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Ein numerisches Modell zur lokalen Nebelvorhersage
Teil 2: Behandlung von Erdboden und Vegetation

T. Trautmann und A. Bott

Zusammenfassung

Die im Nebelvorhersagemodell PAFOG enthaltenen Modellkomponenten fiir parametri-
sierte Wolkenphysik, Strahlung und Sichtweitenbestimmung wurden durch Module zur
Beschreibung der Interaktion mit dem Boden und der Vegetation erganzt. Das auf diese
Weise komplettierte Modellsystem PAFOG-V kann dazu verwendet werden, das lokale
Auftreten von Strahlungsnebel und niedriger stratiformer Bewdlkung vorherzusagen.

Abstract

The paper presents an extension of the model components for parameterized cloud physics,
radiation and visibility determination as implemented in the local forecast model PAFOG
to include the interaction with the soil and the vegetation. The resulting forecast system
PAFOG-V can be used to predict local events of radiation fogs and of low level stratiform
clouds.

1  Einleitung

In der Fachliteratur wurde an verschiedenen Stellen dokumentiert, dass Temperatur und
relative Feuchte bei nacktem, unbewachsenem Boden im Falle starker Sonneneinstrahlung
iiber- bzw. unterschitzt werden. Zu einer realistischeren Prognose der mikrometeorologi-
schen Verhéltnisse in Bodennéhe sowie in den obersten 10 Zentimetern des Bodens ist
daher die Verwendung eines Vegetationsmodells, welches mit den Transportprozessen im
Boden und den dariiberliegenden Luftschichten in Wechselwirkung tritt, unabdingbar.
In Fortsetzung der Arbeit Trautmann und Bott (2002) werden im Folgenden die Modell-
komponenten zur Behandlung des Bodens und der Vegetation diskutiert. PAFOG wird
zunéchst in Anlehnung an das von Siebert et al. (1992) beschriebene Vegetationsmodell
modifiziert. Die Vegetationsschicht wird hierbei als eine zuséatzliche Modellschicht ange-
sehen, die mit den Warme-, Feuchte-, Impuls- und Strahlungsfliissen, die aus dem Boden
sowie der dariiberliegenden Luftschicht herriihren, in Interaktion tritt. Das daraus resul-
tierende Vorhersagemodell wird PAFOG-V (PArameterized FOG model with Vegetation)
genannt. Im Rahmen einer umfangreichen Untersuchung wurde mit PAFOG-V kiirzlich
eine Verifikationsstudie durchgefiihrt (Bott und Trautmann, 2002).

Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Abschnitt 2 beschreibt die theoretischen Grundlagen
des Bodenmodells. Einzelheiten des in PAFOG-V implementierten Vegetationsmodells
werden in Abschnitt 3 beschrieben. Abschnitt 4 stellt Beispielrechnungen fiir die Bildung
von Strahlungsnebel und deren Vergleich mit Beobachtungen vor.

2  Theoretische Grundlagen des Bodenmodells

Die im Folgenden dargestellte Theorie folgt im Wesentlichen den Arbeiten von Sievers et

al. (1983), Siebert (1991) und Siebert et al. (1992).
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Abbildung 1: Schematische Darstellung eines Bodenvolumens V' bestehend aus den Par-
tialmassen der festen Bodenmatrix M? (Fiillmuster), trockener Luft M° (hellgrau), Was-
serdampf M' (mittelgrau) und Fliissigwasser M? (schwarz).

Zur Behandlung des Bodens werden die folgenden physikalischen Annahmen gemacht.
Zuniachst ist plausibel, dass man infolge der unregelméssigen Verteilung der Bodenpo-
reneigenschaften (Grofle und Gestalt der Poren) den Feuchte- und Wéarmetransport im
Boden nicht vollstdndig exakt berechnen kann. Diese Transporte werden sehr stark von
Van der Waals-Kréften reguliert (i. W. Adhéasions- und Oberflachenkréfte), deren exakte
Beschreibung mathematisch sehr schwierig ist.

Folgende Annahme erscheint daher plausibel: Es soll nur der mittlere Zustand der in-
teressierenden physikalischen Bodenvariablen vorhergesagt werden. Auf diese Weise wird
es dann moglich, die Fliisse von Warme und Feuchte im Boden auf der Basis thermo-
dynamischer Prinzipien vorherzusagen. Hierbei wird ein geeignetes thermodynamisches
Potential verwendet, welches diejenigen Bulkeigenschaften beinhaltet, die die angespro-
chenen Bodenfliisse bestimmen.

2.1 Grundlegende Gréflen und das Feuchtepotential

In dem hier vorgestellten Bodenmodell wird der Boden als ein poréses Medium aufgefasst,
welches aus den folgenden Partialmassen M* zusammengesetzt ist: Trockene Luft (k = 0),
Wasserdampf (k = 1), Flissigwasser (k = 2) sowie der sog. Bodenmatrix (k = 3), siehe
Figur 1. Man stellt sich dabei vor, dass die Bestandteile trockene Luft, Wasserdampf
und Fliissigwasser das Porenvolumen dieser als fest und inkompressibel vorausgesetzten
Bodenmatrix ausfiillen. Somit ist das Volumen V' = M?/p? eines solchen Bodenelementes
lediglich eine Funktion der Partialmasse M?.

