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VOORWOORD

De neerslag en de verdamping vormen twee belangrijke schakels in de hydrologische
kringloop. Sinds de vorige eeuw onderhoudt het KNMI een net van regenwaarnemingen,
waardoor men thans de beschikking heeft over zeer veel neerslaggegevens. Met betrekking tot
de verdamping wordt momenteel door het KNMI uitgebreid wetenschappelijk onderzoek
verricht en worden ten behoeve van de praktijk zogenaamde Penmangetallen gepubliceerd.
Het omvangrijke cijfermateriaal, dat in de loop der jaren bijeengebracht is, zou in principe
door velen zeer nuttig gebruikt kunnen worden. Helaas blijkt maar al te vaak dat men niet
goed op de hoogte is van wat er nu beschikbaar is of dat men de gegevens onjuist
interpreteert. Het doel van dit boek is het verstandig gebruik van neerslaggegevens en
verdampingsgetallen te bevorderen. Hiertoe wordt het neerslag- en verdampingsklimaat van
Nederland uitgebreid behandeld, waarbij veel aandacht wordt geschonken aan fysische
achtergronden. Daarnaast wordt vrij uitvoerig ingegaan op het meetnet en de beschikbare
gegevens.

Dit boek is in de eerste plaats bedoeld voor degenen die vanwege hun beroep met neerslag- of
verdampingsvraagstukken geconfronteerd worden. Daarnaast kan het van nut zijn voor een
ieder die geinteresseerd is in het neerslag- en verdampingsklimaat van Nederland. Wel is voor
het lezen van deze publikatie enige kennis van de wiskunde (differentiaal- en integraal-
rekening) vereist.

Bij de samenstelling van dit boek werd van vele kanten medewerking verleend. Tijdens het
uitvoeren van de nodige berekeningen was de steun van de heren A. Denkema en G. J.
Yperlaan voor ons onmisbaar. Voor het kritisch doorlezen van een aantal hoofdstukken in
conceptfase zijn wij dank verschuldigd aan de heren prof. dr. ir. W. H. van der Molen,

dr.ir. M. A. J. van Montfort (beiden Landbouwhogeschool, Wageningen) en

dr.ir. Ph. Th. Stol (Icw, Wageningen) en aan onze collega’s drs. H. A. R. de Bruin,

drs. J. Q. Keijman, drs. H. J. Krijnen, W. N. Lablans, H. J. Menick, dr. P. J. Rijkoort en

ir. H. R. A. Wessels. Voorts zijn wij al degenen erkentelijk die hetzij door het vervaardigen
van de figuren hetzij door het verwerken van de tekst hebben bijgedragen tot de
totstandkoming van dit boek.

De Bilt, april 1980
T. A. Buishand
C. A. Velds



SUMMARY

In this book both physical and statistical aspects of rainfall and evapotranspiration are
discussed. Because of the rather broad scope of the book the various chapters deal with quite
different subjects. These subjects are summarized below. Emphasis is put here on available
rainfall and evaporation data and characteristics of the climate in the Netherlands.

Physics of clouds and precipitation (Chapter 2)

The formation of clouds and precipitation is introduced on an elementary level. The
condensation process is discussed rather broadly and the droplet-size distribution in clouds
and in precipitation is emphasized. Special attention is paid to the measurement of rainfall by
radar because of its growing practical interest. A short section is devoted to special forms of
precipitation, such as snow, hail, drizzle and rain.

Some meteorological aspects of the formation of clouds and precipitation are treated.
Showers due to local heating and convergence are dealt with: attention is paid to the various
kinds of clouds and precipitation associated with frontal situations. Also orographic, coastal
and urban effects on precipitation are discussed.

The rain gauge network and available rainfall data (Chapter 3)

Rainfall observations in the Netherlands started in the first half of the eighteenth century. In
the beginning the number of rain gauges was very small, but nowadays there is a network of
about 315 stations (about 1 station per 100 km? ), where rain gauges are read daily. During
the first decade of this century a standard gauge was introduced. This gauge had an orifice of
400 cm? and had its rim at a height of 1.50 m. About 1950 the height of the gauge was
lowered to 0.40 m to reduce the wind error. Since 1962 a new type of rain gauge has been
introduced with an orifice of 200 cm?. The old type and the new type are shown in Figure 3.1
and Figure 3.2 respectively.

There are about 15 stations with a self-recording instrument. Only for the main station in De
Bilt there is a long record of continuous rainfall. At this moment different kinds of
instruments are in use. Figure 3.3 shows an instrument with mechanical registration, whereas
in Figure 3.4 a newer type with remote registration is given. In the near future these
instruments will be replaced by a new standard recording gauge (Figure 3.5).

Most daily and monthly rainfall data have been published in year books of the Royal
Netherlands Meteorological Institute. Daily rainfall data of all stations are available on
magnetic tape from 1951 onwards. For the period before 1951 only the data of 24 selected
stations were put on magnetic tape. The geographical location of these stations is given in
Figure Al. For self-recording gauges the amount and duration of precipitation in time
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intervals of one hour have been put on magnetic tape.

With respect to the quality of the data the following remarks can be made. Before about 1905
only very little is known on both the type of the rain gauge used and the general situation of
the rainfall station. For many old records the mean values are too low. Shortly after World
War II the quality of the rainfall data was markedly improved due to extensive quality
control of the data and regular inspection of the stations.

The estimation of evapotranspiration (Chapter 4)

Various methods to determine evaporation (water balance, evaporation pan, energy budget)
are discussed and the derivation of Penman’s equation for the open water evaporation E, is
given. The quantity £, is compared with the evaporation of an isothermal lake.

Subjects like potential evapotranspiration and actual evapotranspiration are dealt with.

Available evapotranspiration data (Chapter 5)

For 15 places in the Netherlands the bulletins of the Royal Netherlands Meteorological
Institute give monthly values of the open water evaporation E,. Also the values for the first
ten days, the second ten days and the remainder of the month are given. It should be noted
that the constants in the empirical equation for the long-wave radiation differ somewhat from
those of Penman. Moreover the 8, 14 and 19 hour (local time) averages of temperature and
humidity are used instead of the diurnal averages. This last fact leads to an overestimation of
E, by about 10 per cent.

Since 1978 E, has been calculated only for stations which have measurements of sunshine,
wind speed, temperature and humidity. For stations which do not have measurements of
these four quantities E, is obtained by spatial interpolation of calculated E,-values from
nearby stations. Before 1978 missing data of input variables were supplemented by spatial
interpolation.

For the open water evaporation, E,, there are 12 long-term records (starting in 1911)
available in the Netherlands. The geographical location of the stations to which these records
refer are given in Figure A2. No records are available for the potential evapotranspiration.
The mean values of the potential rainfall surplus in this book are based on rainfall minus

0.8 E,. The factor 0.8 is a reasonable value for grass with a height of 10 cm during the summer
season.

Regional and seasonal differences in rainfall and evaporation
(Chapter 6)

In a flat country like the Netherlands local differences in precipitation amounts are relatively
small. The mean annual amount ranges from about 700 to 950 mm (Figure 6.1). However,
mean annual amounts over 850 mm are only found in two small areas where there are some
orographic influences.

