \\\ AW AN 5000
spezifischen ~Feuchte, der O, 218 W 28 20 298 30 308
Trockenadiabaten und der % 19000
Kondensationsadiabaten. Ze ayndm  gyn.m

Es ist also ein ideales Abb. 44. Ermittlung von Hohenunterschieden auf dem Aerogramm.
Arbeitspapier fiir aerologi-
sche Forschungen. Infolge seiner Vielseitigkeit enthilt es jedoch auf gedringtem
Raum mehr Hilfslinien und Hilfszahlen, als sie der praktische Wetterdienst mit
seiner beschrinkten Anzahl aerologischer Bestimmungsstiicke benétigt. Eine ein-
gehendere Darstellung der Verwendungsmoglichkeit des Aerogramms hétte den
Rahmen dieses Buches iiberschritten und es ist daher auch davon abgesehen wor-
den, ein Aerogrammformular beizulegen.

Vor kurzem (1938) hat L. WEICKMANN, der Président der Internationalen
Aerologischen Kommission, eine iiberaus verdienstvolle Denkschrift iiber alle
existierenden aerologischen Diagrammpapiere herausgegeben, welche nicht weniger
als 40 verschiedene Musterblitter enthélt. Diese Schrift nimmt auch kritisch zu
den verschiedenen Systemen Stellung und macht darauf aufmerksam, daB nicht
alle der Bedingung flichentreuer Wiedergabe der Energie entsprechen.

Nicht flichentreu ist z. B. das in Mitteleuropa vielbenutzte Diagrammpapier
von STUVE (neuere Fassung), das in seinem rechten (Haupt-) Teil 7' als Abszisse
und p* als Ordinate hat, wobei ¥ = 0,288 die aus der Poissoxschen Gleichung be-
kannte Konstante ist [siehe Abschnitt 28, Gl. (9)]. Der Unzuldnglichkeit wegen
mangelnder Flichentreue steht als Vorzug dieses Formulars seine Anschaulichkeit
gegeniiber: die p*-Teilung entspricht anndhernd 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 p*-Ordinate, eine
¢#-Teilung hat, sind auch die Linienscharen gleicher spezifischer Feuchtigkeit gerade
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1 Siehe FuBnote 1 auf S. 110.
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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 vom deutschen Reichswetterdienst besorgte Ausgabe des Stiive-Papiers
enthilt als Uberdruck weitere Kurvenscharen, und zwar im 7', p*-Teil Linien gleicher
maximaler spezifischer Feuchtigkeit und Kondensationsadiabaten, die als Linien
gleicher ,,Feuchtentropie verwendbar sind; ferner im e*, p*-Teil Linien gleicher
pseudopotentieller Feuchtigkeit, welche die Abnahme des Dampfdrucks lings der
Kondensationsadiabate angeben. Eine Sonderskala gibt den Faktor, mit dem
man, wegen des Unterschieds zwischen der p*- und einer lg p-Teilung, auf dem
Stiive-Papier ausplanimetrierte Energiewerte multiplizieren mul}, damit sie den
aus einem flichentreuen Diagramm gewonnenen entsprechen.

Die bisher beschriebenen Diagrammpapiere gehdren zur Gruppe der Adlaba’oen
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 Wiirme des Wasserdampfes
beriicksichtigen.

Aquivalenttemperatur, potentielle A quivalenttemperatur, dquivalentpotentielle
Temperatur, pseudopotentielle Temperatur und Feuchttemperatur.

Im Abschnitt 32 wurde gezeigt, daBl die potentielle Temperatur aufsteigender
trockener oder ungesittigter Luft konstant bleibt. Anders im Fall gesittigter
Luft. In gesittigt aufsteigender Luft kommt es infolge Abkiihlung zu einer Kon-
densation des Wasserdampfes und zu einem Freiwerden der latenten Wérme; gerade
damit hingt es ja zusammen, dafl die individuelle Temperaturinderung in geséttigt
aufsteigender Luft geringer ist als in ungesittigter. Die potentielle Temperatur
nimmt beim Freiwerden der latenten Kondensationswirme zu. Um dies zu zeigen,
machen wir folgendes Gedankenexperiment:

Wir nehmen an, die gesittigte Luft befinde sich zunéchst 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 Hohe von 2000 m gehoben; die individuelle Temperaturabnahme wird in
ibr dabei durchschnittlich 0,5°/100 m betragen. Sie wird dann offenbar mit einer
Temperatur + 10° im Niveau 2000 m ankommen. Daf ihre potentielle Temperatur
in diesem Niveau -+ 30° betragen wird, ergibt sich aus folgender Uberlegung :
senkt man die Luft neuerdings bis zum Meeresniveau, so wird sie sich um 1 /100 m
erwirmen, also mit + 30° dort anlangen. Voraussetzung ist lediglich, daB sie bei
Beginn des Abstiegs kein kondensiertes Wasser enthilt, bei dessen Verdampfung
ja Wirme verbraucht und die Temperaturzunahme verringert wiirde.!

Somit nimmt die potentielle Temperatur adiabatisch aufsteigender, gesittigter
Luft zu, und zwar infolge Freiwerdens latenter Kondensationswéirme. Bei einer
Senkung entfernt sich die Luft (woferne sie frei von Kondensationsprodukten ist)
immer mehr vom Sittigungszustand und erwédrmt sich daher nach dem trocken-
adiabatischen Gesetz (1° auf 100 m); ihre potentielle Temperatur bleibt infolgedessen
unverdndert.

Wir haben Zustandsinderungen der Luft ohne Wirmeaustausch und ohne

1 Eine feuchtadiabatisch aufsteigende Bewegung, bei welcher das kondensierende
Wasser aus der Luft wihrend der Kondensation ausféllt, wird pseudoadiabatisch genannt.
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Kondensation des Wasserdampfes trockenadiabatisch und jene ohne Wirmeaus-
tausch, aber mit Kondensation des Wasserdampfes feuchtadiabatisch genannt.
Bei trockenadiabatischen Zustandsinderungen éndert sich die potentielle Temperatur
der Luft, wie aus dem Gesagten hervorgeht, nicht. Bei feuchtadiabatischen Zustands-
anderungen und im Sonderfall bei adiabatischer Hebung gesittigter Luft nimmt
jedoch ihre potentielle Temperatur zu.

Wir kénnen allerdings eine Funktion von Druck Temperatur und Feuchtig-
keit angeben, welche auch bei feuchtadiabatischen Zustandsinderungen konstant
bleibt. Wir miissen zu diesem Zweck offenbar zunichst ein gewisses ,,Supplement¢
zur beobachteten Temperatur 7' 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,®
fiir welche RoBrrzsca 1928 folgenden Ausdruck abgeleitet hat: Zur Erwérmung
von 1g Wasser von 0° auf £° und zu seiner Verdunstung bei dieser Temperatur
sind 606,5 4+ 0,305 t Cal Wiarme notig. Diese bei der Kondensation freiwerdende
Wirmemenge ist imstande, 1 kg trockener Luft um

606,5 4 0,305 ¢
4t = — %10 1)
oder ungefihr um 2,52° zu erwirmen (240 ist die spezifische Wiarme der Luft in
Cal pro Kilogramm). Wir werden At die dquivalente Temperaturdifferenz nennen;
sie ist mit dem gesuchten ,,Supplement* identisch. Wenn 1 kg Luft ¢ Gramm Wasser-
dampf enthilt, so ist 4¢ = 2,562 q, woraus folgt, daB die Aquivalenttemperatur

gegeben ist durch
T =T+ 252q. (2)

Da ¢ = 622% ist? (e bedeutet die Spannkraft des Wasserdampfes und p den
Luftdruck), so ist

1570
=T+ ——e. (3)
Wenn wir p = 760 mm annehmen, haben wir annahernd
T' — T + 2 6, N (4)

wo e in Millimetern Quecksilbersiule ausgedriickt ist.
‘Wenn der Wasserdampf nicht nur kondensiert, sondern nachher (oder unmittel-
bar) auch in den festen Zustand iibergeht, so ist die dabei freiwerdende latente

Wirme gleich 686,5 und

Ate=2,84q=%3°e, (5)

wcpei mit dem Index e ,,Eis” bezeichnet wird.

Nun haben wir die gefundene Aquivalenttemperatur 7" mittels der Poisson-
schen Gleichung auf den Normaldruck zu reduzieren (d. h. sie anstatt 7' in die
Gleichung zur Berechnung der potentiellen Temperatur einzusetzen). Als Resultat
erhalten wir die gesuchte Temperaturgr6Be @', welche auch bei feuchtadiabatischen
Zustandsinderungen weitgehend konstant bleibt.

1 Die Symbole T' und 7" in diesem Abschnitte diirfen nicht mit denjenigen im Ab-
schnitte 30 verwechselt werden, wo ihre Bedeutung eine andere war.

2 Dieser Wert gibt voraussetzungsgemiB das Verhiltnis g Wasserdampf zu kg
feuchter Luft und ist daher 1000mal gréfer als der zu-Beginn des Abschnitts 29 an-
gefiihrte, in welchem in gleichen Einheiten ausgedriickte Betrige einander gegeniiber-
gestellt waren.
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Der mathematische Ausdruck @’ wird also lauten:

0,2884 0,2884
o= T(ﬂ‘?—> ’ At(&) = 6
» + » (6)
Einige Autoren ermitteln allerdings zuerst die potentielle Temperatur und fiigen

erst dann zu ihr die 4quivalente Differenz hinzu, d. i. sie rechnen nach der Gleichung:
@ =T (%)"’%884 + At. 0

Es ist ersichtlich, daf} die nach den Gl. (6) und (7) berechneten Werte nicht gleich
sind; bei niedrigen Drucken p kann der Unterschied 2—3° erreichen. Man nennt
jetzt (MOLLER 1939) die durch Gl. (6) erfaBte RechengréBe ,,potentielle Aquivalent-
temperatur”’, dagegen die durch Gl. (7) ermittelte ,,potentielle Temperatur mit Aqui-
valentzuschlag”.

Im Wetterdienst wird gewdhnlich die aus Gl. (6) bestimmte GroBe mit der von
Rosrrzscr 1928 definierten ,,dquivalentpotentiellen Temperatur’ identifiziert, die
jedoch ebensawenig in eine einfache Gleichung gefallt werden kann, wie die mit ihr
zahlenmaBig fast gleichwertige ,,pseudopotentielle Temperatur” nach Stive 1927.
Letztere 148t sich jedoch sehr klar definieren als jene Temperatur, welche die Luft-
masse vom Druck p, der Temperatur 7" und dem Wassergehalt ¢ annehmen wiirde,
wenn sie

1. unter adiabatischer Abkiihlung bis zu einer Héhe gehoben wiirde, in welcher
der in ihr enthaltene Wasserdampf vollig kondensiert und nach Freiwerden der
latenten Wéirme ausgefallen ist, und

2. hierauf bis zum Niveau des Standarddrucks herabgesenkt wiirde, wobei
sie sich durch Kompression lings der Trockenadiabate erwarmt.!

Die Anderung der pseudopotentiellen (bzw. der mit ihr praktisch fast gleich-
wertigen dquivalentpotentiellen) Temperatur wird die Entropieinderung gesattigter
Luft in analoger Weise charakterisieren, wie die Entropiednderung trockener
oder ungeséttigter Luft durch die Anderung der potentiellen Temperatur charakteri-
siert ist. Offenbar ist die pseudopotentielle (und mithin weitgehend auch die dqui-
valentpotentielle) Temperatur ein hochwertiger Behelf fiir die Identifizierung von
Luftmassen ; denn sie bleibt bei allen adiabatischen Vorgéngen, seien sie von Konden-
sation begleitet oder nicht, ebenso wie die Entropie selbst unverdnderlich (invariant)
und dndert sich nur bei nichtadiabatischen Prozessen.

Von ihr weicht die mit Hilfe der Gl. (6) leicht berechenbare potentielle Aquivalent-
temperatur systematisch um kleine Betrige ab. Wofern man also im Wetterdienst
der Einfachheit halber statt der dquivalentpotentiellen Temperatur die potentielle
Aquivalenttemperatur zur Luftmassenbestimmung benutzt, so muB man sich
dessen bewuBt bleiben, daf dies nur mit Vorbehalten statthaft ist.

~ Gerade in der jingsten 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 Vorgingen sowie bei der Verdunstung
fallenden Regens mehr oder weniger ,konservative” Werte ergeben. Bei dieser
Gelegenheit ist man, im AnschluBl 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 Fir die im vorigen Abschnitt erwédhnte Pseudotemperatur gilt dieselbe Definition
mit dem einzigen Unterschied, daB die Luftmasse nicht bis zum Niveau des Standard-
drucks, sondern ihres urspringlichen Drucks herabgesenkt wird.



Das Rossby-Diagramim. 111

zur potentiellen Temperatur — abgeleitete potentielle Feuchttemperatur dazu berufen
zu sein scheint, als Luftmassendiagnostikum in Hinkunft eine groe Rolle zu spielen.

Es 148t sich ndmlich zeigen, daB sich die Feuchttemperatur eines Luftquantums,
welches adiabatisch aufsteigt, lings der durch sie gelegten Feuchtadiabate (vgl.
Abschnitt 29) dndert, 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 Wirmegehalt haben.” Man kann
somit die potentielle Feuchttemperatur als ebenso vorziiglichen Identifizierungs-
behelf fiir Luftmassen verwenden wie die dquivalentpotentielle Temperatur, hat
dabei aber den groBen Vorteil, dal die Feuchttemperatur jeweils direkt beobachtet
oder sehr einfach aus den Psychrometertafeln bestimmt werden kann.

Im 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
verkniipft ist. Eine internationale Vereinbarung hieriiber ist noch nicht getroffen
worden.

36. Das Rossby-Diagramm.

Potentielle Stabilitiit (Labilitiit). Charakteristische Kurve. Stabilititsbetrachtungen
auf dem Rossby-Diagramm.

C. G. RossBy 1932 hat den Begriff der sog. potentiellen (konvektiven) Stabilitdit
oder Labilitit, welche durch die Verteilung der dquivalentpotentiellen Temperatur
bestimmt wird, eingefithrt und ein originelles Diagramm zu deren graphischer
Bestimmung entworfen, welches in der Folge Rossby-Diagramm genannt werden
soll.

