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Zusammenfassung

Bei der Grobstruktursimulation handelt es sich um eine Methode zur Be-
rechnung turbulenter Stromungen, bei der nur die groBen, energiereichen
Wirbel erfaBt werden und der EinfluB der nicht aufgeldsten, subskaligen
Dynamik durch eine einfache Parameterisierung bertcksichtigt wird. Die-
se Methode wird in zunehmendem MaBe eingesetzt, um die Eigenschaf-
ten bestimmter turbulenter Strdbmungen zu untersuchen. Die mit
Grobstruktursimulationsmodellen produzierten Datensétze kébnnen dar-
Uber hinaus als Grundlage zum Test, zur Weiterentwicklung und zum Ent-
wurf von komplexen SchlieBungsansatzen fur groBerskalige Modelle
verwendet werden. In der vorliegenden Arbeit werden der Stand der For-
schung auf diesem Gebiet dargelegt, die theoretischen Grundlagen die-
ser Methode beschrieben und die dieser Technik zugrunde liegenden
Annahmen kritisch gewurdigt. Weiterhin werden das zur Berechnung
zweiphasiger, turbulenter atmosphdrischer Stromungen entwickelte und
hier eingesetzte Grobstruktursimulationsmodell vorgestellt und einige nu-
merische Aspekte der verwendeten Losungsalgorithmen behandelt. Die
Moglichkeiten und Grenzen der Grobstruktursimulationsmethode zur Un-
fersuchung atmosphdrischer Stromungen werden durch Anwendung die-
ses Berechnungsverfahrens auf drei Strdmungsregime aufgezeigt. Die
Anwendungsfdlle umfassen die Simulation der konvektiven Grenzschicht
wdahrend eines Kaltluffausbruches, die stratocumulusbedeckte Grenz-
schicht und die Wirbelstruktur in Kondensstreifen. Die Hauptresultate lau-
ten:

1. Die sich unter Bedingungen eines Kaltluftausbruches vollziehende
Grenzschicht- und Wolkenentwicklung kann mit dem Modell reali-
tatsnah nachvollzogen werden.

2. Mit Ausnahme des Niederschlagsflusses weisen die modellierten
dynamischen, thermodynamischen und mikrophysikalischen Eigen-
schaften der stratocumulusbedeckten Grenzschicht eine gute Uber-
einstimmung mit den wdahrend des ASTEX-Experiments gewonnenen
Beobachtungsdaten auf.

3. Die relative Feuchte, die Temperatur und die Dichteschichtung der
umgebenden Atmosphdre stellen die entscheidenden EinfluBgroBen
dar, die die Entwicklung eines Kondensstreifens im Dispersionsregime
beeinflussen.

Die erzielten Resultate lassen den SchluB zu, daB man mit Grobstruktursi-
mulationsmodellen ein effektives numerisches Werkzeug an der Hand hat,
um Grundlagenfragen zur Turbulenz zu bearbeiten und die Erkenntnisse
uber turbulente Stromungen zu vertiefen.



Abstract

Large-eddy-simulation (LES) is a method of simulating a turbulent flow by
capturing only the largest, most energetic structures in the flow and para-
meterizing the effect of the small subgrid-scale eddies. This technique is
being increasingly used as a means of both predicting the properties of
specific turbulent flows and providing flow details which can be used like
data to test, to refine and to develop complex turbulence-closures for lar-
ger-scale models. In this paper, we provide a scientific overview of the fto-
pic and we review the theoretical background and the underlying
assumptions of this technique. Moreover, the current implementation of
the LES-model that has been developed to study two-phase turbulent at-
mospheric flows is infroduced and some issues of the numerical schemes
are described. Limitations and credibility of the LES-method in investiga-
ting the characteristics of turbulent flows are assessed by applying this
technique to three different flow regimes. In particular, the convective
boundary layer during cold air outbreaks, the stratocumulus-topped
boundary layer and the turbulent eddy structure within contrails are simu-
lated. The main results are:

1. Boundary layer and cloud development which occur under conditi-
ons during a cold air outbreak are readlistically reproduced by the
model.

2. With the exception of the precipitation flux the model predictions of
dynamic, thermodynamic and microphysical properties in a strato-
cumulus topped boundary layer are generally in a reasonable
agreement with measurements obtained during the ASTEX-experi-
ment.

3. During the dispersion phase contrail evolution is controlled primarily
by temperature, humidity and static stability of the ambient air.

The results obtained lead us to conclude that LES-models establish an
excellent research tool for studying turbulent phenomena and for advan-
cing our understanding about turbulent flows.
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I. Einleitung

1.1 Methoden zur Untersuchung turbulenter Strukturen

Die meisten in der Natur und bei technischen Anwendungen auftreten-
den Stromungen sind furbulent. Insbesondere sind eine Reihe von atmo-
sphdrischen Vorgdngen mit dem Phé&nomen der Turbulenz verkntpft. Als
turbulente Strébmungen werden in der Atmosphdre diejenigen aperiodi-
schen, dreidimensionalen und stochastischen Bewegungen bezeichnet,
die die Luft und die mit inr verbundenen Eigenschaften im Ubergang zwi-
schen groBerskaliger Advektion und molekularer Diffusion vermischen.
Von besonderer Bedeutung in diesem Zusammenhang sind die Prozesse
des Austauschs von Impuls, Warme, Wasser und anderer Stoffbeimengun-
gen zwischen Atmosphdre und ihrer unteren Unterlage. Diese werden von
der Turbulenz kontrolliert. Die Kenntnis der turbulenten Transportvorgdnge
in der atmosphdrischen Grenzschicht ist daher von groBer Bedeutung fur
das Versténdnis des Energie- und Stoffhaushalts der gesamten Atmosphd-
re.

Fortschritte beim Verstdndnis und bei der Vorhersage turbulenter atmo-
sphdarischer Stromungen ké&nnen nur im Verbund von experimenteller,
analytischer und numerischer Stromungsmechanik erzielt werden. Hierbei
falit der numerischen Simulation turbulenter Stromungen eine immer gro-
Bere Bedeutung zu, besonders bei der Berechnung realitGtsnaher Proble-
me, bei denen komplexe Wechselwirkungen zwischen Stromungsfeld,
Wolken- und Strahlungsprozessen auftreten. Der groBte Vorteil der numeri-
schen Simulation von Strébmungen besteht darin, daB unter kontrollierba-
ren Bedingungen relativ schnell und preiswert Ergebnisse erhalten werden
kdnnen. Im Gegensatz zu analytischen Untersuchungen sind dartber hin-
aus keine Beschrdnkungen auf lineare oder andere stark vereinfachte
Probleme notwendig. Die Méglichkeiten der numerischen Stromungssimu-
lafion hingen in der Vergangenheit sehr stark von der Entwicklung der
elektronischen Rechenanlagen ab. Einen historischen Uberblick Gber die
Entwicklung der numerischen Stromungsmechanik geben z. B. Roache
(1972) und Anderson et al. (1984). Die exponentielle Leistungssteigerung
der Supercomputer zusammen mit der steigenden Verfugbarkeit der
Computerkapazitdt und schnelleren Lésungsalgorithmen haben dazu
gefuhrt, daB heutzutage auch komplexe strdmungsmechanische Proble-
me, wie z. B. turbulente Mehrphasenstrdbmungen, numerisch bewdltigt
werden kbnnen,



Prinzipiell gibt es im wesentlichen zwei Methoden die Strukturen und mi-
kroskaligen Prozesse turbulenter hydrodynamischer Vorgénge durch eine
numerische Lésung der grundlegenden strdmungsmechanischen Grund-
gleichungen zu untersuchen: die Direkte Numerische Simulation (DNS)
und die Grobstruktursimulation (engl: “Large Eddy Simulation”, LES).

Den genauesten Zugang zur Turbulenzsimulation stellt die sogenannte
Direkte Numerische Simulation (DNS) dar, bei der die ungemittelten Navi-
er-Stokes Gleichungen mit Ausnahme der unvermeidlichen numerischen
Diskretisierung ohne zusdtzliche Annahmen mit einer vorgegebenen zeitli-
chen und r&umlichen Aufldsung der Turbulenzelemente direkt geldst wer-
den. Bei dieser Simulationsmethode werden alle Bewegungsvorgdnge
erfaBt, indem alle Skalen der Strémung bis hin zur Dissipationsiange n (Kol-
mogorov, 1941q, b) aufgeldst werden (McComb, 1990; Reynolds, 1990).
Bei einer DNS sind zur vollstéindigen Berechnung einer Stromung sowonhl
die MindestgréBe des Modellgebiets Ly als auch die Maschenweite A des
numerischen Gitters festgelegt. Die groBten turbulenten Strukturen des si-
mulierten Phdnomens mussen kleiner als Ly und die kieinsten Wirbel, ge-
geben durch die Kolmogorov-Lédnge n, groBer als A sein. Die Zahl der
notwendigen Gitterpunkte pro Raumrichtung betrdgt also Lp/A. Dieses
GréBenverhditnis kann auch in Beziehung zur Reynolds-Zahl (Re-Zahl) ge-
sefzt werden, die das Verhdltnis von Tragheifs- zu Zahigkeitskraffen aus-
drlckt. Schumann et al. (1980) geben daflr einen Zusammenhang in der
Form Lp/A ~ Re" an, wobei der Exponent n je nach Strébmungsart und Tur-
bulenzintensitat Werte im Intervall 3/4 < n < 1T annimmt. FUr eine direkte
dreidimensionale Simulation ist die erforderliche Gitterpunktszahl also pro-
portional zur Reynoldszahl hoch 3n, so daB eine Verdoppelung dieses Pa-
rameters mindestens die fUnffache Anzahl an Gitterpunkten erfordert.
Hieraus wird deutlich, daB selbst mit den leistungsfahigsten Computern
mit massiv-parallelen Rechnerarchitekturen voll turbulente Stromungen
hoher Re-Zahl nicht direkt berechnet werden kdnnen. Als obere Grenze
flr die Zahl der Gitterpunkte wird heute der Wert 5123 (~1.35-10%) angese-
hen (Ferziger und Peric, 1997).

Atmosphdrische Strdmungen weisen sehr hohe Re-Zahlen auf, was bei
einer DNS eine groBe Anzahl von Gitterpunkten zur Aufiésung des Modell-
gebiets erfordert. In der konvektiven Grenzschicht beispielsweise sind die
groBten turbulenten Wirbel durch die Mdchtigkeit der Grenzschicht be-
schrdankt und weisen daher Abmessungen in der GréBenordnung von 103
Metern auf. Die kleinsten Wirbel hingegen im Dissipationsbereich des
Spektrums haben eine Ausdehnung von etwa 10°3 Metern. Das Spekirum



der turbulenten Wirbel in der konvektiven Grenzschicht umfaBt demnach
einen Bereich von einem Millimeter bis zu einigen Kilometern. Eine numeri-
sche Integration der Navier-Stokes Gleichungen mit addquater Aufidsung
wurde daher 10'8 Gitterpunkte umfassen. Dies ist heute (und in absehba-
rer Zukunff) nicht durchfihrbar. Selbst ein Teraflop-Computer (10'2 Gleit-
kommaoperationen pro Sekunde) hdéifte - heutige Losungsalgorithmen
vorausgesetzt - fur eine Stunde Simulationszeit einige tausend Jahre zu
rechnen. Gllcklicherweise weist die Turbulenz in der Grenzschicht folgen-
de Eigenschaft auf: Unter einem energetischen Aspekt betrachtet sind
nicht alle Skalen des Turbulenzspekirums gleich wichtig. Vielmehr steckt
die meiste kinetische Energie in den gréBten Skalen der Bewegung, und in
der Regel nimmt die Energie als Funktion der Wellenzahl nach einem Po-
tenzgesetz hin zu gréBeren Wellenzahlen ab. Darlber hinaus sind fur die
Impuls-, Warme- und Stofftfransporte weitgehend die groBen Strukturen
verantwortlich, wahrend die kleineren Wirbel einen eher dissipativen Cha-
rakfter aufweisen, indem sie einen Energietransfer von niedrigen zu hohen
Wellenzahlen bewirken. Diese Tatsachen bilden die Basis des Konzepts der
Grobstruktursimulation (engl.:"Large-Eddy Simulation”, LES), dessen Ur-
sprunge auf Arbeiten von Lilly (1967), Deardorff (1970) und Schumann
(1975) zurlickgehen. Einen Uberblick Uber die historische Entwicklung und
Uber den Stand der Forschung geben Galperin und Orszag (1993). Eine
kritische Wurdigung dieser Simulationsmethode ist in dem Ubersichtsartikel
von Mason (1994) zu finden.

Die Grobstruktursimulationstechnik erfaBt bzw. simuliert nur die groBen,
energiereichen Wirbel und berlcksichtigt die Effekte nicht aufgelbster,
subskaliger Dynamik durch eine einfache Parameterisierung. Demnach
wird bei der LES-Technik statt der urspringlichen Navier-Stokes Gleichun-
gen ein Gleichungssystem gelbst, welches Uber den hochfrequenten Tell
der furbulenten Schwankungen gemittelt ist. Man versucht also gar nicht
erst die Bewegung der kleinsten Wirbel zu berechnen. Vielmehr simuliert
man explizit nur die groBen Turbulenzballen und versucht, den Einflu@ der
kleinen Wirbel angemessen zu berlcksichfigen. Die gemittelten Felder der
Geschwindigkeit und der anderen ZustandsgréBen variieren viel langsa-
mer als die urspringlichen, weshalb bei der LES-Technik ein weitaus gré-
beres Rechengitter als bei der DNS-Technik zur Simulation von Stromungen
hoher Turbulenzgrade erforderlich ist. Um die sogenannte Grobstruktur,
die die vom Gitter aufgeldsten Bewegungsvorgdnge enthdlt, von der
Feinstruktur, den sogenannten subskaligen Beitrdgen (engdl.: “subgrid-sca-
le” (§GS) - Anteil) zu unterscheiden, mussen die in Raum und Zeit kontinu-
ierlichen Navier-Stokes Gleichungen rdumlich gefiltert werden. Die



Bezeichnung LES ist Ublicherweise den Anwendungen vorbehalten, bei
denen die Skala der Filteroperation (Filterbreite) innerhalb oder zumindest
sehr nahe am Tré&gheitsunterbereich der dreidimensionalen Turbulenz
liegt. In diesem Fall erwartet man, daB die aufgeldste Grobsfruktur mit
den energiereichen Bewegungen und mit den Transporten von Impuls,
Warme und Beimengungen verbunden ist. Die kleinen Wirbel, die durch
den ProzeB der Energiekaskade, d. h. durch den Transfer von Energie von
kleinen zu groBen Wellenzahlen infolge nichtlinearer Wechselwirkung zwi-
schen den Turbulenzelementen entstanden sind, sollfen insensitiv
gegenliber duBeren Kraffen sowie Anfangs- und Randbedingungen sein
und einen eher isofropen, universellen Charakter aufweisen. Aus diesem
Grunde kann far den Uberwiegenden Teil der Grenzschicht der dissipative
Effekt der kleinen Wirbel mit einfachen Turbulenzmodellen erfaBt werden,
die auf der Annahme der GesetzmdBigkeiten des Tragheitsunterbereichs
im Turbulenzspektrum basieren. Nur in unmittelbarer Wandndhe und in-
nerhalb der Entrainmentzone am Oberrand der Grenzschicht, wo die en-
ergieintensiven  Wirbel kleinere Abmessungen als die Filterskala
annehmen, wird die Annahme einer auf dem Tr&gheitsunterereich ba-
sierten Theorie fragwUrdig. Da in diesem HOhenbereich nahezu das ge-
samte Bewegungsspekirum subskalig ist, sind zur Parameterisierung dieser
Effekte aufwendigere Feinstrukturmodelle erforderlich (Mason und Thom-
son, 1992). Trotz dieser konzeptionellen Schwdache stellen LES-Modelle die
geeignetsten Instrumente dar, um Grundlagenfragen zur Turbulenz zu be-
antworten, und sie kénnen darlber hinaus dazu verwendet werden,
komplexere SchlieBungsansaize fur groBerskalige Modelle weiterzuent-
wickeln, zu testen und zu entwerfen.

1.2 Grobstruktursimulationen in der Meteorologie

Seit Deardorffs ersten Rechnungen (Deardorff, 1970, 1972) hat die Grob-
struktursimualtionstechnik eine Reihe von wissenschaftlichen Durchbord-
chen errungen, die unsere Sichtweise der Grenzschichtturbulenz
nachhaltig verdndert und zu einem tieferen Versténdnis der Vorgdnge in
der atmosphdrischen Grenzschicht geflhrt hat (Moeng, 1998). Grobstruk-
tursimulationen haben es erstmalig erlaubt, die r&umlich dreidimensiona-
le sowie die zeitliche Entwicklung der kohdrenten Strukturen in der
Grenzschicht detailliert zu verfolgen und die Beitrige der groBen Wirbel
zu den turbulenten Transporten zu quantifizieren. Dartiber hinaus kbnnen
mit LES-Modellen kontrollierte “numerische Experimente” durchgeflhrt
werden, um die Wirkung verschiedener, in der Grenzschicht ablaufender



Prozesse zu isolieren und zu verstehen.

Vor allem fur den Fall der konvektiven Grenzschicht kann auf eine Viel-
zahl von Arbeiten, wie zum Beispiel Deardorff (1973, 1974), Schemm und
Lipps (1976), Moeng und Wyngaard (1986), Schumann et al. (1987) sowie
Mason (1989) verwiesen werden. Zu diesem Problemkreis liegt auch eine
bahnbrechende Untersuchung von Schmidt und Schumann (1989) vor,
die mit einer beachtlichen Aufiésung von 160-160-48 Gitterpunkten die
Wirbelstruktur in der konvektiven Grenzschicht beleuchteten. Schmidt und
Schumann konnten zeigen, daB die Aufwindgebiete intensiver sind und
demnach eine kleinere FlGche in Anspruch nehmen als die Abwindge-
biete. Darlber hinaus konnte demonstriert werden, daB die Aufwinde in
die die Grenzschicht begrenzende Inversion einzudringen vermégen und
diese auslenken kdnnen. An den Ra&ndern der hebungsbedingten Aus-
buchtungen waren Warmluffzungen anzutreffen, die zum Teil in die turbu-
lenfe Schicht eingemischt wurden, was ein Anwachsen der Grenzschicht
zur Folge hatte. Die simulierte horizontale Stromungsstruktur wies eine po-
lygonale Struktur auf, &hnlich derjenigen, die im Labor bei der Rayleigh-
Bénard Konvektion anzutreffen ist.

FUr die durch Scherkr&fte angetriebene Grenzschicht sagt die Grob-
struktursimulation ein vollstdndig anderes Stromungsmuster voraus. In die-
sem Fall werden in der Prandtlschicht ausgedehnte, in miftlere
Windrichtung ausgerichtete Geschwindigkeitsanomalien angetroffen
(Moeng und Sullivan, 1994; Lin et al., 1996; Khanna und Brasseur, 1998), die
denen dhneln, die im Windtunnel oder bei Feldmessungen (z. B. Wilczak
und Tillman, 1980) beobachtet werden.

Erkenntnisse aus Resultaten von LES-Rechnungen haben auch die Art
und Vorgehensweise beeinfluBt, wie turbulente ZustandsgrdBen universell
dargestellt und dimensionslos gemacht werden kénnen. Vor Deardorffs
Rechnungen im Jahre 1972 wurde zur Skalierung der Profile der statisti-
schen KenngréBen in der Grenzschicht die Schubspannungsgeschwindig-
keit u~ und als Langenskala die GréBe u~/f verwendet, wobei f den
Coriolisparameter darstellt. Auf der Grundlage seiner Rechnungen konn-
te Deardorff (1972) zeigen, daB in einer von unten beheizten, konvektiven
Grenzschicht die Parameter Grenzscmchfhohe z; und konvektive Ge-
schwindigkeitsskala w,, = (8/Toz,(w' 9) ) (wobe| g/Tp den Auftriebspa-
rameter und(w'6') sden Turbulenfen WormeﬁuB an der unteren Unterlage
darstellt) sich besser als SkalierungsgroBen eignen als die Parameter ux
und u+/f. Dieses Ergebnis wurde vielfach bestatigt; z. B. zeigten Lenschow



et al. (1980) anhand von Flugzeugmessungen, daB sich mit z;und w- die
Profile der Vertikalgeschwindigkeitsvarianz, des vertikales Flusses furbulen-
ter kinetischer Energie und der Dissipationsrate unabhdéngig von der Star-
ke des Bodenwdrmeflusses universell darstellen lassen.

Wdahrend der letzten Jahre wurde die Grobstruktursimulationstechnik
nicht nur zum Studium der wolkenlosen atmosphdrischen Grenzschicht
benutzt, sondern auch zur Erforschung ozeanischer Grenzschichten, der
Turbulenzstruktur Uber bewachsenem Terrain, der Struktur des Stromungs-
feldes in Kondensstreifen, der wolkenbedeckten Grenzschicht und vieler
anderer Ph&nomene. Zum Beispiel analysierten Wang et al. (1996) die
Austauschvorgénge in der ozeanischen Mischungsschicht; mit einer Mo-
dellversion, die die Effekte der Stokes-Drift miteinbezieht, unfersuchfen
McWilliams et al. (1997) und Skyllingstad und Denbo (1995) die Strukfur
der Langmuir-Zirkulation und ihren Einflud auf die Turbulenzstruktur in der
ozeanischen Deckschicht. LESModelle wurden ebenfalls angewendet,
um den EinfluB des Bewuchses auf die Turbulenzstruktur zu ermitteln (z. B.
Shaw und Schumann, 1992; Kanda und Hino, 1994). Diese Untersuchun-
gen haben erbracht, daB nicht nur die simulierten Vertikalprofile verschie-
dener statistischer KenngréBen, sondern auch die berechneten
Zirkulationsstrukturen eine gute Ubereinstimmung mit den Beobachtun-
gen aufweisen, Die dynamischen, wolkenphysikalischen und sfrahlungs-
bedingten Vorgdnge in der Dispersionsphase eines Kondensstreifens
wurden mittels Grobstruktursimulation von Chlond (1998) untersucht. Die
mit dem Modell durchgefuhrte Parameterstudie hat gezeigt, daB neben
der relativen Feuchte und der Temperatur der umgebenden Atmosphdre
die Dichteschichtung des Mediums die entscheidende EinfluBgréBe dar-
stellt, die das Ausbreitungsverhalten des Kondensstreifens maBgeblich be-
einfludt. Dardber hinaus wurden LES-Modelle zum Studium der
Turbulenzstruktur in der Prandtlschicht (Khanna und Brasseur, 1997, Wyn-
gaard et al., 1998), der Grenzschicht Uber arktischen Leads (Glendening
und Burk, 1992), der Grenzschicht- und Wolkenentwicklung wéahrend arkti-
scher Kaltluftausbrliche (Chlond, 1992; Muller und Chlond, 1996), flacher
Cumuluskonvektfion in der Passatwindregion (Sommeria, 1976; Cuijpers
und Duynkerke, 1993), der Konvektion Uber welligem Geldnde (Kretten-
auer und Schumann, 1992), stabiler Grenzschichten (Mason und Der-
byshire, 1990; Brown et al., 1994; Kaltenbach et al., 1994; Andrén, 1995)
und barokliner Grenzschichten (Brown, 1996), angewendet.

Die Ergebnisse von LES-Rechnungen haben ebenfalls neue Erkenntnisse
in bezug auf das Ausbreitungsverhalten passiver Beimengungen geliefert.



Lamb (1978) fand, daB in einer konvektiven Grenzschicht die Position der
Maximalkonzentration eines innerhallb der Grenzschicht freigesetzten Tra-
cers zundchst absinkt und in endlicher Entfernung vom Quellort am Bo-
den anzutreffen ist. Weil et al. (1997) verallgemeinerten Lamibs Arbeit,
indem sie die Ausbreitungseigenschaften anderer Grenzschichtregime
untersuchten; Schumanns (1989) LES-Studie bezog chemisch reaktive Bei-
mengungen mit ein; Henn und Sykes (1992) untersuchten die Konzenfrati-
onsfluktuationen stromab einer angehobenen Quelle. SchlieBlich gelang
Wyngaard und Brost (1984) sowie Moeng und Wyngaard (1984) mit Hilfe
von Grobstruktursimulationsrechnungen der Nachweis, daB die konvekti-
ve Grenzschicht asymmetrische Eigenschaften bezlglich der Dispersion
skalarer Beimengungen aufweist. So zeigt eine vom Boden freigesetzte
Beimengung ein anderes Ausbreitungsverhalten als eine vom Oberrand
der Grenzschicht emittierte (" Top-Down” und *Botfom-Up”- Diffusion).

Eine groBe Anzahl von Arbeiten befaBte sich mit der Simulation der mari-
nen stratocumulusbedeckten Grenzschicht, da diese Art der Grenz-
schichtbewdlkung einen erheblichen EinfluB auf den Strahlungshaushalt
der Erde ausubt. Deardorff (1980a) und Moeng (1986) zeigten, daB die
Auftriebsproduktion turbulenter kinetischer Energie im Zusammenhang mit
der Strahlungsabkuhlung am Oberrand einer Wolke die hauptsdchliche
Antriebsquelle fur turbulente Bewegungen innerhalb der stratocumulus-
bedeckten Grenzschicht darstellt. Dabei hdngen die simulierte Turbulenz-
intensitdt und die turbulenten Flusse, wie z. B. die Varianzen des
Geschwindigkeitsfeldes und der AuftriebsfluB, sehr empfindlich von den
Details der Bestimmung der Strahlungsabkthlung ab. Deardorff und Mo-
eng konnten jedoch zeigen, daB sich bei einer geeigneten Skalierung mit
der  Grenzschichthbhe z und der  Geschwindigkeitsskala
Weye = (8/Tg2;B)"> (B = 1/2,[ /W' a: stellt den Uber die Hohe der Grenz-
schicht gemittelten Auftriebsflud dar) die turbulenten KenngrbBen und
ihre Profile unabhdngig von der Intensitét der Strahlungsabkdhlung uni-
versell darstellen lassen. Die LES-Methode wurde dartber hinaus dazu an-
gewendetf, um die sogenannte *Cloud-Top-Enfrainment-Instabilitat” zu
untersuchen (Deardorff (1980b); Moeng et al., 1995), um die Wirkung von
Strahlungsprozessen, Entrainment und Bodenwdrmefitssen auf die Ent-
wicklung der Grenzschicht zu isolieren und zu studieren (Moeng et al.,
1992; Shao et al.,, 1997), und um detailliert mikrophysikalische Prozesse wie
z. B. die Entwicklung des Tropfenspekirums (Kogan et al., 1995; Stevens et
al., 1996) und den EinfluB der Niederschlagsbildung auf die Turbulenzstruk-
tur zu untersuchen (Stevens et al., 1997).! Chlond und Wolkau (1998) un-
terzogen die mittels Grobstruktursimulation fur eine marine stratocumulus-
bedeckte Grenzschicht ermittelten Resultate einer umfangreichen Fehler-

1. Ahnliche Untersuchungen wurden im Rahmen von Diplomarbeiten auch von
Wilmer (1993), Bennariz (1993), Wolkau (1996) und Skrotzki (1997) durchgefuhrt.
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betrachtung. Diese Analyse lieferte neben den Mittelwerten der zu prog-
nostizierenden GréBen auch eine Angabe Uber die Genauigkeit mit der
die Zielvariablen im Modell bestimmt werden kénnen. SchlieBlich haben
sich in der lefzten Zeit eine Reihe von Arbeiten mit dem Problem des Ent-
rainments in einer strahlungsgetriebenen Grenzschicht befaBt (Moeng et
al., 1997; Bretherton et al., 1997; Lock et al., 1997; van Zanten et al., 1997;
Lewellen und Lewellen, 1998).

Weitere Anwendungen des LES-Verfahrens hatten die Neuentwicklung
bzw. die Verbesserung bereits existierender Grenzschichtparameterisie-
rungen zum Ziel. Im Prinzip gibt es zwei Mbglichkeiten die von LES-Model-
len produzierten Datensaize als Grundlage fur die Entwicklung,
Verbesserung und Kalibrierung von Parameteriesierungsschemata  fur
Wetter- und Klimamodelle zu verwenden. Die eine Mdglichkeit besteht
darin, die Lésungen des LES-Modells als Vergleichsreferenz zu verwenden,
um das Leistungsvermdgen von Grenzschichtparameterisierungen in Hin-
blick auf die Genauigkeit ihrer Vorhersage der impuls- Warme- und Stoff-
flisse zu ermitteln. Eine derartige Studie wurde von Ayotte et al. (1996)
durchgefUhrt, die mittels Grobstruktursimulationen eine Reihe von Grenz-
schichtregimen untersuchten, Die simulierten Grenzschichten waren
durch eine schwache Inversion begrenzt und unterschieden sich durch
den Grad ihrer Schichtungsstabilitdt, die im Bereich von neutral bis stark
konvektiv variiert wurde. Die Ergebnisse der LES-Resultate wurden mit den
Vorhersagen von sechs Grenzschichtparameterisierungen (die zur Zeit in
verschiedenen Modellen der allgemeinen Zirkulation verwendet werden)
verglichen. Das wesentliche Resultat dieser Untersuchung bestand darin,
daB alle Parameterisierungsansdize offenbar nicht in der Lage sind, die
Entrainmentrate am Oberrand der Grenzschicht richtig wiederzugeben.
Dardber hinaus untersuchtfen Ayotte et al. (1996) die Empfindlichkeit der
Ergebnisse der unterschiedlichen Parameterisierungsansatze in Abhdn-
gigkeit von der vertikalen Aufidsung und zeigten, daB die meisten Para-
meterisierungen unzureichende Ergebnisse liefern, sofern sie mit der
groben Auflésung betrieben werden, die Ublicherweise in Wetter- und Kii-
mamodellen verwendet wird.

Eine andere Moglichkeit die Resultate von Grobstruktursimulationen zur
Entwicklung bzw. Verbesserung von Grenzschicht-Parameterisierungen zu
verwenden besteht darin, die Angemessenheit und Berechtigung be-
stimmter Annahmen zu prifen, die zur SchlieBung eines Parameterisie-
rungsschemas erforderlich sind. Zu diesem Zweck sind in den letzfen
Jahren eine Reihe von Arbeiten durchgefuhrt worden. Moeng und Wyn-



gaard (1986, 1989) sowie Andrén und Moeng (1993) analysierfen auf die-
se Weise die SchlieBungsansatze fur den Druckiransportterm, den
turbulenten Energietransport sowie den Dissipationsterm von sogenann-
fen SchlieBungsmodellen zweiter Ordnung. Schumann und Moeng
(1991a,b), Wyngaard und Moeng (1992) sowie Moeng et al. (1992) quan-
tifizierten den MassenfluB und die Eigenschaften der Auf- und Abwindge-
biete in einer stratocumulusbedeckten Grenzschicht, um sogenannte
MassenfluB-Parameterisierungen zu vervollstandigen. Siebesma und Holts-
lag (1996) fuhrten eine dhnliche Studie durch, um die MassenfluB-Para-
meterisierung fur eine Grenzschicht mit cumuliformen Wolken zu
verbessern. SchlieBlich leisten die Arbeiten von Holtslag und Moeng
(1991), Large et al. (1994) und Cuijpers und Holtslag (1998) einen Beitrag,
um die Darstellung der turbulenten Diffusionskoeffizienten und der soge-
nannten “counfer-gradient” oder CG-FUsse in sogenannten K-Profilmo-
dellen zu verbessern.

Da sich die Grobstruktursimulationstechnik in der Vergangenheit als ein
wirkungsvolles Instrument zur Untersuchung von Eigenschaften turbulenter
atmosphdrischer Stromungen bewdhrt und etabliert hat, hat auch die
Anzahl der weltweit verwendeten LES-Modelle und ihrer Nutzer in den letz-
fen zehn Jahren stark zugenommen. Da alle LES-Modelle auf den glei-
chen physikalischen Grundlagen basieren (den  Navier-Stokes
Gleichungen), sollten die von ihnen erzeugten Resultate - bei einer hinrei-
chend hohen Gitteraufldsung - nicht sehr empfindlich von den Einzelhei-
fen des verwendeten SGS-Modells und den numerischen Details der
Lésungsalgorithmen abhdngen. Diese Vermutung konnte durch eine Rei-
he von Vergleichsstudien bestatigt werden. Nieuwstadt et al. (1993) vergli-
chen die Resultate von vier verschiedenen LES-Modellen flr eine von
unfen beheizte konvektive Grenzschicht und konnten zeigen, daB selost
bei einer relativ groben Aufidsung (d. h. 403 Gitterpunkte) die Ubereinstim-
mung zwischen den verschiedenen Modelicodes fur die statistischen Mo-
mente bis zur dritten Ordnung sehr gut ist und die Resultate nur wenig von
der Art des verwendeten SGS-SchlieBungsansaizes beeinfluBt werden.
Andrén et al. (1994) verglichen die Ergebnisse derselben Modelle fUr eine
neutrale, scherungsgetriebene Grenzschicht., Obwohl die Ergebnisse in
diesem Fall (insbesondere im unteren Drittel der Grenzschicht) eine gréBe-
re Empfindlichkeit gegenuber der Darstellung subskaliger Prozesse auf-
wiesen als im Falle der konvektiven Grenzschicht, lagen auch hier die
Unterschiede zwischen den LES-Modellen fUr die simulierten stafistischen
KenngroBen im Rahmen der Streuung der zur VerfUgung stehenden Beob-
achtungen. Die Arbeitsgruppe | (Modellierung von Grenzschichtwolken)



der GCSS (Global Energy and Water Cycle Experiment Cloud System Stu-
dy) hat jungst eine Reihe weiterer Vergleichsstudien organisiert. Das be-
sondere Augenmerk galt der Modellierung der wolkenbedeckten
Grenzschicht. Auch die in diesem Rahmen durchgefuhrten Vergleichs-
rechnungen fUhrten zu ermutigenden Ergebnissen: die an der Studie be-
teiligten LES-Modelle brachten trotz der unterschiedlichen Behandiung
subskaliger und physikalischer Prozesse und unterschiedlicher Numerik
dhnliche Resultate in bezug auf eine Reihe statistischer Momente hervor
(Moeng et al., 1996; Bretherton et al., 1997; Duynkerke et al., 1998).

1.3 Ziele und Vorgehensweise

In der vorliegenden Arbeit wird ein Grobstruktursimulationsmodell vorge-
stellt, mit dem sich turbulente atmosphdrische Stromungen beschreiben
lassen. Das verwendete Modell zeichnet sich dadurch aus, daB Phasen-
ubergdnge des Wassers bei der Wolkenbildung und -dissipation, die lang-
wellige Strahlungsabkihiung in Wolken und der EinfluB einer QroB-
r&umigen Vertikalbewegung berlcksichtigt werden kénnen. Dardber hin-
aus wird bei der numerischen Behandlung der Modellgleichungen beson-
ders auf eine konsistente Formulierung der Advektionsterme geachtet.
Zur Ermittlung der Transportflusse wird eine modifizierte Version des
Bott'schen Advektionsschemas (Chlond, 1994) verwendet, das eine ge-
ringe numerische Dissipation aufweist, numerische Artifakte wie dispersive
Ostzillationen verhindert und auBerdem einen geringen numerischen Auf-
wand erfordert. Das Ziel der Arbeit ist es, die Eignung der Grobstruktursi-
mulationsmethode zur realit@tsnahen Beschreibung der furbulenten
Strukturen in der Atmosphdre anhand von drei Beispielen zu demonstrie-
ren.

Das erste Beispiel befaBt sich mit der Simulation der konvektiven Grenz-
schicht wahrend eines Kaltluffausbruches (Chlond, 1992). In Anlehnung an
einen wdhrend der MeBkampagne ARKTIS 1988 (Brummer et al.,1992) be-
obachteten Fall soll die sich unter Bedingungen eines Kaltluftausbruches
voliziehende Entwicklung der Grenzschicht mit einer Modellversion unter-
sucht werden, die die Phasenubergénge des Wassers bei der Wolkenbil-
dung und -dissipation, die Strahlungsabkuhlung in Wolken und den EinfluB
einer groBraumigen Vertikalbewegung berlcksichtigt. Diese Studie soll
dardber AufschluB geben, ob das Modell in der Lage ist, die Wolkenstro-
Benentwicklung und die wichtigsten Merkmale einer konvektiven Grenz-
schicht darzustellen. Weiterhin wird im Rahmen einer Parameterstudie
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untersucht, in welcher Weise die Grenzschichtentwicklung durch die Be-
racksichtigung bzw. Vernachléssigung physikalischer Prozesse, wie der la-
tenten Wdarmefreisetzung und der langwelligen Strahlungsabkihlung,
sowie durch die Vorgabe der groBr&umigen Anfangs- und Randbedin-
gungen, wie der groBréiumigen Divergenz des Stromungsfeldes, der rdum-
lichen Struktur der Meeresoberfiichentemperatur und des synoptischen
Feuchtefeldes, beeinfluBt wird.

Als weiteres Beispiel wird die marine stratocumulusbedeckte Grenz-
schicht betrachtet (Chlond und Wolkau, 1998). Das Ziel der Untersuchung
besteht zum einen darin, die statistische Signifikanz der vom LES-Modell er-
zeugten Datensdize zu ermitteln. Aus diesem Grunde werden Ensemble-
Laufe des Modells mit Anfangs- und Randbedingungen eines wdahrend
des ASTEX-Experiments (Atlantic Stratocumumus Transition Experiment)
1992 beobachteten Falles (Fall RFO6 wéahrend des sogenannten “First La-
grangian Experiment” (siehe Roode und Duynkerke, 1997)) durchgefuhrt.
Diese Modellaufe illustrieren den stochastischen Charakter der turbulen-
ten Prozesse in der wolkenbedeckten marinen Grenzschicht. Dartber hin-
aus wird die Empfindlichkeit der LES-Resultate in Hinblick auf eine Reihe
von Umgebungsbedingungen, deren Spezifikation zur Festlegung der An-
fangs- und Randbedingungen in den Modellrechnungen erforderlich ist,
untersucht. Mit Hilfe einfacher Fehlerfortpflanzungsprozeduren werden die
Ergebnisse dieser Parameterstudie dazu verwendet, die Konfidenzinter-
valle fur die berechneten statistischen KenngréBen als Funkfion der rele-
vanten externen EinfluBgréBen zu ermitteln. SchlieBlich wird auch die
Empfindlichkeit der LES-Resultate in Hinblick auf die Darstellung subskali-
ger und wolkenphysikalischer Prozesse evaluiert, Zu diesem Zweck werden
unterschiedliche Parameterisierungen fur diese Prozesse ins Grobstruktursi-
mulationsmodell implementiert, auf ihre Verwendbarkeit hin gepraft, und
der EinfluB dieser Prozesse auf die Turbulenzstruktur der strafocumulusbe-
deckten Grenzschicht herausgearbeitet.

Im dritten Beispiel schlieBlich werden die dynamischen, wolkenphysikali-
schen und strahlungsbedingten Vorgdnge im Dispersionsbereich eines
Kondensstreifens untersucht (Chlond, 1998; Chlond und Schulz, 1997).
Hierzu wird die dreidimensionale Struktur des Stromungsfeldes in Kondens-
streifen mit einer Modellversion berechnet, die zur Beschreibung wolken-
physikalischer Prozesse eine detailierte Behandlung der Mikrophysik
verwendet. Ziel der Untersuchungen ist es zum einen, ein tieferes Ver-
standnis fur diejenigen Prozesse zu erlangen, die die Ausbreitung und das
Wachstum der Kondensstreifenbewdlkung bestimmen. Zum anderen soll
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eine mit dem Grobstruktursimulationsmodell durchgeflhrte Parameterstu-
die darlber AufschluB geben, welchen EinfluB externe meteorologische
Parameter, wie Temperatur, Feuchte, statische Stabilitét und Baroklinitat
der Atmosphdre, auf die Entwicklung tropopausennaher Kondensstreifen
in der Dispersionsphase austiben. AbschlieBend wird untersucht, wie die
anfdngliche Eispartikelkonzentration sowie Strahlungsprozesse die Modell-
resultate beeinflussen.

Die Arbeit gliedert sich in sechs Kapitel. In Kapitel 2 werden die physikali-
schen und numerischen Grundlagen des Modells entwickelt. Hierzu geho-
ren die verwendeten diagnostischen und prognostischen Gleichungen
einschlieBlich Filterung und TurbulenzschlieBung, die Parameterisierung
von Strahlungs- und wolkenphysikalischen Prozessen sowie die verwende-
ten numerischen Verfahren. Besonderes Gewicht wird dabei auf die Dar-
stellung wolkenphysikalischer Prozesse gelegt. In den Kapiteln 3, 4, und 5
werden der prinzipielle Aufbau der numerischen Experimente sowie die
Ergebnisse der Simulationsrechnungen fir die konvektive Grenzschicht
unter Bedingungen eines Kaltuftausbruches, fir die stratocumulusbe-
deckte Grenzschicht und zur Entwicklung von Kondensstreifen im Dispersi-
onsregime vorgestellt und diskutiert. Kapitel 6 faBt die wesentlichen
Erkenntnisse dieser Arbeit zusammen und gibt schlieBlich noch einen Aus-
blick auf zuklnffige Untersuchungen, die mit Grobstruktursimulationsmo-
dellen durchgefuhrt werden kbnnen.
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2. Das Grobstruktursimulationsmodell

In diesem Kapitel wird das in dieser Arbeit verwendete Grobstruktursimu-
lationsmodell beschrieben, das zur Berechnung turbulenter Strukturen in
der Atmosphdre verwendet wird. Das Grobstruktursimulationsmodell setzt
sich aus vier Teilsystemen zusammen: (1) dem hydro- und thermodynami-
schen Grundmodell, (2) dem sogenannten Feinstrukturmodell (“sulbgrid-
scale- (SGS) model”), (8) dem Strahlungsmodell und (4) dem wolkenphy-
sikalischen Modell. Diese Komponenten des LES-Modells und einige nu-
merische Aspekte werden in den folgenden Abschnitten behandelt.

2.1 Das hydro- und thermodynamische Grundmodell

2.1.1 Grundgleichungen

Die hydro- und thermodynamischen Gleichungen der StrOmungsme-
chanik beschreiben die Bewegung eines reibungsbehafteten, kompressi-
blen Fluides unter dem EinfluB des Schwerefeldes und sind Ausdruck der
Erhaltungssatze far Masse, Impuls und Energie. Sie werden in ihrer Gesamt-
heit als Navier-Stokes Gleichungen bezeichnet und bilden die Grundlage
far die numerische Simulation strémungsmechnischer Vorgdnge. Die Navi-
er-Stokes Gleichungen lassen sich durch Momentenbildung aus der gaski-
netfischen Boltzmann-Gleichung, die das strbmende Medium als eine
Ansammiung wechselwirkender Partikel auffaBt, ableiten (siehe z. B. Som-
merfeld, 1977). Mit diesen Gleichungen wird also eine Beschreibung der
Dynamik filssiger und gasféormiger Medien far den Grenzfall gegeben,
daB die atomistische Struktur der Materie keine Rolle mehr spielt und
demnach kontinuumsmechanische Prinzipien angewendet werden kon-
nen. Die Navier-Stokes Gleichungen werden im weiteren fUr ein rotieren-
des kartesisches Koordinatensystem in Tensornotation angegeben, wobei
hier, wie Uberall in dieser Arbeit, die Einstein’sche Summationskonvention
verwendet wird. Diese besagt, daB Uber alle in einem Term doppelt vor-
kommenden kleinen lateinischen Indizes die Summe uber alle drei Raum-
richtungen gebildet werden muB, ohne daB das durch ein
Summationszeichen ausgedrickt wird. Fur die Kontinuitatsgleichung er-
gibt sich:

op, 9 3
3t Tax, P = 0 i
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wobei x; (i=1,2,3) oder (X, y. z) die kartesischen Koordinaten darstellen und
u;oder (u, v, w) die kartesischen Komponenten des Geschwindigkeifsvek-
for » sind. Die Impulsbilanzgleichung und die Bilanzgleichung fur Skalare
lassen sich wie folgt darstellen:

(pu)+a (pu u;) = gii—gp6i3—2£ijkﬂjpuk+ (2
a au u j a”‘k
+a——[ {a—- 3——J+ p(vy-2/3- v)[ i 3,
9 (pw) +-2(pu,w,) = pQ a P M) (3)
ot Tk axj i & kax

wobei das Kronecker-Symbol §;den Einheitstensor bezeichnet und g den
alternierenden Einheitsvektor darstellf. Die Strdbmung wird demnach voll-
sténdig durch den Geschwindigkeitsvektor » , die thermodynamischen
Felder des Druckes P und der Dichte p sowie durch die Skalare vy (k=1.K)
beschrieben. Dabei bleibt zun&chst offen, welcher Art die s sind. M6g-
lich sind aktive Skalare (d. h. solche, die sich Uber die Dichte auf die
Dynamik der Stromung auswirken) wie potentielle oder akfuelle Tempera-
tur, Wasserdampfkonzentration, FlUssigwasserkonzentration etc., aber
auch passive (von der Strdmung nur mitbewegte) Skalare wie chemische
Luftbeimengungen. Alle FeldgréBen sind Funktionen von vier Variablen,
den Ortskoordinaten x, y, zund der Zeit 1. Ferner bezeichnet ¢ den Win-
kelgeschwindigkeitsvektor der Erdrotation. Als einzige Kérperkraft trift die
Schwerkraft g auf. Die kinematische Scherviskositdt v, die kinematische
Volumenviskositdt v, und die molekularen (kinematischen) Diffusionskoef-
fizienten y, sind StoffgréBen, die die physikalischen Eigenschaften des Flui-
des kennzeichnen. Auf der rechten Seite von Gleichung (3) bezeichnet
Qy die Quell- bzw. Senkenraten von yy pro Masseneinheit. Damit die
Grundgleichungen fur die Variablen u, v, w, P p und yy ein volistandiges
Gleichungssystem bilden, muB noch eine Zustandsgleichung herangezo-
gen werden. Die Dichte p ist im allgemeinen eine Funktfion des Druckes P
und der aktiven Skalare - (als Teilmenge aller y). Die Zustandsgleichung
kann demnach formal geman

p = p(P, V) ()

ausgedrlckt werden. Dieses partielle Differentialgleichungssystem (1)-(4)
bildet die Grundlage fur weitergehende Vereinfachungen (Boussinesg-
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Approximation) und Modifikationen (Filterung) und stellt die Basis der
Modellgleichungen dar, die in der vorliegenden Arbeit zur Simulation drei-
dimensionaler, instationdrer atmosphdrischer Mehrphasenstromungen
verwendet werden.

2.1.2 Boussinesq-Approximation

Das Gleichungssystem (1) - (4) enthdlt noch eine so groBe Losungsviel-
falt, daB seine Anwendung auf atmosphdrische Strdbmungen im aligemei-
nen nicht Ublich ist. Bei der Betrachtung atmosphdrischer Bewegungs-
vorgdnge kann daher in vielen Féllen ein Satz approximierter Gleichun-
gen verwendet werden. Eine Ableitung konsistenter SGtze approximierter
Gleichungen geben Dutton und Fichtl (1969) sowohl fur den Fall flacher
als auch hochreichender Konvektion. Diese Vereinfachungen werden im
allgemeinen als Boussinesg-Approximation bezeichnet, die in der Haupft-
sache eine Linearisierung bezlglich der thermodynamischen Variablen
und eine Schallwellenfilterung beinhalteft.

In der vorliegenden Arbeit werden die vereinfachten Gleichungen fur
flache Konvektion verwendet, Um diese Gleichungen zu erhalten, wer-
den alle thermodynamischen Variablen des Gleichungssystem (1) - (4) in
einen Referenzwert, der mit dem Index “gp" gekennzeichnet wird, und in
eine kleine Abweichung von diesem, der mit dem Symbol *** bezeichnet
wird, aufgespalten. Die Referenzatmosphdre wird als ruhend, horizontal
homogen und stationdr angenommen. Ferner soll der Referenzzustand
hydrostatisch und adiabatisch geschichtet sein. Wird zusaiziich unterstellt,
daB die vertikale Erstreckung der betrachteten Bewegung klein gegen-
Uber der Skalenhdhe der Atmosphdre ist, kann die Referenzdichte als ho-
henkonstant angenommen werden. Zudem wird noch gefordert, daB die
Kontinuitatsgleichung die Bedingung der sogenannten Larmfreiheit erful-
len soll. Die vereinfachte Kontinuitdtsgleichung und Impulsgleichung lau-
fen dann:

ou;
3 - 0 (5)
2
-Q—u +i(uu)--——1—i *_ 8 548 —2e..Q.(u,—u )+Va—uj 6)
ot ¢ axj Jjre pooaxl.p poop i3 7 A A A ¢} 32 .