Der volumetrische Wasserdampfgehalt des Bodens wird nun wie folgt definiert. Sei V; .
dasjenige Volumen, welches aller Wasserdampf in den Bodenporen in kondensierter Form
einnehmen wiirde. Dann ist der volumetrische Wasserdampfgehalt des Bodens definiert
zu

Vie pt
1: k) , 1
" T2 (1)



wobei p! = M'/V die Wasserdampfpartialdichte und p, die Bulkdichte von fliissigem
Wasser ist. Auf analoge Weise wird der volumetrische Fliissigwassergehalt des Bodens
definiert:

wobei wieder p? = M?/V.

Eine sehr wichtige Grofle fiir die Beschreibung des Feuchtetransports im Boden ist die
differentielle Benetzungswiarme W (T, n?), die mit dem Bodenfeuchtepotential ¢»(T', n?) wie
folgt verkniipft ist:

Wit = ot + 7 (52) )

2.2 Die prognostischen Gleichungen fiir den Boden

Zur Charakterisierung des Bodenzustandes ist insbesondere die zeitliche Veranderung der
Temperatur, des volumetrischen Gesamtfeuchtegehaltes n = n'+n?* sowie der Partialdichte
der trockenen Luft, p°, von Interesse.

Zunéchst wird als vereinfachende Annahme horizontale Homogenitat vorausgesetzt.
Dadurch verbleibt in den raumlichen Ableitungen lediglich die partielle Ableitung nach
der Vertikalkoordinate z. Die Vorhersagegleichungen fiir das Bodenmodell lauten somit

(Siebert et al., 1992)

dp° 2J°

@; +g;_o

] Lo gy = — 4

M%T+6?J+J) S, (4)
10 _

@a—+5ﬁﬁ+M@H%W}_m

wobei fiir die Prognose der Temperatur eine von Philip (1957) vorgeschlagene Naherung
verwendet wurde.

2.3 Parametrisierung der Fliisse durch empirische Gesetze

Zur Auswertung der prognostischen Gleichungen des Bodenmodells ist es noch erforder-
lich, den Warmeleitungsfluss und die Diffusionsfliisse von trockener Luft, Wasserdampf
und Fliissigwasser zu spezifizieren. Hierzu werden die Ergebnisse in Siebert et al. (1992)
herangezogen.

Der Diffusionsfluss des Wasserdampfes setzt sich zusammen aus einem Anteil, der auf
den Vertikalgradienten des Partialdruckes des Wasserdampfes im Boden zuriickgefithrt
werden kann, sowie einem weiteren Anteil, der proportional zu J° ist. Approximativ gilt

somit .

f:f+%ﬂ, (5)
wobei

oo 0

Die Bestimmung des Diffusionsflusses der trockenen Luft wird im nachfolgenden Abschnitt
diskutiert. Die Grosse DU ist der Diffusionskoeffizient des Wasserdampfes innerhalb der
Bodenporen in Bezug auf die trockene Luft und ist gegeben durch

D = Dyholm — ). (7)



Der Diffusionskoeffizient des Wasserdampfes im Bulk, D;"} , wird von Pruppacher und
Klett (1978) angegeben. Der Parameter o < 1 ist ein Korrekturfaktor, welcher den Verlauf
des ,,gewundenen” Diffusionspfades innerhalb der Bodenporen modelliert.

Die Grosse m beschreibt die Porositit des Bodens. Somit ist m# — n? das Volumen-
verhéltnis der feuchten Luft im Boden in Bezug auf das Gesamtvolumen V.

Den Diffusionsfluss des Fliissigwassers im Boden erhdlt man aus Darcys Gesetz

Kups 0

= 0+ @), (5)

g 0z

wobel ¢ die Schwerebeschleunigung und K, die hydraulische Leitfahigkeit des Bodens ist.
Das Feuchtepotential ¢» und die hydraulische Leitfahigkeit K, werden gemaéss den von
Clapp und Hornberger (1978) formulierten empirischen Gesetzen ermittelt

b = g, (;) , 9)

- 2643
K, =K, (—) . (10)

n
In den beiden letzten Relationen spricht der Index s den Zustand der Sattigung an.
Der Wérmeleitungsfluss im Erdboden wird mit dem {iblichen Gradientenansatz be-

schrieben, d. h.

und

aT
JI=—-A—. 11
= (1)
Hierin ist A die Warmeleitfahigkeit des Erdbodens in Einheiten Jm™!s™! K~ fiir welche
die von Pielke (1984) angegebene Parametrisierung verwendet wird:

\ _{ A9exp[—(Pr +2.7)], Py <51,

0.172 P> 5. (12)

Der Parameter Py ist definiert als P; = lgy mit

Y= (;) | (13

wobei x in der Einheit em™" anzugeben ist.