Auf diesem Diagramm (siehe Tafel 2 zwischen S. 112 und 113) wird fiir
jeden Punkt des aerologischen Aufstiegs die spezifische Feuchtigkeit ¢ entlang der
Abszissenachse und die entsprechende potentielle Temperatur @ entlang der Ordi-
natenachse (in logarithmischer Skala) aufgesucht:! Diese beiden Werte stellen,
wie wir im néichsten Kapitel sehen werden, die ,konservativsten* Eigenschaften
der Luftmassen vor. Auf dem Diagramm findet sich ein Netz von Linien gleicher
dquivalentpotentieller Temperatur @’ in Abhingigkeit 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-
sdchlich dndert sich bei einer Hebung oder Senkung trockener oder ungesittigter
Luft in ihr weder ® noch ¢q. Die Feuchtadiabaten stimmen offenbar mit den Linien
gleicher dquivalentpotentieller Temperatur iiberein, da die letztere bei einer feucht-
adiabatischen Zustandsinderungunverindert bleibt. Die Neigung der Kurven &’

1 Genauer nicht die spezifische Feuchtigkeit ¢ = 622 %, gondern das ,,Mischungs-

verhéltnis“ w = 622 ?)é?’ d. h. also die Menge von Grammen Wasserdampf pro Kilo-

0,2884,
gramm trockener Luft; fernernicht die gewohnliche potentielle Temperatur @ =1 1000

0,2884 .
;?Oe . Beide
Werte unterscheiden sich jedoch voneinander nur unwesentlich, weshalb die Zustands-
kurve auf dem Rossby-Diagramm auch mit Hilfe von @ und ¢ konstruiert werden kann.
Ubrigens laBt sich auch mit Hilfe des Emagramms der Wert von 0, sehr leicht fest-
stellen.

sondern die potentielle Temperatur der trockenen Luft @4 = T
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gegen die Koordinatenachsen zeigt anschaulich, daB, im Fall feuchtadiabati-
scher Hebung eines Luftteilchens, p bei unverdndertem @’ infolge der Konden-
sation des Wasserdampfes ab- und © infolge des Freiwerdens latenter Wéirme
zunimmt.

Die Darstellung der Ergebnisse eines aerologischen Aufstiegs auf dem Rossby-
Diagramm ergibt eine sog. charakteristische Kurve der gegebenen Luftmasse. Da die
spezifische Feuchtigkeit mit der Hohe gewGhnlich ab-, 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
Hohe abnimmt, um so mehr wird sich die charakteristische Kurve dem vertikalen
Verlauf nihern; ihre Neigung wird aber auch von der GrdBe der Anderung der
potentiellen Temperatur mit der Hohe abhingen. Ist 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 Hoheninter-
valle konstruieren, so werden die Entfernungen zwischen diesen Punkten um
so groBer sein, je rascher sich die Feuchtigkeit mit der Hohe &ndert. Ist die
Schichtung trockenstabil und wichst die potentielle Temperatur mit der Hohe,
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 grofer sein, je groBer die Stabilitdt ist. Bei einer Zunahme von
10° auf 1000 m ist 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 (siche Abb. 81), ohne Kondensation adiabatisch senkt oder
hebt, so wird sie in einer beliebigen neuen Lage durch ein und dieselbe charakteristische
Kurve dargestellt werden, da sich bei einem trockenadiabatischen Prozef3 weder @,
noch g dndert. Daraus erklirt sich auch die Bezeichnung ,,charakteristische Kurve*;
wofern @ und ¢ in den Luftmassen konservativ sind (siehe folgendes Kapitel) und
ihre Verteilung in horizontaler Richtung geniigend gleichartig ist, werden wir fiir
ein und dieselbe Luftmasse zu verschiedenen Zeitpunkten und an verschiedenen
Orten annihernd gleiche charakteristische Kurven erhalten, wodurch die Wieder-
erkennung (Identifizierung) von Luftmassen sehr erleichtert wird. Hiervon wird
noch im nichsten Kapitel die Rede sein.

Aus der Neigung der charakteristischen Kurve zu den Linien gleicher. dqui-
valentpotentieller Temperatur 148t sich ermitteln, ob die untersuchte Schicht
potentiell-labil ist. DefinitionsgemiB wird eine Schicht potentiell-labil genannt,
wenn die #dquivalentpotentielle Temperatur in ihr mit der Hohe abnimmt. Auf
dem Rossby-Diagramm kommt dies dadurch zum Ausdruck, dafl der Abschnitt der
charakteristischen Kurve, welche diese Schicht reprisentiert, gegen die Abszissen-
achse flacher geneigt ist als die Linien der konstanten &quivalentpotentiellen
Temperatur; er wird also zwischen der Isolinie &' und der horizontalen Isolinie @
liegen (z. B. der zwischen den Punkten 2 und 3 gelegene Abschnitt der Kurve PF—PF
auf Abb. 81). Ist die Schichtung dagegen potentiell-stabil, so nimmt ihre dquivalent-
potentielle Temperatur mit der Hohe zu und die charakteristische Kurve wird
folglich gegen die Abszissenachse steiler geneigt sein als die Isolinien ©'.

Eine potentiell-labile Schicht besitzt die Eigenschaft, daB in ihr bei ihrer Hebung
die Labilitdit der Schichtung zunimmt. Dies ist begreiflich, da bei einer Hebung
frither oder spiter Kondensation einsetzt, wobei im unteren Teil der Schicht,
infolge des dort gréBeren Feuchtigkeitsgehalts, mehr latente Warme frei wird;

1 Qder, nach RosssYs Terminologie, konvektiv-labil.
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die potentielle Temperatur nimmt folglich im unteren Teil der Schicht mehr zu
als im oberen, was ein Anwachsen der Labilitit zur Folge hat.

Tatsichlich bewegen sich nach erreichter Sattigung sowohl der obere als auch
der untere Endpunkt des betreffenden Abschnitts der charakteristischen Kurve nach
links aufwérts ihren Feuchtadiabaten (@’-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 Labilitit der Schichtung der Luftschicht
zunimmt; bei geniigender Hebung kann die Schichtung sogar trockenlabil werden.
Besonders bedeutend ist dieser ProzeB, wenn, wie es oft vorkommt, der untere
Teil der Schicht der Sittigung nahe, der obere jedoch verhiltnismaBig trocken ist;
dann wird sich die Drehung des Abschnitts noch rascher abspielen, da sein oberer
Endpunkt linger unbeweglich bleibt als der untere.

Eine potentiell-labile Schicht, die in ibrer 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. Ist die Schicht jedoch
potentiell-stabil, d. h. ist ihr Kurvenabschnitt zur Abszissenachse steiler geneigt als
die Feuchtadiabaten, so wird er sich bei ihrer Hebung 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 Vorgéngen, wo sich eine ganze Luftschicht vertikal ver-
lagert (frontale Aufgleitbewegung, orographische Lufthebung), ist es wichtig zu
wissen, ob sie potentiell-labil ist; in diesem Fall kann dann zur allgemeinen Auf-
wirtsbewegung noch Konvektion hinzutreten, wodurch der Effekt der Konden-
sation verstarkt wird.

In potentiell-labiler Luft, die iiber eine Warmfrontfliche aufgleitet, ist dann
z. B. die Entwicklung konvektiver Bew6lkung und die Ausscheidung von Schauer-
niederschligen moglich, was in den Vereinigten Staaten von Nordamerika bei
maritimer Tropikluft iiber der Warmfront wiederholt beobachtet wird.

Das Rossby-Diagramm ermdoglicht es, Fronten von Schrumpfungsinversionen zu
unterscheiden. Beim Ubertritt aus einer Kaltluftstromung in eine dariiber wehende
Warmluftstrémung nimmt die spezifische Feuchtigkeit zu; folglich weist die charak-
teristische Kurve an der Frontfliche einen Sprung nach rechts auf und setzt erst
spiter 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 enthélt auch noch Isobaren und Isothermen fiir das Kon-
densationsniveau; sie dienen zur graphischen Bestimmung von @ und w aus den
Werten p, T und f, die beim Aufstieg erhalten wurden.

Nehmen wir an, die Luft habe soeben die Séttigung erreicht, so gibt uns der
Schnittpunkt der betreffenden 7'-Linie (im System der Isothermen fiir das Kon-
densationsniveau) mit der entsprechenden p-Linie die wirkliche potentielle Tem-
peratur -@4 (der trockenen Luft) sowie auch den Feuchtigkeitsgehalt w fiir den
Sittigungszustand an. Um den wirklichen Wert von w zu finden, mufl man den aus
dem Diagramm entnommenen Sittigungswert mit dem hundertsten Teil der Pro-
zentzahl der relativen Feuchtigkeit f multiplizieren.

Historische Bemerkungen zu den Abschnitten 26 bis 36.

Die Bedeutung der adiabatischen Zustandséinderungen fiir die Vorginge in der
Atmosphire wurde in der zweiten Hilfte des vorigen Jahrhunderts erkannt. Im Jahre
1864 gab v. HANN eine Erklirung des Féhns durch die feuchtadiabatische Abkiihlung

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 8
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aufsteigender und die trockenadiabatische Erwérmung absteigender Luft; im Jahre 1874
untersuchte er erstmalig die adiabatischen Zustandsénderungen geséttigter Luft.

Das erste Diagrammpapier zur Verfolgung der adiabatischen Zustandsénderungen
feuchter Luft entwarf HERTZ im Jahre 1884. Ihm folgten NEUHOFF im Jahre 1900 und
FIELDSTAD im Jahre 1926 auf Grund genauerer Formeln. Der Begriff der potentiellen
Temperatur wurde von HELMHOLTZ und von V. BEZOLD 1889 eingefiithrt; im Lauf der
folgenden vier Jahrzehnte entwickelten sich sukzessive die Begriffe der dquivalenten
Temperatur (v. BEzoLp 1905, KNOCHE 1905, PROTT 1920), der pseudopotentiellen Tem-
peratur (STUVE 1927), der dquivalentpotentiellen Temperatur (RoBITZSCH 1928, R0OSSBY
1932) und der Feuchttemperatur als konservative GroBen (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 Labilitédtsenergie durch das Tephi-
gramm wurde von SIR NAPIER SHAW im Jahre 1925 eingefuhrt. Das Emagramm schuf
REFSDAL im Jahre 1930. R0ssBY verwendete seine charakteristischen Kurven, die er
bereits im Jahre 1929 zur Identifizierung von Luftmassen entworfen hatte, seit 1932
zur Ermittlung der potentiellen Labilitét der Luftschichtung. Im Jahre 1935 fithrte
REFSDAL das Aerogramm ein. Im selben Jahre arbeitete A. F. DJUBJUK eine graphische
Methode zur Uberwachung der gesamten Labilitétsenergie innerhalb der Luftséule aus.
Diese Methode war zur Zeit der Fertigstellung der Originalausgabe dieses Buches (1937)
noch nicht veréffentlicht.

Eine allgemeine Diskussion tiber die notwendige Abklirung und gegenseitige Ab-
grenzung der verschiedenen Temperaturbegriffe ist in der allerjungsten Zeit im Gange.

Literatur zu den Abschnitten 26 bis 36.

Hinweise auf Lehrbiicher der allgemeinen Thermodynamik der Atmosphére finden
sich zu Beginn des Buches.

Die wichtigste Literatur der letzten Zeit, die Analyse der Begriffe potentielle, dqui-
valente, pseudopotentielle, &quivalentpotentielle und Feuchttemperatur betreffend:
K~NocHE 1905, BAUER 1908, NORMAND 1921, STOVE 1927, RoBIiTzscH 1928, RossBY 1932,
RoBiTzscH 1938, LINKE 1938, MOLLER 1939, RosBITZSCH 1939, EGERSDORFER 1939,
DINKELACKER 1939, BLEEKER 1939 (I), ARAKAWA 1939, PETTERSSEN 1939 (3).

Hilfsmittel zur Auswertung und graphischen Ermittlung dieser Funktionen: STUVE
1922, FIELDSTAD 1926, MOESE 1930, DIESING 1930, 1931, BArLARD 1931, MOESE und
ScrINZE 1932 (2), ENGELMANN 1932, KNOBLOCH 1932, RoBIiTZSCH 1932, EGERSDORFER
und Horzer 1932, HANsCH 1933, STUVE 1933 (3), DiesiNG 1935, LiTTwIN 1935, WEREN -
SEJOLD 1937.

Nomogramme von DJUBJUK und NEKRASSOW als Beilage zu: CHrROMOW 1935 (3).

Uber das Emagramm, Tephigramm, Aerogramm und &hnliche graphische Papiere:
SHAW and Fanmy 1925, SHAW 1926, ALWORD and SmitH 1929, REFSDAL 1930 (1), 1930 (2),
1932, 1935, 1937, Araxawa 1937 (3), WERENSKJOLD 1938.

Uber das Rossby-Diagramm: RossBY 1932, Namrias 1935 (1).

Eine Untersuchung, welche die Labilitétsenergie nach anderen Gesichtspunkten be-
urteilt: DJuBIJUK 1936.

Eine sehr ausfiihrliche Literaturzusammenstellung bis 1938 bei: WEICKMANN 1938.

ber einen Hohenintegrator fiir aerologische Zwecke: LUGEON 1940.

37. Die Konvektion, Gewitterbildung.
a) Begiinstigung der Konvektion in den bodennahen Luftschichten.

Nunmehr sollen die tatséchlichen Verhiltnisse beim Zustandekommen der Kon-
vektion, welche fiir die Wettergestaltung von grofer Bedeutung ist, besprochen
werden. Infolge der Konvektion entstehen Wolken vertikaler Entwicklung [Haufen-
wolken (Cu), Gewitter- oder Schauerwolken (Cb)] und eine besondere Gattung von
Niederschligen innerhalb der Luftmassen, Schauerniederschlige, eventuell in Be-
gleitung von Gewittern.

