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Zusammenfassung

Die Dissertation widmet sich der Beschreibung wolkenmikrophysikalischer Prozesse in kon-
vektiven Mischwolken mit dem Ziel, die numerische Simulation und Vorhersage hochreichen-
der Konvektion zu verbessern.

Ausgehend von der spektralen Formulierung der wolkenmikrophysikalischen Prozesse wer-
den Methoden entwickelt, um vereinfachte Beschreibungen - so genannte Parametrisierungen
- herzuleiten. Im Mittelpunkt steht dabei die Parametrisierung der diversen StoBprozesse der
Wolken- und Niederschlagspartikel. Durch die konsequente Verwendung von zwei Momenten
der Anzahldichteverteilungsfunktion zur Beschreibung der fiinf verschiedenen Partikelarten
Wolkentropfen, Regentropfen, Wolkeneis, Schnee und Graupel kann dabei ein deutlicher
Fortschritt gegeniiber den derzeit liblichen Verfahren erzielt werden.

Die im Rahmen der Arbeit entwickelten Parametrisierungen wurden in das mesoskalige
Atmospharenmodell KAMM?2 implementiert. Dies ermdglicht es, die raum-zeitliche Ent-
wicklung von Mischwolken unter Beriicksichtigung aller relevanten wolkenmikrophysikalischen
Prozesse zu simulieren. Auf Grund der Verwendung von zwei Momenten je Partikelklasse
und der dadurch notwendigen Behandlung der Nukleation von Wolkentropfen und Wolkeneis
kann die Entwicklung von Mischwolken unter maritimen bzw. kontinentalen atmospharischen
Bedingungen untersucht werden. Dabei wird gezeigt, dass die Wolkenentwicklung unter
kontinentalen Bedingungen langsamer und weniger intensiv verlauft.

AuBerdem wird die Dynamik thermischer Konvektion in verschiedenen atmospharischen Re-
gimen simuliert. So treten bei niedriger konvektiv verfligbarer Energie und niedrigen Windge-
schwindigkeiten gewohnliche Einzelzellen auf, die eine Lebensdauer von ein bis zwei Stunden
besitzen. Steht mehr potentielle Energie zur Verfligung, so konnen, ausgelost durch die
mit dem Niederschlag einhergehenden Bdenfronten, neue konvektive Zellen entstehen und
es bildet sich ein Multizellensystem. Bei hohen Windgeschwindigkeiten fiihrt die Wirbeldyna-
mik der Stromung dazu, dass sich sehr langlebige, quasi-stationare und intensive konvektive
Zellen ausbilden, die als Superzellen bezeichnet werden.
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Kapitel 1
Einleitung

Die Frage der Entstehung von Wolken und Niederschlag hat die Menschen schon immer
fasziniert und fur viele reduziert sich die Wettervorhersage auf die Fragestellung ob, wann und
wo es am nachsten Tag Wolken oder Regen geben wird. Hinzu kommt, dass gerade unsere
hochkomplexe industrialisierte Gesellschaft sehr empfindlich auf extreme Wetterereignisse
reagiert. Eine Untersuchung des Einflusses des Wetters auf die Volkswirtschaft der westlichen
Industriestaaten hat gezeigt, dass immerhin fiinf Prozent des Bruttoinlandprodukts direkt
vom Wetter beeinflusst werden. Allein fiir Westeuropa entspricht dies rund 300 Milliarden
Dollar (Maier, 2001).

Es ist deshalb umso verwunderlicher, dass die Prozesse, die zur Bildung von Wolken und
Niederschlag fiihren, keineswegs im Detail bekannt sind. Unterscheidet man zwischen strati-
formen Wolken, die vor allem durch die groBraumige synoptische Wettersituation bestimmt
werden, und der kleinraumigen Cumuluskonvektion, so ist es insbesondere letztere, deren
physikalische Mechanismen und Zusammenhange immer noch Ratsel aufgeben. Dies liegt
daran, dass gerade bei diesen kleinraumigen Phanomenen die zeitliche und raumliche Ent-
wicklung durch ein komplexes Zusammenspiel verschiedener, an sich bereits sehr komplizierter
physikalischer Prozesse bestimmt wird.

Auf Grund ihrer charakteristischen horizontalen Ausdehnung von 1-50 km ist die Cumulus-
und Cumulonimbuskonvektion der so genannten Mesoskala zuzuordnen, was aussagt, dass
diese Phanomene zwischen der synoptischen Skala des groBraumigen Wetters und der klein-
raumigen atmosphdrischen Turbulenz liegen (siehe Abbildung 1.1). Konvektion kann in
der Atmosphdre immer dann auftreten, wenn eine instabile vertikale Schichtung vorliegt,
d.h. wenn ein aufsteigendes Luftpaket (sog. konvektives Element) sich wahrend des Aufstei-

gens weniger stark abkiihlt als es dem vertikalen Temperaturgradienten der umgebenden Luft
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Abbildung 1.1: Schematische Darstellung der charakteristischen Langen- und Zeitskalen at-

mospharischer Prozesse (nach Fortak, 1982, mit Anderungen).

entspricht. Je nachdem, ob dabei Kondensation, also die Phasenumwandlung des Wassers
von Wasserdampf zu Fliissigwasser, stattfindet, spricht man von Trocken- oder Feuchtkon-
vektion. Im Fall der Feuchtkonvektion wird durch die Phasenumwandlung dem Luftpaket
zusatzliche Warme zugefihrt, was die Konvektion noch weiter verstarkt. Ein weiteres Un-
terscheidungskriterium konvektiver atmospharischer Prozesse ist die vertikale Langenskala:
Bleibt die Konvektion auf eine Vertikalerstreckung von 1-3 km beschrankt, so spricht man
von flacher Konvektion, im Gegensatz dazu kann sich die hochreichende Konvektion bis zur
Tropopause und zum Teil bis in die untersten Schichten der Stratosphare erstrecken. In der
Atmosphare ist hochreichende Konvektion stets Feuchtkonvektion; flache Feuchtkonvekti-
on tritt insbesondere dann auf, wenn eine stark stabile Schicht, wie z.B. eine Inversion, die
weitere Vertikalbewegung zum Erliegen bringt.

Bei Feuchtkonvektion wird die dynamische Entwicklung wesentlich durch die Phasenum-
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wandlungen des Wassers und die damit verbundenen Umwandlungswarmen bestimmt. Die
Energetik der Feuchtkonvektion speist sich demnach nicht nur aus der potentiell instabilen
Temperaturschichtung oder der kinetischen Energie der atmospharischen Strémung, sondern
in hohem MaBe aus den latenten Warmen, die bei den Phasenumwandlungen von Wasser-
dampf zu Fliissigwasser bzw. Eis freigesetzt werden. Die Behandlung dieser Vorgange und der
dabei entstehenden Kondensatprodukte des Wasserdampfes ist allerdings auBerst schwierig,
spielen dabei doch eine Vielzahl von physikalischen Prozessen wie z.B. Nukleation, Konden-
sation, Sublimation und Gefrieren ein Rolle. Hinzu kommt, dass die entstehenden Partikel,
die allgemein als Hydrometeore bezeichnet werden, wiederum eine kaum iiberschaubare Zahl
von Wechselwirkungen eingehen konnen. Insbesondere fiihren die wolkenmikrophysikalischen
Prozesse dazu, dass sich nicht nur unterschiedlich groBe Partikel bilden, sondern diese, wie
z.B. Schneeflocken, auch die verschiedensten geometrischen Formen annehmen konnen. Vie-
le dieser Vorgange wie z.B. die Nukleation und das Kollisionswachstum der Partikel, die sich
auf Langenskalen von wenigen Mikrometern bis Zentimetern abspielen und auBerdem starke
Temperaturabhangigkeiten aufweisen, sind auch heute noch nur sehr rudimentar bekannt und
quantifiziert.

Ein weiteres grundlegendes Problem bei der Klarung der offenen Fragen, die die Feucht-
konvektion aufwirft, ist die Tatsache, dass es auBerst schwierig ist, verlassliche Messdaten
zu gewinnen. Zum einen sind Feldmessungen auf der Mesoskala an sich bereits schwierig
durchzufiihren, da oft ein Gebiet von mehreren hundert Quadratkilometern abgedeckt wer-
den muss. Dies erfordert, wenn es iiberhaupt durchfiihrbar ist, einen immensen technischen,
personellen und finanziellen Aufwand. Zum anderen ist die in-situ Messung wolkenmikro-
physikalischer Parameter in voll ausgebildeten Cumulonimben, z.B. mit Flugzeugen, nicht
nur schwierig, sondern unter Umstanden auch gefahrlich, da auf kurzen Distanzen sowohl
Aufwinde mit Windgeschwindigkeiten von bis zu 50 Metern pro Sekunde als auch starke
Abwinde auftreten konnen (Musil et al., 1991). Diese starken Vertikalwinde und die in Cu-
mulonimben entstehenden groBen Hagelkorner fiihren dazu, dass es weltweit nur sehr wenige
Flugzeuge (und Piloten) gibt, die zu derartigen Messfliigen in der Lage sind. Ein drittes
Problem resultiert aus der Tatsache, dass wichtige physikalische GroBen, die die Entwick-
lung der Feuchtkonvektion bestimmen, wie z.B. die Eigenschaften und die GroBenverteilung
des atmospharischen Aerosols, liberhaupt nur sehr schwer und mit groBem Gerateaufwand
gemessen werden konnen.

Fernerkundungsmethoden, die zur Erfassung von Wolken und Niederschlag auch deshalb
optimal geeignet zu sein scheinen, weil sie die Untersuchung der raumlichen und zeitlichen
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Verteilung sowie der Struktur des Niederschlags ermdglichen, scheitern ebenfalls oft an der
Komplexitat des Untersuchungsobjekts. So kann mit den inzwischen weit verbreiteten Wet-
terradaren nur eine einzige physikalische GroBe, die so genannte Radarreflektivitdt, gemessen
werden, die Riickschliisse auf die Mikrophysik des Niederschlags erlaubt. Auf Grund der Viel-
zahl der Partikelarten und der fehlenden Kenntnis der GroBenverteilung der Partikel ist die
Interpretation dieser Messungen meist duB3erst schwierig.

Aus den genannten Griinden ist gerade im Bereich der Feuchtkonvektion die numerische
Simulation oft die einzige Mdglichkeit die Wechselwirkungen der dynamischen und wolkenmi-
krophysikalischen Prozesse und ihre Auswirkungen auf die Niederschlagsbildung zu untersu-
chen. In einem numerischen Wolkenmodell werden dabei neben den grundlegenden hydrody-
namischen Gleichungen auch die Bilanzgleichungen der Hydrometeore und alle wolkenmikro-
physikalischen Prozesse, sofern diese iiberhaupt bekannt und naherungsweise quantifizierbar
sind, beriicksichtigt. Ein Wolkenmodell ist demnach eine mdglichst genaue mathematische
Umsetzung unseres derzeitigen physikalischen Kenntnisstands lber die Wolken- und Nieder-
schlagsprozesse in der Atmosphare. Leider ist es aber auch mit den besten heute verfiigbaren
GroBrechnern nicht moglich, alle Prozesse mit befriedigender Genauigkeit und Allgemeinheit
zu berucksichtigen, d.h. bei jedem numerischen Wolkenmodell mussen in bestimmten Berei-
chen Naherungen gemacht werden, die die Genauigkeit und Anwendbarkeit einschranken. Mit
der Zeit haben sich deshalb verschiedenste Methoden und Ansdtze zur numerischen Simula-
tion von Wolken entwickelt, die Vor- und Nachteile im Bereich der Dynamik bzw. Wolkenmi-
krophysik besitzen. Prinzipiell missen dabei zwei Modelltypen unterschieden werden: Wol-
kenmodelle mit detaillierter Wolkenmikrophysik prognostizieren explizit die GroBenverteilung
einer oder mehrerer Hydrometeorarten. Dies fiihrt, auf Grund der groBen Anzahl von GroBen-
klassen, zu einem sehr hohen numerischen Aufwand und die Rechenzeit des gesamten Modells
wird von der Behandlung der Wolkenphysik dominiert. Um den Rechenaufwand in Grenzen
zu halten, ist die Anwendung solcher Modelle meist auf eine oder zwei Raumdimensionen
beschrankt, wodurch hydrodynamische Prozesse und Effekte nur eingeschrankt behandelt
werden konnen. Ein anderer Zugang sind Modelle mit parametrisierter Wolkenmikrophysik,
bei der die wolkenmikrophysikalischen GroBen nur durch eine oder zwei Modellvariablen je
Hydrometeorklasse beschrieben werden. Im Fall der einfachsten Parametrisierung, die be-
reits die Niederschlagsbildung beinhaltet, dem so genannten Kessler-Schema, werden nur
die Massendichten der Wolken- und Regentropfen als Modellvariable beriicksichtigt (Kessler,
1969). Wolkenmodelle mit parametrisierter Wolkenphysik sind sehr recheneffizient und der

numerische Aufwand fir die Behandlung der Wolkenmikrophysik ist kleiner oder vergleichbar
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dem der Behandlung der hydrodynamischen Gleichungen.

In der vorliegenden Arbeit wird der Zugang iiber die parametrisierte Wolkenmikrophysik
gewahlt, wobei konsequent das Zwei-Variablen-Konzept verfolgt wird, d.h. neben den Mas-
sendichten werden auch die Anzahldichten der Partikel als Modellvariablen verwendet. Diese
Vorgehensweise verspricht eine bessere und insbesondere konsistentere Behandlung der Wol-
kenmikrophysik als die meist angewandten Ein-Variablen-Parametrisierungen, die sich auf die
Massendichten beschranken, und kann so vielleicht die Liicke zwischen den sehr aufwendigen
Modellen mit detaillierter Wolkenmikrophysik und den doch sehr groben Naherungen der Ein-
Variablen-Parametrisierungen schlieBen. Als hydrodynamische Basis dient im folgenden die
neu entwickelte zweite Version des Karlsruher mesoskaligen Atmospharenmodells (KAMM?2).

Die grundlegenden hydrodynamischen Gleichungen werden im folgenden Kapitel angege-
ben, auBerdem wird das verwendete Turbulenzmodell erlautert (Abschnitt 2.1). In Abschnitt
2.2 wird ein Uberblick iiber die Eigenschaften der Hydrometeore gegeben. Einen Abriss
der detaillierten theoretischen Formulierung der Wolkenmikrophysik gibt Abschnitt 2.3. Ab-
schnitt 2.4 enthilt einen Uberblick iiber Eigenschaften und Klassifikation konvektiver Sy-
steme. Das zweite Kapitel widmet sich der Parametrisierung der Wolkenmikrophysik von
Tropfen. Es wird eine integrale Theorie der Koagulationsprozesse vorgestellt, die auf eine
neue Zwei-Variablen-Parametrisierung fuhrt. Ein quantitativer Vergleich mit einer detail-
lierten Behandlung der Koagulationsprozesse dient der Verifikation. Kapitel 3 widmet sich
der Parametrisierung wolkenmikrophysikalischer Prozesse in Mischwolken, wobei der Schwer-
punkt wiederum auf der Formulierung einer Zwei-Variablen-Parametrisierung der Kollisions-
wechselwirkungen der unterschiedlichen Hydrometeortypen liegt. Hier werden verbesserte
Naherungen fiir die Kollisions- und Umwandlungsraten hergeleitet. Ergebnisse der Simu-
lation hochreichender Konvektion unter idealisierten atmospharischen Bedingungen bilden
den Inhalt von Kapitel 4. Dabei wird gezeigt, dass das neu entwickelte Wolkenschema in
der Lage ist, in einem weiten Parameterbereich die Eigenschaften konvektiver Mischwolken
zu simulieren. Insbesondere kann erstmals das unterschiedliche Verhalten hochreichender
Konvektion, je nachdem ob maritime oder kontinentale Bedingungen vorherrschen, durch

Modellrechnungen untersucht werden.
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Kapitel 2

Grundlagen und Kenntnisstand

2.1 Hydrodynamik

2.1.1 Die hydrodynamischen Grundgleichungen

Die Atmosphare wird als mehrkomponentiges, heterogenes System betrachtet, das aus den
gasformigen Bestandteilen trockene Luft und Wasserdampf sowie aus Fliissigwasser und Eis
in Form verschieden groBer Partikel besteht. Auf der Basis der Thermodynamik irreversi-
bler Prozesse fiihren die Erhaltungsaxiome fir Impuls, Masse und Energie auf die folgenden
Bilanzgleichungen (Herbert, 1973a; Doms und Herbert, 1985):

Opv

E-I—V-(pvv):—Vp—I—pg—Qprv—V-J (2.1)
Oph _dp h

Bt + V- (phv) = ar V-(I"+S)—73--Vv (2.2)
Op

at + V- (ov) =0 (23)
0o«

E -|-V (,OkV) =-V- |k+lk: k:0,1,2,3. (24)

Dabei ist v die baryzentrische Geschwindigkeit, d.h. die Schwerpunktsgeschwindigkeit des
Gesamtsystems. Die weiteren prognostischen GréBen sind die Gesamtdichte p, die Parti-
aldichten von trockener Luft py, Wasserdampf p;, Fliissigwasser p, und Eis p3; sowie die
spezifische Enthalpie h. In der Impulsgleichung treten der Druck p, die Schwerebeschleuni-
gung g, die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation € und der molekulare Impulsflusstensor
J auf. Auf den rechten Seiten der Bilanzgleichungen fiir die Partialmassen stehen die Dif-

fusionsflusse I, und die Phasenflisse /. In der Gleichung fur die Enthalpie treten der
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Wairmefluss 1” und der Strahlungsfluss S auf. Dabei gelten auf Grund der Massenerhaltung

Nebenbedingungen fiir die Partialdichten

3
Zpk =P (2.5)
k=0
und die Phasenfliisse
3
Z I, =0 (2.6)
k=0

und, da v als die Schwerpunktsgeschwindigkeit des Gesamtsystems definiert wird, folgt fiir
die Diffusionsfliisse

Y L=o0. (2.7)
k=0

Aquivalent zur obigen lokalen Formulierung kann unter Verwendung der Euler-Entwicklung

d 0
E = a +v -V (2.8)
auch eine substantielle Darstellung verwendet werden:
dv
paz—Vp+pg—2pQ><v—V-3 (2.9)
dh  dp h
dp
v 2.11
I pV - v (2.11)
d
%z—pkv-v—v-lk—i—lk, k=0,1,23. (2.12)

Auf der Basis einer Skalenanalyse fiir konvektive, mesoskalige Wolken und auf Grund der
allgemeinen atmospharischen Bedingungen konnen noch einige Approximationen angewandt

werden.

e Trockene Luft und Wasserdampf werden als ideale Gase, Fliissigwasser und Eis als
inkompressibel angenommen. Als Zustandsgleichung kann dann

3
R,
= =——-|=-1 2.1
p Epk RoT (Ro >P1+P2+P3 (2.13)

verwendet werden, wobei Ry und R; die individuellen Gaskonstanten von trockener

Luft und Wasserdampf sind. Meist konnen die Partialdichten der Hydrometeore gegen
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die Dichte feuchter Luft vernachldssigt werden (Doms und Herbert, 1985).

e Mit der Nebenbedingung

Z%=Zxk=l (2.14)

mit den Massenbriichen x, gelten die thermodynamischen Relationen

oh 3

- = CokXk = Cp (215)
5T, ~ 2=

oh ov

— =v—-—T — = WXy + V3X 2.16
ap TXk aT P, Xk 272 373 ( )
Oh

- =hy—hy =Lyg (2.17)
6X2 T.p

oh

| =h—h =L (2.18)
6X3 T.p

Dabei ist v, das spezifische Volumen der k-ten Komponente. Da die trockene Luft
und der Wasserdampf als ideale Gase angenommen werden, die fliissigen und festen
Partitionen hingegen als inkompressibel, gilt fir den thermischen Expansionskoeffizien-

ten

ov
T a7

23 Ov,
= T (Xk —k
oT |, ..

P. Xk k=0

> = —VpXp — V1 X1. (219)

Fir die spezifischen Warmen sowie die Umwandlungswarmen konnen unter atmosphari-

schen Bedingungen in guter Naherung die Werte

Cpo = 1005 Jkg~'K™! (2.20)
¢ = 1850 Jkg™iK™! (2.21)
Cp2 =Cy = 4218 Jkg™'K™? (2.22)
Cp3 = Ce=2110 Jkg™'K™! (2.23)
Lyg = hy — hy = 2.501 x 10° Jkg™* (2.24)
Leg = hy — hy =2.834 x 10° Jkg™?! (2.25)

verwendet werden (Laube und Héller, 1990). Im folgenden wird jedoch auBerdem die

weitergehende Naherung ¢, = ¢, verwendet.
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e Trockene Luft ist chemisch inaktiv, d.h. Ip = 0, woraus

23: e =0 (2.26)

e Riumliche Anderungen der Schwerebeschleunigung werden vernachlissigt. Dann ist
g=—gk (2.27)
mit g = 9.81 m s=2 (k: vertikaler kartesischer Einheitsvektor).

Damit kann die Bilanzgleichung fiir die Enthalpie in eine Temperaturgleichung iiberfiihrt
werden (siehe z.B. Doms und Herbert, 1985):

dT  dp
P = 4 T Lwala+ Leals + Q (2.28)
mit
3
Q=-V-(11+8)=> (cok— o)l VT =T --Vv (2.29)

k=1

sowie dem reduzierten Warmefluss

3
12 =1"=>"hl,. (2.30)
k=1
Aus der Zustandsgleichung gewinnt man mit der Gaskonstanten fiir feuchte Luft
R
R = Ry [1 + (—1 - 1) xl] (2.31)
Ro
die Approximation:
dp dT
= Rip— — . 2.32
gt = Py PV V. (2.32)
so dass sich die Temperaturgleichung in der Form
dT R T 1
— == . Lygls + Legl 2.33
dt CVV v+pcv( al> + Legls + Q) (2.33)

schreiben lasst. In ahnlicher Weise kann aus der Kontinuitatsgleichung eine prognostische
Gleichung fiir den Druck hergeleitet werden, die die prognostische Gleichung fiir die Gesamt-
dichte ersetzen kann:

b _ G

R
dt = _C_ p V-v+ C_f (LWdI2 + LedIS + Q) . (234)
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Damit sind die prognostischen molekularen hydrodynamischen Grundgleichungen in der Form
hergeleitet, wie sie bei der weiteren Herleitung der im Atmospharenmodell KAMM2 verwen-

deten Gleichungen vorausgesetzt werden. Diese Gleichungen werden noch einmal zusam-

mengefasst:
% :—%Vp —gk—Qva—%V-’J (2.35)
% _ _f_vf TV.-v+ plcv (Lughy + Logle + Q) (2.36)
% = _c% p V-v+ ’:—vf (Lwalw + Legle + Q) (2.37)
%:_pk Vev—V-le+l, k=dwe (2.38)

Die Partialdichten sowie die Phasen- und Sedimentationsfliisse wurden dabei umbenannt, um

im folgenden Verwechslungen zu vermeiden: py = p1, pw = 02, Pe = P3, l4d = 1, usw.