Schliesslich fehlt noch eine Vorschrift, mit der die Warmekapazitat des Bodens bei
konstantem Volumen berechnet werden kann. Diese wird als ein gewichtetes Mittel aus
den entsprechenden Kapazitiaten ¢, fiir reines Wasser und ¢ fiir trockenen Boden ermittelt

1

Cy = pey, = npace + (1 — m)pscs . (14)

In der letzten Beziehung wurde von der allgemein gemachten Annahme ausgegangen, dass
der Effekt der feuchten Luft in der Bodenmatrix auf die Gréosse C, vernachléssigt werden
kann. Pielke (1984) gibt die Bodenparameter b, pscs, ns = m, 12 sowie K, fiir eine Reihe
unterschiedlicher Béden an.

Unbekannt ist noch die Abhéngigkeit des Feuchtepotentials von der absoluten Tempe-
ratur. Diese partielle Ableitung wird in (3) benétigt. Philip (1957) gibt dafiir die folgende

Approximationsformel an
9
e 1
( 6T)772 Y (15)

mit y = —2.09 x 1073 K~'.



2.4 Wasseraufnahme durch das Wurzelsystem

Der letzte Punkt zur Vervollstindigung des Bodenmodells betrifft die Aufnahme von
Bodenwasser durch das Wurzelsystem und die damit verbundenen Wasserfliisse im Bo-
den. Eine wesentliche Annahme fiir die nachfolgend beschriebene Parametrisierung ist
das Prinzip, dass die von den Wurzeln aus dem Boden extrahierte Wassermenge von der
Pflanzendecke durch die Verdunstung von Wasserdampf oberhalb des Bodens balanciert
wird. Nach Hillel (1980) ist die Annahme einer solchen Balance gerechtfertigt, da etwa
nur ein Prozent des insgesamt vom Wurzelsystem aufgenommenen Wassers wahrend der
Wachstumsphase von den Pflanzen selbst aufgebraucht wird. Der Hauptanteil des auf-
genommenen Wassers wird somit oberhalb der Erdoberfliche wieder von den Pflanzen
verdunstet.

Um diese Prozesse thermodynamisch beschreiben zu kénnen, sind die folgenden phy-
sikalischen Uberlegungen erforderlich. Zunichst erscheint es plausibel, dass der Fluss des
Bodenwassers in das Wurzelsystem durch die Differenz der chemischen Potentiale zwi-
schen Bodenwasser und Wurzelsystem gesteuert wird. Fiir das chemische Potential des
Fliissigwassers im Boden gilt

P —DPr
P2

po=Jiz+9, = p3(T)+ +v, (16)
wobei aus bekannten thermodynamischen Beziehungen folgt, dass das chemische Potential
des Fliissigwassers im Bulk wie angegeben lediglich eine Funktion der absoluten Tempe-
ratur ist. Ausserdem héngt py von der Differenz des Gesamtdruckes p zu einem Referenz-
druck p, ab.

In Analogie hierzu folgt fiir das Wurzelsystem

osmy osm
Mgoot _ /~L+(T) 4 (p—l—p ) ; (pr +p ) i ¢root ‘ (17)
2

Der osmotische Druck p®®™ kann formuliert werden als Abweichung eines osmotischen

Referenzdruckes p?®™ vom hydrostatischen Druck, d. h.
pPPM () = p2"M — gz, 2 <0. (18)

Der Wasserentzug des Bodens durch die Wurzeln wird nun solange aufrechterhalten,
bis das chemische Potential des Bodenwassers dasjenige des Wurzelsystems iiberschrei-

tet (pg > MgOOt). Diese Bedingung besagt nichts anderes als

b+ gr— P S0, 2<0. (19)

Die Wasseraufnahme der Wurzeln findet in der Modellvorstellung in derjenigen Bodentiefe
statt, in welcher die Grosse ¢ 4+ gz die grossten Werte annimmt (d.h. betragsméssig die
kleinsten Werte). Dieser Wasserentzug wird in der Bilanzgleichung fiir  durch den Sen-
kenterm S, reprasentiert. Die Spezifikation dieser Senke wird in Abschnitt 3.4 diskutiert.

3 Das Vegetationsmodell

Bei dem hier vorgestellten Vegetationsmodell handelt es sich um eine einzelne Vegeta-
tionsschicht der Dicke h. Diese Vegetationsschicht enthélt zum einen das die Pflanzen
bildende Blatterwerk und zum anderen auch die sich in dieser Schicht befindende Luft.
Allgemein kann man davon ausgehen (Geiger, 1961; Monteith, 1975), dass eine solche



Vegetationsschicht eine verschwindend geringe Speicherkapazitét fiir Warme besitzt. Dies
bedeutet, dass sich die Wéarmegleichung in diesem speziellen Fall auf ein Gleichgewicht
von unterschiedlichen Warmefliissen reduziert. Dieses Gleichgewicht wird in Abschnitt 3.6
naher diskutiert. Nicht nur fiir die Pflanzen selbst soll eine verschwindende Speicherka-
pazitat fiir Warme und Wasserdampf sowie die Absorption von Strahlung vorausgesetzt
werden. Diese Annahme soll auch fiir die in der Pflanzenschicht eingebettete Luft gelten.
Somit resultieren aus diesen Annahmen Stetigkeitsbedingungen fiir alle sensiblen Wéarme-
und Feuchtefliissse beim Durchgang durch die Vegetationsschicht. Es bleibt also festzu-
stellen, dass Temperatur, Feuchte und Windgeschwindigkeit in der Vegetationsschicht
ausschliesslich durch physikalische Prozesse in der dariiberliegenden Luftschicht und im
Boden kontrolliert werden.