‘Wir haben schon friiher erwihnt, daB die Konvektion ihrem Wesen nach eine
Turbulenzerscheinung ist. Dieser ungeordnete, allméhliche vertikale Luftaustausch
in Form kleiner vertikaler Stromfiden, Luftblasen u. d. (,,Kleinkonvektion* nach
v. FIckER 1931) geht jedoch unter giinstigen Umsténden tiber in méchtige auf- und
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absteigende Zirkulationsstréme, die manchmal die Troposphére fast in ihrer ganzen
Hohe durchsetzen (,,GroBkonvektion nach v. Ficker). Die Geschwindigkeit auf-
steigender Strome unter Entwicklung méchtiger Haufenwolken betrigt durch-
schnittlich 3—4 m/sek, doch kommen sicher oft genug erheblich gréBere Geschwindig-
keiten vor. So maBen SCHEWERDTFEGER und ScHiTzE 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 méichtiger Haufen- und
Schauerwolken notwendig. Bei der Ausbildung flacher Haufenwolken von Schén-
wettercharakter handelt es sich dagegen um eine Ubergangsform 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 zusammenhingende Wolken-
systeme von sehr bedeutender Ausdehnung hervorrufen.

Auf die noch nicht ganz geklarten Bedingungen fiir die Umwandlung der ,,Klein-
konvektion” in eine ,,GroBkonvektion’’ kommen wir erst im vorletzten Teil (c) dieses
Abschnitts zuriick und wenden uns zunéchst den allgemeinen Voraussetzungen fiir
das Entstehen der Konvektion zu. Beim Zustandekommen der Konvektion spielt die
Erwirmung 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 bodennichsten Schicht der Kontinentalluft (bis zu 2m Héhe) untertags erheb-
lich iiberadiabatische Gradienten einstellen. Wegen ihrer Abhingigkeit von der
Insolationserwdrmung des Bodens hat die Konvektion in den kontinentalen Luft-
massen einen gut ausgeprigten Tagesgang. Daher erreichen auch in der sommer-
lichen Kontinentalluft die Haufenwolken ihre groBte Entwicklung in den Mittags-
stunden, wihrend sie gegen Abend verschwinden.

Uber dem Meer kommt Konvektion dann zustande, wenn die Meeresoberfliche
wérmer ist als die Luft iiber ihr und sie folglich von unten her erwérmt. In den ge-
miBigten Breiten ist dies gewthnlich in maritim-polaren oder maritim-arktischen
Luftmassen in der kalten Jahreszeit der Fall. Da jedoch die Temperatur der Meeres-
oberfliche keinen Tagesgang aufweist, bleibt {iber dem Meer eine Verstirkung der
Konvektionn wahrend der Tagesstunden aus. Es gibt sogar, wie wir weiter sehen
werden, Ursachen, welche iiber dem Meer eine leichte Zunahme der Konvektion
wdhrend der Nacht veranlassen.

Nicht selten erklirt man die Konvektion nur durch UngleichméBigkeiten in der
Erwirmung des Bodens und der dariiberliegenden Luft, wobei stirker erwirmte
Luftquanten aufsteigen und kiltere herabsinken. Dieser Umstand hat zweifellos
eine hervorragende Bedeutung fiir das Zustandekommen der Konvektion iiber dem
Festland. Die UngleichméBigkeit der Erwdrmung wird hier unter anderem besonders
durch ortliche Einfliisse unterstiitzt. Uber den erwirmten Hingen der Berge und
Hiigel erfibrt die Konvektion eine Verstirkung, da sich die Luft untertags an diesen
Stellen mehr erwirmt als im selben Niveau in einiger Entfernung. Dieser hori-
zontale Temperaturunterschied gibt nach WENGER 1923 sogar AnlaB zu einer aus-
gesprochenen Luftstrémung hangaufwérts, zum sog. Hangwind.! Eine verstirkte
Bildung von Haufen- und Schauerwolken und eine groBe Gewitterhdufigkeit im
Gebirge ist daher vollkommen begreiflich.

Anderseits fiithrt auch die orographische Hebung allgemeiner Luftstrome zu einer
verstirkten Wolkenbildung und zur Ausscheidung von Niederschligen (oft ge-

! Der Hangwind ist auch ein wichtiges Glied im periodischen Zirkulationssystem
der Gebirgswinde, fiir welches A. WAGNER vor einiger Zeit eine neus umfassende Theorie
gegeben hat (siehe Literaturverzeichnis am Ende des Abschnitts).

8*
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witterigen Charakters) an den Luvhéngen. Hierdurch werden bereits im Luftstrom
vorhandene Konvektionseffekte natiirlich verstéirkt.

Selbst geringe Erhéhungen im landschaftlichen Relief kénnen durch Verstirkung
der Konvektion die Entstehung von Schauern und Gewittern begiinstigen.!

Indessen kann sich iiber der einférmigen Meeresoberfliche die Konvektion eben-
so gut entwickeln wie tiber dem Festland. Den ersten Anla8 zur Entwicklung der
Konvektion mufl hier (wie auch iiber dem Festland) dffenbar die dynamische Tur-
bulenz geben, welche stérker erwirmte Luftquanten (Turbulenzelemente) aus der
alleruntersten Schicht in eine gewisse geringe Hohe hebt, in der sie wirmer an-
kommen als die umgebende Luft. Die weitere vertikale Verlagerung dieser Elemente
erfolgt dann also nicht nur durch dynamische, sondern auch durch thermische
Turbulenz.

DaB eine starke Uberhitzung der bodennichsten (einige Dezimeter hohen) Luft-
schicht fiir das Zustandekommen der Konvektion ausschlaggebend ist, steht auBer
Zweifel. Wie schon gesagt, kénnen in dieser Schicht an einem sonnigen Sommertag
iiberaus grofie iiberadiabatische Gradienten entstehen: der Unterschied zwischen
den Temperaturen des Bodens und der Luft in der H6he der meteorologischen Hiitte
kann 30° erreichen. Wird die iiberhitzte Luft in unmittelbarer Bodenndhe nur un-
wesentlich aus ihrer urspriinglichen Ruhelage nach oben verschoben (infolge un-
gleichméBiger Erwarmung oder Turbulenz), so bilden sich sehr erhebliche Differenzen
T'—T aus, wodurch die Luft eine sehr bedeutende Vertikalbeschleunigung-

o2z -7 w1y
om =97 erhélt.

b) Aerologische Vorbedingungen fiir die Konvektion.

AuBler denVoraussetzungen, welche das Einsetzen der Konvektion in der untersten
Luftschicht ermdéglichen, mull noch eine weitere Bedingung erfiillt sein, damit sich
die Konvektion weiterentfalten und die Luft bis zu geniigender Hohe emportragen
kann.

Dies ist, wie wir schon wissen, eine labile Temperaturverteilung, eine labile
Schichtung der Atmosphdre. Nur in diesem Fall nimmt der Temperaturunterschied
zwischen den aufsteigenden Konvektionselementen und der umgebenden Luft nicht
ab (unter der Voraussetzung, dafl der ProzeB adiabatisch vor sich geht).

Je gréBer die Labilitdt der Schichtung ist, d. h. je grofer die Labilitidtsenergie,
welche durch die entsprechende Flache im Emagramm von REFSDAL charakterisiert
wird, um so stirker 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).? '

1 Nebenbei sei bemerkt, daB3 eine GroBstadt im Sommer gleichfalls die Konvektion
verstérkt, was auch von Segelfliegern beobachtet wird. Die Bildung von Haufen-
wolken iiber einer Stadt ist im Sommer hédufiger als tiber der Umgebung, die Zahl der
Regentage und die Gesamtmenge der Niederschlédge groBer. Die verstirkte Erwédrmung
der Luft uber den steinernen Gebdudekomplexen ruft ein Zirkulationssystem hervor,
in welchem die warme Luft tiber der Stadt aufsteigt und kiltere Luft von der Peripherie
dem Stadtzentrum zustrémt. Hierdurch entwickeln sich giinstige Bedingungen fir das
Aufsteigen gréBerer Luftmassen und fiir die Ausbildung méchtiger Haufenwolken iiber
der Stadt bei sonst ruhigem und heilern Sommerwetter (GEIGER, siche Verzeichnis
am Ende des Abschnitts).

2 DaB3 bei gut entwickelter Konvektion neben den aufsteigenden Strémen auch
absteigende auftreten, welche den Luftverlust in den tiefen Schichten teilweise kompen-
sieren, wird durch Beobachtungen bestétigt; diese absteigenden Stréme sind jedoch
zweifellos schwicher entwickelt, weil sich die Luft bei ihrer Senkung dynamisch auf
trockenadiabatischem Wege erwérmt und weil sie iiber eine grofiere Fliche ausgebreitet,
d. h. weniger lokalisiert sind als die aufsteigenden Stréme.
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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 grofleren Gradienten notwendig. An heilen Sommertagen
mit Neigung zur Bildung von Cu und Cb sind iiber dem Festland annidhernd trocken-
labile Schichtungen innerhalb der untersten Kilometer der Atmosphére eine ganz
regelméfige Erscheinung. Nach W. PEpPPLER 1922 betrigt 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 (ungefibhr um 8 Uhr) und 1,20°
am Nachmittag (ungefihr 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 betrigt 0,99° und nur dann, wenn die Basis der Cu sehr hoch ist (iiber
2000 m), 0,93°.

Sobald a]lerdmgs 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 Atmosphire aus, welche zwischen den trocken- und feucht-
adiabatischen Gradienten liegen, d.h. es geniigt eine feuchtlabile Schichtung der
Luftmasse. Je grofer die Feuchtlabilitit iiber dem Kondensationsniveau ist
(d. h. je ndher die tatsichlichen vertikalen Gradienten dem trockenadiabatischen
sind), desto stdrker 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 Trockenlabilitit, dariitber kommt eine
feuchtlabile Schicht. Ist diese Schicht diinn und nach oben zu durch eine feucht-
stabile Schicht begrenzt, so bildet sich in der Néhe der letzteren hochstens Cu
humilis, das typische, harmlose Schonwettergewolk des Sommers. Grofe Michtig-
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 méchtige 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 gré8ten Hoéhen —
bis iiber die Eiskeimgrenze hinauf, weshalb die Wolke von oben her vereist (vgl.
Abschnitt 41).

Das Vorhandensein feuchfstabiler 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 Umstédnde fiir die Haufenwolkenbildung giinstig sind. Aus diesem Grund
entwickelt sich in kriftigen sommerlichen Antizyklonen, welche méchtige Schrump-
fungsinversionen enthalten (siehe folgenden Abschnitt), selbst iiber dem Festland
nur selten ein geniigend hochreichender Konvektionsvorgang. Gewinne treten
vorwiegend in Zonen etwas tieferen Drucks mit kleinen Druckgradienten auf.

Es ist bemerkenswert, dafl nach PEPPLER 1922 an Sommertagen mit starker
Insolation, hoher Temperatur und erheblicher Feuchtigkeit an der Erdoberfliche,
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 betrichtlicher Unterschied: von 1000—1500 m betrigt 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 Fillen wieder ungefihr
gleich.

Wenn iiber dem Kondensationsniveau eine Inversion liegt, so entwickeln sich
Wolken, welche sich bereits zu bilden begonnen haben, in vertikaler Richtung nur
wenig. Ist jedoch die Méchtigkeit und Geschwindigkeit der aufsteigenden Stréme
betrachtlich, d. h. ihre kinetische Energie groB, so kénnen sie die Inversionsschicht
durchbrechen. Die nichtliche Bodeninversion, welche der allertiefsten Luftschicht
eine besondere Stabilitit verleiht, schlieBt das Auftreten einer Konvektion iiber-
haupt solange aus, bis die anwachsende Insolation die Inversion zerstért hat.
Nahere Angaben iiber die Inversionen bringt der nidchste Abschnitt.

Uber dem Meer zeigt, wie bereits erwihnt, 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 wihrend der Nacht. In einer
Hé6he von 1500—2000 m betrigt diese Tagesschwankung der Temperatur nach
HrrGESELL 1922 rund 2°. Infolgedessen ist iiber dem Meer nachts die Labilitit der
Schichtung im allgemeinen gréBer und die Konvektion stdrker als am Tag: seit
langer Zeit ist das Vorherrschen von Nachtgewittern tiber dem Atlantik bekannt.
Nach R. Beckzer 1935 fillt das Maximum der Cb- Blldung iber dem Nordatlantik
(zwischen 47° und 50° n. Br. und 26° und 21° w. L.) im Jahresgang auf den Friihling
und Herbst, im Tagesgang auf den' nichtlichen Beobachtungstermin (um rund
4 Uhr 30 Minuten Ortszeit); im Friihling wird zu diesem Termin in 389, aller Fille
Cb beobachtet.

Unter den Umsténden, welche die Konvektion unterstiitzen, spielt die Kon-
vergenz der Stromlinien eine wesentliche Rolle (siche Abschnitt 25). Eine
Stromungskonvergenz begiinstigt das Aufsteigen der Luft oder ruft es sogar hervor.
Wenn eine Luftmasse schon an und fiir sich zur Konvektion neigt, d. h. geniigend
labil geschichtet ist, so wird die Konvektion und Schauerbildung besonders ent-
wickelt sein in Gebieten mit zyklonal gekriimmten Isobaren und folglich mit einer
Konvergenz der Stromlinien in den tieferen Schichten. Dagegen wirkt bei anti-
zyklonal gekriimmten Isobaren die Divergenz der Stromlinien der Konvektion
entgegen und schwicht sie mehr oder weniger ab, manchmal bis zu voélligem Ver-
schwinden der Schauer, selbst in einer labilen Luftmasse (CALWAGEN 1926, BERGERON
1930).

Alte Okklusionsfronten (siehe sechstes Kapitel), welche keine Niederschlige mehr
ergeben, kénnen im Sommer iiber dem Festland Gewitter hervorrufen, eben wegen
der mit diesen Fronten verbundenen Konvergenz [CALwWAGEN 1926, REFSDAL 1930
(1), Namias 1938 (1)].