J
Der Druck p* in Gleichung (6) ist nun als mesoskalige Druckstérung zu
interpretieren, da vom Gesamtdruck P sowohl der hydrostatische Druck-
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anteil pgg als auch der synoptische Druckanteil pg mit Hilfe der geostro-
phischen Windbeziehung

e

abgespalten und in Form des geostrophischen Windes uy ¢ im Coriolis-
Term berGcksichtigt wird. Als Boussinesg-approximierte Zustandsgleichung
ergibt sich:

[ |

(©,-0,0)- )
Poo 0,00 00

4

In Gleichung (8) bezeichnet g/8,p den Auftriebsparameter, 0, ist die
potentielle Virtueltemperatur, die nach Sommeria und Deardorff (1977)
Uber die Beziehung

0, = O(1+0.61g,-q,) 9

definiert ist, wobei 0 die potentielle Temperatur, g, die spezifische Feuchtfe
und g; den Flussigwassergehalt darstellen.! Demnach kann durch die
Boussinesg-Approximation die Strédmung als inkompressibel betrachtet
werden. Trotzdem besitzt sie eine von der Temperatur und der Zusammen-
sefzung des Fluides abhdngige Dichte, deren Variation aber nur in der
dritten Bewegungsgleichung im Auftriebsterm von Bedeutung ist. Eine
exakte Herleitung der Boussinesg-Linearisierung mit Hilfe der Stérungs-
rechnung wurde von Malkus (1964) vorgestellt, Eine mehr anschauliche
Interpretation der Boussinesg-N&herung ist in Lumley und Panofsky (1964)
sowie in Busch (1973) zu finden.

Zur Beschreibung der thermodynamischen und wolkenphysikalischen
Eigenschaften werden in dieser Arbeit die potentielle Flussigwassertempe-
ratur 8, und der Gesamtwassergehalt g = g, + g, sowie, in Abhdngigkeit
von der Komplexitét des verwendeten mikrophysikalischen Modells, (vgl.
Abschnitt 2.4) noch weitere aktive Skalare ¥, prognostiziert. 2 Die potenti-
elle FlUssigwassertemperatur 6, ist als diejenige potentielle Temperatur

1. Bei der Modellierung von Kondensstreifen wird in Gleichung (9) statt g, der Eis-
gehalt g; verwendet.

2. Bei der Modellierung von Kondensstreifen werden als thermodynamische Zu-
standsgréBen die potentielle Eistemperatur §; (siehe Tripoli und Cotton, 1981)
und der Gesamtwassergehalt g = q,, + g; verwendet.
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definiert, die ein Luftpaket nach Verdunstung des gesamtem in ihm ent-
haltenen FlUssigwassers infolge eines reversiblen feuchtadiabatischen
Abstiegs anndhme (Betts, 1973). Im Rahmen dieser Arbeit wird eine linea-
risierte Version der potentiellen Fllssigwassertemperatur verwendet. Diese
ist wie folgt definiert:

_ 0L,
o, = 9_(7)5 a (10)

wobei L, die Verdampfungswdrme und ¢, die spezifische Warme bei kon-
stantem Druck bezeichnen.! Der Faktor 8/T) wird im Einklang mit der
Boussinesg-Ndherung mit Hilfe der hydrostatischen Druckanteile

pbestimmt, d. h.
7)- (o) an

wobei k=0.286 den Adiabatenkoeffizienten fur tfrockene Luft, pg = 1000
hPa den Bezugsdruck und pgoz) den héhenabhdngigen Referenzdruck
bezeichnen. Bei feuchtadiabatischen Prozessen, d. h. in Abwesenheif von
Niederschlags-, Strahlungs- und Gefrierprozessen, stellen 6, und q Erhal-
tungsgréBen dar. Die Verwendung des konservativen Variablenpaars
und g als thermodynamische ZustandsgréBen anstatt der hdufiger ver-
wendeten Variablen 6, g, und g, bringt den Vorteil, daB sich die progno-
stischen Bilanzgleichungen flr 6, und g erheblich vereinfachen lassen, da
Kondensations- und Verdunstungsvorgdnge nicht explizit in den Gleichun-
gen erfaBt werden muUssen. Darlber hinaus werden bei der Verwendung
von 6, und g als prognostische GréBen auch einige Komplikationen bei
der numerischen Behandlung der Bilanzgleichungen sowie bei der Formu-
lierung der subskaligen Transportprozesse vermieden (Deardorff, 1976a).
Die prognostischen Gleichungen fur 6, und g lauten:

P} 3 a2
m(el) +W(uje[) = Qe, + You 5—2(91) (12)

J X;

P 3 9>

J

wobei Qg und Q4 Quell-/Senkenterme bezeichnen, die sich wie folgt auf-

1. Die linearisierte potentielle Eistemperatur wird analog mittels der Sublimati-
onswdrme Lg und dem Eisgehalt g; definiert.
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spalten lassen:
09, 09,
Qo, = (E )RAD * (35 )PREC (14)

Q= (%])PREC. (15)

Dabei bezeichnen die mit dem Index (PREC) gekennzeichnefen Terme
in den Gleichungen (14) - (15) die Anderung der potentiellen Flussigwas-
sertemperatur bzw. des totalen Wassergehalts infolge von Niederschiags-
prozessen (siehe Abschnitte 2.4.3 und 2.4.4). Der Term (96)/dDrap iN
Gleichung (14) beschreibt die durch Strahlungsprozesse induzierte zeitli-
che Tendenz der potentiellen FlUssigwassertemperatur (siehe Abschnitt
2.3).

Die Bestimmung der potentiellen Temperatur 6 und des FlUssigwasserge-
halts g bei Kenntnis von 6, und g wird in Abschnitt 2.4.2 erldutert.

2.1.3 Filterung

Die zeitliche Entwicklung eines Strémungsfeldes kdnnte im Prinzip durch
Integration der Gleichungen (5) - (6) und (12) - (13) bestimmt werden.
Diese Strategie wird bei der Direkten Numerischen Simulation (DNS) ver-
folgt, bei der alle Skalen bis zur Dissipationsidnge aufgeldst werden. Der
Vorteil dieser Methode liegt darin, daB diese ohne Modellannahmen aus-
kommt. Allerdings schréinken die Leistungsféhigkeit heutiger Supercompu-
ter ihre Anwendbarkeit ein, so daB sich nur Strbmungen mit niedrigen bis
moderaten Reynoldszahlen simulieren lassen. Wie bereits in der Einleitung
erwdhnt, wechselt man von der Methode der DNS zur Grobstruktursimula-
tion (LES), um bei gegebener numerischer Aufidésung hdhere Turbulenz-
grade in einer Strdbmung zu simulieren. Die LES erfaBt die groBen,
energietragenden Wirbel explizit und berlcksichtigt die nicht aufgelbste,
subskalige Dynamik kleiner Strémungselemente durch eine einfache Pa-
rameterisierung.

Um die sogenannte Grobstruktur, die die “skaligen”, d. h. vom Gitter auf-
geldsten Bewegungsvorgdnge enthdlt, von der Feinstruktur, den soge-
nannten subskaligen BeitrGigen (“subgrid-scale”-Anteile, abgeklrzt mit
SGS) zu unterscheiden bzw. zu trennen, mussen die Boussinesg-approxi-
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mierten Gleichungen () - (6) und (12) - (13) r&umlich gemittelt oder gefil-
tert werden. Bei dem von Deardorff (1970) und Schumann (1975)
vorgeschlagenen Konzept wird das Problem der Mittelung und der LS-
sung des Gleichungssystems mittels eines numerischen Verfahrens simul-
tan betrachtet. Bei dieser sogenannten Kontrollvolumenmethode werden
die Grundgleichungen durch Integration Uber ortsfeste, nicht Uberlap-
pende Gittervolumina gemittelt, Alle Terme in den Grundgleichungen,
die eine rGumliche Ableitung enthalten, werden durch Integratfion und
Anwendung des GauB’schen Satzes in Differenzen von Mittelwerten Uber
die Randfidchen der Gittermaschen transformiert. Charakteristisch far
den damit verbundenen Mittelungsvorgang ist der Umstand, daB der so
definierte Mittelungsoperator die Reynolds'schen Axiome erfullt. Dies im-
pliziert, daB sich der Wert einer gemittelten GréB8e auch bei wiederholter
Mittelung nicht verdndert, was der Charakteristik eines Ensemblemittels
entspricht (Speziale, 1985). Dies hat zur Folge, daB die resulfierenden
Grobstrukturgleichungen formal mit den Gleichungen identisch sind, die
statistischen Turbulenzmodellen zugrunde liegen. In der vorliegenden Ar-
beit kommt ein von Leonard (1974) vorgeschlagenes Konzept zur Anwen-
dung., bei dem der Vorgang der Filterung von dem der L&sung der
Gleichungen mittels eines numerischen Verfahrens grundsatzlich getrennt
wird. Dabei wird eine gefilterte, aufgeldste Variable y Uber die Beziehung

V) = [ GG-2)yE)dx (16)

definiert, wobei die Integration sich Uber das gesamte Stromungsgebiet D
zu erstrecken hat. Die Filterfunktion G(z-2') stellt hierbei eine normierfe
Gewichtsfunktion dar, fur die im Zusammenhang mit der Konstruktion von
Grobstruktursimulationsmodellen hdufig ein GauBfilter, ein Boxfilter (d. h.
ein einfaches lokales Mittel) oder ein sogenannter Abschneidefilter, der
alle Wellenzahlkomponenten oberhalb einer Grenzwellenzahl eliminiert,
verwendet wird, Der obere Querstrich kennzeichnet eine aufgeldste, ska-
lige FeldgréBe. Die Wirkung der Filteroperation besteht demnach darin,
die hochfrequenten Fluktuationen (gekennzeichnet durch einen Strich, d.
h. y") vom gesamten Feld zu entfernen. Da jeder Filter mit einer charakte-
ristischen Langenskala A¢ verknupft ist, werden Strukturen mit Abmessun-
gen groBer als A¢ als Grobstruktur (“resolved scale” oder “large-eddies”)
bezeichnet, wahrend die Wirbel, die kleiner als A¢ sind, die Feinstruktur
("subgrid scale eddies”) bilden, deren Wirkung auf die Grobstruktur mo-
delliert werden muB.
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Anwendung der Filteroperation auf die Boussinesg-approximierfen Kon-
tinuitéits- und Impulsgleichungen (Gleichungen (5) - (6)) liefert im Grenzfall
groBer Reynoldszahlen, bei dem die Wirkung viskoser Krafte auf die auf-
geldsten Variablen vernachldssigt werden kann, bei Beachtung der Auf-
spaltung bzw. mit Hilfe der Substitution

(1) = U D+, 0) (17)

das folgende gemittelte Gleichungssystem:

i

3~ o
d. , 9 ,__,_ 1 8 g
g"i"‘a—xj(“j“i)- Pooax voo(e = 0,00)8;3 - (19

_ )

In Gleichung (19) stellt o; den anisotropen Anteil eines Tensors dar, der
im Zusammenhang mit der Grobstruktursimulation als subskaliger Reyn-
olds’scher Spannungstensor t; bezeichnet wird, d. h.

b

Der subskalige Reynolds’sche Spannungstensor T ist definiert als

T.. = UU-—U: U (2’)

i £ L

und kann mit Hilfe der Gleichung (17) wie folgt entwickelt werden:

- - = t - v 5.
Ty = B+ i — g T (22)

Der isotrope Antell des subskaligen Reynolds'schen Spannungstensors
1/3 -1, wird zum Druck p* hinzugefugt, so daB sich far den modifizierten
Druck r ergibt:

T = ﬁ* + §Tkk' (23)
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Man beachte, daB der subskalige Reynolds’sche Spannungstensor T
nur dann identisch mit dem gewodhnlichen Reynolds’schen Spannungs-
tensor :Tuj ist, sofern der verwendete Filter die Eigenschaften eines En-
semblemittels aufweist, d. h. wenn gilt ; = @,. Im allgemeinen enthdlf T
jedoch noch zusatzliche Terme, die als sogenannte Leonard- und Kreuz-
spannungsterme (*Leonard-stresses” und “cross-stresses” ) bezeichnet
werden. Allerdings sei in diesem Zusammmenhang darauf hingewiesen,
daB zumindest bei der Verwendung eines beweglichen Boxfilters die Zu-
satzterme im allgemeinen klein sind, so daB in der Praxis die Frage nach
der angemessenen Filtermethode nicht von vorrangiger Bedeutung ist

(Clark et al., 1979).

Nach der Filterung enthalten die Boussinesg-approximierte Kontinuitats-
und Impulsgleichung keine direkte Information mehr tber die turbulenten
Geschwindigkeitsanteile «';, sondern liefern nur Information Uber die Mit-
telwerte der Geschwindigkeit #;. Die Gleichungen (18) - (19) sind nicht
geschlossen, da auf Grund der Nichtlinearité&t der Ausgangsgleichungen
in der gefilterten Impulsgleichung turbulente Korrelationsterme in Gestalt
von dc;; /dx; Als neue Unbekannte auffrefen, die die Wirkung der nicht
aufgeldsten Feinstruktur auf die Grobstruktur beschreiben. Der subskalige
Reynolds’sche Spannungstensor muB daher durch zusdtzliche, nicht in
den mittleren Gleichungen enthaltene Information (SchlieBungsannah-
men), bestimmt werden (sieche Abschnitt 2.2). An dieser Stelle sei noch be-
merkt, daB die Verwendung der Bezeichnung “subskalig” ein wenig
irrefhrend sein kann. In der Tat steht die charakteristische Ladngenskala A¢
des Filters im Prinzip in keiner Beziehung zur Maschenweite A=1/3-(Ax + Ay
+ Az) des verwendeten numerischen Gitters, auBer daB der offensichtli-
chen Bedingung A < A¢/2 Rechnung getragen werden muB. Viele Auto-
ren, insbesondere die Pioniere der LES-Modellierung, unterstellfen aus
rechendkonomischen Grinden mit A=A¢/2 eine derartige Relation, so daB
in diesem Falle die Bezeichnung “subskalig” zur Kennzeichnung von Struk-
turen mit Abmessungen kleiner als A¢ korrekt ist. Die damals eingefUhrte
Nomenklatur hat sich bis heute erhalten und Modelle, die zur Bestimmung
der Reynoldsspannungen im Grobstruktursimulationsmodell verwendet
werden, werden demzufolge als Subskalen-Modell (§GS-Modell) bezeich-
net, obwohl die Bezeichnung Subfilter-Modell angebrachter ware (Mo-
son, 1994; Muschinsky, 1996). Im Rahmen dieser Arbeit wird ebenfalls
untferstellt, daB A=A¢/2 gilt, so daB die Bezeichnungen “subskalig” und
“subfiltrig” synonym verwendet werden durfen.
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Durch Anwendung des Filteroperators (16) auf die Gleichungen (12) -
(13) erhdlt man die gefilterten Bilanzgleichungen flr die potentielle Flls-
sigwassertemperatur und den totalen Wassergehalt:

d=. 9, =. OH; (36 00,

E(el) +8_xj(ujel) - _3} +(§ )RAD+(§ )PREC (24)
i(q)...i(u. ) = _alvh.(iz]) (25)
ot axj J axj ot Jprec’

wobei H;und W, die subskaligen Fllsse der potentiellen Flssigwassertem-
peratur und der totalen Feuchte darstellen, die wie folgt geschrieben
werden kdnnen:

H, = u8-7,0 (26)

W;=uq-4;3. (27)

Zum AbschluB dieses Unterkapitels sei noch darauf hingewiesen, daB
zwei unterschiedliche Interpretationen zur Natur der rumlichen Filterung,
die zur Ableitung der LES-Gleichungen erforderlich ist, existieren. Beim
klassischen, traditionellen Zugang (Lilly, 1967; Leonard, 1974) geht man
davon aus, daB die Filterfunktion a priori bekannt ist und inre Eigenschaf-
ten explizit vorgegeben werden kénnen. Als Ergebnis der Filterung resultie-
ren die gemittelten Navier-Stokes Gleichungen, in denen die subskaligen
Reynolds’schen Schubspannungen die vollsténdige Information bezlug-
lich des angewendeten r&umlichen Filters enthalten. Demzufolge sollte
sich das vom Grobstruktursimulationsmodell berechnete Energiespekirum
im inertialen Trégheitsunterbereich eindeutig vorhersagen lassen, da die
Filtereigenschaften und somit auch die Ubertragungsfunktion vollstéandig
bekannt sind. Moeng und Wyngaard (1988) verglichen “empirische”
Spektren, d. h. mit ihrem LES-Modell generierte Spekiren der turbulenten
kinetischen Energie, mit “theoretischen” Spekiren (durch die Ubertro-
gungsfunktion des verwendeten LES-Filters modifizierte Kolmogorov’sche
Energiespekiren fUr den Tragheitsunterbereich) und stellten dabei erhebli-
che Unterschiede zwischen beiden Spekiren fest. Sie folgerten, daB die
Diskrepanz darauf zurGckgefUhrt werden kann, daB die theorefischen
Spekiren das Resultat einer expliziten Filterung sind, wdhrend im Gegen-
satz dazu die empirischen LES-Spektren zusétzlich zu einem gewissen Gra-
de durch eine impliziten Filterung beeinfluBt werden. Diese Erkenntnis gab
den AnstoB fUr eine alternative Interpretation (Mason und Callen, 1986;
Mason und Brown, 1994; Mason, 1994, Muschinsky, 1996) des Filterungspro-
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zesses, die heute allgemein akzeptiert wird. Bei der alternativen Deutung
geht man davon aus, daB sich die Details der Filterung, insbesondere die
Form des Filteroperators, nicht a priori festlegen lassen. Es ist zu bedenken,
daB bei einem Grobstruktursimulationsmodell die subskaligen Schubspan-
nungen und FlUsse in Beziehung zu gefilterten Variablen gesetfzt werden
mussen. Da eine derartige Parameterisierung auf keiner vollstdndig theo-
retischen Grundlage erfolgt und daher die Relationen zwischen subskali-
gen Flussen einerseits und den gefilterfen Variablen andererseits nicht
genau bekannt sind, basieren die verwendeten SGS-Modelle zwar auf
vernunftigen, nichts desto frotz aber auf sogenannten ad-hoc Annah-
men. Aus diesem Grunde kdnnen Annahmen Uber die spezielle Form des
Filters nicht bei der Konstruktion des SGS-Modells berlcksichtigt werden,
so daB die effektiven Filtereigenschaften erst a posteriori, d. h. erst nach
der numerischen Losung der LES-Gleichungen, ermittelt werden kénnen.

2.2 Das Subskalen-Modell

In diesem Unterkapitel geht es darum, Beziehungen fur die subskaligen
Reynods’schen Schubspannungen t; und die subskaligen Fllsse Hund W,
abzuleiten, die zur SchlieBung des Gleichungssystems (18) - (19) und (24) -
(25) bendtigt werden. Diese Beziehungen liefert das sogenannte Sulboska-
len-Modell, dessen Hauptaufgabe - zumindest fur konvektiv gepragte
Strémungen - darin besteht, fUr eine ausreichend gute Wiedergabe der
Energiedissipation zu sorgen. MaBgeblich fur die Dissipation der Energie
auf den kleinsten noch aufgeldsten Skalen sind dabei die nicht mehr auf-
geldsten Skalen, die subskaligen Wirbel. Bei den meisten SGS-Modellen
werden die subskaligen Flusse als Funktion der aufgeldsten FeldgroBen
berechnet, wobei haufig deterministische Ansétze verwendet werden,
bei denen der subskalige Reynolds’sche Schubspannungstensor (bzw. die
skalaren FlUsse) proportional zur Deformation des gefilterten Geschwin-
digkeitsfeldes (zum gefilterfen Gradienten der zu transportierenden Gro-
Be) gesetzt wird. Die Proportionalitétskonstante in dieser Beziehung wird
als sogenannte Wirbelviskositét bezeichnet, die als das Produkt einer LAn-
genskala, die in enger Relation zum Gitterabstand (bzw. zur Filterbreite)
steht, und einer charakteristischen Geschwindigkeitsskala der subskaligen
Bewegung angesetzt werden kann. Dabei wird die charakteristische Ge-
schwindigkeitsskala haufig mittels der Ladngenskala und des Betrages der
Geschwindigkeitsdeformation bestimmt (Smagorinsky, 1963), oder durch
die Wurzel der subskaligen turbulenten kinetischen Energie, fur die eine
separate Bilanzgleichung zu I6sen ist, approximiert (Lilly, 1967; Schumann,
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1975; Deardorff, 1980a). Da die Skala der kleinsten vom Modelligitter auf-
geldsten Wirbel sich voraussetzungsgemdB im Tragheitsunteroereich des
turbulenten Energiespektrums befindet, Ilassen sich mit Annahmen Uber
den Charakter der subskaligen Turbulenz - die sich im universellen Gleich-
gewicht befinden soll und anndhernd lokal isotrop sein soll - der mittlere
Wirbelviskositatskoeffizient bzw. die verschiedenen Modellkonstanten des
SGS-Modells ermitteln (Lilly, 1967; Schmidt und Schumann, 1989). Auf-
grund der unterstellten vollsténdigen Korrelation der Flisse mit den loka-
len Geschwindigkeitsdeformationen, weisen diese Ansatze einen absolut
dissipativen Charakter auf. Allerdings deuten Resultate von Clark et al.
(1979) darauf hin, daB die SGS-Fltsse nur schwach mit den modellierten
Fltssen korreliert sind. Dartber hinaus ist aus neueren Arbeiten zur Untersu-
chung des nichtlinearen Transfers zwischen groBen und kleinen Skalen be-
kannt, daB Energie einerseits von den groBen zu den kleinen Skalen flieBt
(sogenanntes “foreward-scattering”), daB aber andererseits auch Ener-
gie umgekehrt von kleinen zu groBen Skalen fransportiert werden kann
(sogenanntes “back-scattering”; Piomelli et al., 1991; Domaradzki et all.
(1993,1994); Piomelli et al., 1996). Mason (1994) macht darauf aufmerk-
sam, daB SchlieBungsansdize im wandnahen Bereich oder in stark stabil
geschichteten Regionen der Grenzschicht aufgrund der hier stark redu-
zierten Langenskala turbulenter Strukturen nicht nur die Energiedissipati-
on, sondern auch die Energieproduktion korrekt wiedergeben mussen.
Mason und Thomson (1992) wiesen im Zusammenhang mit der RUckstreu-
ung von Energie (“backscatter’) auf die Bedeutung von stochastischen
Fluktuationen hin, d. h. auf lokale, zufallsbedingte Fluktuationen subskali-
ger Schubspannungen, die den Transport von Energie entgegen der ge-
wohnlichen Transferrichtung von kleineren, nicht aufgeldsten zu gréBeren,
aufidsbaren Skalen bewirken kdnnen. Dieser Effekt wird insbesondere in
Wandndhe und bei stark stabiler Schichtung far bedeutsam gehalten.
Mason und Thomson modellierten diesen Effekt durch zufallsgesteuert
fluktuierende Zusatzkrafte (und Wdarmequellen) in den Bewegungsglei-
chungen, ohne die zeitliche Korrelation der turbulenten SGS-Bewegun-
gen zu berlcksichtigen. Ein verbessertes “stochastic-backscatter”-
SchlieBungsmodell wurde von Schumann (1995) formuliert, das im Gegen-
satz zum stochastischen SGS-Modell von Mason und Thomson eine zeitli-
che Korrelation der zufdlligen SGS-Bewegungsanteile miteinbezieht.
Numerische Tests mit diesem Modell zeigen, daB die Ruckstreuung von En-
ergie auch bei isotroper Turbulenz bedeutsam sein kann und die Varianz
der aufgeldsten Skalen erhdht (Schumann, 1995). Neben den stochasti-
schen SGS-Modellen existieren noch eine Reihe weiterer, verfeinerter
SchlieBungsansdtze. Stichwortartig seien hier die sogenannten “dynami-
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schen” SGS-Modelle (Bardina et al., 1980; Germano, 1992; Germano et
al., 1991), ein von Sullivan et al. (1994) eingefuhrtes, auf Ideen von Schu-
mann (1975) basierendes, " two-part eddy-viscosity” SGS-Modell sowie ein
von Kosovic (1997) vorgeschlagener nichlinearer SchlieBungsansafz ge-
nannt. Mit diesen SGS-Modellen konnfe eine ahnliche Verbesserung der
Resultate erreicht werden wie bei der Verwendung des “stochastic-
backscatter” -Ansaizes.

Trotz der im obigen Absatz angesprochenen Defizite klassischer Schlie-
Bungsansdatze werden diese mit groBem Erfolg bei der Grobstruktursimula-
tion verschiedener turbulenter Strébmungsregime verwendet. Der Grund
ist, daB in vielen Fdllen die Details des SGS-Modells von untergeordneter
Bedeutung sind, sofern die Maschenweite des numerischen Gitters klein
ist im Verhdltnis zur Abmessung der groBen, energieenthaltenen Wirbel.
Vergleichsexperimente mit unterschiedlichen LES-Modellen, die verschie-
dene SGS-Modelle verwenden, bestatigen, daB die Resultate fur isotrope
Turbulenz (siehe z. B. Métais und Lesieur, 1992) und far konvektive Grenz-
schichten (Nieuwstadt et al., 1993) nur wenig von der Art der verwende-
ten SchlieBung beeinfluBt werden. In diesen Situationen Uben die
Unzuldnglichkeiten des SchlieBungsansatzes lediglich einen vernachlds-
sigbaren EinfluB auf die simulierte Turbulenz- und Grenzschichtentwicklung
aus.

Far die Modellentwicklung im Rahmen dieser Arbeit werden auf Dear-
dorff (1980a) und Schumann (1991) zurickgehende Ansatze zur Parame-
terisierung der subskaligen Flisse benutzt. Diese Ansatze erfordern die
Losung einer Transportgleichung fUr die subskalige turbulente kinetische
Energie e

g = %(@—ukuk). (28)

Die Transportgleichung fur die turbulente kinetische Energie lautet:

0, .9, . _ O g o (. o ®WN
E(e”aj(“f é) = 'Tifa_xj*mHvﬂ‘a_xj(”i (e +p00D e, (29)

wobei ¢ die Dissipationsrate darstellt, die genau wie der Transportterm
(dritter Term auf der rechten Seite) parameterisiert werden muB. H,, 3 stellt
den subskaligen vertikalen FluB der potentiellen Virtuelltemperatur (Auf-
triebsfluB) dar, der aus der Kenntnis der subskaligen FlUsse der potentiellen
Flussigwassertemperatur H3 und der totalen Feuchte W3 berechnet wer-
den kann;
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Die Koeffizienten K; und K5 sind gegeben durch:

b- oc(Lv/cp—l.61 By (gD

Ky=1- l+a-L/c, ’ G1)
b (b, (Brer o)
K, = 0.61-8y— o L/c, (32)
mit
dq,
“E(aT) _=0622-L, q,(T)/(R-T}). (33)

R4 steht fUr die Gaskonstante frockener Luft, 6qg flr die potentielle Refe-
renztemperatur, g, fUr die spezifische Feuchte bei Sattigung, die aus dem
Partfialdruck von Wasserdampf bei SGftigung e bestimmboar ist:

0.622 - e

- - 34
%= p2)-0378-¢,’ (34)

wobei e; mit einer von Bougeault (1981) angegebenen Ndherungsformel

T-273.16

berechnet wird!, und b bezeichnet den subskaligen Bedeckungsgrad,
dessen Berechnung in Abschnit 2.4.2 erldutert wird. T;ist die FlUssigwasser-
temperatur, far die gilt:

Ty (gj 5, (36)

Die in den Gleichungen (31) - (33) dargestelliten Ausdricke stellen ver-
einfachte Versionen der von Sommeria und Deardorff (1977) angegebe-
nen Relationen dar; dabei wurde g als klein im Verhdltnis zur Eins
angenommen und in den entsprechenden Ausdrliicken vernachldssigt
sowie die potentielle Referenztemperatur 6gg anstelle von 8, verwendet,

1. Zur Berechnung des Partialdrucks von Wasserdampf bei Sattigung bezogen
auf ebene Fladchen reinen Eises e wird eine von Laube und Holler (1988) vorge-
schlagene N&herungsformel verwendet.
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Zur Parameterisierung des subskaligen Reynolds’schen Schubspan-
nungstensors und der subskaligen Fllsse wird eine sogenannte SchlieBung
erster Ordnung verwendet, bei der die turbulenten Fllsse proportional
zum Gradienten der zu transportierenden, gefilterten GréBe gesetzt wer-
den. Es gelten die folgenden Beziehungen:

om, o,
;= _KM'[EE-FH_J;J’ (37)
H, = _KH%%, (38)
W, = Ky 2q, (39)

wobei Ky, den turbulenten Diffusionskoeffizienten fur impuls und Ky den
entsprechenden Koeffizienten fUr skalare GréoBen darstellt. Diese Wirbelvis-
kositéten werden proportional zum Produkt einer charakteristischen Lan-
genskala A und der Geschwindigkeitsskala (8)'/2 angesetzt:

Ky = cy-A2372, A1)

wobei ¢y, und cy stabilitGtsabhdngige Koeffizienten darstellen, deren
Werte am Ende des Abschnitts sowohl fir die Deardorff'sche- als auch fur
die Schumann’sche SchlieBung angegeben werden. Bei der Betrachtung
des Gleichungssatzes (37) - (39) fallt auf, daB die Ansdize zur Parameteri-
slerung der subskaligen turbulenten Fllisse eine groBe Ahnlichkeit zu den-
jenigen aufweisen, die zur Parameterisierung molekularer Transporte
verwendet werden. Letztlich stellen beide Formen FluB-Gradient Bezie-
hungen dar, die Uber einen skalaren Austauschkoeffizienten gekoppelt
sind. Allerdings weisen die turbulenten Diffusionskoeffizienten Werte auf,
die diejenigen der molekularen Austauschkoeffizienten um einige Gro-
Benordnungen Ubertreffen. Dartber hinaus stellen die furbulenten Diffusi-
onskoeffizenten keine Materialkonstanten dar, sondern sind vom
Stromungszustand selbst abhdngig und sind wegen der MitfUhrung einer
zusatzlichen Gleichung fur die turbulente kinetische Energie orts- und zeit-
abhdngige Funktionen.

Die SchlieBungsannahmen, die auBerdem zur Losung der Bilanzglei-
chung fur die turbulente kinetische Energie noch getroffen werden mus-
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sen, beinhalten eine Diffusionsparameterisierung fUr den Transportterm

(o, T J .
iy (e )= Ky e, (42)

sowie die Kolmogorov Hypothese zur Parameterisierung des Dissipations-

terms:

_1/2
g=c,-t— (43)

wobei ¢, ebenfalls einen empirisch bestimmten Koeffizienten darstellt. Der
hier vorgestellte Gleichungssatz fir ein SGS-Modell unterliegt einer Reine
von Annahmen, die sich in der vorliegenden Fassung durch die drei
wesentlichen, stabilitétsabhdngigen Koeffizienten (cp, ¢y ¢) und durch
die Sperzifikation der charakteristischen Langenskala A duBern. Bei der
Deardorff’'schen SchlieBung werden fUr diese GrdBen folgende Beziehun-
gen angesetzt:

A, = min{0.7 -z, A} N, °<0

A= (44)

Ay =min{0.7 -z, A, Ag} N, >0

Dabei stellt A=1/3-(Ax + Ay + Az) die mittlere Maschenweite des Modell-
gitters dar und A bezeichnet die von Deardorff bei stabilen Schichtungs-
verhdltnissen eingeflhrte  Auftriebsidngenskala.  Ag  entspricht  der
vertikalen Wegstrecke, die ein Fluidpartikel innerhalb einer stabilen
Schicht durch die volisttindige Umwandlung seiner kinetischen Energie in
potentielle Energie zurickzulegen vermag

1/2
0.76 - 2
_076-e 45
As Ngy (5)

Npy, stellt die lokale Brunt-Vaisala-Frequenz dar
2_ & (g % 22) 4
Nev' = 0,00 (K1 3z K5 (46)

und der Koeffizient 0.76 ist ein empirischer ProportionalitGtsfaktor, dessen
Wert nicht formal abgeleitet werden kann. Die charakteristische Langen-
skala A, die ein reprasentatives LangenmaB fur die subskaligen turbulen-
ten Wirbel darstellt, ist somit in Bodenn&he proportional zum Wandalb-
stand z (erster Grenzwert), kann jedoch die mittlere Maschenweite A des
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Modellgitters nicht Ubersteigen (zweiter Grenzwert). Der dritte Grenzwert
wird nur in stabil geschichteten Regionen (NBV2>U) readlisierf, wo die
Mischungswegldnge erheblich reduziert werden kann. Die Koeffizienten
(emr e cp) werden bei Deardorff wie folgt sperzifiziert:

cy =01, (47)
3.¢ Npy2 <0

cy = M A (48)
(1+(2-A)/A) ¢y Ng, >0
0.7 N.,2<0

Ce = ) sz ; (49)
(0.19 +(0.51 - A)/A,) Ng,’ >0

Beim Schumann’schen SGS-Modell werden die charakteristische Lan-
genskala und die Koeffizienten wie folgt spezifiziert:

A = min{0.845 -z, A}, (50)
cy = 0.0856, (51)
2
0.204 Ng, <0 =
v
Cy = 0.204 2 3 Cyg = 0204, (52)
Npy >0

1+03-A%-Np,’re

0.845. (53)

3]
]

Der Hauptunterschied zwischen dem Schumann’schen und dem Dear-
dorff’'schen SGS-Modell besteht demnach darin, daB beim Schu-
mann’schen Modell bel stabiler Schichtung die Reduktion der
charakteristischen Langenskala nur bei der Berechnung des vertikalen
Diffusionskoeffizienten flr skalare GréBen vorgenommen wird. Bei der
Bestimmung des Diffusionskoeffizienten fur Impuls, der Dissipationsrate und
dem horizontalen Diffusionskoeffizienten fur skalare GréBen wird der stabi-
litGtsbegrenzende Effekt nicht miteinbezogen.
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2.3 Das Strahlungsmodeli

Strahlungsprozesse werden im Rahmen dieser Arbeit nur in stark verein-
fachter Form betrachtet. Das hier verwendete Strahlungsschema bertck-
sichtigt lediglich Absorption und Emission von langwelliger Strahlung an
Wolkentrdpfchen (oder Eispartikeln). Solare Strahlungsprozesse sowie die
Strahlungsprozesse im Zusammmenhang mit gasférmigen Absorbern wer-
den vernachldassigt.

Das Schema zur Berechnung der langwelligen Strahlung basiert auf der
Parameterisierung der sogenannten effektiven Wolkenemissivitat (Cox,
1976). Die Kenntnis dieser GroRBe erlaubt - unter gewissen Voraussetzun-
gen - die Berechnung des breitbandigen, langwelligen Stranhlungsflusses
und der langwelligen AbkUhlungsrate innerhalb einer Wolke. Wird bei der
Berechnung des Strahlungsflusses in einem beliebigen Verfikalniveau z
ober- und unterhalb dieses Niveaus eine isotherme Atmosphdre unterstellt
und werden zuséizlich horizontale Strahlungseffekte vernachlassigt, so las-
sen sich die nach oben und unten gerichteten, Gber den gesamten lang-
welligen Spektralbereich integrierten Strahlungsfiisse F* und F wie folgt
approximieren:

F(2) = F'(zgor) +€ (2 2507) - (B(T(2)) = F" (2507)) » (54)

F(z) = F‘(ZTOP) +€(z, z2rop) - (B(T(2)) _F-(ZTOP)) ’ (55)

wobei B(1(z)) die Schwarzkdrperemission bei der im Niveau z vorherr-
schenden Temperatur T(z) darstellt. F(zrop) und Ff(Zgor) bezeichnen die
am Ober und Unterrand des Modellgebiets einfallenden langwelligen
Strahlungsfilsse, die als Randbedingungen vorgegeben werden mussen.
e*(z zgop) und e’z z1pop) stellen die effektiven EmissivitGten des Flussigwas-
sers (oder des Eises) zwischen dem Modellunterrand (z = zgoy) und dem
Hohenniveau z bzw. zwischen Hoéhenniveau z und dem Oberrand
(z = ziop) des Modellgebiets dar. Diese sind gegeben durch:

£ (2 2507) = 1—exp(-ay - LWP(zgor»2))s (56)

€ (z, zrop) = 1 —exp(-ay - LWP(z, Zrop)) » (57)
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wobei LWP(Zgo; 2) und LWP(Z zjop) den Flussigwassergehalf (oder Eisge-
halt) bezeichnen, der in den Sdulen unterhalb bzw. oberhalb des Hohen-
niveaus z enthalten ist, d. h.

Z Zrop
LWP(ZBOT, Z) = J. pOO . ql -dz LWP(Z, ZTOP) = J pOO v ql -dz. (58)

Zgor <

In den Gleichungen (66) - (67) bezeichnen ap” und ag Massenalbsorpti-
onskoeffizienten!, fir die Stephens (1978) im Falle von Wasserwolken fol-
gende, empirisch ermittelte Werte angibt:

ag = 130m” kg~ ag = 158m’ kg™ . (59)

Die Berechnung der Strahlungsfllsse erfolgt zu jedem Zeitschritt fur jede
LuftsGule. Der strahlungsbedingte Quellterm in Gleichung (24) kann dann
wie folgt formuliert werden:

20, 0 1

(35 )RAD ) _(7)' paoc,pz wer(@) = Fer(2)). (60)

wobei Fygrdie Differenz zwischen den aufwdrts und abwdarts gerichteten
Strahlungsfiissen am oberen (z¥) und unteren Rand (zZ) eines Gittervolu-
mens, in dem 8, definiert ist, beschreibt,

2.4 Das wolkenphysikalische Modell
2.4.1 Grundiagen

In der Atmosphdare erfolgen Phasentbergdnge des Wassers an polydi-
spers verteilten Wassertropfen und Eisteilchen. In der Anfangsphase sind
dabei Aerosolteilchen als Kondensationskerne zur Nukleation der filssigen
und festen Phase wirksam. Dabei wird die Anzahl der bei der Nukieation
gebildeten Wolkentropfen sowie deren GroBenverteilung nicht nur durch
die Art der Aerosolpartikel (z. B. GréBenordnung, chemische Zusammen-
setzung) bestimmt, sondern auch durch die konvektiv produzierten Was-
serdampfubersattigungen. Aus diesem anfangs gebildeten Wolken-

1. Bei der Modellierung des Strahlungstransports in Eiswolken werden die von
Starr und Cox (1985) angegebenen Werte fUr die Massenabsorptionskoeffizien-
ten ag*=70 m? kg'! und a, =50 m? kg'! verwendet.
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Tropfenspektrum erfolgt die weitere Wolken- und Niederschlagsentwick-
lung durch das Zusammenwirken verschiedener mikro- und fluiddynami-
scher Prozesse.

Will man mikrophysikalische Prozesse in Grobstruktursimulationsmodellen
berlcksichtigen, gibt es drei verschiedene Ansatzmdglichkeiten:

* Wolkenphysikalische Modelle ohne explizite Mikrophysik;
* Wolkenphysikalische Modelle mit detaillierter Mikrophysik;
* Wolkenphysikalische Modelle mit parameterisierter Mikrophysik.

Modelle ohne explizite Mikrophysik gehen bei der Berechnung der Kon-
densationsrate davon aus, daB Flissigwasser und Wasserdampf stets im
chemischen Gleichgewicht stehen. Diese Annahme ist meteorologisch
gesehen nicht unrealistisch, da die in den Wolken vorkommenden Uber-
sattigungen meist nur im Zehntelprozentbereich liegen. Der Massenanteil
des durch Kondensation entstehenden Fllssigwassers wird hierbei mit Hilfe
eines diagnostischen Verfahrens berechnet, wobei das Kondensat reversi-
bel (d. h. ohne Sedimentation) mitgefuhrt wird. Die bei der Phasenum-
wandlung freigesetzten bzw. absorbierten Warmemengen und die damit
verbundenen Ruckwirkungen auf die Dynamik kénnen mit Hilfe dieser
Modelle zwar simuliert werden, nicht jedoch die Niederschlagsbildung.
Zur Simulation dieser Prozesse muUssen deshalbb Modelle mit detaillierter
oder parameterisierter Mikrophysik verwendet werden.

In den Wolkenmodellen mit detaillierter Mikrophysik wird die Feinstruktur
der Wolke durch Betrachtung des Tropfenspekirums beschrieben, wes-
halb solche Modelle auch als Spektralmodelle bezeichnet werden. Dabei
kann die Mikrostruktur der Wolke durch die TropfengroBenverteilungsfunk-
tion charakterisiert werden, wobei f(#,¢, x) - d*¥ - dx die Anzahl von Trop-
fen im Volumenelement [%,?+d3%] und im Massenelement (x,x+dx) zur
Zeit tangibt. Der Ortsvektor # in der TropfengrdBenverteilungsfunktfion wird
als duBere Koordinate des dreidimensionalen Ortsraumes bezeichnet,
wdahrend die Masse x von Wolkenpartikeln ais innere Koordinate benannt
wird. Anstelle der Masse x kdnnen jedoch auch andere unabhdangige
Variablen { verwendet werden. Voraussetzung hierfr ist, daB die Variable
€ ein eindeutiges Unterscheidungsmerkmal fur die Partikel darstellt und
eine eindeutig differenzierbare Funktion von x ist. Als innere Koordinafen
werden in der Regel auBer der Masse noch der Radius oder der Durch-
messer von Wolkentropfen verwendet, Die TropfengréBenverteilungsfunk-
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fion f(? t,x) wird sowohl durch fluiddynamische Prozesse (wie skalige
Transporte und Turbulenz) als auch durch wolkenmikrodynamische Pro-
zesse (wie Diffusion, Nukleation, Kondensation, Verdunstung, Koagulation
und Zerfall von Tropfen) beeinfluBt. in den Modelien mit detaillierter Mikro-
physik wird demnach eine vollstéindige Beschreibung der mikrophysikali-
schen Prozesse einschlieBlich ihrer Auswirkungen auf die r&umliche und
zeitliche Entwicklung der Teilchenspektren gegeben. Bei der numerischen
Umsetzung wird fUr jeden Gitterpunkt die spektrale Verteilung der Wolken-
partfikel berechnet, wobei der GréBenbereich, den die Wolkenteilchen
umfassen, in diskrete GroBenklassen unterteilt werden muB und fur jede
GroBenklasse die Teilchenzahlbilanz numerisch geldst werden muB. Dies
bedeutet, daB fur jede GroBenklasse eine zusatzliche prognostische Glei-
chung simultan mit den Gleichungen fUr die Konvektionsdynamik geldst
werden muB. Da die rdumlichen Abmessungen der Wolkenpartikel einen
weiten GréBenbereich vom um-Bereich bis in den mm-Bereich umspan-
nen, erfordern Wolkenmodelle mit detaillierter Mikrophysik einen extrem
hohen numerischen Aufwand, so daB auf ihre Anwendung in dreidimen-
sionalen Grobstruktursimulationsmodellen meistens verzichtet wird.

Deshalb bedient man sich zur Simulation von Niederschlagsprozessen in
Grobstruktursimulatinsmodellen Ublicherweise der Wolkenmodelle mit
parameterisierter Mikrophysik. In ihnen werden Momente des Tropfen-
spektrums (z. B. Wassergehalt, Tropfenanzahldichte) prognostiziert, in allen
bekannten Parameterisierungsverfahren wird nach einer Idee von Kessler
(1969) das in der Wolke enthaltene Flussigwasser in zwei Anteile unterteilt,
ndmlich in einen Wolkenwasser- und einen Regenwasserbereich. Das Wol-
kenwasser setzt sich dabei aus kleinen Tropfen zusammen, wdhrend das
Regenwasser die groBeren Tropfen umfaBt, Einen festen Wert fur den Trop-
fenradius, der Wolkenwasser und Regenwasser unterteilt, gibt es nicht.
Ublicherweise nimmt man zur Trennung der beiden Tropfentypen jedoch
einen festgelegten Tropfenradius von rg = 40 um an. Eine Begrandung hier-
fur lieferten Modellrechnungen mit Hilfe der expliziten Mikrophysik. Unter
Vorgabe verschiedener unimodaler Wolkentropfenverteilungen zeigte
sich in diesen numerischen Simulationen, daB sich im Laufe der Simulati-
onszeit jeweils ein bimodales Tropfenspektfrum entwickelte. Dieses bimo-
dale Tropfenspektrum wies dabei stets ein charakteristisches stationdires
Minimum bei rg = 40 pm auf (Lupkes, 1991). Zwar konnte die Ursache fUr
das Auftreten dieses Minimums noch nicht vollsténdig erkiért werden,
doch nimmt man an, daB hierfUr hauptsdchlich die Werte der Kollisionsef-
fizienzen eine bedeutende Rolle spielen (Beheng und Doms, 1990). Im
brigen zeigen auch Betrachtungen in warmen Wolken, daB eine Nieder-
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schlagstatigkeit nur dann einsetzt, wenn Tropfen mit etwa dieser Mindest-
gréBe vorhanden sind.

In den folgenden Unterabschnitten werden die wolkenphysikalischen
Submodelle genauer besprochen, die zur Behandlung wolkenphysikali-
scher Prozesse im Grobstruktursimulationsmodell benutzt werden kdnnen.,
Dabei ist zu beachten, daB das Schema ohne explizite Mikrophysik
(Abschnitt 2.4.2) und die Parameterisierungen der Mikrophysik warmer
Wolken von Kessler (Abschnitt 2.4.3) und LUpkes (Abschnitt 2.4.4) nur in der
Grenzschichtversion des Grobstruktursimulationsmodells verwendet wer-
den kdénnen. Das Schema mit detaillierter Mikrophysik (Abschnitt 2.4.5)
wird zur Darstellung wolkenphysikalischer Prozesse bei der Grobstruktursi-
mulation von Kondensstreifen eingesetzt.

2.4.2 Schema ohne explizite Mikrophysik

Dieses Schema erlaubt die implizite Berechnung der Kondensations- und
Verdunstungsraten innerhall einer Wolke, wobei zur Bestimmung dieser
GréBen reversible Zustandséinderungen im thermodynamischen Gleich-
gewicht unterstellt werden. Die Bestimmung des Flussigwassergehalts
erfolgt im Rahmen dieser Arbeit nach einer Formulierung von Sommeria
und Deardorff (1977). Bei dieser Methode werden im Gegensaiz zu frihe-
ren Ansditzen, bei denen nur volistéindig gesdattigte oder volistndig unge-
sGftigte Gittervolumina zugelassen waren (“all-or-nothing-" Schemata),
auch subskalige Kondensationsvorgdnge miteinbezogen. Beim Somme-
ria-Deardorff-Schema wird bertcksichtigt, daB innerhalb eines Gittervolu-
mens Ax-Ay-Az durch das Auftreten subskaliger turbulenter Temperatur-
und Feuchtefluktuationen lokal auch dann Kondensation einsetzen kann,
wenn die fur dieses Volumenelement représentative mittlere spezifische
Feuchte unterhalb des Sattigungspunktes liegt.

Um den subskaligen Bedeckungsgrad, d. h. den mittleren Wolkenanteil
und den mittleren Flussigwassergehalt innerhalb eines Gittervolumenele-
ments mit der Temperatur- und Feuchtestatistik in Bezieshung zu setzen,
wird angenommen, daB die Verteilungsfunktion des Sattigungsdefizits Ag
= q - g4T) durch eine GauB’sche Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion mit
dem fUr das Volumenelement représentativen Mittelwert Ag und der
Standardabweichung o
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J— _ 5 - 2 —5\1/2
Aq = §—q/(T)) c = (q'2—2~(g)~a-q'9'l+(g) -0c2~9'12) 61)

gendhert werden kann, wobei o bereits in Gleichung (33) definiert wurde.
q'z, 6‘12 und q'_e', sind die Varianzen bzw. Kovarianzen von g und 6, die
diagnostisch anhand der subskaligen Flusse von g (W) und 6, (H) abge-
schatfzt werden kdnnen:

PGy £
76" 3
7%, = @-a)—l- in-Hj. (64)

Der mittlere FlUssigwassergehalt g, und der subskalige Wolkenbedek-
kungsgrad b ergeben sich mit Hilfe der GauB’schen Wahrscheinlichkeits-
dichtefunktion durch Integration Uber den Anteil aller mdglichen
Sattigungsdefizitfluktuationen, die einen Beitrag zum FlUssigwassergehalt
liefern. Nach Sommeria und Deardorff (1977) resultiert dann ndherungs-
weise:

g, 0 Q<-16
!
v ] (@+1.6)°/64 10|<16 (65)
Q Q>16
b =05 (1+0/16) 0<h<l (66)

wobei v = (1 +L,/c,- oc)'1 und Q die normierte Abweichung vom mittle-
ren Sattigungswert

_ (C_? '—Q\(Ti’))
- o

0 (67)

darstellt.
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2.4.3 Das Kessler-Schema

Der mikrophysikalische Zustand einer Wolke wird vollstandig durch spek-
trale Bilanzgleichungen fUr jede Sorte von Partikeln beschrieben. Um den
Aufwand zu vermeiden, der mit einer numerischen Losung dieser Glei-
chungen verbunden ist, prognostiziert man in den Parameterisierungen
Momente des Spektrums. Das grundlegende Konzept fur diese Beschrei-
bungsweise stammt von Kessler (1969), dessen Parameterisierungsschema
zundchst nur fur warme Wolken, spdéter aber von anderen Autoren auch
auf Misch- und Eiswolken ausgedehnt wurde. Da es relativ einfach zu
handhaben ist, wird es in Grobstruktursimulations- und Mesoskalamodel-
len noch immer haufig angewendet.

Grundlegende Voraussetzungen fUr die Kessler-Parameterisierung war-
mer Wolken sind folgende Annahmen (sieche z. B. Doms und Herbert,
1985):

 Das in einer Wolke enthaltene Kondensat g kann in zwei Anteile unter-
teilt werden, namlich in einen Wolkenwasser- und einen Regenwasser-
bereich. D. h. g, = g.+q,, wobei q. den spezifischen Wolkenwasser
und g, den sperzifischen Regenwassergehalt bezeichnet.