There is a rather strong seasonal variation in the mean rainfall amount, as can be seen from
the monthly means in Figure 6.2. The driest months in the Netherlands are February, March
and April. Stations in the east and southeast, like Winterswijk and Gemert, have large mean
values in July and August due to convective rainfall caused by the high surface temperatures .
in these months. For coastal stations (West-Terschelling and to some less extent Hoofddorp)
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the mean values in the late spring and early summer are relatively small because the
formation of showers is surpressed by the relatively cold sea. However, coastal stations have
large rainfall amounts in autumn. The large rainfall amounts in this season are a consequence
of showers originating over a relatively warm sea surface.

The open water evaporation E, also exhibits some regional differences. The mean annual
value for E, ranges from 650 to 767 mm (Table 6.4). The largest values are found along the
west coast, which is a consequence of the higher wind speeds and the longer duration of
sunshine.

Because of the large evapotranspiration in summer there usually is a rainfall deficit in this
season. Coastal stations have the largest mean potential rainfall deficits because of their
relatively low summer rainfall and high potential evapotranspiration. This potential rainfall
deficit refers only to meteorological factors. When dealing with actual rainfall deficits, factors
like soil and hydrological properties (the amount of available soil moisture and the
groundwater table) are more relevant than small regional differences in mean potential
rainfall deficits.

Frequency distributions (Chapter 7)

An elementary introduction to the theory of frequency distributions is given with applications
to histograms of annual, monthly and daily amounts. The effect of skewness and persistence is
briefly discussed.

A rather detailed discussion is given of the frequency distribution of

a. the cumulative rainfall amount after 1 October (this quantity gives an indication of the
rainfall surplus during the winter season),

b. the cumulative rainfall amount after 1 April (gives the distribution during the summer
season),

c. the cumulative rainfall surplus (rainfall minus potential evapotranspiration) after 1 April
(this quantity gives an indication of the rainfall deficit during the summer season).

For De Bilt (1911-1975) these frequency distributions are given in Fig. 7.6, 7.7 and 7.8,
respectively. The curves were obtained by fitting a normal distribution to either the original
data (Fig. 7.8) or the square roots of the data (Fig. 7.6 and 7.7).

A rough method to obtain the frequency distribution of the cumulative rainfall amount for an
arbitrary place X in the Netherlands is to multiply the rainfall amounts at the various
frequencies of De Bilt by the ratio of the mean seasonal rainfall amounts at place X and De
Bilt. Therefore figures of the mean rainfall amount in the winter season (October-March) and
in the summer season (April-September) are given (Fig. 7.11 and 7.12, respectively). For the
potential rainfall surplus this method can not be followed. To derive the potential rainfall
surplus at a certain frequency for an arbitrary place X a representative value of the potential
evapotranspiration should be subtracted from the corresponding frequency of the cumulative
rainfall amount at that place. Values of the potential evapotranspiration to be used at the
various frequencies are given in Figure 7.13.

Example. Consider the period 1 April-15 September. Let for some station the 10°0-point of
the rainfall amount in that period be 235 mm (this is a somewhat drier station as De Bilt).
From Figure 7.13 it follows that at the 107 -point the potential evapotranspiration is about
465 mm. Then for the 10%-point of the potential rainfall surplus one obtains

235 — 465= — 230 mm.

The values in Figure 7.13 are not valid for coastal stations. For these stations the values in
Figure 7.13 should be augmented by about 5 to 10°, (for instance, proportional to the mean
open water evaporation, given in Table 6.4).

11



Extreme rainfall amounts (Chapter 8)

Special attention is given to the discrimination between the return period in the partial
duration series (T, ) and the return period in the extreme value series (T, ). The Gumbel (Type
I) distribution is introduced as a model for annual and seasonal maxima. Also a short
discussion is given on the use of Type II and Type I1I distributions.

For the rainfall series of De Bilt (1906-1977) extreme values for durations of 5 minutes up to
10 days are given. Continuous registrations of the self-recording rain gauge were used to
determine the extreme values up to durations of 120 minutes; the extreme values for durations
of 4 hours and longer were based on overlapping hourly amounts.

For the longer durations a discrimination was made between the annual maxima (Fig. 8.4),
the maxima in the winter season (Fig. 8.5) and the maxima in the summer season (Fig. 8.6).
At a certain return period there is a linear relationship between the logarithm of the rainfall
amount and the logarithm of the duration.

For the shorter durations only the annual maxima are given (Fig. 8.8). For these durations
the following relation holds between the intensity I at a certain return period and the
duration D

a

I=——,
(D + b)

where a, b and n are constants.

For the extreme values in De Bilt the constant b can be taken equal to 4 minutes; the other
constants vary with return period. The straight lines in Figure 8.8 are based on this relation.
In the Netherlands local differences in the magnitude of extreme values are relatively small.
For the longer durations the rainfall amounts at a certain frequency vary roughly with the
mean (seasonal) rainfall amount. The figures for the mean annual amount (Figure 6.1), the
mean winter amount (Figure 7.11) and the mean summer amount (Figure 7.12) can be used
to derive the extreme values for other places from those of De Bilt. For the shorter durations
it is very difficult to say something about regional differences in the Netherlands because of
the sparse amount of data. There is a nice correspondence between the rainfall intensities at
De Bilt, Ukkel (Belgium) and British rainfall stations (with an average annual amount
between 600 and 800 mm) occurring once in 5 years (Figure 8.10).

Areal rainfall (Chapter 9)

The cross correlation function is introduced as a measure for the interrelationship between
records of neighbouring rainfall stations. In summer the correlation coefficient decays much
faster with distance than in winter (Figure 9.7). Further the correlation function is somewhat
anisotropic (the slowest decays are found in the direction SW-NE). The use of correlation
coeflicients for the evaluation of the density of rain gauge networks is extensivily discussed.
Some attention is paid to the areal reduction of point rainfall extremes. In practice areal
extremes are derived from point rainfall extremes through multiplication by an areal
reduction factor (ARF). The influence of the size of the area, the duration and the return
period on the ARF are dealt with. Further possible differences between the ARF’s for annual
and seasonal maxima are briefly discussed.
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Long-term records of rainfall and evaporation (Appendices A and B)

In Appendix A a short description is given of the station history of the 24 selected records for
which daily data are available on magnetic tape. Also some comments are given on the
homogeneity of the records. The same is done for the 12 long-term records of Penman’s open
water evaporation.

In Appendix B monthly and annual data of rainfall (Tables B3-B7) and the open water
evaporation (Tables B8-B12) are given for the stations

- Leeuwarden (53°13'N, 5°45'E),

— Hoofddorp (52°19'N, 4°42'E),

- De Bilt (52°06'N, 5°11'E),

- Winterswijk (51°58'N, 6°43'E),

— Gemert (51°33'N, 5°41'E).

The original rainfall series of Leeuwarden is not homogeneous due to the poor position of the
gauge during the period 1 September 1920-14 September 1935 and to the fact that since June
1974 the official data are obtained from a self-recording gauge with the height of the rim at
0.90 m. The data for the first period were multiplied by a factor 1.05; for the data from the
self-recording gauge the correction factor was: 1.06 (June-August), 1.10 (September-
November, March-May) or 1.14 (December-February). The evaporation series of Hoofddorp
was obtained by interpolation of records from nearby stations.

Heavy showers (Appendix C)
For 10 showers in De Bilt the rainfall amounts are given in time intervals of 5 minutes. The
selected showers are those with the highest 15-minute maxima in the 1906-1977 record.