Die Intensitat der Wolkenentwicklung hingt allerdings auch vom Feuchtigkeits-
gehalt der Luft ab: je hoher die Temperatur (je héher die Séttigungsfeuchtigkeit
der Luft), desto stirker und typischer sind die Konvektionswolken ausgebildet.
Im Winter und selbst noch im Friihling unterscheiden sich die Konvektionswolken
in labilen Luftmassen iiber dem Festland meist durch geringere Dichte und geringere
vertikale Entwicklung scharf von den sommerlichen Haufen- und Schauerwolken.
Bei groBer relativer Feuchtigkeit an der Erdoberfliche liegt das Kondensations-
niveau niedrig. Dagegen fithrt bei groBer Trockenheit der Luft selbst eine sehr
starke Uberhitzung des Bodens noch nicht zur Wolkenbildung. Ubrigens 148t sich
das Kondensationsniveau leicht graphisch (nach den Tabellen von NEUHOFF oder
FseLDSTAD, nach dem Emagramm, dem Stiive-Diagramm oder dem:Aerogramm)
bestimmen unter der Voraussetzung, daf 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 ¢ und gegebenem Wasser-
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dampfgehalt aufsteigt, so kénnen wir ihren ,,Taupunkt, d.h. die Temperatur
berechnen, bei welcher der in der Luft enthaltene Wasserdampf zu konden-
sieren beginnen wird. Kennen wir ¢ und 7, so ergibt sich daraus die Hohe
des Kondensationsbeginns in Metern durch folgende Uberlegung: Die adiabatische
Temperaturinderung in aufsteigender ungesittigter Luft betrigt, wie wir wissen,
0,98° auf 100 m. Gleichzeitig sinkt in der Luft wihrend der Hebung der Taupunks,
da der Dampfdruck mit fortschreitender Ausdehnung der Luft abnimmt. Die Be-

rechnungen zeigen, daf g—:— im Mittel zwischen 0,15° und 0,18° pro 100 m liegt.

Hieraus folgt, daB Lufttemperatur und Taupunkt sich einander um 0,81° pro 100 m
Hebung nidhern. Folglich 146t sich die Hohe des Kondensationsniveaus, d.i. die
Hohe der Wolkenbasis H, durch folgende annihernde Formel bestimmen:

H =122 (t —1).

In der Tabelle 3 (nach A. WEGENER) sind die Héhen H in Metern fiir verschiedene
Ausgangswerte der Temperatur und der relativen Feuchtigkeit gegeben.

Man muB im Auge behalten, dafl die wirkliche Kondensationshéhe gewohnlich
groBer ist als die berechnete, wobei diese Differenz mit der Hohe wichst. Nach
StUrING (1904) erreichte der Unterschied im Mittel von 207 Fillen 85 m, und war
in 159, aller Félle groBer als 400 m. PEPPLER 1922 hat aus 114 Fillen die bedeutend
groBere Durchschnittsdifferenz von 293 m erhalten. Die Ursache liegt vor allem darin,
dafl die Hebung der Luft im Fall der Konvektion nicht rein adiabatisch erfolgt.

Nach dem gréBeren oder
kleineren Wert der Labilitits- Tabelle 3. Kondensationshéhe in Metern

: fiur verschiedene Ausgangswerte der Tem-
zgiigl?hi:j Ega]iﬁ:gﬁgmﬁ u;;d peratur und der relativen Feuchtigkeit.

stimmten Schichten kann man Relative Temperatur
abschitzen, inwiefern die Bedin-  Feuchtigkeit| ) .= | 00 | 100
gungen fiir eine Entwicklung der
Konvektion giinstig sind. Die 509 | 989 | 1089 | 1189 | 1290 | 1393 | 1498
Aufgabe wird dadurch erschwert, ggzé) Z?g g%g (8522 1 g% 1(7)32 léflsg
gaﬁ Tooe ]‘jle lekfr“hemlfﬁm]‘ielht 80% | 320 | 360 | 304 | 430 461 | 498
er Tageskonvektion gewdhnlic 909 | 157 | 172 187 | 204 | 220 237
nach dem Emagramm des Mor-
genaufstieges zu beurteilen hat, auf welchem die positive Labilitidtsenergie (ermittelt
durch den Vergleich der Zustandskurve mit der Adiabate, letztere ausgehend von der
Erdoberfléche) in Anbetracht der nichtlichen Inversion in den bodennahen Schichten
oft zu gering ausfallen wird. Die Frage, welche Eigenschaften — in quantitativer
und qualitativer Hinsicht — das Morgenemagramm besitzen muf}, um auf die Mog-
lichkeit oder Unmdoglichkeit einer Entwicklung von Haufenwolken und eines Auf-
tretens von Schauerniederschligen schlieBen zu lassen, bedarf noch einer niheren
Klirung. Es wire offenbar rationeller, die Adiabate nicht vom Bodenniveau
aus zu konstruieren, sondern z. B. vom Niveau 800 mb, als Feuchtadiabate, wie es
P. A. MovrscEANOW tut, oder von einem Niveau aus, welches den Maximalwert
der positiven Labilitdtsenergie zu erfassen gestattet (WrLeTT). A.F. DJUBIUK
zeigt, daf dies ungefihr das Niveau der maximalen spezifischen Feuchtigkeit
wire.

Aus Abb. 45 ist ersichtlich, daBl man bei Verwendung der vom Bodenniveau aus-
gehenden Adiabate sogar unmittelbar vor einem Gewitter eine betrichtliche
negative Labilitdtsenergie erhalten kann (die mit Minuszeichen bedeckte Fliche).
LaBt man jedoch die Kurve als Feuchtadiabate erst vom Punkt mit dem Druck
920 mb iiber der Inversion ausgehen, so erhilt man in diesem Fall eine sehr be-

20° [ 30°
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deutende positive Labilitatsenergie (die mit Pluszeichen bedeckte Fliche), wodurch
das Gewitter erst seine Erklirung findet. Im Niveau 920 mb hatte iibrigens die
spezifische Feuchtigkeit jhr Maximum.
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mb d-~ + |+ +\L mb
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Abb. 45. Hohenverteilung der Temperatur auf dem Emagramm am 4. Juli 1935 morgens iiber Moskau.

0 Ubergang von der Klein- zur GroBkonvektion.

Der Mechanismus der méchtigen vertikalen Luftversetzung bei vollentwickelter
Konvektion (,,GroBkonvektion*) kann indessen noch nicht als endgiiltig geklart
angesehen werden. Unklar ist hauptsichlich, wie die kleinen aufsteigenden ,,Blasen
und schwachen vertikalen Stréme der urspriinglichen ungeordneten Konvektion in
michtige auf- und absteigende Luftstrome iibergehen. In Gebirgsgegenden gibt es
vermutlich auBler den gew6hnlichen Hangwinden untertags noch sehr mannigfaltige
Bedingungen, die eine michtige Entwicklung der Konvektion begiinstigen. So hat
z. B. BERGERON auf folgenden Mechanismus einer sommerlichen Konvektion an der
Nordseite des Hauptkammes des Kaukasus hingewiesen. Die iiber dem schnee-
freien, aber hohen Felsenkamm, welcher nérdlich und parallel zum Hauptkamm
verlauft, liegende Luft erwéirmt sich stark. Gleichzeitig kiihlt sich die Luft iiber
dem mit Eis und Schnee bedeckten Hauptkamm bis zu einer Hohe von 5 km be-
deutend ab. Eine méichtige, erwirmte Luftmasse iiber dem Felsenkamm wird von
kilterer Luft umschlossen: im Norden von der Luft iiber der Ebene, im Siiden von
der Luft iiber dem Hauptkamm. Infolgedessen setzen in ihr heftige Aufwérts-
bewegungen ein, welche zur Entwicklung einer Konvektionsbewtlkung nérdlich
vom Hauptkamm fithren. — Anderseits weisen RossBy und WEIGHTMANN 1926 auf
gewisse orographische Verhéltnisse in Amerika hin, welche die kalte Luft zwingen,
iiber warme hinwegzustrémen, was dann zu einer vertikalen Labilitit der Atmo-
sphire und zu konvektiven Massenverlagerungen Anla gibt.

Bedeutend schwieriger ist die Erklirung des Zustandekommens einer michtigen
Konvektion iiber der Ebene. v. FIckER 1931 nimmt an, daBl die Vertikalversetzung
groBer Luftmassen auBler durch die Labilitit der unteren Luftschichten auch noch
durch eine starke Labilitit der Luft in mittleren H6hen verursacht wird. Dabei
diirfte der AnlaB zur Hebung der wirmeren Luft in ihrer Unterspiilung durch
kiltere Luft zu suchen sein. DafBl eine vorhergehende Labilitit der mittleren
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Schichten der Troposphire 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
Hohen (Ac floccus und castellatus) weist auf eine Labilitdt (zum mindesten Feucht-
labilitat) dieser Schichte als Vorldufer einer michtigen Konvektionsentwicklung
hin. Eine gewisse Rolle bei der Labilisierung der freien Atmosphire muBl (auBBer
der Uberhitzung der unteren Schichten) auch die niichtliche Abkiihlung héherer
Schichten durch Ausstrahlung, besonders iiber Wolkengipfeln, spielen.

In einer groB} angelegten Untersuchung iiber instabile Schichtungen in der Atmo:
sphire 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 zun&chst nicht ganz, weshalb die Aufwirtsstrémung
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 stirkeres Auf-
schieBen des Cu beginnen, und so arbeitet sich' die Konvektion intermittierend in
die Hohe, unter periodisch zunehmender Verbreiterung der Cu-Areale.

Auf eine dhnliche Erklirungsmoglichkeit der Fortentwicklung bzw. der Selbst-
erhaltung der Gewitterkonvektion hatte schon v. Fioker 1931 hingewiesen: Ein
méichtiger aufsteigender Strom, der bereits eine bedeutende kinetische Energie be-
sitzt, kann eine Schicht durchbrechen, welche wirmer ist als die aufsteigende Luft
selbst; erst dann kommt seine Vertikalbewegung zum Stillstand. In der Folge
breitet sich die durchgebrochene kalte Luft iiber die wirmere in der Richtung des
dort herrschenden Hohenwindes aus (Abb. 46);

dadurch wird in diesem hohen Niveau neuer- Hokenwind
lich Labilitit geschaffen, welche den Kon- S
vektionsprozeB aufrecht erhdlt. Auf diese Art t \Dl/ e T liT s ~mey

werden in den Konvektionsprozel stindig neue
Luftmassen aus den tieferen Schichten einbe-
zogen.

Die Labilitdt der mittelhohen Luftschichten
kann sich auch infolge mechanischer Ursachen
verstirken; so z. B. wachsen beim Einbruch Gewitferherd
einer kalten Luftmasse unter eine warme die 7l
vertikalen Gradienten in der gehobenen war-
men Masse an. Im Jahre 1932 hat BERGERON  Abb. 46. Ausbreitung des Konvektionsstromes

A . . eines Gewitters iiber einer Inversion. (Nach
auf eine merkliche VergroBerung der Feucht- v. FICKER 1931.)
labilitdt (Bildung von Ac floccus und castella-
tus) in kontinentaler Tropikluft, welche durch eine neu angelangte Kaltmasse
nach oben verdringt wird, und auf eine nachfolgende heftige Entwicklung der
Gewitterkonvektion hingewiesen.

Auch dann, wenn die Warmluft entlang der Warmfrontfliche aufgleitet, nimmt
ihre vertikale Labilitit zu [ScEERHAG 1931 (1) und (2)]; dies kann zu einer Kon-
vektion fithren, welche tiber der Frontfliche beginnt. Wenn die aufgleitende
Warmluft bereits frither feuchtlabil geschichtet war, was hiufig in kontinentaler
Luft im Sommer vorkommt, so kann sich die Konvektion iiber der Frontfliche bis
zur Ausbildung von Schauerwolken eventuell mit Gewittererscheinungen steigern
(Warmfrontgewitter). Analog verstirkt sich, wie schon friiher gezeigt, die Labili-
tdt und mit ihr auch die Konvektion bei orographischer Hebung der Luft.

Ein interessantes Beispiel fiir die Temperaturverteilung mit der Hohe bei einem
Warmfrontgewitter (Morgengewitter vom 4. Juli 1935 in Moskau) zeigt Abb. 45.
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Die Konvektion begann offenbar iiber der Frontfliche, da die bedeutende Front-
inversion wihrend des Gewitters unzerstort blieb. In den hoheren Schichten waren
dabei die vertikalen Temperaturgradienten sehr gro8 und kamen in einigen Niveaus
dem trockenadiabatischen Gefille nahe, was eben eine starke Entwicklung der Kon-
vektion zur Folge hatte.

Zum SchluB sei darauf hingewiesen, daf die typische Kaltfrontbewtlkung ihrem
Charakter nach den Konvektionswolken nahe verwandt ist. Es findet sich hier
(wenigstens unmittelbar vor der Front) keine gleichméBige Wolkendecke mit ruhig
ausfallenden Niederschligen wie im Fall der Warmfront, sondern gewissermaBen
eine einzige ungeheure Schauerwolke mit Béen 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
fithrt, hat allerdings mit der Konvektion nichts gemeinsam. Er wird an zustdndiger
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, daBl die Entwicklung aller Gewitter durch
eine feuchtlabile Schichtung geférdert wird. Es erscheint daher angemessen, schon
an dieser Stelle eine grundsitzliche Einteilung der Gewitter zu geben. Wir werden
uns dabei an die von Namias 1938 (I) 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 héorbaren
elektrischen Entladungen verbundenen Kondensationsvorginge des atmosphérischen
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 miissen wir auf die allgemein meteoro-
logischen Lehrbiicher verweisen. Die Entstehung der Gewitterelektrizitit ist noch
nicht geklirt. Wir koénnen hier nur erwihnen, daBl diesbeziiglich zwei Theorien,
die Wirsonsche und Smrpsonsche, einander gegeniiberstehen; Néaheres dariiber
bei Sir GEorcE SmMpsoN und F. J. Scrase 1937.

Die synoptisch-thermodynamische Gewitterklassifikation von NAMIAS unter-
scheidet:
infolge lokaler Konvektion (,,Warmegewitter);
in thermodynamisch kalten Luftmassen;

im Kaltfrontbereich (,,Kaltfrontgewitter*);
2. Frontalgewitter { b) im Warmfrontbereich (,,Warmfrontgewitter*);
¢) im Bereich einer Okklusionsfront;

3. orographische Gewitter;

4. Gewitter in horizontal konvergierenden Luftstromen.

Verschiedene Ansitze zu einer solchen Einteilung finden wir bereits in den
vorhergehenden Ausfithrungen dieses Abschnitts, weshalb wir uns in der Beschrei-
bung der einzelnen Typen kurz fassen konnen.