Mathematisch wird die Vegetation mit Hilfe eines Vegetationsbedeckungsgrades oy
und des sogenannten Blattflichenindexes L4 beschrieben. So beschreibt o; den mittle-
ren Bedeckungsgrad mit Vegetation pro FEinheitsbodenfliche. Analog dazu ist L4 das
Verhéltnis der einseitig berechneten Blattfliche zur Vertikalprojektion der horizontalen
Querschnittsflache der Pflanzen. Weitere Grossen, die zur Fassung der physikalischen Pro-
zesse in der Vegetationsschicht bendtigt werden, sind die mittlere Windgeschwindigkeit
im Pflanzenbestand, u, s, die Lufttemperatur 7, ; sowie die spezifische Feuchte ¢,;. An der
Pflanzenoberflache selbst soll die Temperatur Ty und die Sattigungsfeuchte ¢,(7') gelten.

Das hier vorgestellte Modell geht ahnlich wie in Dickinson (1984) beschrieben vor und
16st insgesamt drei Bilanzgleichungen fiir Energie und Feuchte an der Erdoberfliche sowie
ein Energieerhaltungsprinzip fiir die Vegetationsschicht. Diese drei Bilanzgleichungen in-
volvieren die Parameter T,, T und ¢, = ¢(z = 0), die mit Hilfe eines iterativen Prozesses
bestimmt werden kénnen. Der Vorteil der im Folgenden beschriebenen Parametrisierung
besteht u. a. darin, dass die spezifische Feuchte direkt {iber dem Boden, das ist die Grosse
gy, unmittelbar aus dem Gleichungssystem folgt, und nicht in Abhéngigkeit von T, und
einem zusétzlichen, aber schwierig zu ermittelnden Feuchteparameter abgeleitet werden
muss.

Somit miissen im Vegetationsmodell die folgenden Fliisse und Prozesse bestimmt wer-
den: Alle Energiefliisse an der Erdoberfliche und in der Vegetationsschicht sowie die
Evapotranspiration und Taubildung (Kondensation) auf den Bléattern. In Anlehnung an
Deardorff (1978) wird die Speicherung von Fliissigwasser im Pflanzenbestand prognostisch
bestimmt.

3.1 Wirme- und Feuchtefliisse oberhalb der Pflanzendecke

Seien H., und FE., die Wéarme- und Feuchtefliisse von der Vegetationsschicht in die
dariiberliegende Luftschicht. Der Subskript ¢, a steht hier fiir den Ubergang der Fliisse von
der Vegetation (c: canopy) an die Atmosphéare (a: air). Diese beiden Fliisse werden mit
Hilfe externer Widerstandgesetze in Gestalt der ,,constant flux layer”-Formulierung be-
schrieben. Details hierzu kénnen der Arbeit von Panhans und Schrodin (1980) entnommen
werden. Verwendet man fiir das Profil der potentiellen Temperatur die Approximation

0(z) = T(2) + =, (20)

wobei 4 den trockenadiabatischen Temperaturgradienten bezeichnet, dann kénnen diese
Fliisse wie folgt formuliert werden:

Heo = va(z0)lccapes[Ta,s = T(z1) = yalzr = d)] (21)
Eew = Valz1)lccapldn,r —a(=1)], (22)



worin v;(z1) die horizontale Windgeschwindigkeit am untersten Prognoseniveau des At-
mosphérenmodells ist.

In den Transferkoeffizienten ¢, , gehen die Clarkeschen Stabilitatsfunktionen G und
GL, ein (Panhans und Schrodin, 1980):

1
Coy = .
G (Z_P Zp ) GP (Z_P Zp )
CL \ 2.7 Aop(2p,20,c) CL \z,:7 Aop(zp,20,c)
Die Grosse z, = z; — d ist die sogenannte Nullverschiebung der Profile fiir Tempera-

tur, Feuchte und Wind. Die Nullverschiebung ist erforderlich durch die Anwesenheit der
Vegetationsschicht, die eine gewisse vertikale Erstreckung besitzt. Man beachte, dass die

(23)

Grosse d in analoger Weise in das logarithmische Windprofil eingefiithrt wird. Die ange-
sprochenen Profile sind daher giiltig fiir Hohen z > d 4 zo .. Nach Pielke (1984) wird die
Verschiebungshohe allgemein als d ~ 3/4h parametrisiert. Fiir die Rauhigkeitslange der
Vegetationsschicht wird tiblicherweise zo . &~ 1/3(h — d) verwendet, wobei h die vertikale
Erstreckung der Vegetationsschicht darstellt.