Details are given on the synoptic situation and the rainfall distribution over the Netherlands
on the days that these showers occurred.
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1 INLEIDING

Kennis van neerslag en verdamping is in Nederland van oudsher van belang geweest in
verband met de waterhuishouding. Reeds in de vorige eeuw werden op grote schaal metingen
van neerslag en verdamping verricht met het oog op het waterbeheer. Daarnaast bestond er
een zuiver wetenschappelijke belangstelling van klimatologen en geografen. Deze groep hield
zich bezig met het beschrijven van verschillen naar plaats en in de tijd en zo mogelijk werd
getracht deze verschillen op grond van natuurkundige kennis te verklaren.

De belangstelling voor de neerslag heeft niet alleen geleid tot een groot aantal
waarnemingsreeksen, maar ook tot een aantal publikaties over het neerslagklimaat in
Nederland.

De oudste neerslagbeschrijving van Nederland is die van Engelenburg (1891). Deze auteur gaf
een vrij uitvoerige beschrijving van plaatselijke verschillen op grond van gemiddelde
maandelijkse hoeveelheden, maar ging niet in op de natuurkundige oorzaken ervan.
Daarnaast werd enige aandacht geschonken aan de variabiliteit van de maandsommen. Een
meer uitgebreide publikatie over het neerslagklimaat in Nederland verscheen een twintigtal
jaren later van de hand van Hartman (1913). De grotere omvang van deze publikatie werd
enerzijds veroorzaakt door een uitbreiding van het aantal waarnemingsstations, anderzijds
door het opnemen van enige nieuwe kenmerken (gemiddeld aantal neerslagdagen, aantal
dagsommen > 20 mm). Bovendien ging Hartman in op de invloed van de zee en de orografie
als oorzaak van plaatselijke verschillen.

Een grote populariteit heeft een tweedelige publikatie van Braak (1933, 1934) genoten. Het
werk van Braak bevat in de eerste plaats de neerslagkarakteristieken, die ook in het boek van
Hartman waren opgenomen. Daarnaast beschikte Braak over enige reeksen van
zelfregistrerende regenmeters waardoor hij in kon gaan op onderwerpen als neerslagduur en
de dagelijkse gang van de neerslag. Bovendien werd enige aandacht geschonken aan de
neerslaghoeveelheid in afhankelijkheid van de windrichting. Het werk van Braak vormt
eigenlijk de meest recente algemene beschrijving van het neerslagklimaat in Nederland. In
1954 verscheen weliswaar een boek van Levert met betrekking tot regens, maar dit boek is
eigenlijk niets meer dan een nadere uitwerking en statistische analyse van enkele gegevens van
zelfregistrerende regenmeters. Daarnaast publiceerde Timmerman in 1963 een boek waarin
plaatselijke verschillen in de neerslag bij verschillende windrichtingen worden beschreven en
verklaard.

Met betrekking tot de verdamping in Nederland verscheen in 1936 een uitgebreide publikatie
van Braak. Deze publikatie was gebaseerd op gegevens van een twintigtal verdampings-
bakken. Sinds het begin van de vijftiger jaren is bij verdampingsberekeningen de methode van
Penman in gebruik gekomen. Bij deze methode worden gegevens van de zonneschijn, de
windsnelheid, de temperatuur en de relatieve vochtigheid van de lucht gecombineerd tot een
verdampingsgetal, de zogenaamde Penmanverdamping of openwaterverdamping. Een
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uitgebreide studie over de grootte van de openwaterverdamping in verschillende delen van
Nederland werd in 1957 gepubliceerd door Kramer. Een voortzetting van het werk van
Kramer is een publikatie van De Bruin (1979).

In dit boek wordt zowel het neerslagklimaat als het verdampingsklimaat van Nederland
behandeld. De reden dat deze twee onderwerpen in één deel zijn verenigd is dat voor vele
toepassingen zowel gegevens van de neerslag als de verdamping benodigd zijn. Met
betrekking tot het onderwerp neerslag is sterk afgeweken van voorgaande publikaties. In
tegenstelling tot de publikaties van Braak en Hartman is een inleidend hoofdstuk over de
neerslagvorming opgenomen en wordt veel aandacht geschonken aan de waarde die men aan
de gegevens kan hechten. Tevens wordt de theorie van de extreme waarden behandeld en
wordt vrij uitvoerig ingegaan op de vraag in hoeverre neerslagmetingen op een bepaald punt
representatief zijn voor de neerslag op een bepaald gebied.

In hoofdstuk 2 komen de fysisch-meteorologische aspecten van het verschijnsel neerslag aan
de orde. Behandeld worden processen als wolkenvorming en het ontstaan van neerslag.
Tevens wordt ingegaan op de invloed van de orografie, de zee en de verstedelijking op de
neerslagverdeling in Nederland. Dit hoofdstuk is in de eerste plaats opgenomen om
plaatselijke verschillen, verschillen tussen de seizoenen en gebiedseffecten beter te kunnen
begrijpen. Daarnaast kan de inhoud nuttig zijn om de discussie tussen gebruikers van
neerslagcijfers en meteorologen te vergemakkelijken. Met het oog op dit laatste wordt
uitvoerig stilgestaan bij het principe van de buienradar, daar de belangstelling voor het meten
van de neerslag met radar groeiende is.

Hoofdstuk 3 geeft een beschrijving van het meetnet. Aangegeven wordt hoe dit meetnet zich
in de loop der jaren heeft ontwikkeld. Daarna wordt ingegaan op fouten bij de neerslagmeting
en de betrouwbaarheid van de gegevens. Tevens wordt aangegeven hoe de verschillende
neerslagdata beschikbaar zijn (jaar- en regenboeken, magneetbanden).

In de hoofdstukken 4 en 5 wordt de verdamping behandeld op vrijwel analoge wijze als de
neerslag in de hoofdstukken 2 en 3. In hoofdstuk 4 worden enige algemene meetmethoden ter
bepaling van de verdamping besproken en wordt ingegaan op de theoretische achtergronden
zoals de afleiding van de Penmanformule en modificaties ervan. In hoofdstuk 5 wordt
aangegeven hoe de door het KNMI gepubliceerde cijfers van de Penmanverdamping verkregen
zijn. De behandeling van de Penmanverdamping vertoont veel overeenkomst met hetgeen De
Bruin (1979) hierover gepubliceerd heeft.

De verschillen van de neerslag naar plaats en in de tijd komen in hoofdstuk 6 aan de orde. Dit
onderwerp vormde eigenlijk het hoofdthema in de publikaties van Hartman en Braak. Door
weglating van onder andere zeer uitvoerige tabellen is het mogelijk gebleken de
neerslagverdeling in Nederland op veel beknoptere wijze te beschrijven. Bij de verklaring van
de neerslagverdeling in Nederland wordt zoveel mogelijk teruggegrepen naar de theorie in
hoofdstuk 2. In het tweede gedeelte van hoofdstuk 6 komen plaatselijke verschillen en het
seizoenverloop van de Penmanverdamping en van het potentiéle neerslagoverschot aan de
orde.