Die Luftmassengewitter infolge lokaler Konvektion werden auch vielfach ,,Lokal-
gewitter oder ,,Wirmegewitter* genannt. Sie sind das Endergebnis einer durch-
dringenden Konvektion infolge Uberhitzung der untersten Luftschichten vom
sonnenbestrahlten Erdboden aus; daher sind sie rein thermischer Natur. Thre lokalen
Vorzeichen sind vor allem: unter Tags hochaufquellende, voneinander wohl ab-
gegrenzte Wolken vom Typus Cu castellatus und Cu congestus, heille bis schwiile

1. Luftmassengewitter { %;
a)
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und oft auch stagnierende Luft, starker nachmittigiger Druckriickgang. Bedeutende
positive Labilitdtsenergie in den Aufstiegsergebnissen, wenn man den stérenden
Einflul der Morgeninversion entsprechend eliminiert, z. B. unter Anwendung des
im obigen Unterabschnitt b empfohlenen Verfahrens. DafB iiber Seen und Moor-
gebieten die lokale Gewitterbildung gefordert wird, ist begreiflich, da iiber diesen
Gebieten die Feuchtlabilitit verstirkt sein muf (siehe auch v. Ficker 1931).

Bei Luftmassengewittern in thermodynamisch-kalter Luft ist der kriftige vertikale
Temperaturgradient nicht verursacht durch eine Uberhitzung mehr oder weniger
stagnierender Luft von unten aus, sondern durch die Advektion kalter Luft iiber
eine relativ warme Erdoberfliche. DaB eine solche rasch strémende ,,Kaltmasse‘
durch eine bedeutende konvektive Ubertragung der Wirme und Feuchtigkeit nach
oben sowie durch kriftige dynamische Turbulenz charakterisiert ist, werden wir
im Abschnitt 51 ¢ sehen. Thre typischen Merkmale sind infolgedessen stark wech-
selnde Cu- und Cb-Bewdlkung, die von Regen-, Schnee- oder Graupelbden, oft
mit Gewittern, begleitet ist (siehe auch Abschnitt 53). Die durch kurzdauernde,
bisweilen aber sehr heftige Entladungen ausgezeichneten ,,Wintergewitter und
»Aprilgewitter' gehdren in diese Kategorie, deren Vertreter frither im allgemeinen
als ,,Wirbelgewitter* bezeichnet worden sind. In Nordamerika scheinen diese Gewitter
schwicher zu sein und aus der aerologischen Analyse schwieriger vorherzusagen.
Im Sommer sind sie iiberhaupt selten, da sich die ,,Kaltmasse‘* iiber dem Fest-
land ziemlich rasch in eine ,,Warmmasse“ umwandelt. Ein anderer, die Ausbildung
dieser Gewitter hindernder Umstand kann das Vorhandensein von Abgleitflichen
innerhalb der Kaltmasse sein, namentlich dort, wo diese tief liegen, also unweit
der vorangegangenen Kaltfront.

Die Frontalgewitter vm Kaltfrontbereich, auch kurz ,,Kaltfrontgewitter (frither
bloB ,,Frontgewitter) genannt, gehéren zu den am besten studierten Gewitter-
typen. Ihr Sitz ist, wie schon oben erwihnt, das ausgedehnte und hochreichende
Cb-Gewdlk in der von einem vordringenden Kaltluftkeil kraftig angehobenen und
meist feuchtlabilen Warmluft. Besonders heftig werden sie nach Namias dann,
wenn durch das Voreilen des Kaltluftkopfes in einiger H6he ein sehr steiler vertikaler
Temperaturgradient entsteht. Details {iber diese Vorginge enthilt vor allem
Abschnitt 59. Die Kaltfrontgewitter pflanzen sich mit der Kaltfront oft in einer
Breite von Hunderten von Kilometern tiber weite Landstriche fort; wird die Front
quasistationdr, so konnen an ihr entstehende und entlangwandernde Wellenstérungen
(sieche Abschnitt 63) die Gewittertitigkeit lokal verstirken, ein im Sommer iiber
Neu-England héaufiger Fall. Zunehmende positive und abnehmende negative
Labilitdtsenergie in der Warmluft begiinstigen das Auftreten von Gewittern an
der Kaltfront. Infolgedessen haben Kaltfrontgewitter eine ausgesprochene Tages-
periode. Gegen abend und nachts hért die Gewitterneigung im Kaltfrontgewdlk
meist auf.

Seltener sind die Frontalgewitter im Warmfrontbereich, aber sie treten gelegentlich
in grofer Zahl an ein und derselben Front auf. Die geringere Haufigkeit dieser
» Warmfrontgewitter rithrt davon her, dafi die iiber die Warmfront aufgleitende
Warmluft in der Regel ziemlich stabil geschichtet ist. Unter gewissen Umstinden
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,! in Nordamerika bei der aus dem Golf von Mexiko stammenden
Tropikluft; nach NaMIas kann die VergréBerung 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.
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bedingt sein (sieche 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 ausgeprigt als jene der Kaltfrontgewitter,
auBerhalb des Sommers scheinen sie nachts fast ebenso hiufig aufzutreten wie unter-
tags. In den Vereinigten Staaten von Nordamerika zeigt die energetische Analyse
der Zustandskurve positive Labilitdtsenergie der Warmluft namentlich auch in
jenen Fillen, wo sich Gewitter in Wellenstorungen an quasistationiren Warm-
fronten bilden. Vor der Entdeckung der Warmfront hat man diesen Gewitter-
typ frither ,,Gewitter im Grenzgebiet zwischen warmen und kalten Rédumen®
genannt.

In die Kategorie der Frontalgewitter im Bereich von Okklusionsfronten gehort
nach Namias vielleicht der groBte Teil aller Sommergewitter, wobei es sich in der
Regel um alte Kaltfrontokklusionen handelt, die sich infolge fortschreitender Er-
wirmung der prifrontalen Luft in aktive Kaltfronten mit fast allen charakteristi-
schen Begleiterscheinungen von solchen umgewandelt haben (siehe Abschnitt 60).
Sie bilden sich im barischen Feld als Drucktrége ab, wobei die Warmluft zunehmend
konvergiert und an Konvektionsenergie gewinnt. Handelt es sich dagegen um
Okklusionen vom Warmfronttypus, so ist die allgemeine Zunahme des vertikalen
Temperaturgradienten vor allem verursacht durch die fortschreitende Uberschiebung
alterer Kaltluft durch frische. Uberhaupt verlangt die energetische Analyse
der Zustandskurve vor Okklusionsgewittern eine besonders umsichtige Beriick-
sichtigung der Eigenart aller beteiligten Luftmassen.

Unter oregraphischen Gewittern verstehen wir nur jene, welche sich im gebirgigen
Gelinde selbst und infolge seiner Einwirkung gebildet haben, wenngleich wir zu
beachten haben, daB sich auch die von ferne herangezogenen Gewitter aller frither
genannten Typen im Gebirge erheblich verstirken konnen. Allgemeine Ursachen
fiir das gewitterfsrdernde 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 GroB8konvektion.
Es ist allerdings bekannt, daB sich in einem orographisch reichgegliederten Gebiet
neben gewitterférdernden 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 Téler angrenzende
Berge mit ihrem stark entwickelten Hangwindsystem die Gewitterbildung besonders
begiinstigen, desgleichen der an die feuchten Ebenen angrenzende Gebirgsrand.
Dagegen 16sen sich viele Gewitter beim Uberschreiten von Pissen oder tiefen Télern
wegen der dort vorhandenen absteigenden Windkomponente auf. Hénge und Ein-
senkungen im Lee der vorherrschenden Luftstromungen sind also meist Erléschungs-
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 mufl man nach
Namias auch jene zihlen, welche sich in feuchtlabilen maritimen Luftstrémen bilden,
die von Steilkiisten zum Aufsteigen genstigt werden.

Die Gewstter in horizontal konvergierenden Luftstromen kommen dadurch zustande,
daB die mit der Konvergenz verbundene Hebung der Luft deren vertikalen Tem-
peraturgradienten vergroBert, wie wiederholt und namentlich in Abschnitt 36
erwihnt. 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 schlieflich 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 ausschlief3-
lich dem letztgenannten Vorgang.

Als gemeinsames Merkmal aller dieser Typen finden wir also: Gewitter kommen
dann und dort zustande, wo eine an und fiir sich kriaftige Kondensation, von welchen
Ursachen immer hervorgerufen (Konvektion, Turbulenz, frontales Aufsteigen,
orographische Aufwinde, Konvergenz), sich durch eine besonders feuchtlabile
Schichtung der kondensierenden Luft noch verstirkt. Wenn wir vorldufig auch
keine zahlenmiBige CGrenze kennen, bei welcher wahrend heftiger Kondensation
die elektrischen Entladungen tatsichlich einsetzen, so bietet doch — abgesehen
von der allgemeinen Wetterlage und dem Himmelsanblick — die energetische Analyse
der Zustandskurve besonders wichtige Anhaltspunkte fiir 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 Flidche erkennen
lassen.

Die Behandlung der Gewitterklassifikation an dieser Stelle hat es notwendig
gemacht, einige allgemeine Erscheinungen und Vorgénge zu erwihnen, die erst
in den spiteren Abschnitten niher beschrieben und erlidutert werden.

Literatur zu Abschnitt 37.

Aus der Reihe statistisch-aerologischer Untersuchungen tiiber die physikalischen
Bedingungen fiir die Konvektion und Haufenwolkenbildung sei nur die Arbeit: PEPPLER
1922 erwéhnt, wo auch zahlreiche Hinweise auf #ltere Literatur vorkommen.

Erste klassische Untersuchung der Konvektionsbedingungen im Lichte der Luft-
massenmeteorologie und Frontenlehre: J. BJERKNES und SOLBERG 1921.

Eine groBziigige synoptisch-aerologische Analyse der sommgerlichen Konvektions-
bedingungen fithrte E. CALWAGEN in Norwegen in den Jahren 1923 bis 1925 durch:
CALWAGEN 1926.

Neue thermodynamische Untersuchu.ngen der norwegischen Meteorologen iiber die
Konvektion in der Atmosphdre: REFSDAL 1930 (I), 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 Einzelfdllen sind u. a. folgende Arbeiten gewidmet: v. FICKER
1931, 1932, 1933.

Wichtige Beitrdge zu dieser Frage finden sich ferner bei BERGERON 1934 (2) (Ab-
schnitt 39).

Neuere Literatur iiber die synoptische Analyse der Gewittertdtigkeit in Mitteleuropa
unter besonderer Beriicksichtigung der Konvektion iiber der Warmfront: MARKGRAF
1928, SCHERHAG 1931 (I) (mit detaillierten Literaturangaben), 1931 (2), 1932 und 1933,
DiNIES 1936 (2).

Jingste 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 Wiérmegewitter: SCHWERDTFEGER und ScHUTZE 1938.

SiMpsoNs Theorie iber die Elektrizitdtsverteilung 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 Erwdhnung gefunden haben:
WENGER 1923, RossBY and WEIGHTMANN 1926, ALWORD and SmiTH 1929, GEIGER 1931,
BECKER 1935.
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38. Inversionen. Fohn.
a) Boden-, Schrumpfungs- und Frontalinversionen. Sperrschichten.

Temperaturzunahmen mit der Hoéhe oder Temperaturinversionen sind in der
Troposphéare sehr haufig.! Nach Beobachtungen von LinpEOLM wurden in Schweden
in den Jahren 1924 und 1925 Inversionen in 449, aller aerologischer Aufstiege be-
obachtet (im Winter in 699, aller Falle). Nach dem Material der Internationalen
aerologischen Kommission entfielen in Europa auf 1000 Beobachtungen: in einer
Hohe von 0,5 km — 212 Inversionen; in einer H6he von 1km — 124; in 2km
— 56; in 4 km — 196; in 6 km — 77 usw. Nach W. PErPLER 1930 (2) wurden am
Bodensee in den sieben Jahren 1910 bis 1916 in der freien Atmosphére 190 Inver-
sionen beobachtet, in welchen der Temperatursprung mit der Hohe 5° iiber-
schritt; schwichere Inversionen oder Isothermien (unverinderte Temperatur mit
der Héhe in irgendeiner Schicht) kamen noch bedeutend haufiger vor.

Die Ursachen der Entstehung von Inversionen sind sehr mannigfaltig und zahl-
reich; wir verweisen hier nur auf die wichtigsten genetischen Typen.

1. Boden- (Strahlungs-) Inversionen entstehen dadurch, dall sich die unteren
Luftschichten von der durch Ausstrahlung abgekiihlten Unterlage aus abkiihlen. Sie
bilden sich vorwiegend in klaren, ruhigen Néchten (zu allen Jahreszeiten, besonders
jedoch im Winter), weil dann die Ausstrahlung der Erdoberfliche 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-
oberfliache aus bis zu einer Hohe von einigen Metern oder Dekametern zu (im Winter
bei starker und andauernder Ausstrahlung sogar bis zu einer Hoéhe von 100 bis
150 m). Mit Bodeninversionen hingen im Friithjahr und Herbst oft Bodenfroste zu-
sammen; an der Erde sinkt die Lufttemperatur nachts unter 0°, wihrend sie in
der H6he der meteorologischen Hiitte noch tiber 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 nichtliche Erscheinung.
Mit Sonnenaufgang setzt Bodenerwirmung und Windverstirkung ein. Die dabei
zunehmende (dynamische und thermische) Turbulenz 16st die Inversion auf oder
schwécht sie wenigstens ab.

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 Gelindes herabfliet, sammelt sich nachts in Kesseln, an der Sohle von
Gebirgstilern usw. an. Daher kénnen die Bodeninversionen hier besonders stark
und méchtig werden, was seinen Ausdruck findet in der ungleichméafigen Verteilung
der Nebel und Nachtfroste.