2.1.2 Einfiuhrung eines Grundzustandes

Insbesondere um die Formulierung der Randbedingungen an den als offen angenommenen
seitlichen Randern zu erleichtern, wird in KAMM?2, wie in vielen mesoskaligen Atmospharen-
modellen, ein Grundzustand eingefiihrt, d.h. die Geschwindigkeit und die drei thermodyna-

mischen Variablen werden in GrundzustandsgréBen und Abweichungen zerlegt:

v =V +v, (2.39)
T=To+T. (2.40)
p = po + px (2.41)
P = po + P (2.42)

(po ist hier und im folgenden die Dichte des Grundzustandes, nicht die Partialdichte trockener
Luft - diese wird nun mit p, bezeichnet). Dieser Grundzustand ist stationdr, geostrophisch,

hydrostatisch und trocken. Die GrundzustandsgroBen erfiillen damit die Beziehung

1
0
Verwendet man auBerdem noch die Naherungen
T* * *
el [Pler [P <, (2.44)
To Po Po
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so erhdlt man das folgende PDGL-System (siehe Baldauf, 2001):

ov 1 O 1
— 4+v-Vv =——Vp,——"2qg - 2Q x(v=—vy)— —V-7J 2.45
ot Po Pog ( 0) Po (2.45)
oT, R 1

FV- VT, 4Vv-VTg=— LTy V-v + (Lwalw + Legle + Q) (2.46)
6t Cy pOCv
ap* Cp Rf
ot +VVP* +V'VPO :—C—Po V-v + C_ (Lwdlw+Ledle+Q) (247)
O«
E-FV'V,Dk = — Pk V-v —V'Ik+lk, k=d,w,e (248)

mit g’ = gk + 2 Q x vo. Aus Gl. (2.43) gewinnt man auBerdem noch
V-Vpo=—pov-(gk+2Q2 xvy)=—pgv-g. (2.49)

Auch in der Zustandsgleichung konnen Terme hoherer Ordnung vernachlassigt werden:

o _ P T <R" 1)p—d+p—w+&. (2.50)
Po po To Po Po Po
Die Dichteabweichung p, tritt im obigen Gleichungssystem nur noch im Auftriebsterm auf,
in den damit auch die Partialdichten der Hydrometeore eingehen. Dieser Einfluss wird,
insbesondere fiir p,,, als 'liquid water drag’ bezeichnet (siehe z.B. Doms und Herbert, 1985).
Die Formulierung der Phasen- und Diffusionsfliisse wird ausfiihrlich von Herbert (1973b)
auf der Basis der Thermodynamik irreversibler Prozesse diskutiert. Auf der konvektiven
Skala sind die molekularen Diffusionsfliisse gegeniiber den turbulenten vernachldssigbar; die
turbulente Diffusion wird im ndchsten Abschnitt behandelt. Die explizite Formulierung der
Phasenflusse /,, und /. sowie der Diffusionsflisse 1y, die durch die Fallbewegung der Hydro-
meteore verursacht werden, ist Aufgabe der Wolkenmikrophysik (siehe z.B. Abschnitt 3.1.3).
An dieser Stelle muss noch erwahnt werden, dass im Atmospharenmodell KAMM2 noch
eine weitere Zerlegung der Variablen verwendet wird. Dabei wird neben einem Grundzustand,
der im Gegensatz zu der gegebenen Herleitung als ruhend angenommen wird, noch ein so
genannter Referenzzustand eingefiihrt. Die in der vorliegenden Arbeit als Grundzustand
bezeichnete GroBe entspricht der Summe aus dem KAMM?2-Grundzustand und dem KAMM?2-
Referenzzustand (siehe Baldauf, 2001).

2.1.3 Reynoldsmittelung und Turbulenzparametrisierung

Im folgenden wird eine kurzer Uberblick iiber die Problematik der Turbulenzparametrisierung

gegeben. Details, auf die hier nicht eingangen werden kann, findet man ausfuhrlich bei
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Baldauf (2001).

Um die kleinskaligen turbulenten Fluktuationen, die durch ein mesoskaliges Modell nicht
aufgelost werden kdnnen, in dem Gleichungssystem zu beriicksichtigen, wird die so genann-
te Reynoldsmittelung verwendet. Bei der Reynoldsmittelung werden die Variablen in einen

Ensemblemittelwert und turbulente Fluktuationen zerlegt:

v =V +V (2.51)
T.=T+T (2.52)
pr=p +p (2.53)
P =P +p (2.54)
Pk = Pk + Py (2.55)

Diese Zerlegung wird nun in das PDGL-System (2.45)-(2.48) eingesetzt und unter Verwen-
dung der Mittelungsregeln

atb=a+b (2.56)
ab =3b 2.57
(2.57)
Ba GE]
Va =Va3 (2.59)
5 =3 (2.60)
a =0 (2.61)
ab =3b+ab (2.62)

erhdlt man Gleichungen fiir die Mittelwerte der Variablen. Fiir die Partialdichte von Wasser-

damp px ergibt sich z.B.

op, _
TV [+ Ag+ L] = T, (2.63)

wobei Ay = V' pl, der turbulente Wasserdampffluss ist. Entsprechend treten in den anderen
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Bilanzgleichungen turbulente Fliisse der Form

A = v (turbulenter Impulsfluss) (2.64)
Ar= Vv T/ (turbulenter Wirmefluss) (2.65)

w= Vo, (turbulenter Flissigwasserfluss) (2.66)
A. = Vo, (turbulenter Fluss von Eis) (2.67)

auf, die - wie Ay - nicht bekannt sind und parametrisiert werden miissen. Druckkorrelationen
der Form v/p’ werden vernachlassigt. Zur Parametrisierung der Fliisse werden Diffusions-

ansatze folgender Form verwendet:

2
A =K <W+W—§v-ve§) (2.68)
Ar = —K,VT (2.69)
Ad = —Kd Vpd (270)
w=—K.Von (2.71)
A. = —Ke Vpe. (2.72)

Dabei ist € der Einheitstensor. Die Diffusionskoeffizienten werden in Abhangigkeit von der
turbulenten kinetischen Energie (TKE)

Er = lv’ v = l ud' + viv + w'w!
2 2
durch
1

Km=c,luE? (2.73)
Km

Kh = Kd = KW = Ke = (274)
NPr

formuliert. Dabei werden fiir ¢, = 0.55 und fiir die turbulente Prandtl-Zahl Np, = 1/3
angenommen. Fir den Mischungsweg [, wird der Ansatz nach Blackadar und Tennekes
(1968) mit /,, = 100 m und einer Stabilitdtsabhdngigkeit verwendet (siehe Baldauf, 2001).

Bei dieser TurbulenzschlieBung muss dann eine zusatzliche prognostische Gleichung fiir die
turbulente kinetische Energie berechnet werden. Diese TKE-Gleichung erhdlt man, indem die
Bewegungsgleichung der Geschwindigkeitsfluktuationen skalar mit v’ multipliziert und dann

eine Mittelung durchfiihrt wird. In parametrisierter Form ergibt sich dann die prognostische
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TKE-Gleichung

OEr  _

W-FV'VET—V' (KhVET): PT+GT—€T (275)
mit dem Scherungsterm Pr, dem Auftriebsterm Gt und dem Dissipationsterm er, die die
folgende Form haben:

1 ov, 20v\ |, 2 v,
— ! _ _ = =z
Pr=—viv Oxx [Km <6Xk 36x,> * 3 ET} Oxx (2.76)

!

5 _
Gr=gw (E—ad/qg—q’w—qg=—9Kh[AG=—Z——— (2.77)

£}
er = CGK—m (2.78)
mit ¢, = 0.088 und a4 = Ry/R; — 1. Der Faktor Ag in Gleichung (2.77) lautet
1 Lwg Qg RiL2, 34 o
As =3 (1+ RoT ) (1 toRT) (2.79)

Die Beriicksichtigung der Mischungsverhaltnisse qx = p«/p, bei der Parametrisierung des
Auftriebsterms folgt Klemp und Wilhelmson (1978) bzw. Xue et al. (1995), die ein dhnliches
TKE-Modell verwenden, allerdings mit einem lokalen Ansatz fiir den Mischungsweg, der nur
von den Gittermaschenweiten abhingt (d.h. [, = (Ax Ay Az)3).

Unter Vernachlassigung der molekularen Diffusion gegeniiber der turbulenten Diffusion
ergibt sich damit fur die Partialdichten die prognostische Gleichung

0P« __ 1T B

E%—V- [Vor] — V- [KnVpk] = Ik, k=d,w,e. (2.80)
Problematisch ist hierbei die Interpretation der mittleren Phasenumwandlungen I, da auf
Grund der Nichtlinearitat dieser Prozesse die turbulenten Fluktuationen hier ebenfalls einen
Einfluss haben kdnnen.

Im weiteren wird bei der Bezeichnung der Variablen auf den die Reynoldsmittelung kenn-

zeichnenden Querstrich verzichtet.
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2.2 Die physikalischen Eigenschaften der Hydrometeore

Der Aufbau und die Dynamik von Wolken wird zu einem groBen Teil durch die Anwesenheit
und die Wechselwirkungen der Hydrometeore bestimmt. Im folgenden werden einige wichtige
Fakten iiber deren Geometrien, Fallgeschwindigkeiten und Koagulationseigenschaften darge-
stellt, wobei auf Grund der Komplexitdt des Themas manches nur gestreift werden kann.

Fiir Details muss hier auf die angegebene Literatur verwiesen werden.

2.2.1 Geometrie

Wolken- und Regentropfen sind bis zu einem Durchmesser von ca. 1 mm spharisch und nur
groBere Tropfen weichen von der Kugelform ab, indem sie wahrend des Fallens eine ovale,
abgeplattete Form annehmen (Pruppacher und Klett, 1997; S. 31). Die von Magono und
Lee (1966) eingefiihrte Klassifikation von Eispartikeln unterscheidet hingegen 80 verschiede-
ne Formen (siehe auch Pruppacher und Klett, 1997, S. 45-46). Grundformen sind hierbei
Eiskristalle in Form von hexagonalen Plattchen und Sadulen sowie Dendriten und Graupel. Auf
Grund dieser Vielfalt komplexer Formen werden die physikalischen Eigenschaften meist an-
hand von in-situ Messungen bestimmt. Die Messergebnisse werden lblicherweise als empiri-
sche Beziehungen zwischen der Teilchenmasse und dem maximalen Durchmesser in Form von
Potenzgesetzen angegeben. Tabelle 2.1 gibt fiir einige Partikelarten Massen-Durchmesser-
Relationen nach Locatelli und Hobbs (1974) an. Enger an der Magono-Lee-Klassifikation
orientiert sich die Darstellung von Heymsfield und Kajikawa (1987) (siehe Tabelle 2.2).

Tabelle 2.1: Empirische Beziehungen zwischen Fallgeschwindigkeit v, maximalem Durchmes-
ser D und Masse x fiir ausgewahlte Niederschlagspartikeltypen nach Locatelli und Hobbs

(1974). AuBerdem sind die gemessenen Durchmesser- und Dichteintervalle angegeben.

Partikelklasse Fallgesetz v(x) Durchmesser D(x) Dichte pg Durchmesser
(vin ms™, x in kg) (D in m, x in kg) (pg in gcm™3) (in mm)
lump graupel 1 v = 10.33x915 D = 0.288 x1/3 0.05—0.10 05—-2.0
lump graupel 2 v = 66.10 x9-2* D = 0.346 x'/28 0.10 — 0.20 05-3.0
lump graupel 3 v = 9.54x012 D = 0.346 x/27 0.20 — 0.45 0.5—1.0
mixed aggregates v = 27.70 x°22 D = 8.156 x%/19 0.2-3.0
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Tabelle 2.2: Empirische Beziehungen zwischen Fallgeschwindigkeit v, maximalem Durch-
messer D und Masse x fiir ausgewdahlte Niederschlagspartikeltypen nach Heymsfield and

Kajikawa (1987). AuBerdem sind die gemessenen Durchmesserintervalle angegeben.

Partikelklasse Fallgesetz v(x) Durchmesser D(x) Durchmesser
(vin ms™, x in kg) (D in m, x in kg) (in mm)
hex plate (P1a) v = 41.9x92 D = 0.22x%/331 0.02-7.0
dendrite (Ple) v = 11.0x%2 D = 5.17 x%/2:29 0.07 — 10.8
lump graupel (R4b) v = 101.2 x%% D = 0.19 x1/3-10 0.4-9.0
cold lump graupel (R4b) v = 46.4 x5 D = 0.18x¥/32 05-9.0
conical graupel (R4c) v = 59.0x%% D = 0.21 x1/3.06 0.8—-8.6

2.2.2 Fallgeschwindigkeit

Als Fallgeschwindigkeit der Hydrometeore wird hier die unbeschleunigte, stationare Sedimen-
tationsgeschwindigkeit bezeichnet, die sich aus dem Gleichgewicht zwischen Schwerkraft,
Druckgradientkraft und Reibungskraft ergibt. Fiir kleine spharische Partikel wie z.B. Wolken-
tropfen kann die Fallgeschwindigkeit in guter Naherung durch die Stokes-Losung beschrieben
werden (Pruppacher und Klett, 1997; S. 415):

1
2gpy - 1 \*g9p, 2
VStokes 9 na r 1627l'2 Vaan3 ( 8 )

Dabei ist p,, die Materialdichte von flissigem Wasser, p, die Luftdichte und 7, bzw. v,
bezeichnen die dynamische bzw. kinematische Viskositat von Luft. Die Fallgeschwindigkeit
groBer Tropfen, bei der sowohl die Turbulenz als auch die Verformung der Tropfen eine Rolle
spielt, wurde von z.B. Berry und Pranger (1974) gemessen (siehe Abbildung 2.1). Demnach
erreichen groBe Regentropfen in der Nahe des Erdbodens eine maximale Sedimentationsge-
schwindigkeit von ca. 10 ms™!

von Rogers et al. (1993):

. Eine gute Approximation dieses Fallgesetzes ist der Ansatz

aro1 — brore™®1P, D > Dg
VRogers = ° ° ° (282)
aro2 D (1 — e‘bR°2D), D < Dgro
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Mit aro; = 9.65 Ms™ !, bror = 10.3 ms!, cror = 600 M1, aryr = 4 x 103 s71,
broz = 1.2 x 10* m~! und Dg, = 7.45 x 10~* m. Das Potenzgesetz nach Kessler (1969)

D \:2
VKessler = dKsS (D—KS> (283)

mit axs = 13 ms tund Dyxs = 1 cm ist dagegen nur eine sehr grobe Niherung und
zeigt deutliche Abweichungen von der gemessenen Fallgeschwindigkeit wie man in Abb. 2.1
erkennt.

Die Sedimentationsgeschwindigkeiten von Eispartikeln werden, wie auch die Durchmesser-
Masse-Beziehungen, meist durch Messungen bestimmt und durch empirische v-D-Potenz-
gesetze approximiert (siehe Tabellen 2.1 und 2.2). Eine andere physikalisch besser be-
griindbare Formulierung eines Fallgesetzes ist die Ableitung einer Beziehung zwischen den
beiden dimensionslosen Kennzahlen, die die Falleigenschaften der Partikel bestimmen: Der
Davies-Zahl

2xD?g
Npavies = ——— .
Davies pal/gA (2 84)

und der Reynolds-Zahl

vD

a

Dabei ist x die Partikelmasse, A die Querschnittsflache, g die Schwerebeschleunigung, p,
die Luftdichte und v, die kinematische Viskositat der Luft. Heymsfield und Kajikawa (1987)
geben neben den v-D-Potenzgesetzen auch Np,,ies- Nre-Beziehungen an. Noch weiter geht
die Theorie von Béhm (1989, 1990): Dabei wird postuliert, dass eine einzige Np,yies- Nge-
Beziehung ausreicht, um auf der Basis einer Grenzschichttheorie gute Naherungen fiir die
Sedimentationsgeschwindigkeit beliebig geformter Hydrometeore herzuleiten.

In Abbildung 2.2 sind verschiedene Fallgesetze fur hexagonale Eisplattchen dargestellt.
GroBe Eiskristalle dieser Form erreichen eine Fallgeschwindigkeit von ca. 1 ms~! und sind
damit deutlich langsamer als groBe Tropfen. Es fallt auf, dass das Potenzgesetz nach Loca-
telli und Hobbs (1974) durchweg die groBten Fallgeschwindigkeiten angibt. Fiir kleine Par-
tikel liberschdtzen die beiden v-D-Potenzgesetze nach Locatelli und Hobbs (1974) sowie
Heymsfield und Kajikawa (1987) die Fallgeschwindigkeit im Vergleich zu den Np,yjes- Nre-
Beziehungen nach Heymsfield und Kajikawa (1987) bzw. Bohm (1989).

Eine v-D-Beziehung fiir Schneeflocken in Form von unbereiften Aggregaten verschieden-
artiger Eiskristalle wird von Locatelli und Hobbs (1974) angegeben. Wie Abbildung 2.3
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zeigt, stimmt dieses Fallgesetz gut mit der Grenzschichttheorie nach Béhm (1990) iiberein.
Das Fallgesetz sollte demnach allgemein anwendbar sein, obwohl von Locatelli und Hobbs
(1974) nur 31 Partikel dieser Art gemessen wurden. Schneeflocken erreichen etwas hohere
Sedimentationsgeschwindigkeiten als Eiskristalle.

In Abbildung 2.4 sind verschiedene Fallgesetze fiir unregelmaBige klumpige Graupelpartikel
dargestellt. Graupel erreicht dhnlich hohe Fallgeschwindigkeiten wie groBBe Tropfen.

Die bisher angefiihrten empirischen Fallgesetze gelten nur unter den atmospharischen Be-
dingungen, bei denen die Messungen durchgefiihrt wurden. Meist geschieht dies am Boden,
d.h. es ist insbesondere notwendig, die Hohenabhangigkeit auf Grund der Variation der Luft-
dichte zu beriicksichtigen. Beard (1980) zeigt, dass diese Korrektur von der GroBe bzw. der
Reynolds-Zahl der Partikel abhangt. Wahrend fiir kleine Partikel ein Korrekturfaktor propor-
tional zu ™! notwendig ist (siehe Stokessches Gesetz, Gl. (2.81)), ist die Hohenabhangigkeit

der Sedimentationsgeschwindigkeit bei groBen Reynoldszahlen ( Nge > 1000) proportional zu
—1/2
p~ 12,

2.2.3 Koagulationseigenschaften von Tropfen
Kollisionseffizienz

Unter Koagulation versteht man das ZusammenstoBen und -flieBen bzw. -haften von Hydro-
meteoren. Dieser Mechanismus basiert in erster Linie auf den unterschiedlichen Sedimen-
tationsgeschwindigkeiten der Hydrometeore, d.h. die langsam fallenden Partikel werden von
den schneller fallenden eingesammelt (sog. Schwerekoagulation). Entscheidend fiir diesen
Prozess ist der hydrodynamische Wirkungsquerschnitt der stoBenden Teilchen. Dies veran-
schaulicht Abbildung 2.5. Unter Vernachlassigung der die Partikel umgebenden Stromung,
d.h. fiir geradlinige Tajektorien, wiirde ein Teilchen mit Radius R mit allen Partikeln mit Ra-
dius r kollidieren, die sich im geometrischen Wirkungsquerschnitt w(R + r)? befinden. Auf
Grund des Stromungsfeldes, das die Partikel umgibt, werden die Teilchen jedoch abgelenkt.
Der hydrodynamische Wirkungsquerschnitt mwy? ist deshalb im Allgemeinen kleiner als der
geometrische. Definiert man die Kollisionseffizienz als Verhaltnis von hydrodynamischem zu

geometrischem Wirkungsquerschnitt

y2

(R+r)*
so ist der hydrodynamische Wirkungsquerschnitt durch (R + r)?Exon(R, r) gegeben. Fiir

Ekon = (2.86)

kleine Tropfen bzw. kleine Reynolds-Zahlen kann das die Tropfen umgebende Stromungsfeld
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Abbildung 2.2: Fallgeschwindigkeit v he-
xagonaler Eispldttchen in m s=1 als Funk-

tion des Durchmessers D in mm.
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Abbildung 2.4: Fallgeschwindigkeit v von
klumpigen Graupelpartikeln in m s=% als

Funktion des Durchmessers D in mm.
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-~ -

R+r y

Abbildung 2.5: Geometrischer (links) und hydrodynamischer Wirkungsquerschnitt (rechts)

fiir die Kollision zweier Tropfen mit Radien R und r.

mit der Stokes- oder der Oseen-Naherung beschrieben werden (Klett und Davis, 1973).
Allerdings zeigen die verschiedenen analytischen Modelle im relevanten GroBenbereich nur
eine unbefriedigende Ubereinstimmung (Pruppacher und Klett, 1997; S. 583). Pinsky et al.
(2001) geben fiir einen groBen Parameterbereich numerisch berechnete Werte fiir die Kollisi-
onseffizienz von Tropfen an. Fiir R > 500 um muss E,y allerdings extrapoliert werden, da
in diesem GroBenbereich weder gesicherte Messungen noch numerische Ergebnisse vorliegen.
In Abbildung 2.6 ist die Kollisionseffizienz fiir Wassertropfen nach Pinsky et al. (2001) als
Funktion der Tropfendurchmesser dargestellt, wie sie in der vorliegenden Arbeit verwendet
wird. Den Einfluss verschiedener Annahmen auf den Koagulationsprozess untersuchen Hu
et al. (1998).

Die Wirkung der atmospharischen Turbulenz auf die Koagulationsprozesse in Wolken ist
noch weitgehend ungeklart (Jonas, 1996; Pruppacher und Klett, 1997; Vaillancourt und Yau,
2000). Pinsky et al. (2000) und die Messungen von Vohl et al. (1999) zeigen jedoch, dass
die atmospharische Turbulenz zu einer signifikanten Erhohung der Kollisionseffizienz fiihren

kann. Fiir eine turbulente Dissipationsrate von € = 100 m? s~3 kann der Turbulenzeinfluss
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Abbildung 2.6: Kollisionseffizienz Ey,; von Wassertropfen nach numerischen Berechnungen
von Pinsky et al. (2001) als Funktion der Tropfendurchmesser D in mm. Fiir Durchmesser

D > 0.5 mm sind die Werte extrapoliert.

naherungsweise wie folgt abgeschitzt werden (Khain, 2000; pers. Mitteilung):
Eko[/(R, r,e = 100 m2 573) = fl(R) fg(r/R) Eko//(R, r), (287)

dabei ist R der Radius des groBeren und r der des kleineren Tropfens. Die Funktionen f;

und £ sind durch

(5.0, R <10 um
2.0, 10 um < R <20 um
fi(R) = (2.88)
1.5, 20 um < R <30 um

(1.3, 30 um <R,

24, g<0.2
H(q) = (2.89)
1.2, sonst

gegeben, wobei ¢ = r/R das Radienverhaltnis ist (vgl. auch Pinsky und Khain, 2002).
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Pinsky et al. (2001) diskutieren auBerdem die Hohenabhdngigkeit bzw. Druckabhangigkeit

der Kollisionseffizienz. Dies wird im folgenden allerdings vernachlassigt.

Koaleszenzeffizienz und Breakup

Fur Wassertropfen fiihren nicht alle Kollisionen auch zur Koaleszenz, d.h. zur stabilen Ver-
einigung der beiden Tropfen. Die Tropfen kdonnen stattdessen voneinander abprallen ('re-
bound’) oder auch nach einer kurzen Phase der temporaren Koaleszenz in zwei oder mehr
Tropfen zerfallen ("breakup’). Abbildung 2.7 zeigt den zeitlichen Verlauf einer permanenten
und einer temporaren Koaleszenz zweier Tropfenpaare. Die Koaleszenzeffizienz von Wasser-
tropfen wurde bislang nur experimentell untersucht. Nach Beard und Ochs (1995) wird die
Koaleszenzeffizienz fiir die Kollision relativ kleiner Tropfen durch die Weber-Zahl

A 2
Nive = pwgiv (2.90)

w
und das Radienverhaltnis ¢ = r/R bestimmt. Dabei ist r der Radius des kleineren und R
der des groBeren Tropfens, Av ist die Differenz der Fallgeschwindigkeiten und o, die Ober-
flachenspannung von Wasser. Beard und Ochs (1995) zeigen, dass die Koaleszenzeffizienz
nur eine Funktion der dimensionslosen GroBe

22 ¢*(1+q) 1
“en (it @)+ ) e (291)

ist. Die Messdaten werden dann durch die lineare Regression

Exos = 0.767 — 10.14X (2.92)

sehr gut beschrieben. Nach Beard und Ochs (1995) ist diese Naherung fiir Tropfen im
Bereich 100-400 um Radius anwendbar.

Die Koaleszenz- und Breakup-Eigenschaften groBerer Tropfen wurden von Low und List
(1982a, 1982b) untersucht. Die Koaleszenzeffizienz ist dann unter anderem eine Funktion
der kinetischen Energie der Kollision und soll hier nicht im Detail diskutiert werden.

Im folgenden wird eine Naherung fiir die Koaleszenzeffizienz verwendet, die fiir kleine
Tropfen der obigen Approximation nach Beard und Ochs (1995) folgt und fiir groBe Tropfen
in die Koaleszenzeffizienz nach Low und List (1982a, 1982b) iibergeht. Diese Funktion ist
in Abb. 2.8 dargestellt. Fiir Tropfen mit einem Durchmesser kleiner als 0.5 mm ist die
Koaleszenzeffizienz sehr hoch und es finden nur wenige Breakup-Vorgdnge statt. GroBere
Tropfen werden jedoch instabil und viele Kollisionen fiihren nicht zu einer stabilen Koaleszenz,
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Abbildung 2.7: Permanente (links) und tempordre Koaleszenz (rechts) von Wassertropfen
(nach Montgomery, 1971).

sondern zum Zerplatzen der Tropfen. Bei den Kollisionen von Tropfen groBer 1.0 mm
dominieren deshalb die Breakup-Vorgange, die wieder kleinere Tropfen erzeugen.