In de hoofdstukken 7, 8 en 9 komen meer specialistische onderwerpen ter sprake. In
tegenstelling tot voorgaande hoofdstukken wordt bij deze hoofdstukken uitvoerig gebruik
gemaakt van de wiskundige statistiek. Hoofdstuk 7 geeft een inleiding tot de theorie van de
frequentieverdelingen met toepassingen op de kansverdeling van neerslagsommen voor
verschillende duren. Tevens wordt aandacht besteed aan de frequentieverdeling van het
potentiéle neerslagoverschot gedurende het zomerhalfjaar. In hoofdstuk 8 wordt ingegaan op
de kansverdeling van extremen voor duren van 5 minuten tot 10 dagen. Bij de behandeling
van de theorie van de extremen zijn statistische details zoveel mogelijk vermeden. Slechts die
zaken komen aan de orde, die nodig zijn om de figuren met extremen voor verschillende
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duren en herhalingstijden op juiste wijze te kunnen interpreteren. Hierbij is getracht zoveel
mogelijk aan te sluiten bij de behandeling van de theorie van de extreme waarden in de
Engelstalige hydrologische handboeken. In hoofdstuk 9 komen enige onderwerpen aan de
orde die samenhangen met de herleiding van neerslagwaarnemingen op een punt tot de
neerslag over een gebied.

Hoewel de frequentieverdelingen in de hoofdstukken 7 en 8 nuttige informatie geven over de
kans van optreden van bepaalde verschijnselen, zijn zij slechts zeer beperkt toepasbaar als de
tijJdsvolgorde waarin de verschijnselen zich voordoen een essentiéle rol speelt. Sinds de
introductie van de computer is een toenemende behoefte aan de oorspronkelijke neerslag- en
verdampingscijfers ontstaan om deze te gebruiken als invoer voor wiskundige modellen. Het
is echter niet mogelijk om in een boek van beperkte omvang uitgebreide tabellen met originele
gegevens op te nemen. Een uitzondering hierop zijn de maandsommen van een vijftal stations
in bijlage B en de zware buien in bijlage C. Deze laatste kunnen bijvoorbeeld gebruikt worden
als invoer bij een wiskundig model voor rioleringen.

Bij de uitvoerige literatuurlijst van dit boek is een literatuuroverzicht opgenomen. In dit
overzicht worden voor elk hoofdstuk afzonderlijk enige korte opmerkingen gegeven met
betrekking tot de literatuur over de onderwerpen, die in het bewuste hoofdstuk worden
behandeld.
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2 VORMING VAN
NEERSLAG

Onder neerslag wordt officieel verstaan (WMO, 1966) een verzameling van waterdeeltjes, zowel
vloeibaar als vast, in kristalvorm of amorf, die uit een wolk of groep van wolken valt en de
grond bereikt.

Ofschoon neerslag een normaal verschijnsel is, is de hoeveelheid water in de atmosfeer slechts
klein. Terwijl stikstof in een gewichtspercentage van 75,5% voorkomt, zuurstof 23,17 en
argon 1,3%, ligt de variabele waterdampconcentratie tussen O en ongeveer 37 met een
jaargemiddelde voor De Bilt van 0,6°. De waterdamp komt in de atmosfeer doordat water
van het aardoppervlak verdampt onder invloed van door de zonnestraling toegevoerde
warmte.

De totale watervoorraad op aarde bedraagt ongeveer 1380 - 10® km3. Hiervan bevindt zich
circa 1350 - 10® km? in de wereldzeeén en 28 - 10% km? in het pool- en gletscherijs. In de
atmosfeer is slechts 14000 km? van de watervoorraad aanwezig, dus maar 0,00175!

De totale neerslag op aarde bedraagt per jaar 474000 km?, ofwel 1300 km? per dag. Dit
betekent dat het water in de atmosfeer zich gemiddeld iedere 11 dagen ververst.

Hoewel water dus maar in een geringe hoeveelheid in de atmosfeer aanwezig is, speelt het een
grote rol in de energiehuishouding van de dampkring. Dit komt behalve door de korte
verblijftijd, door de bijzondere fysische eigenschappen van water en het feit dat het in alle drie
aggregatietoestanden kan voorkomen.

Na een inleiding over stabiliteit en vochtigheid komen in dit hoofdstuk de fysische aspecten
van wolken- en neerslagvorming aan de orde. In het laatste deel worden de dynamische
aspecten besproken, waarbij de nadruk zal vallen op de Nederlandse omstandigheden.

2.1 Thermodynamica en verticale bewegingen van droge
en natte lucht

2.1.1 Droge lucht
Onder droge lucht wordt lucht verstaan die geen waterdamp bevat.
De luchtdruk neemt, zoals bekend, met toenemende hoogte af. Wanneer een hoeveelheid
lucht stijgt, zal de druk daarin afnemen en het volume groter worden. Voor deze uitzetting is
energie nodig. Daar lucht een slechte warmtegeleider is, kan worden aangenomen dat er geen
warmteuitwisseling is tussen de stijgende luchtbel en de omringende lucht. Met andere
woorden, de stijgende luchtbel moet de voor het uitzetten benodigde energie zelf leveren en
koelt daardoor af. Evenzo zal een dalende hoeveelheid lucht warmer worden.
Een droge luchtbel zal bij stijging per 100 m 1 K afkoelen en bij daling 1 K warmer worden.
Deze wetmatigheid kan worden afgeleid uit de eerste hoofdwet van de thermodynamica en de
hydrostatische grondvergelijking, zie bijv. McIntosh and Thom (1969) of Rogers (1978). De
verticale temperatuurgradiént dT)Jdz = — 1K/100 m wordt de droog-adiabatische
temperatuurgradiént I'y genoemd; droog omdat de genoemde waarde alleen voor droge lucht
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geldt en adiabatisch omdat wordt aangenomen dat er geen warmteuitwisseling is tussen de
bewegende lucht en de omringende atmosfeer.

De droog-adiabatische temperatuurgradiént is een maat voor de stabiliteit van een luchtlaag
met betrekking tot verticale bewegingen. Als na een kleine verticale beweging een luchtdeeltje
een kracht ondervindt, die het naar zijn uitgangspositie wil doen terugkeren, is de laag stabiel
van opbouw. Als daarentegen het luchtdeeltje na een verticale verplaatsing onderhevig is aan
een kracht in de richting van die verplaatsing, wordt de laag onstabiel genoemd.

Of een luchtlaag stabiel of onstabiel is, hangt af van de actuele waarde van de verticale
temperatuurgradiént. De droog-adiabatische temperatuurgradiént d7/dz = I', is hierbij de
grens tussen onstabiel en stabiel en geeft een neutrale of indifferente opbouw van die luchtlaag
aan.

Wanneer een deeltje met temperatuur T op hoogte z over een afstand Az stijgt, koelt het
daarbij droog-adiabatisch af en wordt de temperatuur T+ I';Az. Is de werkelijk gemeten
temperatuurgradiént dT/dz = I', dan is de temperatuur van de omgevingslucht op het niveau
z + Az gelijk aan T+ I'Az. Het verschil in temperatuur tussen het droog-adiabatisch stijgende
luchtdeeltje en de omgeving bedraagt op hoogte z + Az dus Az(I'y — I'). Als dit
temperatuurverschil positief is, is het deeltje warmer dan de omgeving, dus lichter en
ondervindt het een resulterende kracht naar boven. De luchtlaag is dus onstabiel als
Iy,—TI'>00fI'<T'yof I' < —0,01 K/m. Indien Az(I'y — I') < 0, is het deeltje kouder en dus
zwaarder dan zijn omgeving; er is een resulterende kracht naar beneden, die het deeltje naar
zijn uitgangsniveau wil doen terugkeren. De luchtlaag is stabiel voor I'y — I' < 0 of I' > I'; of
> —0,01 K/m.