Die Form der Gleichungen (21) und (22) zeigt, dass man den Term (|v(z1)|ccq)™"
auch in Analogie zum Ohmschen Gesetz als einen Widerstand r., deuten kann, d. h.

b ) O )
CL \ 2’ Aor(zp,20,c) CL \ 2z’ Aop(2p,20,c) (24)
V(1))

rc,a =

3.2 Windgeschwindigkeit innerhalb der Pflanzendecke

Zur Bestimmung der Warme- und Feuchtefliisse innerhalb der Vegetationsschicht ist es
erforderlich, den Betrag der mittleren Windgeschwindigkeit u, ; zu spezifizieren. Diese
Windgeschwindigkeit kann nicht direkt dem atmosphérischen Modell entnommen werden,
da dieses die durch die Vegetation verursachte Rauhigkeit nicht berticksichtigt. Anstelle
der von Deardorff (1978) vorgestellten sehr einfachen Parametrisierung soll hier die von
Sellers et al. (1986) verwendete Losung benutzt werden. Diese Losung basiert auf einer
analytischen Losung der Bewegungsgleichung im Pflanzenbestand.

Figur 2 illustriert die zwischen zwei ,,constant flux”-Schichten eingebettete Vegetati-
onsschicht. Oberhalb und unterhalb der Vegetationsschicht ergeben sich jeweils logarith-
mische Windprofile. Sellers et al. (1986) weisen jedoch darauf hin, dass eine Extrapo-
lation des logarithmischen Windprofils von oberhalb der Vegetationsschicht in negativer
z-Richtung in einer Unterschédtzung des turbulenten Austauschkoeffizienten direkt am
Oberrand der Vegetationsschicht resultiert. Um dies zu verhindern, schlagen Sellers et al.
vor, dass diese Extrapolation nur oberhalb einer gewissen Ubergangshéhe z,, Giiltigkeit
besitzen soll. Diese Hohe wird definiert zu

e = h+2(h —d) ~ 3h/2 (25)

wobei h wiederum die vertikale Ausdehnung der Vegetation ist. Innerhalb der Vegetati-
onsschicht gilt folgende Relation zwischen Schubspannung und Windprofil
. Ou

T = p[&mg : (26)
Hierin ist K, der vertikale turbulente Austauschkoeffizient fiir Impuls. Nach den Wider-
standsgesetzen ist der vertikale Gradient von 7 proportional zum Quadrat der Windge-
schwindigkeit, d. h.

67- Cdfd 2

@ZpPsu’ (27)
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Abbildung 2: Profile von (a) Schubspannung 7 und (b) horizontaler Windgeschwindigkeit,
nach Sellers et al. (1986).

wobel ¢4 der dimensionslose Widerstandskoeﬂizient der Bléitter L4 das horizontale Mittel
der Stamm- und Blattflichendichte in Einheiten m*m™ ist und P; den Abschirmungsfak-
tor durch die Anwesenheit der Bléatter bezeichnet. Aus der Differentiation von (26) nach
z und anschliessendem Einsetzen in (27) erhdlt man eine stationdre Bewegungsgleichung

in der Form 5 5 .
. Ou cala 5
E {[ 82} P u=0. (28)

Bezeichnet p;(z) das Vertikalprofil der Blattflichendichte in Einheiten m*m™, so gilt
fiir den dimensionslosen Blattflichenindex

Li= /Oh pi(z)dz . (29)

Kann p;(z) durch einen konstanten Wert L, angen&hert werden, dann ist die horizontal
gemittelte Blattflachendichte direkt proportional zum Pflanzenbedeckungsgrad oy, d. h.

1.10‘fLA
i .

Der Faktor 1.1 berticksichtigt hierin nach Deardorff (1978) pauschal den zusétzlichen
Beitrag der Stamme und Zweige zum Pflanzenbedeckungsgrad.

Unbekannt ist nun noch der Widerstandskoeffizient c¢;. Sellers und Dorman (1987)
geben hierfiir einen aus Beobachtungen abgeleiteten Fit an, in den die Reynolds-Zahl
Re eingeht, und der ausserdem von einer isotropen Orientierung der Blatter im Raume
ausgeht

Ty= (30)

0.45
_I_

=1.328—— + — .
Cd VRe | 76

(31)



Fiir den weiter oben eingefithrten Abschirmungsfaktor der Blatter gegen Ventilation geben
Sellers und Dorman ebenfalls eine Parametrisierungsformel an, d. h.

L
Po=14 2 m]. (32)
wobei der Dimensionsfaktor (Einheit m) eingefiihrt wurde, da L, die Einheit m~! besitzt.

Als mittlere Windgeschwindigkeit im Pflanzenbestand wird, in Abweichung zu Sellers
et al. (1986), die folgende Beziehung eingefiihrt

1 h

U = -
! h 20,9

2
a7

u?(z)dz (33)
wobel zg, die Rauhigkeitslange des unbewachsenen Bodens ist.