Um einen Breakup-Vorgang vollstandig zu beschreiben, ist es auch notwendig, die Anzahl
und GroBe der Fragmente anzugeben, die bei beliebigen Kollisionen entstehen konnen. Diese
so genannten Bruchstiickverteilungsfunktionen wurden ebenfalls von Low und List (1982a,
1982b) aus Messungen abgeleitet. Der Breakup-Vorgang wird auch ausfiihrlich von Hu und
Srivastava (1995), Tsias (1996) und Mayer (2000) diskutiert (siehe auch Abschnitt 2.3.2).
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Abbildung 2.8: Koaleszenzeffizienz Ey,, von Wassertropfen nach Low und List (1982) und
Beard und Ochs (1995) als Funktion der Tropfendurchmesser D in mm.

2.2.4 Koagulationseigenschaften von Eispartikeln

Die Koagulationseigenschaften von Eispartikeln sind auf Grund ihrer Formenvielfalt und ihrer
komplizierten Geometrien noch immer nicht befriedigend geklart. Wang und Ji (2000) haben
die Kollisionseffizienzen zwischen idealisierten Eispartikeln und kleinen Tropfen durch nume-
rische Simulation auf der Basis der dreidimensionalen Navier-Stokes-Gleichung untersucht.
In Abbildung 2.9 ist die Kollisionseffizienz dargestellt, wie sie von Wang und Ji (2000) unter
der Annahme von Eiskristallen in Form von hexagonalen Plattchen berechnet wurde. Sind
die Eiskristalle kleiner als ein bestimmter Schwellenwert, der fiir hexagonale Plattchen bei
ca. D; = 120 um liegt, so konnen sie keine Tropfen einfangen. Dies bestatigen Messungen
in Mischwolken (Reinking, 1979; Bruintjes et al., 1987). Hexagonale Plattchen kdnnen auch
keine groBen Tropfen (R > 100 wm) einfangen. Ist die Fallgeschwindigkeit der Regentropfen
hingegen groBer als die der hexagonalen Plattchen, so sind Kollisionen moglich. Diese Kol-
lisionswechselwirkung sehr groBer und damit schnell fallender Regentropfen mit Eiskristallen
wird von Lew und Pruppacher (1983) und Lew et al. (1985) behandelt (siehe auch Pruppa-
cher und Klett, 1997, S. 607-608). Diese Arbeiten zeigen, dass Regentropfen Eiskristalle ab
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Abbildung 2.9: Kollisionseffizienz der Wechselwirkung Eiskristalle-Wassertropfen nach Wang
und Ji (2000) als Funktion des Tropfenradius R in wm fiir verschiedene Eiskristalldurchmes-
ser: (1) D; = 120 um, (2) D; = 140 um, (3) D; = 275 um, (4) D; = 390 um, (5)
D; =490 um, (6) D; =625 um, (7) D; =775 um, (8) D; =875 um.

einem Durchmesser von ca. 100 um mit hoher Effizienz einfangen. Fiir kleinere Eiskristalle
hangt die Kollisionseffizienz von Temperatur und Druck sowie der Form der Eiskristalle ab.

Die Graupelbildung durch das Bereifen von Eiskristallen wurde bereits von Beheng (1976,
1978) numerisch simuliert. Dabei wurde angenommen, dass die Kollisionseffizienz der Grau-
pelpartikel gleich der von Wassertropfen ist. Khain et al. (2001) zeigen jedoch, dass sich
Graupelpartikel auf Grund des anderen Fallgeschwindigkeits-GrdBen-Verhaltnisses nicht exakt
wie gleich groBe Tropfen verhalten. Pinsky und Khain (1998) sowie Pinsky et al. (1998) dis-
kutieren auch den Einfluss der Turbulenz auf die Kollisionswechselwirkung von Eispartikeln.
Diese Effekte werden im weiteren jedoch vernachldssigt.

Die Aggregation von Eispartikeln zu mehr oder weniger groBen Schneeflocken wirft ne-
ben dem Kollisionsproblem noch das Problem auf, wann Eispartikel aneinander haften und
es zu einer stabilen Vereinigung kommt. Dieses Problem ist ebenfalls weitgehend ungeklart
(Pruppacher und Klett, 1997; S. 691). Haufig werden entweder verschiedene konstante
Aggregationseffizienzen fur die Kollisionswechselwirkungen zwischen den Eispartikelklassen
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Tabelle 2.3: Mittlere Koagulations- bzw. Aggregationseffizienzen fiir verschiedene Wechsel-
wirkungen nach Reisner et al. (1998).

Wechselwirkung Produkt Effizienz
Graupel-Graupel - 0.000
Graupel-Schnee Graupel 0.001
Graupel-Wolkeneis Graupel 0.05
Graupel-Wolkentropfen Graupel 1.0
Graupel-Regen Graupel 1.0
Schnee-Schnee Schnee 0.1
Schnee-Wolkeneis Schnee 1.0
Schnee-Wolkentropfen Schnee oder Graupel 1.0
Schnee-Regen Schnee oder Graupel 1.0
Wolkeneis-Wolkeneis Schnee 0.1
Wolkeneis-Wolkentropfen Wolkeneis oder Graupel variabel
Wolkeneis-Regen Graupel 1.0

angenommen - in Tabelle 2.3 sind als Beispiel die Werte nach Reisner et al. (1998) auf-
gefiihrt - oder einfache Temperaturabhangigkeiten. Lin et al. (1983) orientieren sich an den
Messungen von Hosler (1957), Hosler und Hallgren (1961) und Passarelli (1978) und verwen-
den z.B. fiir die Wolkeneis-Wolkeneis- (Index ii) und die Wolkeneis-Schnee-Wechselwirkung

(Index is) die mittlere Anhafteffizienz ('sticking efficiency’)
Estick,ii(T) = Estick,si(T) = exp[0025 (T — T3)] (293)

(T3 = 273.16 K ist die Temperatur am Tripelpunkt von Wasser) und fiir die Graupel-Schnee-
(Index gs) und Schnee-Schnee-Wechselwirkung (Index ss)

Estick,ss(T) = Estick,gs(T) = min ( exp[0.09 (T - T3)]: 1 ) . (294)
Fiir die Graupel-Wolkeneis-Wechselwirkung (Index gi) postulieren Lin et al. (1983) hingegen

_ 0.1, furT < T3
Estick,gi(T) = (2-95)
1.0, fir T > T;.

Cotton et al. (1986) verwenden auf der Basis der Daten von Hallgren und Hosler (1960)
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eine andere Parametrisierung fiir die Wolkeneis-Wolkeneis-Wechselwirkung
Evicii(T) = min [100035(T-T)-07 g 5] (2.96)

Straka (1989) orientiert sich sowohl an Cotton et al. (1986) als auch an Lin et al. (1983)
und benutzt die folgenden Anhafteffizienzen:

Estick,ii(T) = min [10003(T=T)=07 g o] (2.97)
Esick.si(T) = exp[0.09 (T — T3)], (2.98)
Estickgi(T) = exp[0.38 (T — T3)], (2.99)
Estick,gs(T) = exp[0.09 (T — T3)]. (2.100)

Ferrier et al. (1994) schlagen die Parametrisierungen

Esicii(T) = 0.005exp[0.1(T — T3)], (2.101)
Estick,si(T) = 0.05exp[0.1(T — T3)], (2.102)
Estick,gs(T) = Estickgi(T) = 0.01exp[ 0.1 (T = T3)] (2.103)

vor, allerdings ohne die Datenbasis anzugeben. Offensichtlich besteht bei diesen tempera-
turabhdngigen Aggregationseffizienzen eine groBe Unsicherheit (Khain et al., 2000). Hier
waren verlassliche Laboruntersuchungen oder in-situ Messungen notwendig.

Die mittlere Aggregationseffizienz ist dann das Produkt aus Kollisionseffizienz und An-

hafteffizienz:
E(DX, Dy, T) == EkoII(DX: Dy) Estick(T) (2104)

mit den mittleren Teilchendurchmessern D, und D, . Bis auf wenige Ausnahmen wird aller-

dings durchweg E,, = 1 angenommen (vgl. Abschnitt 4.2.11).
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2.3 Theoretische Formulierung der wolkenmikrophysikali-

schen Vorgange

Zur theoretischen Beschreibung wolkenmikrophysikalischer Prozesse sind verschiedene ma-
thematische Modelle denkbar. Das vielleicht detaillierteste Modell ware die explizite Be-
schreibung jedes einzelnen Partikels durch Ort, Impuls und Masse. Derartige Modelle sind
auf Grund der Vielzahl der zu betrachtenden Partikel nur fiir spezielle, grundlegende Fragen
anwendbar (z.B. Trizac und Hansen, 1996). Die in der Wolkenphysik iibliche theoretische
Formulierung mittels Verteilungs- bzw. Wahrscheinlichkeitsdichtefunktionen geht auf von
Smoluchowski (1916, 1917) und Miiller (1928) zuriick und wurde urspriinglich zur Beschrei-
bung kolloidaler Losungen entwickelt. Ein dritte physikalische Betrachtungsweise ergibt sich
aus der Beschrankung auf integrale GroBen der Verteilungsfunktion (sog. Momente); diese
Methode wird in der Wolkenphysik Ublicherweise als Parametrisierung bezeichnet.

Im folgenden werden kurz die theoretischen Grundlagen zur Beschreibung der wolkenmikro-
physikalischen Prozesse auf der Basis von Verteilungsfunktionen erlautert. Die parametrische
Beschreibung ist ein Schwerpunkt der vorliegenden Arbeit und wird ausfiihrlich in den Kapiteln
3 und 4 diskutiert.

2.3.1 Spektrale Formulierung der Koagulation

Basierend auf den Arbeiten von von Smoluchowski (1916, 1917) und Miiller (1928) kann
eine spektrale Theorie fiir die Anzahldichte von Hydrometeoren formuliert werden. Dabei gibt
die Funktion f(x,r, t)dx die Anzahldichte der Partikel im Massenintervall [x, x 4+ dx] an; sie
wird auch Anzahldichteverteilungsfunktion (bzgl. der Masse) genannt. Die die Hydrometeore
charakterisierende GroBenvariable - hier die Masse - hei3t innere Koordinate. Anstatt der
Masse kann auch jede andere Eigenschaft der Partikel, die eine eindeutige Funktion der
Masse ist, als innere Koordinate verwendet werden. Insbesondere bei irreguldr geformten
Hydrometeoren erweist sich jedoch die Verwendung der Masse als innere Koordinate als
sinnvoll. Die raum-zeitliche Anderung der Anzahldichteverteilungsfunktion wird durch die
spektrale Bilanzgleichung im vierdimensionalen r-x-Raum erfasst

of (x,r, t)

T +V-[u(r, )f(x,r, )]+ V- V(x,r t)f(x,r t)]+ %[Xf(x, r,t)] =o. (2.105)

In dieser Gleichung ist w(r,t) die Schwerpunktsgeschwindigkeit des Gesamtsystems und

v/(x,r, t) ist die Diffusionsgeschwindigkeit der Hydrometeore. Der dritte Term der linken
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Seite ist die Divergenz des Flusses entlang der inneren Koordinate und beschreibt ein kon-
tinuierliches Wachstum der Partikel (z.B. durch Kondensation) mit einer Wachstumsrate
x = dx/dt. Die rechte Seite gibt die Anderungsrate von f(x,r,t) auf Grund anderer wol-
kenmikrophysikalischer Prozesse an z.B. durch die StoBwechselwirkungen der Hydrometeore.
Unter der Annahme, dass die Diffusionsgeschwindigkeit der Hydrometeore gleich der nur
von der inneren Koordinate abhingigen Sedimentationsgeschwindigkeit ist, ergibt sich (siehe
z.B. Beheng und Wacker, 1993):

of(x,r, t

% N

Werden als wolkenmikrophysikalische Quellterme nur ZweierstoBe von Hydrometeoren be-

V- v(r, t)f(x,r, t)]+ %[vs(x)f(x, rt)]+ (%[Xf(x, r.t)]=0. (2.106)

trachtet, so kann die rechte Seite durch

1 X
Okoag = E/f(X—X',I‘, t)F(xX' r t) K(x — x', x") dx’
0

_ / F(x,r, t) F(X' 1, t) K(x,x') dx' (2.107)

spezifiziert werden, die in dieser Integraldarstellung zum ersten Mal von Miiller (1928) for-
muliert wurde. Dabei ist K(x, y) die Koagulationsfunktion (auch Koagulationskern, engl.:
coagulation kernel) zweier Partikel mit den Massen x und y , die fiir die Schwerekoagulation
durch

K(x,y) = mlr(x) + r(y)I Exoag(x, y)Iv(x) — v(y)] (2.108)

gegeben ist. Die Koagulationsfunktion ist symmetrisch in ihren Argumenten und positiv
semi-definit. Der erste Term der rechten Seite der Gleichung (2.107) beschreibt den Gewinn
von Partikeln der Masse x auf Grund der Koagulation von zwei Partikeln der Massen x — x’
und x’, der zweite Term beschreibt den Verlust durch Koagulation von Partikeln der Masse
x mit Partikeln beliebiger Masse.

Eine Diskussion verschiedener Herleitungen dieser Gleichung findet man z.B. bei Drake
(1972). Die Anzahldichteverteilungsfunktion muss dabei in jedem Fall in einem statistischen
Sinne, d.h. als Mittelwert einer Zufallsvariablen, interpretiert werden. Dies wird ausfiihrlich
von Gillespie (1972, 1975) diskutiert (siehe auch Pruppacher und Klett, 1997, S. 622ff. so-
wie Drake, 1972). Voraussetzung fiir die Giiltigkeit von Gl. (2.107) ist unter anderem ein
gut durchmischtes Volumen und eine hinreichend hohe Anzahldichte. Bei einer sehr geringen
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Anzahldichte bzw. wenn Partikelkorrelationen auftreten, wie sie auf Grund der Koagulation
selbst oder auch durch die kleinraumige atmospharische Turbulenz entstehen konnen, kann
es zu Abweichungen der wahren Entwicklung des Partikelensembles von der durch Gl. (2.107)
beschriebenen Entwicklung kommen (Bayewitz et al., 1974; Valioulis und List, 1984). In-
wieweit die Entwicklung einer realen Wolke durch Gl. (2.107) beschrieben werden kann, ist
demnach keineswegs endgiiltig geklart. In den meisten Fallen kann aber angenommen wer-
den, dass diese Gleichung zumindest eine gute Approximation ist.

Die mathematischen Eigenschaften der kinetischen Koagulationsgleichung, die auch als
Smoluchowskische Koagulationsgleichung oder stochastische bzw. quasi-stochastische Ko-
agulationsgleichung bekannt ist, wie z.B. die Existenz und Eindeutigkeit einer Losung werden
von Drake (1972), Ernst (1985) und Aldous (1999) diskutiert. Analytische Losungen sind
nur fir wenige Spezialfille bekannt, so z.B. fiir den Fall einer konstanten Koagulations-
funktion K(x,y) = const. (von Smoluchowski, 1917), einer linearen Koagulationsfunktion
K(x,y) = x + y (Golovin, 1963) sowie fiir K(x,y) = xy (siehe z.B. Drake, 1972; Ernst,
1985). Das asymptotische Verhalten wird z.B. von da Costa (1996) diskutiert.

Die Smoluchowskische Koagulationsgleichung beschreibt beliebige Aggregationsprozesse
und wird dementsprechend auch auf die verschiedensten Systeme angewandt. Einige Beispiele
neben der Aerosol- und Wolkenphysik (Drake, 1972; Pruppacher und Klett, 1997) sind die
Polymerisation (Ernst, 1983), die Aggregation von Gasblasen in Fliissigkeiten (Stewart et al.,
1993), die Bildung von Planeten oder Galaxien (Silk und White, 1978; Silk und Takahashi,
1979; Allen und Bastien, 1995; Wetherill, 1990) und das Wachstum von Algen (Ackleh
et al., 1984). Mehr mathematisch orientiert sind die Fragestellungen der Populationsgenetik
(Tavare, 1984) und der Graphentheorie (Bollobas, 1985).

2.3.2 Spektrale Formulierung von Koagulation und Breakup

Beriicksichtigt man neben der Koagulation bzw. Koaleszenz auch das kollisionsinduzierte

Zerplatzen von Tropfen, so tritt in der Bilanzgleichung ein zusatzlicher Quellterm auf:

of (x,r, t)

5 + V- [vu(r, t)f(x,r, )]+ %[vs(x)f(x, r, t)]

o ..
+ &[xf(x, r. t)] = Okoag + Obreak (2.109)

dabei ist 0kpag durch Gl. (2.107) gegeben, in der nur die "erfolgreichen’ Kollisionen beriick-

sichtigt werden, d.h. solche Kollisionen, die zu einer stabilen Koaleszenz fiihren. Der zweite
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Quellterm op,eax beschreibt den Anteil der Kollisionen, die zu einem kollisionsinduzierten Zer-
platzen fiihren. Diesen Term schreibt man meist in der Form (siehe z.B. Hu und Srivastava,
1995):

X

// f(x' e, t) F(X", ¢, t) B(X', x") P(x; x', x") dx" dx"
0 0

Obreak =

N =

_/f(x, b ) F(X, 1, £) B(x, x) dx'. (2.110)

0

Dabei ist B(x, y) die so genannte Breakup-Funktion, die im Gegensatz zur Koagulations-
funktion K(x,y) den Anteil der Kollisionen angibt, die nicht zur stabilen Koaleszenz fiihren.
Die Breakup-Funktion ist demnach durch

Ebreak (X: Y)

it Ep y)=1—FE ,
Ekoal(X, J/) m b eak(X —y) koaI(X Y)

B(x,y) = K(x,y)
gegeben. Die Bruchstiickverteilungsfunktion P(x; x’, x") ist so definiert, dass P(x; x’, x") dx
die mittlere Anzahl von Tropfen im Massenintervall [x, x+dx] angibt, die bei einem kollisions-
induzierten Breakup-Vorgang von Tropfen der Massen x’ und x” entstehen. Der Gewinnterm
in Gl. (2.110) beschreibt also die Bildung von Tropfen der Masse x durch einen Breakup-
Vorgang der Tropfen x’ und x”, wahrend der Verlustterm die Anzahlanderung von Tropfen
mit Masse x durch Zerplatzen angibt. Offensichtlich muss auf Grund der Massenerhaltung

P(x; x', x") die Beziehungen

P(x;x',x") =0, fur x> x' +x" (2.111)
und
XI+XII
/ xP(x; x', x")dx = x"+ x" (2.112)
0

erfiillen. Eine Parametrisierung der Bruchstiickverteilungsfunktion P(x;x’, x"), die bislang
nur aus Messungen abgeleitet werden kann, wird von Low und List (1982a, 1982b) angegeben
(siehe auch Mayer, 2000).
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2.3.3 Spektrale Formulierung der Kollisionsprozesse in Mischwolken

Um die Mikrophysik von Mischwolken zu beschreiben, fiihrt z.B. Beheng (1976, 1978) zusatz-
liche Anzahldichteverteilungen ein, die sich auf Eis- und Graupelpartikel beziehen. Fiir jede
dieser Verteilungsfunktionen ist dann eine entsprechende Bilanzgleichung zu formulieren. Die
Kollisionswechselwirkungen fiihren auf eine Vielzahl von Integraltermen. Neben der Anzahl-
dichteverteilungsfunktion der Tropfen f,(x, t) verwendet Beheng (1976, 1978) die Funktio-
nen fi(x, t) fiir unbereifte Eiskristalle und f,(x, t) fiir Graupel. Die zeitliche Entwicklung
dieser Verteilungsfunktionen auf Grund der Kollisionswechselwirkungen zwischen den Hydro-
meteoren wird dann durch das Gleichungssystem

ofu(x,t) 1

- U / VAR /
= 2/fw(x X', t) fu (X', t) Kyw(x — X', x') dx
0

- / (X, ) (X', t) Kyw(x, x") dx'
0

- / fo(x, )fi(X', t) Kin(x, x") dx’'
0

- / fu (X, t)fe(X', t) Kguw(x, x") dx' (2.113)
0
% = / fi(x — X', t) fu (X', t) Kiw(x — X', x") dx'
0
+ / fo(x — X', t) fu (X', t) Kgw(x — X', x") dX’
0
- / fo(x, £) (X', t) Kgw(x, x") dx' (2.114)
0

6’[";’;’ H__ / £(X, £)Fu (X', £) Kin(x, ') dX’ (2.115)

0

bestimmt (ohne den spontanen Breakup von Tropfen). Die Gewinn- und Verlustterme sind

analog zu Gleichung (2.107) zu interpretieren. Damit beriicksichtigt Beheng jedoch nur die
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Kollisionswechselwirkungen, die wesentlich zur Graupelbildung beitragen. Die Aggregation
der Eiskristalle wird vernachlassigt.

Noch umfassendere spektrale Mischwolkenmodelle, die dann auch die rdumliche Dynamik
sowie weitere wolkenmikrophysikalische Prozesse wie z.B. die Nukleation berticksichtigen,
sind z.B. die von Hall (1980), Khain und Sednev (1995, 1996), Khain et al. (1999), Khain
et al. (2001) sowie Ovtchinnikov und Kogan (2000) und Ovtchinnikov et al. (2000). Hall
(1980) verwendet dabei nur eine zusatzliche Anzahldichteverteilungsfunktion fiir Eispartikel,
wobei die kleinen Partikel als Eiskristalle betrachtet werden, die groBen jedoch als Grau-
pel. Khain et al. (2000) dokumentieren den Stand der Entwicklung in diesem Bereich der

Wolkenmodellierung.
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2.4 Klassifikation und Simulation konvektiver Systeme

Die Vorhersage von Gewittern, ihrer Entstehung, Entwicklung und Zugbahn ist auch heute
noch sehr problematisch. Betrachtet man die Gefahren und das Schadenspotential derartiger
Ereignisse - insbesondere, wenn es zu starken Hagelschauern kommt oder sich Tornados aus-
bilden - so ist es evident, dass die Simulation derartiger Phanomene eine wichtige Aufgabe der
Meteorologie ist. Dabei konnen Simulationen, die auf numerischen Modellen basieren, nicht
nur die direkte Vorhersage verbessern, sondern insbesondere auch zum besseren Verstandnis
der atmosphdrischen Prozesse beitragen.

Hochreichende konvektive Systeme werden oft wie folgt klassifiziert (Browning, 1964;
Marwitz, 1972a,b,c; Browning, 1977; auch Bluestein, 1992; Emanuel, 1994):

e Gewohnliche Einzelzellen: Bei geringer vertikaler Windscherung und niedrigen Wind-
geschwindigkeiten entstehende Cumuli, die nach 30-60 Minuten schauerartigen Nieder-
schlag bilden und sich dann rasch auflosen. Obwohl diese konvektiven Zellen sowohl
hohe Vertikalwindgeschwindigkeiten als auch eine groBe vertikale Erstreckung erreichen
konnen, ist ihre Lebensdauer begrenzt. Hierbei spielen zwei Mechanismen eine Rolle:
Auf Grund der geringen verikalen Windscherung fallt der Niederschlag direkt in den
Aufwindbereich, was zu einem Rickgang der Vertikalwindgeschwindigkeiten fiihrt und
so die Dynamik der konvektiven Zelle zerstort. Gleichzeitig entsteht durch die Ver-
dunstung des Niederschlags unterhalb der Wolkenuntergrenze Kaltluft, die sich in der
Grenzschicht in Form der so genannten Bdenfront ausbreitet und dadurch die Einzel-
zelle von dem Nachschub an warmer, feuchter Luft abschneidet, der notwendig ware,
um den Auftrieb dauerhaft zu erhalten (Byers und Braham, 1949).

e Multizellen: Als Multizellen werden Systeme von gewohnlichen Einzelzellen bezeich-
net, die in rascher zeitlicher Folge nacheinander oder in Gruppen auftreten. Sie entste-
hen dadurch, dass die Boenfront einer gewdhnlichen Einzelzelle in der Umgebung der
Primarzelle wiederum Konvektion auslosen kann. Diese sekundaren Einzelzellen erzeu-
gen dann neue Boenfronten, wodurch sich das Multizellensystem rasch vergréBern und
ausbreiten kann.

e Superzellen: Bei starker vertikaler Windscherung kann es zur Ausbildung sehr lang-
lebiger rotierender konvektiver Zellen kommen. Diese werden nach Browning (1964)
als Superzellen bezeichnet. Superzellen werden durch ein einzelnes, quasi-stationares

Aufwindgebiet angetrieben und konnen uber mehrere Stunden stabil sein. lhre Zug-
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bahn weist im Gegensatz zu gewohnlichen Einzelzellen eine Komponente senkrecht zum
mittleren Wind auf. Die Dynamik der Superzelle wird im Gegensatz zur gewdhnlichen
Einzelzelle nicht nur durch die potentielle Energie gespeist, sondern auch durch die
kinetische Energie des Grundstroms.