Samengevat kan dus worden gesteld dat wanneer de actuele temperatuurgradiént in een
bepaalde atmosferische laag d T/dz kleiner is dan —0,01 K/m, dus dat de temperatuur met
meer dan 1 K afneemt per 100 m stijging, die laag onstabiel van opbouw is voor droge lucht.
In een onstabiele laag worden verticale bewegingen gestimuleerd. Is de actuele
temperatuurgradiént groter dan —0,01 K/m, dan is de laag stabiel van opbouw voor droge
lucht: verticale bewegingen worden gedempt. Een laag waarin d 7/dz = 0 (isotherme laag) of
waarin d7/dz > O (inversie, de temperatuur neemt met de hoogte toe) is dus ook stabiel.

2.1.2  Natte lucht
Lucht die een hoeveelheid waterdamp bevat noemt men vochtige lucht. Onder natte lucht
wordt verstaan lucht die bij de heersende temperatuur verzadigd is met waterdamp en
bovendien nog waterdruppels en/of ijsdeeltjes bevat. Bij verticale bewegingen van vochtige en
natte lucht moeten de thermodynamische effecten die samenhangen met de verandering van
aggregatietoestand (verdamping, condensatie, sublimatie) in rekening worden gebracht.
Zoals in 2.1.1 is afgeleid, zal een pakketje droge lucht bjj stijging droog-adiabatisch afkoelen.
Bevat de lucht waterdamp, dan zal op een gegeven moment de maximale waterdampdruk
worden bereikt, de luchtbel raakt oververzadigd en een deel van de waterdamp zal
condenseren. Bij condensatie komt warmte vrij, die weer aan de stijgende luchtbel ten goede
komt, zodat de temperatuurafneming minder is dan 1 K per 100 meter. Hoe groot de
afkoeling per 100 m stijging is, hangt af van de temperatuur. Hoe hoger de temperatuur van
de stijgende luchtbel hoe meer waterdamp die per m> kan bevatten en hoe meer waterdamp er
kan condenseren. Uit tabel 2.1 is af te lezen dat verzadigde lucht van 30 °C bij 100 m stijging
slechts 0,36 K afkoelt.
Bij het dalen van een pakketje natte lucht zal dit warmer worden en zal een deel van de
aanwezige waterdruppels en/of ijsdeeltjes verdampen. De energie die hiervoor nodig is wordt
aan de dalende luchtbel zelf onttrokken. De temperatuurtoeneming zal dan minder zijn dan
1 K/100 m.
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Tabel 2.1 Nat-adiabatisch temperatuurverval in een stijgende luchtbel als
functie van de temperatuur (naar Linke und Baur, 1970).

T(°C) Temperatuur- T( C) Temperatuur-
daling per 100 m daling per 100 m
stijging stijging

—45 0,97 -5 0,71

—40 0,96 0 0,64

—-35 0,94 +5 0,59

-30 0,93 +10 0,53

-25 0,89 +15 0,47

-20 0,85 +20 0,43

—-15 0,81 +25 0,39

—-10 0,76 +30 0,36

De beschouwingen over de stabiliteit van natte lucht zijn analoog aan die voor droge lucht,
indien men in plaats van de droogadiabaat I'; een natadiabaat I', beschouwt die steiler staat,
zie figuur 2.1. Als de actuele temperatuurgradiént I’ < I, is de luchtlaag onstabiel voor nat-
adiabatische processen. Als I > I',, is de luchtlaag stabiel voor natte luchten als I' = I',,, is de
luchtlaag neutraal (indifferent) voor natte lucht.

Figuur 2.1 hoogte
Stabiliteitscriteria voor
een luchtlaag uitgezet
in een temperatuur-
hoogte diagram.

temperatuur

Wanneer I' < I'y < I, is de luchtlaag onstabiel voor droge lucht zowel als voor natte lucht.
Dit wordt aangeduid met de term absolute onstabiliteit, I', in figuur 2.1.

Wanneer I' > I', > I'y, is de luchtlaag stabiel voor droge en natte lucht. Men spreekt dan van
absolute stabiliteit, I'; in figuur 2.1. Voorbeelden hiervan zijn de isotherme
temperatuurgradiént I', = 0 en de inversie I'; > 0.

Wanneer in een luchtlaag I'y < I' < I, is deze laag stabiel voor droge lucht, maar onstabiel
voor natte lucht, I', in figuur 2.1. Een dergelijke laag wordt voorwaardelijk onstabiel
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genoemd. Deze toestand is van groot belang voor de vorming van wolken.
De stijgende bewegingen worden convectieve bewegingen genoemd, of korter, convectie.

Dampspanning en andere vochtigheidsindicatoren. Het waterdampgehalte van de lucht kan
worden uitgedrukt in de dampspanning of de dampdruk e, de kracht die door de
waterdampmoleculen wordt uitgeoefend loodrecht op de eenheid van oppervlakte. De
waterdampdruk maakt deel uit van de totale luchtdruk volgens de wet van Dalton, die zegt
dat de totale druk van een mengsel van gassen gelijk is aan de som van de drukken van elk
der gassen afzonderlijk. De dampdruk wordt evenals de totale luchtdruk gegeven in mbar of
pascal, waarbij 1 Pa = 1 Nm~2 =1 kgm™'s™2 = 0,01 mbar.

Men kan de dampdruk in een afgesloten hoeveelheid lucht bij gelijkblijvende temperatuur
verhogen door waterdamp toe te voegen. Wanneer dan een bepaalde dampdruk wordt
bereikt, heeft verdere toevoeging van waterdamp geen dampdrukverhoging meer tot gevolg,
maar zal condensatie optreden. De lucht is dan verzadigd met waterdamp. De maximale
dampdruk die zo bereikt wordt heet de verzadigings- of evenwichtsdampdruk e,. Wanneer de
temperatuur van de lucht, waarin de dampdruk zijn evenwicht e heeft bereikt, wordt

1 dampdruk
Figuur 22 omed
Verzadigingsdampdruk 554 .
e, als functie van de {mbar)
temperatuur. Hierin is “
e,(w) de verzadigings- 50
dampdruk boven onder-
koeld water en e,(ij) de
- L5
verzadigingsdampdruk
boven ijs. 3
40+
35
24
30
25
1 J
R
204 temperatuur (C)
15
104 6 ————————————————
5 4
e lw)
> eglij)
04  r—— , , r —— T
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verhoogd, zal het aanwezige water verdampen en wordt de lucht weer onverzadigd.

Het blijkt dat de verzadigingsdampdruk e, afhankelijk is van de temperatuur Ten wel zo, dat
e, toeneemt met toenemende 7. Dit is te zien in figuur 2.2 waarin de verzadigingsdampdruk e,
is uitgezet als functie van de temperatuur. Een punt onder de kromme (A) geeft een toestand
weer waarin de lucht onverzadigd is. De punten op de kromme (B, D) geven toestanden weer
waarin de lucht juist verzadigd is met waterdamp. Oververzadigde lucht en lucht die naast
waterdamp ook vloeibaar water bevat worden weergegeven door punten boven de kromme
(zoals C).

In figuur 2.2 valt op dat de verzadigingsdampdruk progressief toeneemt met toenemende
temperatuur — van 5 °C tot 15°C met 8,2 mbar, van 20°C tot 30 °C met ruim 19 mbar — en
dat bij temperaturen onder 0 Ce, boven onderkoeld water e, (w) groter is dan e, boven ijs
eg(ij).