3.3 Nettostrahlungsflussdichten im Pflanzenbestand

Nach Taconet et al. (1986) resultieren die kurzwelligen Nettostrahlungsflussdichten an der
Erdoberfliche F; , und in der Vegetationsschicht F§ . aus einem einfachen Energiegleich-
gewicht in der Form

Foo = Sa(h)os(1—ay) (1+%), (34)

Fs,g _ Sd(h)(l - Uf)(l - ag) 7 (35)

1 —azagop

wobei Sy(h) die gesamte abwirts gerichtete kurzwellige Strahlungsflussdichte am Ober-
rand der Vegetationsschicht ist. Die kurzwelligen Albeden des Frdbodens und des Blatt-
werkes sind a, bzw. ay. Aus den Nennertermen in diesen Formeln ist ersichtlich, dass die
Ausdriicke Vielfachreflexionen der Strahlung zwischen dem Erdboden und den Blattern
beriicksichtigen.

Im langwelligen Spektralbereich wird angenommen, dass die Emissivitédten des Bodens
und der Blétter 1 betragen. Fine einfache Energieerhaltung fiir die Strahlungsflussdichten
resultiert dann in

I = oy |La(h) + 0T} —20T}] (36)
Fl7g = (1 — O'f)Ld(h) + O'fO'T;1 — O'T}1 5 (37)

wobei Ly(h) die abwirts gerichtete langwellige Strahlungsflussdichte am Oberrand der
Vegetationsschicht darstellt. Der Parameter o ist die Stefan-Boltzmann-Konstante.

Die beiden abwirts gerichteten Strahlungsflussdichten Sy(h) und L4(h) werden mit
dem detaillierten Delta-Zweistromverfahren von Zdunkowski et al. (1982) berechnet. Fiir
dieses Delta-Zweistromverfahren ist zum einen die Spezifikation der kurzwelligen Bodenal-
bedo a; und zum anderen auch die insgesamt vom Boden abgestrahlte Warmestrah-
lung oT# erforderlich. Der Subskript s soll hierbei anzeigen, dass die beiden gesuchten
Grossen den Effekt des teilweise mit Pflanzen bedeckten Bodens représentieren sollen.
Diese Grossen werden als gewichtete Mittel berechnet in der Form

as = (L —oy)ag+osay, (38)
ol = o|(l—op)T}+0,T7] . (39)



3.4 Wirme- und Feuchtefliisse der Blitter
Nach Deardorff (1978) kann der Austausch sensibler Warme H und Feuchte F zwischen

den Blattern und der Umgebungsluft parametrisiert werden als

H = 11 O'fLAua7fo7c,0[Tf — TaJ] 5 (40)
E = opLaugseseplgs(Ty) — qaslr” . (41)

Hierin ist ¢s(7Ty) der Sattigungswert der spezifischen Feuchte bei der Temperatur der
Blétter, Ty. Der Faktor 1.1 beriicksichtigt wiederum den Effekt der Stdmme und Zweige,
die zwar Warme austauschen aber nicht transpirieren kénnen.

Der Transferkoeffizient c¢s . wird nach Deardorff (1978) behandelt. Der Feuchtefluss F
setzt sich additiv aus einem Transpirationsterm und einem Verdunstungs- bzw. Konden-
sationsterm zusammen. Diese Terme wurden nach Monteith (1973) und Deardorff (1978)
parametrisiert. Der Parameter v in (40) wird ausgedriickt in Abhéngigkeit vom Stoma-
tawiderstand r; sowie dem atmosphérischen Widerstand r, siehe Deardorff (1978) und
Pielke (1984).

Schliesslich muss noch definiert werden, welche Rolle die Gréssen Wy, und Wy 0,
spielen. Die erste Grosse gibt die aktuell auf den Blattern deponierte Fliissigwassermenge
pro Einheitsgrundfliche an, der zweite Parameter spezifiziert entsprechend die maximal
mogliche Deposition auf den Blattflachen. Rutter (1975) und Dickinson (1984) geben die
maximale Deposition fiir unterschiedliche Vegetationstypen an und finden approximativ

Wimar = 02kgm™ - a;L4 . (42)

Die zeitliche Verédnderung des deponierten Taus lésst sich aus der Bilanzgleichung

aW ew
aj = 0 LaBf, +0;Pry 0< Wiy < Wanae (43)
berechnen, worin Pr der Niederschlagsﬂuss in Einheiten kgm™2s71 ist. Falls Wy, den

Wert Wy 4, tiberschreitet, wird der Uberschuss als vertikaler Flu881gwasserﬂuss —El
aufgefasst, der einen Emtrag von Fliissigwasser von den Blattern in den Boden beschrelbt
Bei Beriicksichtigung des Niederschlages ergibt sich insgesamt fiir den zum Boden hin
gerichteten Fliissigwasserfluss der Ausdruck

Wdew - Wd,mal’
At

wobei At der aktuelle Modellzeitschritt ist.