Die Klassifikation konvektiver Systeme anhand von Beobachtungen ist jedoch nicht immer
eindeutig, da meist keine raumlich und zeitlich hochaufgelosten Daten iiber die dynami-
sche Struktur vorliegen. Untersuchungen von einzelnen konvektiven Systemen im Siidwesten
Deutschlands auf der Basis von Radarmessungen findet man bei Hannesen (1998). Hannes-
en et al. (1998) untersuchen insbesondere eine Superzelle, die am 9. September 1995 im
Oberrheingraben zur Ausbildung eines schwachen Tornados fiihrte.

Den Durchbruch in der Simulation der Dynamik derartiger hochreichender konvektiver Sy-
steme erreichten Schlesinger (1975) und insbesondere Klemp und Wilhelmson (1978) mit
dreidimensionalen Atmosphdrenmodellen. Diese Modelle sind in der Lage, sowohl die Dyna-
mik als auch die Wolkenmikrophysik zu beschreiben. Klemp et al. (1981) gelang die erste
Simulation von Superzellen.

Weisman und Klemp (1982) untersuchen den Einfluss der atmosphéarischen Bedingungen
auf die Entwicklung hochreichender konvektiver Systeme. Die beiden wichtigsten atmo-
spharischen Parameter sind dabei die vertikale Windscherung und die konvektiv verfligbare

potentielle Energie ('convective available potential energie’ = CAPE), die durch

NOA
ev _ev
CAPE=g¢g / "’sz (2.116)

NFK

definiert ist, wobei 8, , die virtuell potentielle Temperatur eines aufsteigenden Luftpakets ist
(NFK = Niveau freier Konvektion, NOA = Niveau ohne Auftrieb). Dabei identifizieren sie
die von Moncrieff und Green (1972) eingefiihrte integrale Richardson-Zahl

i SPE 2117
d.h. das Verhaltnis aus CAPE und kinetischer Energie der Windscherung (zur Definition von
AT siehe Abschnitt 5.2), als einen dimensionslosen Parameter, der die Entwicklung der
konvektiven Systeme maBgeblich bestimmt. Nach Weisman und Klemp (1982) bilden sich
im Bereich Ri = 10 — 45 bevorzugt Superzellen, wahrend fiir groBere Richardson-Zahlen
Einzel- und Multizellengewitter auftreten. Fiir kleinere Richardson-Zahlen verhindert die
starke Windscherung die Ausbildung hochreichender Konvektion. Der Einfluss der Rich-

tungsscherung des Grundstroms untersuchen Weisman und Klemp (1984). Im Gegensatz
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Abbildung 2.10: Schematische Darstellung des ersten Entwicklungsstadiums der Superzel-
lenentstehung bei reiner Geschwindigkeitsscherung des Grundstroms: Horizontale Vorticity
des Grundstroms wird durch den Aufwind in vertikale Vorticity umgewandelt. In der mittleren

Troposphdare bildet sich ein Dipolfeld vertikaler Vorticity (aus Klemp, 1987).

zu Weisman und Klemp (1982) zeigen McCaul und Weisman (2001), dass auch bei gleicher
Richardson-Zahl unterschiedliche Entwicklungen auf Grund unterschiedlicher Temperatur-
und Feuchteprofile mdglich sind.

Auf der Basis derartiger numerischer Simulationen und zahlreicher Beobachtungen konnte
eine konzeptionelle Vorstellung der Struktur und der Dynamik von Superzellen entwickelt
werden (Rotunno, 1981; Rotunno und Klemp, 1982, 1985; Klemp, 1987). Entscheidend fiir
die lange Lebensdauer der Superzellen ist die Ausbildung einer rotierenden Stromung. Vor-
aussetzung hierfiir ist eine vertikale Geschwindigkeitsscherung des Grundstroms. Durch den
Aufwind wird dann horizontale Vorticity des Grundstroms in vertikale Vorticity umgewandelt
(gedreht). Dieser Prozess ist schematisch in Abb. 2.10 dargestellt. Charakteristisch hierfiir
ist die Ausbildung eines Vorticitydipols in der mittleren Troposphare (sog. 'steering level’,

ca. 4500 m Hohe). In der weiteren Entwicklung dieser primaren konvektiven Zelle kommt es
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Abbildung 2.11: Schematische Darstellung des Splittingstadiums der Superzellenentstehung
bei reiner Geschwindigkeitsscherung des Grundstroms: Durch den auf Grund des gebildeten
Niederschlags enstehenden Abwind wird die zentrale Wirbelrohre nach unten gebogen, wo-
durch sich zwei getrennte Vorticitydipole ausbilden. Dies fiihrt zu einer Teilung der Struktur

und zur Entstehung zweier antisymmetrischer Superzellen (aus Klemp, 1987).

zur Bildung von Niederschlag und es entsteht ein Abwindgebiet, das die zentrale Wirbelrohre
nach unten biegt und dadurch den anfanglichen Vorticitydipol aufspaltet (Abb. 2.11). Es ent-
stehen zwei getrennte Vorticitydipole und damit zwei antisymmetrische Superzellen, wobei in
der rechten Superzelle die zyklonale und in der linken Superzelle die antizyklonale Rotation
dominiert. Die in Abbildung 2.12 gezeigte Skizze gibt eine schematische Darstellung der
Phanomenologie einer voll ausgebildeten Superzelle. Die gebogene Form des Radarechos
wird meist als Hakenecho ('hook echo’) bezeichnet und entsteht auf Grund der rotierenden
Stromung (sog. Mesozyklone). Einen Uberblick iiber Beobachtungen von Superzellen und
ihrer Phanomenologie findet man bei Markowski (2002) und auch bei Houze (1993). Die
Theorie der Stromungsdynamik unter besonderer Beriicksichtigung der Helizitat behandeln
Davies-Jones (1984) sowie Lilly (1986a) und Lilly (1986b), wobei Lilly (1986a,1986b) sich
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\L,/'

STORM MOTION

Abbildung 2.12: Schematische Darstellung eines bodennahen Horizontalschnittes durch eine
Superzelle. Die durchgezogene dicke Line entspricht dem Radarecho, die Pfeile geben das bo-
dennahe Windfeld wieder und die Kaltfront-Symbole grenzen die ausstromende Kaltluft von
der einstromenden Warmluft ab. Die Abwindgebiete sind durch gepunktete Flachen mit ge-
strichelter Umrandung gekennzeichnet (FFD: vorderseitiges Abwindgebiet, RFD: riickseitiges
Abwindgebiet). Die Lage des Aufwindgebietes ist ebenfalls durch eine gestrichelte Linie
umfasst und schwach gepunktet. In Kreise eingeschlossene T-Symbole geben die Position
moglicher Tornados an. Der mit 'storm motion’ bezeichnete Vektor gibt die Bewegungsrich-
tung der Zelle an (nach Lemon und Doswell, 1979).
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auch ausfiihrlich Fragen der Energetik widmet. Inwieweit eine Stromungstheorie auf der
Basis linearisierter dynamischer Gleichungen ausreicht, um die Dynamik der Superzellen zu
behandeln, diskutieren Weisman und Rotunno (2000).

Die ersten Simulationen von Klemp und Wilhelmson (1978) und auch spatere Arbeiten,
die sich vor allem der Dynamik widmen, beschreiben die wolkenmikrophysikalischen Prozesse
jedoch nur in sehr einfacher, eingeschrankter Art und Weise: Meist werden nur Wolken-
und Regentropfen beriicksichtigt, deren Entwicklung durch das so genannte Kessler-Schema
beschrieben wird (siehe auch Abschnitt 3.2). Lin et al. (1983) erweiterten dieses Schema
um Eis-, Schnee- und Graupelpartikel (sieche auch Abschnitt 4.1). Simulationen von Super-
zellen und Hagelgewittern auf der Basis dieses Wolkenschemas durch Straka (1989), Straka
und Anderson (1993) sowie Houze et al. (1993) zeigen eine gute Ubereinstimmung mit
Beobachtungen.

Basierend auf den in-situ Messungen von Musil et al. (1991) und den Modellergebnissen
von Straka und Anderson (1993) und Johnson et al. (1993) kdnnen die Eigenschaften von
starken Hagelgewittern wie folgt zusammengefasst werden:

1 wobei

e Die maximalen Aufwindgeschwindigkeiten erreichen typischerweise 20-40 ms™
auch Maxima von iiber 50 ms! auftreten kénnen. Diese Aufwindgebiete treten in 7-9

km Hohe iiber Grund auf und haben Durchmesser von 4-6 km.

e Die maximalen Abwindgeschwindigkeiten erreichen bei Hagelereignissen bis zu 20 ms™?!.

Haufig sind Abwindgeschwindigkeiten von 8-12 ms™1

und Durchmesser der Abwindge-
biete von 1-4 km. Die maximalen Abwindgeschwindigkeiten treten in einer Hohe von
1.5-2 km uber Grund auf. Diese starken Abwinde entstehen ca. 10-15 min nach dem
Aufwindmaximum und werden sowoh! thermisch durch das Schmelzen der Graupel-
bzw. Hagelpartikel sowie das Verdunsten der Regentropfen verursacht als auch me-

chanisch durch die Reibung der fallenden Partikel ('liquid water drag’).

e Die Mischungsverhiltnisse erreichen fiir Wolkenwasser typischerweise 5-10 g kg ! und

1

fur Graupel bzw. Hagel 5-14 g kg, wobei am Boden deutlich niedrigere Werte auf-

treten.

e Die Radarreflektivitat nimmt bei Hagelgewittern Werte von 60-65 dBZ an und wird
hauptsachlich durch die Anzahl und GroBe der Graupel- bzw. Hagelpartikel bestimmt.
Das Reflektivitatsmaximum liegt meist zwischen 4-6 km liber Grund.

e Die vertikale Vorticity erreicht fiir entwickelte Superzellen ca. 0.02 s~ 1.



Kapitel 3

Integrale Formulierung der
Wolkenmikrophysik.
Teil I: Flussige Phase

Obwohl die spektrale Theorie sicherlich die addaquate Formulierung der Wolkenmikrophysik
ist, da dadurch der polydisperse Charakter des Systems am besten beriicksichtigt werden
kann, ist es wiinschenswert und mitunter notwendig, auch einfachere physikalische Modelle
zu entwickeln: Auf Grund des Rechenaufwands kann z.B. in numerischen Wettervorher-
sagemodellen nur eine sehr vereinfachte Darstellung der Wolkenmikrophysik implementiert
werden. Im folgenden wird gezeigt, wie eine vereinfachte Beschreibung der Wolkenmikro-
physik formuliert werden kann, die nur integrale GréBen der Anzahldichteverteilungsfunktion
verwendet. Dabei beschrankt sich dieses Kapitel auf die fliissige Phase; im Mittelpunkt
steht ein neues Parametrisierungsschema, das die Behandlung der Koagulationsprozesse von
Wolken- und Regentropfen gegeniiber bislang iiblichen Methoden deutlich verbessern kann.

3.1 Grundlagen

3.1.1 Definition der Momente der Anzahldichteverteilung

Eine Wolke, die aus verschieden groBen Tropfen besteht, bildet ein polydisperses System. In-
tegrale Eigenschaften dieses polydispersen Systems werden im Allgemeinen durch die Momen-
te der Tropfenanzahldichteverteilungsfunktion f,(x) beschrieben (z.B. Beheng und Wacker,
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1993). Im folgenden werden meist die durch

MK = [ x*f,,(x)dx (3.1)
/

definierten k-ten Momente verwendet, die auf die Teilchenmasse bezogen sind. Folglich ist

das nullte Moment
M = /fw(x)dx =N, (3.2)
0

die Anzahldichte der Tropfen, die die Anzahl von Tropfen pro Volumeneinheit angibt. Das
erste Moment

(e}

M} = /xfw(x)dx =1L, (3.3)
0
ist die Massendichte, die auch als Fliissigwassergehalt bezeichnet wird. Sie ist in der hier
gewihlten Formulierung identisch mit der Partialdichte des Fliissigwassers, d.h. es gilt M} =
Ly = pw.
Das zweite Moment bzgl. der Masse

w—

M2 /xsz(x)dx =27, (3.4)
0

ist proportional zur so genannten Radarreflektivitdt (siehe Anhang B).

3.1.2 Bilanzgleichung fur die Momente der Verteilungsfunktion

Eine Bilanzgleichung fiir das k-te Moment der Anzahldichteverteilungsfunktion f,(x) erhalt

k

man durch Multiplikation der spektralen Bilanzgleichung (2.106) mit x* und anschlieBende

Integration in den Grenzen von 0 bis co:
o0

ag/f(v + V- [v(r, t)Mi(r, t)] — a—az {/ Vi (X) F (X, T, t)xkdx}

0
= k/ f(x,r, t) Xx*Ldx + /xkaw(x, r,t)dx. (3.5)
0 0
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Dabei ist v, (x) die Sedimentationsgeschwindigkeit der Tropfen z.B. nach GI. (2.82). Der
zweite Term der linken Seite dieser Gleichung beschreibt die Divergenz des konvektiven Flus-
ses, der dritte Term die Divergenz des diffusiven Flusses, der hier gleich dem Sedimen-
tationsfluss ist. Der erste Term der rechten Seite beschreibt ein kontinuierliches Wachs-
tum der Tropfen z.B. durch Kondensation. Als Quellterme treten, solange nur Tropfen
und kein Eis betrachtet wird, insbesondere die Nukleation und die Koagulation auf, d.h.
Ow = OwnNuk + Ow,Koag- Der Koagulationsterm o, xoag kann dann durch die kinetische
Gleichung (2.107) spezifiziert werden. Die Parametrisierung der Nukleation wird in Ab-
schnitt 3.7.1 behandelt.

3.1.3 Spezifikation der Phasen- und Diffusionsfliisse im Rahmen der

Wolkenmikrophysik

Durch Vergleich der Bilanzgleichung fiir das erste Moment der Anzahldichteverteilungs-
funktion, Gleichung (3.5) mit kK = 1, mit der Bilanzgleichung fiir die Partialdichte des
Fliissigwassers (2.4) findet man auf Grund der Identitit M. = L, = p,, die im Rahmen der

Wolkenmikrophysik konsistente Formulierung der Diffusions- und Phasenfliisse:

l, = —k/ Vi (X) (X, 1, t)xdx (3.6)
ly = | [fa(x, ¥, )X + x 0w nuk(X, 1, T)]dx. (3.7)
/

Das Integral iiber den Koagulationsterm ist auf Grund der Massenerhaltung identisch Null,
d.h. es gilt

o0

/x Ow, Koag(X, ¥, t)dx = 0. (3.8)
0

3.2 Parametrisierte Wolkenmikrophysik: Grundlegende Be-
griffe

Das Grundprinzip eines Wolkenmodells, das nur die Massendichten als Modellvariable ver-
wendet, wurde bereits von Kessler (1969) entwickelt. Die vielleicht entscheidende Idee dabei

ist, das Tropfenspektrum formal in zwei GroBenklassen zu zerlegen: Wolkentropfen, die nur
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eine vernachlassigbare Fallgeschwindigkeit besitzen und Regentropfen, deren Fallgeschwin-
digkeiten mehrere Meter pro Sekunde erreichen konnen. Die Wolkentropfen verhalten sich
damit im Gegensatz zu den Regentropfen dhnlich einem Gas, d.h. sie werden mit dem mitt-
leren Windfeld transportiert und unterliegen der turbulenten Diffusion. Wahrend Kessler
(1969) keine Aussage dariiber macht, bis zu welcher GroBe ein Tropfen als Wolkentropfen zu
betrachten bzw. ab welcher GroBe ein Tropfen den Regentropfen zuzuordnen ist, kann auf
Grund von detaillierten numerischen Simulationen der Koagulation begriindet werden, dass
der Trennradius zwischen dem Wolken- und Regentropfenbereich einen Wert zwischen 40 und
50 um hat. So zeigen Berry und Reinhardt (1974a) und auch Beheng und Doms (1990),
dass sich, wenn man die Massendichteverteilungsfunktion g,(x) = xf,,(x) betrachtet, im
Laufe des Koagulationsprozesses ein bimodales Spektrum ausbildet. Das Minimum zwischen
den beiden Maxima, die den Wolken- bzw. Regentropfen zuzuordnen sind, liegt fiir die ubli-
cherweise verwendeten empirischen Koagulationsfunktionen stets bei einem Tropfenradius
von ca. 40 um.

Infolge der GroBenklassifizierung treten folgende, zuerst von Kessler (1969) formulierte,

integrale Koagulationsprozesse auf:

e Die Autokonversion, d.h. die Bildung von Regentropfen durch die Kollision/Koagulation
von Wolkentropfen untereinander (siehe Abschnitt 3.2.1).

e Die Akkreszenz, d.h. das Anwachsen der Regentropfen durch die Kollision/Koagulation
mit Wolkentropfen.

Kessler (1969) hat sowohl die genannten integralen Koagulationsprozesse, als auch die Se-
dimentation der Regentropfen, die Nukleation/Kondensation des Wasserdampfes und die
Verdunstung der Regentropfen in Abhangigkeit von den Massendichten der Wolken- und
Regentropfen L. und L, parametrisiert. Dabei ist zu beachten, dass Kessler (1969) fiir
die Nukleation/Kondensation eine Sattigungsadjustierung (siehe Abschnitt 3.7.2) verwen-
det. Im Rahmen des Kesslerschen Parametrisierungsschemas kann, da als einzige Variablen
nur die Massendichten verwendet werden, keine Aussage uber einen mittleren Durchmes-
ser der Wolken- oder Regentropfen gemacht werden. Dies erschwert aber die Parame-
trisierung der wolkenmikrophysikalischen Prozesse, da diese zum groBen Teil eine explizite
GroBenabhangigkeit besitzen.

Es ist deshalb physikalisch sinnvoll, iiber das einfache Kesslersche Schema hinauszugehen
und neben den Massendichten L. und L, auch die Anzahldichten N. und N, als Modellvaria-

blen zu verwenden. Ein solcher Parametrisierungsansatz wird dann auch als Zwei-Momenten-



3.2. Parametrisierte Wolkenmikrophysik: Grundlegende Begriffe Seite 45

Schema bezeichnet. Zu den bereits aufgefiihrten Prozessen kommen dann jedoch weitere
hinzu. So bewirkt z.B. die Koagulation innerhalb einer Partikelklasse eine Anderung der An-
zahldichte, die beriicksichtigt und parametrisiert werden muss. Dieser Prozess, der stets zu
einer Abnahme der Anzahldichte fiihrt, wird dann auch als Selbsteinfang ('selfcollection’)
bezeichnet. In Abbildung 3.1 sind die verschiedenen Koagulationswechselwirkungen Auto-
konversion, Akkreszenz und Selbsteinfang, die bei einer Zwei-Momenten-Parametrisierung
auftreten, schematisch dargestellt. Offensichtlich bewirken nur Autokonversion und Akkres-
zenz einen Massentransfer von den Wolken- zu den Regentropfen. Der Autokonversion
kommt hierbei eine Schliisselrolle zu, da die Akkreszenz bereits die Existenz von Regentrop-
fen voraussetzt. Die zeitliche Entwicklung des Systems wird deshalb zunachst durch die

Autokonversionsrate bestimmt.

3.2.1 Die Kesslersche Parametrisierung der Autokonversionsrate

Kessler (1969) gibt fiir die Autokonversionsrate eine heuristische Parametrisierung in Form

eines Schwellenwertansatzes

oL, kxs (Lc — Loks) fir Le > Loks

ot

_dL.

= (3.9)

au 0 sonst

au

an, die er wie folgt begriindet (Kessler, 1969, S. 26):

,As we know, water clouds sometimes persist for a long time without evi-
dence of precipitation, but various measurements show that cloud amounts
> 1 g m=3 are usually associated with production of precipitation. It seems

reasonable to model nature in a system where the rate of cloud autoconversion

increases with the cloud content but is zero for amounts below some threshold.

Kessler (1969) gibt damit jedoch keine physikalische Begriindung fiir die Existenz eines der-
artigen Schwellenwertes.

L und

Fiir die offenen Parameter verwendet Kessler (1969) die Zahlenwerte kxs = 1073 s~
Loks = 0.5 x 1072 kg m~3. Obwohl Kessler (1969) noch anmerkt, dass diese Parameter
entsprechend der atmosphdrischen Bedingungen zu wahlen sind und auch die Sensitivitat
des Systems auf Anderungen dieser Parameterwerte diskutiert, werden seitdem faktisch aus-

schlieBlich genau diese Zahlenwerte verwendet. Die Ursache hierfur ist vielleicht darin zu
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Wolkentropfen Regentropfen

Selbsteinfang

® Selbsteinfang Akkreszenz

. Autokonversion

r*= 40 um Radius r

Abbildung 3.1: Skizze zur Definition der wolkenmikrophysikalischen Begriffe Selbsteinfang,
Autokonversion und Akkreszenz bei parametrisierter Wolkenphysik. Als Selbsteinfang von
Wolkentropfen wird ein Koagulationsvorgang bezeichnet, bei dem zwei Wolkentropfen sich
zu einem groBeren Wolkentropfen vereinigen. Autokonversion ist die Koagulation zweier
Wolkentropfen zu einem Regentropfen und als Akkreszenz wird der Einfang eines Wolken-
tropfens durch einen Regentropfen bezeichnet. Der Selbsteinfang der Regentropfen fiihrt
zur Bildung eines Regentropfens durch Koagulation zweier kleinerer Regentropfen.

sehen, dass diese beiden Parameter nicht auf andere, messbare GroBen wie die Anzahldichte
oder den Durchmesser der Wolkentropfen zuriickgefiihrt werden konnen.

Parallel hierzu und insbesondere in den folgenden Jahren wurde wiederholt versucht, verlassli-
chere Parametrisierungen zu formulieren (Berry, 1968; Berry und Reinhardt, 1974b; Holler,
1984). Beheng und Doms (1986) und Liipkes (1991) zeigen jedoch, dass diese Parametrisie-
rungen keine signifikante Verbesserung gegeniiber der Kesslerschen Formulierung darstellen.
Dies erreichen erst die Zwei-Momenten-Verfahren z.B. nach Liipkes et al. (1989), Beheng
(1994) oder Khairoutdinov und Kogan (2000) (siehe auch Seifert und Beheng, 2000).
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3.2.2 Empirische Verteilungsfunktionen

Bei allen Parametrisierungen der wolkenmikrophysikalischen Prozesse miissen Annahmen tiber
die Form der GroBenverteilungsfunktion insbesondere der Regentropfen gemacht werden.
Niederschlagsmessungen zeigen, dass die Anzahldichteverteilung bzgl. des Durchmessers fiir
die groBen Tropfen im zeitlichen Mittel exponentiell abfallt. Dies wurde bereits von Marshall
und Palmer (1948) nachgewiesen. Im Rahmen der Wolkenphysik ist es deshalb auch iiblich
die Exponential-Verteilung

f(D) = Nye™P, (3.10)

in der als innere Koordinate der Durchmesser D auftritt, als Marshall-Palmer-Verteilung zu
bezeichnen. Marshall und Palmer (1948) haben auBerdem postuliert, dass der Vorfaktor Nj
naherungsweise eine Konstante und der Exponent A nur eine Funktion der Regenrate ist.
Beide Annahmen sind im Allgemeinen nicht haltbar, so zeigt z.B. Waldvogel (1974), dass sich
der Vorfaktor Ny der Exponential-Verteilung sogar wahrend eines Niederschlagsereignisses
sprunghaft andern kann. Trotzdem basieren viele Parametrisierungen der Wolkenmikrophysik
auf diesen Annahmen; insbesondere dann, wenn, wie im Fall der Kesslerschen Parametrisie-
rung, nur ein Moment der Verteilungsfunktion prognostiziert wird. Die Verwendung von zwei
Momenten ermoglicht es hingegen beide Parameter einer Exponential-Verteilung als Funk-
tionen der Anzahl- und Massendichte zu formulieren. Im folgenden wird meist angenommen,
dass die groBen Tropfen naherungsweise einer Exponentialverteilung folgen, wahrend fiir die
kleinen Tropfen, die dem Wolkentropfenbereich zuzuordnen sind, eine Gamma-Verteilung

verwendet wird (siehe Anhang A).