»  Wasserdampfkondensation fUhrt ausschlieBlich zur Massednderung
der Wolkentropfen. Das Kondensationswachstum von Regentropfen
wird vernachldassigt,

¢ Kondensation und Verdunstung von Wolkenwasser kdnnen unter der
Annahme eines chemischen Gleichgewichts berechnet werden. In
der Wolke existieren keine Uberséttigungen.

» Sowohl Wolken- als auch Regentropfen unterliegen einem Verdun-
stungsprozeB, sofern die Luft untersattigt ist. Zur Beschreibbung der Ver-
dunstung von Regenwasser muB kein chemisches Gleichgewicht
vorausgesetzt werden.

* Die Sedimentationsgeschwindigkeit der Wolkentropfen wird vernach-
I&ssigt. Regenwasser fallt beschleunigungsfrel relativ zur Luft und kann
die Wolke als Niederschlag verlassen.
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e Das Spekitrum der Regentropfen mit dem Durchmesser D, IGBt sich
durch die Marshall-Palmer-Exponentialverteilung beschreiben:

f(D,) = Ny-exp(-A-D,) .
- pw - Ny

Hierbel gilt: Ng=const=107 m™ und A = [ .

), wobei p,, die
Dichte von Wasser darstellt.

¢ Die Umwandlung von Wolkenwasser in Regenwasser erfolgt durch
den KoagulationsprozeB, der bei Kessler in zwei Teilprozesse aufgeteilt
wird:

1. Die sogenannte Autokonversion beschreibt die primdare Bildung von
Regenwasser durch Koagulation von Wolkentropfen untereinander.

2. Die sogenannte Akkreszenz beschreibt den weiteren Zuwachs an
Regenwasser durch Koagulation von Regentropfen mit Wolkentrop-
fen.

AuBerdem werden beim Kessler-Modell folgende Prozesse berUcksich-
tigh:

*  Kondensation (Verdunstung) von Wasserdampf (Wolkenwasser) zu
Wolkenwasser (Wasserdampf)

* Sedimentation von Regenwasser

* Verdunstung von fallendem Regenwasser zu Wasserdampf im unter-
sattigten Bereich auBerhalb der Wolken.

Zur Beschreibung des Niederschlagsprozesses mussen bei der Kessler Pa-
rameterisierung zusatzlich zu der prognostischen Gleichung fur den Ge-
samitwassergehalt g noch eine Bilanzgleichung fir den spezifischen
Regenwassergehalt g, geldst werden:

3. . _ . aw,, (3, 9, 0, 97,
E(q’) +a_xj(uj q,) = _a_qu T+ (E )AUTO +[§ )AKK +(§ )EVA * (E )SED , (68)
wobei Wy, den subskaligen turbulenten Regenwasserflu@ darstelit, der
anlog zu den turbulenten Fllssen anderer skalarer GréBen mit einem Gra-
dientansatz parameterisiert wird. Der spezifische Regenwassergehalt
kann weiterhin durch Autokonversion (Term 2), Akkreszenz (Term 3), Ver-
dunstung (Term 4) und Sedimentation (Term 5) von Regenwasser veran-
dert werden. Dabei wirkt die Verdunstung von Regenwasser im
untersattigten Bereich unterhallb der Wolke als Senke fur den spezifischen
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Regenwassergehalt, wéhrend die Autokonversion und die Akkreszenz von
Wolkenwasser zu Regenwasser einen positiven Beitrag zum spezifischen
Regenwassergehalt liefern.

Zur Beschreibung der Umwandiungsraten in Gleichung (68) verwendet
Kessler zum Teil sehr grobe Parameterisierungen, die er auf der Grundlage
von damals noch sehr spdrlichen Beobachtungsdaten zur Niederschlags-
bildung ableitete, Dadurch nahm er zwar wissentlich erhebliche Vereinfa-
chungen in Kauf, doch konnte er letztendlich ein praktikables Verfahren
entwickeln, das zumindest qualitativ die Wechselwirkung von mikrodyna-
mischen und fluiddynamischen Prozessen in Wolkenmodellen beschreibt.
Zur Parameterisierung der Autokonversionsrate, also der Entstfenung von
Regentropfen durch Koagulation von Wolkentropfen untereinander, ver-
wendet Kessler einen einfachen empirischen Ansatz

(%) =k @e—deurir) 9> dekrir | (69)
0t JAUTO 0 : sonst

bei dem die Autokonversionsrate nur von Null verschieden ist, wenn ein
Schwellwert fur den Wolkenwassergehalt Uberschritten wird. In Gleichung
(69) sind die Zeitkonstante k und der Schwellwert g i Konstante GroBen,
fur die bei der Verwendung des Kesslerschemas im Grobstruktursimulati-
onsmodell die Werte k=10 5™ und g 4;#=0.5 -10° kg kg™! verwendet wer-
den.

Die Akkreszenz beschreibt, wie sich der Regenwassergehalt durch
Koaleszenz von Regentropfen mit Wolkentropfen verandert. Die Akkres-
zenzrate IGBt sich bei BerlUcksichtigung einiger Vereinfachungen mit dem
sogenannten kontinuierlichen Modell fur das Tropfenwachstum durch
Koaleszenz analytisch berechnen. Bei diesem Modell stellt man sich vor,
daB ein groBer Tropfen mit Radius R durch ein Luftvolumen mit dem FlUs-
sigwassergehalt g, falit und dabei alle kleineren Tropfen mit Radien r < R
aufsammelt, die sich in seinem Fallweg aufhalten. Das mit den kleineren
Tropfchen verbundene Flussigwasser wird in dem betrachteten Volumen
als gleichférmig und kontinuierlich verteilt angesehen. Fallen mehrere
Tropfen gleicher GréBe durch dieses Volumen, wdachst jeder Tropfen mit
der gleichen kontinuierlichen Rate. Diese Zuwachsrate ist im allgemeinen
eine Funktfion der Radien der Wolken- und der Regentropfen, ihrer Fallge-
schwindigkeiten vi(R) bzw. v() sowie der sogenannten Kollektionseffizi-
enz, der Wahrscheinlichkeit, daB ein fallender Regentropfen ein
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Wolkentrépfchen aufsammelt, Wenn fur das Regentropfenspektrum die
Marshall-Palmer-Verteilung benutzt wird und zusdtzlich die Annahmen
getroffen werden, daB r « R ist, daB die Fallgeschwindigkeit der vy(r) Wol-
kentrépfchen gegenuber vi(R) vernachldssigbar ist und daB die Kollekti-
onseffizienz bei diesem speziellen KoagulationsprozeB gleich Eins gesetzt
werden darf, kann man die Akkreszenzrate in Abhdngigkeit vom Wolken-
und Regenwassergehalt schreiben als;

0g, _
(jt' )AKK = Cagk " 9c (Poo %)7/8: (70)

wobei cak einen konstanten Vorfaktor darstellt, der in mks-Einheiten den
numerischen Wert 2.216 hat.

Zur Parameterisierung der Verdunstung von Regentropfen in untersattig-
fen Gebieten unterhalb einer Wolke wird beim Kessler-Schema folgende
Beziehung fur die Verdunstungsrate (mks-Einheiten) benutzt:

37,

_ a2 (13720
(E )EVA = 4.85-10 - (pgo - G,)

(-9 - 71)

Zur Ableitung von Gleichung (71) wird wiederum von einer Marshall-Pal-
mer-Verteilung im Regentropfenbereich sowie von einer empirischen
Beziehung, die die Massenwachstumsgeschwindigkeit eines individuellen
Tropfens realistisch beschreibt, ausgegangen.

Da beim Kessler-Schema angenommen wird, daB Wolkenwasser eine
vernachldssigbare Sedimentationsgeschwindigkeit besitzt, besteht Nie-
derschlag ausschlieBlich aus dem Ausfall von Regenwasser. Die Anderung
des spezifischen Regenwassergehalts infolge der Sedimentation von
Regentropfen kann daher durch die Divergenz des Regenwassersedi-
mentationsflusses

0, 9 _
(E )SED - E_Z{VTqr'qr) (72)

ausgedruckt werden. FUr ein Tropfenspekirum, das der Marshall-Palmer-
Verteilung folgt, 188t sich die massengewichtete Sedimentationsge-
schwindigkeit vrq, im Kessler-Schema in mks-Einheiten wie folgt angeben:

Vi = 21584 (p, - No) - g,”", (73)
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Die Kondensation von Wasserdampf zu Wolkenwasser bzw. die Verdun-
stung von Wolkenwasser wird im Kessler-Schema dhnlich wie beim
Schema ohne explizite Mikrophysik implizit bei der diagnostischen Berech-
nung des Wolkenwassergehalts berucksichtigt. Dabei wird angenommen,
daB in der Wolke stets Sattigungsgleichgewicht zwischen Wolkentropfen
und Umgebung besteht. Uber- bzw. unterschreitet der Wassserdampfge-
halt aufgrund adiabatischer und/oder diabatischer Abkuhlung bzw.
Erwdrmung die aktuelle Sattigungsfeuchte, so werden Wasserdampfge-
halt und die Temperatur so gedndert, daB wieder Saftigung herrscht
(“saturation adjustment”). Die Bestimmung des Wolkenwassergehalts g,
bei Kenntnis von g, §, und g, erfolgt im Rahmen dieser Arbeit nach einem
von Sommeria und Deardorff (1977) entwickelten diagnostischen Verfah-
ren. Demnach kann der Wolkenwassergehalt g, Uber die Beziehung

q-4,T)-3,
QC =9 (1+(Lv/cp)'a’)

0 g -q,(T)-,<0

: q_qs(Tl)_quO (74)

ermittelt werden. Gleichung (74) gilt unter der Annahme, daB keine sulb-
skalige Kondensation auftritt. Weiterhin muB beachtet werden, daB das
diagnostische Verfahren implizit auch die Nukleation von Tropfen enthdlt.
Dabei wird angenommen, daB in der Atmosphdére immer genugend Kon-
densationskerne fUr die Aktivierung zur VerfGgung stehen, so daB keine
Ubersdttigungen in der Wolke auftreten.

SchlieBlich mussen noch in den prognostischen Gleichungen fur potenti-
elle Flussigwassertemperatur 8, (Gleichung (24)) und fur den Gesamtwas-
sergehalt g (Gleichung (25)) die Quellterme sperzifiziert werden, da die
Sedimentation von Regenwasser einen Beitrag zur zeitlichen Tendenz die-
ser GroBen leistet. Diese Terme kdnnen wie folgt formuliert werden:

B | _ 93, . _

(mq)pREc B (5 )SED T a_z(qur ) €
aél _ Lv @ a -
(ﬁ )PREC T, (T) (giq)PREC ’ v

40



2.4.4 Das Lipkes-Schema

Das Parameterisierungsmodell von LUpkes et al. (1989) bzw. Lupkes
(1991) ist ein Beispiel fur ein verfeinertes Schema. Dieses Modell hat
gegenuber der Kessler-Parameterisierung den Vorteil, daB die Modellglei-
chungen von der stochastischen Koagulationsgleichung ausgehend
abgeleitet worden sind. Dadurch kann der EntwicklungsprozeB des
Regentropfenspektrums und des Regenwassergehalts qualitativ besser
erfaBt und der stochastische Charakter der Koagulationsprozesse besser
beschrieben werden. Darliber hinaus werden beim LUpkes-Schema
neben dem Gesamtwassergehalt g und dem spezifischen Regenwasser-
gehalt a, noch die spezifische Anzahldichte n, der Regentropfen als pro-
gnostische Variable verwendet. Da drei Momente des Tropfenspektrums
berechnet werden, der Wolkenwasser- und der Regenwassergehalt sowie
die Anzahldichte der Regentropfen, wird dieses Modell auch als 3-Varia-
blenmodell bezeichnet. Neben dem 3-Variablenmodell wurde von LUp-
kes et al. (1989) auch ein 6-Variablenmodell entwickelt, bei dem der
Wolkentropfenbereich nochmals in zwei Anteile unterteilt wird, um den far
die Autokonversion wichtigen Tropfenbereich zwischen 20 und 40 pm
genauer erfassen zu kbnnen. Da im 6-Variablenmodell die Tropfenanzahl-
dichte eine prognostische Variable ist, kann allerdings das Verfahren der
Sattigungsadjustierung zur Beschreibung des Nukleations- und Kondensa-
fionsprozesses nicht verwendet werden. Zur Beschreibung der Nukleation
und des Kondendationswachstums von Wolkentropfen muBte daher auf
komplexere Parameterisierungen zurickgegriffen werden. Da die Paro-
meterisierung dieser Effekte bisher nur ansatzweise gelungen ist und
wegen der Fulle der damit verbundenen Probleme wurde auf eine Imple-
mentierung des LUpkes’'schen 6-Variablenmodells im Grobstruktursimulati-
onsmodell verzichtet und nur die vereinfachte Version verwendet.

Die im LUpkes'schen 3-Variablenmodell verwendeten Parameterisie-
rungsansatze sollen im folgenden kurz beschrieben werden. Wie bereits
erwahnt, wird im LUpkes‘schen 3-Variablenmodell neben dem Gesamt-
wassergehalt g (Gleichung (25)) und dem sperzifischen Regenwasserge-
halt g, (Gleichung (68)) noch die spezifische Anzahldichte n, der
Regentropfen als prognostische Variable mitgeflinrt, Die Gleichung fUr n,
lautet:

ow . [on on on on
LR WY g W
! Y J axj v Jauro Y JsELr Y Jeva v Jsep
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wobei W),,; den subskaligen turbulenten FluB der Regentropfenanzahlkon-
zentration darstellt, der anlog zu den furbulenten Flissen anderer skalarer
GréBen mit einem Gradientansatz parameterisiert wird. Die Regentrop-
fenanzahlkonzentration kann darber hinaus durch Autokonversion (Term
2). Selbsteinfang' (Term 3), Verdunstung (Term 4) und Sedimentation
(Term 5) von Regentropfen verdndert werden. Dabei wirken die Verdun-
stung und der Selbsteinfang von Regentropfen als Senke fur die spezifi-
sche Regentropfenanzahl, wéhrend die Autokonversion eine Quelle fur
die Regentropfenanzahldichte darstellt.

Beheng und Doms (1986) verglichen die Ergebnisse des Kessler-Modells
mit denen, die durch zeitliche Integration der stochastischen Koagulati-
onsgleichung und simultaner Auswertung der Integralraten erzielt wurden.
Dabei stellten sie fest, daB gegentber der detailierten Methode im Kes-
sler-Modell die Autokonversionsrate Uberschdfzt wird und der Akkreszenz-
prozeB zu frih einsetzt. Dadurch erfolgt die Regenwasserbildung im
Kessler-Schema wesentlich rascher als bei Verwendung der detaillierten
Methode. Darlber hinaus konnte gezeigt werden, daB eine Verbesserung
der Beschreibung der Massenautokonversionsrate dadurch erzielt werden
kann, daB man in der Kessler'schen Formulierung der Autokonversionsrate
(Gleichung (69)) den Schwellwert q¢ i+ VernachlGssigt und die Zeitkon-
stante kum ein bis zwei GréBenordnungen reduziert. FUr die Massenauto-
konversionsrate wird im LUpkes-Schema folgender Ansatz verwendet:

0g "
- =k -q.. 7
(at )AUTO k-3 (78)

Allerdings ist es nicht mdglich, eine fur ein beliebiges Anfangswolken-
tropfenspekirum universell gliltige Konstante fur k™ vorzugeben. Der Wert
von k™ ist namlich nicht nur vom Radienbereich, Gber den sich das Wol-
kentropfenspekirum erstreckt, sondern auch vom mittleren Wolkentrop-
fendurchmesser abhéngig. Llpkes hat fur zwei Anfangstropfenspektren,
die fur marine Wolken charakteristisch sind, berechnet, welche Werte die
Zeitkonstante k" annehmen miiRte, damit eine gute Ubereinstimmung mit
der detaillierten Methode erzielt werden kann. Fur ein Tropfenspektrum, in
dem die Wolkentropfen sich gamma-verteilt Uber einen Radienbereich
von etwa 3 - 20 um erstrecken und dessen mittlerer Tropfenradius bei etwa
13 um liegt, nimmt die Zeitkonstante den Wert k'=4.46-10° s™ an. Fur ein

1. Dieser ProzeB beschreibt die Koagulation zweier Regentropfen zu einem gré-
Beren Regentropfen. In der englischsprachigen Literatur wird dieser Vorgang als
Self Collection bezeichnet.
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Tropfenspektrum mit gleichem mittleren Tropfenradius, in dem sich die
Wolkentropfen aber gamma-verteilt Uber einen Radienbereich von etwa
0.2 - 30 um erstrecken, gibt Lipkes den Wert k'=8.71-10° 57! an,

Zur Parameterisierung der Autokonversionsrate fUr die Anzahldichten
wird ein Ansatz von Berry und Reinhardt (1974) verwendet:

N G, 7%
(E )AUTO a Y'(gf )AUTO'

wobei y=3.5 -10° kg™! ist. Dieser Ansatz wird dadurch begriindet, daB alle
durch Autokonversion gebildeten Tropfen ndherungsweise dieselbe Mas-
se 1/y besitzen.

Bei der Entwicklung des 3-Variablenmodelles konnte Lupkes aufzeigen,
daB sich die von Kessler analytisch entwickelte Formulierung der Akkres-
zenzrate (Gleichung (70)) verbessern 1&Bt, wenn man zur Parameterisie-
rung der Regentropfenfallgeschwindigkeiten den Ansatz von Rogers und
Yau (1989) verwendet. Fur die Akkreszenzrate ergibt sich dann:

g, o
(ﬁ )AKK =B Poo4c" s (80)
wobel B=6 m3 s kg

Im Lupkes'schen 3-Variablenmodell wird das Kessler-Schema u.a.
dadurch erweitert, daB nicht nur die Autokonversions- und Akkreszenzpro-
zesse modifiziert werden, sondern zusdtzlich noch der Selbsteinfangspro-
zess im Regentropfenbereich zugelassen wird. Dadurch wird der
stochastische Charakter der Koagulationsprozesse besser berdcksichtigt,
denn der Selbsteinfangsprozess beschreibt Koagulationen zwischen Trop-
fen dhnlicher GréBe, die jedoch im kontinuierlichen Wachstumsmodell,
welches von Kessler zur Parameterisierung der Akkreszenzrate verwendet
wird, nicht erfaBbar sind. Zur Beschreibung dieses Vorgangs wird folgender
Ansatz verwendet:

aﬁr C!g ' p()U ' ﬁkz 3 ’ r.\' 3 (8’)
(E )SELF__ By st B, +§g ’

wobei rg=40 um und 0g=5.03 -10% 571, B, stellt einen Parameter dar, der als
reelle Losung der kubischen Gleichung
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(82)

= A

2 .
(LTH .(i)2+r_3.(L)_ 4
B s \B,) 2 \B,) 8-m-p, 7,

bestimmbar ist.

Beim LUpkes-Schema wird ebenfalls angenommen, daB Wolkentropfen
eine vernachldssigbare Sedimentationsgeschwindigkeit besitzen. Die
Anderung des spezifischen Regenwassergehalts und der Regentropfen-
anzahlkonzentration infolge der Sedimentation von Regentropfen konnen
daher durch die Divergenz des Regenwassersedimentationsflusses zw.
des Regentropfensedimentationsflusses bestimmt werden:

on

(a_‘_]r) -~ .3) (_) - - vy ) (83)
ot JSED dz Tar "r df JSED oz Tnr Tl

wobei fUr die massengewichtete und die anzahlgewichtete Sedimentati-
onsgeschwindigkeit von LUpkes folgende Ausdricke angegeben werden:

4 3 il i
Vo = 8000~(§~n-pw~rs - rs+Ez) S I 8000-(rs+lT2). (84)

Zur Parameterisierung der Verdunstungsraten mussen beim Lupkes-
Schema sowohl die Massendnderung als auch die Anderung der Anzahl-
dichte der Regentropfen berechnet werden. Zur Bestimmung dieser Gro-
Ben wird von einer aus der spekiralen Bilanzgleichung ableitbaren
Beziehung ausgegangen, deren Lésung sich wie folgt angeben 148t

(a—‘_]r) —4.1-G-S-7.-|C '(r +i)+12649-c e Ae s 2] es)
dt JEva TP TB, ' 2 " B B

o 2.4,-G-S: B, ¥,
), = L, (86)
at EVA p“r'.rﬁ

wobei $=(q,/q, -1) die Ubers&ttigung und f, den sogenannten Ventilati-
onsfaktor bezeichnet. Dieser Korrekturfaktor berucksichtigt den mit der
Fallbewegung der Tropfen verbundenen turbulenten Wasserdampftrans-
port zur TropfenoberfiGiche und héngt u. a. Uber die Reynoldszah! von der
mittleren RegentropfengréBe ab. C; und C, sind empirische Konstanten,
deren Werte ebenfalls von der Reynoldszahl abhdngen. G und x sind
Funktionen, die von thermodynamischen Zustandskoordinaten und den
Materialkonstanten der Luft abhdngen. Eine Definition und eine vollstan-
dige Ableitung aller dieser GréBen ist bei Lupkes (1991) zu finden.

Wie im Kessler-Schema werden auch im LUpkes'schen 3-Variablenmo-
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dell die Kondensation bzw. Verdunstung von Wolkenwasser implizit bei der
diagnostischen Berechnung des Wolkenwassergehalts berucksichtigt
(siehe Gleichung (74)). Die in den prognostischen Gleichungen fur die
potentielle Flussigwassertemperatur 8, (Gleichung (24)) und den Gesami-
wassergehalt g (Gleichung (25)) auftretenden Quellterme werden wie in
den Gleichungen (75) - (76) angegeben spetzifiziert.

2.4.5 Schema mit detaillierter Mikrophysik

Wie in den vorhergehenden Abschnitten bereits beschrieben, gehen
viele wolkenphysikalische Modelle bei der Berechnung der Kondensa-
tions- bzw. Verdunstungsrate von Wolkentropfen davon aus, daB Wasser
und Wasserdampf stets im chemischen Gleichgewicht stehen. Die Mas-
senanderung der kondensierten Phase durch Kondensation und Verdun-
stung wird dann mit Hilfe eines diagnostischen Verfahrens berechnet,
wobei das Kondensat reversibel mitgefGhrt wird. Die bei der Phasendnde-
rung freigesetzten bzw. absorbierten Warmemengen und die damit ver-
bundenen RuUckwirkungen auf die Dynamik kénnen mit derartigen
Modellen jedoch nur dann realistisch simuliert werden, wenn die Phasen-
relaxationszeit, d. h. die Einstellzeit ins thermodynamische Gleichgewicht,
klein ist im Verhdltnis zu den Zeitskalen, die die Dynamik des untersuchten
Prozesses bestimmen. Bei Eiswolken kann wegen der niedrigen Tempera-
turen und der niedrigen Eisteilchendichten eine derartige Skalentrennung
nicht vorgenommen werden, so daB zur Beschreibung wolkenphysikali-
scher Prozesse ein Modell mit detaillierter Mikrophysik ins Grobstrukturmo-
dell implementiert wurde.,

Bei dem hier verwendeten Schema, das zur Beschreibung der wolken-
physikalischen Vorgdnge innerhalb von Kondensstreifen konstruiert wurde,
werden die Eisteilchen als kugelférmig! angenommen und dem polydi-
spersen Charakter der Eispartikel wird durch die Berechnung einer eindi-
mensionalen Verteilungsfunktion f(r, %, t) Rechnung getragen. Dabei gibt

1. Die Annahme kugelférmiger Teilchen stellt eine grobe Vereinfachung der tat-
schlichen Gegebenheiten dar. Messungen belegen, daB nur in jungen Kon-
densstreifen (Alter bis zu 2 min) kugelférmige Eispartikel dominieren, wahrend in
gealterten Kondensstreifen neben hexagonalen Kristallen hauptséchlich irregu-
l&r geformte Partikel anzutreffen sind (Gayet et al., 1996; Wendling et al., 1997).
Es ist daher zu vermuten, daB durch die Annahme kugelférmiger Eisteilchen in-
besondere der berechnete Sedimentationstransport Uberschétzt wird. Eine
quantitative Bestimmung des Einflusses der Eispartikelform auf die Kondensstrei-
fenentwicklung muB daher in zukUnftigen Studien noch untersucht werden.
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f(r,2,¢t)-dr die Anzahl von Eispartikeln pro Masseneinheit am Ort 2 und
zum Zeitpunkt t an, deren Radien ins Intervall [r, r + dr] fallen. Die zeifliche
Anderung der massespezifischen  Anzahldichteverteilungsfunktion
f(r, %, t) der extensiven GréBe Gesamteispartikelzahl wird durch folgende
Bilanzgleichung beschrieben (siehe z. B. Berry, 1967):

0.9 o d(r ), 0 d(dr .\ _
5 3 Dol Kn 3L )+ 52vn )+ r)=e (87)

Die numerische Ldsung der spektralen Bilanzgleichung erlaubt dem-
nach an jeder Giftermasche des Modellgebiets die zeitabhdngige
Berechnung des Eisteilchenspektrums als Ergebnis des Transports durch
Advektion (zweiter Term), Diffusion (dritter Term) und Sedimentation (vier-
ter Term) sowie von Depositions- und Sublimafionsvorgdngen (funfter
Term). Unter der Annahme, daB sich die Eispartikel im Erdschwerefeld
beschleunigungsfrei bewegen, wurde die von der GroBe der Teilchen
abhdngige Sedimentationsgeschwindigkeit wr gemdaB eines Vorschlages
von Beard (1976) parameterisiert. In Gleichung (87) beziehen sich die
ersten drei Divergenzausdrlicke der linken Seite (2. - 4. Term) auf den Orfs-
raum und beschreiben den Transport der Eispartikel mit der mittleren Luft-
bewegung und durch die Sedimentationsgeschwindigkeit sowie durch
turbulente Diffusionsprozesse. Der letzte Termm auf der linken Seite
beschreibt die Anderung Spektrums durch das Depositionswachstum von
Eispartikeln und ist ebenfalls ein Divergenzausdruck, der aber bezlglich
der Radienkoordinate rzu bilden ist. Die Geschwindigkeit dr/dt ist die Lag-
range’sche Radiendnderungsrate eines Eispartikels infolge von Depositi-
ons- und Sublimationsvorgéingen. Die rechte Seite der Gleichung (87)
umfaBt im allgemeinen Erzeugungs- und Verlustterme durch StoBwechsel-
wirkungen bei Koagulationsprozessen sowie durch (heterogene) Keimbil-
dung. Im Zusammenhang mit der Beschreibung der Mikrophysik von
Kondensstreifen wird hier davon ausgegangen, daB die Aggregation von
Eispartikeln und Keimbildungsprozesse vernachldssigt werden kénnen (d.
h. Q¢=0). Der Grund fur die erste Annahme besteht darin, daB der Aggre-
gationsprozeB, d. h. die Bildung von groBeren Eispartikeln als Resultat der
Kollision und des Anhaftens oder Verhakens von zwei oder mehr Eiskristal-
len, bei Temperaturen von unterhalb -20 °C von untergeordneter Bedeu-
tung ist, da bei diesen niedrigen Temperaturen zwei Eispartikel nach einer
Kollision nicht aneinander haften bleiben (Hobbs et al.,, 1974). Die zweite
Annahme 188t sich schwieriger begrinden, da es zundchst unwahr-
scheinlich erscheint, daB keine neuen Eisteilchen in einer Ubersattigten
Atmosphdre gebildet werden durfen, insbesondere bei der Anwesenheif

46



von dynamischen Stérungen, wie sie Kondensstreifen darstellen. Aller-
dings muB bedacht werden, daB im Abgasstrahl eines Flugzeugs eine
Vielzahl von Partikeln und partikelbildender Gase ausgestoBen werden,
die als Kondensationskeime dienen und die die Eisphase wdahrend des
Jet-Regimes im Kondensstreifen initiieren. Aus diesem Grunde erscheint
die Annahme gerechtfertigt, daB wdhrend des Dispersionsregimes das
Depositionswachstum und die Sedimentation von Eispartikeln die wesent-
lichen wolkenphysikalischen Prozesse im Kondensstreifen darstellen, wah-
rend die Nukleation innerhalb dieser Entwicklungsphase des
Kondensstreifens von untergeordneter Bedeutung ist.

Das Massenwachstum von Partikeln ist ein Nichtgleichgewichtsprozes,
der sich auf der Basis von diffusiven und gaskinetischen Transportprozes-
sen ableiten 1GBt (Pruppbacher und Klett, 1997). Bei der Berechnung der
Depositionsraten, die die Massendnderungen pro Zeiteinheit der kugelfor-
mig angenommenen Kondensatpartikel als Reaktion auf ein bestehen-
des thermodynamisches Ungleichgewicht zwischen den Teilchen und
ihrer gasférmigen Umgebung beschreiben, werden strahlungsbedingte
Nichtgleichgewichtsprozesse, die die Wachstumsbedingungen der Eisteil-
chen beeinflussen kdnnen (Roach, 1976; Stephens, 1983; Gierens, 1994),
berlcksichtigt. Die mathematische Formulierung der Wachstumsglei-
chung folgt einer Darstellung von Young (1974), wobei Effekte infolge der
zeitichen Anderung der Partikeltemperatur und durch die Koagulation
von Wassertropfen und Eispartikeln vernachldssigt werden. Die Gleichung
fr die Radien&nderungsrate lautet dann:

dr_ 1 (0 (s _1)-AF
g (ee--7) (88)
mit
B =2
R,-T-p. AR,-T
C,=L p+——-C C, = ——o, 89,
1 o P D'-e (T) 2 2 Ly 69

wobei R, die Gaskonstante von Wasserdampf, L; die Sublimationswarme,
p; die Dichte von Eis und e, (T) den Saftigungsdampfdruck von Wasser-
dampf bezogen auf ebene Fldichen reinen Eises darstelit. Die GréB8e A
bezeichnet die Wdarmeleitfahigkeit feuchter Luft und D’ stellt den Diffusi-
onskoeffizienten von Wasserdampf dar, wobei bei der Formulierung bei-
der Koeffizienten gaskinetische Effekte und Ventilationseffekte durch
multiplikative Korrekturfaktoren beracksichtigt werden (Hall und Pruppa-
cher, 1976). Die GrdBe S, ist das Sattigungsverhdltnis und gibt das Verhdlt-
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nis der aktuellen spezifischen Feuchte g, und der Sattigungsfeuchte
as; (T Poe) an, d. h. S, = q,/qs; (I pPgp). Der zweite Term auf der rechten
Seite von Gleichung (88) beschreibt den EinfluB des strahlungsbedingten
Wdrmetransports auf das Partikelwachstum. Dabei stellt AF den langwelli-
gen Nettostrahlungsgewinn an der Partfikeloberfiiche dar, der nach Boftt
et al. (1990) wie folgt berechnet werden kann:

AF =m-r*-Q, (r)- (2-(F" +F)—4B(T)). (90)

abs

In Gleichung (90) bezeichnet B die Planck Funktion und F* und F sind
die aufwdrts und abwdrts gerichteten breitbandigen langwelligen Strah-
lungsfilsse; Qqps(nN stellt den radienabhdngigen Absorptionsfaktor dar,
der der Einfachheit halber identisch gleich Eins angenommen wird.

Den spezifischen Eisgehalt g, erhdlt man durch Integration des Produkts
der Anzahldichtefunktion f(r,%,t) mit der Masse eines Eispartikels
mi(r) = 4n/3-p,;- > Uber das gesamte Partikelspektrum, d. h.

3% 0) = [m(r)- f(r, %,0) dr. ©n
0

Die in den prognostischen Gleichungen flr potentielle Eistemperatur 6;
(Gleichung (24)) und den Gesamtwassergehalt g (Gleichung (25)) auftre-
tenden Quellterme, die den EinfluB der Sedimentation von Eispartfikeln
beschreiben, kbnnen wie folgt formuliert werden:

0 - 9 -
(_q)PREC - Tz E‘)‘WT(r) ~my(r)- f(r,%,t) dr (92)

ot
20; _ Ly 0N (0.
(ﬁ ]PREC T, (T) (mq)PREC. &9

2.5 Prinzipielles L6sungsverfahren

2.5.1 Diskretisierung und Lésungsalgorithmen

Die in den vorigen Abschnitten zur Berechnung eines Stromungsfeldes
dargestellten hydro- und thermodynamischen sowie wolkenphysikali-
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schen Grundgleichungen sind partielle Differentialgleichungen zweiter
Ordnung, sie enthalten also partielle Differentialoperatoren, in denen die
Anderungen der ZustandsgroBen kontinuierlich in den ré&umlichen Rich-
tfungen und in der Zeit ausgedrlickt werden. Im Gegensatz dazu beruht
die n&herungsweise numerische Losung eines solchen Systems von Diffe-
rentfialgleichungen auf einer diskreten Beschreibung, bei der die
ZustandsgréBen nur in einigen diskreten Punkten il Raum zu bestimmten
Zeitpunkten definiert sind. Uber das Verhalten der Funktionswerte zwi-
schen den diskreten Punkten werden einfache Annahmen getroffen. Die
UberfUhrung der kontinuierlichen in die diskrete Beschreibung bezeichnet
man als Diskretisierung. Unter den numerischen Methoden zur Losung par-
tieller Differentialgleichungssysteme sind finite Differenzen-Verfahren
immer noch unubertroffen einfach und universell anwendbar, und vor
allem bei den nichtlinearen Problemen der Strdmungsmechanik hat diese
Methode immer noch ihren festen Stellenwert (Roache, 1972, Mesinger
und Arakawa, 1976; Ferziger und Peric, 1997). Zur Lésung der Grundglei-
chungen des Grobstrukturmodells wird im Rahmen dieser Arbeit ebenfalls
die finite Differenzen-Methode verwendetf, wobei im wesentlichen auf
Standardalgorithmen der numerischen Stromungsmechanik zuruckgegrif-
fen wird. Diese werden im folgenden kurz beschrieben.

Bei der Methode der finiten Differenzen werden alle Differentialquotien-
ten eines Problems durch Differenzenquotienten ersetzt und damit die zu
Idsenden Differentialgleichungen durch Differenzengleichungen angend-
hert. Die Unbekannten sind dabei die Funktionswerte der Lésung an end-
lich vielen, diskreten Stellen im Definitionsgebiet der ZustandsgréBen. Die
Diskretisierung der Gleichungen (18) - (19). (24) - (25) flr die gefilterten
hydro- und thermodynamischen GrdBen sowie (29) fur die subskalige fur-
bulente kinetische Energie und der Gleichungen (68). (77) bzw. (87) fur
die wolkenphysikalischen ZustandsgréBen erfolgt auf einem in alle Raum-
richtungen &quidistanten versetzten Rechengitter. Die Maschenweiten in
den verschiedenen Raumrichtungen werden mit Ax; oder auch mit Ax, Ay
und Az benannt. Die skalaren GréBen i, g, 8, €. e, G;. nyund f werden
an den Maschenmittelpunkten, d. h. in den Zentren der Giftervolumen-
elemente berechnet. Die vektoriellen GrdBen u, v, w sind dazu versetzt
angeordnet, und zwar jeweils in Vektorrichtung um eine halbe Maschen-
weite versetzt, Ihre Position liegt somit im Mittelpunkt der GrenzfiGche zwi-
schen zwei Gittermaschen. Die versetzte Anordnung der ZustandsgroBen
wurde gewdhlt, da diese die Genauigkeit der Differenzenapproximatio-
nen erheblich erhdht (Mesinger und Arakawa, 1976). Bei der zeitlichen
Diskretisierung werden verschiedene Zeiten 7 mit der Zeitschrittweite
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At =111 -+ " ynterschieden. Sind die ZustandsgréBen zum Zeitpunkt n
bekannt, so kbnnen diese durch die Spezifikation der rdumlichen und zeit-
lichen Diskretisierung im Laufe des Integrationsschrittes far n+1 berechnet
werden. Bei gegebener Gesamtintegrationszeit bestimmt das Zeifinkre-
ment At Uber die Zahl der notwendigen Zeitschitte. Es gilt also, die
Rechenzeit durch geeignete Wahl von At so klein wie mdglich zu halten.
Die kritische Obergrenze fUr das numerisch stabile Zeitinkrement Aty ist
abhdngig von den gréoBten auftretenden Signalgeschwindigkeiten und
dem Gitterabstand. Der bezlglich advektiver und diffusiver Transporte kri-
tische Zeitschritt wird fUr das Leap-frog-Verfahren von Schumann (1975)
mit

lu;l max i 1 -1
Ayie = | Azt 4un | (94)

2

max max

angegeben, wobei |¢|™ und K, " far den maximalen Betrag der
Geschwindigkeitskomponente bzw. das Maximum des subskaligen turbu-
lenten Diffusionskoeffizienten im Integrationsgebiet stehen. Demnach
unterliegt Aty zusammen mit dem Strémungsfeld wdhrend einer Simula-
fion einer Entwicklung, so daB im Prinzip das kritische Inkrement nach
jedem Zeitschritt neu berechnet und der aktuelle Zeitschritt dementspre-
chend angepaBt werden kénnte. Auf eine dynamische Festlegung des
Zeitschrittes wird hier jedoch verzichtet. Statt dessen wird mit Hilfe plausi-
bler Annahmen Uber die wdhrend einer Simulation auftretenden Maxima
von |u|™ und K, ;" At gemdéB Gleichung (94) abgeschatzt. Der
Zeitschritt wird dann zu Beginn einer Rechnung mittels eines Sicherheits-
faktors von *0.5” zu At=0.5- Aty festgelegt. FUr die in dieser Arbeit vorge-
stellten Simulationsrechnungen ergeben sich damit Zeitschrittinkremente
im Bereich von 1.5 s<Ar<3s.

Die Hauptschwierigkeit bei der numerischen Losung der impulsgleichung
in der Form der Gleichung (19) ist die ErfUllung der Kontinuitatsgleichung
(18) bei jedem Zeitschritt. Der Loésungsalgorithmus zur Geschwingikeitsoe-
rechnung besteht daher hier aus einem zweistufigen Prediktor-Korrektor-
Verfahren. Zundchst werden im Prediktor-Schritt vorldufige Geschwindig-
keiten gemdaB

i = u At (1.5 .b"-05-b""" —pi : Si{ﬁ"}) (95)
00

berechnet. Die endgultige Berechnung des Geschwindigkeitsfeldes
erfolgt anschlieBend im Korrektor-Schritt entsprechend
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"= A 5 {ARy, (96)
Poo

wobei die Druckdnderung Ar durch
An = &R (97)

gegeben ist. In den Gleichungen (95) - (96) steht §; fr die Differenzenap-
proximation des Gradientoperators. b; stellt die Differenzenapproximation
der Beschleunigungen aufgrund advektiver und diffusiver Impulsfitisse
sowie aufgrund von Coriolis- und Auftriebskraften dar, deren zeitliche Inte-
gration mit dem Adams-Bashforth Schema redlisiert wird. Die zeitliche
Integration der anderen Terme erfolgt mit einem Euler-Schritt.! Die Diffe-
renzenapproximation der nichtlinearen Advektionsterme erfolgt mit
einem von Williams (1969) bzw. Piacsek und Wiliams (1970) entwickelten
Verfahren, das eine Genauigkeit zweiter Ordnung im Roaum aufweist und
Intfegrale linearer und quadratischer GréBen erhdlt. Ansonsten werden
rdumliche Ableitungen durch zentrale Differenzenquotienten approxi-
miert. Sofern rGumliche Interpolationen erforderlich sind, wird ein lineares
Verfahren benutzt. Das vorldufige Geschwindigkeitsfeld ﬁi’”l erfallt nicht
die Kontinuitatsgleichung (18). Damit uf"” die Bedingung der Divergenz-
freiheit erfdllt, muB vor der Lésung der Gleichung (96) die rumliche Ver-
feilung der Druckdifferenz An berechnet werden. Die Bestimmungs-
gleichung far Ar erhdlt man durch Anwendung des finiten Divergenzope-
rators § auf Gleichung (96). Da 8i{ui"+l} = 0 sein soll, ergibt sich eine
Poisson-Gleichung fur das Druckinkrement:

5i,iz{ATc} = pA_O;)'si{’}in+l}; (98)

wobei §; iz die Differenzenapproximation des Laplace-Operatfors dar-
stellt, der mit einem zweiter Ordnung genauen Verfahren gendhert wird.
Die L&sung der elliptischen Poisson-Gleichung erfolgt nach Vorgabe der
Randbedingungen (siehe Abschnitt 2.5.2) mittels eines direkten Verfah-
rens, wobei fur die horizontalen Richtungen ein FFFAlgorithmus (Fast Fou-
rier Transform) benutzt wird (siehe z. B. Wilhelmson und Erickson, 1977) und
in der vertikalen Richtung ein analytisches Inversionsverfahren (Kao und
Auer, 1990) angewendet wird.

1. Eine Beschreibung der unterschiedlichen Zeitintegrationsschemata und ihrer
Eigenschaften ist z. B. in Young (1968) zu finden.
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Die Prognose der skalaren ZustandsgroBen erfolgt ebenfalls nicht in
einem Schritt, sondern spaltet sich in eine Advektions- und in eine Rest-
gleichung (Diffusions- und Quell-/Senkenterme) auf, die separat gelost
werden. Die VerknUpfung der beiden getrennten Prognosegieichungen
erfolgt Uber ein sogenanntes Operatorsplitting. Die Struktur des Verfanrens
sei anhand der Bilanzgleichung

v _
= = 3{y} (99)

fUr eine beliebige skalare GréBe y erl@utert. Obwohl 3 einen nichilinea-
ren Differentialoperator darstellt, IGBt er sich als lineare Summe von zwei
Anteilen ausdricken, die additiv auf y wirken, d. h.

S{\I’} = Sadv{w}'l-sRest{“lf}’ (’00)

wobei 3, {w} den Advektionsoperator bezeichnet und in Sz, {w}die
Diffusions- und Quell-/Senkenterme zusammengefaBt sind. Weiterhin wird
vorausgesetzt, daB fUr beide Operatoren ein rdumliches und zeitliches Dis-
kretisierungsverfahren existiert, welches erlaubt, die Variable y zum Zeit-
punkt n+1 bei Kenntnis dieser GroBe zum Zeitpunkt n zu prognostizieren,
wenn nur einer der beiden Differentialoperatoren alleine auf der rechten
Seite stinde. Diese Prognoseschritte kdnnen mit Hilfe der Differenzenope-
ratoren Upag, Und Upggt SYmbolisch wie folgt

n+1l

v v+ U, 10"} (101)

n+l1

'} v+ Ug, AW} (102)

dargestellt werden. Eine Form des Operator-Splittings, um die Infegration
von n nach n+1 durchzufUhren, besteht darin, folgende Sequenz von
Aktualisierungen zu durchlaufen:

n+1/2 — Wn+UAdv{\|fn} (’03)

wn+1 - \Iln+]/2+URest{\|fn+1/2}- (’04)

Es wird also so verfahren, daB zundichst der Skalartransport mit dem mitt-
leren Wind bestimmt wird. Das gewonnene Ergebnis ist ein Zwischenzu-
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stand des Skalarfeldes, der dann als EingangsgréBe fur die Durchfdhrung
der Integration der von der Advekfionsgleichung separierten Restglei-
chung fungiert. Um eine systematische Ansammliung von Abbruchfehlern
zu vermeiden, wird im ndchsten Zeitschritt die Reihenfolge der Operato-
ren vertauscht, so daB nach zwei Zeitschritten wieder die gleiche Permu-
tation benutzt wird.

Die raum-zeitliche Diskretisierung des Advektionsoperators erfolgt mit
einem konservativen und monotonen Verfahren (modifiziertes Bott-Ver-
fahren). Bei diesem Advektionsalgorithmus handelt es sich um ein
Euler'sches finites Differenzenverfahren, welches die numerische Losung
einer in FluBform formulierten Kontinuitéatsgleichung fUr eine zu fransportie-
rende GroéBe ermdglicht. Der Ansatz besteht darin, den fidchenerhalte-
nen Advektfionsalgorithmus in FluBform von Bott (1989a, b). der die
Transportfiisse mit Hilfe einer Polynomialreihenentwicklung ermittelt, mit
einem Schema zu kombinieren, bei dem die Flusse mittels einer Exponen-
tialreihenentwickiung bestimmt werden. Die Verwendung des Bott- bzw.
des Exponential-Schemas an einer beliebigen Stelle des Loésungsgebiets
wird mit Hilfe eines Schallters konftrolliert bzw. gesteuert, der - im wesentli-
chen in Abhdngigkeit von der lokalen Krimmung des Feldes der zu frans-
portierenden GréBe - automatisch von einem zum anderen Schema
umschaltet. Auf diese Weise kommt das Exponential-Schema nur in den-
jenigen Gebieten zum Einsafz, in denen sehr steile Gradienten auftreten,
wdhrend das Bott-Schema in Regionen des Losungsgebiets verwendet
wird, in denen die zu transportierende GréBe sich relativ glatt verhalt. Da
die im Exponential-Schema verwendeten Interpolationsfunkfionen von
ihrer Konstruktion her monoton sind, erflllit auch das kombinierte Schema
das Monotonieprinzip, so daB zur Vermeidung numerisch bedingter Oszil-
lationen in der Losungsfunktion auf die Anwendung der sonst Ublichen
FluBbegrenzer verzichtet werden kann. Mit der selbstadjustierenden hybri-
den Technik steht zur L&sung von Advektionsproblemen somit eine einfa-
che und effiziente Methode zur Verfugung, die sowohl eine geringe
numerische Diffusion aufweist als auch ein unphysikalisches Uber- bzw,
Unterschwingen der Lésungsfunktion verhindert. Eine ausfihrliche Darstel-
lung dieses Verfahrens und eine Demonstration des Leistungsvermogens
dieses Algorithmus’ ist in Chlond (1994) zu finden. Die diskrete Darstellung
der Diffusions- und Quell-/Senkenterme (d. h. die Realisierung von Upegp
erfolgt mit Differenzenapproximationen, die rdumlich von zweiter Ord-
nung genau sind. Zur rumlichen Interpolation wird ein lineares Verfahren
benutzt. Die zeitliche Integration wird mit dem Euler-Verfahren vorgenom-
men.
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Die numerische Losung der spektralen Bilanzgleichung fur die Anzahl-
dichte der Eispartikel (87) erfolgt auf dhnliche Weise wie die fur die ande-
ren skalaren GréBen. Allerdings muB, wie im folgenden dargelegt wird, ein
besonderes Augenmerk auf die Behandlung des Diffusionswachstums der
Eispartikel gelegt werden. Wie bereits in Abschnitt 2.4.5 beschrieben, wird
dem polydispersen Charakter der Eispartikel durch die Berechnung einer
eindimensionalen Verteilungsfunktion f(r,%,¢t) Rechnung getragen,
wobei der Radius der Eispartikel die unabhdngige innere Koordinate dar-
stellt. Zur numerischen Behandlung dieser Gleichung wird die Verteilungs-
funktion in diskrete Klassen unterteilt, Um den Rechenaufwand in
vertretbaren Grenzen zu halten, wird der GréBenbereich der Radienkoor-
dinate auf 1 um - 64 um beschrdnkt, wobei eine dquidistante logarithmi-
sche Einteilung in 12 Klassen gewdhlt wird. Wie man am letzten Term auf
der linken Seite von Gleichung (87) erkennt, wird das Depositionswachs-
tum der Eispartikel durch einen Divergenzausdruck beschrietben, der aber
bez(lglich der Radienkoordinate r zu bilden ist. Die numerische Behand-
lung dieses Terms erfolgt daher ebenfalls durch Anwendung einer eindi-
mensionalen Version des modifizierten Bott'schen  Advektions-
algorithmusses. Allerdings héngt die Lagrange’sche Radiendnderungs-
rate eines Eispartikels (d. h. seine Wachstumsgeschwindigkeit) von der
Ubersattigung ab und ist daher eine stark zeitabhéngige Funktion. Arna-
son und Brown (1971) konnten zeigen, daB infolge dieser Zeitabhdngigkeit
die Anwendung eines expliziten Zeitinfegrationsschemas zur Lésung von
Gleichung (88) extrem kleine Zeitschritte erfordern wlrde, um die numeri-
sche Stabilité&t des Verfahrens zu garantieren. Um gréBere Zeitschritte reali-
sieren zu kdénnen, wurde die Radienwachstumsgleichung mit einer
impliziten Methode integriert, die derjenigen &hnelt, die Hall (1980) und
Bott et al. (1990) bei ihren Rechnungen verwendeten. Bei diesem Verfah-
ren wird zum Zeitpunkt n das Depositionswachstum der Partikel zundchst
mit einem konstanten Wert flr das Sattigungsverhdltnis S, = (S + o5 1)/2
berechnet, wobei S, der aktuelle Wert der Ubersattigung zum Zeitpunkt n
ist und S, eine erste Schatzung flr das Séttigungsverhditnis zum Zeit-
punkt n+1 darstellt (z. B. ;57! = 7). Mit dem Newton Verfahren I8t sich
dann der endgultige Wert des Sattigungsverhdltnisses mS,”“i’rerc:’riv ermit-
ten. Dabei wird die Ilteration dann abgebrochen, wenn
| S "+1—(m_1)S,”+1| <107 erreicht ist.

m-r

2.5.2 Losungsgebiet, Rand- und Anfangsbedingungen

Das dreidimensionale Modellgebiet erstreckt sich Uber ein Volumen der
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GroBe Ly -L, -L,, wobeiin den verschiedenen Raumrichtungen ny ., ny bzw.
n, &quidistante Gitterintervalle zur Diskretisierung verwendet werden (d. h.
Ax = Ly/ny, Ay = Ly/ny, Az = L,/n,). Die GroBe des Integrationsgebiets und
die Anzahl der Gitterpunkte wird durch die Natur des zu simulierenden
Vorgangs bestimmt, Diese Angaben sind in den jeweiligen Ergebniskapi-
teln (Kapitel 3 - 5) zu finden.