A. Rupyew 1932 hat auf einige bemerkenswerte néichtliche Inversionen,
welche durch die Gelindekonfiguration verstirkt wurden, hingewiesen. So betrug
z. B. am 23. Februar 1931 um 7 Uhr die Temperatur in der Hthe der meteoro-
logischen Station am Gipfel des Gagry-Kammes (1630 m tiber dem Meeresniveau)
-+ 4,1°; 15 Minuten spéter 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 Hoéhe von 1,5 m iiber der Ober-

! Besonders héufig sind sie beim Ubergang aus der Troposphéi,re in die Stratosphére.
In Europa entfallen auf 1000 Fille in 12 km Héhe 463, in 14 km 500 Inversionen. Diese
»oberen‘‘ Inversionen werden wir im weiteren nicht beriicksichtigen.
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fliche der Schneedecke gemessen. Die Bewélkung bestand aus hohen Federwolken
und es herrschte nahezu voéllige Windstille.

In Mitteleuropa treten nach W. ScaMipT 1930 die tiefsten Temperaturen in
einer 120 m tiefen Doline am Diirrensteinplateau (1450 m ii.d.M.) in der Nihe des
Lunzer Sees (Niederosterreich) auf. Im 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 Michtigkeit (bis zu 150—200 m)
und bleibt lange bestehen. Nur ein betrichtliches Auffrischen des Windes und
verstarkte dynamische Turbulenz kénnen sie zerstreuen. Sogar im Sommer erhilt
sich iiber dem arktischen Eis bestidndig eine Isothermie.

Starke und bis zu einer betrdchtlichen Héhe (itber 100 m) hinaufreichende
Strahlungsinversionen sind ferner eine gewéhnliche 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 H6he nimmt dann die Temperatur bedeutend zu,
beginnend von der Erdoberfliche selbst. Allerdings gesellen sich in den kontinen-
talen Antizyklonen zu den Strahlungsinversionen oft starke Inversionen in héheren
Schichten, welche dem Typus der Schrumpfungsinversionen angehéren.

Auch in bewegter Luft, die iiber eine kiltere Unterlage hinwegstromt, ist
die Ausbildung von Bodeninversionen méglich. Die untersten Luftschichten neigen
in diesem Falle ndmlich immer zur Stabilisierung, d. h. zu einer Abnahme des
vertikalen Temperaturgradienten, der unter besonders giinstigen Umsténden sogar
negativ werden kann. P. A. MorrscEANOW 1923 hat auf einen solchen Inversions-
typus hingewiesen: auf die sog. Friihjahrsinversionen, welche in der iiber eine tauende
Schneedecke hinwegstromenden Warmluft entstehen; die zum Schmelzprozel nétige
Wirme wird der untersten Luftschicht entzogen.

2. Schrumpfungsinversionen entstehen in der freien Atmosphire infolge ab-
steigender Bewegung und dynamischer Erwarmung der Luft innerhalb einer und
derselben Luftmasse. Sie entwickeln sich in verschiedenen Héhen, vorwiegend unter
antizyklonalen Bedingungen. Nach W. PEPPLER beginnen Inversionen iiber dem
Bodensee am hiufigsten in einer Hohe von 600—800 m, ihre obere Grenze liegt
meist in einer Héhe von 800—1200 m.

Da in stationdren Antizyklonen tiber dem Festland im Sommer die starke Er-
wirmung 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
PrrPLER entfielen von 190 Inversionen 166 auf die fiinf Monate von Oktober bis
Februar (mit einem Maximdm von 49 im Januar).

Der EntwicklungsprozeB einer Schrumpfungsinversion geht im wesentlichen
folgendermaflen 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 gerdt auf ausgedehntem Gebiet in eine absteigende Bewegung,
welche sich zur horizontalen Luftversetzung hinzugesellt. In den bodennahen
Schichten ist diese Abwirtsbewegung, da sie hier von der Erdoberfliche aufge-
halten wird, nur schwach ausgeprigt, in den hoheren Schichten dagegen bedeutend
stirker; die Luftteilchen sinken dort eine betrichtliche Strecke herab. Im Jahre
1906 hat MaRGULES gezeigt, daB sich der vertikale Temperaturgradient einer Luft-
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schichte &dndern mul}, wenn sie absinkt. Falls er urspriinglich gréBer ist als der
trockenadiabatische, so kann er infolge des Zusammensinkens noch weiter zunehmen ;
ist er trockenadiabatisch, so dndert er sich beim Zusammensinken nicht; wenn
er schlieBlich (wie gewdhnlich) geringer ist 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 Luftschicht besitze eine Temperatur-
verteilung, welche in Abb. 47 durch den Abschnitt AB dargestellt ist. Beim Zu-
sammensinken der Schicht dndert jeder Punkt der Linie AB seine Temperatur
nach der Trockenadiabate,! so dafl seine potentielle Temperatur konstant bleibt.
Infolge des Zusammensinkens, hier z. B. bis zu einem Druck von 950—850 mb,
wird der Punkt A4 in die Lage 4’ 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 DC bei einem Herabsinken bis zum Niveau von 950—850 mb
keine Anderung der Temperaturverteilung erfihrt (Linie D’C’) und daB sich in
Pmb einer Schicht mit iiberadiaba-
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solche Inversionsschicht kann mehrere hundert Meter dick sein und eine grofie hori-
zontale Ausdehnung besitzen. Beim Zusammensinken steigt die Temperatur in
jedem einzelnen Niveau, da die von oben herabsinkende Luft eine héhere potentielle
Temperatur hat als die bisher in dem betreffenden Niveau liegende. Dagegen nimmt
die relative Feuchtigkeit in der herabsinkenden und sich dynamisch erwéirmenden
Luft ab; infolgedessen ist eine Schrumpfungsinversion auBer durch eine Temperatur-
zunahme auch durch eine Feuchtigkeitsabnahme mit der Hohe charakterisiert.
Beim andauernden Herabsinken und gleichzeitigen AbflieBen der Luft nach
den Seiten riicken die Flichen gleicher potentieller Temperatur immer niher an-

1 Der langsame ProzeB3 des Zusammensinkens ist allerdings nicht streng adiabatisch
im Winter wird die dynamische Temperaturzunahme in den Antizyklonen infolge des
Wirmeverlustes durch Ausstrahlung der Luft etwas verringert.

2 Im Fall GH wird angenommen, daf sich die Luftschichte beim Absinken auch
streckt, wobei sich die Druckdifferenz, durch welche ihre Masse représentiert wird,
von 100 mb auf 50 mb verringert.
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einander und die Inversionsschicht wird diinner; der Temperatur- und Feuchtigkeits-
sprung erstreckt sich gelegentlich auf ein Hohenintervall von nur wenigen Deka-
metern. Nach W.PEePPLER besitzen iiber dem Bodensee kriftige Inversionen
(5° und mehr) meist eine vertikale Méchtigkeit von nur 100—300 m. Man kann
in solchen Fillen sogar von Inversionsflichen reden in demselben bedingten Sinn,
in welchem man von Frontflichen spricht. Eine Inversionsfliche ist also nichts
anderes als eine Abgleltflache iiber welcher die strémende Warmluft eine abwirts
gerichtete Komponente aufweist. Dieser Umstand gibt bisweilen an der Inversions-
fliche (in der Inversionsschicht) AnlaBl zur Ausbildung auBerordentlich grofer
Temperaturspriinge, welche 10—15° iiberschreiten. So betrug z. B. die Temperatur
am 18. Oktober 1913 iiber dem Bodensee in einer Hohe von 880 m 3,7° und die
relative Feuchtigkeit 100%,; in einer Héhe von 1000 m betrug die Temperatur 13,6°
und die Feuchtigkeit 259%,. 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 1009,; innerhalb der Inversionsschicht der
dynamisch erwirmten Luft ist sie dagegen stark verringert, oft bis auf 20—309,
und noch weniger (siche Abb. 48). Nach PrppLER betrigt (fiir 190 Fille) die
durchschnittliche relative Feuchtigkeit iiber dem Bodensee an der unteren Inver-
sionsgrenze 96%, und an der oberen Grenze 439%,.

Im Herbst und Winter, wenn die bodennahe Strahlungsinversion unmittelbar
in eine hohere Schrumpfungsinversion iibergeht, kann der Temperaturunterschied
zwischen den bodennahen und den héheren Schichten auBerordentlich grof 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 Hohe 16,6°. In Sluzk (Pawlowsk) wurde am 7. Dezem-
ber 1910 am Boden — 11,6° und in einer H6he von 520 m -+ 6,8° gemessen.

Schrumpfungsinversionen ,,bedecken‘ ausgedehnte Gebiete und werden oft
im ganzen Bereich einer Antizyklone beobachtet. Sie verlaufen annihernd hori-
zontal, sinken aber im allgemeinen vom Zentrum gegen die Peripherie ab, besonders

Chromow, Wetteranalyse, 2. Aufl. 9
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Abb. 49. Topographie der antizyklonalen Inversion am 7. Dezember 1931. [Nach NAMIAS 1934 (1).]

Abb. 50. Isallobaren (zwolfstiindige Druckinderungen) am 7. Dezember 1931. [Nach NAMIAS 1934 (1).]

gegen Westen, und haben somit die Form einer Kappe. Es kommen seltene Fille vor,
in denen die Schrumpfungsinversion am Rande der Antizyklone bis zur Erdober-
fliche herabreicht: Naheres dariiber enthélt das fiinfte Kapitel iiber Abgleitfronten.

Bei der Untersuchung von Schrumpfungsinversionen in den nordamerikanischen
Antizyklonen fand Namias 1934 (1), daB das Zentrum der ,,Inversionskappe‘* nicht
mit, dem Zentrum der Antizyklone, sondern mit dem Zentrum des isallobarischen
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Drucksteiggebietes fiir die letzten zwo6lf Stunden zusammenfillt. Das Gebiet des
Druckanstieges muf3, 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 erklirt. In Abb. 49 ist die ,,Topographie* der Inversionsfliche
vom 7. Dezember 1931 (Schichtenlinien der Kappe iiber der Erdoberfliche in
Metern) und in Abb. 50 das entsprechende zwolfstiindige Isallobarenfeld veran-
schaulicht. Die Sternchen auf der letztgenannten Karte deuten die Lage der beiden
Zentren der Antizyklone an.

Wie bereits erwihnt, pflegt die relative Feuchtigkeit unter einer Schrumpfungs-
inversion erheblich zu sein. Vor allem wird durch Turbulenz andauernd Feuchtigkeit
von unten nach oben iibertragen. Die Inversionsschicht setzt nun nicht nur der
thermischen, sondern in bedeutendem Ausmaf3 auch der dynamischen Turbulenz
eine Grenze, weshalb die Inversionsschichten auch Sperrschichten genannt werden.
Unter der Inversion findet daher eine Feuchtigkeitsanreicherung statt; nach
PrppLER betrigt (in 190 Fillen) die durchschnittliche spezifische Feuchte 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 iibertragene
atmosphérische Verunreinigungen an. Die feuchte und verunreinigte Luftschicht
unter der Inversion kiihlt sich nun durch Wéirmeausstrahlung noch weiter ab,
weshalb ihre relative Feuchte noch mehr zunimmt, bis schlieflich 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 Abkiihlung der unter der Inversion befindlichen Schicht all-
méhlich den ganzen Raum von der Inversion bis zur Erdoberfliche einnehmen.
Das andauernde Absinken der Inversionsfliche begiinstigt die Feuchtigkeitsan-
reicherung unter ihr (NamIas).

Im Gebirge dauert im Winter sehr hiufig tagelang folgender Witterungstyp
an: in den Télern, unter der Inversionsschicht, ist es triitb und kalt; gleichzeitig
herrscht auf Hochplateaus und auf Gipfeln, in der Inversionsschicht selbst und iiber
ihr, heiteres und sonniges Wetter.

Fiir das Zustandekommen der Inversionen dieses Typus schreiben einige Autoren
der schon erwdhnten Awusstrahlung von feuchten und staubreichen Luftschichten
sowie von Wolkenoberflichen eine noch gréBiere Bedeutung zu als dem eigentlichen
Schrumpfungsvorgang unter Entwicklung einer Sperrschicht (Kopp 1929, S. MAL u.a.
1932). Gleichwohl diirfte in allen Fillen von Inversionen mit vertikaler Abnahme
der relativen Feuchtigkeit doch die Schrumpfung der wichtigste und ausschlag-
gebendste Vorgang sein.

Bisweilen scheint die Neigung zur Bildung von Schrumpfungsinversionen
regionalen Charakter zu haben und einen Luftmassenwechsel zu iiberdauern (STAUDE
1938).

3. Frontalinversionen, d. s. Inversionen, welche mit frontalen Aufgleitflichen
zusammenhingen, sind entgegen verbreiteter Ansicht wenig kréftig. Durchsetzt
man von unten nach oben eine typische Aufgleitfliche — eine Warmfront —,
so stellt man meist nur eine gewisse Verlangsamung der vertikalen Temperatur-
abnahme oder hochstens eine Isothermie fest. Ist gelegentlich doch auch eine
Temperaturzunahme vorhanden, so ist sie sehr gering im Vergleich mit der Tem-
peraturzunahme bei Schrumpfungsinversionen. Dies hat eine verstindliche Ursache:
tiber der Frontfliche wird die Warmluft gehoben und dynamisch abgekiihlt. Hier-
durch wird der Temperaturspfung an der Front mit der Héhe immer mehr verringert.
Zur Feststellung einer Warmfront aus aerologischen Beobachtungen ist meist eine
gewissenhafte Analyse der vertikalen Verteilung der dquivalentpotentiellen 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 Aufgleitfliiche zusammen-
hingen wird. Im Fall einer Aufgleitbewegung der Luft ist vielmehr iiber der Front-
fliche statt einer Abnahme eine Zunahme der relativen Feuchtigkeit anzutreffen.

Eine Kaltfront hat in hohen Schichten oft den Charakter einer Abgleitfliche;
in diesem Fall kann die Inversion beim Durchgang durch die Frontfliche be-
tréchtlich sein und die Eigenschaften einer Schrumpfungsinversion (Feuchtigkeits-
abnahme) aufweisen.

Vom hemmenden Einflul der Inversionsschichten auf die Konvektion und von
ihrer damit zusammenhingenden Bezeichnung als Sperrschichten war bereits die
Rede. Schichten mit einer Isothermie oder einem nur kleinen (feuchtstabilen)
Temperaturgradienten (0,0° bis 0,5°/100 m) nennt ScmiNzE Ubergangsschichten.