Uitgaande van onverzadigde lucht (A) kan verzadiging worden bereikt door waterdamp toe
te voegen bij gelijkblijvende temperatuur (A-B) of door de temperatuur te verlagen bij
gelijkblijvende dampdruk (A-D). In het laatste geval wordt de dauwpuntstemperatuur (of het
dauwpunt) bereikt, die is gedefinieerd als de temperatuur waartoe een hoeveelheid lucht moet
worden afgekoeld om bij constante druk en dampdruk verzadiging te laten optreden. Zo geeft
punt D het dauwpunt aan van de uitgangstoestand A. Maar niet alleen van A, maar van alle
punten die op de rechte AD liggen. Het dauwpunt alleen is dus niet genoeg om de toestand
van de lucht geheel te beschrijven. Als tweede gegeven kan men naast het dauwpunt T; de
temperatuur van de uitgangstoestand geven (in figuur 2.2 de temperatuur behorend bij punt
A =25°C).

Een tweede manier om de toestand van de lucht te beschrijven is met behulp van de
dampdruk e(A), de temperatuur van A en de bij die temperatuur behorende verzadigde
dampspanning e (A). In figuur 2.2 wordt e,(A) gegeven door het punt B. De verhouding
tussen e en e, wordt de relatieve vochtigheid h genoemd. In formule

h = ele,

waarbij e, altijd ten opzichte van water wordt genomen.

De relatieve vochtigheid wordt meestal uitgedrukt in procenten, in het voorbeeld van punt A
is h gelijk aan (10/31,6) x 100°6 = 327%.

Een derde methode om de vochtigheid van de lucht aan te geven is met behulp van de natte-
boltemperatuur T,. Dit is de temperatuur die een hoeveelheid lucht verkrijgt door er,
adiabatisch, zoveel water in te laten verdampen, dat de lucht verzadigd wordt. De natte-
boltemperatuur kan in de praktijk zeer eenvoudig worden gemeten met een thermometer
waarvan het reservoir is omgeven door een nat katoenen lapje. Voor het verdampen van het
water uit het lapje is warmte nodig. Deze warmte wordt aan het systeem zelf onttrokken,
waardoor de natte bol en de erlangs stromende lucht afkoelen. Vergelijk hiermee bijvoorbeeld
de afkoeling die men voelt bij het verdampen van water uit natte kleding op een warme dag.
Een ander voorbeeld is neerslag die uit een wolk valt. In de onverzadigde lucht onder de wolk
zal de neerslag gedeeltelijk verdampen en de omgevingslucht afkoelen, die daardoor geneigd
zal zijn te dalen (zie 2.4.1).

Er stelt zich bij de natte-bolthermometer een evenwicht in tussen het waterdamptransport E’
van de natte bol naar de langsstromende lucht en het warmtetransport H' van de
langsstromende lucht naar de natte bol. De met behulp van een ventilatiesysteem langs de
natte bol gevoerde luchtdeeltjes zullen ten gevolge van dit waterdamptransport verzadigd
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raken. De hoeveelheid waterdamp, die hiervoor gedurende de meettijd nodig is, is evenredig
met het verschil in dampspanning bij de natte bol ¢,(7;, ) en de dampspanning van de
langsstromende luchtdeeltjes e. In formule

E' = cl{e:(Tr‘l) - e} kg
waarin ¢, een evenredigheidsconstante is in kg mbar ™",

De voor deze verdamping benodigde hoeveelheid warmte is
LE' = Lc, {e,(T,) — e} joule
waarin  Lde verdampingswarmte voor water is (= 2,5- 106 J kg™').

De hoeveelheid warmte die gedurende de meettijd aan de langsstromende luchtdeeltjes wordt
onttrokken is evenredig met het temperatuurverschil tussen de natte bol 7, en de lucht T. In
formule

H' = ¢, (T— T,)joule
waarin ¢, een evenredigheidsconstante isin J K *,

In de evenwichtstoestand is H' = LE’, zodat
1) e(f)-e==(T-T,)=y(T-T,)
Ley

waarin  y de psychrometerconstante is, die op zee-
niveau 0,65 mbar K ™! bedraagt.

In figuur 2.2 kan de T, behorende bij de situatie A worden gevonden door op te merken dat
bij de natte bol de dampspanning is toegenomen en de temperatuur ten opzichte van A is
gedaald. De natte-boltemperatuur T, ligt hoger dan T, maar lager dan de temperatuur van A.
Zij wordt gevonden door uit A een lijn te trekken onder een helling van 0,65 mbar K.

Het verschil tussen de temperaturen afgelezen op de droge-bolthermometer Ten op de natte-
bolthermometer T, is nu een maat voor de vochtigheid van de lucht. Als e/(T, ) uit figuur 2.2
wordt afgelezen, zijn alle termen bekend om e met behulp van vergelijking (2.1), die de
psychrometerformule wordt genoemd, te berekenen. Men maakt hierbij meestal gebruik van
een z.g. psychrometertabel, zie bijv. Hafkenscheid (1978).

Een vochtigheidsindicator, ten slotte, die bij de beschouwingen over verdamping (zie 4.1.2)
aan de orde komt, is de specifieke vochtigheid q. Dit is het aantal kg waterdamp per kg
vochtige lucht. Uit de 1deale gaswet en de wet van Dalton kan het volgende verband worden
afgeleid tussen de specifieke vochtigheid g en de dampdruk e

q=0,622 ¢/p

waarbij  p de totale luchtdruk is in mbar.

2.2 Wolkenvorming en het ontstaan van neerslag
2.2.1  Vorming van wolkendruppels
Als de dampdruk van waterdamp door toevoeging van waterdamp of afkoeling groter wordt
dan de verzadigingsdampdruk, kan condensatie optreden. Dit geschiedt alleen als de
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watermoleculen zich op een of ander voorwerp kunnen afzetten. Indien er in de atmosfeer
geen deeltjes of voorwerpen zouden zijn, dan kon de condensatie pas bij een grote
overschrijding van de verzadigingsdampdruk optreden. Dit effect wordt oververzadiging
genoemd; in volkomen schone lucht kan de relatieve vochtigheid oplopen tot 300 a 4007
voordat condensatie optreedt.

De verzadigingsdampdruk is behalve van de temperatuur (zie figuur 2.2) ook nog afhankelijk
van de volgende factoren.

a. De vorm van het wateroppervlak. De dampspanning wordt bepaald door het aantal
moleculen dat per oppervlakte- en tijdeenheid het wateroppervlak verlaat. Bij een bolstaand
oppervlak zijn er minder watermoleculen binnen de attractiesfeer van het watermolecuul, dat
uit het oppervlak wil verdampen, dan bij een vlak wateroppervlak. Hierdoor kunnen bij een
bol oppervlak de moleculen het oppervlak gemakkelijker verlaten, wat tot gevolg heeft dat de
maximale dampspanning groter kan zijn dan bij een vlak wateroppervlak. Daarentegen is bij
een hol oppervlak de maximale dampspanning kleiner. Dit effect wordt het Kelvin-effect
genoemd.

b. De zuiverheid van het water. Wanneer in het water stoffen zijn opgelost, wordt de
evenwichtsdampdruk boven het wateroppervlak verlaagd. Als de molaire concentratie van de
opgeloste stof a is, d.w.z. a moleculen in (100-a) moleculen water, dan zullen er in de
oppervlaktelaag (100-a) moleculen water zitten vergeleken bij 100 moleculen in zuiver water.
Met andere woorden, de verdampingssnelheid en de evenwichtsdampdruk zijn een factor
(100-a)/100 lager dan boven zuiver water. Dit heet het effect van Raoult.