Das System der Grundgleichungen (18) - (19), (24) - (25) und (29), sowie
(68) und (77) bzw. (87) stelit mathematisch betrachtet ein kombiniertes
Anfangs- und Randwertproblem dar. Bei vorgegebenem Anfangszustand
wird die zeitliche Entwicklung der Variablenfelder also in erster Linie von
den Randwerten beeinfluBt, so daB die korrekte Formulierung der Rand-
bedingungen sehr bedeutsam ist. Weiterhin muB bedacht werden, daB
ein Grobstruktursimulationsmodell nur einen Ausschnitt der Atmosphdre
darstellt, so daB kUnstliche Ein- und Ausstromrénder eingefuhrt werden
muUssen. Das Problem mit den kUnstlichen Réndern besteht darin, Formu-
lierungen fUr die Randbedingen zu finden, die sicherstellen, daB die Stro-
mung im Ldsungsgebiet durch die Existenz der kUnstlichen Rander
moglichst wenig beeintréchtigt bzw. verzerrt wird. Im Folgenden werden
die flr die verschiedenen Rénder benutzten Randbedingungen kurz be-
sprochen.

Die Seitenrénder in x und y-Richtung werden ausschlieBlich als *periodi-
sche Rander” behandelt. Dies ist die einfachste denkbare durchldssige 1a-
terale Randbedingung, die eine regelmdBig wiederkehrende Forfsetzung
des Strébmungsgebiets in beiden horizontalen Richtungen bewirkt.

Da in der Grenzschichtversion des Grobstruktursimulationsmodells der
Unterrand der einzige physikalische Rand ist, sind die Randbedingungen
hier im Prinzip relativ einfach zu formulieren.! Am Unterrand wird eine strd-
mungsundurchldssige Wand angenommen, an der die Haffbedingung
gelten soll. Oberfldchentemperatur und Feuchte am Unferrand werden
als Funktionen von Ort und Zeit vorgeschrieben. Von diesen Bedingungen

1. Bei der Simulation von Kondensstreifen wird ein ins Flugniveau angehobenes
Modellgebiet verwendet. Daher stellt bei diesen Rechnungen der untere Rand
(genau wie der obere und die lateralen R&nder) ebenfalls einen kinstlichen
Ein-/Ausstrémrand dar. In der LES-Version zur Berechnung von Eiswolken werden
am oberen und unteren Rand fir alle Variablen mit Ausnahme von w, g und §;
Neumann’sche Randbedingungen (d. h. verschwindende Vertikalableitungen)
verwendet, Fir die Vertikalgeschwindigkeit gilt w = 0, die Gradienten von qund
6; werden entsprechend ihren Anfangswerten als konstant an beiden Randern
festgesetzt.
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wird (mit Ausnahme von der Bedingung w = 0) allerdings nur in impliziter
Form Gebrauch gemacht. Die Formulierung der Grenzbedingungen am
Unterrand erfolgt im Grolbstruktursimulationsmodell in Form von FluBgré-
Ben, die mit Hilfe der Ahnlichkeitsbeziehungen far die atmosphdrische
Prandtischicht berechnet werden. Diese Beziehungen basieren auf der
Monin-Obuchov-Theorie (sieche z. B. Businger, 1973), die es erlaubt, die
FlGisse von Impuls, Temperatur und Feuchte am Modellunterrand in Relati-
on zu den Differenzen dieser GroBen zwischen Untergrund und den um
eine halbe Masche nach innen versetzten Gitterpunkten im Niveau bei z
=77 = Az/2 zu setzen. Die Bodenfilsse von Impuls, totaler Feuchte und der
potentiellen Fllssigwassertemperatur lassen sich dann unter Verwendung
der SkalierungsgréBen us g+ und 6+ und bei Berlcksichtigung des Sedi-
mentationsflusses wie folgt darstellen:

i:(Az/2
u;(Az/2) » _— (105)

Giz = — — 172
(#,"(Az/2) + 1y (Az/2))

H3 = = Uy q* + (qur. Qr)z=0! (,06)
L, 1o _
W3 = —u*'9*—5-(T).(\;Tqr.qr)z=0. (,07)

Die Schubspannungsgeschwindigkeit u« und die SkalierungsgréBen q-
und 6« lassen sich mit Hilfe der sogenannten integrierten FluB-Profil-Bezie-
hungen wie folgt berechnen (Paulson, 1970; Dyer, 1974):

_ 2 _2 1/2
o Ky - (i, (Az/2) + i, (Az/2)) , 7085

ln(Az/Z)_ \I,M(Az/2)
Z[}. m LM

K (3,(A2/2)-3,(z, )

(109)

q= = ’
ln(:iz/Z)_lPH(Az/zj
“0, 8 M
-(8(Az/2)-0
9, Kg - (0(Az/2) (z(,,_f)). (110

ln(Az/Z)_ ‘PH(AZ/Z)
‘30, 5 LM

Hierbei bezeichnet k¢=0.4 die von-Karman-Konstante, z, ,, und z, s stel-
len die Rauhigkeitsi&ingen fUr Impuls bzw. skalare GroBen dar. Die in den

Gleichungen (108) - (110) auftretende Monin-Obuchov’sche Stabilitats-
I&nge Ly, ist definiert als:

56



2
Uy

= . 111
LM K.'K‘(g/epm)' (9* +0.6l ‘eu{m'q:k) ( )

Der dimensionslose Stabilitétsparameter z/Ly, kennzeichnet den thermi-
schen Schichtungszustand der Prandtischicht. z/Ly, > 0 weist auf eine sta-
bile, z/Ly; < 0 auf eine labile und z/Ly, = 0 auf eine neutrale Schichtung hin.
Die ¥-Funktfionen in den Gleichungen (108) - (110) sind Funkfionen des
StabilitaGtsparameters z/L,, und sind Uber die Beziehungen

/Ly,
¥,,(z/Ly,) = j (1-0,,(z/Ly,))d(Inz /Ly,) (112)
2o, m/ Ly
/Ly
¥, (z/Ly) = j (1-0y(z'/Ly,))d(Inz /Ly,) (113)
20,/ Ly

mit den universellen Stabilit&tsfunktionen ¢y und ¢y verknUpft, die bei la-
biler Schichtung wie folgt formuliert werden kdnnen:

0, (2/Lyy) = 1=y, -2/Ly)" "%, (114)

0(z/Ly) = (1=vy-2/Ly) "2 (115)

FUr die Konstanten y;=20.3 und y,=12.2 werden die von Webb (1982) an-
gegeben Werte verwendet. Da die mit der Grenzschichtversion des LES-
Modells durchgefuhrten Rechnungen sich ausschlieBlich auf die Entwick-
lung einer mariner Grenzschicht beziehen, wird die potentielle Tempera-
fur am Modellunterrand mit der potentiellen Temperatur der
OzeanoberfiGche gleichgesetzt. Diese wird im Bereich des Modellgebiets
als horizontal homogen angenommen, kann jedoch zeitabhdngig vorge-
geben werden. FUr die sperzifische Feuchte wird an der Wasseroberfidche
die Sattigungsbedingung oungenommen.1 Fur die verbleibenden Vario-
blen T, e, g,und n, werden am Modellunterrand Neumann’sche Randbe-
dingungen (verschwindende Vertikalgradienten) sperzifiziert.

1. Streng genommen mUBten 6 und q, im Niveau z = Z; s und nicht bei z = O vor-
geschrieben werden. Auf eine im Prinzip mogliche Korrektur durch empirische
Beziehungen (siehe z. B. Deardorff, 1974), die die Temperatur- und Feuchtewer-
te in beiden Niveaus in Beziehung setzen, wurde jedoch aufgrund der zu ver-
nachldssigenden GrdBe der Differenzbetréige verzichtet.

57



Am Modelloberrand werden fir alle Variablen mit Ausnahme von w, g
und 8, Neumann’sche Randbedingungen verwendet. FUr die Vertikalge-
schwindigkeit gilt w = 0, die Gradienten von g und 6, werden entspre-
chend ihren Anfangswerten als konstant am oberen Rand festgesetzt.
Aufgrund dieser Vorgaben ist der Modelloberrand undurchléassig fur
Schwerewellen, die durch konvektive Bewegungen am Grenzschicht-
oberrand im Inversionsbereich angeregt werden und sich bei stabiler
Schichtung ausbreiten kénnen. Um die Effekte, die durch die Reflektion
von Schwerewellen am Modelloberrand hervorgerufen werden kdnnen,
auszuschalten bzw. zu mindern, wird im oberen Drittel des Modellgebiets
in Form eines Rayleigh’schen-Reibungsterms eine Dampfungsschicht ein-
gefahrt.! Dieser Reibungsterm bewirkt im Bereich des Modelloberrandes
eine horizontale Glattung der prognostischen Variablen. Die Wirksamkeit
des Verfahrens wird im wesentlichen durch den Rayleigh’schen DAdmp-
fungskoeffizienten vrq, bestimmt, far den folgende Hbhenabhdngigkeit
vorschrieben wird:

0 2<2/3-L,

(z-2/3 -Lz)) ; (116)

AY) H
Ray 222/3-L
(1/3-L) 2

Vg - Sin 2(11:/2 :
mit vg=102 5,

Fur alle prognostischen Variablen sind zu Beginn der Rechnung dreidi-
mensionale Anfangsfelder vorzugeben. Die Spezifikation der Anfangsioe-
dingungen hangt stark von dem zu simuliernden Fall ab, so daB keine
allgemein gultigen Bedingungen angegeben werden kdnnen. Das Ver-
fahren zur Initialisierung der ModellGufe ist daher jeweils in den entspre-
chenden Ergebniskapiteln zu finden (Abschnitt “Spezifikation der
Modellrechnungen” in den Kapiteln 3 - 5).

1. Bei der Simulation von Kondensstreifen wird im unteren und im oberen Sech-
stel des Modellgebiets eine Dadmpfungsschicht vorgeschrieben.
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3. Grobstruktursimulation von WolkenstraBen wahrend eines
Kaltluftausbruches

3.1 Einfiihrung

Das AusflieBen kalter, trockener und meist stabil geschichteter Luftmas-
sen von Land- oder Eisfliéichen Uber eine relativ warmere Wasseroberfla-
che bezeichnet man allgemein als Kaltluftausbruch. Kaltluftausbriche
freten bevorzugt wdhrend der Wintermonate im Bereich der Gronland-,
Barents- und Beringsee auf, kdnnen aber auch am &stlichen Rand des
amerikanischen und asiatischen Kontinents, sowie im kleineren MaBstab
Uber den groBen Seen Nordamerikas héufig beobachtet werden (Miura,
1986; Agee, 1987; Hein und Brown, 1988; Agee und Hart, 1990; Brammer et
al..1992; Rao und Agee, 1996).

Wdhrend eines Kaltluftausbruches fGhrt die starke Heizung von der Was-
seroberfiiche her zur Bildung einer konvektiven Grenzschichtstromung,
die hdufig die Tendenz zeigt, sich zu geordneten Strukturen mit signifikan-
ten Amplituden und Horizontaldimensionen zwischen etwa einem und
hundert Kilometer zu organisieren. Dies ist in eindrucksvoller Weise auf Sa-
tellitenbildern an Hand der damit verbundenen Wolkenbildung zu erken-
nen (Scorer, (1986, 1990)). Die Konvektion ist dabei in Mustern organisiert,
die Ublicherweise als lineare Strukturen (WolkenstraBen) in Eisrandndhe
beginnen und stromabwarts nach mehreren hundert Kilometern in dreidi-
mensionale, zellulare Strukturen Ubergehen (Atkinson und Zhang, 1996).
Diese organisierten Stromungssysteme tragen im hohen MaBe zu den Ver-
tikaltransporten von Impuls, Wé&rme und Wasserdampf in der atmosphdri-
schen Grenzschicht bel und prdgen im erheblichen MaBe daos
Bewegungsbild der Grenzschicht, so daB ihre experimentelle und theore-
fische Untersuchung ein wichtiges Teilproblem bei der Erforschung des En-
ergiehaushalts der Atmosphdre ist. So betrégt z. B. in der Grénland- und
Barentssee der mittlere Verlust des Ozeans an fUhlbarer Warme in den
Wintermonaten etwa 100 W m. Dies ist erheblich mehr als der Uber alle
OzeanoberfiGchen gemittelte Wert von 15 W m™2. Vor diesem Hintergrund
fanden die drei ARKTISFeldexperimente, die im Mai 1988, im Februar 1991
und im Mdarz 1993 durchgefthrt wurden, statt (Brimmer, 1989, 1992, 1994).
Ziel der Experimente war die experimentelie Erfassung winterlicher Kaltluft-
ausbruche Uber der Grénland- und Barentssee, um zu untersuchen, wie
sich konvektive Strébmungsmuster und die mit innen verbundenen Trans-
porte von Eigenschaften entlang einer vom arktischen Eis auf das offene
Wasser erstreckenden Trajektorie als Funktfion der Anfangs- und Randbe-
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dingungen entwickeln.

In der vorliegenden Arbeit wird die zeitliche Enfwicklung von sogenann-
ten WolkenstraBen, den besonders augenfdlligen Kennzeichen eines rol-
lendhnlichen Konvektfionsmusters, wdhrend der Anfangsphase eines
Kaltluftausbruches untersucht. Zur Beschreibung des Phdnomens geht
man von der Vorstellung aus, daB die mit dem Auftreten der StraBen ver-
bundene Sekunddrzirkulation durch ein Paar gegenldufig rotierender
Schraubenwirbel erkldrt werden kann, die etwa parallel zur miftieren
Windrichtung ausgerichtet sind (Brown, 1980; Etling und Brown, 1992). In
den aufsteigenden Asten der Rollenzirkulation kénnen bei entsprechen-
der Lage des Kondensationsniveaus Wolken auffreten, wdhrend der
Raum Uber den absteigenden Asten wolkenfrei ist. Aus Beobachtungen
(z. B.: Kuttner, (1959, 1971); Le Mone, (1973, 1976); Kelly, 1984; Walter und
Overland, 1984; Brimmer et al., (1985, 1992)) folgt, daB die Lange dieser
paraliel zueinander angeordneten Wolkenbdnder zwischen 20 und 500
km liegt und der Abstand zweier Bé&nder und somit die horizontale Wellen-
l&nge eines Wirbelpaares 2 bis 8 km betragt. Die vertikale Machtigkeit der
Wirbel variiert zwischen 0.8 und 3 km. Sie sind nach oben hin oft durch
eine Inversion begrenzt. FUr das Verndltnis von Durchmesser eines Wirbel-
paares zu Hohe der Grenzschicht, das sogenannte Aspektverhdltnis, wer-
den zu Beginn der WolkenstraBenentwicklung im allgemeinen Werte
zwischen zwei und vier gefunden. Mit zunehmendem KUstenabstand kon-
nen die Aspektverhdltnisse der Grenzschichtrollen bis auf Werte von sechs
bis acht anwachsen (Walter, 1980). Unter gewissen Umstédnden werden in
Kaltluftausbrlichen mesoskalige Bander mit Aspektverhdltnissen von bis zu
18 angetroffen (Miura, 1986), deren physikalische Ursachen aber eher mit
denjenigen der Bildung offener oder geschlossener Zellen vergleichbar
sein durften (Chlond, 1988; MUller und Chlond, 1996; Chlond und Mdller,
1998).

Bereits eine einfache lineare Theorie erkldrt einige Aspekte dieses Phé-
nomens (z. B.: Lilly, 1966; Faller und Kaylor, 1966; Etling, 1971; Brown, (1972,
1980): Asai und Nakasui, 1973; Krishnamurti, 1975; Wippermann et al.,
1978). Sie zeigt, daB die Bildung von Rollen zum einen durch dynamische
ScherungsinstabilitGten der Grenzschichfstrbmung, zum anderen durch
thermische Instabilitéit, oder durch eine Kombination beider Instabilitats-
mechanismen ausgeldst werden kann. Die lineare Theorie liefert in Uber-
einstimmung mit der Beobachtung ein Aspektverhdltnis von etwa drei. Sie
vermag allerdings nur den Einsatz der Konvektion, nicht aber die zeitliche
Entwicklung der Rollen zu beschreiben und 148t auch keine Aussagen
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Uber die mit ihnen verbundenen Transporte von Eigenschaffen und deren
Anderung mit der Héhe zu. Die beobachtete quasi Zweidimensionalitét
der Strémungsmuster war die Grundlage zahlreicher numerischer Studien
(z. B.: Mason und Sykes, 1982; Mason, 1985; Etling und Raasch (1987);
Chlond, (1985, 1987); Sykes et al., (1988, 1990); Raasch, 1990). Die Ergelo-
nisse dieser Studien trugen zum einem zu einem besseren VerstGndnis der
beteiligten physikalischen Prozesse bei, indem sie die raumzeitlichen Struk-
turen der vollentwickelten Konvektion vorhersagten und lieferten auBer-
dem detaillierte Informationen Uber die Vertikaltransporte von Impuls und
Energie. Aufgrund der angenommenen Zweidimensionalitat der Rollen
sind derartige Rechenmodelle allerdings grundsdtzlich nicht in der Lage,
das in der Natur zu beobachtende Verhdltnis von longitudinaler zu latera-
ler Varianz richtig wiederzugeben (Chlond, 1987).

In der vorliegenden Arbeit wird daher die Entwicklung von Wolkenstra-
Ben mit dem in Kapitel 2 vorgesteliten Grobstruktursimulationsmodell
durchgeflhrt. Zur Anwendung kommt eine Modellversion, die die Phasen-
Ubergdnge des Wassers bei der Wolkenbildung und -dissipation, die Strah-
lungsabkldhlung in Wolken und den EinfluB einer groBr&umigen
Vertikalbewegung berlcksichtigt. Im Gegensaiz zu den oben zitierten Ar-
beiten kann mit diesem Modell die vollstdndige, dreidimensionale Stro-
mungsstruktur berechnet werden. Das Hauptziel der Simulations-
rechnungen bestent darin, die Modifikation der Grenzschichtstruktur in
der Anfangsphase eines Kaltluffausbruches unter Bedingungen zu simulie-
ren, bei denen der Bodenwdrmefiug, die latente Wdarmefreisetzung sowie
Strahlungsprozesse einen starken EinfluB austben. Das Modell wird zu-
n&chst im Rahmen einer Fallstudie auf einen wdhrend des ARKTIS 1988 Ex-
periments  (Brummer et al,1992) beobachteten Fall  einer
WolkenstraBenentwicklung in der Grénlandsee angewendet. Diese Studie
soll dartiber AufschluB geben, ob das Modell in der Lage ist, die wichtig-
sten Merkmale einer konvektiven Grenzschicht darzustellen. Weiterhin
wird im Rahmen einer Parameterstudie untersucht, in welcher Weise die
Grenzschichtentwicklung durch die Berlcksichtigung bzw. Vernachldssi-
gung physikalischer Prozesse, wie der latenten Warmefreisetzung und der
langwelligen StrahlungsabkUhlung, sowie durch die Vorgabe der groBrau-
migen Anfangs- und Randbedingungen, wie der groBrGumigen Diver-
genz des Strobmungsfeldes, der réumlichen Struktur der Meeresober-
filchentemperatur und des synoptischen Feuchtefeldes, beeinfluBt wird.
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3.2 Spezifikation der Modellrechnungen

Mit dem Grobstruktursimulationsmodell wird eine Reihe von Rechnun-
gen unter Bedingungen eines Kaltluftausbruches durchgefuhrt, HierfGr
wird in Anlehnung an einen Beobachtungsfall zundchst die Entwicklung
einer Grenzschicht simuliert, in der es zur Ausbildung von WolkenstraBen
kam. Damit soll gezeigt werden, daB das Modell sich als Werkzeug zur In-
terpretation experimenteller Daten verwenden |&48t, um die physikali-
schen Prozesse zu verstehen, die in der wolkenbedeckten, konvektiven
Grenzschicht wdhrend eines Kaltluffausbruches ablaufen. Dieser Modell-
lauf dient als Referenzfall, der mit den Resultaten von Empfindlichkeifsstu-
dien verglichen wird. FUr die Sensitivit&tsstudien werden im Vergleich zum
sogenannten Kontrollauf gednderte, den synoptischen Zustand kenn-
zeichnende &uBere Parameter oder eine abweichende Behandlung phy-
sikalischer Prozesse zugrunde gelegf, um Einsicht in die Bedeutung und
die Tragweite der gednderten EinfluBgréBen zu erlangen.

Die als Referenzfall dienende Simulation der konvektiven Grenzschicht-
entwicklung orientiert sich an MeBergebnissen, die wahrend des Feldex-
periments ARKTIS 1988 gewonnen wurden. Im Verlauf dieser vom 56.-27.
Mai andauernden Kampagne fanden Messungen bei Wetterlagen mit
ab- und aufeisiger Luftstrdmung in der FramstraBe westlich von Spitzber-
gen statt. Am FlugzeugmeBprogramm waren vier Flugzeuge, eine Falcon
20, eine DORNIER-128 und zwei DORNIER-228, beteiligt, deren Instrumen-
tierung die Erfassung radiometrischer, mittlerer und turbulenter meteorolo-
gischer Parameter gestattete. Eine detaillierte Beschreibung der
MeBkampagne, der eingesetzten Forschungsflugzeuge und der boden-
gebundenen MeBstationen ist bei Brimmer (1992) zu finden.

Der Kontrollauf bezieht sich auf die am 11. Mai 1988 im MeBgebiet vor-
gefundene Situation. An diesem Tag fUhrten die Forschungsflugzeuge zwi-
schen 16:30 und 19:00 UTC (universal fime) westlich von Spitzbergen in
verschiedenen Niveaus Flugtraversen parallel und senkrecht zur Windrich-
tung durch. Im MeBgebiet wurde bedingt durch eine nérdliche, abeisige
Luftstrdbmung ein Kaltluftausbruch angetroffen, der - der Jahreszeit ent-
sprechend - durch eine relativ geringe Luft-Wasser Temperaturdifferenz
von etwa -5 K charakterisiert war. Fluzeugmessungen entlang einer 200
km langen Trajektorie Uber dem Wasser zeigten ein Anwachsen der
Grenzschicht von etwa 350 auf 550 m und eine Abnahme der Fldsse fuhl-
barer und latenter Warme von 60 auf 30 W m2 bzw. von 80 auf 40 W m,
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In Eisrandndhe war die Bewodlkung in WolkenstraBen mit 3/8 Cu-Bedek-
kung parallel zur mittleren Windrichtung in der Grenzschicht organisiert. In
etwa 100 km Entfernung vom Eisrand war sie auf 8/8 Sc-Bedeckung ange-
wachsen und wies eine M&anderstruktur auf, in der sich die Rollenstruktur
in Form von dunkleren Wolken abzeichnete (Brummer, 1992).

Zur Modellierung dieses Ereignisses sind neben den Anfangs- und Rand-
bedingungen fur s&mtliche prognostische Variablen eine Reihe von
Standortparametern (wie geographische Breite und RauhigkeitsiGngen)
sowie die externen, das groBskalige synoptische Feld charakterisierende
Parameter zu sperzifizieren. Die den Beobachtungen zugrunde liegende
Situation wird wie folgt (idedalisiert) formuliert: Unterstellt wird eine geradli-
nige, unendlich ausgedehnte Eisrandkante in 799N (d. h. f=1.42810 451,
die die Eisfidchen im Norden vom offenen Meer im Stden frennt. Eine
nordéstliche geostrophische Windstrémung von |vg| =25ms tfranspor-
tiert trockene, stabil geschichtete Luffmassen vom Eis Uber das offene
Wasser, dessen Oberfléichentemperatur normal zum Eisrand zunimmt. Die
Wasseroberf&chentemperatur in Eisrandndhe betragt T, = 272.16 K und
nimmt mit einer Rate von 3.5 K pro 200 km zu. Das Modeligebiet, dessen y-
Achse parallel zur Richtung des geostrophischen Windes ausgerichtet isf,
befindet sich zum Zeitpunkt t = 0 am Eisrand und wird zur besseren Verfol-
gung der zeitlichen Entwicklung des Phdnomens mit dem geostrophi-
schen Wind mitgeflhrt. Bei einer Windgeschwindigkeit von 25 m sl und
einem Winkel von 459 zwischen der KUstenlinie und der geostrophischen
Windrichtung entspricht demnach eine Stunde Simulationszeit einer Ver-
lagerung des Modeligebiets von 64 Kilometern senkrecht zur Eiskante.

Als Anfangszustand zu Beginn der Modellrechnung wird eine wolken-
freie, horizontal homogene Grenzschichtstromung vorgegeben. Mit Aus-
nahme einer labilen Prandtischicht wird eine stabil geschichtete
Atmosphdre mit einem konstanten Temperaturgradienten von I'g =
8.888 10°% K m’! zugrunde gelegt. Fir die Temperaturdifferenz zwischen
der Wasseroberfldche und der untersten Modellgitterfiche bei z = z; =
25 m wird ein Wert von A, = - 5 K angenommen. Das Anfangsprofil der
spezifischen Feuchte weist zwischen dem Sattigungswert an der Meeres-
oberfldche von g = 3.6:10° kg kg’ und der untersten Modellfiiche einen
Sprung von Aq = 1.4 1073 kg kg'! auf. Oberhalb der Prandtischicht wird ein
héhenkonstantes Profil der sperzifischen Feuchte unterstellt  (d. h. T'yg =
0 m™). Das Anfangswindprofil wird mit Hilfe einer eindimensionalen Version
des Modells ermittelt. Dazu wird unter Vorgabe des geostrophischen Win-
des und der zeitlich fixierten, eben beschriebenen thermodynamischen

63



Profile die stationdre, vertikale Geschwindigkeitsverteilung des Systems er-
mittelt, Die eindimensionalen Profile aller GréBen werden in horizontal ho-
mogener Weise auf das dreidimensionale Modellgebiet Ubertragen. Um
die Entwicklung eines turbulenten Zustands anzuregen, wird dem Tempe-
raturfeld zusatzlich wéhrend des ersten Zeitschrittes eine Zufallsstérung mit
kleiner Amplitude aufgeprégt. Als unfere Randbedingung werden dem
Modell die horizontal homogenen, aber sich zeitlich dndernden Werte
der Meeresoberfldchentemperatur und der spezifischen Sattigungsfeuch-
te mitgeteilt (08,/01),_g = 1.875- 104 K 571, (80/at),—0 = (0a/oT)*'(98)/01),-0)-
FUr die Rauhigkeitsiingen far Impuls und skalare GréB8en werden die Wer-
te zgm=29s =10 3 m benutzt. Die zur Berechnung der Strahlungsabkuih-
lung bendtigte langwellige Gegenstrahlung am Modelloberrand wird zu
F @z = zi5p) = 200 W m2 angesetzt. Da keine verléBlichen Angaben Uber
die groBréumige horizontale und vertikale Advektion vorliegen, werden
die in den Modellgleichungen zu berlcksichtigenden Korrekturterme, die
diesen EinfluB beschreiben, im Kontrollauf vernachldssigt. Eine Auflistung
aller EingabegréBen flr den Kontrollauf ist in Tabelle 1 zu finden.

Tabelle 1: Eingabeparameter fur den Kontrollauf

f=1.42810% s 20,m=20,5=107 m

ug=0 vg=25 ms!

F(2=2,,,)=200 W m’*

q(xy,z=29, 1=0)=3.6-10" kg kg™

0)(x 2=z, 1=0)=272.16 K

Aq(t=0)=1.4-107 kg kg™’

AB(1=0)= -5 K

To=1.87510%K 57!

a@l —5., —1
(— ) = 1.875x10 "Ks
2= 2,5

J_ _ J _ sat(aé')l
57).... = 6r1) G

)Z = 2,5

(iu) - (iv) - (iw) -0
ot Jis \0t Jis \9t Jig
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Neben dem Referenziauf werden finf am Konfrollauf orientierte Modell-
integrationen unter Vorgabe gedinderter Eingabeparameter bzw. bei alb-
gewandelter Behandlung der Modellphysik durchgefuhrt. Die Sensitivitts-
l&ufe (1) - (3) unterscheiden sich vom Kontrollauf dadurch, daB einer der
in Tabelle 1 aufgeflhrten externen EinfluBgréBen variiert wird, wdhrend
die restlichen Parameter fixiert bleiben. Auf diese Weise wird der Einflu

a) einer groBskaligen Absinkbewegung (Lauf 1);

b) einer rdumlich inhomogenen MeeresoberflGchentemperatur-
verteilung (Lauf 2) und

c) des groBskaligen Feuchteprofils (Lauf 3)

auf die zeitliche Entwicklung der Grenzschichtstruktur untersucht. Im Lauf
(1) wird eine hdhenunabhdngige Divergenz des synoptischen Horizontal-
windfeldes von 6.25-10° s angenommen; dies entspricht einer linear sich
dndernden groBréumigen Vertikalbewegung, die am Modellunferrand
verschwindet und bei z = 1600 m einen Wert von wg = -102 m s an-
nimmt. Lauf (2) wird mit einer homogenen SST-Verteilung durchgefahrt (d.
h. (98)/91),_q . (30/3t),_0=0). Im Modellexperiment (3) weist das anféngliche
Feuchteprofil oberhallb der Prandtlschicht einen konstanten Gradienten
von Ty = -1.074 10° m! auf. Dieser Verlauf entspricht einer Abnahme der
relativen Feuchte von etwa 90% bei z = 25 m auf etwa 20% bei z = 1600 m.
In den Modelldufen (4) und (5) werden dieselben Werte der externen Pa-
rameter wie im Referenzlauf verwendet. Im Modellexperiment (4) wird je-
doch die langwellige Strahlungsabkuhlung in den Wolken vernachldssigt,
wdhrend im Lauf (5) die Warmeumsetzungen bei Phasenumwandlungen
des Wassers kunstlich unterbunden werden.

FUr alle Simulationen wird ein Modellgebiet verwendet, das in der Hori-
zontalen eine Grundfidiche von 6.4-6.4 km? Uberdeckt. In der Vertikalen
erstreckt sich das Modellgebiet bis zu einer Hohe von 1600 m. Die horizon-
talen Gitterabstéinde betragen Ax = Ay = 100 m und in der Vertikalen wird
eine Aufldsung von Az = 50 m benutzt. Die numerischen Integrationen um-
fassen einen Zeitraum von zwei Stunden wobei ein Zeitschritt von At = 3 s
verwendet wird.
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3.3 Ergebnisse der Modelldufe
3.3.1 Ergebnisse des Referenzliaufes

3.3.1.1 Struktur der Sekundarzirkulation

Zur Veranschaulichung der berechneten Wirbelstrukturen sind in den
Abbildungen 1 - 2 typische Realisationen der Sekunddarzirkulation in Hori-
zontal- und Vertikalschnitten zu verschiedenen Zeitpunkten der Entwick-
lung, ndmlich t = 1800 s (dieser Entwicklungszeit entspricht einer Distanz
von der Eiskante von y4= 32 km), t = 4500 s (yq = 80 km) und t = 7200 s
(yq = 128 km), dargestellt. Gezeigt werden Isolinien der Vertikalgeschwin-
digkeit (w). und des Fllssigwassergehalts (gy). wobei die verschiedenen
FeldgréBen mit den in der betreffenden Schnittebene auftretenden Be-
tragsmaxima normiert wurden. Durchgezogene und gestrichelte Linien
beziehen sich auf positive bzw. negative Abweichungen vom Mittelwert;
das Isolinienintervall betrégt 0.2. Die Vertikalschnitte in der x-z Ebene ver-
laufen entlang der Linie y = 3200 m (linke Abbildungshdlfte) und die Hori-
zontalschnitte in der x-y Ebene (rechte Abbildungshdifte) werden in der
Mitte der sich entwickeinden Wolkenschicht bei z=350m (t = 1800 s), z =
400 m (t = 4500 s) und bei z = 500 m (t = 7200 s) ermittelt.

Wie bereits beschrieben, wird dem Modell mit Ausnahme einer Zufalls-
stébrung als Anfangsbedingung eine horizontal homogene Grenz-
schichtstrbmung vorgegeben, die der beobachteten Situafion beim
Ubertritt der Luftmasse vom Eis auf das offene Wasser entspricht. Die Er-
gebnisse der dreidimensionalen Modellrechnungen belegen, daB sich im
Modell als Reaktion auf die kurzzeitige Stérung des horizontal homogenen
Temperaturfeldes bereits nach ca. 15 min Integrationszeit Grenzschichtrol-
len und WolkenstraBen in einer Grenzschicht ausbilden, deren Machtig-
keit mit zunehmendem KUstenabstand rasch anwdchst.  Der
Horizontalschnitt in Abbildung 1 zeigt, daB das w-Feld zum Zeitpunkt t =
1800 s in Form bandartiger Strukturen organisiert ist. Die Wirbelrollen wei-
sen bezlglich der Richtung des geostrophischen Windes einen Orientie-
rungswinkel von etwa 50° auf In bezug auf die Windrichtung in
Bodenndhe (in den Abbildungen durch einen Pfeil gekennzeichnet) er-
gibt sich ein Wert von etwa 299, Die laterale Wellenldnge der Bander be-
trégt ungefdhr 1300 m, so daB sich bei einer Grenzschichtdicke von 500 m
ein Aspektverhdlinis von etwa 2.6 ergibt. Aus Abbildung 1 wird deutlich,
daB das Stromungsfeld neben einem bdnderartigen Charakter ebenfalls
eine betréchtliche Variabilitat entlang der Rollenachse aufweist. Die Mo-



dulation der Vertikalgeschwindigkeit erfolgt dabei auf Skalen, die ver-
gleichbar mit der lateralen Wellenldinge der Bdnder sind. Aus diesem
Grunde scheint die Annahme zweidimensionaler Modelle, die Homogeni-
t1at entlang der Wirbelachse voraussetzen, auf der Grundlage unserer
dreidimensionalen Ergebnisse ziemlich fragwlrdig zu sein. Im x-z Vertikal-
schnitt zum Zeitpunkt t = 1800 s sind Teile einer rollenartigen Zirkulation zu
erkennen, bei der alternierend Gebiete mit Auf- und Abwinden auftreten.
Die entstandenen Wirbel zeigen Wachstum und Zerfall auf verschiedenen
rdumlichen Skalen und sind daher weder als stafiondr anzusehen, noch
zeichnen sie sich durch einen hohen Grad von Regularitdt aus. Dennoch
sind Rollen, die sich senkrecht zur Wirbelachse verlagern, das dominante
Erscheinungsbild. Die Maximalwerte von w treten oberhall der Inversion
in einer Hohe von z = 500 m auf. In diesem Hohenbereich ist ebenfalls die
gréBte Windscherung im lateralen Grundstromprofil anzutreffen, was auf
eine dynamische Anregung der Rollen hindeutet. Im weiteren Verlauf der
Rechnung kommt es nach etwa 1 h Integrationszeit zu einem Aufbrechen
der rollenartigen Zirkulationsstruktur, so daB zum Zeitpunkt t = 4500 s die w-
Wirbel eine irregulére, dreidimensionale Struktur aufweisen. Nach einer
Entwicklungszeit von 2 h ist jedoch eine Reorganisation des Stromungsfel-
des in Form von Rollen zu beobachten. Die Wirbel sind nun fast parallel zur
Richtung des geostrophischen Windes ausgerichtet. Diese Orientierung
der WolkenstraBen wurde auch von Mason und Sykes (1982) bei labiler
Schichtung gefunden. Zum Zeitpunkt t = 2h weist das Spektrum der Verti-
kalwindvarianz ein Maximum bei einer Wellenldnge von 2.1 km auf, so
daB sich ein Aspektverndltnis von etwa 4 ergibt. Aus den Beobachtungen
von Brummer et al. (1992) lassen sich in einem Abstand von 170 km von
der Eiskante ahnliche Werte fUr die dimensionslose Wellenldnge ableiten.
Die maximale Vertikalgeschwindigkeit der Sekunddarzirkulation erreicht in
Ubereinstimmung mit experimentellen und theoretischen Befunden Werte
von 1-2 m s’! (Hein und Brown, 1988; Raasch, 1990; Sykes et al., (1988,
1990); Brimmer et al., 1992). Neben einem sekunddren Maximum, das
oberhalb der Inversionsschicht bei z = 700 m zu finden ist und mit der Exi-
stenz der Scherung der lateralen Grundstromkomponente verknUpft ist,
tritt das primare Maximum der Vertikalgeschwindigkeit innerhalb der
Grenzschicht bei z = 3560 m auf. Diese Verschiebung der maximalen Verti-
kalwindvarianz zu Gebieten gréBerer Dichteinstabilitdt in Bodenndhe
deutet darauf hin, daB die Rollen mit zunehmendem Abstand von der Eis-
kante einen konvektiveren Charakter annehmen.

Abbildung 2 zeigt die Isolinien des FlUssigwassergehalts fur den Kontroll-
lauf. Man erkennt, daB bereits nach 30 min Simulationszeit, d. h. in einem
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Abstand von etwa 34 km von der Eiskante, Kondensation eingesetzt hat.
Die Mdachtigkeit der Wolkenschicht und der Bedeckungsgrad nehmen mif
zunehmendem Abstand von der Eiskante zu. Nach 2 h Integrationszeit hat
sich eine 450 m mdchtige geschlossene Wolkendecke ausgebildet, die ei-
nen maximalen Flussigwassergehalt von 0.4 g kg! aufweist. Das g-Feld
zeigt keine horizontal homogene Struktur, sondern ist hochgradig mit dem
w-Feld korreliert, so daB die rollenférmige Stromungsstruktur noch klar er-
kennbar bleibt. Die modellierte Entwicklung der Wolkenobergrenze und
des Bedeckungsgrades weist eine befriedigende Ubereinstimmung mit
den Beobachtungen von Brimmer et al. (1992) auf, obwohl eine leichte
Uberschétzung der Grenzschichthdhen (um 50-100 m) zu konstatieren ist.

3.3.1.2 Mittlere Profile

In diesem Unterabschnitt wird eine Auswahl der 1. und 2. Momente des
Stromungsfeldes zu verschiedenen Zeitpunkten der Grenzschichtentwick-
lung gezeigt. Die r&umliche Mittelbildung erstreckt sich Gber die gesamtfe
Horizontalebene; um einen KompromiB zwischen statistischer und lokaler
Reprdsentanz zu erzielen, erfolgt die Zeitmittelung zum Zeitpunkt + = 1800 s
Uber 100 Zeitschritte (6 min) und zu den Zeitpunkten t = 3600 s, t = 4500 s
und f = 7200 s Uber 300 Zeitschritte (15 min). Zur Notation: Die Reynoldsmit-
telung Uber ein Gittervolumen einer beliebigen Gré8e ¥ wird durch einen
Querstrich mit ¥ bezeichnet; GréBen, die Uber ein Horizonfalniveau ge-
mittelt werden, werden in spitze Klammern eingefaBt, z. B. <¥> = <¥>(2).
Lokale Abweichungen vom Reynoldsmittel werden durch einen Strich mit
¥, lokale Abeichungen vom Horizontalmittel durch einen Doppelstrich
mit ¥“ beschrieben. Somit ergeben sich folgende Beziehungen zwischen
den einzelnen mittleren und lokalen GrdBen:

¥ =¥_Y,
Y = ¥-<¥> ,
P = P <>,

Die totale Varianz einer GroBe ¥ IGBt sich wie folgh ausdracken:

2 — 2 2
<P”> = <V > +<¥P7> .

Der erste Term auf der rechten Seite représentiert die vom Modell auf-

68



CONTROL RUN

VERTICAL VELOCITY

MAX= 0.1596E+01 TIME=30min Os MAX= 0.1765€+01

MIN=—0,1374E+01 MIN=—0.1698E+01 LEVEL= 350.M
1600. Frjee Ty —T7 T 7 6400. S ;
\ \ - 4800. f
i “ B
I LS
~ 8 ng! 'l.g 7 ’E‘ WIND
* G & 3200, B
™ Wos ‘|‘| > =)
'\\_‘ N ”{ ':\l‘! o
\ AR 5 1 o
SIS l}:ﬂ.‘;; 1600, S
i TR G
L1 LA o. &, A R N
1600. 3200. 4800. 6400. 0. 1600. 3200. -4800. 6400,
X (m) X (m)
MAX= 0,.3882E+00 = H MAX= 0.5212E+00
0 MIN=-0.9358E+00 TlME 1h15mm64002 MIN=-0,8620E4+00 LEVEL= 400.M
' [ T g7 "NCK Q_
] ! P
— 4800. FPONG:! &
FEN R )
Y ; v / ~ NS % WIND
AT észoo. S\
LA 3
attly (| > g -
v NG
H 2 /4 1600. SN
J /; ﬁ it/ 2
o
. [FAVIM IR o
0. 1600. 3200. 4800. 6400. b
X (m) X (m)
MAX= 0.1563E+01 = H MAX= 0.1322E+01 |
MIN=-0.1108E+01 - TlME 2h Omln OS MIN=—0.9592E+00 LEVEL= 500.M
=7 6400. 1
g -
4800.
~ WIND
éazoo. :
>- [ ]
1600. e
VY
0. ik
1600. 3200, 4800. 6400. 0. 1600. 3200. 4800. 6400.
X (m) X (m)

Abbildung 1: Simulation der Grenzschichtentwicklung wéhrend eines Kaltluftausbru-
ches (Kontroliauf). Dargestellt sind die Isolinien der Vertikalgeschwindigkeit in Vertikal-
schnitten bei y = 3200 m (links) und Horizontalschnitten (rechts) durch das Modellgebiet
zum Zeitpunkt (a) t= 1800s (z=350m), (b) t = 4500 s (z = 400 m) und () t = 7200 s (z = 500
m). Durchgezogene Linien reprdsentieren positive, unterbrochene Linien kennzeichnen
negative Vertikalgeschwindigkeiten. Die Normierung der Vertikalgeschwindigkeit erfolg-
te mit dem Maximum des Betrags im jeweiligen Schnitt. Das Kontourintervall betrégt 0.2
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gelbste Varianz in einem Horizontalniveau, wéhrend der zweite Term das
Horizontalmittel Uber die subskaligen Varianzen aller Gittervolumina eines
Horizontalniveaus beschreibt. Analog kann die totale Kovarianz einer
GroéBe ¥ und der Vertikalgeschwindigkeit w aufgespalten werden:

<w’W’'> = <w’¥’> +<w'¥'> .

Auch hier beschreibt der erste Term auf der rechten Seite die vom Mo-
dell aufgeldste Kovarianz und der zweite Term den vom Modellgifter nicht
aufiésbaren, parameterisierten FluBanteil.

Die Abbildungen 3a-3f zeigen mittlere Vertikalprofile der lateralen und
longitudinalen Geschwindigkeitskomponenten <u> und <v>, der potenti-
ellen Virtuelltemperatur <8,>, der spezifischen Feuchte <q,> . des FlUssig-
wassergehalts <gp und der langwelligen Strahlungsabkuhiung (cb; /
dDrapzu den Zeitpunkten t =0, t = 1800, t = 4500 und t = 7200 s. Zum An-
fangszeitpunkt weist die longitudinale Geschwindigkeitskomponente ein
Maximum bei z = 400 m auf und die laterale Geschwindigkeitskomponen-
te ist durch einen Wendepunkt im Profil bei z = 360 m charakferisiert. Das
Anfangsprofil der potentiellen Virtuelitemperatur <6,> weist einen Tempe-
ratursprung zwischen der Ozeanoberfiiche und der darlberliegenden
bodennahen Luftschicht auf und wird oberhallb durch einen konstanten
Temperaturgradienten charakterisiert. Im initialen Feuchteprofil <q,> fritt
ebenfalls ein Sprung in der Prandtlschicht auf, und darlber weist es einen
héhenkonstanten Verlauf auf, Im Verlauf der Modellintegration dokumen-
fieren diese GréBen die Entwicklung einer weitgehend gut durchmisch-
ten, konvektfiven, bewdlkten Grenzschicht: Als Folge der Divergenz
skaliger und subskaliger longitudinaler Impulstransporte reduziert sich der
Gradient des <v>-Profils innernalb der Grenzschicht, so daB sich oberhalb
der Grenzschicht ein Windsprung zwischen dem Grenzschichtwind und
dem oberhalb der Grenzschicht herrschenden geostrophischen Wind
ausbildet. In Hinblick auf die laterale <u>-Geschwindigkeitskomponente
ist auffallig, daB innerhalb der Grenzschicht das <u>-Profil gut durchmischt
ist, und daB sich die Hohe des Wendepunktes paraliel zur Zunahme der
Mdchtigkeit der Grenzschicht nach oben hin verlagert. Infolge der star-
ken Heizung von der Meeresoberfiiche her wird die urspranglich bis zum
Boden reichende stabile Schicht von unten her labilisiert. Die hierdurch
einsetzende Konvektion fahrt zu einer vertikalen Durchmischung und zur
Ausbildung eines Temperaturprofils, das unterhalb des Wolkenniveaus
trockenadiabatisch und innerhalb der Wolkenschicht feuchtadiabatisch
geschichtet ist. Nach oben hin wird die Grenzschicht durch eine Inversion

71



begrenzt, deren H6he mit zunehmender Zeit (bzw. mit zunehmendem Ku-
stenabstand) zunimmt. Weiterhin wird durch den Feuchte- und Wé&rme-
einfrag an der unteren Unterlage die Grenzschicht angefeuchtet und
erwdrmt, so daB sowohl der Feuchte- als auch der Temperatursprung zwi-
schen der Meeresoberfldche und der darlberliegenden bodennahen
Luftschicht im Einklang mit den Beobachtungen reduziert werden. Das in
Abbildung 3e dargestellte Profil des mittleren Flissigwassergehalts <gp>
zeigt zum Zeitpunkt t = 7200 s oberhalb der Wolkenbasis, die bei z = 250 m
angesiedelt ist, einen adiabatischen Verlauf. Der Maximalwert betragt
etwa 1.6:10% kg kg™! und wird bei z = 500 m erreicht. Oberhalb dieses Ni-
veaus weist <gp> wegen des Entrainments frockener Luft und der damit
verbundenen Verdunstung von Wolkentrépfchen subadiabatische Werte
auf. Die maximale langwellige StrahlungsabkUhlung (Abbildung 3f) ist im
oberen Bereich der Wolkenschicht anzutreffen und hat einen Wert von
etwa 2.4 K h', Da die Meeresoberfiéiche infolge ihrer héheren Temperatur
mehr langwellige Strahlung als die Wolkenunterkante emittiert, koommt es
zu einer strahlungsbedingten Erwdrmung im unteren Bereich der Wolke
von etwa 0.7 K h™!. Wegen des angenommenen Fehlens gasférmiger Ab-
sorber (sieche Abschnitt (2.3)) durfte die Erwdrmungstendenz allerdings
leicht Uberschdtzt werden.