3.3 Parametrisierung der Koagulation von Tropfen

Im folgenden wird ein neues Verfahren zur Parametrisierung der Koagulationsprozesse von
Tropfen vorgestellt, das es ermdglicht, fiir eine beliebige Koagulationsfunktion die entspre-
chenden integralen Beziehungen herzuleiten. Dabei wird zuerst eine Polynomapproximation
der Koagulationsfunktion gesucht, aus der sich dann Naherungsformeln zur Beschreibung
der einzelnen Prozesse ergeben. Diese werden dann auf der Basis einer Ahnlichkeitstheorie
korrigiert, so dass auch der zeitliche Verlauf des Koagulationsprozesses beschrieben werden

kann.
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3.3.1 Approximation der Koagulationsfunktion

Ein moglicher Weg, Parametrisierungen der Koagulationssprozesse von Wolken- und Nieder-
schlagspartikeln herzuleiten, besteht darin, eine geeignete Approximation der Koagulations-
funktion zu finden, die dann analytisch integriert werden kann. Verwendet man eine lineare
Approximation, so fiihrt dieser Weg direkt auf ein geschlossenes Gleichungssystem, d.h. Glei-
chungen, die nur Modellvariablen und Konstanten enthalten. Enthalt die Approximation der
Koagulationsfunktion nichtlineare Terme, so muss zusatzlich eine bestimmte Verteilungsfunk-
tion angenommen werden, um das Gleichungssystem, das dann hohere Momente enthalt, zu
schlieBen. Long (1974) hat eine einfache Polynomapproximation der Koagulationsfunktion
fiir Tropfen angegeben, die auf Parametrisierungsgleichungen z.B. fiir die Akkreszenzrate
fiihrt (Ziegler, 1985). Liipkes et al. (1989) leiten aus der Longschen Approximation der Ko-
agulationsfunktion eine Parametrisierung der Prozesse Autokonversion und Akkreszenz her,
die gute Ergebnisse liefert. Jedoch ist der numerische Aufwand dieses Schemas bereits sehr
hoch.

Im folgenden wird, Long (1974) folgend, eine stiickweise definierte Approximation der
Koagulationsfunktion gemaB Gl. (2.108)

Kuw(X,y) = 7 [r(x) + r(y)]* Exoag(x, ¥)Iv(x) = v(y)] (3.11)
gesucht, indem der Unterschied zwischen der empirischen Koagulationsfunktion und einem

Ansatz F((x,y; ki, ko) mit Parametern k; und k» minimiert wird. Im folgenden wird dabei
als FehlermaB3 die mittlere Abweichung gemal

y2 X2
/ / ‘KWW(X, y)— f((x,y; ki, kz)‘ dinxdlny

V(ky, kp) ="—— s (3.12)
/ Kww(x,y)dInxdIny
y=y1 x=x

verwendet. Ein logarithmisches MaB ist notwendig, da die Integrationsbereiche fiir x und y
mehrere GroBenordnungen umfassen. Die Integrationsgrenzen werden im folgenden noch dis-
kutiert. Die verwendeten numerischen Verfahren sind dabei insbesondere die GauB-Quadratur
zur Approximation der Doppelintegrale (Press et al., 1992, S. 155) und das Powell-Verfahren

zur Losung des (mehrdimensionalen) Minimierungsproblems (Press et al., 1992, S. 411).
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Long (1974) hat zur Approximation der Koagulationsfunktion den Ansatz

. k(x> +y?), x,y<x*
Rxyi ke k) = § <OV xy (3.13)
ki(x+y), sonst

I und

verwendet und fiir die beiden Parameter die Zahlenwerte k. = 9.44 x 10° cm®¢g ?s~
k, = 5.78 x 10°> cm®*g~!s™! angegeben, wobei Long (1974) die Trennmasse x* so gewahlt
hat, dass sie einem Tropfen mit einem Radius von 50 um entspricht. Longs Ziel bei der
Formulierung dieser Approximation der Koagulationsfunktion war allerdings nicht die Her-
leitung einer Parametrisierung der Koagulation, sondern er verstand die Approximation der
Koagulationsfunktion als einen ersten Schritt hin zu einer analytischen Losung der kinetischen
Gleichung. Leider ist es bis heute nicht gelungen, eine solche Losung zu finden.

Im folgenden steht die Parametrisierung der drei Prozesse Autokonversion, Akkreszenz und
Selbsteinfang der Wolken- und Regentropfen im Mittelpunkt. Es ist deshalb sinnvoll, statt
der von Long (1974) empfohlenen Zweiteilung des Ansatzes eine Dreiteilung entsprechend
der den genannten Prozessen zu Grunde liegenden Wechselwirkungen vorzunehmen. Diese
hier erstmals durchgefiihrte Verallgemeinerung der Longschen Vorgehensweise fiihrt auf eine
bessere Approximation der Koagulationsfunktion und damit auf eine genauere Parametrisie-
rung.

In Abbildung 3.2 ist das Integrationsgebiet in drei Teilbereiche gegliedert. |Im Bereich
I beschreibt die Koagulationsfunktion die Wechselwirkung der Wolkentropfen untereinan-
der (Selbsteinfang der Wolkentropfen und Autokonversion). Die Bereiche II beinhalten die
Wechselwirkung von Regentropfen mit Wolkentropfen (Akkreszenz) und Bereich ITI umfasst
die Wechselwirkung von Regentropfen untereinander (Selbsteinfang der Regentropfen). Die
Annahmen eines kleinsten bzw. groBten Tropfens, der noch an der jeweiligen Wechselwir-
kung teilnimmt, ist hier in gewisser Weise willkiirlich. Der physikalische Zusammenhang, dass
Tropfen nur in einem bestimmten GroBenbereich auftreten, geht im Prinzip erst spater uber
die Verteilungsfunktion in die Koagulationsgleichung ein. Um die Integrationen ausfuhren zu
konnen, ist es allerdings bereits an dieser Stelle notwendig, Annahmen iiber die moglichen
bzw. charakteristischen TropfengroBen zu machen.

Fiir die hier gewdhlten Integrationsgrenzen rpyin =5 um, r* =40 um, r** =500 um und
rmax = 2000 wm sind die Ergebnisse der numerischen Minimierung von Gl. (3.12) in Tabelle
3.1 fiir verschiedene Ansatze dargestellt. Die dabei verwendete Koagulationsfunktion basiert
auf der Kollisionseffizienz nach Pinsky et al. (2001) sowie der Koaleszenzeffizienz nach Beard
und Ochs (1995) sowie Low und List (1982a, 1982b) und dem empirischen Fallgesetz nach
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ry \
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Abbildung 3.2: Skizze zur Definition der drei Integrationsbereiche.

Beard (1976) (siehe Abschnitt 2.2). Eine exakte Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von
Long (1974) ist demnach nicht zu erwarten. Es zeigt sich jedoch, dass die bereits von Long

gefundenen Ansatze auch fiir diese Koagulationsfunktion gute Approximationen darstellen:

kee(X2+y2), x,y <x*
K(x,y) = { ker(x + ), X< X*Vy<x* (3.14)
k(x4 Y), X,y > x*

mit ke = 4.44 x 10° cm3g=2s7!, k., = 5.25 x 103 cm3g~'s™! sowie k,, = 2.87 x
103 cm3g~1s™!. Insbesondere im Bereich III (Selbsteinfang der Regentropfen) kann durch
die Verwendung eines zweiparametrigen Ansatzes noch eine geringfiigige Verbesserung er-
reicht werden. Statt der obigen linearen Approximation ist dann ein Exponential-Ansatz der

Form

K(x,y) = ko (x + y) exp[—r,(x/3 + y1/3)], X,y > x* (3.15)
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mit k,, = 7.12x 103 cm3g 's ! und k,, = 6.07 g~ /3 zu verwenden, der die Koagulations-
eigenschaften sehr groBer Tropfen besser beschreibt. In Tabelle 3.2 sind die Ergebnisse fiir
die Approximation der Koagulationsfunktion unter Berlicksichtigung des Turbulenzeinflusses
auf die Kollisionseffizienz nach Pinsky et al. (2000) dargestellt. Auch hier kann die Koagu-
lationsfunktion in Bereich I durch den quadratischen Ansatz sehr gut approximiert werden.
Im Vergleich zur Koagulation ohne Beriicksichtigung der Turbulenz erhoht sich demnach beli
einer turbulenten Dissipationsrate von € = 100 m? s~3 der Koeffizient im Wolkentropfen-
bereich von k.. = 4.44 x 10° cm®g 25! auf k.c100 = 10.58 x 10° cm3g~2s71, also um
einen Faktor 2.5.

3.3.2 Integrale Formulierung der kinetischen Gleichung

Im folgenden wird gezeigt, wie unter Verwendung einer stiickweise definierten Approximation
der Koagulationsfunktion Parametrisierungen der integralen Koagulationsprozesse Autokon-
version, Akkreszenz und Selbsteinfang hergeleitet werden konnen. Die Darstellung folgt
dabei der Vorgehensweise von Seifert und Beheng (2000, 2001), wobei statt der Longschen
Approximation der allgemeinere Ansatz gemaB Gl. (3.14) verwendet wird.

Betrachtet man ausschlieBlich die Koagulation von Tropfen, so kann der Quellterm o,,(x)
in der Bilanzgleichung fiir die Momente MX der Anzahldichteverteilung f,(x) durch die
kinetische Gleichung (2.107) wie folgt spezifiziert werden:

oMk
ot

:/x" Ow.Koag(X)dX

Koag

o0

[

0

N[ =

/ fw(x — X') f (X') Kuw(x — X', x") dx'dx
0

—/fw(x) fu(X) Kuw(x, x") dx"| dx

0

X

l o0
:5//fw(x—x') fo (X)) K (x — X', x") x* dx'dx
0 0

—//fw(x) fu(X') Kyw(x, X') x* dx'dx. (3.16)
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Tabelle 3.1: Stiickweise Approximation der Koagulationsfunktion: Durch numerische Mi-
nimierung von Gl. (3.12) bestimmte Koeffizienten sowie der Wert des FehlermaBes W fiir
einige verschiedene Ansatze. (Kollisionseffizienz nach Pinsky et al. (2001), Koaleszenzeffizi-
enz nach Beard und Ochs (1995) und Low und List (1982a, 1982b), Fallgesetz nach Beard
(1976)).

Bereich Ansatz ky ko \\
I ki 0.6203E-05 — 0.3711E-09
I ki(x +y) 0.1164E+03 — 0.2617E-09
I ki (x? + y?) 0.4442E+410 — 0.1647E-09
I ki(x® + y3) 0.1161E+18 — 0.2046E-09
I kixy 0.3971E+11 — 0.2222E-09
I ki(x% + y2) + ko (x3 + y?) 0.3255E+10 0.2396E+17 0.1571E-09
I ki (x*e 4 yk2) 0.2739E+12 0.2235E+01 0.1602E-09
II ki 0.5246E-01 — 0.2032E-09
II ki(x +y) 0.4327E+04 — 0.2511E-10
II ki (x? + y?) 0.3651E+09 — 0.1768E-09
11 ki (x*e 4 yke) 0.7896E+04 0.1057E+01 0.2236E-10
III ki 0.2010E+01 — 0.5310E-09
III ki(x +y) 0.2866E+04 — 0.4208E-09
III ki (x% + y?) 0.2108E+07 — 0.6135E-09
111 ki (x + y) exp[—ko(x1/3 + y1/3)] 0.7116E+04 0.6073E+01 0.4047E-09
III ki (x*2 4 yk2) 0.1886E+04 0.9303E+00 0.4179E-09

Tabelle 3.2: Wie Tabelle 3.1, jedoch unter Berticksichtigung des Turbulenzeinflusses auf die
Kollisionseffizienz nach Pinsky et al. (2000) (siehe Gl. (2.87)) fiir eine turbulente Dissipati-
onsrate von € = 100 m? s

-3

Bereich Ansatz ky k> s
I ki(x +y) 0.2697E+03 — 0.2310E-09
I ki (x% + y?) 0.1058E+11 — 0.1586E-09
I ki(x® +y3) 0.2465E+18 — 0.2258E-09
I ki(x% + y2) + ko (x3 + y) 0.9656E+10 0.1209E+17 0.1572E-09
I ki (xke + yhe) 0.2497E+11 0.2050E+01 0.1584E-09
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Dabei ist K, (x, x") die Koagulationsfunktion fiir die Tropfen-Tropfen-Wechselwirkung. Un-

ter Verwendung der Diracschen Deltafunktion mit den Integraleigenschaften
f(x)o(y —x) =f(y) (3.17)
fy)d(x —y) =f(x) (3.18)

[
[

erhdlt man (siehe z.B. Drake, 1972)

8/\/]"

1777
N 5/'/‘/\fW(XI) fW(X”) KWW(XI, X”) 5(X” —x+ XI) Xk dXIdX”dX
Koag
0 0 O

o“\g

// for (X') Fior(X") Ky (X', X") §(x — x") x¥ dx'dx" dx
0 0

F)]ofw(xl) Fo(X") Ko (X', X")

[6(x" — x + x") — 26(x — x") | x* dxdx'dx"

l\)ll—l
0\8

1
2

0\8

/ for (X') Fios (X)) K (X', X") [ (X' + x")E — X' — x"K]dx"dx".  (3.19)
0

Um die Integrale auszufilhren und so ein Gleichungssystem zu erhalten, das nur noch Mo-
mente enthdlt und nicht die Anzahldichteverteilungsfunktion f,(x) selbst, ist es an dieser
Stelle notwendig, die Koagulationsfunktion naher zu spezifizieren. Hier wird zunachst der

stiickweise definierte Polynomansatz gemaB Gl. (3.14) verwendet:

kee(X2 +y?), x,y <x*
Kuw(X,¥) = Cka(x+y), x<x*Vy<x* (3.20)
ke (x+Yy), X,y > x*.

Da dieser Ansatz stiickweise definiert ist, ist es auch notwendig, so genannte partielle Ver-
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teilungsfunktionen einzufiihren, die wie folgt definiert sind:

fu(x), x<x*
fo(x) = (3.21)
0, X > x*,

0, X < x*
f.(x) = (3.22)
fu(x), x> x*

und die GroBenbereiche der Wolken- bzw. Regentropfen abdecken. Die zugehdrigen partiellen
Momente

x*

Mk = /xk fu(x)dx =
0

(e}

Mk = /xk fo(X) dx =

x*

x* f(x) dx, (3.23)

x¥ f,(x) dx (3.24)

9\8 0\8

beschreiben die integralen Eigenschaften im GroBenbereich der Wolken- bzw. Regentropfen.
Die nullten Momente M2 = N, und M? = N, sind dabei die Anzahldichten der Wolken-
bzw. der Regentropfen; wiahrend die ersten Momente M! = L. und M! = L, die Massen-
dichten (auch Partialdichten, Wolken- bzw. Regenwassergehalt) sind.

Unter diesen Annahmen erhdlt man die folgende Gleichung fir die Momente

3

OME ke

ot 2

fc(XI) fc(X”) [(X’ + X//)k _ X/k _ X”k] (X/2 + X//2) dx"dx'

cr

[fc(X,) fr(X”) + fr(X,) fc(X”)] [(XI + X/I)k _ Xlk _ X”k] (XI + X”) dx"dx'

x=

rr

_+_
V|

+
m‘”
0\8 0\8 0\8
0\8 0\8 o\

fr(Xl) fr(X") [(XI _I_ Xll)k o Xlk o Xllk] (XI _I_ XII) dX”dX’. (325)

Fiir das nullte und das erste Moment kann man die Integrationen sofort ausfiihren und erhalt

MO BN,

ot = ot = —kee Ne Zo — cr(NC L, + N, Lc) — ke N L, (326)
oML oL,

ot = ot = ° (527

Fiir die hoheren Momente gilt mit dem Binomischen Satz und der Symmetrieeigenschaft des
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Binominalkoeffizienten

‘Wk Kec / / f(x')f(x")[ Z( )X’k‘"x”"] (X2 + ") dx'"dx’

T ke / / [R(x) () + £() ()]

k
[ tk <k> tk—n X"
X E n X

n=1

0 0 k
k
! " tk tk—n Iln
+k,,//f,(x)f,(x)[x Z<n>x
0 0 n=1

Auch hier kann man nun die Integrationen ausfiihren und erhalt so fiir kK > 2:

6/\/]"
_ kCCZ ( ) Mg M(l:(—n+2
n=1

k—1
+ker Y (:) (M2 METE 4 Me e

(x"+ x") dx"dx'

(x' 4+ x")dx"dx'. (3.28)

k—1
k
+ker <n> M? ML (3.29)
n=1

Die Gleichungen (3.26), (3.27) und (3.29) bilden ein (unendlichdimensionales) System gekop-
pelter gewdhnlicher Differentialgleichungen fiir die Momente der Verteilungsfunktion £, (x).
Fiir den Polynomkern (3.20) ist dieses DGL-System &quivalent zur kinetischen Gleichung.
Offensichtlich werden die Gleichungen fiir die Momente k > 2 schnell sehr kompliziert.
Auf Grund der Nichtlinearitat der Koagulationsfunktion fiir die Wechselwirkung der Wolken-
tropfen untereinander tritt auBerdem in diesem DGL-System fiir die Momente ein Schlie-
Bungsproblem auf: Die Gleichung fiir das k-te Moment enthalt auch das (k + 1)-te. Die
Koagulationsfunktion fiir die Regentropfen ist linear in dem Sinne, dass hier kein SchlieBungs-
problem auftritt - fiir diesen Koagulationskern existiert bekanntlich eine analytische Losung
(Golovin-Losung). Ein zweites SchlieBungsproblem liegt darin, dass in diesem Gleichungssy-
stem auf den rechten Seiten die partiellen Momente auftreten, die linken Seiten jedoch der
zeitlichen Anderung der Gesamtmomente entsprechen. Eine SchlieBung kann indes durch die

Annahme bestimmter Verteilungsfunktionen mit nur wenigen freien Parametern erfolgen.



Seite 56 Kapitel 3. Integrale Formulierung der Wolkenmikrophysik. Teil I: Fliissige Phase

3.3.3 Eine erste Naherung fiir die Autokonversionsrate

(Grenzfall getrennter Spektren)

Mit dem im vorangehenden Abschnitt formulierten System gewohnlicher Differentialgleichun-
gen fiir die Momente der Anzahldichteverteilung kann eine Naherung fiir die Autokonversi-
onsrate hergeleitet werden: Hierzu bricht man das Differentialgleichungssystem nach der
dritten Gleichung ab, d.h. man betrachtet

ON,,

Bp = ~hecNeZe = ker(NeLy + NLe) = kN L, (3.30)
L,
87,
St = 2keel Ve +ke(LeZ, + LiZ) + kil Z,. (3.32)

Dabei ist Z; = M? das zweite und Y; = M? das dritte Moment der Anzahldichteverteilung
fi(x) (mit j = w, c,r). Beriicksichtigt man noch Mf = M + M¥, so sind dies nur drei
Differentialgleichungen fiir sieben Variablen. Das System kann jedoch geschlossen werden,
wenn Annahmen {iber die Form der gesamten Verteilungsfunktion f,(x) bzw. der partiellen
Verteilungsfunktionen f.(x) und f.(x) gemacht werden.

Zunichst sollen jedoch die Terme auf den rechten Seiten der Gleichungen (3.30)-(3.32)
noch im Detail diskutiert werden. Offensichtlich beschreiben die jeweils ersten Terme, die
den Koeffizienten k.. enthalten, die Wechselwirkung der Wolkentropfen untereinander. Diese
Terme entsprechen demnach den Beitragen der Prozesse Autokonversion und Selbsteinfang
der Wolkentropfen zur Anderung der Anzahldichte N,, bzw. der Reflektivitat Z, . Die zweiten
Terme, die proportional zu k., sind, resultieren aus der Akkreszenz und die dritten Terme
beschreiben die Beitrage des Selbsteinfangs der Regentropfen.

Die im obigen Differentialgleichungssystem (3.30)-(3.32) auftretenden hoheren Momente
konnen auf die Anzahl- und Massendichte zuriickgefiihrt werden, wenn man sowohl fiir die
Wolkentropfen als auch fiir die Regentropfen die Form der Verteilungsfunktion fest vorgibt.
Da es sich dabei um partielle Momente handelt, muss jedoch vorausgesetzt werden, dass die
Spektren getrennt sind, d.h. das gilt:

f,(x*) = f.(x*) = 0. (3.33)

Eigentlich gibt es nur einen interessanten Fall, fiir den dies gut erfiillt ist: Ein reines Wol-
kentropfenspektrum mit X, = L./N. < x*, wie es im Anfangsstadium des Koagulationspro-
zesses auftritt. Zu Beginn des Koagulationsprozesses sind die Regentropfen nicht wesentlich
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groBer als es der Trennmasse x* entspricht, deshalb kann hier auch die Naherung X, ~ x*

verwendet werden. Wahlt man fiir die Wolkentropfen eine Gamma-Verteilung in x, d.h.
fo(x) = Ax“ce B, Ve = konst. (3.34)
und fiir die Regentropfen eine Exponential-Verteilung in D
f,(D) = Noe™P, (3.35)

so ergeben sich fiir die hoheren Momente die Beziehungen (siehe Anhang A)

vet2 12
e TR (3.36)
(Ve +2)(ve +3) L2
Y, = —< :
¢ SR (3.37)
L2
Z, =20 N’ ~20L,x". (3.38)
Unter Verwendung der Massenerhaltung Gl. (3.31) bzw.
oL,  OL.
%~ ot (3.39)
folgt mit der Ndherung X. < x* aus den Beziehungen (3.36) - (3.38)
oL, 1 0Z,  _,Vc+20N,
= A
ot  20x* [ ot Xe ve+1 Ot (3.40)

In der Anfangsphase des Koagulationsprozesses sind die Autokonversion und der Selbstein-
fang der Wolkentropfen die dominanten Prozesse (Beheng und Doms, 1990). Anhand der
Gleichungen (3.30)-(3.32) konnen damit die zeitlichen Anderungen von N und Z durch

ON.  ON, (Ve +2) ,,

~ = —Kkee Ne Ze = —kee /= LZ, 3.41
3t 3t o sc cc '¥c ~c cc (I/C + 1) Cc ( )
ez, 087, B _ (ve+2)(ve+3) 20
X 3hk-2 2hecleYe = 2hee L LR (3.42)

spezifiziert werden. Da der Selbsteinfang der Wolkentropfen keinen Beitrag zu Anderung des
Regenwassergehalts L, liefert, folgt hieraus eine erste Naherung fiir die Autokonversionsrate,
die insbesondere den Grenzfall eines reinen Wolkentropfenspektrums beschreibt:

OL,|  kee (ve+2)(vc+4)
ot |,, 20x*  (vc+1)2

LZx2. (3.43)

Dieses Resultat, das bereits von Seifert und Beheng (2001) angegeben wird, soll hier noch
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auf den Fall der verallgemeinerten Gamma-Verteilung ausgeweitet werden. Entsprechend der

obigen Herleitung ergibt sich dann

ke 2 (52) M (5522) 2 (52) - (52) ™ (52)
au - 20 x* 4 (UZ—H) Le

oL,
ot

x2. (3.44)

C

3.3.4 Naherungen fiir Akkreszenz und Selbsteinfang

Die Beitrige der Akkreszenz und des Selbsteinfangs der Regentropfen zur Anderung der
Massen- und Anzahldichten konnen unter Verwendung einer stiickweise definierten Appro-
ximation der Koagulationsfunktion sehr leicht direkt aus den Definitionsgleichungen nach
Doms und Beheng (1986) berechnet werden. Diese Integraldarstellungen, die sich ebenfalls
aus der kinetischen Gleichung herleiten lassen, sind

Nr l o0 (o]
: T2 / / fu(X') £ (X") Kww(x', x") dx (3.45)
at SC 2

N x* ')
aatc T / / Fur(X') £ (X") Ko (X', ") dx (3.46)

ac XIZOXH:X*

LC X o0
o = — / / £ (X') £ (X") Ky (X', x") X" dx. (3.47)
ot |,.

x'=0 x"=x*

Unter Verwendung des Polynomkerns (3.20) erhdlt man die Beziehungen

N,
a@t = —k, N,L, (3.48)
SsC
N
aatc = —ker(NeLy + LcN,) (3.49)
ac
oL
1 = —ke(Lel, + ZoN,). (3.50)
ot |,.