Infolge Herabsetzung der allgemeinen Turbulenz weisen Inversionsschichten
eine nur geringe Boigkeit auf und sind daher fiir den Flug besonders giinstig.
In der Inversionsschicht kann jedoch eine ruhige Luftstrémung anderweitig gestért
sein. Die Inversionsschicht stellt ndmlich eine Grenzfliche 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 Grenzfliche kénnen sich Luftwellen ent-
wickeln, dhnlich wie an der Meeresoberfliche, 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 Inversionsflichen, welche mehr oder weniger
maéchtige Luftmassenschichten beiderseits der Inversion erfassen, steht unter anderem
die Ausbildung der sog. Wogenwolken (S¢, Ac und auch St)! in Zusammenhang.
Die Feuchte, welche durch die Turbulenz bis zu einer gewissen Hohe vorgetragen
wurde, kondensiert innerhalb der gehobenen Luft der Wellenkimme und bildet
dort Wolkenballen. Im Gegensatz dazu entfernt sich die in den Wellentdlern herab-
sinkende Luft vom Sittigungszustand. Analoge Erscheinungen werden auch an
Frontflachen von hinreichend sanfter Neigung beobachtet (alte Okklusionsfronten).
Eine bereits bestehende gleichformige Wolkenschicht iiber der Frontfliche kann
unter dem Einfluf solcher Wellenbewegungen eine wellige Struktur annehmen
(Sc opacus, Ac opacus).

b) Fohn und Bora.

Abkiihlung und eventuelle Kondensation im aufsteigenden, dynamische Er-

wirmung und Austrocknung im absteigenden Ast tritt besonders charakteristisch
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

Weg einer Luftstrémung befinde sich

ein Gebirgszug (Abb. 51). Die Luft

werde vom luvseitigen Gebirgsfull, wo

sie eine Temperatur von 20° hat, bis zur

Kammhohe in 3000 m gehoben. Bis zu einer Héhe von 1000 m 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 Sc¢c nur durch die Wellenldnge. Dies ist be-
sonders beim Anblick von oben aus zu erkennen.
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der Trockenadiabate um 1° pro 100 m Hebung ab. Von dieser Hohe angefangen be-
ginne die Kondensation. Beim weiteren Aufstieg kiihlt sich die Luft daher bereits
nach der Feuchtadiabate ab. Den Kamm des Gebirgszuges erreicht sie dann mit
einer Temperatur von 0° nach Verlust einer betrichtlichen Niederschlagsmenge an
der Luvseite. Nach dem Uberschreiten des Kammes wird sie nach unten abge-
saugt infolge der Verdiinnung der unteren Schichten, welche durch den Luftabflufl
hinter dem Gebirgskamm entsteht. Beim Herabsinken erwdrmt sich die Luft um
1° pro 100m und kommt am leeseitigen Bergful mit einer Temperatur von -+ 30°
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 talwirts stromt,
daB ihr von auBlen weder durch Leitung noch durch Strahlung in nennenswertem
Betrage Wirme 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 firr die von
der Leeseite abgeflossene Luft herabgesaugt wird. Dies ist tatsichlich der haufigere
Fall. Wenn die Schichtung der Atmosphire 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 Féhns ist also eine Druck-
verteilung, welche eine Luftstromung vom Kamm gegen den Bergfull veranlafBt.
Die hierzu nétigen Druckgradienten entstehen am héufigsten beim Voriberzug
zyklonaler Stérungen an der einen oder def anderen Seite des Gebirgszuges.!

Gewohnlich wird vor Beginn des Féhns in héheren Schichten eine Inversion
beobachtet, welche den Schrumpfungsinversionen verwandt ist; bei fortschreitender
Entwicklung des Foéhns sinkt sie allméhlich in die Téler herab.

Liegt itber der ganzen Gebirgsgegend eine Antizyklone, so kann an den beider-
seitigen Hangen Fohn auftreten. Offenbar 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. Im
Flachland West- und Mitteleuropas beobachtet man gelegentlich Féhnwinde aus
der freien Atmosphére, sog. freien Fohn, wobei es sich anscheinend um das Herab-
gedriicktwerden einer antizyklonalen Schrumpfungsinversion bis zur Erdoberfldche
handelt. Bei den Trockenwinden ,,Suchowejs® im europédischen RuBland spielen
vermutlich &dhnliche 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. Féhnmauer,
eine Wolkenbank oder Wolkenwalze, die trotz des oft stiirmischen Windes unbe-
weglich dem Kamm aufliegt, von dem der Féhn herabweht und die ein Zeichen
dafiir ist, daB auf der Luvseite des Gebirges aufstéigende Luftbewegung mit schlech-
tem Wetter herrscht; auBerdem treten auf der Fohnseite Lenticularisformen auf
sowie sehr auffilligce Wolkenwalzen, in und iiber denen von Segelfliegern schon

1 So wird z. B. im noérdlichen Vorgebirge der Alpen Siidfshn durch Depressionen
hervorgerufen, welche aus Westen vom Atlantik heranziehen; an den Siidhéngen der
Alpen wird Nordféhn durch Mittelmeerdepressionen bedingt. Dabei entsteht der
Sudféhn der Nordalpen auf der Vorder-, der Nordféhn der Siidalpen auf der Riick-
seite der Zyklonen. Eine notwendige Bedingung fiir den Sidféhn Schlesiens sind Tief-
druckgebiete itber Nordwesteuropa, fiir den Fohn in Westgeorgien (Kutais, Zchaltubo)
ein antizyklonales Gebiet nordostlich vom Kaukasuskamm und ein zyklonales Gebiet
uber dem Siidwesten des Schwarzen Meeres usw.
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Hohen von 9000 m erreicht wurden — ein Beweis dafiir, dafl iiber der absteigenden
Fohnstromung in der sog. Fohnwelle eine aufsteigende Stromung groBen MafBstabs
entwickelt ist (Theorie von Kt1TNER 1939). Sehr charakteristisch fiir Féhn sind
auch die ungewdhnliche Durchsichtigkeit der Luft und das Auftreten blauvioletter
Farbtone in der Landschaft. Aus der grofen Anzahl von Beispielen, die aus ver-
schiedenen Gegenden vorliegen, sei hier nur der charakteristische Temperatur-
und Feuchtigkeitsverlauf im Tal und in der H6he wéihrend eines Féhns in den Alpen
(2. bis 5. Februar 1904 nach H. v. FicxeRr) wiedergegeben:

Temperatur (in Grad Celsius):

2, Februar 3. Februar 4. Februar 51'9102
™ 4P 21k ™ 14" 21 ™ 14" 21% 7
Innsbruck, 573 m..... —2,5 7,6 17,8 3,2 12,3 10,3 11,1 13,0 3,8 1,0
Igls, 876m .......... —2,0 59 6,0 17,3 10,5 9,0 9,0 10,1 8,8 —1,0
Patscherkofel, 1970 m . —5,9 —3,3 —3,7 —2,2 9,2 —0,9 —0,7 —0,1 —0,9 —1,0
Relative Feuchtigkeit (in Prozenten):
Innsbruek............ 98 42 46 73 47 54 57 52 88 96
Igls oovvvinin i, 79 44 48 52 50 55 57 58 58 99
Patscherkofel......... 91 78 94 93 82 98 87 98 92 94
Spezifische Feuchtigkeit (in Gramm):
Innsbruek............ 2 2,9 33 3,8 4,3 44 49 50 4,6 4,1
Tgls o ovvvvvnnnnt, 3,2 28 30 3,6 4,3 4,2 44 4,8 44 3,8
Patscherkofel......... 2,3 29 33 3,8 4,3 4,4 40 4,6 4,1 4,2

Wiahrend auf dem Berg die relative Feuchtigkeit die ganze Zeit sehr hoch blieb,
war sie im Tal beim Durchbruch des Féhns sehr stark gesunken. Die spezifische
Feuchtigkeit blieb dabei aber im Tal ebenso gro8 wie auf der H6he. An Orten,
wo der Féhn von sehr hohen Gebirgskimmen unmittelbar herunterfallt, sinkt die
relative Feuchtigkeit sogar bis unter 109, (Beispiele bei Hanx-StRING, 4. Aufl.,
S. 5831f.).

Ganz allgemein pflegt mit dem Féhneinbruch Ausheiterung einzutreten. Ge-
legentlich treten auch Féhnpausen von nur kurzer Dauer auf. Fiir die Wetter-
prognose in Gebirgslindern 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 Féhn in den
Nordalpen, wo er auf der Vorderseite der Zyklonen auftritt, gewShnlich schlechtes
Wetter nach, wihrend er auf der Alpensiidseite als ,,Riickseitenstrémung‘‘ den
Ubergang zu schénem Wetter darstellt. Bei der Analyse der synoptischen Karte
miissen fohnbedingte Temperaturerhéhungen wohl beachtet und von Temperatur-
dnderungen aus allgemeinen Ursachen unterschieden werden. Man darf dabei
auch nicht tibersehen, daB der Fohn in typischer Entwicklung auf die Gebirgstéler
beschriankt ist und daB er fast nie in voller Stirke in die vorgelagerten Ebenen
durchbricht, so daB selbst bei f6hnigem Wetter in der Ebene fast nie die wahren
Fohntemperaturen erreicht werden.

Eine andere Art von Fallwinden wird durch die sog. Bora reprisentiert,
die unter verschiedenen Benennungen namentlich an der istrischen und
dalmatinischen Adriakiiste, in Siidfrankreich (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 XKiistengebirge gegen die Wasseroberfliche herab.
Die Berge sind jedoch hier nicht sehr hoch und die dynamische Erwérmung
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infolgedessen so wenig bedeutend, daB die schon an und fiir sich kalte Luft
in der Tiefe mit ganz wesentlich 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 Erscheinungen begleitet sein (Vereisung der Schiffe usw.). Eine
Mittelstellung zwischen Féhn und Bora nimmt manchmal der Nordféhn der
Siidalpen ein. Er tritt haufig dann auf, wenn nérdlich der Alpen ein Kilteeinbruch
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, wihrend sie in den Télern unten mit Erwirmung ver-
bunden sind, also sich als Fohn auswirken (v.Ficker 1906).

Literatur zu Abschnitt 38.

Die Literatur iiber Inversionen ist wihrend 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 angefithrt: MARGULES 1906 (1), PEPPLER 1913, SVERDRUP 1914, ScamIDT 1915,
FriscH 1922, PEPPLER 1924, Koprp 1929, PEPPLER 1929 (1), 1930 (2), RossBY 1930, MAL,
BasU and DEsAI 1932, Namias 1934 (1), KUTTNER 1939.

Hinsichtlich der Literatur iiber Bodeninversionen sei nur verwiesen auf das Schrift-
tum in: GEIGER 1927. Ferner MorLTSCHANOW 1923, RUDNEW 1932.

Ebenso umfangreich ist die Literatur iiber Fohn, aus der nur einige allgemeinere
Arbeiten tber die Dynamik und Thermodynamik des Féhns genannt seien: v. FICKER
1905, 1906, 1909, 1911 (I), WENGER 1916, LaMMERT 1920, PEPPLER 1930 (I). Eine
Reihe von Artikeln iiber Féhn von v. FICKER, STREIFF-BECKER, KOSCHMIEDER u. a.
findet sich in der Met. Zs. 1931.

Historisch wichtig fur die Féhnforschung ist: v. HANN 1866. Zahlreiche Literatur-
nachweise iiber Féhn findet man bei v. HANN-SURING 1926.

Uber Féhne in den Gebirgsgebieten RufBllands: L. S. BERG 1927 (mit Literatur-
verzeichnis); in Studkalifornien: Krick 1933.

Uber die Bora in RuBland: KOROSTELEW 1904, JAcHONTOW 1906, ARNDT 1913,
WiesE 1925, SEILKOPF 1927, L. S. BERG 1927 (mit Literaturiibersicht). — Die Bora
an der Adria wird in zahireichen, meist in #lteren Jahrgéngen 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 atmosphérischen Wasserdampfes
erfolgt entweder in Form von Wolken oder in der Nahe der Erdoberfliche in Form
von Nebeln oder aber an der Erdoberfliche selbst sowie an den Flichen von Gegen-
stinden in Form von Tau, Reif, Glatteis usw. In Gebirgsgegenden besteht zwischen
Wolken und Nebeln oft kein Unterschied; das, was dem Beobachter einer Berg-
station als Nebel erscheint, ist von unten her als Wolke erkennbar. Es kommt
schlieBlich vor, daB sich die Tropfen und Kristalle in der freien Atmosphére in
diffuser Verteilung ausscheiden und gar keine Wolkenanhdufungen bilden.

Die Elemente, in welchen der atmosphérische Wasserdampf zur Ausscheidung
gelangt, sind sehr verschiedener Art. Bei der Kondensation, d. i. beim Ubergang
des Wassers aus dem gasférmigen in den fliissigen Zustand — in Form von Wolken,
Nebeln, Tau —, bilden sich Tropfchen. Der Trépfchenhalbmesser des Dunstes, d. i.
sehr diffusen Nebels, liegt unter 2,5-10-° cm. In stabilem (nicht nieselndem) Nebel
oder in Wasserwolken, die keine Niederschlige geben, haben die Trépfchen einen
Halbmesser von der GréB8enordnung 5-10~% cm bis 10-2 cm; im Niesel aus Schicht-
wolken bis zu 5-10-2 cm; schlieBlich in gewShnlichem Regen 5-10-2 bis 5-10-1 cm.
Das Wasser ist in den Wolken so diffus verteilt, daB auf einen Kubikmeter Wolken-
luft nur einige Zehntelgramm bis einige Gramm Wasser entfallen.
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Die Sublimation des Wasserdampfes in der freien. Atmosphére, d. h. sein
Ubergang 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 Stdb-
chen oder Schuppen; ihre Dimensionen sind 5-10~* bis 103 cm und grofer. 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,® die fir die ge-
schichteten Federwolken (Cs) besonders charakteristisch sind.

Andere Kristallisierungsformen des Wasserdampfes in der freien Atmosphire
sind Kristallskelette meist in Gestalt sechstrahliger Sternchen von sehr verschiedener
GroBe, deren Konglomerate, sobald sie infolge ihrer Schwere als Niederschlag
herabfallen, gewchnlich Schneeflocken genannt werden. SchlieBlich konnen die
genannten Kristallelemente in kristallinische Formen iibergehen, nimlich in an-
nihernd kugel-, manchmal kegelférmige Schneekérner, welche mit dem Sammel-
namen Graupeln bezeichnet werden. T. BERGERON hat im Jahre 1931 vorgeschlagen,
hierbei Reifgraupeln, Frostgraupeln und Griesel zu unterscheiden.?