Tiefere Einblicke in die Turbulenzstruktur liefern die Momente 2. Ordnung.
Abbildung 4a-d stellt fur die Zeitpunkte t = 0, t = 1800, t = 4500 und f =
7200 s die mittleren Vertikalprofile der vom Modellgitter aufgeldsten Vari-
anzen der drei Geschwindigkeitskomponenten u, v w dar. Zum Zeitpunkt
t= 1800 s und t = 4500 s weisen die Profile der t*- und w“-Varianz Maxima
im oberen Teil der Grenzschicht in der Ndhe des Wendepunktes der mitt-
leren lateralen Geschwindigkeitskomponente auf. Derartige Profilformen
sind typisch fUr scherungserzeugte Wirbel, die durch die sogenannte
Wendepunktsinstabilitdt hervorgebracht werden (Chlond, 1987). Zum
Zeitpunkt f = 7200 s tritt das absolute Maximum der w“-Varianz etwa in der
Mitte der Grenzschicht auf. Diese Tatsache steht im Einklang mit der Vor-
stellung, daB die Rollen mit zunehmendem Kustenabstand einen ther-
misch-konvektiven Charakter annehmen. Ein sekunddares Maximum der
w“Varianz ist weiterhin im oberen Teil der Grenzschicht anzutreffen, was
auf eine mechanische Energieproduktion in diesem Niveau hindeutet.
Die Varianzprofile der horizontalen Geschwindigkeitskomponenten wei-
sen zwei Maxima in der Grenzschicht auf. Das erste Maximum tritt im Be-
reich starker Geschwindigkeits@inderungen in der Ndhe der unteren
Unterlage auf, das zweite Maximum fritt in der Entrainmentzone auf und
ist auf die Wendepunktsinstabilitét zurickzufUhren. Im Gegensatz zu zwei-
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Abbildung 3: Mittlere Vertikalprofile (a) der lateralen Geschwindigkeitskomponente
<u>, (b) der longitudinalen Geschwindigkeitskomponente <v>, (c) der potentiellen Vir-
tuellfemperatur <8,> , (d) der spezifischen Feuchte <q,> . () des Fllssigwassergehalts
<gp> und (f) der langwelligen Erwarmungsrate <@8,/01)pap > im Kontrollauf zu verschiede-
nen Zeitpunkten der Entwicklung.
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dimensionalen Modellstudien (z. B. Mason und Sykes (1982), Chlond
(1987)), aber im Einklang mit den Beobachtungen, wird vom Modell ein
Varianzverhdltnis <v“2>/<t“?> von der GréBenordnung Eins vorhergesagt,
wdahrend zweidimensionale Modelle fir dieses Verhdltnis Werte zwischen
4:1 und 10:1 angeben. Dieser Befund stlfzt die Vermutung, daB dreidi-
mensionale Effekte als Folge der Druck-Verformungsgeschwindigkeits-
korrelation <t” av”/dy> das Varianzverndltnis <v““>/<u”“> reduzieren, so
daB sich zwischen dem v*Impuls und dem u™-, bzw. dem w“-Impuls eine
stérkere Kopplung einstellt, als zweidimensionale Modelle prognostizieren.
Die Druck-Verformungsgeschwindigkeitskorrelation vermittelt ndmlich ei-
nen Energieaustausch zwischen den Geschwindigkeitskomponenten in
Langs- und Querrichtung, wobei die Richtung des Energieflusses derart ist,
daB ein Energieaustausch von den Komponenten stdrkerer Schwan-
kungsintensitéit nach solchen schwdécherer Intensitat bewirkt wird, um so
einen Zustand der Gleichverteilung herbeizufUhren (Rotta (1972).
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Abbildung 4: wittlere Vertikalprofile der vom Modellgitter aufgeldsten Varianzen der
(@) lateralen u”-, (b) der longitudinalen v*- und (c) der vertikalen w-Geschwindigkeits-
komponente im Kontrollauf zu verschiedenen Zeitpunkten der Entwicklung.
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Abbildung 5a-b zeigt die mittleren Vertikalprofile der Flusse potentieller
Virtuelltemperatur und des Wasserdampfes. Neben den totalen Flussen
sind zusatzlich die subskaligen Beitrdge angegeben. Wdhrend der ersten
eineinhalb Stunden der Modellintegration wird der totale Warmetransport
mit Ausnahme eines Bereichs in der N&he der Inversion fast ausschlieBlich
durch subskalige Transporte bewirkt. Im weiteren Verlauf der Integration
wird jedoch ein betrdchtlicher Teil des 6,-Flusses von den vom Modell auf-
geldsten Wirbeln Ubernommen. Zum Zeitpunkt t = 7200 s weist das War-
mefluBprofil einen far eine bewdlkte, konvektive Grenzschicht typischen
Verlauf auf: Infolge der Heizung von der unteren Unterlage nimmt er na-
hezu linear von seinem Maximalwert an der Meeresoberfliche bis zur Wol-
kenbasis ab. Die LinearitGt des Profils beinhaltet eine konstante
Erwdrmungsrate innerhalb der durchmischten Wolkenunterschicht und
deutet auf einen stationdren Turbulenzzustand innerhallb der durchmisch-
ten Schicht hin. Oberhalb der Wolkenbasis nimmt der WamefluB zu und
erreicht sein Maximalwert von etwa 50 W m2 in der Mitte der Wolken-
schicht. Oberhalb dieses Niveaus nimmt der WarmefluB wieder ab, wech-
selt das Vorzeichen in einer Hohe von etwa z = 600 m und nimmt infolge
des Enfrainments warmer, tfrockener Luffmassen leicht negative Werte in
der Entrainmentzone von maximal -10 W m an. Der subskalige, parame-
terisierte Warmestrom nimmt oberhalb der Prandtlschicht rasch ab und
erreicht leicht negative Werte in der Ndhe der Inversion. Der Wasser-
dampffluB wird, wie der 6,-FIuB, in der ersten Phase der Grenzschichtent-
wicklung wahrend eines Kaltluffausbruches durch kleinskalige, turbulente
Transporte vermittelt. Zu sp&teren Zeitpunkten wird ein betrdchtlicher An-
teil von den vom Modell aufgeldsten Wirbeln Gbernommen. Der durch die
Verdunstung an der Meeresoberfidche eingebrachte Wasserdampf wird
durch subskalige und skalige Transportprozesse in hbhere Regionen befor-
dert, so daB ein Uber die gesamte Grenzschicht positiver (d. h. aufwdrts-
gerichteter) WasserdampffluB resultiert, der seinen Maximalwert an der
unferen Unterlage erreicht. Zum Zeitpunkt f = 7200 s leistet der subskalige,
parameterisierte Anteil des Wasserdampffiusses mit Ausnahme der unter-
sten 200 m und an der Obergrenze der Inversion keine nennenswerten
Beitrdge zum totalen Wasserdampftransport.

Direkte Einblicke in die InstabilitGtsmechanismen ermdglicht die Be-
frachtung der Energetik der Rollen. Anhand dieser Untersuchung kann
beurteilt werden, ob als Ursache der Rollenentwicklung Scherungsinstabi-
litdten der Grenzschichtstrdmung oder die thermische Konvektion ange-
sehen werden muB. In Abbildung 6a-b sind horizontal gemittelte Profile
der Produktionsterme fur die vom Modellgitter aufgeldste turbulente kine-
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Abbildung 5: Mittlere Vertikalprofile der totalen und subskaligen Fllsse der (a) potenti-
ellen Virtuelltermperatur <w” 8“,> und (b) des Feuchteflusses <w“q”,> im Konfrollauf zu
verschiedenen Zeitpunkten der Entwicklung. Die subskaligen, parameterisierten FluBan-
feile werden durch gestrichelte Linien gekennzeichnet.

tische Energie <E>=1/2-<u"? +v*?+w"?> zu den Zeitpunkten t = 1800, t =
4500 s und t = 7200 s dargestellt. Teil a der Abbildung zeigt die Profile des
Scherproduktionsterms -<u“w“>d<u>/dz - <v“w“>d<v>/dz, der den Ener-
giefluB vom Reservoir des Grundstroms in das Reservoir der turbulenten ki-
netischen Energie der Sekunddrzirkulation beschreibt. Im Teil b der
Abbildung sind die Profile des Auftriebsproduktionsterms g/8gg,<w 8, ">
dargestellt. Dieser Term beschreibt die im Falle positiver Warmefiusse statt-
findende Umwandlung von poftentieller Energie der Dichteschichtung in
kinetische Energie der Wirbel. Zum Zeitpunkt t =1800 s weist die Scherpro-
duktion, insbesondere in einem Héhenbereich um z = 300 m, sehr groBe
Werte auf. In diesem Hdhenbereich ist im Profil der (lateralen) u-Kompo-
nente der Windgeschwindigkeit ein Wendepunkt und somit auch die
groBte Scherung anzutreffen. Dies [&Bt darauf schlieBen, daB die Rollen
wdhrend der ersten Phase der Grenzschichtentwicklung durch die soge-
nannte dynamische Wendepunkisinstabilitét hervorgerufen werden, de-
ren Wirkungsweise als dynamische Energiequelle fur Grenzschichtrollen
von Brown (1970) beschriebben wurde. Wie man in Abbildung 6b erkennt,
wird ein betrachtlicher Teil der erzeugten turbulenten kinetischen Energie
durch auftriebsbedingte Vernichtung von turbulenter kinetischer Energie
in potentielle Energie der Dichteschichtung umgewandelt, d. h. infolge
des Entrainments von relativ wéarmerer und frockener Luft aus der freien
Atmosphdre in die Grenzschicht wird ein Teil der scherungserzeugten Tur-
bulenz zur Hebung der Grenzschicht verwendet. Zum Zeitpunkt t = 4500 s
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leisten sowohl die Scherproduktion als auch die Auftriebsproduktion keine
nennenswerten Beitréige zur zeitlichen Anderung der furbulenten kineti-
schen Energie, was auf ein Ubergangsstadium in der Rollenentwickiung
hindeutet. Bei groBerem Kustenabstand (d. h. bei t = 7200 s) zeigt die Auf-
triebsproduktion in der gesamten Grenzschicht signifikante, positive Wer-
te, so daB nun der thermische Antrieb als Ursache fur die
Aufrechterhaltung der Rollenzirkulation angesehen werden kann. Der
Scherproduktionsterm nimmt far = 7200 s innerhallo der Grenzschicht nur
geringe Werte an, stellt aber weiterhin die dominante Energiequelle fur
turbulente kinetische Energie in der bodennahen Schicht und in der Inver-
sionsschicht dar. Die Modellergebnisse weisen eine qualitativ gute Uber-
einstimmung mit aus Messungen abgeleiteten Werten der Energie-
erzeugungsraten fur turbulente kinetische Energie auf (siehe Abbildung
7). Die Produktionsterme wurden aus Profilmessungen mit der FALCON am
16. Mai 1988 gewonnen und stlutzen ebenfails die Vermutung, daB wdh-
rend der ersten Phase des Kaltluftausbruches dynamische InstabilitGten
far die Rollenentwicklung verantwortlich sind, wéahrend im weiteren Ver-
lauf der Entwicklung die thermische Auftriebsproduktion aufgrund der
Heizung von der Meeresoberfldche her zunehmend an Bedeutung ge-
winnt. Allerdings tendiert das Modell dazu, die GréBe der Produktionster-
me zu Uberschdatzen. Dies kann jedoch zum Teil darauf zurdckgefahrt
werden, daB die gemessenen Flusse nur Beitrdge von Wirbeln mit einer
Wellenldnge von bis zu einem Kilometer berlcksichtigt, wéhrend die Mo-
dellergebnisse Beitrdge von Bewegungen mit horizontalen Skalen von bis
zu 6 km umfassen.
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Abbildung 6: Mittlere Profile der Energieproduktion der vom Modellgitter aufgelésten
turbulenten kinetischen Energie <E»> = 1/2-<u*?+v*?+w"?> durch Scherproduktion -
<U"w’>d<U>/dz - <v*w”>d<v>/dz (d) und durch Aufiriebsproduktion g/8,g0 <w” 8°,> (o)
fur den Kontrollauf zu verschiedenen Zeitpunkten der Entwickiung.
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Abbildung 7: Aus Messungen abgeleitete Profile thermischer (g/8,0p <w” 8°,>) und
dynamischer (- <u“w“>d<u>/dz) Erzeugungsraten turbulenter kinetischer Energie am 16,
Mai 1988 wdhrend des ARKTIS Experiments. Die Profile auf der linken Bildhdlffe beziehen
sich auf Profilmessungen der FALCON im Gebiet durchbrochener Bewdlkung und diejeni-
gen auf der rechten Bildhdlfte wurden im Gebiet mit geschlossener Bewdlkung gewon-
nen (hach Brummer et al (1992)).

3.3.2 Ergebnisse der Parameterstudie

Im folgenden werden die Ergebnisse einiger, an den Kontrollauf orien-
tierter Modelldufe diskutiert, die AufschluB darGber geben sollen, in wel-
cher Weise die Grenzschichtentwicklung durch eine Reihe physikalischer
Prozesse und durch die Vorgabe gednderter, groBrdumiger Anfangs- und
Randbedingungen beeinfluBt wird. Folgende Modelldufe werden durch-
gefuhrt;

Q) Experiment 1 untersucht den EinfluB einer groBraumigen, horizontal

homogenen Absinkbewegung. Die Absinkbewegung weist am
Modelloberrand einen Wert von -102 m s! auf, nimmt von oben
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nach unten linear ab und verschwindet am Modellunterrand.

b) Experiment 2 wird mit einer rdumlich homogenen Ozeanoberfla-
chentemperatur durchgefUhrt, d. h. (98;/01),_,9 = 0).

c) Experiment 3 verwendet als Anfangsbedingung ein modifiziertes,
groBréumiges Feuchteprofil, das durch eine lineare Abnahme von
q=2210%kgkg ' beiz=26maufq=05103kg kg beiz=1600m
gekennzeichnet ist (d. h. Ty =-1.07%: 100 m™.

d) Experiment 4 vernachldssigt den EinfluB der langwelligen Strahlungs-
abkdhlung in Wolken.

e) Experiment 5 vernachldssigt die Freisetzung latenter Warme. In die-
sem Lauf kann zwar FlUssigwasser gebildet werden bzw. vernichtet
werden, der KondensationsprozeB bleibt jedoch ohne thermodyna-
mische Auswirkung, indem die Umsetzung latenter Warme im Zusam-
menhang mit Phasenflissen kunstlich unterbunden wird. Die
Wechselwirkung der Wolken mit dem Strahlungsfeld wird jedoch
zugelassen.

Abbildung 8a-c zeigt fur die verschiedenen Modelldufe die Vertikalprofi-
le der vom Modellgitter aufgeldsten Vertikalwindvarianz, des Flusses von
potentieller Virtuelltemperatur und des mittleren FlUssigwassergehalts
wdhrend der konvektiven Phase zum Zeitpunkt + = 7200 s. Aus Abbildung
8a wird deutlich, daB eine groBr&umige Absinkbewegung, eine anfdng-
lich trockenere Atmosphdre und eine homogene Ozeanoberfldchentem-
peratur sowie die Vernachldssigung der latenten Warmefreisetzung und
der langwelligen Strahlungsabkuhlung eine Rollenzirkulation mit geringe-
rer Intensit&t hervorbringt. Die gréBten Reduktionen in der Vertikalwindva-
rlanz treten im Lauf 3 und 5 auf, wo <w*2> von 0.3 auf 0.12 bzw. 0.13 m s72
abnimmt. Verantwortlich fur diesen Effekt sind die verminderte Tendenz
zur Wolkenbildung im Lauf 3 bzw. das Fehlen der Energiequelle infolge la-
tenter Warmefreisetzung im Lauf 5. Im Lauf 3 wird, bedingt durch die an-
fangliche Abnahme der spezifischen Feuchte mit der HOhe, durch
Entrainment relativ (im Vergleich zum Kontrollauf) trockenere Luft in die
Grenzschicht eingemischt. Dieser ProzeB bewirkt eine Austrocknung der
Grenzschicht und fuhrt zu kleineren Umwandiungsraten von der Dampf-
zur Wasserphase. Demnach stellt der KondensationsprozeB eine signifi-
kante Energiequelle dar, die zu einer intensiveren Rollenzirkulation fahrt.
Dieser Befund steht im Einklang mit der Vorstellung, daB ein aufsteigendes
Luftfpaket durch latente Warmefreisetzung zusatzlichen Auftrieb gewinnt.
Aus Abbildung 8a wird weiterhin deutlich, daB auch eine groBrdumige
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Absinkbewegung (Lauf 1) und eine homogene Ozeanoberfldchentem-
peratur (Lauf 2) sowie die Vernachldssigung der langwelligen Strahlungs-
abkUhlung (Lauf 4) zu einer Abnahme der Vertikalwindvarianz fahrt
(<W 2>y = 0.14m? 572 (Lauf 4), 0.15 m2s72 (Lauf 2) und 0.22 m? s2 (Lauf 1)
gegenlber 0.30 m? 52 im Kontrollauf).

Der (de-)stabilisierende EinfluB der verschiedenen untersuchten Prozesse
spiegelt sich auch in den Profilen des Auftriebsflusses wider (Abbildung
8b). Die gréBte Reduktion im FluB potentieller Virtuelltfemperatur fritt im
Falle einer horizontal homogenen Ozeanoberflichentemperatur (Lauf 2)
auf. Dies erscheint plausibel, da in diesem Modellauf infolge der Er-
wdarmung der Grenzschicht durch die Heizung von der Meeresoberfldche
her die abnehmende Instabilitét der bodennahen Grenzschicht nicht
durch eine Temperaturzunahme der OzeanoberfiGchentemperatur aus-
geglichen werden kann. Infolgedessen stellt sich nach 2 h Integrationszeit
im Lauf 2 ein kleinerer Bodenwdrmestrom ein (60 W m2 gegenuber 100
W m2 im Kontrollauf), was zu einer Abschwdichung des konvektiven Cha-
rakters der Grenzschicht fuhrt, Kleinere Auftriebsfllisse werden auch in den
Ldufen 3 und 5, insbesondere im oberen Teil der Grenzschicht ange-
troffen. Dies ist, wie bereits erwdhnt, auf die verminderte bzw. vernachlds-
siglfe Warmefreisetzung infolge von Phasenflissen zurdckzufGhren. Der
EinfluB der langwelligen Strahlungsabkuhlung wurde in vielen Studien zur
Entwicklung konvektiver Grenzschichten vernachldssigt (z. B. Sykes et al.
(1988); Raasch (1990)). Diesen Modellierungsansétzen lag die Vorstellung
zugrunde, daB die Struktur und die Dynamik der konvektiven Grenzschicht
im wesentlichen durch die BodenwdrmeflUsse bestimmt wird. Die Ergel-
nisse unserer Simulationsrechnungen (Lauf 4) zeigen jedoch Uberraschen-
derweise eine recht hohe Empfindlichkeit gegenuber
Strahlungsprozessen. Wir finden, daB die Strahlungsabkuhlung im oberen
Teil der Wolke mit einer signifikanten Zunahme des Flusses von potentieller
Virtuelltemperatur verbunden ist. Zum Zeitpunkt + = 7200 s weist diese
GréBe im Kontrollauf im Vergleich zu Lauf 4 doppelt so groBe Werte auf,
was wegen der damit verbundenen Produktion von turbulenter kineti-
scher Energie auch groBe Werte der Vertikalwindvarianz zur Folge hat. Die
Ergebnisse unserer Modellrechnungen demonstrieren damit, daB auch in
der konvektiven Grenzschicht die Wechselwirkung des Strahlungsfeldes
mit den Wolken zu berlcksichtigen ist, da die langwellige Strahlungsalb-
kihlung eine Destabilisierung der Wolkenschicht und eine Zunahme der
Wolkenaktivitdt bewirkt.
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Abbildung 8: Mittlere Profile (a) der vom Modellgitter aufgeldsten Vertikalwindvarianz
<w"2 , (b) des aufgeldsten Flusses von potentieller Virtuelltemperatur <w” 8”,> und (c)
des mittleren Flussigwassergehalts <gp zum Zeitpunkt + = 7200 s fur den Kontrollauf
(durchgezogene Linien) sowie fur die Laufe 1-5 (gestrichelte Linien).

Der EinfluB der Strahlungsabkihlung dokumentiert sich auch in den Profi-
len des Flussigwassergehalts (Abbildung 8c¢). Im Lauf 4 weist das Maximum
des mittleren Flussigwassergehalts einen Wert von 0.10 g kg™ (gegentiber
0.16 g kg-! im Kontrollauf) auf, der Wolkenbedeckungsgrad hat von 1.0 im
Kontrollauf auf einen Wert von 0.8 abgenommen. Beim Vergleich der Flus-
sigwassergehalte und Bedeckungsgrade der Modelldufe 1, 2, 5 mit denen
des Kontrollaufs stellen wir fest, daB die groBrdumige Absinkbewegung,
eine r&umlich homogene Ozeanoberfidchentemperatur und die Ver-
nachldssigung der latenten Wdarmefreisetzung nur geringen EinfluB auf
die Morphologie und den Wassergehalt der Wolken ausubt. Im Gegen-
satz dazu verursacht ein groBskaliger vertikaler Feuchtegradient (Lauf 3)
erhebliche Anderungen im FlUssigwassergehalt sowie der gesamten
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Grenzschichtstruktur. Wie bereits erwdhnt, bewirkt in diesem Fall das Einmi-
schen frockener Luft aus Regionen oberhall der Inversion eine Austrock-
nung der Grenzschicht, Dies hat sowohl eine Hebung der
Wolkenunterkante (350 gegenuber 250 m im Kontrollauf) als auch eine
Anderung des Bedeckungsgrades zur Folge. Im Lauf 3 weist der Wolken-
bedeckungsgrad einen Wert von 0.32 (gegentber einem Wert von 1.0 im
Kontrollauf) auf; der maximale mittlere FllUssigwassergehalt betrégt 0.018
g kg 1 (gegentiber 0.16 g kg *! im Kontrollauf).

Abbildung 9 zeigt fur den Lauf 3 eine Readlisation des Vertikalwindfeldes
und des Flussigwassergehalts im Horizontal- (bei z = 500 m) und Vertikal-
schnitt (bei y = 3200 m) durch das Modellgebiet zum Zeitpunkt + = 7200 s.
Das Strdmungsfeld weist im Vergleich zum Kontrollauf eine etwas reguldre-
re Struktur auf und kann wiederum durch eine rollenférmige Zirkulation mit
einer Wellenldnge von etwa 1070 m charakterisiert werden. Man erkennt,
daB sich in einer trockeneren Atmosphdére, die oberhalb der Inversion
eine relative Feuchte von etwa 50% aufweist, eine flachere, durchbroche-
ne Wolkenschicht ausbildet, wobei die maximalen FlUssigwassergehalte
im oberen Bereich der stdrksten Aufwindgebiete anzutreffen sind. Unsere
Studie zeigt damit deutlich, daB die Struktur des groBr&umigen Feuchte-
feldes einen erheblichen EinfluB sowohl auf die Intensité&t der Sekundérzir-
kulation als auch auf den Bedeckungsgrad innerhalb der konvektiven
Grenzschicht austbt. Die Ursache fur die empfindliche Abhdngigkeit von
dem vertikalen Feuchtegradienten durfte darin liegen, daB das mit der
Rollenzirkulation verbundene Entrainment frockener Luft und die sich dar-
an anschlieBende Vermischung mit gesattigter Wolkenluft die Verdun-
stungsrate von Wolkenwasser derart beeinfluBt, daB sowohl der
wolkenbedeckte Fldchenanteil erheblich verdndert wird als auch, be-
dingt durch die beim Phasenlbergang umgesetzte Energiemenge, die
konvektive Entwicklung beeinflut wird.
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4. Grobstruktursimulation von Stratocumuluswolken

4.1 Einfihrung

Die marine Grenzschicht ist oftmals durch groBr&umige Bedeckung mit
Schichtbewdlkung gekennzeichnet. Warren et al. (1988) geben einen
mittleren globalen Bedeckungsgrad mit Stratocumulus und Stratus Uber
den Meeresoberfldchen von 34% an. Nahezu dauerhafte Stratocumulus-
felder werden Uber dem 6stlichen Pazifik (vor Kalifornien und Mexiko bzw.
Peru und Chile) und Uber dem &stlichen Atlantik (vor Marokko bzw. Ango-
la und SUdafrika) beobachtet (Schubert et al., 1979a,b). Zeitweise sind
Stratocumulusdecken auch an der SGdkUste Australiens, tber dem Nord-
atflantik, der Nordsee und Uber gréBeren Seen zu finden.

Die Ublicherweise betrachteten Stratocumuluswolken sind Bestandteil
der atmosphdrischen Grenzschicht und besitzen Wolkenoberkanten mit
Hohen um etwa 1000 m, wobei die Wolkenschicht eine Mdachtigkeit von
etwa 500 m aufweist. Die Bildung von Stratocumuluswolken erfolgt nach
Driedonks und Duynkerke (1989) insbesondere in Gebieten, in denen fol-
gende Voraussetzungen erflllt sind:

» Es solite eine ungewdhnlich stabil geschichtete Atmosphdre ober-
halb einer flachen, durch eine kréftige Inversion abgeschlossenen
Grenzschicht existieren. In diesem Fall bleiben konvekfive Prozesse
auf die Grenzschicht beschrankt und kénnen nicht Uber die Inversion
hinaus wirksam sein. Diese Voraussetzung ist meist in Zusammenhang
mit groBraumigen Absinkbewegungen in den subtropischen Hoch-
druckgebieten und in den Hochdruckricken hinter den Kaltfronten
der mittleren Breiten gegeben.

* AuBerdem sollte ein betrachtlicher Bodenfeuchteflud vorhanden
sein, der zusammen mit vertikalen Austauschprozessen eine
Befeuchtung der Grenzschicht hervorrufen kann. Eine ausreichende
Feuchtezufuhr erfolgt insbesondere Uber den Meeren und kompen-
siert Effekte, die zur Austrocknung der Grenzschicht fihren konnen
(wie z. B. Enfrainment von trockener Luft an der Wolkenoberkante,
groBrdumiges Absinken oder Erwérmung der Grenzschicht durch
Strahlungsabsorption oder Warmefilisse vom Boden). Dadurch 1G8t
sich erkl@ren, warum gerade Uber den Ozeanen ausgedehnte und
langlebige Stratocumulusfelder zu finden sind.
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Die persistenten Stratocumulusfelder Uber dem &stlichen Pazifik und
dem Oostlichen Atflantik haben ihre groBte Ausdehnung im Nordsommer,
wenn die starke Konvektion in der innertropischen Konvergenzzone und
das Absinken in den subtropischen Hochdruckgebieten besonders stark
ausgeprdagt sind. Neben den persistenten Stratocumulusdecken gibt es
auch noch Stratocumulusfelder von kurzerer Lebensdauer. Sie entstehen
hdufig in mittleren Breiten im Winter durch Kaltluftausbriche Uber relativ
warmen Meeresgebieten bzw. Uber Kontinentalregionen durch Zusam-
menwachsen von flachen Cumuli bei Nacht.

Wegen der Haufigkeit des Auftretens von Stratocumulusbewdlkung und
ihrer Persistenz, Ubt sie einen groBen EinfluB auf das Klimasystem aus. Ins-
besondere beeinfluBt diese Wolkenart den Strahlungshaushalt der Erde,
indem sie das solare und terrestrische Strahlungsfeld modifiziert. Die
Albedo von Stratocumulusdecken betragt etwa 80% (Fouquart et al,
1990), wdhrend im Gegensaiz dazu die Albedo der Meeresoberfldche,
abhdngig vom Sonnenstand, bei etwa 10% liegt. Dieser Albedounter-
schied hat zur Folge, daB in einer stratocumulusbedeckten Grenzschicht
ca. 30% der am Oberrand der Atmosphdre einfallenden Solarstrahlung
die Meeresoberfliche erreicht, wdhrend in wolkenfreien Situationen 70%
der einfallenden Solarstrahlung an der unteren Unterlage absorbiert wer-
den kénnen. Durch die Existenz tiefiegender Wolken wird auch der lang-
wellige StrahlungsfluB gedndert; jedoch ist die langwellige Ausstrahlung
der Atmosphdre, aufgrund der geringen Hohe der Wolkenoberkante und
der damit verbundenen geringen Temperaturdifferenz zur Ozeanoberfla-
che, nur geringflugig kleiner als die einer wolkenfreien Atmosphdare. Aus-
gedehnte Stratocumulusfelder bewirken demnach eine
Nettostrahlungsabkuhlung der Atmosphdre (Arking, 1991). Slingo (1990)
konnte zeigen, daB bereits eine VergroBerung um 15-20% des Fldchenan-
teils mit niedriger Grenzschichtbewolkung ausreicht, um die strahlungsbe-
dingte Erwdrmungstendenz infolge einer verdoppelten Kohlendioxid-
konzentration in der Atmosphdre zu kompensieren.

Das Verstdndnis der Prozesse, die zur Bildung, Aufrechterhaltung und
Aufidsung von Stratocumulusbewdlkung beitragen, ist daher nicht nur far
kurzfristige Vorhersagen, sondern auch fur langfristige Klimaprognosen
von groBer Bedeutung. Speziell die Prognosegenauigkeit von globalen Zir-
kulationsmodellen ist stark von der GUte der Parameterisierung der niedri-
gen Schichtbewolkung abhdngig.

Die komplexe Physik der stratocumulusbedeckten Grenzschicht war
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deshalb in den letzten Jahren Gegenstand zahlreicher experimenteller
Untersuchungen (siehe z. B. Brost et al., 1982a,b; Slingo et al, 1982
Nicholls, 1984; Nicholls und Leighton, 1986; Hignett, 1991; Paluch und
Lenschow, 1991; Duynkerke et al., 1995; Roode und Duynkerke, 1997). Im
Rahmen von ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project)
wurden zwei MeBkampagnen durchgefthrt, in denen unter anderem die
Prozesse in der stratocumulusbedeckten Grenzschicht untersucht werden
soliten. FIRE (First ISCCP Regional Experiment) fand vor der Kuste Kaliforni-
ens im Sommer 1987 statt (Albrecht et al., 1988), und ASTEX (Atlantic Stra-
tocumulus Transition Experiment) im Gebiet der Azoren im Juni 1992
(Albrecht et al., 1995).

Die Beobachtungen haben die Erkenntnis erbracht, daB der Zustand
der wolkenbedeckten Grenzschicht im allgemeinen durch furbulente
Bewegungen, Einmischvorgdnge, Strahlungsprozesse und mikrophysikali-
sche Abldufe bestimmt wird (Driedonks und Duynkerke, 1989). Dabei
kommt denjenigen Mechanismen entscheidende Bedeutung zu, die fur
die Erzeugung von Turbulenz verantwortlich sind. Diese Mechanismen
kdnnen konvektiver Art sein und aus Erwdrmungen an der Erdoberfldche
oder StrahlungsabkUhlungen an der Wolkenoberkante resultieren, sie kon-
nen aber auch durch Scherungen verursacht sein, die aus Schulbspan-
nungen im bodennahen Bereich oder Windscherungen an der
Oberkante der Grenzschicht resultieren.

Eine besondere Rolle spielt in diesem Zusammenhang die langwellige
Strahlung. Wegen der hohen Emissivitat von FlUssigwasser im ferrestrischen
Spekiralbereich findet die stérkste AbkUhlung in den obersten Metern der
Wolke statt. Im Inneren der Wolke verschwindet die Divergenz des lang-
welligen Strahlungsflusses nahezu, lediglich nahe der Wolkenunterkante
wird die Wolke, je nach Temperaturdifferenz zur Ozeanoberfiche, leicht
erwdrmt. Typische Werte flr die Anderung des langwelligen Nettostrah-
lungsflusses liegen im Bereich der Wolkenoberkante bei -70 W m2und an
der Wolkenunterkante bei rund 20 W m~2. Je nach Machtigkeit und Fliis-
sigwassergehalt der Wolke werden dadurch Abkuhlungsraten von 6 - 10K
h™! an der Wolkenoberkante und Erwérmungsraten von 2 - 3 K h'! an der
Wolkenbasis hervorgerufen (Nicholls und Turton, 1986). Die lokale Erwar-
mung der Wolke an der Unterkante sowie inre lokale AbkUhlung an der
Oberkante fUhren zu einer Destabilisierung der Grenzschicht, Die abge-
kihlte Luft an der Oberkante sinkt infolge ihrer gréBeren Dichte ab,
wodurch konvektive Umlagerungen hervorgerufen werden, die wie-
derum turbulente Bewegungen erzeugen. Die langwellige Strahlungsalbo-
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kdhlung stellt somit Uber den dadurch hervorgerufenen aufwdartsge-
richteten AuftriebsfluB den wesentlichen Antriebsmechanismus flr eine
stratocumulusbedeckte Grenzschicht dar, der fur die Durchmischung der
Grenzschicht verantwortlich ist,

Aufgrund des turbulenten Charakters der Grenzschicht wird trockene,
warme Luft aus der freien Atmosphdre durch die Inversionsfidche in die
Wolkenschicht eingemischt. Dieser Vorgang findet innerhallo einer sehr
schmalen Schicht von einigen Dekametern Dicke statt und wird als Enf-
rainment bezeichnet. Je nach Beschaffenheit der Luft oberhalb der
Grenzschicht kann Entrainment zu einer Verdickung oder zu einer Verdun-
nung der Wolke fuhren. Ist die eingemischte Luft ndmlich relativ feucht,
kann der Einmischvorgang zu einer Verdickung der Wolke durch Massen-
zuwachs fahren. Wird dagegen trockene und warme AuBenluft in die
Wolke eingemischt, kommt es zu einer Verdunstung von Wolkentrépfchen
und damit zu einer AbkUhlung in der Wolke. Diese Verdunstungsabkuh-
lung kann unter bestimmten Bedingungen einen InstabilitGtsprozeB in
Gang setzen, bei dem durch Abkuhlung der Wolkenluft die Luftpakete
einen negativen Auftrieb erfahren und durch die Wolke hinabsinken. Hier-
durch wird turbulente kinetische Energie erzeugt, die wiederum groBere
Entrainmentraten bedingt, wodurch réumliche Inhomogenitaten in der
Stratocumulusschicht erzeugt werden und letztendlich der Aufbruch der
geschlossenen Wolkendecke ausgeldst werden kann. Dieser Instabilitats-
vorgang wird “Cloud-Top Entrainment Instability (CTE])” genannt und ist
seit fast zwei Jahrzehnten Gegenstand zahlreicher experimenteller und
numerischer Untersuchungen (Kuo und Schubert, 1988; Shy und Breiden-
thal, 1990; Wang und Albrecht, 1994),

Satellitenbeobachtungen deuten darauf hin, daB in Stratocumulusdek-
ken trotz des schichtartigen Charakters dieses Wolkentyps eine betrachtli-
che Variabilitdt anzutreffen ist, die sich in groBen tageszeitlichen und
rGumlichen Variationen der Wolkenhéhe, Wolkendicke und der Wolken-
bedeckung duBern (Short und Wallace, 1980; Minnis und Harrison, 1984).
Neben der CTEI (Lilly, 1968; Deardorff, 1980b; Randall, 1980; MacVean und
Mason, 1990) kbnnen unter anderem folgende Prozesse zur beobachte-
ten Variabilitdt der Stratocumulsbewdlkung beitragen: kurzwellige Strah-
lung (Nicholls, 1984; Nicholls und Leighton, 1986; Betts, 1990; Betts and
Boers, 1990; Hignett, 1991), Niederschlag (Brost et al., 1982a.b, Nicholls,
1984; Albrecht, 1989), horizontale Variabilit&t der Bodenfllsse (Rogers,
1989; Friehe et al., 1991), Windscherung (Caughey et al., 1982) sowie
groBrdumiges Absinken (Turton und Nicholls, 1987). Zur numerischen
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Untersuchung der oben genannten physikalischen Prozesse wurde eine
Vielzahl von Modellen mit unterschiedlicher Komplexitat eingesetzt. Unter
diesen sind einfache “Mixed-Layer’ Modelle und schichtgemittelte eindi-
mensionale Modelle (Lilly, 1968; Deardorff, 1976b; Schubert, 1976; Schu-
bert et al., 1979a,b; Stage und Businger, 1981a.b; Fravolo et al, 1981;
Schaller und Kraus 1981a,b; Hanson, 1984; Randall, 1984) SchlieBungsmo-
delle hdherer Ordnung (Oliver et al., 1978, Moeng und Arakawa, 1980;
Moeng und Randall, 1984; Bougeault, 1985; Bougeault und André, 1986;
Chen und Cotton, 1987; Duynkerke, 1989; Rogers und Koracin, 1992;
Wang und Wang, 1994) sowie Grobstruktursimulationsmodelle (Deardorff,
1980a; Moeng, 1986; Moeng et al. 1995; Kogan et al., 1995) vertreten.

Die im Rahmen dieser Arbeit durchgeflhrten Rechnungen befassen sich
mit der néchtlichen, stratocumulusbedeckten Grenzschicht. Das Ziel der
Untersuchung besteht zum einen darin, zu evaluieren, ob das Grobstruk-
tursimulationsmodell in der Lage ist, die wahrend eines Tages des ASTEX
Experiments beobachtete Turbulenzstruktur einer wolkenbedeckten
Grenzschicht richtig wiederzugeben. Zum anderen werden die Ergebnisse
der LES-Modellierung einer umfangreichen Fehleranalyse unterzogen.

Wie bei jeder Modellierungstechnik sind auch die Ergebnisse der Grob-
struktursimulationstechnik einer Reihe von Unsicherheiten unterworfen, die
durch die Modellierung an sich, durch Annahmen bezlglich der Behand-
lung wichtiger physikalischer Prozesse oder durch die Unkenntnis einiger
Modellkonstanten hervorgerufen werden. Im allgemeinen unterscheidet
man zwei Haupttypen der UngewiBheit, die das Vertrauen in die Ergeb-
nisse numerischer Modelle einschréinken: die parametrische Unsicherheit
und die strukturelle Unsicherneit (Tatang et al., 1997). Die parametrische
Unsicherheit hat ihren Ursprung in der unvollsténdigen Kenntnis einiger
Modellparameter; dazu zdhlen empirisch zu bestimmende Konstanten,
sowie die Anfangs- und Randbedingungen des Systems. Strukturelle Unsi-
cherheiten der Modellergebnisse ergeben sich aus der approximativen
Behandlung der dynamischen und physikalischen Prozesse, durch die
raum- zeitliche Diskretisierung der Modellgleichungen, durch fehlerbehaf-
tete numerische Ndaherungsverfahren und durch die Endlichkeit des
numerischen Losungsgebiets.

Im allgemeinen hdngt die gesamte Unsicherheit der Modellresultate in
komplizierter und haufig auch in einer nicht vornersehbaren Art und Weise
von den oben genannten Faktoren ab. Im Rahmen dieser Untersuchung
konzentrieren wir uns auf einige Aspekte der parametrischen und struktu-
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rellen Unsicherheit, wobei folgende Punkte beleuchtet werden:

Zund&chst wird die statistische Signifikanz der vom LES-Modell erzeug-
ten Datensatze ermittelt, Aus diesem Grunde werden Ensemble-
Laufe des Modells mit Anfangs- und Randbedingungen eines wdh-
rend des ASTEX-Experiments 1992 beobachteten Falles (siehe
Abschnitt 4.2.1.1) durchgefthrt., Diese ModellGufe illustrieren den
stochastischen Charakter der turbulenten Prozesse in der wolkenbe-
deckten marinen Grenzschicht und belegen, daB der Stichproben-
fehler der aus Grobstruktursimulationsrechnungen abgeleiteten
statistischen Momente des Stromungsfeldes stark von der GroBe des
verwendeten Modellgebiets abhdngig ist.

AuBerdem wird auch die Empfindlichkeit der LES-Resultate in Hinblick
auf die Darstellung subskaliger und wolkenphysikalischer Prozesse
evaluiert. Zu diesem Zweck werden zwei verschiedene subskalige
Turbulenzparameterisierungen (Deardorff- und Schumann-Schema,
siehe Abschnitt 2.2) ins LES-Modell implementiert und auf ihre Ver-
wendbarkeit hin gepruft. Weiterhin wird der Einflud der Nieder-
schlagsbildung auf die Struktur der stratocumulusbedeckten
Grenzschicht herausgearbeitet. Hierzu werden Modellrechungen
unter Verwendung der in den Kapiteln 2.4.3 und 2.4.4 vorgestellten
Kessler’schen und LUpkes'schen Niederschlagsparameterisierungen
durchgefuhrt.

SchlieBlich wird die Empfindlichkeit der LES-Resultate in Hinblick auf
eine Reihe von Umgebungsbedingungen, deren Spezifikation zur
Festlegung der Anfangs- und Randbedingungen in den Modellrech-
nungen erforderlich ist, unftersucht. Mit Hilfe einfacher Fehlerfort-
pflanzungsprozeduren werden die Ergebnisse dieser Parameterstu-
die dazu verwendet, die Konfidenzintervalle fur die berechneten sta-
fistischen KenngréBen als Funktion der relevanten externen
EinluBgréBen zu ermitteln.

89



4.2 Spezifikation der Modellrechnungen
4.2.1 Herkunft der Anfangsdaten
4.2.1.1 Das ASTEX-Experiment

Zur Initialisierung der Modelldufe werden MeBdaten verwendet, die auf
dem Atlantic Stratocumulus Transition Experiment (ASTEX) 1992 gewonnen
wurden. Bei diesem Experiment handelte es sich um ein internationales
Forschungsprojekt unter der FederfUhrung US-amerikanischer Wissen-
schaftler. Zielsetzung des ASTEX-Experiments war eine umfangreiche
Untersuchung des marinen Stratocumulus. Dadurch soliten die Vorausset-
zungen geschaffen werden, um eine realistischere Parameterisierung die-
ses Wolkentyps in Klima- und Vorhersagemodellen zu erreichen. Zum
anderen sollten die Unklarheiten, die Uber die Ursachen fur den Uber-
gang einer geschlossenen Stratocumulusdecke in ein Feld kleinrGumiger
flacher Passatcumuli vorherrschten, beseitigt werden (Albrecht et al.,
1995).

Das MeBgebiet und der Zeitraum der Kampagne wurden nach klimato-
logischen Befunden gewdhlt: das ASTEX-Experiment fand in der Zeit vom
1. Juni 1992 bis zum 28. Juni 1992 im norddéstlichen Atlantik zwischen den
Azoren und Madeira statt, weil hier der marine Stratocumulus in den fra-
hen Sommermonaten zum alltdglichen Erscheinungsbild gehért. Fur die
Felduntersuchungen wurden nicht nur zahlreiche aerologische MeBstatio-
nen sowie moderne “Remote Sensing-Technik” auf den Inseln Santa
Maria und Porto Santo installiert, sondern auch umfangreiche meteorolo-
gische, chemische und ozeanographische Messungen auf vier For-
schungsschiffen, mit vier MeBbojen und sieben Flugzeugen durchgefuhrt,
Analysen und Prognosen des Europdischen Zentrums fur Mittelfristige Wet-
tervorhersagen (EZMW) gaben darlber hinaus AufschluB Uber die groB-
rdumigen synoptischen Vorgdnge, Uber die mittlere Vertikalwindge-
schwindigkeit sowie Uber Trajektorienverldufe.,

Mit diesen Hilfsmitteln wurden verschiedene Teilexperimente durchge-
fGhrt. So wurden z. B. die chemischen Eigenschaften der Aerosole inner-
halb der Grenzschicht untersucht, da diese das optische und
mikrophysikalische Verhalten in der Wolkenschicht beeinflussen. Messun-
gen der tageszeitichen Verdnderungen des Stratocumulus sollten
Erkenntnisse Uber Entkoppelungsvorgdnge, die durch Absorption solarer
Strahlung innerhallb der Wolke oder Verdunstung von Niederschldgen
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unterhalb der Wolke ausgeldst werden, vermitteln. Flugzeugmessungen
und Radiosondenprofile sollten beleuchten, welche Rolle die Cloud Top
Entrainment Instabilitét fGr den Aufbruch der geschlossenen Wolken-
decke spielt. Durch ozeanographische Messungen wurden darUber hin-
aus die Wechselwirkungen zwischen Ozean und atmosphdrischer
Grenzschicht untersucht. AuBerdem wurden zwei Lagrange-Experimente
durchgefuhrt, in denen Uber einen Zeitfraum von mindestens 36 Stunden
die Bewegung einer Luftséule innerhalb einer konvektiven Grenzschicht
verfolgt und deren physikalische und chemische Verdnderungen aufge-
zeichnet wurden,

4.2.1.2 Das Lagrange-Experiment

Zur Beschreibung eines Stromungsfelds gibt es zwei verschiedene
Ansatzmdoglichkeiten. Bei der Euler'schen Methode werden die Bewe-
gungszustdnde an festen Raumpunkten untersucht, unabhdngig davon,
welche individuellen Fluidelemente sie verursachen. Wenn fUr eine groBe
Zahl von Raumpunkten die Geschwindigkeit als Funktion der Zeit angege-
ben werden kann, gilt die Strdmung als bestimmt, Bei der Lagrange'schen
Methode werden dagegen die Bewegungszustéinde einzelner Fluidele-
mente entlang ihres Weges beobachtet, so daB man den zeitlichen
Ablauf der Bewegung einzelner Fluidelemente erhdlt. Kann man fur eine
Vielzanhl dieser Elemente die Geschwindigkeit und die thermodynami-
schen Zustandsfunktionen als Funktion der Zeit angeben, so gilt auch hier
die Strobmung als bestimmit.

Selbstverstandlich sind detailierte Messungen der Eigenschaften einer
sich bewegenden LuftsGule mit einem weitaus hdheren Aufwand verbun-
den als Messungen an einem festen Raumpunkt. Da jedoch die Struktur
der marinen Grenzschicht weitaus stdrker durch vertikale als durch hori-
zontale Durchmischung beeinfluBt wird, lag es nahe, fur das ASTEX-Experi-
ment eine Strategie zu entwickeln, die AufschiuB Uber das Lagrange'sche
Verhalten des Stratocumulus liefert, Beobachtungen der marinen Grenz-
schicht an einem festen Ort haben né&mlich den Nachteil, daB der Einflu
der horizontalen Advektion berlcksichtigt werden muB. Diese ist aber
gerade Uber den Ozeanregionen schwer bestimmibar, weil hier meteoro-
logische MeBstationen nur in sehr spdrlicher Anzahl vorhanden sind.

Bei der Lagrange'schen Methode wird dagegen eine Luftséule betrach-
tet, die sich mit dem mittleren Wind bewegt. Innerhalb der Luftséule fin-
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det eine starke vertikale Durchmischung staft, wdhrend Wechsel-
wirkungen mit benachbarten LuftsGulen durch horizontale Mischungsvor-
gdnge nicht oder nur in schwacher Form vorherrschen. Der Einflud der
horizontalen Advektion kann deshalb vernachldssigt werden. Man ernalt
eine bessere Kenntnis Uber die thermodynamische und chemische Struk-
tur der Grenzschicht und damit die Mobglichkeit, Grenzschichtmodelle
und Parametrisierungsansditze zu verbessern. Die einzige Komponente,
die fir solche Modelle und Parameterisierungskonzepte bendtigt wird
und nicht direkt aus der Lagrange'schen Methode heraus gemessen wer-
den kann, ist die groBskalige Absinkbewegung als Funktion der Hohe.
Diese kann aber indirekt durch Verwendung von Analysen des EZMW aus
der mittleren Vertikalgeschwindigkeit bestimmt werden.

Das ASTEX-Experiment war das erste Grenzschichtexperiment, das die
logistischen Schwierigkeiten einer Lagrange'schen Methode in einer
abgelegenen Ozeanregion fur einen langeren Zeitraum erfolgreich in
Angriff nahm. Wie diese logistischen MaBnahmen im einzelnen aussahen,
soll in dieser Arbeit nicht ndher beschrieben werden. Hierzu wird auf die
ausfuhrliche Darstellung bei Bretherton und Pincus (1995) sowie Brether-
ton et al. (1995) verwiesen.

Wie bereits erwdhnt, wurden wdhrend des ASTEX-Experiments zwei Lag-
range-Experimente durchgeflhrt. Lagrange | fand in der Zeit vom 12. Juni
1992 (16:00 UTC) bis zum 14. Juni 1992 (12:00 UTC) statt, Lagrange I
erfolgte vom 18. Juni 1992 (22:00 UTC) bis zum 20. Juni 1992 (14:00 UTC).
Wdhrend Lagrange | befanden sich in der MeBregion nach Analysen von
Luftchemikern sehr saubere Luftmassen. Die Grenzschicht volizog wah-
rend der Untersuchungen eine Entwicklung von einer sehr dunnen Strato-
cumulusschicht, verbunden mit ausfallendem Sprdhregen, zu einer
Passatcumulusschicht mit dardberliegendem Stratocumulus und starken
Konvektionsprozessen. Nach Beendigung der Lagrange | Phase stromten
in den darauffolgenden Tagen Luffmassen westwarts vom europdischen
Festland herbei und verdréngten die sauberen Luftmassen. Die advehier-
ten Luffmassen zeichneten sich durch eine sehr machtige Grenzschicht
aus, die durch eine krdftige Inversion von 6 - 8 K abgeschlossen wurde
und in der Cumuli in die Stratocumulusschicht hineinwuchsen. Wéhrend
des Lagrange lI-Experiments verdnderte sich diese Struktur nur unwesent-
lich. Alle gemessenen Vertikalprofile deuteten auf sogenannte Entkoppe-
lungen hin, die fUr Passatcumulusgrenzschichten charakteristisch sind.
Niederschldge wurden bel Lagrange Il nicht beobachtet.
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4.2.2 Initialisierung der Modelléufe

Die als Referenzfall dienende Simulation der stratocumulusbedeckten
Grenzschicht orientfiert sich an MeBergebnissen, die im Rahmen des
ASTEX Lagrange |-Experiments wdhrend des dritten Fluges (MeBflug RFO6)
am 13.6.1992 im Zeitraum von 04:51-10:13 UTC gewonnen wurden. Eine
detaillierte Beschreibung der MeBstrategie, des eingesetzten Forschungs-
flugzeuges, der MeBdatenverarbeitung und der MeBergebnisse ist bei
Roode und Duynkerke (1997) zu finden. An diesem MeBfall orientierte sich
auch die Modell-Vergieichstudie zur stratocumulusbedeckten Grenz-
schicht, die im Rahmen des von der Europdischen Gemeinschaft gefor-
derten Projekts EUCREM '(European Cloud Resolving Modeling)
durchgefuhrt wurde. Die Modell-Vergleichsstudie wurde mit der Albsicht
durchgefuhrt, einen ndchtlichen Teilabschnitt des ASTEX Lagrange I-Expe-
riments mit Hilfe verschiedener LES-Modelle zu simulieren und anschlie-
Bend die erzielten Resultate miteinander und mit den MeBdaten zu
vergleichen. Diese Simulationen sollfen darlber AufschluB geben, ob die
Modelle in der Lage sind, die beobachtete Turbulenzstruktur der Grenz-
schicht und die mikrophysikalischen Eigenschaften von Stratocumuluswol-
ken realitdtsnah wiederzugeben.

Damit ein Vergleich der verschiedenen Modellergebnisse moglich ist,
wurden die Rand- und Anfangsbedingungen, die LdsungsgebietsgroBe
und numerische Aufldsung, die Methode zur Berechnung der langwelli-
gen StrahlungsabkUhlung sowie die Modellaufzeiten von einer EUCREM-
Arbeitsgruppe vorgegeben (Duynkerke et al., 1998). Diese Vorgaben, die
auch fur die nachfolgenden Simulationsrechnungen verwendet werden,
sollen deshalb kurz vorgestellt werden.