Die Beitrdge zur Anderung der Anzahldichten sind offensichtlich mit den bereits diesen Pro-
zessen zugeordneten Termen in Gl. (3.30) identisch. Approximiert man das Wolkentropfen-

spektrum wieder durch eine Gamma-Verteilung mit v. = konst., so folgt fur die Akkreszenz-
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raten
AN, %,
= —kN.L, |1+ = 51
at o criVe r< +)_(r> (35)
aLC UC+2)_(C
= —k,L:L, |1 — .52
= el (14 2% (3.52)

und mit X, > X. kann jeweils der zweite Term vernachlassigt werden. Fiir die gesuchten

Raten ergeben sich demnach die Naherungen

ON,

= _krrNrLr (353)
ot |,.
ON,

= —k.,N:L, 54
at |, criie (3.54)
oL,

= —kL:L,. .
ot |,. cree (3.55)

Verwendet man zur Approximation der Koagulationsfunktion fiir die Regentropfenwechsel-
wirkung statt des linearen Ansatzes die Naherung (3.15), so erhalt man fiir den Selbsteinfang
der Regentropfen die Parametrisierung:

oN,
ot

-9
—k,N,L, (1 + i—) (3.56)

SC
mit A\, = X (X,) nach GI. (A.4). Fiir eine Exponential-Verteilung in D ergibt sich z.B.
A, = (60/x,)Y/3.

3.3.5 Invarianztransformation und Ahnlichkeitsgesetze

Bei den im vorangehenden Abschnitt hergeleiteten Naherungen fiir die integralen Koagula-
tionsprozesse Autokonversion, Akkreszenz und Selbsteinfang konnte die Dynamik des Ko-
agulationsprozesses, d.h. die zeitliche Entwicklung des Tropfenspektrums nicht hinreichend
berticksichtigt werden. Um die hoheren partiellen Momente der Tropfenanzahldichtevertei-
lung allein auf die Anzahl- und Massendichten der Wolken- und Regentropfen zurlickzufiihren,
ist es notwendig gewesen, die Form der Verteilungsfunktion durch eine bestimmte funktiona-
le Abhangigkeit festzulegen. Diese als 'master-function-approach’ bekannte Vorgehensweise
schrankt die Entwicklung des Spektrums jedoch zu sehr ein: Insbesondere die Autokonversi-
onsrate hangt empfindlich von der Existenz und Anzahl von Tropfen der Masse x* ab. Um
die Dynamik des Koagulationsprozesses korrekt wiederzugeben, ist es deshalb notwendig,
die hergeleiteten Naherungen der Autokonversionsrate Gl. (3.43) und der Akkreszenzrate
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Gl. (3.55) zu verallgemeinern und den Einfluss der Entwicklung des Tropfenspektrums besser
zu beriicksichtigen. Als Methode bieten sich hierbei Ahnlichkeitsgesetze an.
Ahnlichkeitsgesetze, meist durch eine Dimensionsanalyse gewonnen, spielen bei der Be-
schreibung nichtlinearer Prozesse, wie z.B. der Turbulenz eine zentrale Rolle, da sie es
ermoglichen, das komplexe Verhalten eines nichtlinearen physikalischen Systems auf eine,
allerdings a priori unbekannte Funktion zu reduzieren. Leider fiihrt eine Dimensionsanalyse
fiir die Koagulation eines polydispersen Systems nicht zum Erfolg. So hangt z.B. die Au-
tokonversionsrate mindestens von den Parametern k.., L., X., x* und v, ab. Diese fiinf
Variablen enthalten jedoch nur drei physikalische Basiseinheiten (kg, m, s). Da k.. mit der
Einheit m3kg=3s~! als einzige GroBe die Basiseinheit s enthélt, folgt zwar sofort die triviale
Abhangigkeit
oL,

~ ke, 57
at |, © (3.57)

weitere Abhingigkeiten kdnnen auf diese Weise jedoch nicht identifiziert werden. Ein Ahn-
lichkeitsgesetz muss deshalb aus einem anderen Prinzip abgeleitet werden.

Im folgenden werden Invarianztransformationen untersucht - eine Methode, die in der
Theoretischen Physik und insbesondere auch in der Turbulenztheorie gebrduchlich ist (siehe
z.B. Effinger und Grossmann, 1987; Grossmann, 1990).

Da die kinetische Gleichung auf Grund der Tatsache, dass nur bindre Kollisionen (Zwei-
erstoBe) beriicksichtigt werden, eine quadratische Form der Verteilungsfunktion f(x) ist,
kann sie formal durch

of,(x, t)
ot

dargestellt werden. Der Funktionaloperator K ist dabei linear im Argument f2(x,t). Wie

= K[2(x, t)] (3.58)

man leicht zeigt, ist jede Gleichung dieser Form invariant unter der Transformation
f == (3.59)
fuo = cfy, (3.60)

wobei ¢ € R eine beliebige Konstante ist. Daraus folgt: Ist f,(x, t) Losung der Gleichung
(3.58), so ist f,(x, f) = cf,(x, cf) Lésung von

Bty (x, F) _
ot

d.h. auch fw(x, t) ist eine Losung der kinetischen Gleichung. Zu jeder Losung der kinetischen

K[Ff23(x, )], (3.61)
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Gleichung existiert demnach eine Schar von Ahnlichkeitslsungen, die man durch
fu(x, t) = c f,(x, ct) (3.62)

gewinnt. Multipliziert man diese Beziehung mit x* und integriert von x = 0 bis x = oo, so

folgt fir die Momente von f,, und f,,
M~ (t) = ¢ MX(ct) (3.63)

und mit kK = 1 identifiziert man die Konstante ¢ als das Verhaltnis der Fliissigwassergehalte
(siehe z.B. Srivastava, 1988; Hu und Srivastava, 1995), d.h es gilt

c=-——. (3.64)

Dies bedeutet auch, dass die Geschwindigkeit, mit der der Koagulationsprozess ablauft, pro-
portional zum Flissigwassergehalt L, ist. Es ist offensichtlich notwendig, dass eine Para-
metrisierung der Koagulationsprozesse derartige Invarianz- und Ahnlichkeitsrelationen erfiillt.
Wendet man die obige Transformation direkt auf die Integraldarstellung der Autokonversi-

onsrate nach Doms und Beheng (1986)

oL, |

= / / fu(X") f(X") Ky (X', x") x" dx" dx' (3.65)
ot |,

x'=0x"=x*—x’
an, so ergibt sich die Ahnlichkeitsbeziehung:

1 0L(F)| .. 1 OL.(f)
. —| ()=73 (t). (3.66)
ch ot |, Lz ot |,,

Woraus folgt, dass die Autokonversionsrate proportional zu Li ist. Dies stimmt mit der
Naherung iiberein, die im vorangehenden Abschnitt direkt aus der Polynomapproximation
der Koagulationsfunktion bestimmt wurde. Die Ahnlichkeitsrelation setzt jedoch keine be-
stimmte Koagulationsfunktion voraus und es gehen auch keine Annahmen lber die Form der
Verteilungsfunktion ein. Der hier gezeigte Zusammenhang ist demnach wesentlich allgemei-
ner.

Um weitere Invarianztransformationen zu finden, miissen Annahmen iber die Koagulati-
onsfunktion gemacht werden. Physikalisch sinnvoll ist z.B. die Annahme, dass der Kern eine
homogene Funktion vom Grad -y ist, d.h. dass fiir alle s € R

K(sx,sy) =5s"K(x,y) (3.67)
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gilt. Dies ist fiir sehr viele physikalische Systeme erfiillt (z.B fiir die Koagulation von Par-
tikeln unter Brownscher Bewegung). Mit einem solchen homogenen Kern ist die kinetische

Gleichung invariant unter der allgemeineren Transformation

t =st (3.68)

% = sPx (3.69)

fu = 51, (3.70)
mit a, b, ¢ > 0 und es gilt die Relation

a+b(y+1)+c=0, (3.71)

wie man durch Einsetzen der Transformation in die kinetische Gleichung zeigt (z.B. Ernst,
1985). Hieraus konnen sehr weitgehende Eigenschaften der Losungen der kinetischen Glei-
chung abgeleitet werden (Drake, 1972; Silk und White, 1978; Hendriks et al., 1983; van
Dongen und Ernst, 1988). Leider sind die stiickweise definierten Polynomapproximationen
der Koagulationsfunktion, die in Abschnitt 3.3.1 hergeleitet worden sind, nicht homogen.
Auf eine weitergehende Betrachtung von Transformationen, die die innere Koordinate x
enthalten, wird deshalb an dieser Stelle verzichtet.

Bereits aus den gezeigten einfachen Ahnlichkeitsbeziehungen folgt, dass eine Parametri-
sierung der Autokonversionsrate proportional zu k.. und L2 bzw. Lf_. sein muss. Aus der
Transformationsbeziehung fur die Zeit t mit ¢ = ZW/LW

t t
Z_W = I (3.72)
folgt auBerdem, dass das zeitliche Verhalten der Koagulation durch die Menge des verfiigbaren
Fliissigwassers dominiert wird. Da durch Koagulation stets nur gréBere Tropfen entstehen
konnen, ist L.(t) eine monoton fallende Funktion von t. Damit kann durch

Lc(t)

=1-
T LW

(3.73)

eine dimensionslose interne Zeitskala gebildet werden, die die Ahnlichkeitseigenschaften des
Systems beinhaltet (sog. dynamische Skalierung). Offensichtlich liegt fiir 7 = 0 ein reines
Wolkentropfenspektrum vor, d.h. 7 = 0 entspricht dem Anfangszustand des Koagulations-
prozesses. Der Endzustand der Koagulation, d.h. ein reines Regentropfenspektrum, enspricht
T = 1. Dies bedeutet, dass die Zeitachse t € [0, o0] auf T € [0, 1] abgebildet wird. Damit

kann die explizite Zeitabhangigkeit der Autokonversionsrate eliminiert und auf eine Abhangig-
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keit von den Variablen L. und L, reduziert werden. Der Einfluss der zeitlichen Entwicklung
des Tropfenspektrums kann dann durch eine universelle Funktion beschrieben werden, die nur
von der dimensionslosen Zeitskala 7 abhangt. Diese Funktion muss allerdings experimen-
tell oder durch numerische Simulation des Koagulationsprozesses bestimmt werden, da die
Ahnlichkeitsbetrachtung keine Aussage iiber die Form der universellen Funktion macht. Als
Ergebnis der Invarianz- bzw. Ahnlichkeitsbetrachtungen der kinetischen Gleichung gewinnt
man demnach die Beziehung

oL,
ot

~ kcc L;z; (bau(T): (3'74)

au

in der ®,,(7) die noch zu bestimmende universelle Funktion ist. Erganzt man die bereits im
vorangehenden Abschnitt durch die Polynomapproximation der Koagulationsfunktion gefun-
dene Naherung

oL,
ot

_ kee (Ve +2)(ve+4)
s 20x* (e +1)2

L2x2, (3.75)

die den Grenzfall eines reinen Wolkentropfenspektrums beschreibt, d.h. den Grenzfall  — 0,

um die universelle Funktion, so ergibt sich fiir die Autokonversionsrate der Ansatz

oL,
ot

_ kee (Ve +2)(ve+4)
aw 20x* (ve+1)?

(3.76)

1252 [1 ;

Aus diesem Ansatz folgt sofort ®(0) = 0. Der Term (1 — 7)% = L2/L2 bewirkt, dass der
zweite Term quadratisch von L, anstatt von L. abhangt, was eine Singularitat von &,
fir 7 — 1 vermeidet. AuBerdem kann dann &,,(7) als dimensionslose Autokonversionsrate
interpretiert werden, da sich fir ®,,(7)/(1 —7)>>1

oL,
ot |,,

~ C(Re, Ly, V) ®au(T) (3.77)

ergibt und der Skalierungsfaktor C(X., Ly, vc) ndherungsweise konstant ist. Im ndchsten
Abschnitt wird die universelle Funktion ®,,(7) durch numerische Simulation des Koagulati-
onsprozesses bestimmt.

Eine Korrektur der bereits hergeleiteten Naherungen der Akkreszenz- und Selbsteinfangra-
ten kann ebenfalls durch universelle Funktionen erfolgen. Im folgenden wird insbesondere eine

universelle Funktion fur die Akkreszenz eingefuihrt. Die Naherungen fur die Akkreszenzraten
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haben damit die Form

ON
atc = - kcr Nc Lr (Dac(T) (378)
ac
oL
. =—keLc L, ¢ac(T)- (379)
ot |,

3.3.6 Bestimmung der universellen Funktionen durch numerische Si-

mulation

Um die im vorangehenden Abschnitt postulierte Ahnlichkeitshypothese zu iiberpriifen und die
offen gebliebenen universellen ®-Funktionen zu bestimmen, wird im folgenden der Koagulati-
onsprozess auf der Basis der kinetischen Koagulationsgleichung simuliert, d.h. die kinetische
Gleichung

X

/ fu(x = X', t) f (X', t) Kyw(x — X', x") dx’
0

of,(x, t) 1
ot 2

_ / £ (X, £) Fu (X', ) Kuw(x, x') X' (3.80)

wird numerisch gelost. Dabei werden die Integralterme nach dem Verfahren von Berry und
Reinhardt (1974a) durch finite Differenzen approximiert. Da der Wertebereich der inneren
Koordinate mehrere GroBenordnungen umfasst, wird eine diskrete logarithmische Massenko-
ordinate

a

= (3.81)

XJ+1:XJ21/a:XOQJ/aZXOEJ/JO mItOL=3, JO

mit 98 Gitterpunkten verwendet (Massenverdopplung alle drei Gitterpunkte). Die Koagulati-
onsfunktion K, (x, x") basiert wie in Abschnitt 3.3.1 auf der Kollisionseffizienz nach Pinsky
et al. (2001) sowie der Koaleszenzeffizienz nach Beard und Ochs (1995) und Low und List
(1982a, 1982b) und dem empirischen Fallgesetz nach Beard (1976). Als Anfangsbedingung
wird eine Gamma-Verteilung in x, d.h.

fu(x,t=0) = Ax’e B~ (3.82)

gewdhlt. Um die ®-Funktionen fiir Autokonversion und Akkreszenz zu erhalten, werden
zu jedem Zeitschritt aus der Anzahldichteverteilung f,(x) die integralen Umwandlungsra-
ten berechnet, wozu ebenfalls die Integrationsverfahren nach Berry und Reinhardt (1974a)
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verwendet werden.

Abbildung 3.3 zeigt die Ergebnisse fiir ®,,(7) fiir verschiedene Simulationen, d.h. fiir
verschiedene Anfangsbedingungen. Dabei sind die Ergebnisse von Simulationen mit glei-
chen mittleren Anfangsradien aber unterschiedlichem Fliissigwassergehalt in gleicher Farbe
dargestellt. Offensichtlich ist die dynamische Ahnlichkeit der Losungen gegeben, d.h. die
dimensionslose Zeitskala 7 bildet die einzelnen Simulationen aufeinander ab. In allen Simu-
lationen erreicht die Autokonversionsrate fiir 7 ~ 0.1 ein Maximum, d.h. wenn 10 % des
Fliissigwassers in Regentropfen umgewandelt worden sind, ist der Autokonversionsprozess am
effizientesten. Der Anstieg der Autokonversionsrate in der Anfangsphase des Koagulations-
prozesses ist auf die Entwicklung des Spektrums durch den Selbsteinfang der Wolkentropfen
zuriickzufiihren. Die Autokonversionsrate wird dann besonders groB, wenn eine hinreichend
groBe Anzahl von Tropfen groBer als 30 um Radius entstanden ist (Beheng und Doms, 1990).
Die Skalierung der Autokonversionsrate proportional zu L2 ist sehr gut erfiillt. Hingegen ist
die Skalierung in Abhangigkeit von der mittleren TropfengroBe gemaB %2, die vor allem auf
der Auswertung des Polynomkerns basiert, nur naherungweise gegeben. Im betrachteten
Wertebereich sind die Ergebnisse jedoch noch befriedigend. Die universelle ®-Funktion fur

den Autokonversionsprozess kann auf Grund dieser Simulationen durch die Funktion
®,,(T) = 400707 (1 — 7°7)° (3.83)

approximiert werden. Dies weicht nur wenig von den Resultaten von Seifert und Beheng
(2001) ab, wobei die Unterschiede dadurch verursacht werden, dass Seifert und Beheng
(2001) eine andere Koagulationsfunktion verwenden. Die Schwingungen, die in den numeri-
schen Resultaten fiir ®,, von Seifert und Beheng (2001) noch zu erkennen sind, treten hier
auf Grund der hoheren spektralen Auflosung - o = 3 an Stelle von o = 2 in Gl. (3.81) -
nicht mehr auf.

Wie schon von Seifert und Beheng (2001) gezeigt, muss die Akkreszenzrate nur in der
Anfangsphase des Koagulationsprozesses korrigiert werden (vgl. auch Cohard und Pinty,
2000a). Dazu wird die Funktion

®ac(r) = (ﬁ) (3.84)

verwendet.
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Abbildung 3.3: Numerische Ergebnisse fiir ®,,(T) berechnet aus verschiedenen detaillierten

Simulationen des Koagulationsprozesses und die Parametrisierung nach Gl. (3.83) (———-).

3.4 Parametrisierung des Zerplatzens von Regentropfen

Das Zerplatzen der Regentropfen stellt einen Quellterm fiir die Anzahldichte der Regen-
tropfen dar. Um diesen Prozess in einem Zwei-Variablen-Schema zu parametrisieren, ist
es notwendig, zuerst die wesentlichen Eigenschaften dieses Prozesses - z.B. anhand von
Ahnlichkeitsrelationen - zu betrachten.

Da auch beim kollisionalen Breakup nur ZweierstoBe beriicksichtigt werden, gilt analog zu
Abschnitt 3.3.5

of,(x, t)

T K[f2(x, t)] — B[f2(x, t)], (3.85)

wobei B die formale Operatordarstellung des Breakup-Terms (2.110) ist. Offensichtlich gilt

auch bei Berticksichtigung des Breakup-Prozesses weiterhin die fundamentale Invarianztrans-
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formation
- t

t =— 3.86

: (3.86)

aus der die dynamische Ahnlichkeit der Losungen resultiert. Zusitzlich besitzt die spektrale

Gleichung nun aber eine stationare Losung, d.h. es gilt

K[ ()] = Blfe(x)] = 0. (3.88)

q

Im stationdren Zustand fZ(x) sind Koagulation und Breakup im Gleichgewicht. Die Form
der Gleichgewichtslosung fZ (x) wird dabei durch die Koagulationsfunktion Ky (x, x") und
die Bruchstiickverteilungsfunktion P(x; x’, x") bestimmt. Desweiteren gilt, dass fiir beliebige
Anfangsbedingungen f,(x, 0) mit gleichem Fliissigwassergehalt L,, die Losung von Gl. (3.85)
gegen diesen Gleichgewichtszustand konvergiert (Gillespie und List, 1978; Valdez und Young,
1985; Brown, 1986; List et al., 1987; Hu und Srivastava, 1995; Mayer, 2000), d.h. es gilt

tli_>r20 fw(x, t) = feq(x). (3.89)

Im Sinne der nichtlinearen Dynamik ist f.;(x) der globale Attraktor des Systems. Auf Grund
der Ahnlichkeitsrelation sind die Gleichgewichtslosungen fiir verschiedene Fliissigwasserge-
halte mathematisch dhnlich, d.h. es gilt

feq(x; L) = Ly Peq(x). (3.90)

Hierbei ist 1.q(x) eine universelle, normierte Funktion, die die Form aller Gleichgewichtslosun-
gen des Systems festlegt, d.h. es gilt

fo (X,
im 0 t)

t—o00 L w

= weq(x) (3.91)

fiir jede beliebige Anfangsbedingung f,(x,0) (List et al., 1987; List, 1988). Hieraus folgt
auch, dass im Gleichgewichtszustand alle Momente der Verteilungsfunktion zueinander pro-
portional sind (List, 1988)

Mi, = Ci Ly mit Cyx = /’l/)eq(X) x¥ dx = const. (3.92)
0

Dies bedeutet, dass die mittlere Tropfenmasse des Gleichgewichtszustands Xeq = L. /Neg

oder der mittlere Tropfendurchmesser D, allgemeine Konstanten sind: Unabhangig vom
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Fliissigwassergehalt oder der speziellen Anfangsbedingung konvergiert das System gegen eine
Losung mit dieser mittleren TropfengroBe.

Eine Parametrisierung des Breakup-Quellterms in der Bilanzgleichung der Anzahldichte der
Regentropfen muss demnach die beiden Bedingungen

oON

at’ ~L, (3.93)
br

oN ON L

Btr b,: atr B fir X, = Xeq (3.94)

erfiillen. Auf Grund von

oN,

N~ (3.95)

sC

(siehe Abschnitt 3.3.4) ist der vielleicht einfachste Ansatz, der diesen Bedingungen geniigt

oN,
ot

oN,

= [kor (D, — Deq) + 1] ot |

br

(3.96)

mit einer Konstanten k;,, € R, die durch Messungen oder durch numerische Simulation der
Koagulations- und Breakup-Prozesse bestimmt werden muss.

Mayer (2000) hat auf der Basis des eindimensionalen Koagulationsmodells von Bayer et al.
(1987) ein numerisches Modell entwickelt, das geeignet ist, die noch offenen Parameter kp,
und Deq zu bestimmen. Die Beschreibung des Breakup-Prozesses in diesem Modell ba-
siert auf den empirischen Funktionen nach Low und List (1982a, 1982b). Zur numerischen
Approximation des Breakup-Terms in der spektralen Bilanzgleichung wird das Blecksche Ein-
Momenten-Verfahren verwendet (Bleck, 1970; List und Gillespie, 1976; Brown, 1983), das
fur den Breakup-Prozess eine hinreichende Genauigkeit gewahrleistet. Zur Approximation
der Koagulationsterme wird hingegen das fir den Koagulationsprozess wesentlich genauere
Verfahren nach Berry und Reinhardt (1974a) verwendet. Gleichgewichtsspektren, wie sie
durch das numerische Modell nach Mayer (2000) berechnet werden, sind fiir verschiedene
Fliissigwassergehalte in Abb. 3.4 dargestellt. Deutlich erkennt man die fiir das Zerplatzen
der Regentropfen typischen Maxima, die den unterschiedlichen Breakup-Mechanismen zuge-
ordnet werden kénnen (siehe Mayer, 2000). Die Ahnlichkeit der Gleichgewichtsspektren bei

verschiedenen Flussigwassergehalten ist hier offensichtlich.



3.5. Parametrisierung der Sedimentation Seite 69

In Abb. 3.5 ist der Quotient

ON,
ot
— b (3.97)

ONy
ot

(Dbr(Dr) =

SC

als Funktion des mittleren Regentropfendurchmessers D, aus verschiedenen Simulationen
mit dem eindimensionalen spektralen Koagulations-Breakup-Modell nach Mayer (2000) und
der Ansatz

®p(D;) = kor (Dr — Deg) + 1 (3.98)

dargestellt. Aus der Abbildung wird ersichtlich, dass ndherungsweise Do, = 0.9 x 1073 m
und k,, = 1 x 10> m~! angenommen werden kann. Allerdings ist diese Parametrisierung nur
eine sehr grobe Approximation fiir die Wirkung des Breakup-Prozesses.

Verlinde und Cotton (1993) geben eine &hnliche Parametrisierung an, die neben dem
Breakup-Vorgang auch die Koaleszenzseffizienz beschreibt. Diese ist in der vorliegenden
Arbeit jedoch bereits in der Approximation der Koagulationsfunktion enthalten. Verlinde und
Cotton (1993) nehmen fiir den stationdren Zustand ebenfalls einen mittleren Durchmesser
von D.; = 0.9 mm an, wobei sie den Zahlenwert aus den Messungen von Zawadzki und
de Agostinho (1988) ableiten. Formuliert man deren Parametrisierung trotz der Unterschie-

de entsprechend der obigen, so ergibt sich
(bbr(Dr) = e)(p[kb(D - Db)] -1 (3-99)

mit k, = 2.3 x 103 m~! und D, = 6 x 10~* m. Diese Parametrisierung, die z.B. auch von
Meyers et al. (1997) und Cohard und Pinty (2000a) verwendet wird, ergibt demnach fiir
mittlere Durchmesser groBer als 0.9 mm einen deutlich starkeren Einfluss des Breakups auf
die Anzahldichte der Regentropfen.