An dieser Stelle muss nun noch Bezug auf Abschnitt 2.4 genommen werden. Dort
wurde vorausgesetzt, dass der Verlust an Bodenfeuchte durch das Wurzelsystem exakt
durch die Transpiration der Blétter der Vegetationsschicht kompensiert wird. Demzufolge
ist das Bodenmodell direkt an das Vegetationsmodell gekoppelt, denn die Feuchtesenke
im Boden muss der Transpiration der Blatter gleichgesetzt werden. Somit ist

Ey.=- —(L=0p)Pr, Wicw > Wimar (44)

t

Eleuy
— L ea 4
577 Uf 4 AZr’oot 7 ( 5)

wobei Az, die vertikale Dicke derjenigen Bodenschicht ist, aus welcher das Wurzelsystem
das Bodenwasser extrahiert.



3.5 Wirme- und Feuchtefliisse vom Boden zur Pflanzendecke

Zur Bestimmung der Warme- und Feuchtefliisse vom Boden zur Pflanzendecke kann in
Analogie zu Abschnitt 3.1 vorgegangen werden, wobei nun jedoch der Transferkoeffizient
g, auftritt:

Hy. = ua,fcgﬁpcp[Tg —Tus— vad] (46)
By = ua,fcg,cp[% - qa,f] . (47)

Man beachte, dass das Produkt wu, sc,. wiederum als Kehrwert eines Widerstandes r, .
geschrieben werden kann. Die obige Formulierung des Transfers von Wérme- und Feuch-
tefliissen zwischen dem Erdboden und der Vegetationsschicht in der Hohe d (Verschie-
bungshéhe) beriicksichtigt sowohl die aerodynamische Rauhigkeit des Erdbodens als auch
den durch die Blatter ausgelibten Reibungswiderstand. Fiir den Widerstandswert erhalt
man durch eine Aufspaltung in Teilintegrale

d ] z ] d 1
Fge = dz = / ’ dz + dz (48)

20,9 K, 0,9 K, 2 Ky '
Der turbulente Austauschkoeffizient fiir Wéarme und Feuchte, K, hangt mit dem turbu-
lenten Austauschkoeffizienten fiir Impuls, K, iiber die Stabilitédtsfunktionen G%; und
Gl zusammen
Gh
CL

K, =Prkj, mit Pr=_—=
CL

7 (49)
wobeil Pr die Prandtl-Zahl darstellt.

3.6 Lufttemperatur und -feuchte im Pflanzenbestand

Kennt man die Fliisse fiir Warme und Feuchte zwischen dem Erdboden und der Vegeta-
tionsschicht, so lassen sich die Werte der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte in
der Vegetationsschicht aus dem Gleichgewicht der Fliisse ermitteln. Dieses Gleichgewicht
lautet wie folgt

7 - Vaz)leealT(20) +ya(or = d)] + wapegelTy — yad] + 11 oy Lauasep Ty
af [Vi(z1)|cea + ta pege + 1.1 0 Laug scy,.

_ Ivi(z)leeaq(21) + ta,rCo.eqy + 0 Latia perer” qo(Ty)

wh [Vi(21)|Cea + tapCqc + 0 Laug pegor”
Die Werte T, s und g, s stellen die vom atmosphérischen Modell benétigten unteren Rand-
werte dar. Man beachte, dass die Auswertung von (50) und (51) Kenntnis der Grossen
Ty, T, und g, erfordert. Diese drei Grossen kénnen aus der Energiebilanz der Vegetati-

onsschicht (EC), der Energiebilanz an der Erdoberfliche (EG) sowie der Feuchtebilanz an
der Erdoberfliche (MG) bestimmt werden. Diese Energiebilanzen lauten

. (51)

EC(T, Ty, q) = FeedFe—H—Ilylk = 0, (52)
EG(Tgv va Qg) = FS79 + Fl79 - Hgﬁ + ‘]iq + (l21 + W)(Egly,c - ‘]2) = 0 ) (53)
MG(T,, Ty, q,) = E,.+ E;C —J'—-J* = 0. (54)

Fir die in (52)-(54) auftretenden Fliisse konnen die in den vorangehenden Abschnitten
erarbeiteten Ausdriicke verwendet werden. Ausserdem gehen die in Abschnitt 2.3 be-
reitgestellten empirischen Gesetze fiir die Fliisse Jf, J' und J? in die Berechnung ein.
Es resultiert ein gekoppeltes System transzendenter Gleichungen fiir die drei gesuchten
Grossen Ty, T, und q,, welches mit Hilfe der Newton-Raphson-Methode iterativ geldst

wird (Press et al., 1992).