Initialisiert wird das Modell mit Daten, die den mittleren Zustand der
Grenzschicht nach etwa sechszehnstindiger Laufzeit des Lagrange |-
Experiments, also am 13. Juni 1992 (8:00 UTC), reprdasentieren. Zu diesem
Zeitpunkt wurde ein Wolkenfeld beobachtet, das sich durch anhaltende
Niederschlidge mit Raten von einigen Millimetern pro Tag auszeichnete.
Aufgrund des niedrigen Sonnenstandes handelfe es sich um einen Uber-
wiegend ndchtlichen Stratocumulustyp, bei dem die Struktur der Grenz-
schicht wahrend des Beobachtungszeitraumes durch solare Einstrahlung

1. Das Ziel des Projekts EUCREM bestand darin, Modelle, die Wolkenprozesse ex-
plizit auflbsen (engl.;”Cloud Resolving Models” (CRMs)), im Rahmen von Ver-
gleichsstudien anhand von detdilierten Beobachtungsdaten zu fanf
unterschiedlichen atmosphdrischen Konvektionsregimen zu validieren.
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nicht bzw. nur unwesentlich beeinflut wurde. Zur Modellierung dieses
Ereignisses sind neben den Anfangs- und Randbedingungen fur samtliche
prognostische Variablen eine Reihe von Standortparametern sowie die
externen, das groBskalige synoptische Feld charakterisierende Parameter
zu spezifizieren. Die den Beobachtungen zugrunde liegende Situation
wird wie folgt (idealisiert) formuliert: Unterstellt wird eine etwa 660 m
mdchtige, gut durchmischte wolkenbedeckte Grenzschicht, die durch
eine scharf ausgeprégte Inversion von der freien Atmosphdre abgegrenzt
wird. Die freie Atmosphdre ist stabil geschichtet und wird durch konstante
Temperatur- und Feuchtegradienten beschrieben. Zur Charakterisierung
der groBr&umigen Druckverhdlinisse wird eine nordwestliche geostrophi-
sche Windstromung gemdB (Ug, V) = (-3.. -10) m s”! vorgeschrieben. Mit
dieser Geschwindigkeit wird auch das Modellgebiet zur besseren Verfol-
gung des Phé&nomens verlagert. Die Anfangsprofile der Geschwindigkeits-
komponenten (U, v). die potentielle Fllissigwassertemperatfur 8; und die
totale spezifische Feuchte g werden horizontal homogen wie folgt héhen-
abhdngig vorgegeben:

(-1.7,-10.) 0<z/m<662.5
(&, v)/(m/s) = { (=1.7-0.026 - (z/m—662.5),-10.) 662.5<z/m<7125(117)
(-3.0,-10.) 712.5 < z/m < 1500
288.0 0<z/m<662.5
6,/K =4 288.0+0.11- (z/m—662.5) 662.5<z/m<712.5 (118)
2935+ 6x107 - (z/m —712.5) 712.5 < 7/m < 1500
10.7 0<z/m<662.5
G/(g/kg) = { 10.7-0.032 (z/m — 662.5) 662.5<z/m<712.5 . (119)

9.1-24x107 - (z/m—-7125)  712.5<z/m <1500

Aus diesen Vorgaben resultiert eine 450 m dicke Wolkenschicht Q) max
= 0.92 g kg bei z=662.5 m), deren Wolkenbasis bei z = 237.5 m ange-
siedelt ist. Das Kondensat liegt zu Beginn der Modellrechnung in Form von
Wolkenwasser vor. Die Profile der thermodynamischen GroB8en zwischen
der Basis (z = 662.5 m) und der Obergrenze (z = 712.5 m) der Inversion
werden als lineare Funktionen durch Interpolation zwischen den Werten
der entsprechenden GroBen in der durchmischten Schicht und in der
freien Atmosphdre festgelegt. Die Verdinderungen dieser GroBen
innerhalb der Inversionsschicht (Inversionsspringe) betragen demnach
AB; = 65 K bzw. Aq = -1.6 g kg'!. Die subskalige turbulente kinetische
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Energie wird in allen Héhen mit z < 687.5 m zu 1 m? s initialisiert. Der
Coriolisparameter wird auf f = 8.7-10° s (entsprechend einer geographi-
schen Breite von 36.6°N) festgesetzt; der Bodendruck betrégt pgg = 1028.8
hPa. Die groBraumige Geschwindigkeitsdivergenz wird zu 1.5-10° s’
spetzifiziert; damit ergibt sich fur die groBskalige Absinkbewegung w;gs =
-1.510°@z/m)y ms’.

Die eindimensionalen Profile aller GréBen werden horizontal homogen
auf das dreidimensionale Modellgebiet Ubertragen. Um die Entwicklung
eines turbulenten Zustands anzuregen, wird dem Temperaturfeld in allen
Hohen mit z < 687.5 m zusaizlich wdhrend des ersten Zeitschrittes eine
rumlich unkorrelierte Zufallsstérung mit einer Amplitude von 0.1 K aufge-

pragt.

Zur Berechnung der langwelligen Strahlungsabkuhlung wird statt des in
Kapitel 2.1.5 beschriebenen Schemas eine noch einfachere Methode
verwendet, bei der der Nettostrahlungsflud geman

Frpr(z) = Frpr' - exp(=a - LWP(z, 27op)) (120)

parameterisiert wird. In Gleichung (120) stellt F ;"7 = 74 W m™> den Net-
tostrahlungsfiud an der Wolkenoberkante dar, a = 130 m? kg™ ist eine Kon-
stante und WPz z;pop) beschreibt den FlUssigwasserweg zwischen der
Hohe zund der Obergrenze des Modellgebiets bei z = zjop.

Als untere Randbedingungen werden die Flusse von Impuls, Temperatur
und Feuchte horizontal homogen und zeitunabhdngig vorgeschrieben:

(B, 7w') = —((Az/2), ¥(Az/2)) - 2/ (@ A2/ 2) +7°(A2/2)) - (121)
w8 = 1.3x10° Kms ™" (122)
w'_q'v = 1.8x107° kgms_1 kg~1, (123)

wobei die Schubspannungsgeschwindigkeit zu u«=0. 3 m s vorgegeben
wird.

FUr die meisten Simulationen (mit Ausnahme der Sensitivitatsidufe) wird

ein Modellgebiet benutzt, das in der Horizontalen eine Grundfidiche von
3.2:3.2 km? Uberdeckt. In der Vertikalen erstreckt sich das Modellgebiet
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bis zu einer Ho6he von 1500 m. Die horizontalen Gitterabsténde betragen
Ax = Ay = 50 mund in der Vertikalen wird eine Aufiésung von Az = 25 mrea-
lisiert. Die numerischen Integrationen umfassen einen Zeitraum von vier
Stunden wobei der Zeitschritt At = 3 s betragt. Der Referenzlauf verwendet
das Deardorff-Schema zur Parameterisierung subskaliger Prozesse und
das Lupkes-Schema zur Beschreibung des Niederschlagsprozesses. Zur
Bestimmung der statistischen Signifikanz der vom LES-Modell erzeugten
Datensdize werden zusdtizlich 20 Ensembleldufe mit der gleichen Modell-
physik durchgefuhrt, die sich vom Referenziauf nur dadurch abgrenzen,
daB unterschiedliche Satze von Zufallszahlen zur Initialisierung der Tempe-
raturstérungen verwendet werden.

Neben der Referenzsimulation und den Ensembleldufen werden eine
Reihe am Kontrollauf orientierter Modellintegrationen unter Vorgabe
gednderter Eingabeparameter bzw. bei abgewandelter Behandlung der
Modellphysik durchgefuhrt. Der Lauf SCHUMANN verwendet statt der
Deardorff’'schen Subgrid-Parameterisierung die Schumann’sche. Der Lauf
KESSLER erfolgt unter Verwendung der Kessler’'schen Niederschlagspara-
meterisierung; beim Lauf NO RAIN wird wahrend der gesamten Simulati-
onszeit der EinfluB von Niederschidgen auBer acht gelassen. SchlieBlich
wird die Empfindlichkeit der LES-Resultate in Hinblick auf eine Reihe von
Umgebungsbedingungen, deren Spezifikation zur Festlegung der
Anfangs- und Randbedingungen in den Modellrechnungen erforderlich
ist, ermittelt. Dabei wird der EinfluB der Inversionsstérke, der BodenfiUsse,
des groBrdumigen Absinkens und der langwelligen Strahlungsabkihlung
auf die Turbulenzstruktur der wolkenbedeckten Grenzschicht beleuchtet
und quantifiziert. Die SensitivitGtsstudie benutzt die Standardmodellversion
(d. h. Deardorff- und LUpkes-Schema), wobei zur VergréBerung des Signal-
zu-Rauschverhdltnisses ein gréBeres Losungsgebiet mit den AusmaBen
28.8-3.2-1.5 k3 verwendet wird.

4.3 Ergebnisse der Modelidufe

4.3.1 Statistische Signifikanz der Modellresultate

Die zeitliche Entwicklung eines turbulenten Stromumungsfeldes wir durch
die (gefilterten) Differentialgleichungen der Hydro- und Thermodynamik
beschrieben. Sind die Details der Rand- und Anfangsbedingungen
bekannt, so I1GBt sich der zukUnftige Zustand des Stromfeldes durch nume-
rische Integration der Grundgleichungen eindeutig bestimmen. Die
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Lésungen des Differentialgleichungssystems sind damit zwar im mathema-
tischen Sinne determiniert, im physikalischen Sinne hingegen unvorher-
sagbar, da selbst noch so kleine Unbestimmtheiten der Kenntnis der
Rand- und Anfangsbedingungen das spdtere Verhalten der Losung ent-
scheidend beeinflussen. Unkontrollierbare Stérungen in den Rand- und
Anfangsbedingungen der dynamischen und thermodynamischen
ZustandsgrdBen im Zusammenhang mit einer Instabilitat sind dafar verant-
wortlich, daB die Strébmung bei jeder Redlisation anders verlduft. DarGber
hinaus zeichnen sich turbulente Strdbmungen durch ein unregelmdaBiges
Verhalten aus, in dem komplizierte Variationen der Geschwindigkeit und
der thermodynamischen ZustandsgrdB8en auftreten, so daB eine einzeine
Simulation bzw. eine Einzelmessung nur ein Zufallsergebnis liefert, Die
deterministische Beschreibungsweise eines Turbulenzfeldes erscheint
daher hoffnungslos. In der Tat sind nur statistische Eigenschaften einer tur-
bulenten Bewegung reproduzieroar. Das Phdnomen, daB irreguldre
Bewegungen aus deterministischen Gleichungen herrdhren, wird als
“deterministisches Chaos” bezeichnet und hat sich als typische Eigen-
schaft nichtlinearer deterministischer Systeme erwiesen (Lorenz, 1963;
Schuster, 1984).

Da turbulente Strbmungen in ihren Einzelheiten scheinbar regellos ver-
laufen, ist man in der Turbulenztheorie meist nur an statistischen Eigen-
schaffen des Turbulenzfeldes interessiert. Das Stromungsfeld wird als
rdumlich stochastischer ProzeR aufgefaBt, der durch die Angabe unend-
lich vieler Verbundwahrscheinlichkeitsverteilungen oder durch zentrale
Momente beschrielben wird. In jedem Fall erweist sich die vollstdndige sta-
fistische Beschreibung eines solchen Zufallsfeldes als sehr komplexe Auf-
gabe. Zur Charakterisierung turbulenter Strbmungen begntgt man sich
deshalb fast ausschlieBlich damit, das Turbulenzfeld durch zenfrale
Momente zu beschreiben; dabei beschrankt man sich in der Regel auf
wenige Momente der niedrigsten Ordnung (Rotta, 1972). Zur direkten
Bestimmung der statistischen Eigenschaften muBte das fur das Stromungs-
problem relevante Differentialgleichungssystem fur eine Reihe von Stérun-
gen der Rand- und Anfangsbedingungen numerisch gelost werden. Bei
der DurchfUhrung von derartigen “numerischen Versuchen” kann man
aus einer Anzahl von Simulationen, die man im Sinne der mathematischen
Statistik als Stichprobe aus der Gesamtheit aller Realisationen aufzufassen
hat, Mittelwerte von Zufallsvariablen und Funktionen von Zufallsvariablen
berechnen. Die so bestimmten Mittelwerte sind Schdfzwerte fur den
mathematischen Erwartungswert. Bei hinreichend groBem Stichproben-
umfang konvergieren die Schatzwerte gegen die Erwartungswerte, so
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daB mit einer hinreichenden Anzahl von Realisationen aus der Gesamt-
heit der in Betracht kommenden Anfangs- und Randbedingungen die
statistischen KenngréBen des Turbulenzfeldes ermittelt werden kénnen.

Obwohl das eben beschriebene Mittelungsverfahren (Ensemblemittel)
als grundlegend angesehen wird, ist seine Anwendung bei numerischen
Modellstudien - zumindest bei Grobstruktursimulationsrechnungen - auf-
grund des damit verbundenen hohen numerischen Aufwands nicht
ublich. Daher stellt sich die Frage, unter welchen Bedingungen statistische
Eigenschaften eines stochastischen Prozesses aus der zeitlichen und
rGumlichen Entwicklung einer einzelnen Realisation anstatt definitionsge-
mMAB aus der Verteilung Uber alle Redlisationen des Ensembles, berechnet
werden kénnen. Eine wesentliche Grundvoraussetzung stellt unter ande-
rem die Stationaritdt bzw. die Homogenitat des Prozesses dar. Stationari-
tat bedeutet, daB die die Zufallsfelder charakterisierenden Wahrschein-
lichkeitsdichtefunktionen invariant beztglich Verschiebungen auf der Zeit-
achse sind. Die zur Stationaritét analoge rdumliche Eigenschaft wird
Homogenitdt genannt. Vollkommene Homogenitdt in den drei Raumach-
sen ist ein Idealfall, der bei wirklichen Strdmungen kaum jemals anzutref-
fen ist. Dagegen ist die Bedingung teilweiser Homogenitat haufiger in
einem beschrdnkten Bereich mit experimenteller Genauigkeit erfullt. Im
Falle der stratocumulusbedeckten Grenzschicht ist es zum Beispiel ver-
nunftig anzunehmen, daB die statistischen Momente der simulierten tur-
bulenten Strobmung wegen der angenommenen horizontalen
Homogenitdt des externen Antriebs nicht von den horizontalen x-y Koor-
dinaten abhdngen. Ein wichtiges Ergebnis der Ergodentheorie (siehe z. B.
Monin und Yaglom, 1971) besagt, daB die zeitliche (bzw. rGumliche) Mit-
telung bei einem stationdren bzw. homogenen stochastischen ProzeB far
jede Realisation zu dem gleichen Resultat fahrt, sofern der ProzeB eine
endliche integrale Zeit- bzw. L&dngenskala aufweist. Als Folgerung der Sto-
tionarit&dt (bzw. Homogenitat) kdnnen daher Zeit- bzw. Raummittel einge-
fahrt werden, deren Werte Eigenschaften des Prozesses widerspiegeln,
und die zur genauen Schdtzung der Ensemblemittelwerte verwendet wer-
den kdnnen, wenn sich die Mittelung Uber hinreichend lange Zeit- bzw.
Raumintervalle erstreckt.

Die Mittelungsproblematik war schon immer ein Thema, das bei experi-
mentell arbeitenden Atmosphdrenphysikern in der wissenschaftlichen Dis-
kussion einen hohen Stellenwert einnahm (Lumley und Panofsky, 1964).
Dies ist auf die Tatsache zurGckzufUhren, daB die Aussagekraft von aus
Messungen (und Modellrechnungen) abgeleiteten GréBen wegen der
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groBen integralen Zeit- und Langenskalen atmosphdrischer Stromungssy-
steme erheblich eingeschrdnkt sein kann. Wyngaard (1983) schatzte ab,
daB bei einer fur atmosphdrische GrenzschichistrOmungen typischen
integralen Langenskala von 500 Metern ein Mittelungsintervall von etwa
1000 Kilometern (entsprechend 2000 integralen Langenskalen) notwen-
dig ist, um ein zweites Moment mit einer Genauigkeit von 10% zu bestim-
men. Wird statt eines Linienmittels ein Fidchenmittel verwendet, so muB
sich die Mittelung Uber eine Fldiche von etwa 25-25 km? erstrecken, damit
die gleiche Genauigkeit bei der Ermittlung der Momente erzielt wird.
Diese Flache ist weitaus groBer als das horizontale Losungsgebiet eines
Grobstruktursimulationsmodells (lbei der Stratocumulussimulation wird ein
Quadrat mit einer Grundfiéiche von 3.2:3.2 km? verwendet). Da in der wol-
kenbedeckten Grenzschicht die integralen Langenskalen relativ groB im
Verhdltnis zur ModellgebietsgrdBe sind, ist zu erwarten, daB die zur Bestim-
mung der Momente verwendeten horizontalen Mittelwerte sich als stati-
stisch niedrig signifikant erweisen werden. Aus diesem Grund muB
zus@tzlich eine Zeitmittelung (wodurch sich die Anzahl der Redlisationen
erhdht) vorgenommen werden, um die statistische Signifikanz der durch
Grobstruktursimulation erzeugten Datenprodukte zu verbessern.

Zur Veranschaulichung dieses Sachverhalts werden Ensembleldufe des
Stratocumulusfalles durchgefuhrt. Das Ensemble umfaBt 21 Realisationen
des Prozesses, wobei die in Abschnitt 4.2.2 dargelegten Vorgaben ver-
wendet werden. Die Realisationen unterscheiden sich nur dadurch, daB
verschiedene Satze von réumlich unkorrelierten Zufallsstbrungen mit einer
Amplitude von 0.1 K zur Initialisierung des Temperaturanomaliefeldes
benutfzt werden. Die im folgenden gezeigten Profile stellen Momente
zweiter Ordnung dar und werden durch Mittelwertbildung Uber Horizon-
falebenen gewonnen. Als Vertikalkoordinate wird die mit der Inversions-
hohe! skalierte Hohe verwendet. Abbildung 10 zeigt mittlere Vertikal-
profile der (a) totalen vertikalen Geschwindigkeitsvarianz, (b) des totalen
Auftriebsflusses, (¢) des totalen Gesamtwasserflusses und (d) des Nieder-
schlagsflusses fur die verschiedenen Ensembleldufe zum Zeitpunkt t = 9000
s. Das Profil des jeweiligen Ensenblemittelwertes ist durch eine dicke Linie
markiert. Aus Abbildung 10 wird deutlich, daB die Profile aller Momente
eine groBe Streuung aufweisen. Bei z /z; = 0.7 betragt der relative Fehler
fir alle Momente etwa 40%2. Dies deutet darauf hin, daB der instantane
horizontale Mittelwert bei der hier verwendeten ModellgebietsgroBe nicht
geeignet ist, um statistisch hoch signifikante Sch&tzwerte fur die Momente

1. Die Inversionshdhe wird durch die mittlere Hohe der 9.4 g kg™ Isofléiche des
Gesamtwassergehalts festgelegt und wird mit Hilfe der Resultate der Simulati-
onsrechnungen als Funktion der Zeit bestimmi.

2. Unter relativem Fehler soll hier das Verhdiltnis von (geschdétzter) Standardab-
weichung der r&umiichen Horizontalmittel um das Ensemblemittel und dem
(geschdatzten) Ensemblemittelwert verstanden werden,
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zweiter Ordnung zu liefern. Der EinfluB der zeitlichen Mittelung auf die
Gute der abgeleiteten statistischen KenngréBen wird in Abbildung 11 dar-
gelegt. Dargestellt sind Profile derselben GréB8en wie in Abbildung 10,
jedoch wird - zentriert um t = 9000 s - zusGizlich eine einsttindige’ Mitte-
lung vorgenommen. Augenscheinlich wird der statistische Stichproben-
fehler bei der Bestimmung der Momente durch die zusatziiche
Zeitmittelung erheblich reduziert. Dennoch weisen die individuellen Reaili-
sationen des Ensembiles immer noch eine betrachliche Abweichung vom
Ensemblemittelwert auf; bei z /z; = 0.7 betragt der relative Fehler flr alle
Momente etwa 10%. Zur weiteren Reduktion des Stichprobenfehlers
mUBte demnach eine I&ngeres zeitliches Mittelungsintervall - sofern dies
sinnvoll erscheint - oder aber ein gréBeres Modellgebiet bei den Simulati-
onsrechnungen verwendet werden.

Die Verbesserung des Signal-zu-Rauschverhdltnisses (d. h. die Reduktion
des statistischen Stichprobenfehlers) bei Verwendung eines groBeren
Modeligebiets wird in Abbildung 12 illustriert. Dargestellt sind die Uber eine
Stunde gemittelten Vertikalprofile des totalen Auftriebsflusses zum Zeit-
punkt = 9000 s fur () eine Simulation, die das Standardmodellgebiet der
GroBe 3.2:3.2:1.5 km3 benutzt und fir (b) eine Simulation, die mit einem
vergroBerten Modellgebiet von 28.8-3.2-1.5 km3 durchgeflhrt wird. In
Abbildung 12 markieren die dicken durchgezogenen Linien jeweils die
Stundenmittel und die diinnen durchgezogenen Linien die Funfminuten-
mittel des Auftriebsflusses innerhalb des einstundigen Mittelungsintervaills.
Da die Variabilitédt der FiUnfminutenmittel ein MaB fur den Stichprobenfeh-
ler des Stundenmittels darstellt, ist evident, daB bei Verwendung eines
groBeren Modellgebiets die statistische Signifikanz des Stundenmittels des
Auftriebsflusses (und aller anderen Momente) aufgrund der gréBeren
Anzahl der erfaBten groBen turbulenten Wirbel erheblich gesteigert wird.

1. Die Spezifikation des einstindigen Mittelungsintervalls entspricht den Vorgao-
ben der Modellvergleichsstudie von Duynkerke et al. (1998). Ein I&ngerer Mitte-
lungszeitraum erscheint wegen der (schwachen) Instationaritdt  der
stratocumulusbedeckten Grenzschicht auch nicht als sinnvoll. Die Wahl des Mit-
telungszeitraums von Modellstunde 2 bis 3 h entspricht ebenfalls einem Vor-
schlag von Duynkerke et al. (1998). Dabei wird von der Vorstellung
ausgegangen, daB ein LES-Modell eine etwa zweistindige Einschwingzeit
("spin-up time) bendtigt, bis die simulierte Turbulenzstruktur sich im Gleichge-
wicht mit den vorgegeben, groBréumigen Randbedingungen befindet. Die be-
rechnete Stromungsstruktur im Zeitraum zwischen 2 und 3 h wird daher als
représentative, quasi-stationdre Modellantwort angesehen, die sich als Reakti-
on auf die externen Vorgaben einstellt.
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Abbildung 10: Vertikalprofie der (a) totalen vertikalen Geschwindigkeitsvarianz (W,
(b) des totalen Auftriebsflusses (w"0"). (c) des fotalen Gesamtwasserflusses
(w"q") und (d) des Niederschlagsfiusses (vr,, - g,» fur die verschiedenen Ensembleldu-
fe der stratocumulusbedeckten Grenzschicht zum Zeitpunkt = 9000 s. Das Ensemble um-
faBt 21 Realisationen des Prozesses, wobei sich die Redlisationen dadurch
unterscheiden, daB verschiedene S&fze von rédumlich unkorrelierten Zufallsstérungen mit
einer Amplitude von 0.1 K zur Initialisierung des Temperaturanomaliefeldes benufzt wer-
den. Die gezeigten Profile stellen Momente zweiter Ordnung dar und werden durch Mit-
telwertbildung Uber Horizontalebenen gewonnen. Als Vertikalkoordinate wird die mit der
Inversionhdhe skalierte Hohe verwendet. Die dicken durchgezogenen Linien stellen die

Ensemblemittel der jewelligen Profile dar.
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Abbildung 11: Wie Abbildung 10, jedoch wird - zentriert um t = 9000 s - zus&tzlich eine
einstGndige Mittelung der Profile vorgenommen.
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Abbildung 12: Mittlere Vertikalprofile des Uber eine Stunde gemittelten fotalen Auf-
triebsflusses (w"8",) zum Zeitpunkt t = 9000 s fur (a) eine Simulation, die das Standard-
modeligebiet der GréBe 3.2:3.2-1.5 km3 benutzt und fir (b) eine Simulation, die mit
einem vergroBerten Modellgebiet von 28.8-3.2:1.5 km3 durchgefihrt wird. Die dicken
durchgezogenen Linien représentieren jeweills die Stundenmittel und die dinnen durch-
gezogenen Linien markieren die FUnfminutenmittel des Auftriebsflusses innerhalb des ein-
stindigen Mittelungsintervaills.

4.3.2 Empfindlichkeit der Modeliresultate in bezug auf die Dar-
stellung subskaliger und wolkenphysikalischer Prozesse

Wie im Kapitel 2 bereits dargelegt, besteht die Methode der Grobstruk-
tursimulation darin, die groBen, energiereichen Turbulenzballen, die auch
den GroBteil der Transporte leisten, explizit zu erfassen. Obwohl bei einer
hinreichenden Gitteraufldsung der Hauptteil der turbulenten Bewegungs-
vorgange direkt simuliert wird, sind auch die Ergebnisse dieser Modellie-
rungstechnik mit Unsicherheiten behaftet. Unvermeidliche Fehlerquellen
stellen die numerische Behandlung der stromungsmechanischen Grund-
gleichungen und die Parameterisierung der subskaligen turbulenten
Bewegungen mittels eines sogenannten Subskalenmodells dar. In der wol-
kenbedeckten Grenzschicht kommmt hinzu, daB Phasentubergdnge und
die Niederschlagsbildung ebenfalls zu parameterisierende Prozesse dar-
stellen und infolgedessen ebenfalls zur Unsicherheit der Modellresultate
beitragen.

Um die Empfindlichkeit der Resultate in bezug auf die Reprasentation
subskaliger und wolkenphysikalischer Prozesse im Grobstruktursimulations-
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modell zu ermitteln, werden neben dem Referenzlauf, der das Deardorff-
Schema zur Parameterisierung subskaliger Prozesse und das LUpkes-
Schema zur Beschreibung des Niederschlagsprozesses verwendeft, drei
zusdizliche Simulationen, die die in Abschnitt 4.2.2 angegebenen Vorga-
ben verwenden, mit der Standardmodellgré8e von 3.2:3.2:1.5 km?3 durch-
gefthrt, Der Lauf SCHUMANN verwendet statt der Deardorff’'schen
Subgrid-Parameterisierung die Schumann’sche. Der Lauf KESSLER erfolgt
unter Verwendung der Kessler'schen Niederschlagsparameterisierung:
beim Lauf NO RAIN wird wédhrend der gesamten Simulationszeit der Ein-
fluB von Niederschlidgen auBer acht gelassen.

Abbildung 13 zeigt die zeitliche Entwicklung () der mittleren Inversions-
hoéhe, (b) des mittleren FlUssigwasserweges <IWP>! und (c) der mittleren
Niederschlagsratfe am Boden fUr alle Laufe. Man erkennt, daB alle
Modelldufe eine Grenzschichthdhe prognostizieren, die von 705 m zu
Beginn der Rechnungen auf etwa 775 - 805 m nach vier Stunden Simulati-
onszeit angewachsen ist. Dabei wird die mdchtigste Grenzschicht im Lauf
NO RAIN angetroffen. Man beachte, daB die zeitiche Anderung der
Grenzschichthdhe direkt proportional zur Enfrainmentrate ist, da die
Variation der Grenzschichthdhe pro Zeiteinheit durch die Summe der Ent-
rainmentgeschwindigkeit und der groBréumigen Absinkgeschwindigkeit
gegeben ist. Alle Modellversionen produzieren eine geschlossene Wol-
kendecke, wobei der Flussigwasserweg in allen Simulationen mit der Zeit
monoton abnimmt, Zum Ende der Integrationen weist der Flussigwasser-
weg Werte im Bereich von 70 und 120 g m™ auf, wobei der gréBte Wert im
Lauf NO RAIN und der kleinste Wert bei der Simulation KESSLER vorgefun-
den wird. Die modellierte Niederschlagsrate am Boden nimmt in der letz-
ten Stunden des Integrationszeitraumes Werte im Bereich von 0 und 0.2
mm d! an. Zusammenfassend I&Bt sich konstatieren, daB im Modellauf
NO RAIN die méchtigste Grenzschicht und der gréBte Flussigwasserweg
angetroffen wird. Der EinfluB der Niederschlagsbildung besteht zum einen
darin, die Entrainmentrate, d. h. den Massentransport durch die Dichteg-
renzfiiche an der Inversion, zu reduzieren. DarUber hinaus wird in den
Modelldufen, die eine Niederschlagsparameterisierung verwenden, als
direkte Folge des Entfernens von Wolkenwasser bedingt durch die Regen-
wassserbildung und die anschlieBende Sedimentation von Regentropfen,
ein kleinerer Wert des Flussigwasserweges produziert. Allerdings differieren
die Resultate des Referenzlaufs und des Modellaufs KESSLER, die unter-

1. Der Fltssigwasserweg beschreibt, wieviel Fllssigwasser in einer LuftsGule ent-
haltenist, d. h. LWP = | py,- G, dz
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schiedliche Parameterisierungen zur Darstellung des Niederschlagspro-
zesses verwenden zwar merklich, zeichnen sich aber dennoch nur durch
geringe Unterschiede in den Werten der modellierten Zielvariablen aus.
Eine unterschiedliche Behandlung der subskaligen Prozesse (Referenzlauf
versus Modellauf SCHUMANN) fGhrt nur zu statistisch nicht signifikanten
Anderungen in den Eigenschaften der modelliierten stratocumulusbe-
deckten Grenzschicht.

Abbildung 14 illustriert die mittleren Vertikalprofile (a) des FlUssigwasser-
gehalts, (b) des totalen Auftriebsflusses, (¢) des tfotalen Gesamtwasserflus-
ses, (d) des Niederschlagsflusses, (e) der totalen vertikalen
Geschwindigkeitsvarianz und (f) der totalen turbulenten kinetischen Ener-
gie. Die Profile stellen Mittelwerte Uber das Zeitintervall von Modellstunde
2 bis 3 dar. Zur Skalierung der Vertikalkoordinate wird wiederum die Inversi-
onshdhe verwendet. Insgesamt liefern die ModellGufe mit Niederschlags-
parameterisierung sehr dhnliche Resultate: Der maximale Flussigwasser-
gehalt weist im oberen Teil der Stratocumuluswolke Maximalwerte im
Bereich von 0.45 und 0.52 g kg ~! auf; der AuftriebsfluB ist innerhall der
gesamten Wolkenschicht positiv und erreicht einen Maximalwert von
etwa 13 W m? das Profil des totalen Gesamtwasserflusses 1&8t sich zwi-
schen Ozeanoberfliche und Wolkenobergrenze durch einen linearen
Verlauf ndhern, wobei an der Wolkenoberkante ein Maximalwert von
etwa 75 W m2 auftritt; die Maxima des Niederschlagsflusses treten in einer
Hoéhe bei z/z; = 0.6 auf und variieren im Bereich von -11 und -18 W mZ die
Profile der totalen vertikalen Geschwindigkeitsvarianz und der totalen tur-
bulenten kinetischen Energie weisen zwei Maxima auf, die Hauptmaxima
sind in der bodennahen Luftschicht anzutreffen und die sekunddren
Maxima befinden sich innerhallb der Wolkenschicht, Beim Vergleich der
Resultate des Modellaufs NO RAIN mit denen, die eine Niederschlagspa-
rameterisierung verwenden, fallt auf, daB bei der Simulation des nichtreg-
nenden Strafocumulus groBere Auftriebsflisse in der Wolkenschicht
auftreten, was vergréBerte Werte der Vertikalwindvarianz und der turbu-
lenten kinetischen Energie zur Folge hat. DarGber hinaus ist im Einklang mit
der Variation des FiUssigwasserweges bei den unterschiedlichen Simula-
tionen der Maximalwert des Flussigwassergehalts beim Lauf NO RAIN
etwa um 20% gréBer als bei den anderen Modelldufen. SchlieBlich ist
noch festzuhalten, daB der Lauf NO RAIN den groBten Wert des totalen
Gesamtwasserflusses in der N&he der Wolkenobergrenze produziert. Dies
ist verstéindlich, da der FluB an dieser Stelle in enger Beziehung zur GroBe
der vorhergesagten Entrainmentgeschwindigkeit steht. Entsprechend
einer Modellvorstellung, die sich zur Beschreibung dieses Phdnomens als
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addquat herausgestellt hat, und bei der sich eine die Grenzschicht
abschlieBende Inversion durch eine Diskontinuitdt erster Ordnung
beschreiben IGBt (sogenannte *first- order jump models”, sieche z. B. Stull,
1988), gilt (W"g"ipy = ~w LAg. Hierbei stellt (w"q" i den tfotalen Gesamt-
wasserfluB unmittelbar unterhall der Wolkenobergrenze dar, w, ist die
Enfrainmentgeschwindigkeit und Ag beschreibt die Variation der totalen
Feuchte innerhalb der Inversion (Inversionssprung). Demnach resulfiert -
im Einklang mit den hier durchgefihrten Modellrechnungen - aus einer
gréBeren Entrainmentrate ein gréBerer Entrainmentflu@ der totalen
Feuchte und vice versq, sofern der Inversionssprung der totalen Feuchte
unverandert bleibt.

Markante Unterschiede zwischen den Simulationen regnender und
nichtregnender Stratocumuluswolken lassen sich durch die Betrachtung
des Budgets der turbulenten kinetischen Energie E feststellen. Die Bilanz-
gleichung fiir das vom Modellgitter aufgeldste E = 1/2-(W™? + v2+w™2) lau-
tet nach horizontaler Mittelung:

SI

E) = w'o_ " SUEysl —n o (Ww"R")
<E>_9v0(}< 6," - (uw) (u) (V'W"y— (v>——(( E" + poo) e,(124)

wobei auf der rechten Seite von Gleichung (124) der erste Term als Auf-
triebsproduktion, der zweite und dritte Term als Scherproduktion, der
vierte und funfte Term als turbulenter Transport bzw. Drucktransport und
der letzte Term als Dissipationsterm (eigentlich Transport von aufgeldster
TKE zu subskaliger TKE) bezeichnet werden. Abbildung 15 zeigt die - zen-
triert um t = 9000 s - stindlich gemittelten Vertikalprofile der verschiede-
nen Produktionsterme, des Transport-, des Dissipations- und des
Speicherterms (linke Seite von Gleichung (124)) far (a) die Simulation NO
RAIN und (b) die Simulation KESSLER. Man erkennt, daB sich in beiden Fal-
len die aufgeldste Turbulenz fast in der gesamten Grenzschicht (mit Aus-
nahme der Inversionsschicht) im Gleichgewicht befindet, da der
Speicherterm vom Betrag her stets eine GréBenordnung kleiner ist als die
durch die dominanten Terme der Energiebilanzgleichung bewirkten Ten-
denzen. Betfrachtet man die Produktfionsterme, so zeigt sich, daB die
Scherproduktion lediglich im bodennahen Bereich der Grenzschicht von
Bedeutung ist. Im Gbrigen Teil der Grenzschicht liefert dieser Term keinen
wesentlichen Beitrag zur Turbulenzerzeugung. Fur die TKE-Erzeugung ist die
Auftriebsproduktion verantwortlich, die in beiden
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Abbildung 13: Zeitliche Entwicklung (a) der mittleren Inversionshdhe <z, () des mitt-
leren Flussigwasserweges <LWP> und (c) der mittleren Niederschlagsrate am Boden
(qur = Z]r)z - OfL"Jr vier Grobstruktursimulationsrechnungen. Der Referenzlauf verwendet
das Deardorff-Schema zur Parameterisierung subskaliger Prozesse und das Lupkes-Sche-
ma zur Beschreibung des Niederschiagsprozesses. Der Lauf SCHUMANN verwendet statt
der Deardorff'schen Subgrid-Parameterisierung die Schumann’sche. Der Lauf KESSLER
erfolgt unter Verwendung der Kessler’'schen Niederschlagsparameterisierung: beim Lauf
NO RAIN wird keine Niederschlagsbildung zugelassen. Die Definition der verwendeten Li-
nienmuster ist in der Legende dieser Abbildung angegetoen.
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Abbildung 14: Mittlere Vertikalprofile (a) des Flissigwassergehalts <gp, (b) des totalen
Auftriebsflusses (w"8" ). (c) des totalen Gesamtwasserfiusses {w" w"q") . (d) des Nieder-
schlagsflusses (vT r 4, ). (e) der totalen vertikalen Qembmnﬂgkei’rsvononz (w"2) und
() der totalen ’rurbulen’ren kinetischen Energie 0.5 - (u" "2 ) fur den Referenzlauf
und die Laufe SCHUMANN, KESSLER und NO RAIN. Die Profile stellen Mittelwerte Gber das
Zeitintervall von Modelistunde 2 bis 3 dar. Zur Skalierung der Vertikalkoordinate wird die
Inversionshdhe verwendet. Die Definition der verwendeten Linienmuster ist in der Legen-

de dieser Abbildung angegeben.
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Fallen ein Minimum in der Néhe der Wolkenbasis aufzeigt, jedoch positive
Werte in der bodennahen Schicht und vor allem in der Wolkenschicht
aufweist. Dies deutet darauf hin, daB der wesentliche Antrieb fur die
Durchmischung der wolkenbedeckten Grenzschicht die Strahlungsabkuh-
lung am Oberrand der Wolke darstellt, Der wesentliche Unterschied in
den Modelldufen NO RAIN und KESSLER besteht darin, daB bei der nicht-
regnenden Stratocumulussimulafion innerhallb der Wolkenschicht eine
weitaus groBere Auftriebsproduktion von TKE auftritt. Dies hat zur Folge,
daB beim Lauf NO RAIN verglichen mit dem Lauf KESSLER infolge des Tur-
bulenz- und Drucktransports ein gréBerer Betrag von TKE in die Inversions-
schicht transportiert wird. Die dorthin verlagerte kinetfische Energie wird
zum einen durch Dissipation dem Reservoir der subskaligen TKE zugefuhrt
und zum anderen wird sie zur Arbeitsleistung gegen die Auftriebskrafte
verwendet, um ein verstérktes Einmischen von wdarmerer und tfrockener
Luft zu ermdglichen.

O) Kinetic energy budget b) Kinetic energy budget
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Abbildung 15: Energiebiloznz dezr vom Modellgitter aufgeldsten turbulenten kineti-
schen Energie 0.5 - (&"" + V" + w"") . Dargestellt sind die horizontal und tber eine Stun-
de gemittelten Vertikalprofile (zentriert um + = 9000 s) der verschiedenen
Produktionsterme, des Transport-, des Dissipations- und des Speicherterms flr (a) die Si-
mulation NO RAIN und (b) die Simulation KESSLER. Die Definition der verwendeten Linien-
muster ist in der Legende dieser Abbildung angegeben.

Wie bereits erwdhnt, weisen der Referenziauf und der Lauf KESSLER trotz
der verwendeten unterschiedlichen Niederschlagsparameterisierungen
nur geringe Unterschiede in den Werten der modellierten Zielvariablen
auf. Dennoch sind in beiden Modelldufen signifikante Unterschiede bei
der Bildung von Spruhregen festzustellen. Diese lassen sich durch die
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Betrachtung der horizontal gemittelten Bilanzgleichung fur den Regen-
wassergehatt q; illustrieren. Die Gleichung fur die zeitliche Anderung von
<qy> 1Bt sich wie folgt schreiben:

07 9g 07
J,- 1y 9y 1, d == _4d =
Ewr) i {E ]AUTO> ' {E ]AKK> ! {E ]EVA> _d_z<w : V> _ZEWTCI".qr) , (125)

wobei die Terme auf der rechten Seite von Gleichung (125) die Autokon-
version von Wolkenwasser zu Regenwasser, die Akkreszenz, d. h. die Bil-
dung von Regenwasser durch die Koagulation von Wolken- und
Regentropfen, die Verdunstung von Regenwasser, den Transport von
Regenwasser durch skalige und subskalige Bewegungen und den Sedi-
mentationstransport bezeichnen, Abbildung (16) zeigt die - zentriert um f
= 9000 s - stiindlich gemittelten Profile der verschiedenen Quell- , Senken-
und Transportterme als Funktion der Hohe fUr (a) die Referenzsimulation
und (b) die Simulation KESSLER. Man erkennt, daB bei beiden Modelldu-
fen Regenwasser durch Koagulationsprozesse in der Wolkenschicht gebil-
det wird. Unter dem EinfluB der Schwerkraft fallt das gebildete
Regenwasser aus der Wolke heraus und wird in die Wolkenunterschicht
transportiert. Im Bereich unterhalb der Wolke ist die Luft untersattigt, so
daB hier Regenwasser verdunstet und im Gleichgewicht den Regenwas-
sergewinn durch die Divergenz des Sedimentationstransports kompen-
siert, Die Wirkung des skaligen und subskaligen Regenwassertransports
besteht im wesentlichen darin, Regenwasser vom unteren Bereich der
Wolke in den oberen Bereich zu schaffen. Der wesentliche Unterschied in
der Wirkung der Kessler’'schen und der LUpkes’schen Niederschlagspara-
meterisierung bestent darin, daB beim Lauf KESSLER Regenwasser im
wesentlichen im oberen Bereich der Wolke durch Autokonversion gebil-
det wird, wdhrend im Referenziauf Regenwasser Uber die gesamte Wol-
kenschicht durch Akkreszenz produziert wird. Dieser Unterschied in der
Niederschlagsbildung reflektiert einen Schwachpunkt des Kessle-Modells,
der von Beheng und Doms (1986) sowie von Lupkes et al. (1989) durch
einen Vergleich der Ergebnisse der Kessler- und LUpkes-Parameterisierung
mit denen, die durch Ldsung der detailierten Methode erzielt wurden,
entdeckt und beschrieben wurde. Die Autoren konnten zeigen, daB
gegenUber der detaillierten Methode bei der Kessler-Parameterisierung
die Autokonversionsrate Uberschétzt wird und daher die Regenwasserbil-
dung im Kessler-Schema wesentlich rascher als bei Verwendung der
detdillierten Methode und beim LUpkes-Schema erfolgt. Allerdings zeigen
die hier durchgeflhrten Modellrechnungen, daB - zumindest nach einer
Integrationszeit von zwei Stunden - die in beiden Parameterisierungen
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unterschiedlich gehandhabte Behandlung der Regenwasser bildenden
Prozesse und die genaue Erfassung des Niederschlagbeginns keinen
wesentlichen Einflud auf die simulierte Turbulenzstruktur der stratocumulus-
bedeckten Grenzschicht austibt. Dies legt nahe, daB auch das Kessler-
Schema zur groben Erfassung wolkenphysikalischer Vorgdnge im Grob-
struktursimulationsmodell geeignet ist.
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Abbildung 16: Bilanz des horizontal gemittelten spezifischen Regenwassergehalts
<q,>. Dargestellt sind die stlindlich gemittelten Profile der verschiedenen Quell-, Senken-
und Transportterme als Funktion der Hohe fUr (a) die Referenzsimulation und (b) die Simu-
lation KESSLER. Die Definition der verwendeten Linienmuster ist in der Legende dieser Ab-
bildung angegeben.

Der primdre dynamische Effekt der Spruhregenbildung besteht dem-
nach darin, die Auftriebsproduktion turbulenter kinetischer Energie zu
reduzieren, wodurch sich bei verminderter Entrainmentrate eine flachere
Grenzschicht ausbildet. Darlber hinaus zieht die Niederschlagsbildung
eine Reduktion des FlUssigwasserweges in der stratocumulusbedeckten
Grenzschicht nach sich. Die Untersuchung zeigt, daB durch den Ausfall
von Niederschlag der maximale FlUssigwassergehalt in der Ndhe der Wol-
kenoberkante um etwa 20% erniedrigt wird. AuBerdem kann durch die
Niederschlagsbildung die Stabilitdt der Grenzschicht durch eine verdn-
derte rdumiliche Verteilung der latenten Warmefreisetzung modifiziert
werden. Der Ausfall von Regenwasser aus der Wolkenschicht trogt zum
einen zur Nettoerwdrmung der Wolkenschicht durch Phasenubergdnge
bei, da das aus der Wolke entfernte Wasser nicht mehr innerhallo der
Wolke in die gasférmige Phase Ubergefuhrt werden kann. Zum anderen
verdunstet das in den untersattigten Bereich unterhallb der Wolke durch
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Sedimentation tranportierte Wasser und verursacht dadurch eine Abkuh-
lung der Wolkenunterschicht. Im Grenzbereich zwischen der erwdrmten
Wolke und der abgeklhlten Wolkenunterschicht kann sich eine Schicht
stabiler Schichtung bilden, durch die die instabile Wolkenschicht ober-
hallb und die instabile Grenzschicht unterhallb entkoppelt werden kdn-
nen. Allerdings war bei den hier durchgeflhrten regnenden
Stratocumulussimulationen aufgrund der geringen Niederschlagsintensi-
t&t die Wolkenerwdrmung und die Verdunstungsabkuhlung der Wolken-
unterschicht nicht stark genug, um einen Entkoppelungsvorgang und
damit eine dynamische Trennung von Wolkenschicht und darunterliegen-
der Grenzschicht einzuleiten. Als ein wesentliches Resultat bleibt schlieB-
lich noch festzuhalten, daB die Ergebnisse der Grobstrukfursimulationen
sich als insensitiv gegenUber den Details der verwendeten subskaligen
TurbulenzschlieBung erwiesen haben und sich auch als robust gegenuber
den spezifischen Annahmen der Niederschlagsparameterisierung gezeigt
haben.

4.3.3 Empfindlichkeit der LES-Resultate hinsichtlich der Einga-
begréBen des Modells

Die Gute eines numerischen Modells, welches zur Vorhersage bestimm-
ter ZustandsgréoBen eines physikalischen Systems konstruiert wurde, kann
anhand des Vergleichs von Modellresultaten und Beobachftungsdaten
gepruft und beurteilt werden. Da sowohl die Beobachtungen als auch
die Vorhersagen mit Unsicherheiten behaftet sind, gehdrt zu einer sinnvol-
len Modellverifikation neben der Spezifikation der Mittelwerte der zu ver-
gleichenden GréB8en auch eine Angabe Uber die Genauigkeit mit der die
Zielvariablen im Modell und im Experiment bestimmt werden k&nnen.

In diesem Abschnitt wird die parametrische Unsicherheit der Grolbstruk-
tursimulationsresultate, die sich aus der unvolistndigen Kenntnis der Ein-
gabe- und EingangsgréBen des Modells, d. h. der Anfangs-, Rand- und
groBréumigen Umgebungsbedingungen, ergibt, untersucht und quantifi-
ziert. Im Prinzip kdnnte die parametrische Unsicherheit durch verfeinerte
MeBmethoden und eine genauere Messung der EingangsgroBen vermin-
dert werden; allerdings sind in der Praxis - insbesondere bei geophysikali-
schen Systemen - dieser Vorgehensweise enge Grenzen gesefzt. Der
EinfluB und die Bedeutung der EingangsgroéBen auf die Modellresultate
muB daher mit Hilfe einer Empfindlichkeitsstudie ermittelt und eingeordnet
werden. Bei einer derartigen Analyse wird herausgearbeitet, wie die
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Modellresultate auf kleine Variationen eines ungenau bekannten Faktors
bei ansonsten festgehaltenen EingangsgroBen reagieren. Auf diese Art
und Weise kann mittels der Sensitivitatsstudie der lokale Gradient der
Modellantwort in Hinblick auf die Eingangsparameter bestimmt werden.
Im Rahmen dieser Untersuchung wird die Sensitivitat der Grobstruktursimu-
lationsresultate in Hinblick auf die angenommenen Werte verschiedener
externer, groBréumiger Umgebungsbedingungen studiert. Diese Bedin-
gungen schiieBen alle diejenigen externen meteorologischen Parameter
ein, die zur Spezifikation der mittleren Anfangs-, Rand- und groBrdumigen
Umgebungsbedingungen erforderlich sind und zur Initialisierung einer
Simulationsrechnung bendtigt werden (siehe Abschnitt 4.2.2). Die Emp-
findlichkeit der Modellresultate wird in bezug auf folgende Parameter
untersucht und quantifiziert: (a) Inversionsstérke des Gesamtwasserge-
halts Ag, (b) Inversionsstérke der potentiellen Fllissigwassertemperatur A,
(¢) groBraumige Absinkgeschwindigkeit w; g, (d) BodenwdarmefluB (w0,
(e) BodenfeuchtefluB (w'q")e und (f) langwelliger Nettostrahlungsflug an
der Wolkenoberkante FNETCT. Die Unsicherheiten bei der Festlegung der
externen EingangsgréBen ergeben sich nicht nur aus instrumentell
bedingten MeBfehlern und aufgrund von statistischen Stichprobenfehlern
bei der Erthebung der Parameter, sondern sind auch durch Instationarita-
ten und rGumliche Inhomogenitaten der MeBgréBen wahrend ihrer Erfas-
sung bedingt.