Bij het condenseren van druppeltjes onzuiver water, zoals die meestal in de atmosfeer
voorkomen, treden de effecten van Kelvin en Raoult tegelijk op. Dit heeft tot gevolg dat
ondanks de kromming van de druppel toch condensatie kan optreden bij relatieve
vochtigheden, die de 1007 nauwelijks overschrijden.

In de atmosfeer treedt condensatie op, omdat er altijd condensatiekernen aanwezig zijn: niet-
gasvormige, al dan niet hygroscopische deeltjes, aerosolen genaamd. Figuur 2.3 geeft een
indruk van het aantal deeltjes n boven land in afhankelijkheid van de straal r. Verticaal is n(r)
op een logaritmische schaal uitgezet. Over een groot bereik van afmetingen is n(r) evenredig
met r~ 3. Zo’n verdeling wordt een Junge-verdeling genoemd.

Figuur 2.3 (cr:‘3l .
Het aantal aerosol- [gemwen] [Tneersiag |
deeltjes n per cm® in de Attkenkernen [ QIR reuze kernen
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Tevens zijn de afmetin- 10" 171 N
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De deeltjes met een straal van 1073 tot 10~! um, de Aitkenkernen, worden door natuurlijke
en kunstmatige processen in de atmosfeer gebracht. Ze komen daardoor overal voor, in
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concentraties van 10 tot 100/cm?® boven zee, van enkele duizenden per cm? in schone
landelijke gebieden tot meer dan een miljoen per cm? boven industriegebieden en steden.
Aangezien deze deeltjes pas condensatie kunnen veroorzaken boven een relatieve vochtigheid
van 1017, is hun betekenis voor de wolkenvorming klein.

Grote kernen met afmetingen van 0,1 tot 1 um en reuzekernen met afmetingen groter dan

1 um zijn al actief als condensatiekern beneden 1017 relatieve vochtigheid. Het kunnen
zeezout-aerosolen zijn met afmetingen > 1 um, resten van vulkaanuitbarstingen, of andere
door de mens of de natuur in de atmosfeer gebrachte deeltjes. Een belangrijke
condensatieckern met een afmeting van 0,1 tot 1 ym is ammoniumsulfaat, (NH, ),SO,, dat in
de atmosfeer wordt gevormd uit ammoniak, waterdamp, zuurstof en zwaveldioxyde.

Bij temperaturen beneden 0°C kan waterdamp zowel via de vloeibare fase als rechtstreeks in
ijs overgaan (sublimeren). Het blijkt dat zuiver water vloeibaar kan blijven als de temperatuur
tot onder het vriespunt zakt. Men spreekt dan van onderkoeld water. Kleine druppels kunnen
gemakkelijker onderkoeld worden dan grotere. Pas bij zeer lage temperaturen — soms wel
—40°C-treedt tenslotte spontane bevriezing op. Meestal bevriezen de druppels eerder door
de aanwezigheid van zogenaamde vrieskernen. Hoe beter de moleculaire structuur van de
vrieskernen overeenkomt met de structuur van ijs, hoe groter de kans dat al bij vrij hoge
temperatuur de bevriezing zal beginnen.

Vrieskernen kunnen kaolien zijn, minerale kleideeltjes van 0,1-4 um diameter met
concentraties van 1073 tot 10~ %/cm? of meteorietenstof, al zijn de meningen over de laatste
als vrieskern verdeeld. Zilverjodide (AgJ) is een zeer effectieve vrieskern, die al bij een
temperatuur van —4°C een druppeltje kan doen bevriezen. De natuurlijke concentraties aan
vrieskernen (1073 tot 10~ ! per cm?) liggen veel lager dan de concentraties van
condensatiekernen.

Met behulp van figuur 2.2 kan nu de wolkenvorming bij temperaturen beneden 0°C worden
afgeleid. Wanneer in de atmosfeer de waterdampdruk langzaam toeneemt (F-H) of de
temperatuur langzaam afneemt (F-G) en er voldoende vrieskernen en condensatiekernen
aanwezig zijn, dan zal wanneer de waterdampdruk e gelijk is geworden aan e; (ij) sublimatie
kunnen optreden. Er vormt zich dan een ijswolk. Neemt het waterdampgehalte nog verder
toe, dan zal wanneer e gelijk is geworden aan e, (w) condensatie optreden. Er vormt zich dan
een wolk bestaande uit onderkoelde waterdruppeltjes.

Een wolk waarin zich zowel ijskristalletjes als onderkoelde waterdruppels hebben gevormd
wordt een gemengde wolk genoemd. Wolkendruppels en ijskristallen noemt men tezamen
wolkenelementen.

Het aantal gevormde wolkenelementen en de verdeling van hun afmetingen hangen af van de
aantallen condensatie- en vrieskernen van verschillende afmetingen, van de maximaal bereikte
oververzadiging en van de snelheid waarmee de relatieve vochtigheid toeneemt. In figuur 2.4
zijn voorbeelden van de verdeling van wolkendruppeldiameters gegeven in een viertal
wolkengeslachten.

2.2.2  Wolken
In Nederland bedraagt de gemiddelde bedekkingsgraad van de hemel door wolken ongeveer
657 . Een wolk is een door condensatie of sublimatie gevormde zichtbare verzameling kleine
water- en/of ijsdeeltjes in de atmosfeer boven het aardoppervlak. Het aantal wolkenelementen
varieert van 50-100 per cm?® boven de oceanen tot 200-500 per cm? boven land.
De vloeibaar-waterinhoud van een wolk is het gewicht van de totale hoeveelheid wolken-
elementen per m3. De vloeibaar-waterinhoud van stratuswolken en mist bedraagt 9,1-0,5
g/m3, van cumuli ongeveer 0,5 g/m® met pieken tot | g/m?3 en van cumulonimbi doorgaans
meer dan 0,5 g/m3.
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Figuur 2.4
Druppelspectra in enige
wolkengeslachten (zie
Diem, 1948).
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De wolken kunnen worden ingedeeld naar hun vorm en naar de hoogte waarop ze worden
aangetroffen. Wat het laatste betreft, men maakt hierbij onderscheid tussen drie hoogten, ook

wel etages genoemd:

a. Grote hoogte, de hoogste etage, 5-13 km. Hierin vindt men de met cirrus (Ci) verwante
wolken cirrostratus (Cs) en cirrocumulus (Cc).

b. Middelbare hoogte, de middenetage, 2-7 km. Hierin treft men de wolken aan met het
voorvoegsel ,,alto”, nl. altostratus (As) en altocumulus (Ac).

Tabel 2.2 Indeling van de wolkengeslachten naar vorm en hoogte.
lage hoogte middelbare hoogte  grote hoogte
0-2 km 2-7km 5-13 km
geisoleerd stratus-flarden cirrus
gelaagde
wolken
egaal stratus altostratus cirrostratus
wolken met een golf- .
stratocumulus  altocumulus cirrocumulus
of schollenstructuur
verticaal ontwikkelde, cumulus
meestal geisoleerde
wolken cumulonimbus
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c. Lage hoogte, de lage etage, 0-2 km. Hierin horen stratus (St), stratocumulus (Sc), cumulus
(Cu) en cumulonimbus (Cb). De laatstgenoemde twee strekken zich doorgaans verticaal ook
in de hogere etages uit.