3.5 Parametrisierung der Sedimentation

In diesem Abschnitt wird gezeigt, wie in einem Zwei-Momenten-Schema der Prozess der Par-
tikelsedimentation parametrisiert werden kann und welche Annahmen dabei gemacht werden
miissen. Obwohl die Sedimentation verhadltnismaBig einfach zu parametrisieren ist, wird dies
hier ausfiihrlich dargestellt, da die dabei verwendeten Parametrisierungsansatze im folgenden
immer wieder auftreten.
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Abbildung 3.4: Anzahldichteverteilungsfunktion f(D) in m—3 mm~' als Funktion des
Durchmessers D in mm im Gleichgewichtszustand, berechnet mit dem spektralen
Koagulations-Breakup-Modell nach Mayer (2000) fiir verschiedene Fliissigwassergehalte
(L =8.0,4.0,2.0,1.0,0.5 g m=3, von oben nach unten).

3.5.1 Die Sedimentation der Regentropfen

Zur Parametrisierung der Sedimentation der Regentropfen, also der Tropfen mit einer Masse
groBer als die Trennmasse x*, miissen in einem Zwei-Momenten-Schema die Sedimentati-
onsfliisse fiir die Anzahl- und die Massendichte, die durch

o0

Fro= / vr(x) fu(x) dx (3.100)
Fr1 :/v,(x) fw(x) x dx (3.101)

gegeben sind, als Funktionen der Modellvariablen, d.h. als Funktionen von N, und L, formu-

liert werden. Als Approximation der Sedimentationsgeschwindigkeit v,(x) soll hier zunachst
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Abbildung 3.5: Quotient aus den Anderungsraten der Anzahldichte der Regentropfen durch

Breakup und Selbsteinfang, berechnet aus Simulationen mit dem spektralen Koagulations-
Breakup-Modell nach Mayer (2000). Dargestellt ist auBerdem der Parametrisierungsansatz
nach Gl. (3.97) mit Deg = 0.9 mm und k,, =1 mm~ (- ——-) sowie der Ansatz nach
Verlinde und Cotton (1993) entsprechend Gl. (3.99) (— — —).

ein einfacher Potenzansatz verwendet werden, d.h. es gilt
v (x) = a,xPr (3.102)

und man erhalt fiir den Sedimentationsfluss des k-ten Moments

Fr,k = ar/fw(x) Xk+ﬁ’ dx. (3103)
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Dieses Integral kann nicht ausgewertet werden, ohne Annahmen iiber die Anzahldichtever-
teilungsfunktion f,(x) zu machen; insbesondere, da 3, nicht ganzzahlig ist. Beschreibt man
das Tropfenensemble z.B. durch eine verallgemeinerte Gamma-Verteilung

fo(x) = A, xr @A (3.104)

mit konstanten Parametern v, und w,, so konnen die beiden Koeffizienten A, und X, auf die
Modellvariablen N, und L, zuriickgefiihrt werden (siehe Anhang A). Nimmt man zusatzlich
an, dass die mittlere Masse der Regentropfen - die in einem Zwei-Momenten-Schema stets

durch den Quotienten aus der Massen- und der Anzahldichte, also durch
X, = — (3.105)

gebildet werden kann - wesentlich groBer ist als die Trennmasse x*, d.h. es gilt X, > x*, so
kann der Sedimentationsfluss durch

o0

Frx = A, / xkrvrtBr @= At gy (3.106)
0
approximiert werden, d.h. die untere Integrationsgrenze kann auf x = 0 ausgedehnt werden.
Dieses Integral kann dann auf die Gamma-Funktion zuriickgefiihrt werden und man erhadlt
die explizite Darstellung

I' (k+l’r+ﬁr+1)
OL,A, r
= m _ ktur+Br+l - (3-107)
r Ar Er

Fr,k

Mit den Gleichungen (A.4) kénnen nun A, und A,, wie bereits angedeutet, durch die Mo-
dellvariablen N, und L, ersetzt werden, so dass folgt:

r (k+u,+a,+1) r ( vtl ) et
N

Kr Ler
) L)
Hr 224

Mit Gl. (A.6), die die Momente der verallgemeinerten Gamma-Verteilung als Funktion der

Frk =, XK (3.108)

Modellvariablen N, und L, bzw. N, und X, angibt, kann der Sedimentationsfluss des k-
ten Moments als Produkt aus diesem Moment und einer Sedimentationsgeschwindigkeit
ausgedriickt werden:

I_ (k+‘/r+ﬁr+1) I_ (Vr+1) pr

r

r (k—|—u,—|—1) r (u,—|—2)
Hr r

Frv=a, XMk = U, (%) ME. (3.109)
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Die mittlere Sedimentationsgeschwindigkeit des k-ten Moments ist dabei durch

r (k+u,+a,+1) r < P ) o

Hr Her

Vr,k()_(r) =
I—<k+w+1) I—<u,_+2)

XPr = o, XPr (3.110)
r Wr

gegeben. Die mittlere Sedimentationsgeschwindigkeit hangt fiir alle Momente nur von der

mittleren Tropfenmasse X, ab, wobei sich sogar nur die im Rahmen eines Zwei-Momenten-

Schemas konstanten Vorfaktoren a, x unterscheiden. Desweiteren gilt o, x+1 > o, «, d.h. die

Folge der mittleren Sedimentationsgeschwindigkeiten v, (X) wachst streng monoton mit k.

Betrachtet man ausschlieBlich die Sedimentation der Regentropfen, so reduziert sich

Gl. (3.5) zu den vereinfachten Bilanzgleichungen

a Nr 6 Fr,O _
(42 (7)o o

oder auch mit F,, = v(X) M* = o, XPr M¥

8 [N, 0 [a,oxP N,

- (L) -5 (a? )?F'L,> = 0. (3.112)
Um die Schwierigkeiten bei der Parametrisierung des Sedimentationsvorgangs aufzuzeigen,
diskutieren Wacker und Seifert (2001) die Eigenschaften dieses Systems gekoppelter nicht-
linearer partieller Differentialgleichungen und vergleichen es mit der spektralen Formulierung
des Sedimentationsprozesses (siehe auch Wacker und Seifert, 2000; Seifert und Wacker,
2001). Der Fall der Ein-Momenten-Parametrisierung, der hier nicht in Form eines Glei-
chungssystems dargestellt ist, wird ausfiihrlich von Wacker (2000a) diskutiert.

Wacker und Seifert (2001) betrachten insbesondere die raum-zeitliche Entwicklung einer
zur Zeit t = 0 s vorgegebenen Rechteckwelle im Niederschlagsprofil. Das vertikale Profil
des Regenwassergehalts fir diese Anfangsbedingung und die Losungen der verschiedenen
Modelle nach einer Zeit von t = 250 s ist in Abb. 3.6 dargestellt. Wahrend das spektrale
Modell eine Glattung des Rechteckprofils im Laufe des Sedimentationsprozesses zeigt, erhalt
das Ein-Momenten-Schema die Schockwelle am unteren Rand der Welle. Im Fall des Zwei-
Momenten-Schemas bildet sich eine Schockwelle aus, die sich sehr schnell ausbreitet und zum
Zeitpunkt t = 250 s bereits den Boden erreicht hat. Dies kann so interpretiert werden, dass
das Zwei-Momenten-Schema den Beitrag groBer Tropfen bzw. die mittlere Sedimentations-
geschwindigkeit lberschatzt. Im Gegensatz dazu iberschatzt das Ein-Momenten-Schema

den Einfluss der kleinen Tropfen und unterschatzt damit die mittlere Sedimentationsge-
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Abbildung 3.6: Vertikalprofil des Fliissigwassergehalts L fiir eine Anfangsbedingung in Form
)/
das Ein-Momenten-Schema (- - - - - ) und das Zwei-Momenten-Schema (————) nach
t = 250 s (nach Wacker und Seifert, 2001).

eines Rechteckprofils (- - - - - ). Analytische Lésungen fiir das spektrale Modell (

schwindigkeit. Dies erkennt man auch anhand der zeitlichen Entwicklung der Regenrate am
Boden, die in Abb. 3.7 dargestellt ist: Wahrend im Fall des Zwei-Momenten-Schemas der
Niederschlag zu friih einsetzt, zeigt das Ein-Momenten-Schema den gegenteiligen Effekt und
iiberschatzt auBerdem die maximale Regenrate deutlich.

Bei allen Untersuchungen zeigt sich, dass sich auch bei einem Zwei-Momenten-Schema
auf Grund der einschrankenden Annahme uber die Form der Verteilungsfunktion deutliche
Unterschiede zum spektralen Modell ergeben. Durch die Nichtlinearitaten, die bei der pa-
rametrisierten Beschreibung auf Grund der Eliminierung der internen Koordinate auftreten,
konnen Schockwellen entstehen, die im spektralen Sedimentationsmodell, das auf lineare
Gleichungen fuhrt, nicht auftreten.

Fiir Regentropfen ist ein Potenzgesetz fiir die Fallgeschwindigkeit nur eine ungenaue Ap-

proximation. Eine deutlich bessere Naherung ist das Fallgesetz nach Rogers et al. (1993):

aro1 — bro1€™Re1 Dr, D, > Dgo
VRogers = (3.113)
dRo2 Dr (]— - e_bR°2 Dr), Dr < DRo-
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Abbildung 3.7: Entwicklung der Regenrate R am Boden fiir eine Anfangsbedingung in Form
) und das Ein-
Momenten-Schema (- - - - - ). Numerische Approximation fiir das Zwei-Momenten-Schema
(— ——=) (nach Wacker und Seifert, 2001).

eines Rechteckprofils. Analytische Lésungen fiir das spektrale Modell (-

Beschrankt man sich hierbei auf den einfachen Fall der Exponential-Verteilung in D,, so
ergibt sich fiir die mittlere Sedimentationsgeschwindigkeit des k-ten Moments:

—(3k+1) _ _
aro1 — bro1 [1 + Cf—fl] : D: > Dgo,k
Vrk = (3.114)

—(3k+2) _ _
dRro? % [1 — (]. + b)\R—fQ) :|, Dr < DRo,k

mit A, = (mp,,/X,)'/3. Dabei sind die Dg,x so zu wihlen, dass die mittlere Sedimentati-
onsgeschwindigkeit des k-ten Moments stetig ist. Man beachte Dg, x # DRO#k # Dgo.

3.5.2 Die Sedimentation der Wolkentropfen

Lasst man die im Kesslerschen Schema gemachte Annahme fallen, die Sedimentation der
Wolkentropfen zu vernachldssigen, so kann diese analog zur Sedimentation der Regentropfen

behandelt werden. Da fiir Wolkentropfen das Stokessche Fallgesetz eine sehr gute Naherung
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darstellt, erhdlt man unter Annahme einer verallgemeinerten Gamma-Verteilung

I_ k+”c+ﬁc+1 I_ Ve+1 ﬂC
224 224 )—(ﬁc

O ) ()] T @119
e e
mit
1 \*gp, 2
=== - d =-. 3.116
e (1627r2) v UM Pe=3 (3.116)

3.6 Vergleich der spektralen und der integralen Formu-
lierung der Koagulationsprozesse anhand von nume-

rischen Simulationen

Um die Anwendbarkeit der vorgeschlagenen Parametrisierungen zu iiberpriifen, bietet es sich
an, Vergleichsrechnungen mit einem spektralen numerischen Modell durchzufiihren, das die
kinetische Gleichung explizit 0st.

Im folgenden wird zunachst ein Vergleich gezeigt, bei dem nur der Koagulationsprozess
an sich betrachtet wird, d.h. es wird ein so genanntes Box-Modell verwendet, das raumliche
Homogenitat voraussetzt. Eine umfassende Verifikation wird dann anhand eines Vergleichs
mit einem eindimensionalen, horizontal homogenen Modell durchgefiihrt, das auch die Sedi-

mentation der Regentropfen beriicksichtigt.

3.6.1 Box-Modell

Betrachtet man ein gut durchmischtes Teilvolumen einer Wolke, so kann ndherungsweise
raumliche Homogenitat angenommen werden. Die zeitliche Entwicklung des Tropfenspek-

trums durch Koagulation kann dann durch die kinetische Gleichung in der Form

f,(t) 1 [
% ~2 / fu(x = X', ) fw (X', 1) Kww(x — X', X")dX’

0

— / fw(X,, ) (X, ) Kuw(x, x)dx (3.117)
0
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beschrieben werden. Um diese Integro-Differentialgleichung numerisch zu l6sen, werden
die Integralterme wie bereits in Abschnitt 3.3.6 nach Berry und Reinhardt (1974a) durch
finite Differenzen approximiert (98 Gitterpunkte, Massenverdopplung alle 3 Gitterpunkte)
und als Zeitdiskretisierung wird das Eulersche Verfahren erster Ordnung mit einem Zeitschritt
von 2 s verwendet. Die Koagulationsfunktion K, (x,x") basiert wie in Abschnitt 3.3.1
auf der Kollisionseffizienz nach Pinsky et al. (2001) sowie der Koaleszenzeffizienz nach
Beard und Ochs (1995) und Low und List (1982a, 1982b) und dem empirischen Fallgesetz
nach Beard (1976). Als Anfangsbedingung fiir die Verteilungsfunktion wird eine Gamma-

Verteilung gemal
fu(x, t = 0) = fo(x) = Axe™™ (3.118)

verwendet. Die Parameter A und A konnen aus dem Fliissigwassergehalt L, und dem
mittleren Radius 7 der Anfangsbedingung berechnet werden (siehe Anhang A).

Das auf die Parametrisierung der Wolkenmikrophysik aufbauende Modell basiert auf dem
folgenden System von Differentialgleichungen fiir die Anzahl- und Massendichten der Wolken-

bzw. Regentropfen:

ON.  ON|  20L] 10L,

ot ot |, xtot|, xot|, (3.119)
aaLtc - - %L{ - %Lt' - (3.120)
aa/\:, - + %%Ltr N - aa/\;, B (3.121)
%Ltr = + %Ltr A aaLt, (3.122)

Die Koagulationsterme fiir den Selbsteinfang der Wolken- bzw. Regentropfen sowie fiir
Autokonversion und Akkreszenz werden entsprechend Abschnitt 3.3.4 und 3.3.5 durch

oL, kee (Ve +2)(We+4) 5, ®,,(7)

= L 14+ ——== 12
ot |, ~20x  (e+1p e [P -7y (3.123)
oL,

= Kkey L L, ©uc(T) (3.124)
ot |,.
ON, (ve+2),, 20L,

= L% — — 12
ot |,  “(wet+1l) ¢ x*ot|, (3.125)
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Abbildung 3.8: Zeitlicher Verlauf des Regenwassergehalts L, in g cm™3 fiir eine Simulation
mit dem spektralen Box-Modell und der parametrischen Beschreibung (Lo = 1.0 g m3,
I =12 um, vy = 0).

ON,
ot

—9
— k. N, L, (1 + K—) (3.126)
Ar

sC
mit X, nach Gl. (A.4) sowie k,, = 7.12 x 103 cm®g~'s! und k,, = 6.07 g~ /3 spezifiziert

(siehe Abschnitt 3.3.1). Fiir die ®-Funktionen werden die in Abschnitt 3.3.6 numerisch
bestimmten Ansdtze

®u(T) = 400707 (1 — 7°7)° (3.127)

Pac(T) = (ﬁ)ll (3.128)

verwendet. Die Anfangsbedingung wird entsprechend dem spektralen Modell gesetzt, wobei
Ve = Vg angenommen wird.

Abbildung 3.8 zeigt den zeitlichen Verlauf des Regenwassergehalts fiir Simulationen mit
der Anfangsbedingung Lo = 1.0 gm ™3, /i, = 12 um und v, = 0. Beide Modelle er-
geben, dass mit der Zeit das Wolkenwasser vollstandig in Regenwasser umgewandelt wird.

Der zeitliche Verlauf des Regenwassergehalts L, zeigt dabei das typische Verhalten eines
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Abbildung 3.9: Zeitlicher Verlauf der Autokonversions- und Akkreszenzrate in g cm=3 s™1

flr eine Simulation mit dem spektralen Box-Modell und der parametrischen Beschreibung
(Lo=1.0gm=3, KR =12 um, vy = 0).

instabilen, nichtlinearen Systems: Wahrend zu Beginn nur sehr wenig Regenwasser entsteht,
steigt die Umwandlungsrate nach 15 min rasch an und nach ca. 28 min ist bereits die Halfte
des anfanglichen Wolkenwassers in Regenwasser umgewandelt; die Umwandlungsrate ist zu
diesem Zeitpunkt maximal und nimmt dann wieder ab. Nach 50 min ist das Wolkenwasser
fast vollstandig in Regenwasser umgewandelt. Die parametrische Beschreibung zeigt eine
gute Ubereinstimmung mit dem spektralen Modell; die Koagulation lduft allerdings etwas
langsamer ab; d.h. es tritt eine Phasenverschiebung von ca. 2 min auf. Interessant ist es,
die einzelnen Beitrage der Autokonversion und Akkreszenz zur gesamten Umwandlungsrate
des Wolkenwassers in Regenwasser, die in Abbildung 3.9 dargestellt sind, zu betrachten.
Dabei zeigt sich, dass die Parametrisierung der Koagulation anfangs die Autokonversionsrate
uberschatzt. Das spektrale Modell ergibt fiir diese Anfangsbedingung bei t = 0 keine Um-
wandlung von Wolken- zu Regenwasser durch Autokonversion. Erst nachdem sich das Trop-
fenspektrum entwickelt hat, setzt nach ca. 4 min der Autokonversionsprozess ein. Dies kann
die Parametrisierung so nicht wiedergeben, da diese voraussetzt, dass die Autokonversionsra-

te fur t = 0 ungleich null ist - sonst wiirde sich im Fall der parametrischen Beschreibung auch
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nie Regenwasser bilden. Da bei parametrisierter Koagulation sofort Regentropfen entstehen,
ergibt sich auch sehr friih ein signifikanter Beitrag der Akkreszenz. In beiden Modellen steigt
die Autokonversionsrate in den ersten 20 Minuten mit der Zeit an - physikalisch bedeutet
dies, dass sich immer mehr groBe Wolkentropfen bilden, die effizient zum Autokonversions-
prozess beitragen. Sobald sich eine signifikante Anzahl von Regentropfen gebildet hat, steigt
dann die Akkreszenzrate in beiden Modellen schnell an und dominiert nach 10 bis 15 min die
Umwandlung des Wolkenwassers in Regenwasser. Obwohl sich bei dieser Vergleichsrechnung
zwischen der detaillierten Beschreibung durch die kinetische Gleichung und der im Rahmen
dieser Arbeit entwickelten Parametrisierung der Koagulation signifikante Unterschiede zeigen
und die parametrische Beschreibung in manchen Aspekten physikalisch sicherlich unbefrie-
digend bleibt, kann doch eine deutliche Verbesserung gegenuber den bislang verwendeten
Parametrisierungen erreicht werden. Insbesondere kann mit dieser Parametrisierung der An-
stieg der Autokonversionsrate zu Beginn des Koagulationsprozesses beschrieben werden, was
weder mit der Kesslerschen Parametrisierung gelingt noch mit den Koagulationsparametri-
sierungen nach Beheng (1994) oder Khairoutdinov und Kogan (2000) (siehe z.B. Abb. 2 in
Beheng, 1994). Auf einen direkten Vergleich mit diesen oder anderen Parametrisierungen
wird hier verzichtet, da z.B. die Parametrisierung nach Beheng (1994) auf einer empirischen
Kollisionseffizienz basiert, die signifikante Unterschiede zu der genaueren Kollisionseffizienz
nach Pinsky et al. (2001) aufweist; auBerdem beriicksichtigt Beheng (1994) die Koaleszenz-
effizienz der Tropfen nicht. Hinzu kommt, dass ein Vergleich mit diesen Parametrisierungen
auf der Basis dhnlicher Kollisionseffizienzen bereits von Seifert und Beheng (2000) sowie
Seifert und Beheng (2001) durchgefiihrt wurde, wobei gezeigt werden konnte, dass die im
Rahmen dieser Arbeit entwickelte Parametrisierung gerade bei kleinen mittleren Radien der
Wolkentropfen bessere Ergebnisse liefert.

Stattdessen wird im nachsten Abschnitt ein umfassender Vergleich mit einem eindimen-
sionalen spektralen Niederschlagsmodell durchgefiihrt. Ziel ist es zu verifizieren, in welchem
Parameterbereich der Anfangsbedingung die parametrische Beschreibung gute Ergebnisse
liefert und unter welchen Bedingungen groBere Fehler auftreten.
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3.6.2 Eindimensionales Modell

Im folgenden wird horizontale Homogenitat angenommen, d.h. die spektrale Bilanzgleichung
Gl. (2.106) reduziert sich auf die partielle Differentialgleichung

of,(z,x,t) 0 _
— 5t 5 Vw(X)fw(z, x, t)] = o (X) (3.129)
mit
1 X
ow(x) = 5 / fw(z,x = X', ) (z, X', ) Kpw(x — X', x")dx'

0

_ / fu(2, %, ) (2, X' ) Kuw(x, X')dx". (3.130)

Die Koagulationsterme werden wie im vorangehenden Abschnitt berechnet. Zur Behandlung
der Sedimentation wird allerdings nicht das Potenzgesetz verwendet, sondern die Approxi-
mation des Fallgesetzes nach Rogers et al. (1993).

Das eindimensionale Modell mit parametrisierter Wolkenmikrophysik besteht aus dem fol-
genden System partieller Differentialgleichungen fiir die Anzahl- und Massendichten der
Wolken- bzw. Regentropfen; nun unter Beriicksichtigung der Sedimentation der Regen-

tropfen:
BaLtc _ _ %ﬁr - %Ltr ) (3.132)
aa/\;, B a[vN,,gjr)N,] _ N %%ﬁr ) _ 68’\;' } (3.133)
%Lt, B a[VL.ra(jr)Lr] _ N %Ltr au+ %Lt, - (3.134)

Fiir die Vergleichsrechnungen wurde eine Hohe der vertikalen Sdule von 5 km angenommen.
Bei 50 Gitterpunkten zur Diskretisierung der Vertikalkoordinate ergibt dies eine Gitterweite
von 250 m. Die Zeitintegration wird auch in diesem Modell fiir alle Gleichungen durch das
Eulersche Verfahren mit einem Zeitschritt von 2 s realisiert, wobei alle Terme jeweils zum
gleichen Zeitpunkt berechnet werden, d.h. es wird kein Zeitsplitting/Operatorsplitting ange-

wandt. In beiden Modellen werden die Sedimentationsflisse numerisch durch das Flusskor-
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Abbildung 3.10: Zeitliche Entwicklung der Regenrate am Boden fiir die Anfangsbedingung

Lo =1.0g m™3 und Fy = 14 um fiir das spektrale Modell ( ) und die Parametrisie-

rung (———-).

rekturverfahren nach Boris und Book (1973) mit der Limiterfunktion nach Roe und Baines
(1982) approximiert.

Fir alle Simulationen wird fiir das spektrale Modell die Anfangsbedingung

fu(x,z,t=0)=fo(x,z) = { Axrem fir ze < z (3.135)
0 sonst

mit z. = 1 km verwendet, fiir das parametrische Modell die dieser Anfangsbedingung entspre-
chenden Werte fur die Anzahl- und Massendichte der Wolkentropfen. Die Anfangsbedingung
enthalt die drei freien Parameter A, A und v, wobei die ersten beiden Parameter durch den
Fliissigwassergehalt Ly und den mittleren Radius der Tropfen 1y des Anfangsspektrums be-
stimmt werden. Der Parameter v ist bei der parametrischen Beschreibung eine Konstante
Ve.

Da das verwendete Modell bzw. das Testproblem einer sehr idealisierten Situation ent-
spricht, genligt es im folgenden, die Unterschiede zwischen der spektralen und der parame-
trischen Beschreibung ausschlieBlich anhand der Regenrate am Boden zu diskutierten.

In Abbildung 3.10 ist die zeitliche Entwicklung der Regenrate am Boden fur einen maritimen
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Abbildung 3.11: Zeitpunkt der maximalen Regenrate tp.. in Minuten als Funktion des

Fliissigwassergehalts der Anfangsbedingung Lo in g m~3 fiir ein Ensemble von Simulatio-

nen mit dem spektralen Modell (- ) und der parametrischen Beschreibung (————)

(o =14 um, v = 0).