Im allgemeinen héngt die totale Unsicherheit der Modellresultate in
komplexer und hdufig auch in nicht intuitiver Weise von den oben
genannten Parametern ab. Aus diesem Grunde ist es von groBer Bedeu-
tung, quantitative Schéizwerte fur diese Unsicherheiten abzuleiten und
den aus Grobstruktursimulationsrechnungen abgeleiteten Datenproduk-
ten Fehlerbalken bzw. Konfidenzintervalle zuweisen zu kdnnen. Im folgen-
den wird eine Methode dargelegt, die es gestattet, in objektiver Weise
die Unsicherheit der aus LES-Rechnungen abgeleiten Datenprodukte zu
bestimmen. Die Methode basiert auf bekannten Fehlerfortpflanzungspro-
zeduren und liefert als Ergebnis Ausdricke fur die Varianz einer durch LES-
abgeleitenten GréBe als Funktion der relevanten Parameter,

Fur eine beliebige aus Grobstruktursimulationensrechnungen abgeleite-
ten Funktion W (z. B. <G, (w"0"), (w'g"y, (w"*), etc.), die von einer Reihe
gemessener externer Parameter u, v, ... (hier: AG, AB, ws (w'0"), (Wqo.
Fogrl ') dbhdngt, I8t sich die totale Varianz o2y der GroBe ¥ wie folgt
approximieren:;
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wobei ¢, die Standardabweichung des gemessenen Parameters u und
Cyv die Kovarianz zwischen den Parametern u und v darstellt. Werden
unkorrelierte MeRfehler unterstellt, so ergibt sich far o,

wobei die x; (i=1, 6) die externen EingangsgréBen, d. h. x; = AQ, X, = AB, X3
= wpg X4 = (W0, X5 = (wq)o Und X5 = Fygr | . bezeichnen, Demnach
enthdlt die fotale Unsicherheit (d. h. die Standardabweichung) einer
GroBe ¥ Beitrage infolge (a) der Unsicherheit in der Bestimmung der Inver-
sionsspringe der totalen Feuchte und der potentiellen Flussigwassertem-
peratur, () von Fehlern bei der Abschdtzung der groBrdumigen
Absinkgeschwindigkeit und der Bodenfilsse sowie (¢) durch die Unsicher-
heit bei der Festlegung des Wertes flr die langwellige Strahlungsabkuih-
lung. Zur Auswertung von Gleichung (127) mussen die partiellen Ableit-
ungen von ¥ nach den externen Parametern x; ermittelt werden. Die
Bestimmung dieser GréBen erfolgt im Rahmen einer Parameterstudie, die
12 Grobstruktursimulationsidufe umfaBt. Diese Modelldufe unterscheiden
sich vom Referenzlauf dadurch, daB einer der externen EinfluBgréBen x;
positiv bzw. negativ um seinen zentralen Wert variiert wird, wdhrend die
restlichen Parameter fixiert bleiben. Die Berechnung der partiellen Ablei-
fung erfolgt dann mit Hilfe von zweiter Ordnung genauer zentrierter Diffe-
renzen. Die Modelldufe dieser Parameterstudie werden zur Reduktion des
statistischen Stichprobenfehlers in einem vergroBerten Modellgebiet von
28.8:3.2:1.5 km?3 durchgefiihrt.

Das spezifische Anliegen der hier durchgefihrten parametrischen Sensi-
tivitatsstudie besteht darin, Fehlerbalken bzw. Konfidenzintervalle fir die
aus LES-Rechnungen abgeleiten Vertikalprofile verschiedener die Turbu-
lenzstruktur der wolkenbedeckten Grenzschicht charakterisierenden
Momente (d. h. Flussigwassergehalt, AuftriebsfluB, GesamtwasserfluB, Nie-
derschlagsfluB, Vertikalwindvarianz und turbulente kinetische Energie) als
Funktion der Standardabweichungen der unsicher bekannten Eingangs-
gréBen festzulegen. Bezlglich der Inversionsstarken der Gesamtfeuchte
und der potentiellen Flussigwassertemperatur wird angenommen, dal
diese mit einer Genauigkeit von 0.5 g kg™! bzw. +1 K bestimmbar sind. In
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Hinblick auf die groBréumige Absinkgeschwindigkeit, der Bodenfilsse von
Wdrme und Feuchte sowie des langwelligen Nettostrahlungsflusses an der
Wolkenoberkante wird unterstellt, daB diese GrdBen mit einer Genauig-
keit von 25% aus den Messungen abgeleitet werden kénnen. Die zentra-
len Referenzwerte und die Unsicherheitsfaktoren (Standardatb-
weichungen) der externen Umgebungsparameter x; sind in Tabelle 2 auf-
gelistet.

Tabelle 2: Referenzwerte und Unsicherheitsfaktoren (Standardab-
weichungen) der externen Umgebungsparameter x;

Parameter | Referenzwert vacxl/gi?:?wﬁlr? gb'
AB, 55K 1K
AQ 1.6 gkg! 0.5gkg™
Ws -0.0225ms! | 0.00565m s
(w0 14.9 W m™ 3.725 W m™
(wqho 51.5 W m™ 12.875 W m™
P~ 74 W m2 18.5 W m?2

Abbildung 17 zeigt mittlere Vertikalprofile des (a) Flussigwassergehalts,
(b) des totalen Auftriebsflusses, (c) des totalen Gesamtwasserflusses, (d)
des Niederschlagsflusses, (e) der totalen Geschwindigkeitsvarianz und (f)
der totalen turbulenten kinetischen Energie fUr den Referenzlauf, der die
in Tabelle 2 aufgelisteten Werte zur Spezifikation der externen Eingabepa-
rameter verwendet. Die Profile stellen Mittelwerte Uber das Zeitintervall
von Modellstunde 2 bis 3 dar. Zur Skalierung der Vertikalkoordinate wird
die Inversionshdhe verwendet. Zum Vergleich sind mit Rauten markierte
MeBwerte dieser GroBen in die Abbildung eingetragen. Die MeBdaten
beziehen sich auf Flugzeugmessungen der NCAR-ELECTRA, die am
13.6.1992 wdhrend des Flugabschnitts ASTEX RFO6 gewonnen wurden
(nach Roode und Duynkerke, 1997). Zusatzlich sind in Abbildung 17 in aus-
gewdhlten Hohen die 90%-Konfidenzintervalle (d. h. £1.6-o0y Intervalle),
die mit Hilfe der parametrischen Sensitivitétsstudie ermittelt wurden, far
die verschiedenen dargesteliten GréBen eingetragen.

Neben der Bestimmung der Konfidenzintervalle erdffnet die Sensitivi-
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tétssanalyse die Modglichkeit, die Bedeutung der unsicher bekannten Ein-
gangsgréBen entsprechend ihres Beitrages zur totalen Varianz einer
modellierten GréBe zu ermitteln und in eine Rangfolge zu bringen. Die
Resultate der parametrischen Sensitivitétsanalyse sind in Tabelle 3 zusam-
mengefaBt. FUr ausgewdhlte Hohenniveaus sind die Mittelwerte und Stan-
dardabweichungen verschiedener aus LES-Rechnungen abgeleiteter
GroBen W (d. h. <gp, (w"8"), (w'q", (Vrgr W, 0.5 (v +w?))
angegeben. Die gleichen Angaben sind auch fGr den mittleren FlUssig-
wasserweg <LWP>, die Entrainmentgeschwindigkeit wg und die konvek-
tive Skalierungsgeschwindigkeit w» eingetragen. Daruber hinaus sind die
prozentualen Beitrdge zur Gesamtvarianz 02\1, der modellierten GréBen ¥
aufgelistet, die aus der Variation der externen GréBen x; (x; = AQ, Xo = A,
X3=Ws Xg= (W80, X5= (Wq)o UNd Xg= Fygr" ) resultieren.

Generell kann man festhalten, daB mit Ausnahme des Niederschlags-
flusses die modellierten thermodynamischen, dynamischen und wolken-
physikalischen ZustandsgréBen der stratocumulusbedeckten  Grenz-
schicht recht gut mit den aus MeBdaten wdhrend des Fluges ASTEX RFO6
abgeleiteten Werten Ubereinstimmen. Die Unterschiede zwischen den
Modellvorhersagen und den MeBdaten sind (mit Ausnahme des Nieder-
schlagsflusses) stets kleiner als die durch die parametrische Modellunsi-
cherheit bewirkte Streuung der Zielvariablen. Im einzelnen ergibt sich
folgendes Bild:

Sowohl der gemessene als auch der berechnete Flussigwassergehalt
zeichnen sich oberhalb der Wolkenbasis zundchst durch eine lineare
Zunahme mit der Hohe aus, wobei die Maximalwerte bei etwa z/z; = 0.9
erreicht werden. Oberhalb dieses Niveaus fallen die Werte durch das Ein-
mischen von wdarmerer und trockener Luft aus der freien Atmosphdre bis
zur Inversionsuntergrenze auf Null ab (siehe Abbildung 17a). Der gemes-
sene Maximalwert des FlUssigwassergehalts betrdgt 0.4 g kg -1 wdhrend
das Modell ein Konfidenzintervall (90% Signifikanzniveau) von 0.38 - 0.72 9
kg™! als wahrscheinliches Intervall fir die Maximalwerte des Fllssigwasser-
gehalts vorhersagt. Dabei tréigt die Inversionsstérke des Gesamtwasserge-
halts Ag mit einem Anteil von 68% den weitaus groBten Anteil zur
modellierten Varianz bei (siehe Tabelle 3), wobel gréBere Werte von Ag
kleinere Maximalwerte des Flussigwassergehalts nach sich ziehen und
vice versa.
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Tabelle 3: Mittelwerte und Standardabweichungen verschiedener aus
LES-Rechnungen abgeleiter GroBen ¥ ( <qp, (w"6"), (w'¢"). {vr,, -3,
(w?, TKE =05 (u?+v?+w?) fir ausgewdhlte Héhenniveaus sowie
dieselben Angaben fUr den miftleren FlOssigwasserweg <LWP>, die
Entrainmentgeschwindigkeit w, und die konvektive Skalierungs-
geschwindigkeit w- Zusdizlich sind die prozentualen Beitrge zur
Gesamtvarianz ¢%y einer modellierten GréBe ¥ aufgelistet, die aus der
Variation der externen GréBen x; (x; = AQ, Xp = ABy X3 = Wig Xg= (W80, X5
= (wq)o und xg = Fyp"" ) resultieren.,

Durch Variation der Parameter x erkiérte
prozentuate Varianz

Modelierte GréBe Mittelwert ogv?/giccjz?ﬁ-ng X Xp X3 X4 X5 X

(R, _ oo /@kaD 052 0.1 80|85 [150|0 [0 |85
(W8, _ 35 / WMD) 60 1.2 0|0 |0 [0 [0 |[500
(w'0,"), _ 0.5/ WmP 140 7.1 6969 [0 |07 |07 | 248
(W', _ 10 /(WM -105 44 712|109 |0 |0 0 179
W'qd, =93 I WmP 640 13.1 25|0 |0 |o 625 | 155
(W, = 0.9 /(WmD 790 310 572 | 255 |0 |0 55 | 118
Vrar @0, _ oo /Wmd | -130 7.3 579 |0 |22|0 |0 129
Vrgr @), _ e /WMD) | 200 89 @4 |0 |[328|0 |0 [178
(WP = 035 1 (Ps?) 0.12 0.021 o [o |o |s0|0 |[500
(w2 = 0.80/ M?SD 021 005 158 ([0 |0 |0 |40 |s02
TKE (2=0.50) / (P 52) 0.35 005 200(0 |0 |oO 0 800
TKE 2=0.95) / (mP s 0.65 0.12 555 | 0 0 0 110 | 335
We / (cms™) 1.7 050 122 | 625 | O 38 [11 | 204

<LWP> / (@m?) 116. 39. 690 |08 |210 |0 01 |82
w:/ (cms™) 071 0.055 202|0 [0 |202(164] 430

Abbildung 17b prdsentiert die mittleren Vertikalprofile des gemessenen
und berechneten totalen Auftriebsflusses. Der AuftriebsfluB weist sowohl in
den Beobachtungen als auch in der Modellierung ein breites Maximum
im oberen Teil der Wolkenschicht auf. Dies deutet, wie bereits erwdhnt,
darauf hin, daB die Abkuhlung, die durch die Verdunstung von Wolken-
trépfchen und durch langwellige Strahlungsprozesse hervorgerufen wird,
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die hauptséchliche Ursache flr die Auftriebsproduktion von turbulenter
kinetischer Energie innerhalb der Stratocumuluswolke darstellt. Die Sensifi-
vitéitsanalyse ergibt fur den AuftriebsfluB in diesem Hohenbereich ein Kon-
fidenzintervall von 3 - 25 W m?2 wobei die Inversionsstarke des
Gesamtwassergehalts Ag und der langweliige StrahlungsfiuB FNETCT mit
66.9% bzw. 24.8% die groBten Beitrdge zur Gesamtvarianz liefern. Der
modellierte AuftriebsfluB weist in einem eng begrenzten Héhenbereich in
der Umgebung der Inversion - bedingt durch das Hineinmischen von trok-
kener und warmer Luft aus der freien Atmosphdre - negative Werte auf
(da bei den Flugzeugmessen nur eine sehr grobe Hohenaufibsung reali-
sierbar ist, ist diese Eigenschaft des Auftriebsflusses in den Beobachtungen
nicht erkennbar). Bei z/z;=1 erreicht der Auftriebsflud Werte im Bereich von
-17.5 - -3.5 W m2, wobei wiederum Ag und FNETCT die groBten Anteile zu
dieser Variabilitét beitragen. Im Wolkenunterbereich nehmen sowohl der
modellierte als auch der beobachtete AuftriebsfluB linear von der Ozean-
oberfiiche bis zur Wolkenbasis alb, wo ein negativer Wert erzielt wird.

Abbildung 17c stellt den berechneten und den gemessenen tofalen
GesamtwasserfluB dar, der in den Beobachtungen insbesondere im obe-
ren Teil der Wolkenschicht eine groBe Streuung aufweist. Der modellierte
GesamtwasserfluB zeigt einen ndherungsweise linearen Verlauf im Bereich
zwischen der Ozeanoberfliche und dem oberen Teil der Wolkenschicht.
Der Maximalwert des Gesamtwasserflusses wird als Folge des Entrainment-
prozesses nahe der Wolkenoberkante bei z/z ;= 0.9 erreicht. Die vorherge-
sagte Variabilat des Gesamtwasserflusses ist in diesem Hbhenbereich
vergleichswelse groB (50 W m™ bei einen Mittelwert von 79 W m™) und
wird im wesentlichen durch die Parameter Ag und A8, hervorgerufen, die
gemeinsam etwa 83% der Gesamtvarianz erki@ren. Insgesamt 1Bt sich
festhalten, daB in Hinblick auf die groBe parametrische Unsicherheit der
LESResultate die modellierten Werte des Gesamtwasserflusses nicht
inkonsistent mit den Beobachtungen sind.

Die auffdlligste Diskrepanz zwischen den Modelresultaten und den
Beobachtungen ist an den Profilen des Niederschlagsflusses festzuma-
chen (siehe Abbildung 17d). Die gemessenen Niederschlagsfilsse zeigen
an, daB innerhalb der Wolkenschicht der Betrag des Niederschlagsflusses
die gleiche GréBenordnung wie der GesamtwasserfluB erreicht. DarGber
hinaus ist aus den in der Wolkenunterschicht durchgeflhrten Flugalb-
schnitten von Flug RF06 ableitbar, daB im MeBgebiet die in der Wolke
gebildeten Regentropfen ohne vollstéindig zu verdunsten in groBer Anzanhl
den Boden erreichen (der bodennahe gemessene Niederschlagsflul
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betragt etwa -100 W m™), so daB sehr effektiv Fllissigwasser aus der Grenz-
schicht entfernt wird. In Gegensafz dazu wird vom Modell der Nieder-
schlagsfluB um etwa eine GréBenordnung zu klein vorhergesagt.
Demnach kann das Modell die in der Natur ablaufenden wolkenphysikali-
schen Prozesse, die zur Niederschlagsbildung in Stratocumuluswolken fuh-
ren, nicht vollsténdig richtig wiedergeben. Die Ursache fur die Diskrepanz
zwischen Modell und Beobachtung kénnte darin begrindet sein, daB der
Koagulations- und der damit verbundene Niederschlagsproze3 einen
hochgradig in Raum und Zeit variierenden und intermittierenden Vorgang
darstellt, der in Ausnahmefdllen lokale Niederschlagsraten hervorbringen
kann, die den beobachteten BodenfeuchtefluB um das 4 - 5 fache Uber-
treffen (Austin et al., 1995). Die Simulation eines derartig instation&ren und
inhomogenen Prozesses stelll wegen der damit verbundenen Schwierig-
keiten bei der Sperzifikation der Anfangs- und Randbedingungen eine
schwer zu bewdltigende Aufgabe dar. Um die Vorgdnge bei der Nieder-
schlagsbildung realitGtsnah abbilden zu kénnen, mussten daher verfeiner-
tere Methoden der Modellinitialisierung und realistischere Antriebsfelder
und Randbedingungen als die hier im Rahmen einer idedlisierten Studie
verwendeten zur Anwendung kommen. Im Moment kann jedenfalls keine
andere plausible Ursache dafir angegeben werden, daB die beobach-
teten Niederschlagsraten nicht vom Modell reproduziert werden kdnnen.
Aus dem oben genannten Grund stellt die wirklichkeitsgetreue Reprdsen-
tation des Niederschlagsprozesses in einem Grobstruktursimulationsmodell
ein schwer zu handhabendes Problem dar, dessen Losung immer noch
eine herausfordernde Forschungsaufgabe bleibt. In Anbetracht der Tafsa-
che, daB - wie bereits in Abschnitt 4.1 ausgefuhrt - die Bewdlkungs- und
Grenzschichtstruktur durch regnende Stratocumuluswolken in einer klima-
tologisch bedeutsamen Weise beeinfluBt wird, kann nur empfohlen wer-
den, die prinzipiellen dynamischen und wolkenphysikalischen
Wechselwirkungen niederschlagsbildender  Stratocumuluswolken  in
zukunftigen Forschungsprojekten noch genauer herauszuarbeiten.
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Abbildung 17: Mittlere Vertikalprofile (a) des Fllssigwassergehalts <gp, (o) des totalen
Auftriebsfiusses (w"0" ), (c) des totalen Gesamtwasserflusses (w'q"), (d) des_leder-
schiagsflusses (vT 4, . (e) der fotalen vertikalen %QMI_DQ_IQKSITSVGFIOHZ (w'? und
(H der totalen ’rurbulenfen kinetischen Energie 0.5 - (u" PN ) fur den Referenzlauf,
bei dem die in Tabelle 2 angegebenen Referenzwerte zur Spezifikation der externen Ein-
gabeparameter verwendet werden. Die Profile stellen Mittelwerte Gber das Zeitintervall
von Modellstunde 2 bis 3 dar. Zur Skalierung der Vertikalkoordinate wird die Inversionshé-
he verwendet. Zum Vergleich sind mit Rauten markierte MeBwerte dieser GréBen in die
Abbildung eingetragen. Die MeBdaten beziehen sich auf Flugzeugmessungen der
NCAR-ELECTRA, die am 13.6.1992 wéhrend des Flugabschnitts ASTEX RFO6 gewonnen
wurden (nach Roode und Duynkerke, 1997). Zusdtzlich sind in ausgewdhlten Hohen die
90%-Konfidenzintervalle (d. h. £1.6-6y Intervalle), die mit Hilfe der parametrischen Sensiti-
vitatsstudie ermittelt wurden, fUr die verschiedenen dargestellten GrdBen eingetfragen.
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Die mittleren Vertikalprofile der totalen Vertikalwindvarianz und der tota-
len turbulenten kinetischen Energie (TKE) werden in Abbildung 17e und
17f gezeigt. Die modellierten Profile der Vertikalwindvarianz und der TKE
weisen innerhalb der Grenzschicht zwei Maxima auf, das eine innerhalo
der bodennahen Grenzschicht und das andere innerhalb der Wolken-
schicht. Dies deutet darauf hin, daB die konvektiven Umlagerungen inner-
halb der wolkenbedeckten Grenzschicht sowohl durch Heizung von
unten als auch durch die Strahlungsabkihlung am Oberrand der Wolke
hervorgerufene Auftriebsproduktion verursacht werden. Die Werte der
modellierten Vertikalwindvarianz und der TKE weisen eine gute Uberein-
stimmung mit den Beobachtungsdaten auf. Zur parametrischen Unsicher-
heit der modellierten Vertikalwindvarianz und der TKE tragen
ausschlieBlich die Parameter AG, F ;"' und (w8, bei (siehe Tabelle 3).

AbschlieBend ist noch festzuhalten, daB auch die aus den Grobstruktur-
simulationsrechnungen ermittelten Werte far die Entrainmentgeschwin-
digkeit wg und die konvektive Skalierungsgeschwingkeit w» gut mit den
von Roode und Duynkerke (1997) angegebenen Werten Ubereinstimmen,
da die aus Messungen abgeleiteten Werte in den vorhergesagten Konfi-
denzintervallen enthalten sind.

121



5. Grobstruktursimulation von Kondensstreifen

5.1 Einfihrung

Wasserdampfemissionen aus Flugzeugen wirken mehrfach. Sie beglnsti-
gen z. B. Uber Eispartikelbildung die Zunahme dinner Zirrusbewodlkung
und beeinflussen damit den Energiehaushalt der Erde. Zwei gegenldufige
Effekte spielen hierbei eine Rolle. Im solaren Spekiralbereich ist die Wir-
kung der Wolken wegen der Reflexion von Sonnenstrahlung abkihlend,
im langwelligen Spektralbereich hingegen erwdrmend, da wegen der
niedrigen Temperaturen an der Tropopause die Abstrahlung der Erde in
den Weltraum reduziert wird (GraBl, 1990; Liou et al., 1990). Der resultie-
rende Nettoeffekt ist zundichst ungewiB, da bei Eiswolken die Konkurrenz
zwischen solarer Albedo und infrarotem Emissionsvermdgen von Fakforen
wie Hohe, optischer Dicke und mikrophysikalischen Eigenschaften der
Wolke abhdngt. Man vermutet jedoch, daB Kondensstreifen wegen ihrer
geringen optischen Dicke zum zusétzlichen Treibhauseffekt beitragen
(Sassen, 1991; Sassen et al., 1989; Stephens und Webster, 1981; Stephens
et al., 1990). Weiterhin ver&ndern die Emissionen moglicherweise die Luft-
chemie, da an den sich bildenden Eispartikeln heterogene chemische
Prozesse ablaufen (Karcher, 1997).

Zur Bestimmung klimarelevanter Eigenschaften von Kondensstreifen sind
mit Hilfe von Satellitendaten, Lidar- und in-situ Messungen einige Studien
durchgefUhrt worden (Knollenberg, 1972; Schumann und Wendling, 1990;
Bakan et al., 1994; StrauB, 1994; Freudenthaler et al., 1995; Gayet et al.,
1996). Als Ergebnis dieser Untersuchungen zeigt sich, daB Kondensstreifen
regional zeitweilig zu ausgeprégten Bedeckungsgraden beitragen. Die
Kondensstreifen kdnnen Ausdehnungen von einigen Kilometern in der
Breite und mehreren hundert Kilometern in der Ladnge aufweisen. In-situ
Messungen des GroBenspektrums von Eispartikeln ergaben innerhallo von
Kondensstreifen systematisch hdéhere Teillchenzahldichten als in naturli-
chen Zirren, aber noch innerhalb deren Variabilitat. Die Satellitendaten
lassen erkennen, daB der Luftverkehr fr eine Zunahme der Bewdlkung
um 0.4% Uber Mitteleuropa verantwortlich ist. Der sich modellmdaBig aus
dieser Zunahme des Bedeckungsgrades dunner Zirrusbewolkung ableit-
bare Beitrag zum Treibhauseffekt ist mit 0.05 K allerdings so gering, daB er
meBtechnisch nicht nachweisbar ist. Eine mit einem globalen Klimamo-
dell durchgefuhrte Studie zur klimatischen Wirkung von Kondensstreifen
deutet darauf hin, daB es einer Zunahme von mindestens 5 Prozentpunk-
ten im Bereich der Hauptflugrouten bedarf, damit sich eine signifikante Kili-
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maantwort im Modell abzeichnet (Ponater et al, 1996). Vor dem
Hintergrund eines stdndigen Wachstums des Weltluftverkehrs ist die Vor-
hersage des Lebenszyklus und des Ausbreitungsverhaltens von Kondens-
streifen daher zur Bewertung seines Gefdhrdungspotentials von groBem
Interesse.

In der Regel wird die Strédmungsdynamik im Nachlauf von Flugzeugen in
drei Phasen eingeteilt (CIAR 1975): Im “Jet“-Regime werden die sich auf-
weitenden Abgasfreistranlen sofort von der sich aufrollenden Wirbel-
schleppe beeinfluBt und innerhalb von etwa 10 s groBtenteils in diese
eingebunden. In dieser Phase entsteht auch der Kondensstreifen, wenn
sich der bei der Kerosinverbrennung entstehende Wasserdampf durch
Vermischung mit der kaiteren Umgebungsluft soweit abkuhlt, daB kurzzei-
fig Wassersattigung erreicht wird (Appleman, 1953; Schumann, 1996). Da
im Abgasstrahl gentigend Kondensationskeime vorhanden sind, kann sich
bei bestimmten thermodynamischen Zusténden der Atmosphdre im
Abstand von einigen 10 m hinter dem Flugzeug eine Wasserwolke mit
einer groBen Anzahldichte (deutlich Gber 1000 cm) bilden. Man nimmt
an, daB die Nukleation im wesentlichen durch die Benetzung von RuBteil-
chen mit Wasser erfolgt. Der RuB muB zuvor jedoch durch Kontakt mit
anderen Verbrennungsprodukten, insbesondere Schwefelséure hydrophil
werden (Kdrcher et al., 1996). Die Wasserphase ist sehr kurzlebig, da die
Temperatur der Atmosphdre in den typischen Flugniveaus niedriger ist als
die kritische Temperatur unterhalb der homogenes Gefrieren einsetzt.
Demzufolge gefrieren die zundchst entstandenen Wassertrépfchen spon-
tfan und wachsen anschlieBend durch Sublimation weiter an. Im anschlie-
Benden “\Vortex”-Bereich sinkt die Wirbelschleppe durch eine
selbstinduzierte mittlere Geschwindigkeit etwa 100-200 m ab (Lewellen
und Lewellen, 1996; Schilling et al., 1996), wobei meist ein geringer Anteil
der Abgase und des Kondensstreifens nach oben entweicht und so den
sekunddren Nachlauf bildet (Gerz und Ehret, 1996). Gegen Ende des
"Vortex”-Regimes (nach etwa 100 s) zerfdllt die bis dahin zusammenhan-
gende Abgaswolke bzw. der Kondensstreifen auf Hohe der Wirbel in ein-
zelne mammatus-ahnliche Strukturen. Im anschlieBenden ®Dispersions”-
Regime 16st sich die Wirbelstruktur auf und gibt die Emissionen frei. Nach
etwa 5 bis 10 Minuten ist die vom Flugzeug induzierte Turbulenz auf die
des Umgebungsniveaus abgekiungen. Die weitere Ausbreitung und Ver-
mischung des Kondensstreifens bzw. der Abgase wird nun einerseits von
der atmosphdrischen Hintergrundstromung (Durbeck und Gerz, 1996) und
andererseits durch die dynamischen Vorgdnge aufgrund der Eigendyna-
mik des Kondensstreifens bestimmt (Chlond, 1998; Chlond und Schulz,
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1997). Je nach Umgebungsbedingungen kann die Eiswolke dabei weiter
anwachsen, stabil bleiben oder sich aufldsen. Obwohl der zwingende
experimentelle Nachweis noch aussteht, vermutet man, daB sich Kon-
densstreifen nur dann zu groBfiéichigen Eiswolken ausdehnen konnen,
wenn die Atmosphdre bezliglich der Wasserphase untersdttigt in bezug
auf die Eisphase hingegen Ubersdttigt ist (Schumann, 1994). Die im
Abgasstrahl des Flugzeugs wahrend der Anfangsphase der Kondensstrei-
fenentwicklung gebildeten gefrorenen Tropfchen I6sen demnach die Eis-
bildung dadurch aus, daB sie als Gefrierkeime fur den SublimationsprozeB
dienen. Auf diese Weise kann die gesamte Eismasse des Kondensstreifens
die vom Flugzeug emittierte Wassermasse um einige GréBenordnungen
Ubertreffen (Knollenberg, 1972).

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit werden die dynamischen, wolken-
physikalischen und strahlungsbedingten Vorgdnge im Dispersionsbereich
des Kondensstreifens mittels numerischer Grobstruktursimulationen unter-
sucht. Zu diesem Problemkreis liegen bisher nur wenige ProzeBstudien vor,
die sich zudem auf Ergebnisse quasi zweidimensionaler Simulationsrech-
nungen stutzen (Boin und Levkov, 1994q,b; Gierens, 1996). Im Gegensatz
dazu wird hier die dreidimensionale Struktur des Strobmungsfeldes in Kon-
densstreifen mit einer Modellversion berechnet, die zur Beschreibung wol-
kenphysikalischer Prozesse eine detaillierte Behandlung der Mikrophysik
verwendet. Bei dem verwendeten mikrophysikalischen Schema wird das
Eisteilchenspekirum durch eine Verteilungsfunktion charakterisiert, deren
zeitliche und raumliche Anderung durch eine Bilanzgleichung beschrie-
ben wird. Die numerische Ldsung der spektralen Bilanzgleichung erlaulot
in jeder Gittermasche die zeitabhdngige Berechnung des Eisteilchen-
spektrums als Ergebnis des Transports durch Advektion, Diffusion und Sedi-
mentation sowie von Sublimations- bzw. Verdunstungsvorgdngen (siehe
Abschnitt 2.4.5). Die in dieser Arbeit vorgesteliten Simulationen setzen in
der spdten Dispersionsphase ein, d. h. zu einem Zeitpunkt bei dem die
flugzeuginduzierte Turbulenz in der Strdmung bereits im wesentlichen
abgeklungen ist, und demnach die Ausbreitung des Kondensstreifens im
wesentlichen durch die Eigendynamik der Eiswolke bestimmt wird. Der
EinfluB der atmosphdrischen Hintergrundturbulenz auf die Turbulenzstruk-
tur und das Ausbreitungsverhalten des Kondensstreifens wird im Rahmen
dieser Arbeit nicht behandelt (zu diesem Problemkreis siehe z. B. Durbeck
und Gerz, 1996). Ziel der Untersuchungen ist es zum einen, ein tieferes Ver-
standnis fr diejenigen Prozesse zu erlangen, die die Ausbreitung und das
Wachstum der Kondensstreifenbewdlkung bestimmen. Zum anderen soll
eine mit dem Grobstruktursimulationsmodell durchgefUhrte Parameterstu-
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die daruber AufschluB geben, welchen EinfluB externe, meteorologische
Parameter, wie Temperatur, Feuchte, statische Stabilitdt und Baroklinitat
der Atmosphdre auf die Entwicklung tropopausennaher Kondensstreifen
in der Dispersionsphase austben. SchiieBlich wird noch untersucht, wie
die anfangliche Eispartikelkonzentration sowie Strahlungsprozesse die
Modellresultate beeinflussen.

5.2 Spezifikation der Modellrechnungen

Die Kenntnis der Lebensdauer von Kondensstreifen als Funktion der groB-
rdumigen meteorologischen FeldgréBen ist Grundvoraussetzung fUr die
Abschdtzung ihrer Klimawirksamkeit. Aus diesem Grund werden mit dem
Grobstruktursimulationsmodell eine Reihe von Rechnungen durchgefuhrt,
um die grundlegenden physikalischen Mechanismen der Kondensstrei-
fenentwicklung zu studieren. Der Modelleinsatz erfolgt in der sogenann-
ten Dispersionsphase im Lebenszyklus eines Kondensstreifens, d. h. in
demjenigen Zeitabschnitt, in dem die vom Flugzeug induzierte Turbulenz
weitgehend abgeklungen ist und die Emissionen sich mit der Umgebungs-
luft vermischt und Uber ein gewisses Volumen verteilt haben. Die Turbu-
lenzstruktur im Kondensstreifen wird in diesem Stadium im wesentlichen
durch die Vorgdnge aufgrund der Eigendynamik der Eiswolke infolge dif-
ferentieller Strahlungserwdrmung bzw. durch die Freisetzung latenter
Wdarme beim Sublimationsproze bestimmit.

Bei der Festlegung der externen Parameter, die den groBrdumigen
atmosphdrischen Grundzustand charakterisieren, sowie bei der Sperzifika-
fion der Anfangsbedingungen aller prognostischen Variablen werden
Bedingungen gewdnhlt, die typisch fur das Auftreten langlebiger, tro-
popdausennaher Kondensstreifen sind (siehe z. B. Schumann, 1994; Gayet
et al., 1996). Fur den sogenannten Kontrollauf wird ein bezuglich der Was-
serphase untersattigtes Luftvolumen mit einer relativen Feuchte von r,,, =
/8% (dies entspricht einer relativen Feuchte von r; = 129% bezuglich der
Eisphase) in einer Hohe von 10500 m (d. h. pgg = 250 hPqQ) unterstellt. Fur
die Referenztemperatur wird ein Wert von Tgg = 220 K angenommen. Das
anfangliche Feld der potentiellen Temperatur wird in der Umgebung des
Kondensstreifens horizontal homogen und als stabil geschichtet mit einer
Temperaturzunahme von a%((?)) = 25x10°Kkm' vorgegeben. Innerhalb des
Kondensstreifens wird der feuchtadiabatische Temperaturgradient ange-
sefzt. Das Feuchtefeld in der Umgebung des Kondensstreifens wird unter
Berlcksichtigung der Temperaturverteilung entsprechend der angenom-
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menen relativen Feuchte Uber Eis von r(UM9P) = 129% initialisiert; fur das
Gebiet innerhalb des Kondensstreifens wird angenommen, daB die Pha-
senrelaxation bereits abgeschlossen ist, so daB hier zur Bestimmung der
spezifischen Feuchte rK) = 100% angesetzt werden kann. Die Spezifika-
tion der geometrischen Eigenschaften des Kondensstreifens erfolgt in
Form zweier parallel zur y-Achse ausgerichteter Wolkenbdnder, die in der
Mitte des Modellgebiets plaziert werden. Der laterale Abstand der Wol-
kenzentren betragt 50 Meter und der anfdngliche Durchmesser der bei-
den Wolkenbdnder wird mit 30 Metern angesetfzt. Der anfangliche
Eisgehalt des Kondensstreifens wird einerseits durch die Wassermenge
bestimmt, die infolge der Kerosinverbrennung vom Flugzeug freigesetzt
wird (etwa 15 g pro Meter Flugstrecke fur eine B747, siehe Schumann,
1994), und zum anderen durch die Wasserdampfmenge der Umgebungs-
luft, die infolge des Einmischens in den Kondensstreifen und nachfolgen-
der Sublimation wdhrend der Jet- und Vortex-Phase in Eis umgewandelt
wird. Hieraus ergibt sich innerhall der Querschnittsfidche des Kondens-
streifens von 1800 m? ein Eisgehalt von (Q)kgs. = 4.26-10° kg kg''. Die Eis-
partikelspektren werden innerhallb des Kondenssireifens als raumilich
homogen und als monodisperse Vertellungen vorgegeben, d. h. die
gesamte Eismasse wird in jeder Gitterzelle des Kondensstreifens innerhalb
einer GroBenklasse des Spektrums konzentriert. Dabei wird ein mittlerer
effektiver Radius von rgg = 2.4 um unterstellt, so daB sich eine Teilchenkon-
zentration von 7.57-108 kg™! ergibt. Da die Wirbelschleppe des Flugzeuges
bereits dissipiert sein soll, wird zu Beginn der Rechnungen ein in Ruhe
befindliches Stromungsfeld vorausgesetzt, dem innerhalb des Kondens-
streifens zu Beginn der Rechnungen eine zufdllige Temperaturstérung mit
einer Amplitude von 1073 K Gberlagert wird. Die geographische Breite wird
mit 50° N angesetzt, fur die am Oberrand bzw. am Unterrand des Modells
einfallenden langwelligen Strahlungsflilisse werden Werte von F (z=zrop) =
30 W m™ bzw. Ff(z=zgop) = 250 W m? angenommen.

Neben dem Referenziauf werden zwdlf am Kontrollauf orienfierfe Mo-
dellintegrationen unter Vorgabe gednderter Eingabeparameter und An-
fangsbedingungen bzw. bei abgewandelter Behandlung der
Modellphysik durchgeflhrt (siehe auch Tabelle 4). Die SensitivitatsiGufe
(D-(2) und (4)-(9) unterscheiden sich vom Kontrollauf dadurch, daB eine
der externen EinfluBgréoBen variiert wird, wdhrend die restlichen Parame-
ter fixiert bleiben. Auf diese Weise wird der EinfluB der Umgebungstempe-
ratur Tog (Lauf (2) und (4)), der statischen Stabilitat %(é) (Lauf (1) und (5)),
der relativen Feuchte r, (r) (Lauf (8) und (9)) und der mittleren vertikalen

Windscherung 5%, 2% (Lauf (6) und (7)) unfersucht. Lauf (10) und (11) ver-
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wenden dieselben externen Parameter wie der Kontrollauf, jedoch eine
modifizierte Modellphysik. Im Lauf (10) wird der Strahlungsterm in der Trop-
fenwachstumsgleichung vernachldssigt, wahrend im Lauf (12) Strahlungs-
prozesse gdnzlich unberlcksichtigt bleiben. SchlieBlich wird noch der
EinfluB der anfénglichen Eispartikelkonzentration auf die Modellergebnis-
se untersucht. Im Lauf (12) und (13) werden zur Charakterisierung des Eis-
teilchenspektrums zum Zeitpunkt t = 0 die effektiven Radien rgg= 4.8 pm
bzw. reg=1.7 um verwendet.

Tabelle 4: Zusammenstellung der numerischen Kondensstreifensimul-

lationen
I IR

Lauf | Too/K| s (‘:—fl) (s% r“(,%g/ Bemerkungen

1 220 |0 0 0 78(129) |-

2 210 |2.5 0 0 85(163) |-

3 220 (2.5 0 0 78(129) |Kontrollauf

4 230 |2.5 0 0 73C111) |-

5 220 |5 0 0 78(129) |-

6 220 |2.5 0 510° |78(129) |-

7 |220 [2.5 1-10% |0 78(129) |-

8 220 |2.5 0 0 66(109) |-

9 220 |25 0 0 90(149) |-

10 |220 (2.5 0 0 78(129) [kein Strahlungsterm in
der Tropfenwachs-
tumsgleichung.

11 220 (2.5 0 0 78(129) |Keine Strahlungsproz-
esse

12 [220 |2.5 0 0 78(129) [re=4.8 pm

13 |220 |25 0 0 78(129) [rg= 1.7 um

FUr alle Simulationen wird ein Modellgebiet benutzt, das ein Volumen
von 640-640-640 m3 umfaBt. Die Gitterabstainde betragen in jeder Raum-
richtung 10 Meter, d. h. Ax = Ay = Az = 10 m. Die numerischen Integratio-
nen umfassen einen Zeitraum von 30 Minuten wobei ein Zeitschritt von At
= 1.5 s verwendet wird,
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5.3 Ergebnisse der Modellrechnungen

5.3.1 Ergebnisse des Kontrollaufes

Zur Veranschaulichung der berechneten Wirbelstruktur werden in den
Abbildungen 18 und 22 - 25 typische Redlisationen des Strémungsfeldes in
vertikalen Schnittebenen senkrecht zur Flugrichtung gezeigt. Die Abbil-
dungen zeigen Isolinien verschiedener FeldgréBen im x-z-Schnitf, wobei
eine Mittelung in Flugrichtung (d. h. entlang der y-Richtung) vorgenom-
men wurde. Mit Ausnahme des 8,-Feldes wurden die horizontalen Mittel-
werte nicht abgezogen. In Abbildung 18 ist die zeitliche Entwicklung des
Eisgehalts zu den Zeitpunkten (@) t = 2 min, (b) t =4 min, (c) t=8 min, (d) f
=14 min, (€) t = 22 minund (f) t = 30 min dargestellt. Die Isolinien sind fur T,
10, 20, 25 und 30 mg kg'! eingetragen. Zusatzlich sind die Vektoren des
Geschwindigkeitsfeldes eingezeichnet (Maximum angegeben). In den
Abbildungen 22 - 25 werden die vertikalen x-z-Schnitte fUr die Variablen N
(Eispartikelkonzentration), rog (effektiver Radius),w und 8, zu den selben
Zeitpunkten wie in Abbildung 18 gezeigt.

Die Modellintegration beginnt mit der bereits beschriebenen Gleichge-
wichtskonfiguration, der innerhalb des Kondensstreifens eine zufdllige
Temperaturstérung kleiner Amplitude Uberlagert wurde. Die Amplitude
der Temperaturstérung nimmt instabilitétsbedingt im Laufe der Infegration
zu, so daB der Kondensstreifen infolgedessen sowohl in der horizontalen
als auch in der vertikalen Richtung anwdchst. Nach zwei Minuten Simula-
tionszeit sind die beiden Wolkenstreifen bereits zu einem Wolkenband ver-
schmolzen. Das Stromungsfeld besteht zu diesem Zeitpunkt aus zwei
gegenlaufig rotierenden Wirbeln, deren Zentren sich am Rande des Kon-
densstreifens befinden. Die Wirbel mischen feuchte, Ubersattigte Umge-
bungsluft in den Kondensstreifen ein, deren Uberschussiger Wasserdampf
nachfolgend infolge von Phasenfilissen an den bereits existierenden Parti-
keln zu Eis sublimiert wird. Nach 30 Minuten Simulationszeit nimmt der Kon-
densstreifen einen GroBteil des horizontalen Modellgebiets ein. Die
Maxima des Eisgehalts sind im Zentrum des Kondensstreifens zu finden,
wobei Werte von 20 mg kg™! anzutreffen sind. Wéahrend der Entwicklung
des Kondensstreifens weist das Stromungsfeld eine zunehmend komple-
xere Struktur auf, die sich aus mehreren Wirbeln zusammensetzt. Die maxi-
male Amplitude des Vertikalgeschwindikeitsfeldes betragt etwa 0.1 m L
und ist am oberen Rand des Kondensstreifens zu finden.
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Abbildung 18: Simulation der Kondenssireifenentwicklung im Kontrollauf. Dargestellt
sind Isokonzentrationslinien des Uber die y-Achse gemittelten Eisgehalts in x-z-Schnitten
senkrecht zur Flugrichtung zum Zeitpunkt (a) =2 min, () t=4min, (C) t=8min, (d) t=14

min, (&) 1 =22 minund (f) t = 30 min. Isolinien sind fur die Werte 1,

10, 20, 25und 30 mg

kg™! eingezeichnet. AuBerdem sind in der Abbildung die Vektoren des berechneten Ge-
schwindigkeitsfeldes (Minimal- und Maximalwert angeben) an jedem zweiten Gitter-

punkt eingetragen.
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Einen Eindruck der dreidimensionalen Struktur des Kondensstreifens gibt
Abbildung 19, in der Isofiichen des Eisgehalts (12 mg kg™! Oberfléiche) zu
den Zeitpunkten (@) t =4 min, (b) t = 14 min, (¢) t = 22 min und (d) f = 30
min dargestellt sind. Zu Beginn der Entwicklung des Kondensstreifens, d. h.
far t = 4 min und t = 14 min, weist das Feld des Eisgehalts eine fast homo-
gene Struktur entlang der y-Achse auf; zu spdteren Zeitpunkten wird
jedoch der dreidimensionale Charakter des Feldes deutlich. Diese Tatsa-
che zeigt sich ebenfalls in Abbildung 20, in der Isolinien des Eisgehalts
(linke Bildhdilfte) und der Vertikalgeschwindigkeit (rechte Bildhdlfte) zu
verschiedenen Zeitpunkten der Kondensstreifenentwicklung in Horizontal-
ebenen bei z = 0 m dargestellt sind. Zum Zeitpunkt = 30 min weist sowohl
das Feld des Eisgehalts als auch das der Vertikalgeschwindigkeit erhebili-
che Variationen entlang der y-Achse mit Wellenldngen von etwa 100
Metern auf. Auf der Grundlage dieser Ergebnisse erscheint daher die
Homogenitdtsannahme entlang der Flugrichtung zweidimensionaler
Modelle zumindest in der spédten Dispersionsphase fragwlrdig. Die
Anwendbarkeit der zweidimensionalen Approximation wird ebenfalls in
Abbildung 21 beleuchtet, in der die Zeitserien der aufgeldsten Geschwin-
digkeitsvarianzen fur eine zwei- und dreidimensionale Simulation des Kon-
frollaufs dargestellt sind. Gezeigt werden entlang der Flugrichtung
gemittelte integrale Varianzen der longitudinalen Geschwindigkeitskom-
ponente pgy <v*2>, der lateralen Geschwindigkeitskomponente pgy <u“?>
und der vertikalen Geschwindigkeitskomponente pgp <w?>, Aus der
Abbildung wird deutlich, daB die zweidimensionale Simulation die zeitli-
che Entwicklung der u“-Varianz und der w“-Varianz recht gut wiedergibt.
Sowohl in der zwei- als auch in der dreidimensionalen Simulation ergibt
sich fur + > 1200 s mit einem Varianzverhdltnis <u“2>/<v*2> von etwa zwel
ein Wert, wie er fur turbulente Strbmungen in stabil geschichteten Medien
typisch ist. Im Gegensatz hierzu wird die zeitliche Entwicklung der longitu-
dinalen Geschwindigkeitsvarianz pgy <v*?> in der zweidimensionalen
Simulation nicht richtig wiedergegeben, da offensichtlich fur Zeiten t >
1200 s dreidimensionale Effekte an Bedeutung gewinnen. Zum Zeitpunkt t
= 1800 s ergibt sich als Ergebnis der dreidimensionalen Simulation ein Ver-
haltnis von u“-Varianz und v“-Varianz ein Wert von 6:1, aus der zweidimen-
sionalen Simulation &8t sich hingegen ein Varianzverhdlinis <u>/<v"?>
von nahezu unendlich ableiten. Die Ursache fur diesen Fehler in der zwei-
dimensionalen Modellstatistik ist auf das Fehlen von effizienten Umvertei-
lungstermen zurlckzufGhren, die fur eine gleichmdaBigere Aufteilung der
kinetischen Energie auf alle Schwankungskomponenten sorgen wurden.In
der zweidimensionalen Ndherung ist ndmlich die longitudinale Geschwin-
dikeitskomponente von der Dynamik der anderen Geschwindigkeitskom-
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ponenten nahezu entkoppelt (eine schwache Koppelung besteht nur
aufgrund der Coriolisterme); hingegen steht in dreidimensionalen Syste-
men mit der Druck-Verformungsgeschwindigkeitskorrelation (r‘t"a%ir”) ein
effektiver Mechanismus zur VerfUgung, der einen Energieaustausch zwi-
schen den Geschwindigkeitsschwankungen in Langs- und Querrichtung
bewirken kann. Die Richtung des Energieflusses ist derart, daB ein Energie-
austausch von den Komponenten stérkerer Schwankungsintensitdt nach
solchen schwdcherer Intensitét bewirkt wird, um einen Zustand der
Gleichverteilung herbeizufhren. Als SchluBfolgerung dieser Betrachtung
ergibt sich, daB daher selbst scheinbar zweidimensionale Phdnomene
wie Kondensstreifen mit dreidimensionalen Modellen behandelt werden
mussen, um eine realistische Entwicklung der tfurbulenten kinetischen
Energieverteilung zu erzielen,

In den Abbildungen 22 und 23 sind die zeitliche Entwicklung der Felder
der Eispartikelkonzentration und des effektiven Radius fur den Kontrollauf
dargestellt. Diese mikrophysikalischen Parameter werden mit Hilfe der
berechneten, eindimensionalen Verteilungsfunktion f(rx.y.z 1) des Eisteil-
chenspektrums ermittelt:

N, 1) = j f(r,3,1) dr (128)

Jr3 f(r,2,t) dr
reg(X 1) = 2 : (129)
jrz f(r, 3, t) dr

r

Hier bezeichnet N(z, r) die Teilchenkonzentration und rqg den effektiven
Radius; r; und ro stellen die untere und obere Integrationsgrenze des Radi-
eninfervalls (1 um < r < 64 um) dar, innerhalb deren Grenzen die Partikel-
konzentration berechnet wird. Aus Abbildung 22 wird deutlich, daB die
Teilchenkonzentration im zentralen Teil des Kondensstreifens ein Maximum
(N = 108 kg ’) aufweist und unterhalb von z = -150 m bzw. oberhalb von z =
150 mrasch abfallt. Wie man in Abbildung 23 erkennt, weist die Verteilung
des effektiven Radius der Eisteilchen eine deutliche Hohenabhdngigkeit
auf. Die kleinsten Partikel treten, genau wie der maximale Eisgehalt und
die maximale Teilchenkonzentration, im Zentrum des Kondensstreifens auf.
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Abbildung 19: Dreidimensionale Ansicht der Kondensstreifenentwicklung im Kontroll-
lauf. Dargestellt sind die 12 mg kg™ Isofiiche des Eisgehalts zum Zeitpunkt (a) t = 4 min
() t=14min (c) t= 22 min und (d) t = 30 min. Das Modellgebiet umfaBt 643 Gitterpunkte
mit einer Maschenweite von 10 Metern in jeder Raumrichtung.
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Abbildung 20: Isoliniendarstellung des Eisgehaltsfeldes (linke Bildhdifte) und des Feldes
der Vertikalgeschwindigkeit (rechte Bildhdlfte) in horizontalen x-y-Schnitten beiz=0m zu
den Zeitpunkten (a) f =4 min, (©) = 14 minund (c) t = 30 min. Isolinien des Eisgehallts sind
fir die Werte 8, 16, 18, 20, 22, 24, 26 und 28 mg kg™ eingezeichnet. Zur Darstellung des
Vertikalwindfeldes werden die Isolinien -40, -30, -20, -10, 0, 20, 40, 80 und 160 103 m s’
verwendet. Durchgezogene Linien kennzeichnen positive, durchbrochene Linien reprd-
sentieren negative Vertikalgeschwindigkeiten.
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Abbildung 21: Zeitserien der vom Modellgitter aufgeldsten Geschwindigkeitsvarian-
zen in einer zweidimensionalen und dreidimensionalen Simulation des Kontrollaufs. Dar-
gestellt sind die mittleren integralen Varianzen (pro Meter Flugstrecke) der longitudinalen
poo<V“?>, der lateralen pgy <u?> und der vertikalen pgy <w 2> Geschwindigkeitsvarianz.
Die verwendeten Linienmuster sind in der Legende der Abbildung angegeben.