In tabel 2.2 is dit nog eens samengevat; een uitgebreide beschrijving van wolkengeslachten,
-soorten en -variéteiten met kleurenfoto’s is te vinden in de Wolkenatlas (KNMI, 1966).

2.2.3 Vorming van neerslag
Uit figuur 2.4 blijkt dat de diameter van wolkendruppeltjes ligt in de orde van 5-20 um. Deze
druppeltjes zijn te klein om met voldoende snelheid te vallen; bovendien zouden ze in de vaak
droge lucht onder de wolken verdampen.
Neerslag die het aardoppervlak bereikt heeft een diameter van 0,1 mm (motregen) tot enige
millimeters (grote regendruppels). Dat betekent dat een neerslagdruppel moet zijn ontstaan
uit ongeveer een miljoen wolkendruppeltjes. Welke processen leiden ertoe dat wolkendruppels
zo aangroeien dat ze het neerslagstadium bereiken? Het ontstaan van neerslag is een gevolg
van het feit dat in een wolk altijd gelijktijdig grote en kleine druppeltjes (zie figuur 2.4) of
grote en kleine ijsdeeltjes aanwezig zijn.

Het coalescentieproces. Grote druppels vallen met een grotere snelheid dan kleine druppels,
zie tabel 2.3. Hierdoor kunnen grotere druppels kleinere inhalen, ermee samenvloeien en zo
aangroeien. Als de weg door de wolk lang genoeg is (in de orde van 1 kilometer) en de
concentratie aan vloeibaar water voldoende groot, kan de druppel tenslotte groot genoeg
worden om als regendruppel door de wolkenbasis heen te vallen. Dit heet het
coalescentieproces.

Tabel 2.3  Valsnelheden van waterdruppels.

Diameter Valsnelheid Diameter Valsnelheid Diameter Valsnelheid
druppel  cm/s druppel cm/s druppel cms
2 um 0,012 80 um 19,15 I4mm 517
4 um 0,048 0,1 mm 27 1,6 mm 565
6 pm 0,108 0,2 mm 72 1,8 mm 609
8 um 0,192 0,4 mm 162 2,0 mm 649
10 pm 0,299 0,6 mm 247 3,0 mm 806
20 pm 1,197 0,8 mm 327 4,0 mm 883
40 pm 4,788 1,0 mm 403 5,0 mm 909
60 pm 10,77 1,2 mm 464

Een voorwaarde voor het op gang komen van het coalescentieproces is dat er druppels met
een diameter van 30 um of groter aanwezig moeten zijn. Die grote druppels kunnen ontstaan
door condensatie aan grote kernen, bijvoorbeeld zeezoutkernen uit de oceanen. Er is gebleken
dat behalve zeezoutdruppels ook zeer grote hygroscopische condensatiekernen die uit de
industrie afkomstig zijn een rol kunnen spelen. Teneinde uit dergelijke ,,warme” wolken
neerslag te krijgen, moet de wolk wel minstens 1500 m dik zijn en de temperatuur van de
wolkenbasis tenminste 8 °C zijn.
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Het Findeisen-Bergeronproces. In de meeste gevallen speelt op gematigde breedten echter het
Findeisen-Bergeronproces de belangrijkste rol bij het ontstaan van neerslag.

In 2.2.1 is het bestaan van gemengde wolken genoemd, waarin ijs en onderkoeld water naast
elkaar voorkomen. Bij een temperatuur lager dan —23 °C zijn de wolken overwegend
ijswolken, doch tussen —23°C en 0°C bestaan de wolken grotendeels uit onderkoelde
waterdruppels met een veel kleiner aantal ijskristallen.

Zoals uit figuur 2.2 blijkt, is bij eenzelfde temperatuur de verzadigingsdampdruk boven
onderkoeld water groter dan boven ijs. Daardoor zal in gemengde wolken transport van
waterdamp optreden uit de omgeving van het waterdruppeltje naar die van het ijskristalletje.
De waterdruppels verdampen en de waterdamp sublimeert op de ijskristallen, die langzaam
aangroeien. Het verschil e; (W) — e; (ij) is het grootst bij —12°C, reden waarom dit
zogenaamde Findeisen-Bergeronproces het beste geschiedt bij die temperatuur. Zo kunnen
ijskristallen in 20 minuten groeien tot 1 mm diameter. De valsnelheid van de ijskristallen
wordt bij voortgaande sublimatie steeds groter; ze kunnen tijdens de val ook nog onderkoelde
waterdruppels en kleinere ijsdeeltjes invangen. De zo gegroeide ijskristallen klonteren bij een
temperatuur van enkele graden onder het vriespunt tot sneeuwvlokken samen.

Het Findeisen-Bergeronproces kan dus slechts plaatsvinden in wolken, die zich verticaal
uitstrekken tot een hoogte waar de temperatuur veel lager is dan 0°C.

Neerslag bij verschillende wolkentypen. De manier waarop de neerslag zich op aarde
manifesteert is onder andere afhankelijk van de vorm van de bewolking: gelaagde, stratiforme
bewolking waarin weinig verticale bewegingen voorkomen of verticaal zeer uitgestrekte
cumuliforme bewolking met heftige verticale bewegingen. Dit hangt weer samen met de mate
van stabiliteit (zie 2.1.2).

In stratiforme bewolking (St-As) zijn de verticale snelheden niet meer dan enkele centimeters
per seconde. De wolken hebben een geringe waterinhoud. De intensiteit van de neerslag is
veelal licht of matig; de regen- of sneeuwval kan langdurig zijn en over een groot gebied
uitgestrekt.

Wanneer de hoogten van de wolken onder het 0°C-niveau blijven, valt er slechts motregen
uit: het aangroeien van de druppels moet helemaal volgens het coalescentieproces geschieden.
Als een stratocumulusdek van 1000 m dikte enkele uren bestaat, wordt de kans groter dat er
een groot verschil in wolkendruppelafmetingen ontstaat: er kan dan een dichte motregen
vallen. Neerslag met een grote intensiteit uit stratiforme bewolking blijkt alleen te vallen als
de toppen tot ver boven het 0 °C-niveau reiken en door de aanwezigheid van vrieskernen het
Findeisen-Bergeronproces kan optreden.

De neerslag uit cumuliforme bewolking is over het algemeen van grotere intensiteit en kortere
duur dan die uit stratiforme wolken. Er kunnen in de wolk verticale snelheden van tientallen
meters per seconde optreden. De wolken hebben een grote waterinhoud. Dit soort bewolking
heeft in het neerslagstadium een grote verticale uitgestrektheid, doch bestaat maar kort. De
individuele cumuli en cumulonimbi hebben een levensduur van één tot twee uur. Convectieve
bewolkingsgebieden zijn opgebouwd uit gebieden met stijgende en gebieden met
compenserende dalende bewegingen. Deze cellen zijn kenmerkend voor convectieve
omstandigheden. Dikwijls bestaat het wolkengebied uit een aantal cellen in verschillende
ontwikkelingsstadia (zie 2.4.1) en is het moeilijk een individuele cel te identificeren. Het is
echter gemakkelijk de buiencel als elementaire eenheid van een buienstructuur te beschouwen.

2.24 Soorten neerslag
In 2.2.3 is gesteld dat vrijwel alle neerslag op gematigde breedten begint als sneeuw. Wanneer
de temperatuur beneden de wolk overal onder het vriespunt ligt, bereikt de sneeuw als
zodanig het aardoppervlak.
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