4  Simulationsbeispiele

Auf der Basis von Routinebeobachtungen des Meteorologischen Observatoriums Linden-
berg fiir das Winterhalbjahr 1998/99 wurden mit dem Modell PAFOG-V umfangreiche
Verifikationsstudien (Bott und Trautmann, 2002) durchgefiithrt. Der Datensatz umfasste
neun unterschiedliche durch Hochdrucklagen geprigte Wetterperioden mit insgesamt 45
Beobachtungstagen. Bei der hier vorgestellten Periode (24.-29.09.1998) handelte es sich
um die tagliche Bildung und Auflésung von typischem Strahlungsnebel. Ziel der Unter-
suchung war es zu zeigen, dass PAFOG-V in diesen unterschiedlichen Wettersituationen
zufriedenstellende Ergebnisse liefern kann. Tabelle 1 zeigt Beginn und Ende der beobach-
teten und modellierten Nebelzeiten. Mit Ausnahme des Termins 26.09.98 ergibt sich eine
zufriedenstellend gute Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtung. Es zeigt sich
auch, dass die Dauer der Nebelereignisse bei Beriicksichtigung der Vegetation tendenziell
etwas kiirzer als bei Annahme eines unbewachsenen Bodens ist. Somit ergibt sich zunéchst
der Eindruck, dass die Beriicksichtigung der Vegetation im Vergleich zu den Beobach-
tungsdaten nicht unmittelbar zu einer Verbesserung fithrt. Zwei Punkte sollten in diesem
Zusammenhang beachtet werden: i) Die Zahl der untersuchten Félle mit Strahlungsnebel
(sechs im Winterhalbjahr 1998/99) fiir die Station Lindenberg ist als Datenbasis noch zu
gering. ii) Die Nebelbeobachtungen weisen selbst eine nicht zu unterschitzende Unsicher-
heit auf. Beispielsweise ergeben sich fiir die beobachtete Nebeldauer fiir ein und dasselbe
Nebelereignis bereits Unterschiede zwischen dem Messfeld Falkenberg und dem etwa 3 km
entfernten Observatorium Lindenberg, die im Bereich von ein bis zwei Stunden liegen.
Diese Punkte miissen bei der Bewertung der Modellergebnisse ebenfalls beriicksichtigt
werden.

Tabelle 1: Beobachtete (Observatorium Lindenberg, Messfeld Falkenberg) und modellierte
Zeiten fiir Strahlungsnebel. Modellergebnisse mit (PAFOG-V) und ohne Beriicksichtigung
der Vegetation PAFOG).

Datum  Beobachtung PAFOG-V  PAFOG

24.09.98 5-10 Uhr 3-8 Uhr  5-9 Uhr
25.09.98 4-11 Uhr  4-10 Uhr 5-12 Uhr
26.09.98 - 23-8 Uhr -

27.09.98 4-9 Uhr 2-7 Uhr 3-10 Uhr
28.09.98 0-10 Uhr 1-8 Uhr 1-10 Uhr

29.09.98 keine Angabe 5-7 Uhr 21-9 Uhr

Abbildung 3 zeigt einen typischen Vergleich fiir den zeitlichen Verlauf von beobachteter
und simulierter Sichtweite in 2m Hohe. Das Modell PAFOG-V reproduziert die Entwick-
lung der Sichtweite in zufriedenstellender Weise, auch wenn der Beginn vom Modell etwas
verspétet vorhergesagt wird. Interessant ist, dass PAFOG-V die minimale Sichtweite von
ca. 60 m gut trifft. Gegen Mittag des 26.09.1998 16st sich der Nebel wieder auf.

Ein Zeit-Hohen-Schnitt des Nebelwassergehaltes ist fiir diese Simulation in Abbildung
4 dargestellt. Um 4 Uhr bildet sich der Nebel in Bodennédhe. Danach wéchst seine vertikale
Machtigkeit als Funktion der Zeit kontinuierlich an. Zwischen 6 und 7 Uhr ist der Nebel-



wassergehalt in Bodenndhe am grossten. Beim Auflésungsprozess des Nebels wichst die
Nebelobergrenze leicht beschleunigt an, wobei der Auflésungsprozess des Strahlungsnebels
zuerst am Boden beginnt.

September 25/26, 1998
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Abbildung 3: Beobachtete (Kreuze) und modellierte (durchgezogene Linie) Sichteweiten
in 2m Hohe am 25./26.09.98 als Funktion der Simulationszeit.

5  Zusammenfassung

PAFOG-V ist ein neues Modellsystem zur Vorhersage von Strahlungsnebel und niedri-
ger stratiformer Bewdlkung. Das Modell kann auf einem iiblichen PC gerechnet werden
und bendtigt fiir eine 24-Stundenvorhersage weniger als etwa 30-60 Sekunden Rechenzeit.
Als Eingabeparameter miissen fiir einen bestimmten Vorhersageort neben den standard-
meteorologischen Daten auch spezifische Daten zur Charakterisierung von Boden und
Vegetation vorgegeben werden.

Die Vorhersageleistung von PAFOG-V wurde mit Hilfe von Beobachtungsdaten vom
Meteorologischen Observatorium Lindenberg bewertet. Von den fiir das Winterhalbjahr
1998/99 ausgewidhlten Féllen sagte PAFOG-V in mehr als 90 % der Falle das Auftreten
oder Ausbleiben von Nebel korrekt voraus. Fiir die Vorhersage des zeitlichen Verlaufs der
Sichtweite ergab sich eine zufriedenstellende Ubereinstimmung mit den Beobachtungen.
Weiterhin ergaben Sensitivitatsstudien, dass Strahlungsnebelereignisse wie erwartet sehr
stark von den lokalen Eigenschaften des Bodens und der Vegetation beeinflusst werden.
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Abbildung 4: Fliissigwassergehalt des Nebels am 25./26.09.98 als Funktion von Héhe und
Zeit.
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