In diesem Bereich wachsen die Partikel von etwa rgg = 2.5 pm zum Zeit-
punkt f =0 min auf eine GréBe von etwa rgg = 6.5 pm zum Zeitpunkt f = 30
min an. Im unteren Teil des Kondensstreifens werden Teilchen mit effekti-
ven Radien von bis zu rg = 30 um angetroffen. Diese Tatsache &Rt sich fol-
gendermaBen erklidren: Die Eispartikel im Kondensstreifen werden im Jet-
Regime der Kondensstreifenentwicklung durch homogene und hetero-
gene Nukleation gebildet. In der sich anschlieBenden Wachstums- und
Ausbreitungsphase, bei der Ubersattigte Umgebungsluft in den Kondens-
streifen eingemischt wird, wachsen die Teilchen durch Wasserdampfde-
position weiter an und werden durch furbulente Vermischungsprozesse
Uber ein gréBeres Volumen verteilt. Infolgedessen nimmt die PartikelgrdBe
zu wahrend aufgrund der VerdlUnnung die Teilchenkonzentration im Laufe
der Zeit abnimmt. Ein Bruchteil aller Teilchen erreicht in dieser Phase eine
GroBe, bei der die Sedimentation infolge des Eigengewichts der Partikel
bedeutsam wird. Da die Fallgeschwindigkeit mit zunehmender Partikel-
groBe ansteigt, weist der untere Teil des Kondensstreifens einen hdéheren
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Antfeil an gréBeren Partikeln auf als der obere Teil der Eiswolke. Augen-
scheinlich tragen jedoch die kleinen Partikel mehr zum Eisgehalt als zur
Sedimentationsrate bei, so daB sowohl eine Abnahme des Eisgehalts als
auch der Partikelkonzentration mit zunehmender Tiefe resultiert.

Zur lllustration der dynamischen und thermodynamischen Eigenschaften
der Kondensstreifenentwicklung werden in Abbildung 24 und 25 die Fel-
der der Vertikalgeschwindigkeit und der potentiellen Virtuelltemperatur-
anomalie in Vertikalschnitften zu verschiedenen Zeitpunkien gezeigt.
Wdhrend der ersten Phase der Kondensstreifenentwicklung, d. h. inner-
halb der ersten acht Minuten, weist das Aufwindfeld innerhalb des Kon-
densstreifens eine w-formige Struktur auf, wobei Maximalwerte von 0.1 m
s auftreten. Diese Geschwindigkeitsverteilung ist Folge eines sich entwik-
kelnden Wirbelpaares, dessen horizontale Vorticity durch die lokalen
Extrerna des horizontalen Gradienten der Auftriebskraft gespeist wird.
Wdahrend der zweiten Phase der Kondensstreifenentwicklung, d. h. im Zeit-
raum von 14 bis 30 Minuten, weist das Vertikalgeschwindigkeitsfeld meh-
rere unferscheidbare Maxima innerhalb der Eiswolke auf. Diese Maxima
sind in der NGhe des Randes des Kondensstreifens zu finden und haben
eine maximale Amplitude von ebenfalls etwa 0.1 ms™'. Die kompensatori-
schen Abwindgebiete treten im gleichen Héhenniveau wie die Aufwinde
auf und befinden sich sowohl innerhalb als auch auBerhalo des Kondens-
streifens. Diese Konfiguration des Geschwindigkeitsfeldes zeigt eine kom-
plexe, multiple Wirbelstruktur, die wiederumm das Ergebnis der
kontinuierlichen Vorticityproduktion am Rande des Kondensstreifens ist.

Die in Abbildung 25 dargestellten Anomalien der potentiellen Virtuell-
temperatfur weisen eine hohe Korrelation mit dem Vertikalgeschwindig-
keitsfeld auf. Zu jedem Zeitpunkt sind w”Feld und 8,“Feld fast im
gesamten Gebiet in Phase, d. h. positive Temperaturfluktuationen treten
im Zusammenhang mit Aufwinden auf und vice versa, so daB ein effekti-
ver aufwdartsgerichteter Warmetransport resultiert. Die Temperaturstdrun-
gen haben eine Amplitude im Bereich von 0.04-0.06 K und werden im
wesentlichen durch den Sublimationsprozel hervorgerufen. Daraus folgt,
daB die im Kondensstreifen sich entwickelnden Wirbel hauptséchlich
durch die durch Auftrieb produzierte kinetische Energie gespeist werden,
wobei die bei der Phasenumwandiung freigesetzte latente Warme die
entscheidende Rolle spielt. Im Prinzip k&nnte auch die durch differentielle
StrahlungsabkUhlung hervorgerufene Auftriebsproduktion eine substanti-
elle Quelle fur turbulente kinetische Energie im Kondensstreifen darstellen.
Allerdings zeigen die hier durchgefUhrten Simulationsrechnungen eine
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erstaunliche Unempfindlichkeit der Kondensstreifenentwicklung in Hinblick
auf die Wirkung langwelliger Strahlungsprozesse (siehe Abschnitt 5.3.2).
Dies ist auf die vergleichsweise kleinen Abkuhlungsraten zurdckzufUhren,
die im Kondensstreifen angetroffen werden. Die Betrachtung der rGumli-
chen Verteilung der AbkUhlungsraten im Kondensstreifen zeigt, daB die
strahlungsbedingten Temperaturnderungen nahezu homogen im Kon-
densstreifen verteilt sind und einen Maximalwert von etwa 1 K/Tag aufwei-
sen (zum Vergleich: die am Oberrand einer Stratocumuluswolke
auftretenden Abkuhlungsraten nehmen Werte von bis zu 200 K/Tag an).
Wegen der geringen optischen Dicke des Kondensstreifens (t < 1) beein-
fluBt demnach die Wolken-Strahlungswechselwirkung die Dynamik der
Kondenstreifenausbreitung nur unwesentlich. Diese SchluBfolgerung steht
im Gegensatz zu Befunden zur Dynamik der stratocumulusbedeckten
Grenzschicht; dort werden die turbulenten Bewegungen hauptséchlich
durch die langwellige Strahlungsabkuhlung am Wolkenoberrand ange-
frieben. Allerdings muB bedacht werden, daB die Resultate, die die
Unempfindlichkeit der Kondensstreifenentwickung gegentber langwelli-
gen Strahlungsprozessen nahelegen, uneingeschrankt nur fur eine Zeit-
spanne von etwa 30 Minuten gultig sind. Auf ldngere Zeitskalen bezogen
kobnnen selbst diese geringen AbkUhlungs-/Erwarmungsraten fUr die
Dynamik des Kondensstreifens bedeutsam werden, indem sie eine Absink-
/Aufwdrtsbewegung des Kondensstreifens hervorrufen kbnnen (Jensen et
al., 1996). Darlber hinaus steht auBer Zweifel, daB dunne Zirruswolken
einen entscheidenden EinfluB auf die Strahlungsbilanz der Erde austben
und zum zusdatzlichen Treibhauseffekt beitragen kénnen (Prabhakara et
al., 1993).
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Abbildung 22: isoliniendarstellung des Feldes der Eispartikelkonzentration. Isolinien der
Partikelkonzentration sind fur die Werte 107, 102, 108, 104, 10%, 10%, 107 und 108 kg™! einge-
zeichnet. Ansonsten wie Abbildung 18.
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Abbildung 23: isoliniendarstellung des effektiven Radiusfeldes. Konfourlinien sind flr 2,
4, 8, 14, 22, 32, 44 und 58 um eingetragen. Ansonsten wie Abbildung 18.
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Abbildung 24: isoliniendarstellung des Feldes der Vertikalgeschwindigkeit. Zur Darstel-
lung des Vertikalwindfeldes werden die Isolinien -40, -30, -20, -10, -5, 0, 10, 20, 40, 80 und
160:10°3 m 5™ verwendet. Durchgezogene Linien kennzeichnen positive, durchbrochene
Linien représentieren negative Vertikalgeschwindigkeiten. Ansonsten wie Abbildung 18.
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Abbildung 25: Isoliniendarstellung des Feldes der potentiellen virtuellen Temperatur-
anomdlie. Zur Darstellung des Temperaturfeldes werden die Isolinien -40, -30, -20, -10, -5,
0. 10, 20, 40, 80 und 160- 10 K verwendet. Durchgezogene Linien kennzeichnen positive,
durchbrochene Linien représentieren negative Temperaturanomalien. Ansonsten wie
Abbildung 18.
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5.3.2 Ergebnisse der Empfindlichkeitsstudie

Um AufschluB darlber zu erhalten, in welcher Weise die Kondensstreifen-
entwicklung durch die Vorgabe gednderter Anfangs- und externer Rah-
menbedingungen sowie durch Strahlungsprozesse beeinfluBt wird,
werden einige am Kontroliauf orientierte Simulationsrechnungen durch-
gefuhrt. Folgende Parameter bzw. Prozesse werden variiert bzw. modifi-
ziert (siehe auch Tabelle 4):

(@) Umgebungstemperatur Tpg (Lauf (2) und (4)).

(b)  statische Stabilitdt 2@ (Lauf (1) und (5)),

© relative Feuchte r,, (r) (Lauf (8) und (9)).

(@  miftlere vertikale Windscherung 3¢, 2% (Lauf (6) und (7))
(e) anfdngliche EisteilchengrdBe (Lauf (12) und (13))

® Vernachldssigung des Strahlungsterms in der Tropfenwachs-
tumsgleichung (Lauf 10) sowie vollsténdige Vernachldssigung
von Strahlungsprozessen (Lauf 11).

Abbildung 26 zeigt Zeitserien integraler GréBen wie der Uber das gesam-
te Modellgebiet gemittelten turbulenten kinetischen Energie (TKE) (). des
totalen Eisgehalts pro Meter Flugstrecke (IC) (b) sowie von Ausbreitungs-
parametern des Kondensstreifens wie der horizontalen ox2 (©) und der
vertikalen Streuung 022 (d) fur alle Modelldufe. Die in dieser Abbildung
dargestellten GroBen werden mit Hilfe der Relationen

I 2 P ol
. 5j”(uzw2+w2)c‘1xolydz 150

”jdx dy dz

IC = Lly [ [Pood: dx dy dz (131)

ermittelt, wobei u”, v und w” die Abweichungen der drei Geschwindi-
keitskomponenten vom horizontalen Mittelwert darstellen und die Inte-
grafion sich Uber das gesamte Modellgebiet erstreckt. Um die
Ausbreitungsparameter des Kondensstreifens zu ermitteln, ist es erforder-
lich die effektive Querschnittsfiiche A des Kondensstreifens mittels

L

y

Z:Llj(j | dxdz)dy (132)

Yo €0
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zu bestimmen. Hierbei stellt C(y,1) die Fli&che in der x-z-Ebene dar, die von
der Konturlinie der Partikelkonzentration N, = 100 kg™’ eingeschlossen
wird., Bei der Berechnung der Partikelkonzentration werden nur diejenigen
Teilchen berlcksichtigt, die eine vernachldssigbare Sedimentationsge-
schwindigkeit aufweisen, d. h.

r,=8um
Co.t) =1{xa), [ frnindr >N, .} . (133)

r,=lum

Zur Berechnung der horizontalen und vertikalen Halbwertsbreite des
Kondensstreifens, o, und o, werden die Projektionen der effektiven Quer-
schnittsfidche auf die x- und z-Achse bestimmt und mit dem Fakfor 0.5
multipliziert, d. h.

o, (1) = %Px(Z(t)) (134)

o (1) = %PZ(Z(t)). (135)

Aus Abbildung 26 wird deutlich, daB die Kondensstreifenentwickiung im
wesentlichen durch die relative Feuchte, die Temperatur und die stati-
sche Stabilitdt der umgebenden Atmosphdre beeinfluBt wird. Die groBfen
Reduktionen in der turbulenten kinetischen Energie treten in den Modell-
I&ufen (2) und (8) auf, wo die TKE zum Zeitpunkt t = 30 min von einem Wert
von 0.8-1073 im Referenzfall auf Werte von 0.17-10° bzw. 0.8-104 m? s ver-
mindert wird. Die physikalische Ursache dieser Abnahme wird durch
mikrophysikalische Prozesse erkiért, die das Diffusionswachstum der Eispar-
tikel bestimmen. Wie man anhand der Tropfenwachstumsgleichung (Glei-
chung (88)) erkennt, ist die Massenwachstumsrate eines einzelnen
Eiskristalls proportional zur relativen Feuchte der Umgebung und bei
gegebener Feuchte eine monoton anwachsende Funktion der Tempera-
tur. Infolgedessen fUhrt eine Reduktion der relativen Feuchte um 12% (Lauf
8) bzw. eine Abnahme der Umgebungstemperatur um 10 K (Lauf 2) zu
einer weniger stark ausgepragten Sekunddrzirkulation. In beiden Fdllen ist,
bedingt durch die anfénglich reduzierte Gesamtwassermasse, die Pha-
senumwandlungsrate von Wasserdampf zu Eis vermindert, so daB auch
die latente Warmefreisetzung viel geringer als im Referenziauf ausfalit. Auf
der anderen Seite fuhrt eine Erhdhung der relativen Feuchte um 12%
(Lauf 9) oder eine Erwdarmung der Atmosphdre um 10 K (Lauf 4) zu einer
Produktion von kraftigeren Wirbeln im Kondensstreifen. In diesen Fdllen
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steht eine gréBere Menge verfUgbarer potentieller Energie bereit, die in
kinetische Energie umgewandelt werden kann. Aus diesen Experimenten
kann gefolgert werden, daB der SublimationsprozeB und folglich die mit
der Phasenumwandiung verbundene Freisetzung latenter Warme die ent-
scheidene Energiequelle zur Aufrechterhaltung der Sekunddrzirkulation im
Kondensstreifen darstellt. Der Einflu der Dichteschichtung ist ebenfalls
sehr ausgepragt. In der Simulation, die in einer neutral geschichtefen
Atmosphdre durchgefuhrt wird (Lauf 1), weist die turbulente kinefische
Energie bedeutend hohere Werte auf, da die Wirbel keine Arbeit gegen
die Auftriebskrafte zu leisten haben. In einer stabiler geschichteten Atmo-
sphdre hingegen (Lauf 5) hemmt die Dichteschichtung die Vertikalbewe-
gungen, so daB die Vermischung in vertikaler Richtung viel langsamer als
in horizontaler Richtung von statten geht. Das Verhdltnis von horizontaler
zu vertikaler Geschwindigkeitsvarianz, welches als MaB fur die Anisotropie
der turbulenten Bewegungen gewertet werden kann, betragt im Kontroll-
lauf 2:1 und weist im Lauf (5) einen Wert von 5:1 auf. Demnach wird die
Anisotropie der Strbmung im wesentlichen durch den Grad der Schich-
tung (d. h. durch (d6/02)) kontrolliert. Die in den Simulationsrechnungen
ermittelten Anisotropievernditnisse sind typisch fur turbulente Strdbmungen
in stabil geschichteten Medien, in denen eher groBe und fast horizontal
orientierte Wirbel die Vermischungsprozesse ubernehmen (Gerz und
Schumann, 1991; Schumann und Gerz, 1995). Schumann et al. (1995) fuhr-
ten im Oktober 1993 in-situ Messungen der Stickoxidkonzentration und der
Turbulenz im Bereich des nordatlantischen Flugkorridors in Hohen von 9 bis
11 km durch. Die Analyse der MeBdaten belegt, daB auch in der Atmo-
sphdre in FlughGhe anisotrope Luffbewegungen mit geringer turbulenter
Aktivitat vorherrschend sind. Die Varianzspekiren weisen zwar eine fur tur-
bulente Strdbmungen typische Steigung von -5/3 auf, jedoch legt die
geringe GroBe der gemessenen Dissipationsrate (kleiner als 107 m? s‘3)
nahe, daB nahezu kein Transport von turbulenter kinetischer Energie von
groBen zu kleinen Skalen stattfindet. Das spektrale -5/3-Verhalten beruht
vermutlich auf einer inversen Energiekaskade, die als charakteristisches
Merkmal fur quasi zweidimensionale Turbulenz in stabil geschichteten
Medien angesehen wird (siehe z. B. Gage, 1979; Lilly, 1983, 1988). Abbil-
dung 26b illustriert, daB die Eisproduktionsrate nur schwach von der
anfanglichen Eispartikelkonzentration abhdngig ist. Der Vergleich der
Ergebnisse zeigt, daB der totale Eisgehalt IC zum Zeitpunkt t = 1800 s nur
geringfugig innerhalb der Modellrechnungen variiert 3.6:10" kg m! (im
Lauf 12) und 4.7-107 kg m™! (im Lauf 13) gegentiber 4.4-107 kg m™! im Kon-
frollauf), obwohl die anfangliche Teilchenkonzentration um den Faktor 1/8
(Lauf 12) bzw. 2.8 (Lauf13) verdndert wurde. Dieses Resultat IGBt sich dar-
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auf zurlckfUhren, daB infolge der Endlichkeit des Wasserdampfreservoirs
im Kondensstreifen bezliglich der Eispartikelkonzentration ein S&ttigungs-
grad erreicht ist, Wegen des Wettbewerbs einer Vielzahl von Teilchen um
den verfUgbaren Wasserdampf hat eine Verdnderung der Partikelkonzen-
tration (und damit auch der Phasenoberfléiche, an der die Wasserdampf-
deposition stattfindet) keine entsprechend proportionale Anderung der
Eisproduktionsrate zur Folge. Die Ergebnisse der Laufe (6), (7), (10)und (11)
sind von denen des Kontrollaufes nahezu ununterscheidbar, d. h. die mitt-
lere vertikale Scherung der horizontalen Geschwindigkeitskomponenten
sowie Strahlungsprozesse Uben, zumindest innnerhalb einer Simulationszeit
von 30 min, nur einen geringen EinfluB auf die Entwicklung von Kondens-
streifen aus. Bei den Experimenten (6) und (7) sollte jedoch bedacht wer-
den, daB diese Laufe nur eine begrenzte Aussagekraft hinsichtlich der
Fragestellung einer mdglichen Bedeutung der vertikalen Windscherung
besitzen, da die angenommenen Windscherungen relativ klein sind (5-10°
3 571 (longitudinale Windscherung); 1-103 s (laferale Windscherung)).
Eine Abschdatzung der Ausbreitungsparameter tfropopausennaher Abgas-
fahnen mit Hilfe von Turbulenz- und Stickoxidkonzentrationsmessungen
deutet darauf hin, daB nach einer Zeitspanne von etwa einer Stunde
Scherungseffekte die Dispersion der Fahne dominieren, obwohl die beob-
achtete Windscherung mit 2103 s einen relativ kleinen Wert aufwies
(Schumann et al., 1995). Der Einflu strahlungsbedingter Nichtgleichge-
wichtsprozesse auf das Eisteilchenwachstum ist nahezu vernachidassigbar,
da die Eispartikel im Mittel eine zu geringe GréBe haben. Man nimmt an,
daB dieser Effekt nur dann zu signifikanten Anderungen in der Depositions-
rate fUhrt, wenn die Teilchen durch Abmessungen von einigen zehn Mikro-
metern gekennzeichnet sind (Gierens, 1994). Weiterhin fuhrt auch die
durch langwellige Strahlungsprozesse bedingte Erw&rmung/Abkuhlung
des Kondensstreifens zu keiner signifikanten Anderung in der Struktur der
Eiswolke. Dies liegt (wie bereits im vorigen Abschnitt diskutierf) an den sehr
kleinen Abkuhlungsraten, die im Kondensstreifen angetroffen werden. Im
Gegensatz zu den hier modellierten Eiswolken kénnen jedoch strahlungs-
bedinge Effekte auf das Tropfenwachstum und beziglich thermodynami-
scher Prozesse fUr optisch dickere Wolken, wie sie in der atmosphdrischen
Grenzschicht vorgefunden werden, von Bedeutung sein (Ackerman et al.,
1995).

Die Abbildungen 26c und 26d zeigen die zeitliche Entwicklung der hori-
zontalen und vertikalen Varianzen 6,2 und 022 der Halbwertsbreiten des
Kondensstreifens fur alle simulierten Fdlle. Man erkennt, daB mit Aus-
nahme von Lauf (1) die Wachstumsrate von 6,2 groBer ist als die von 6,2
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und dadurch auch die horizontale Ausbreitung starker ist als die vertikale.
Der Unterschied betragt etwa eine GréBenordnung. Weiterhin ist bemer-
kenswert, daB der Kondensstreifen nach einer anfanglich vergleichsweise
stark ausgeprdgten Expansionsphase sich im weiteren Verlauf in der verti-
kalen Richtung nur sehr langsam ausdehnt. Die Varianzen der horizonta-
len und vertikalen Halbwertsbreiten weisen (mit Ausnahme von Lauf (1))
fUr f > 500 s eine nahezu lineare Zeitabhdngigkeit auf. Folglich IG8t sich
das Ausbreitungsverhalten des Kondensstreifens als turbulenter Diffusions-
prozel gemai

G2x=2'Dh‘t+02x’() 622=2'Dv't+022,0 (’36)

beschreiben, wobei t die Zeit, o, g und o, die anfanglichen Hallbwerfs-
breiten und Dy, und D,, die als konstant angenommenen horizontalen und
vertikalen Diffusionskoeffizienten bezeichnen (Monin und Yaglom, 1971).
In Tabelle & sind die Werte der Diffusionskoeffizienten, die mit der
GauB’schen Methode der kleinsten Quadrate ermittelt wurden, fur alle
Modellrechnungen aufgefthrt. FUr die Mehrheit der simulierten Fdlle wer-
den Diffusionskoeffizienten von Dy, = 23.9 m? s/ und D, = 20 m? s gefun-
den. Die Koeffizienten hdngen stark, wie man aufgrund der Diskussion
uber die Entwicklung der turbulenten kinetischen Energie und der Eispro-
duktionsrate vermuten kann, von der Feuchte, der Temperatur und der
statischen Stabilitéit der umgebenden Atmosphdre ab. Daher ergibt sich
in Abhdngigkeit von den Umgebungsbedingungen fur den horizontalen
Diffusinskoeffizienten ein Wertebereich von 5.6 bis 48 m? s, fir den verti-
kalen Diffusionskoeffizienten werden Werte im Bereich von 0.36 bis 48 m? s
! ermittelt,

Tabelle 5: Horizontale und vertikale Diffusionskoeffizienten flr die verschie-
denen Modelldufe

Lauf 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

Dy/m?s”! 9.6-48.2 9.0 23.9 23.9 10.5 239 239 5.6 276 239 239 239 239

D\,/m2 5! 9.6-48.2 0.56 20 2.7 1.0 20 2.0 0.37 5.3 2.0 2.0 1.7 2.7

Messungen der Stickoxidkonzentration und der Turbulenz im Bereich des
nordatlantischen Flugkorridors wurden im Oktober 1993 im Tropopausen-
niveau von Schumann et al. (1995) durchgefuhrt, Dabei konnten zehn
Abgasfahnen, die ein Alter von 5 bis 100 Minuten aufwiesen, vermessen

145



werden. Aus den MeBdaten wurden mit Hilfe eines Ausbreitungsmodells
die Abmessungen der Abgasfahnen sowie horizontale und vertikale Diffu-
sionskoeffizienten abgeleitet. Unter Berlcksichtigung der Genauigkeit der
MeBdaten und des Berechnungsverfahrens wurden folgende Werteberei-
che flir Dy, und D, angegeben: §m?s’ <D, <20m?sTund 0m?s' <D, <
06 m? s, Folglich ist eine gute Ubereinstimmung der Ergebnisse der
Grobstruktursimulationen mit diesen MeBdaten festzustellen, sofern die
atmosphdrische Situation durch niedrige Temperaturen (Lauf (2)), geringe
Ubersattigungen (Lauf (8)) und moderat stabile Schichtungsverhdltnisse
(Lauf (6)) gekennzeichnet ist, wie man es fur die Verhdlinisse annehmen
kann, bei denen die Daten gewonnen wurden.

Mit Ausnahme der in-situ Messungen und bodengestutzten LIDAR-Beolb-
achtungen von Knollenberg (1972), Baumann et al. (1993), Freudenthaler
et al. (1995) und Gayet et al. (1996) ist wenig Uber die rGumliche Strukfur,
die mikrophysikalischen und dynamischen Prozesse in Kondensstreifen
bekannt. Gayet et al. (1996) analysierten im Rahmen des “International
Cirrus Experiment (ICE)” im Herbst 1989 im Bereich Uber der Nordsee mit
Hilfe von in-situ und Fernerkundsmessungen sowohl naturlichen Zirrus als
auch durch Kondensstreifenbildung induzierte Eiswolken. Die Beobach-
tungen lieferten geringe Windscherung und niedrige Werte der Uberscitti-
gung (bezuglich Eis) in einer Hohe von etwa 8000 m bei einer
Umgebungstemperatur von -379 C. Obwohl die im Experiment angetroffe-
nen Verhdltnisse mit den in den Simulationsrechnungen unterstellten
Bedingungen nur anndhernd vergleichbar sind, soll dennoch versucht
werden, einen Vergieich zwischen den Ergebnissen der Modellrechnun-
gen und den MeBdaten durchzufUhren. Zu diesem Zweck werden in
Tabelle 6 mittlere (gemittelt Uber die in Gleichung (133) definierte Quer-
schnittsfidche des Kondensstreifens) und maximale Werte von Parame-
tern, die die mikrophysikalischen Eigenschaften der simulierten
Kondensstreifen charakterisieren, fur alle durchgeflhrten Modellrechnun-
gen zusammengestellt.

Die simulierfen mittleren und maximalen Eisgehalte weisen eine ausge-
zeichnete Ubereinstimmung mit den MeBwerten von Gayet et al. (1996)
auf, die Werte im Bereich von 2-18 mg m™ angeben, wahrend die
berechneten Werte im Bereich von 2.6-14 mg m™ liegen (es ist zu beach-
ten, daB die Werte in Tabelle 6 mit der Dichte der Luft pog = 0.396 kg m3
multipliziert werden mussen, um Eisgehalte und Partikelkonzentrationen
pro Volumeneinheit zu erhalten). Im Gegensaftz dazu scheinen vom
Modell die effektiven Radien der Eispartikel unterschatzt zu werden. In
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den Modellrechnungen werden Werte von <rgg>ksim Bereich von 4.6-15.4
um gefunden, wéhrend sich aus den Messungen ein Radienintervall von
15-18 um ableiten 1&8t. In Anbetracht der Unsicherheiten, die mit der
experimentellen Ableitung mikrophysikalischer GréBen verbunden sind,
erscheinen die berechneten Werte jedoch realistisch und stehen daher
nicht im Widerspruch zu den Messungen.
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Abbildung 26: zeitlicher Verlauf der Uiber das Modellgebiet gemittelten turbulenten ki-
netischen Energie TKE (), des totalen Eisgehalts (pro Meter Flugstrecke) IC (b), der Vari-
anz der horizontalen Halbwertsbreite 0x2 (c) und der Varianz der vertikalen
Halbwertsbreite 022 (d) fUr aille durchgeflhrten Modell&ufe. Die verwendeten Linienmu-
ster sind in der Legende von (b) und (¢) angegeben.
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Die auffdlligsten Unterschiede zwischen den Ergebnissen der Modell-
rechnungen und der Beobachtung ergeben sich fur die Anzahldichte der
Eiskristalle, Wdhrend in der Messung des ICE Konzentrationen von bis zu
8.2:105m3 gefunden wurden, weisen die berechneten Partikelkonzentra-
tionen Werte von 7-10°-8.5-108 m™ auf. Zur Erkidrung der Diskrepanz zwi-
schen Modellrechnung und Messung kdénnen verschiedene Grinde
angegeben werden, Diese umfassen nicht bertcksichtigte mikrophysikali-
sche Prozesse, die unzuldngliche Kenntnis der Anfangs- und Umgebungs-
bedingungen sowie Unsicherheiten, die mit der Messung selbost verknupft
sind.

Tabelle 6: Berechnete mikrophysikalische Parameter der modellierten
Kondensstreifen nach 30 Minuten Simulationszeit. Aufgelistet sind mittlere
und maximale Werte des Eisgehalts g; und der Partikelkonzentration N
sowie der mittlere effektive Radius <rgg>ks.

Lauf g;/(mg kg™ N /kg! <lef>Ks /UM
1 12.5...30.3 5.40 10° ... 3.80 10/ 10.8
2 7.2..24.9 2.80 107 ... 2.90 108 5.9
3 10.9...28.4 1.43107 ...2.17 108 9.8
4 13.6...31.0 1.14107 ... 1.66 108 11.7
5 10.0... 34.2 1.67 107 ... 3.78 108 10.2
6 10.6...28.3 1.41 107 ...2.15 108 9.8
7 10.2... 29.7 1.30 107 ... 2.38 108 10.1
8 6.6..28.7 3.88 107 ... 3.40 108 4.6
9 18.1... 36.2 1.08 107 ... 1.40 108 13.0

10 10.9...28.4 1.42 107 ... 2.17 108 9.9
11 10.9 ... 28.4 1.42107 ...2.17 108 9.9
12 9.2..29.2 1.8010° ... 2.80 107 15.4
13 11.5..28.9 3.90107...6.30 108 7.8

In Hinblick auf den ersten Punkt erscheinen an dieser Stelle einige
Anmerkungen zu den Unsicherheiten und Beschr&nkungen, die mit der
Kondensstreifenmodellierung verbunden sind, angebracht. Eine wesentli-
che Einschrénkung der Modellierung stellt die Vernachldssigung des
Aggregationsprozesses bei der Beschreibung der mikrophysikalischen
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Eigenschaften der Eispartikel dar. Wie bereits in Abschnitt 2.4.5 erwdhnt
wurde, erscheint es unwahrscheinlich, daB der Aggregationsproze bei
den in Eiswolken anzutreffenden niedrigen Temperaturen eine wesentli-
che Rolle spielt. Andererseits deuten neuere Modellergebnisse und Mes-
sungen darauf hin, daB dieser ProzeB bedeutsamer sein kann, cls man
bisher annahm (Kajikawa und Heymsfield, 1989; Mitchell, 1988, 1991,
1994). In der Tat konnte der AggregationsprozeB eine wichtige Senke fur
kieine Partikel darstellen und kénnte die Anzahl der gréBeren Parfikel in
den Modellrechnungen erhdhen, so daB die Vernachldssigung dieses
Prozesses die Unterschiede zwischen den simulierten und gemessenen
Partikelkonzentrationen zum Teil erkléren kénnte. Allerdings liegen zur Zeit
noch keine verldBlichen Messungen der sogenannten “Sficking-
efficiency” fur Temperaturen unterhalb von 209 C vor, so daB die mdgli-
che Bedeutung des Aggregationsprozesses noch ungeklart bleibt. Zur
definitiven Bewertung der Relevanz des Aggregationsprozesses muten in
zukUnftigen Labor- und Feldstudien daher Daten erhoben werden, die die
Signifikanz dieses Prozesses belegen.

Eine weitere Mdglichkeit zur Kldrung der Diskrepanz zwischen Modell-
rechnung und den MeBwerten besteht darin, daB Fehler in den ange-
nommenen Anfangs- und Umgebungsbedingungen die Ergebnisse der
Modellrechnungen entscheidend beeinflussen. Der Vergleich wird im
wesentlichen durch drei Faktoren beeintrachtigt: 1) unzureichende Infor-
mation Uber die Form des anf&nglichen Eisteilchenspektrums, 2) Unkennt-
nis Uber die exakten Werte der relativen Feuchte und damit auch Uber
den Grad der Ubersattigung der umgebenden Atmosphdre und 3)
Unkenntnis Uber das Alter (und somit auch Uber das Entwicklungsstadium)
der vermessenen Kondensstreifen. Weiterhin muB noch erwdhnt werden,
daB die gemessenen Partikelspekiren nur Beitrdge von Teilchen enthal-
ten, die gréBer als die Erkennungsgrenze der PMS-Probe (3um) sind, wdh-
rend die berechneten Anzahldichten Beitrge von Partikeln im Bereich
von 1-64 um umfassen. Eine Analyse der Modellergebnisse zeigt, daB der
Beitrag der kleineren Partikel zur Gesamtteilchenzahl bis zu 20% ausma-
chen kann. SchlieBlich muB noch in Betracht gezogen werden, daB die
PMS-Messungen der Gesamtteilchenkonzentration wegen der Unsicher-
heit in der Bestimmung der Anzahl der Parfikel in der kleinsten GréBen-
klasse fehlerbehaftet sein kdnnen. Die PMS-Probe unterschatzt
wahrscheinlich die Anzahl der kleineren Partikel, so daB auch dieser Effekt
die Diskrepanz zwischen den vorhergesagten Anzahldichten und den tat-
sachlichen Eigenschaften des Kondensstreifens vermindern konnte.
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6. SchluBbetrachtung

Die in den letzten Jahren enorm gestiegenen KapazitGten heutiger Su-
perrechner haben dazu gefuhrt, daB die numerische Stromungsmecha-
nik, bei der zur Losung eines stromungsmechanischen Problems die hydro-
und thermodynamischen Grundgleichungen numerisch geldst werden,
einen immer gréBeren Stellenwert bei der Berechnung turbulenter atmo-
sphdrischer Strdmungen erhdlt, Konkret befaBt sich die numerische Stro-
mungsmechanik mit der Losung der dreidimensionalen Navier-Stokes-
Gleichungen, also einem System von nichtlinearen partiellen Differential-
gleichungen 2. Ordnung. Allerdings wird statt der urspringlichen Navier-
Stokes-Gleichungen héufig ein Geichungssystem gelost, das uber die Ska-
len des hochfrequenten Teils der turbulenten Schwankungen gemittelf ist,
Bei dieser Vorgehensweise wird also gar nicht erst der Versuch unternom-
men, die mikroskaligen Strukturen zu berechnen und sie damit direkf zu
studieren. Statt dessen simuliert man nur die groBen, energiereichen Wir-
bel und berlcksichtigt den EinfluB der nicht aufgeldsten, subskaligen Dy-
namik durch eine einfache Parameterisierung. Dieser Form einer
gemischten Strategie, die als Grobstruktursimulationstechnik (*large-eddy
simulation™) bezeichnet wird, wird in der Meteorologie schon seit einigen
Jahren mit groBem Erfolg zur Berechnung turbulenter atmosphdrischer
Strédmungen eingesetzt.

In der vorliegenden Arbeit werden der Stand der Forschung auf diesem
Gebiet dargelegt, die theoretischen Grundlagen dieser Methode detail-
liert beschrieben und die dieser Technik zugrunde liegenden Annahmen
kritisch gewUrdigt. Weiterhin wird das zur Berechnung turbulenter atmo-
sphdrischer Strdmungen entwickelte und hier eingesetzte Grobstruktur-
simulationsmodell vorgestellt und auf die Besonderheiten des Modellkon-
zepts eingegangen. Das verwendete Modell zeichnet sich dadurch aus,
daB es neben einem Strahlungsmodul auch eine Parameterisierung zur
Berlicksichtigung mikrophysikalischer Prozesse in Wolken enthdit. Dadurch
kénnen Wolkenbildung und -dissipation sowie die Niederschlagsbildung
simuliert werden. Da bei der Grobstruktursimulation wolkendynamischer
und -physikalischer Prozesse wegen der erforderlichen hohen rGumlichen
Aufldsung besonders auf eine konsistente Formulierung der Advektions-
terme gelegt werden muB, wird zur Berechnung der Transportfilisse ein
Advektionsalgorithmus verwendet, der sowohl eine geringe numerische
Diffusion aufweist als auch ein unphysikalisches Uber- bzw. Unterschwin-
gen der Losungsfunktion verhindert, Die Validitadt des hier vorgesteliten
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Modellkonzepts wurde anhand von drei Beispielen gepruft. Die Anwen-
dungsfdlle umfaBten unterschiedliche Strdmungsregime, bei denen ()
die Heizung von der unteren Berandung (konvektive Grenzschicht wdah-
rend eines Kaltluftausbruches), (b) die Strahlungsabkdhlung an der Ober-
grenze einer Wolke (stratocumulusbedeckte Grenzschicht) und (c) die
latente Wdarmefreisetzung den wesentlichen Antrieb fur die Umschich-
tung der Wolken lieferten. Das Ziel der Untersuchungen war es, die Eig-
nung der  Grobstruktursimulationssmethode  zur realitGtsnahen
Beschreibung atmosphdrischer Stromungen, deren Charakter maBgeb-
lich durch wolkenphysikalische Prozesse und Strahlungsprozesse beeinflut
wird, zu demonstrieren.

Das erste Beispiel befaBte sich mit der Simulation der konvektiven Grenz-
schicht wéahrend eines Kaltluffausbruches. In Anlehnung an einen wdh-
rend der MeBkampagne ARKTIS 1988 beobachteten Fall wurde versucht,
die sich unter Bedingungen eines Kaltluftausbruches vollziehende Ent-
wicklung der Grenzschicht nachzuvollziehen. Dabei konnten folgende
Hauptresultate erzielt werden:

* Bei Vorgabe des beobachteten Temperaturunterschiedes von etwa
-5 K zwischen Luft und Wasser bilden sich im Modell als Reaktion auf
eine kurzzeitige Stérung des anfdanglich horizontal homogenen Tem-
peraturfeldes bereits nach ca. 15 Minuten Grenzschichtrollen und
WolkenstraBen aus, die bezUglich der Richtung des geostrophischen
Windes einen Orientierungswinkel von etwa 500 aufweisen. Nach
einer Simulationszeit von 30 Minuten stimmen sowohl die Wolkenhdhe
von 550 m als auch die Wellenlénge der entstehenden Wolkenbdan-
der von etwa 1300 m gut mit den Beobachtungen Uberein. Die maxi-
male Vertikalgeschwindigkeit von 1-2 m s™ befindet sich etwa in der
Hohe des Wendepunktes der lateralen Grundstromkomponente, was
auf eine dynamische Anregung der Rollen hindeutet. Im Laufe der
Integration verschiebt sich die Lage zum Gebiet groBer Dichteinstabi-
litdt in Bodenndhe. Die Mdachtigkeit der Wolkenschicht und der
Bedeckungsgrad nehmen mit zunehmendem Abstand von der Eis-
kante zu. Nach zwei Stunden Integrationszeit hat sich eine 450 m
machtige geschlossene Wolkendecke gebildet, in der die rollenfor-
mige Stromungsstruktur, deren Wirbelachsen fast parallel zur Richtung
des geostrophischen Windes ausgerichtet sind, jedoch noch klar
erkennbar bleibt.
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Eine mit dem Modell durchgeflhrte Parameterstudie zeigf, daB
sowohl die Intensitdt der Sekunddrzirkulation als auch der Bedek-
kungsgrad sehr empfindlich auf die Struktur des groBraumigen Feuch-
tefeldes reagiert. So bildet sich in einer trockeneren Atmosphdre, die
oberhalb der Inversion eine relative Feuchte von 50% aufweist, eine
flachere, durchbrochene Wolkenschicht aus, da die durch das Einmi-
schen trockener Luft bedingte Verdunstung von Wolkenwasser die
konvektive Entwicklung abschwdcht und den mit Wolken bedeckfen
FIdchenanteil erheblich reduziert.

Als weiteres Beispiel wurde die marine stratocumulusbedeckte Grenz-
schicht betrachtet. Zur Initialisierung der ModellGufe und zur Spezifikation
der Randbedigungen wurden MeBdaten verwendet, die wdhrend des
Aflantic Stratocumulus Transition Experiments (ASTEX) 1992 gewonnen
wurden. Die Unfersuchung sollte zeigen, ob das Grobstruktursimulations-
modell in der Lage ist, die beobachtete Turbulenzstruktur einer wolkenbe-
deckten Grenzschicht richtig wiederzugeben. Dartber hinaus wurden die
Ergebnisse der LES-Modellierung einer umfangreichen Fehleranalyse
unterzogen. Folgende Haupftresultate wurden erzielt:

Die zur Schétzung der Ensemblemittelwerte verwendeten horizonta-
len Mittelwerte erwiesen sich zur Bestimmung von Momenten zweiter
Ordnung alls statistisch niedrig signifikant. Die durchgeflhrten Ensem-
bleldufe belegen, daB eine zusdatzliche Zeitmittelung die statistische
Signifikanz der durch Grobstruktursimulation erzeugten Datenpro-
dukte verbessert. Dennoch wiesen die individuellen Realisationen
des Ensembles immer noch eine betrdchtliche Abweichung vom
Ensemblemittelwert auf. Zur weiteren Reduktion des Stichprobenfeh-
lers muB daher ein lIangeres zeitliches Mittelungsintervall - sofern dies
redlisierar ist- oder aber ein groBeres Modellgebiet bei den Simulati-
onsrechnungen verwendet werden.

Die Ergebnisse der Grobstruktursimulationen haben sich als unemp-
findlich gegenltber den Details der verwendeten subskaligen Turbu-
lenzschlieBung erwiesen und haben sich auch als robust gegenuber
den sperzifischen Annahmen der verwendeten Niederschlagspara-
meterisierung gezeigt. Weiterhin konnte demonstriert werden, daB
der primdre dynamische Effekt der Sprihregenbildung darin besteht,
die Auftriebsproduktion turbulenter kinetischer Energie zu reduzieren.
Die verminderte TKE-Produktion hat aufgrund der verringerten Ent-
rainmentrate eine flachere Grenzschicht zur Folge. Mit der Nieder-
schlagsbildung ist eine Abnahme des Flussigwasserweges in der
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stratocumulusbedeckien Grenzschicht verbunden wobei der maxi-
male Flussigwassergehalt in der N&he der Wolkenoberkante um etwa
20% erniedrigt wird.

Die mit dem Modell durchgeflhrte parametrische Sensitivitatsstudie
hat erbracht, daB mit Ausnahme des Niederschlagsflusses die model-
lierten thermodynamischen, dynamischen und wolkenphysikali-
schen ZustandsgroBen der stratocumulusbedeckten Grenzschicht
eine recht gute Ubereinstimmung mit den aus MeBdaten wdhrend
des Fluges ASTEX RF06 abgeleiteten Werten aufweisen. Die Unter-
schiede zwischen den Modellvorhersagen und den MeBdaten sind
(mit Ausnahme des Niederschlagsflusses) stets kleiner als die durch
die parametrische Modellunsicherheit bewirkte Streuung in den Ziel-
variablen. Dabei tragen die Unsicherheiten in der Kenntnis der Inversi-
onsstérke des Gesamtwassergehalts und in der langwelligen
Strahlungsabkihlung die weitaus gréBten Anteile zur modellierten
Varianz bel. Eine mdgliche Erkidrung far das Unvermdgen des
Modells, den NiederschlagsfluB volistandig richtig wiederzugeben,
besteht darin, daB der Niederschlagsprozel einen hochgradig in
Raum und Zeit variierenden und intermittierenden Vorgang darstellf,
dessen Simulation aufwendigere Initialisierungsprozeduren und wirk-
lichkeitsgetreuere Antriebsfelder fur das Modell erfordert, als die, die
in dieser Studie verwendet wurden.

Im dritten Beispiel schlieBlich wurden die dynamischen, wolkenphysikali-
schen und strahlungsbedingten Vorgdnge im Dispersionsbereich eines
Kondensstreifens untersucht. Die dreidimensionale Struktur des Stromungs-
feldes in Kondensstreifen wurde dabei mit einer Modellversion berechnef,
die zur Beschreibung wolkenphysikalischer Prozesse eine detaillierte
Behandlung der Mikrophysik verwendet. Die mit dem Modell durchge-
fUhrten Rechnungen, die die zeitliche Entwicklung des Kondensstreifens
Uber eine Zeitspanne von 30 Minuten verfolgen, haben folgende Haupft-
ergebnisse erbracht:

Langlebige, d. h. sich infolge der Eigendynamik ausbreitende, Kon-
densstreifen, kdnnen sich nur in einer in bezug auf die Eisphase Uber-
sattigten  Atmosphdre ausbilden. In diesen Fdllen weist das
Turbulenzfeld bereits zu Beginn der Dispersionsphase eine komplexe
Struktur auf, dessen KenngréBen sich deutlich von denen in der
Umgebung der Eiswolke unterscheiden. Die in der Eiswolke sich aus-
bildende Sekunddarstrémung weist eine Amplitude von etwa 0.1 m 5]
auf.

183



* Die sich im Kondensstreifen entwickelnden Wirbel werden im wesent-
lichen durch die durch Auffrieb produzierte kinetische Energie
gespeist. Dabei spielt die durch Phasenumwandiung freigesetzte
latente Wdarme die entscheidende Rolle; hingegen ubt (zumindest in
den ersten 30 Minuten der Entwicklung) die durch differentielle Strah-
lungserwdrmung hervorgerufene  kinetische  Energieproduktion
wegen der geringen optischen Dicke der Kondensstreifen nur einen
geringen EinfluB aus.

* Die mit dem Modell durchgefuhrte Parameterstudie zeigt, daB neloen
der relativen Feuchte und der Temperatur der umgebenden Atmo-
sphdre die Dichteschichtung des Mediums die enfscheidende Ein-
fluBgréBe darstellt, die das Ausbreitungsverhalten des Kondens-
streifen maBgeblich bestimmt. Die Baroklinitét der Atmosphdre und
damit die Scherung des Grundstromprofils ist nur von untergeordne-
ter Bedeutung, da sie die Geschwindigkeit der geometrischen Quer-
schnitts&inderung des Kondensstreifens nur geringfugig modifiziert.

Die hier vorgestellten Simulationsrechnungen haben gezeigt, daB mit
Grobstruktursimulationsmodellen ein leistungsfahiges Werkzeug zur Erfor-
schung atmosphdrischer Turbulenz und ihrer Eigenschaften zur Verflgung
steht. Naturlich konnten in dieser Arbeit nicht alle Aspekte und Details tur-
bulenter atmosphdrischer Stromungen untersucht werden. Es bleiben do-
her Fragen und Problemstellungen offen, von denen aber viele prinzipiell
mit der vorgestellten Methode der Grobstruktursimulation behandelt wer-
den kénnen. Mit der Weiterentwicklung der Leistungsfahigkeit moderner
Computer ist zu erwarten, daB in der Zukunft mit der LES-Technik in Berei-
che der Turbulenzdynamik vorgedrungen werden kann, die bisher nur an-
satzweise bearbeitet werden konnten. So werden zukUnftig beispielsweise
Langzeitsimulationen redlisieroar sein, wo bei sich dndernden Randbedin-
gungen die tageszeitliche Entwicklung einer wolkenbedeckten Grenz-
schicht nachvollzogen wird. Als lohnende Forschungsziele bieten sich
daruber hinaus folgende Themenkreise an:

* Um zur Erweiterung des Verstandnisses der Stromungssfruktur in der
stabil geschichteten atmosphdrischen Grenzschicht beizutragen,
muB die Wechselwirkung von Schwerewellen und Turbulenz unter-
sucht werden. Stabil geschichtete Scherstrobmungen zeichnen sich
zum Teil durch Intermittenz, d. h. durch starke zeitliche Schwankun-
gen der Turbulenzintensitdt aus, die moglicherweise auf den EinfluB
interner, brechender Wellen zurlckzufGhren sind. Die gleichzeitige,
notwendigerweise dreidimensionale Erfassung dieser Wellen- und Tur-
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bulenzph&nomene und ihrer Wechselwirkungen macht numerische
Aufidsungen und LésungsgebietsgréBen erforderlich, die den Einsatz
von Programmen auf massiv parallelen Rechnerarchitekturen erfor-
dern.

* Globale Wettervorhersage- und Klimamodelle verwenden Paramete-
risierungen fUr Wolkenprozesse, die weit davon entfernt sind, die Ver-
hdltnisse in der wolkenbedeckten Grenzschicht mit hinreichender
Genauigkeit wiederzugeben. Ein Grund hierfur liegt darin, daB der
Kenntnisstand Uber die Wechselwirkungen zwischen Turbulenz-, Wol-
ken- und Strahlungsprozessen in der Grenzschicht luckenhaft ist. In
der Zukunft besteht die Chance, durch Integration von expliziten
mikrophysikalischen Wolken- und dreidimensionalen Strahlungstrans-
portschemata ins Grobstruktursimulationsmodell ein  Instrument
bereitzustellen, um diese Grundiagenfragen zu kldren, und um dar-
Uber hinaus komplexere SchlieBungsansdize fur gréBerskalige
Modelle weiterzuentwickeln, zu testen und zu entwerfen.

Durch solche und andere Forschungsprojekte wird man auch in den
ndchsten Jahren die Erkenntnis Uber atmosphdrische Turbulenz weiter vor-
antreiben und noch einigen Geheimnissen auf die Spur kormmen, die in
den 150 Jahre alten Gleichungen von Claude Navier und George Stokes
stecken.
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