Aus allen oben angefiihrten Elementen — aus Tropfen verschiedener GréBe,
Vollkristallen, Kristallskeletten usw. in verschiedenen Kombinationen — sind
die Wolken selbst und die aus ihnen ausfallenden Niederschlige aufgebaut.

AuBerdem bildet sich in der Atmosphire 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 gréBeren unregel-
miBigen Stiicken vereinigt fallen, und zwar bei Temperaturen tiber Null und stark
entwickelter sommerlicher Gewitterkonvektion.

Gelegentlich gefrieren Regentropfen wihrend des Falles oder unmittelbar nachher
zu Eiskirnchen (Eisregen). In der warmen Jahreszeit kommt in der Atmosphire
oft die entgegengesetzte Erscheinung zur Beobachtung, niimlich das Auftauen
fester Elemente zu Regentropfen beim Herabfallen.

In der alleruntersten Schicht der Atmosphire — an der Erdoberfliche und
an auf der Erde befindlichen Gegenstinden — vollzieht sich die Sublimation
des Wasserdampfes sowohl in kristallischer und kristallinischer Form (Reif, Rauh-
reif), als auch in amorpher (Rauhfrost, Glatteis). Kurze Definitionen der Haupt-
formen der Sublimation an der Erdoberfliche (nach BerceroN 1938) finden sich
in der FuBnote.? N

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. Weille, undurchsichtige, runde oder selten kegelférmige Kérner
von schneedhnlicher 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 kegelférmige Kérner aus
gefrorenem Wasser von etwa 2—5 mm Durchmesser. Sie bestehen meist aus einem
Kern von Reifgraupeln mit einer ganz dinnen Eisschicht dariber, weshalb sie glasiert
aussehen; sie sind nicht leicht zusammendriickbar und nicht spréde; auch wenn sie
auf eine harte Unterlage auffallen, bleiben sie meist liegen, ohne entzweizugehen.

Griesel. Weile, undurchsichtige Kérnchen von schneedhnlicher Struktur, die an
Reifgraupeln erinnern, aber mehr oder weniger abgeplattet oder linglich und meist
von weniger als 1 mm im Durchmesser sind, so da sie weder merkbar aufspringen
noch entzweigehen, wenn sie auf eine harte Unterlage fallen.

3 1. Reif. Leichte schuppen-, nadel-, feder- oder fidcherdhnliche REiskristalle, die
in analoger Weise wie der Tau, aber durch Sublimation gebildet werden.

2. Rauhreif. WeiBle Schichten von reifihnlichen Eiskristallen, die sich meist bei
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b) Kondensationskerne.

Wie bereits erwéihnt, ist der Beginn der Kondensation bzw. Sublimation an
eine notwendige thermodynamische Bedingung gekniipft: an den Eintritt der
Sdttigung, welche in der Regel durch eine Abkiihlung verursacht ist.

Hierbei ist zunéchst zwischen Sittigung mit Bezug auf eine Wasseroberfliche
und mit Bezug auf eine Hisoberfliche zu unterscheiden. Uber einer Eisoberfliche
ist die Saittigungsfeuchtigkeit geringer als iiber der Wasseroberfliche. Dies be-
deutet, dal die Verdunstung einer Wasseroberfliche noch unter Bedingungen an-
halten kann, bei denen die Verdunstung einer Eisoberfliche bereits aufgehért hat.
So ist z. B. Luft von — 5° bereits bei einer mit dem Psychrometer gemessenen
Feuchtigkeit von 969, in bezug auf Eis gesittigt, Luft von — 25° bei 789%,, Luft
von — 50° sogar schon bei 61%,. Es kénnen somit in der Atmosphire noch Eis-
kristalle bei Verhiltnissen fortbestehen, unter denen unterkiihlte Trépfchen bereits
verdunsten; fiir Kristalle ist die Luft bereits gesattigt, fiir Tropfen noch ungesittigt.

Eine weitere notwendige Bedingung fiir die Kondensation ist kolloid-chemischer
Natur: Kondensation kann in der Atmosphire nur einsetzen, wenn in ihr sog.
Kondensationskerne vorhanden sind, d. s. Fremdkérperchen fiir den Wasserdampf,
an denen sich die Feuchtigkeit anzusetzen beginnt. Wird die Luft von solchen
fremden Beimengungen (auBler vom Wasserdampf selbst) befreit, so tritt sogar
bei einer sehr groBen Ubersittigung noch keine Kondensation ein.

Die Ursache hierfiir liegt darin, daB Luft, welche fiir eine ebene Wasseroberfliche
den Sittigungszustand erreicht hat (bei 1009, relativer Feuchtigkeit laut Messung
am Psychrometer oder Hygrometer), fiir eine gekriimmte Oberfliche, wie sie die
Tropfen haben, noch ungesattigt ist. Die Tropfen miissen daher auch dann noch
verdampfen, wenn eine ebene Wasserfliche bereits zu verdunsten aufgehért hat.

Die Ubersittigung, welche notwendig ist, um 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. TEomson (1870) sind aber Sittigungsdruck und Tropfenradius einander
umgekehrt proportional.l Fiir den Fortbestand jener allerkleinsten ,Tropfchen-
embryos*, welche das Anfangsstadium der Kondensation vorstellen, durch rein
molekulare Verbindungskrifte wiren Ubersittigungen von mehreren hundert
Prozent notwendig.

Da nun die Kondensation des atmosphirischen Wasserdampfes erfahrungs-
geméB nicht nur nicht erst bei Ubersittigung, sondern sogar noch wor Eintritt
voller Sittigung einzusetzen pflegt, miissen 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, da8 die sich
an ihm ansetzenden Wasserdampfmolekiile sofort eine groBe sphirische Wasser-
oberfliche (einen grofen Tropfen) bilden, fiir welche die umgebende Luft gesittigt
ist; oder daB

2. ein solcher Kern besondere Eigenschaften (elektrische Ladung, Hygroskopizi-

unterkiihltem Nebel oder Dunst vor allem an senkrechten Flichen, besonders an Spitzen
und Ecken, ablagern.

3. Rauhfrost. Undurchsichtige, kérnige, schnee- oder eisartige Massen, die sich
bei néssendem Nebel bei Kiltegraden in analoger Weise wie der Rauhreif ablagern.

4. Qlatteis. Ziemlich homogener und durchsichtiger Eisiiberzug, der sich bei unter-
kiihltem Regen oder Nieseln sowohl an horizontalen als auch an senkrechten Flichen
ablagert.

1 Tropfchen vom Durchmesser 10— cm benétigen zu ihrer Stabilitdt eine relative

Feuchte von 100,00012%; bei einem Durchmesser von 10~ cm 1019%; bei 7:10~7 cm
120%; bei 1,5+10~7 cm 400%.
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tit) besitzt, durch welche er die Wassermolekiile anzieht und dauernd an sich
bindet; oder daf

3. diese beiden Vorbedingungen gleichzeitig erfiillt sind.

Von der Ansicht, daf wenigstens im unteren Teil der Troposphire der neutrale
(ungeladene und unhygroskopische) Staub die ausschlieBliche oder wenigstens
vorwiegende Rolle von Kondensationskernen iibernimmt, ist man namentlich seit
den Untersuchungen WicaNDs i. J. 1912 und anderer Forscher abgekommen; die
Kondensation an Staubkernen wiirde nimlich immerhin eine gewisse Ubersittigung
erfordern. In noch bedeutend verstirktem MafBe gilt dies — nach Untersuchungen
C.T. R. Wiusons — fiir die Jomen (elektrisch geladene Luftmolekiile mit einem
Halbmesser von der GroBenordnung 10-8 cm). Dagegen ist an den sog. schweren
Ionen von LaNGEVIN (d. s. elektrisch geladene feste Teilchen mit einem Halbmesser
von der GroBenordnung 108 ecm bis 105 ecm) Kondensation bereits bei einer ver-
hiltnisméBig kleinen Ubersittigung moglich. Die schweren Ionen entstehen meist
beim Verbrennen von Heizmaterial und besitzen hygroskopische Eigenschaften.
Diese letzteren bestimmen nun offenbar die Aktivitit der schweren Ionen 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 Ionen anzusehen sind, in Betracht
gezogen werden. Es kommt ihnen eine iiberragende Bedeutung fiir die Nebel-
und Wolkenbildung in unteren und mittleren Hohen zu. Sie bestehen aus Stoffen,
welche dem Wasser chemisch verwandt sind und sich mit diesem zu einer Lésung
vereinigen. Fiir eine solche Losung ist der Sittigungsdruck des Wasserdampfes
geringer als iiber reinem Wasser. Die Wasseraufnahme durch hygroskopische Kerne
setzt bereits vor Erreichen der Sdttigung ein, d. 1. bei relativen Feuchtigkeiten von weniger
als 100%,. Dabei bildet sich Dunst, bisweilen leichter Nebel.

Als hygroskopische Kondensationskerne kénnen in der Atmosphire auftreten:

1. Komplexe von Molekiilen hygroskopischer Gase: Schwefeltrioxyd (SO,),
Ammoniak u. 4., 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 auflerordentliche Rolle fiir die
Nebelbildung iiber Industriegebieten. Die Kerne kénnen u. a., wie bereits gezeigt,
auch elektrische Ladungen mittragen, d. h. Ionen vorstellen.

3. Sehr kleine Partikel von Meersalz (Natriumchlorid und Magnesiumchlorid),
welche beim Zerstduben der Meeresoberfliche in die Luft gelangen. Da sie hygro-
skopisch sind, haben sie in der Luft die Form winziger Anfangstropfen einer
gesittigten Salzlosung. Der Halbmesser dieser Tropfen ist von einer GréBenordnung
von nicht mehr als 10-° cm.

Unter giinstigen Bedingungen, d. h. bei groBer relativer Feuchtigkeit der um-
gebenden Luft, wachsen diese Anfangstropfen bis zur Gréfe von Tropfen eines
gewéhnlichen Nebels an und es entstehen somit Wolken. Nach H.KoOHLER 148t
sich im Wassergehalt der Wolken stets ein Anteil von Meersalz (ungefihr im
Verhiltnis 1:10000) feststellen, wobei KOHLER annimmt, daB ,,Salztrépfchen®
mit einem Halbmesser von der GréBenordnung 10— bis 10-3 cm die allgemeinste
Form der Kondensationskerne vorstellen, die an der Wolkenbildung teilnehmen,
wenigstens in den unteren und mittleren Hohen der Troposphéire. Vor allem gerade
deshalb, weil bei der Kondensation an Salzpartikeln jedes sich bildende Trépfchen
eine Salzloésung (anfangs in einem Verhdltnis von 1:1 bis 1:10) vorstellt, kénnen
die Tropfchen bis zu sehr tiefen Temperaturen erhalten bleiben, ohne zu gefrieren
(Unterkithlung). Noch bis zu Temperaturen bis — 20° bestehen Wolken und
Nebel meistens aus Tropfchen.
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Im Rahmen seiner jiingsten, ungemein aufschluBreichen Untersuchungen iiber
die Kondensations- und Sublimationsvorginge in der Atmosphire hat W. Finp-
EISEN 1938 () und 1939 (1) die Mitwirkung von Meersalzpartikelchen als Konden-
sationskerne als nicht wesentlich gefunden, da der fiir die Freimachung so kleiner
Salzelemente angezogene Vorgang der Spritzwasserzerstdubung zu grob wire. Er
nimmt an, daf die unter 1 erwéhnten Elemente den weitaus groBten Teil der
atmosphérischen Kondensationskerne ausmachen, namentlich die aus Schwefelsdure
bestehenden, die immer — also schon vor Beginn der Wasseraufnahme — fliissig
sind. Die Zahl der in der Atmosphéire wirksamen Kondensationskerne diirfte meist
etwa 10%/cm3 bis hochstens 10%/cm? betragen, gelegentlich nur 10 und weniger. Sehr
verschieden ist auch die Groe der jeweils vorhandenen Kondensationskerne; nor-
malerweise diirfte ihr Halbmesser zwischen 7-10~7 und 105 cm liegen.

Diese flissigen Kondensationskerne nehmen schon vor Eintritt des Sattigungs-
zustandes etwas Wasser auf (Dunstbildung in Form kleinster Tropfchen). Bei
weiterer Wasserdampfzufuhr gibt es dann (nach FINDEISEN) fiir jeden Kern eine
kritische relative Feuchtigkeit, von der ab er fast plétzlich oder zumindest sehr
rasch zum richtigen Tropfen anwachsen kann (Nebel- oder Wolkenbildung). An
groBeren Kernen erfolgt diese Tropfenbildung frither (bei geringerer Ubersiittigung)
als an kleinen. Ist ihre Anzahl gering und nimmt (z. B. infolge rascher 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/cm?). Ist dagegen die Anzahl der
groBen Kerne erheblich, so wird das weitere Ansteigen der relativen Feuchtigkeit
verlangsamt und hért ganz auf, sobald die Wasserdampfabgabe an diese Tropfen
ebenso grofl geworden ist wie die sténdig in der Luft freiwerdende Wasserdampf-
menge; in fertigen Wolken oder Nebeln kann die relative Feuchtigkeit sogar wieder
sinken, gegebenenfalls sogar unter 1009, ohne daB die Wolke verdunstet. Die
kleinen und sehr zahlreichen Kerne bleiben dann von der Tropfenbildung ausge-
schlossen und die Gesamtzahl der entstandenen Tropfen ist gering (z. B. in Nebel
und Stratus: rund 100/cm3 gegeniiber 100000/cm?® Kondensationskernen).

Dabei darf man sich, nach FINDEISEN, nicht etwa vorstellen, dafl in einem Nebel
oder in einer Wolke nur eine einzige Tropfengriffe vorhanden sei. Im Gegenteil,
beide enthalten stets die verschiedensten Tropfengréfen nebeneinander, da <ns1:XMLFault xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat"><ns1:faultstring xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat">java.lang.OutOfMemoryError: Java heap space</ns1:faultstring></ns1:XMLFault>