Fall mit der Anfangsbedingung Lo = 1.0 gm=3, F;, = 14 um und v = 0 dargestellt. Das
spektrale Modell ergibt eine Regenrate, die nach 25 Minuten sehr rasch ansteigt und nach 37
Minuten ein Maximum von ca. 11 mm h~?! erreicht. Das parametrische Modell zeigt einen
sehr dhnlichen Verlauf der Regenrate, allerdings setzt der Niederschlag friiher ein und das
Maximum der Regenrate ist mit ca. 9.5 mm h~! niedriger. Dies kann zum Teil auf die von
Wacker und Seifert (2001) diskutierten Probleme der Parametrisierung der Sedimentation
zuriickgefiihrt werden, da dadurch die integrale Sedimentationsgeschwindigkeit liberschatzt
wird (siehe Abschnitt 3.5.1, insbesondere Abb. 3.7).

Um einen Uberblick iiber die Anwendbarkeit der Parametrisierung unter verschiedenen Be-
dingungen, d.h. in Abhangigkeit von der spezifischen Anfangsbedingung, charakterisiert durch
Lo, o und v, zu geben, werden im folgenden insbesondere die maximale Regenrate Rp.x
sowie der Zeitpunkt der maximalen Regenrate t,, fiir verschiedene Simulationen betrachtet.

In Abbildung 3.11 ist fiir ein Ensemble von Simulationen der Zeitpunkt der maximalen

Regenrate t,.x in Minuten als Funktion des Flissigwassergehalts der Anfangsbedingung L
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Abbildung 3.12: Wie Abb. 3.11, gezeigt ist jedoch die maximal erreichte Regenrate Rp,.x
in mm h= als Funktion des Fliissigwassergehalts der Anfangsbedingung Lo in g m~3

(o =14 um, v =0).

in g m~3 dargestellt. Wie in Abschnitt 3.3.5 gezeigt, lauft der Koagulationsvorgang um-
so langsamer ab, je weniger Flissigwasser zur Verfligung steht. Die maximale Regenrate
tritt immer spater auf. Wolken mit weniger als 0.5 g m~3 Wolkenwassergehalt produzieren
zumindest innerhalb von ein bis zwei Stunden keinen signifikanten Niederschlag. Die Para-
metrisierung kann das zeitliche Verhalten des spektralen Referenzmodells gut reproduzieren.
Die zugehorigen maximalen Regenraten sind, ebenfalls als Funktion des Fliissigwassergehalts
Lo, in Abbildung 3.12 dargestellt. Wie zu erwarten nimmt die maximale Regenrate rasch ab,
wenn weniger Flussigwasser zur Verfugung steht. Der Vergleich zwischen Parametrisierung
und spektralem Modell zeigt, dass die Parametrisierung die hohen maximalen Regenraten
iiberschatzt und die niedrigen unterschatzt.

Wesentlich interessanter als die Abhangigkeit von Lg ist die Sensitivitat der Wolkenmikro-
physik auf Anderungen des mittleren Wolkentropfenradius 7. Da fiir kleine Wolkentropfen
die Kollisionseffizienz eine maBgebliche Rolle spielt, sind, wie Seifert und Beheng (2000,
2001) gezeigt haben, die gangigen Koagulationsparametrisierungen nicht in der Lage, das
zeitliche Verhalten des Koagulationsprozesses fiir kleine mittlere Wolkentropfenradien korrekt
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Abbildung 3.13: Zeitpunkt der maximalen Regenrate t... in Minuten als Funktion des mitt-
leren Radius der Anfangsbedingung ry in um fiir ein Ensemble von Simulationen mit dem
spektralen Modell (-
parameter: Lo = 0.5, 0.75, 1.0, 1.5, 2.0 g m~3, von oben nach unten).

-) und der parametrischen Beschreibung (————-) (v = 0; Schar-

wiederzugeben.

In Abbildung 3.13 ist der Zeitpunkt der maximalen Regenrate t,, als Funktion des mitt-
leren Radius der Anfangsbedingung 7y dargestellt, wie er sich aus dem spektralen Refe-
renzmodell und dem Modell mit parametrisierter Koagulation ergibt. Scharparameter ist der
Flussigwassergehalt Lo mit Werten zwischen 0.5 und 2.0 g m 3. Obwohl zum Teil deutliche
Unterschiede zwischen dem spektralen Modell und der Parametrisierung bestehen, ist die Pa-
rametrisierung dennoch in der Lage, die Sensitivitat auch fir 7y < 10 wm zu reproduzieren.
Deutliche Unterschiede treten fiir Ly < 0.5 g m~3 auf. Abbildung 3.14 zeigt die entspre-
chenden maximalen Regenraten. Hier erkennt man deutliche Mangel der Parametrisierung:
Die hohen Regenraten werden wieder liberschdtzt und insbesondere fiir kleine 7 ergeben
sich aus dem parametrischen Modell deutlich zu kleine maximale Regenraten. Auch hier ist
ein Teil der Probleme auf die Schwierigkeiten der Sedimentationsparametrisierung zurlick-
zufilhren. Ein grundsatzliches Problem der Koagulationsparametrisierung, das schon von
Seifert und Beheng (2001) ausfiihrlich diskutiert wird, ist jedoch, dass die in Abschnitt 3.3.5
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Abbildung 3.14: Wie Abb. 3.13, gezeigt ist jedoch die maximal erreichte Regenrate Rp,.x
in mm h= als Funktion des mittleren Radius der Anfangsbedingung % in um (v = 0;

Scharparameter: L, = 0.5, 0.75, 1.0, 1.5, 2.0 g m~3, von unten nach oben).

hergeleiteten Ahnlichkeitsrelationen nur eine Eigenschaft der kinetischen Gleichung sind, je-
doch keine Eigenschaft der vollstandigen Bilanzgleichung unter Beriicksichtigung von Sedi-
mentation und Advektion! Das heiBt, dass die Ahnlichkeitsannahme nicht erfiillt ist, wenn
der Koagulationsvorgang maBgeblich durch Sedimentation oder Advektion beeinflusst wird.
Fiir Situationen, in denen der Koagulationsprozess sehr langsam ablauft, d.h. insbesondere
bei kleinen Fliissigwassergehalten und/oder sehr kleinen mittleren Wolkentropfenradien, wird
dem System 'Wolke' bereits wahrend des Koagulationsvorgangs ein signifikanter Anteil der
entstehenden Regentropfen enthnommen. Dies fuhrt dazu, dass die der Zeitskala 7 zu Grun-
de liegende Ahnlichkeitshypothese nicht erfiillt ist. Dieser, von Seifert und Beheng (2001)
'break-down of T-similarity’ genannte Effekt fiihrt dazu, dass dann groBere Differenzen zwi-
schen der Parametrisierung und dem spektralen Modell auftreten. Offensichtlich beeinflusst
dies den Zeitpunkt der maximalen Regenrate kaum, die auftretenden Regenraten jedoch
deutlich, da durch den beschriebenen Effekt das Niederschlagsereignis langer andauert.

Die Niederschlagsbildung durch Koagulation kann sowohl durch das Zerplatzen groBer

Tropfen als auch durch die atmospharische Turbulenz beeinflusst werden. Im folgenden wird
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Abbildung 3.15: Zeitpunkt der maximalen Regenrate tp.. in Minuten als Funktion des

Fliissigwassergehalts der Anfangsbedingung Lo in g m~3 fiir ein Ensemble von Simulatio-

nen mit dem spektralen Modell ( ) und der parametrischen Beschreibung (———-)
(Schwarz: ohne Turbulenz, ohne Breakup. Rot: mit Breakup, ohne Turbulenz. Blau: mit

Turbulenz, ohne Breakup;, rp = 12 um, v = 0).

die in Abschnitt 2.2.3 beschriebene Abschatzung des Turbulenzeinflusses auf die Kollisionsef-
fizienz nach Pinsky et al. (2000) verwendet. Leider liegen dabei nur Daten fiir eine turbulente
Dissipationsrate von € = 100 m? s~ vor. Die Behandlung des Breakup-Vorgangs erfolgt
im spektralen Modell gemaB der Formulierung von Low und List (1982a, 1982b). Neben den
der kinetischen Gleichung entsprechenden Koagulationstermen treten dann noch zusatzliche
Terme auf, die das Zerplatzen der groBen Tropfen in kleinere Tropfen beschreiben (sieche Ab-
schnitt 2.3.2 und Mayer, 2000). Das parametrische Modell beriicksichtigt den Turbulenzein-
fluss auf die Koagulation, insbesondere auf die Autokonversion und den Selbsteinfang der
Wolkentropfen durch eine hohere Konstante in der Polynomapproximation der Koagulations-
funktion (kec100 = 10.58 x 10° cm3g=2s~!, siehe Abschnitt 3.3.1). Die Parametrisierung
des Breakup-Vorgangs folgt Abschnitt 3.4: In der Bilanzgleichung fiur die Anzahldichte der
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Abbildung 3.16: Wie Abb. 3.15, gezeigt ist jedoch die maximal erreichte Regenrate Rpy.x In
mm h~ als Funktion des Fliissigwassergehalts der Anfangsbedingung Lo in g m=2 (Schwarz:
ohne Turbulenz, ohne Breakup. Rot: mit Breakup, ohne Turbulenz. Blau: mit Turbulenz,

ohne Breakup, iy = 12 um, v =0).

Regentropfen tritt dann ein zusadtzlicher Quellterm auf; d.h. statt Gl. (3.133) wird

ON, B[, (%)N] _ 10L,| 0N 9N (3.136)
ot oz - x* 8t |, Oot|,. Oot], '
mit der Breakup-Parametrisierung
ON, - - ON,
= [kp, (D, — D 1] — 137
at b [b( eq)+]at o (3 3)

mit Deg = 0.9 x 1073 m und k,, = 1 x 10> m~! verwendet.

In Abbildung 3.15 ist wie schon in Abb. 3.11 der Zeitpunkt der maximalen Regenrate
tmax In Minuten als Funktion des Fliissigwassergehalts der Anfangsbedingung L, dargestellt.
Farbig sind nun die Ergebnisse der beiden Modelle unter Beriicksichtigung der Turbulenz
(blau) bzw. des Breakups (rot) dargestellt. Wie erwartet bewirkt die Turbulenz durch die
erhdhte Kollisionswahrscheinlichkeit der Wolkentropfen eine schnellere Entwicklung, die ma-
ximale Regenrate tritt friiher auf. Spektrales und parametrisches Modell stimmen hier sehr

gut uberein. Der Breakup-Prozess bewirkt ein Zerplatzen der groBen, schnell fallenden Trop-
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Abbildung 3.17: Zeitpunkt der maximalen Regenrate tnma.x in Minuten als Funktion des mitt-
leren Radius der Anfangsbedingung ry in um fiir ein Ensemble von Simulationen mit dem
spektralen Modell (-

Turbulenz und Breakup. Rot: mit Breakup, ohne Turbulenz. Blau: mit Turbulenz, ohne

) und der parametrischen Beschreibung (— — — —) (Schwarz: ohne
Breakup; Lo =1 gm=3, v = 0).

fen und verlangsamt damit die Koagulation und die Sedimentation. Die maximale Regenrate
tritt spater auf, was qualitativ beide Modelle sehr ahnlich zeigen. Wie bereits diskutiert,
uberschatzt das parametrische Modell die Sedimentationsgeschwindigkeit. Die in Abb. 3.16
dargestellte Abhangigkeit der maximalen Regenrate vom Fliissigwassergehalt der Anfangs-
bedingung Lo zeigt ebenfalls, dass die verwendeten Parametrisierungen des Turbulenz- und
Breakup-Einflusses qualitativ gut mit dem spektralen Modell iibereinstimmen. Das Zerplat-
zen der groBBen Tropfen fiihrt zu deutlich niedrigeren Regenraten, wahrend der Einfluss der
Turbulenz die maximale Regenrate ein wenig erhoht.

Den Einfluss von Turbulenz und Breakup bei verschiedenen mittleren Tropfenradien der
Anfangsbedingung zeigt Abb. 3.17. Fiir sehr kleine Tropfen fiihrt die Turbulenz nach der
Abschdtzung von Pinsky et al. (2000) zu einer deutlich schnelleren Entwicklung von Nieder-
schlag. Auch hier stimmen spektrales Modell und Parametrisierung sehr gut liberein. Der
Breakup zeigt seine Wirkung nur bei groBen mittleren Tropfenradien, wobei die Parametri-
sierung den Einfluss etwas unterschdatzt. Abb. 3.18 zeigt die Abhangigkeit der maximalen

Regenrate vom mittleren Tropfenradius. Wie schon bei Abb. 3.14 diskutiert, zeigen sich hier
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Abbildung 3.18: Wie Abb. 3.17, gezeigt ist jedoch die maximal erreichte Regen-
rate Rmax in mm h=' als Funktion des mittleren Radius der Anfangsbedingung
o in um (Schwarz: ohne Turbulenz, ohne Breakup. Rot: mit Breakup, oh-

ne Turbulenz. Blau: mit Turbulenz, ohne Breakup; L, = 1 gm_3, v = 0).

die groBten Mangel der Parametrisierung, insbesondere fiir kleine mittlere Radien. Sieht man
iiber diese Defizite hinweg, so kann die Wirkung der Turbulenz, die die Regenrate insbeson-
dere fiir kleine mittlere Wolkentropfenradien erhoht, und des Breakups, der die Regenrate

nach oben begrenzt, qualitativ gut nachvollzogen werden.
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3.7 Parametrisierung von Nukleation, Kondensation und

Verdunstung

3.7.1 Nukleation

Wolkentropfen entstehen unter den atmospharischen Bedingungen immer durch heterogene
Nukleation, d.h. durch die Aktivierung von Aerosolpartikeln (sog. cloud condensation nuclei,
CCN). Den Zusammenhang zwischen der Anzahl der aktivierten Aerosole, dem Aerosolspek-
trum und der Ubersittigung beschreibt die Khler-Kelvin-Theorie. Als CCN-Spektrum wird
dabei die Anzahldichte der aktivierten Aerosolpartikel als Funktion der Ubersittigung be-
zeichnet. Das CCN-Spektrum kann entweder empirisch bestimmt werden (z.B. Twomey und
Wojiechowski, 1969; Hudson und Li, 1995; Pruppacher und Klett, 1997, S. 287-296) oder
unter der Annahme einer GroBenverteilung und chemischen Zusammensetzung der Aerosol-
partikel mittels der Kohler-Kelvin-Theorie berechnet werden (von der Emde und Wacker,
1993; Herbert und Wacker, 1998; Ji und Shaw, 1998; Cohard et al., 1998; Cohard et al.,
2000).
Empirische CCN-Spektren werden oft durch ein einfaches Potenzgesetz

Neen(S) = C S* (3.138)

mit Konstanten C und k, die von den Aerosoleigenschaften abhdangen, approximiert. Einige
Beispiele sind in Tabelle 3.3 aufgefiihrt. Die gemessenen Spektren weisen jedoch oft eine
Kriimmung auf, die sich durch einen Potenzansatz nicht wiedergeben lasst. Hudson und
Xie (1999) geben deshalb verschiedene Werte von k fiir ausgewdhlte Wertebereiche der
Ubersattigung S an.

Cohard et al. (1998) verwenden CCN-Spektren, die die Hypergeometrische Funktion
F(a, b; c; z) enthalten:

Neen(S) =CS*F (p,, g; g +1; —[352> : (3.139)
Insbesondere unter maritimen Bedingungen lasst sich das CCN-Spektrum durch diese Funk-
tion sehr viel genauer beschreiben als durch ein einfaches Potenzgesetz. Die numerische
Auswertung der in Gl. (3.139) auftretenden Hypergeometrischen Funktion ist jedoch sehr
aufwendig. Deshalb ist es sinnvoll, in einem dreidimensionalen Atmospharenmodell eine ef-

fizientere Approximation des CCN-Spektrums zu verwenden. Nach Abramowitz und Stegun
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Tabelle 3.3: Parameterwerte fiir ausgewahlte empirische Aktivierungsspektren.

Neen = C S

Typ Cincm™3 k Ort Quelle / Bemerkung

kontinental 6.0 x 102 0.5 Australien, Afrika, USA Twomey und Wojiechowski
(1969)

maritim 1.0 x 102 0.5 Atlantik, Pazifik Twomey und Wojiechowski
(1969)

kontinental 2.20 x 103 0.9 High Plains / USA Hobbs et al. (1985)

maritim 2.90 x 102 0.7 High Plains / USA Hobbs et al. (1985)

verschiedene  0.3-4.0 x 10® 0.7-0.9 Alpenvorland / Deutschland Stein et al. (1985),
Messfliige in verschiedenen
Hohen

kontinental 1.26 x 103 0.308 Texas / USA Khain et al. (2001)

(1965) qilt fiir die Hypergeometrische Funktion der Spezialfall

F(1,1;2;2) = —z 'In(1 — 2).

(3.140)

In dem von Cohard et al. (1998) verwendeten Parameterbereich kann deshalb das CCN-
Spektrum mit hinreichender Genauigkeit durch einen Ansatz der Form

k k
Neen = CS*F (u. =41 —652) ~ S [(AS)k +1] (3.141)

2'2 A
approximiert werden, wobei der Parameter A analog zu Abschnitt 3.3.1 durch numerische
Minimierung der mittleren Abweichung zu bestimmen ist. In Tabelle 3.4 sind die entsprechen-
den Parameterwerte fiir die von Cohard et al. (1998) und Cohard et al. (2000) angegebenen
CCN-Spektren aufgefiihrt.

Um aus einem gegebenen CCN-Spektrum die Anderung der Anzahldichte der Wolkentrop-
fen durch Aktivierung zu erhalten, muss gemaB der Lagrangeschen Betrachtungsweise die
substantielle Anderungsrate

ONeen(S) dS
dNc| 35  dt’

dt |we o

flir S>0

(3.142)
sonst

berechnet werden (Khain et al., 2000). Oft wird jedoch ein einfacheres lokales und quasi-



Tabelle 3.4: Parameterwerte fiir Aktivierungsspektren N¢c,(S) nach Cohard et al. (1998) und Cohard et al. (2000) .

Typ

Nccn:CSk Nccn:CSkF(lJu%;g‘l'l;_ﬁSz) Nccn: %ln [(AS)k-i-l:I

Bemerkung

continental

continental

maritime

maritime

maritime,

clean air

maritime,

polluted air

3.270 x 103 3.270 x 10 156 8.904

1.735 x 103 1.735 x 103

416 62.82

2.1986 x 10° 621.689 2589 2.1986 x 10°

0.243 x 103 1.104 x 103 1.104 x 103 2.07 5.442

0.986 x 103 1.865 x 103 1.865 x 103 0.86 6.947

Cohard et al. (1998),
synthetic (NH4)250,-
dataset

Cohard et al. (2000),
synthetic (NH4)2S0s-
dataset nach von der Emde
und Wacker (1993)
Cohard et al. (1998),
synthetic NaC/-dataset
Cohard et al. (2000),
synthetic NaCl-dataset
nach von der Emde und
Wacker (1993)

Cohard et al. (1998),
experimental dataset
(Hudson und Li, 1995)
Cohard et al. (1998),
experimental dataset
(Hudson und Li, 1995)
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diagnostisches Schema verwendet (z.B. Hall, 1980):

on.| NeelS)Ne  falls S > 0 und N < Neea(S) (3.143)
Ot |, uc 0, sonst
oL ON.

. 0N 144
at nuc XC ‘ at nuc (3 )

Dabei ist X. e = 1 X 10712 kg eine willkiirlich angenommene Masse der Wolkentropfen
bei Nukleation. Problematisch hierbei ist, dass die Ubersittigung S empfindlich von der
Vertikalgeschwindigkeit und damit auch von der durch die Numerik noch aufgelosten raum-
lichen Skala abhangt. Cohard et al. (1998) empfehlen daher in mesoskaligen Atmospharen-
bzw. Wolkenmodellen die Verwendung der so genannten Twomey-Gleichungen, um die expli-
zite Berechnung der Ubersittigung zu vermeiden (Twomey, 1959). Das Twomey-Modell und
ein statistisches Verfahren zu Berechnung der Ubersittigung diskutiert auch Chen (1993). Im
folgenden wird jedoch das einfachere quasi-diagnostische Verfahren verwendet, auch weil die
Anwendung der anderen Schemata, insbesondere der Twomey-Gleichungen auf Mischwolken
sehr aufwendig ist, da dann zusatzliche Terme zu beriicksichtigen sind (Chen, 1993). Fiir
die Eisnukleation wird meist ebenfalls das einfache quasi-diagnostische Schema verwendet
(siehe Reisner et al., 1998 und Abschnitt 4.4.1).

3.7.2 Kondensation

Das Kondensationswachstum der Wolkentropfen wird in den meisten Wolkenmodellen mit pa-
rametrisierter Wolkenmikrophysik durch eine Sattigungsadjustierung realisiert (siehe z.B. Reis-
ner et al., 1998, Cohard und Pinty, 2000a). Dies kann dadurch gerechtfertigt werden, dass
das Kondensationswachstum der Wolkentropfen sehr schnell ablauft und sich deshalb die
beiden Phasen stets nahezu im thermodynamischen Gleichgewicht befinden. Kogan und
Martin (1994) diskutieren diese Annahme unter verschiedenen atmospharischen Bedingun-
gen und kommen zu dem Ergebnis, dass nur bei extrem maritimen Bedingungen, wenn die
Anzahldichte der Wolkentropfen sehr klein ist, signifikante Abweichungen von einer expliziten
Behandlung der Kondensation auftreten.

Reinecke und Beheng (1996) geben eine integrale Formulierung der Kondensationsrate an,
die prinzipiell eine explizite Behandlung der Kondensation in Abhangigkeit von den mittleren

Eigenschaften des Wolkentropfenspektrums ermoglicht. Die Kondensationsrate ist dann
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durch
aaLtC - ]ofC(X)XdX = C(7) 4;7? Pwa(T) (SME — Qkona M2 + BronaM?)  (3.145)
kond
mit
Ghond = Rjarwpw (3.146)
Bleona = %%% (3.147)

gegeben. Dabei ist Ms die Masse der Salzpartikel, ms das mittlere Molekulargewicht des
Salzes, i, das Molekulargewicht von Wasser und iy der van't Hoff-Faktor. Die M sind
partielle Momente der Wolkentropfenanzahldichteverteilungsfunktion bzgl. des Durchmessers
f-(D), die in Gl. (3.145) auf Grund der Abhingigkeiten ~ D bzw. ~ D=2 auftreten:

M¥ = / f.(D) D*dD. (3.148)

fact(s)

Aufwendig wird diese Parametrisierung dadurch, dass der Aktivierungsradius r,.:(S) eine
Funktion der Ubersattigung S ist. Der Korrekturfaktor

C(7c) = Ku(Fe) H(7C) £,(7e) (3.149)

beinhaltet die Knudsen-Korrektur K,(7.), den Howell-Faktor H(7.) und den Ventilationsko-
effizienten f,(7.) (fiir Details siehe Reinecke und Beheng, 1996). Der Radius 7. kann durch
den Radius approximiert werden, fiir den die Anzahldichteverteilung f.(x) maximal wird.

Insbesondere auf Grund der partiellen Momente MX ist der Rechenaufwand fiir diese In-
tegraldarstellung der Kondensationsrate sehr hoch. In der vorliegenden Arbeit wird deshalb
die einfachere Sattigungsadjustierung verwendet. Hierzu wird das von Doms und Herbert
(1985) beschriebene Naherungsverfahren angewandt (auch Dotzek, 1999). Als Alternative
ist das Verfahren nach Soong und Ogura (1973) implementiert.
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3.7.3 Die Verdunstung der Regentropfen

Naherungsweise kann die Verdunstung von Regentropfen durch
ox | _ 2n D.(x;) f,(x;) S
Olea S 0els + % (% - )

beschrieben werden (siehe z.B. Flatau et al., 1989). Eine Diskussion der dabei verwendeten

Naherungen geben Pruppacher und Klett (1997, S. 537-545). Der Ventilationskoeffizient

f,(x) kann fiir spharische Partikel nach Beard und Pruppacher (1971) und Pruppacher und
Rasmussen (1979) durch

=2m D, (x) Gua(T,p) f,(x)S (3.150)

f, = a, + b,N:2NL? (3.151)

mit der Schmidt-Zahl Ns. = v,/D, = 0.71 und den Koeffizienten a, = 0.78 und b, = 0.308
parametrisiert werden (siehe auch Pruppacher und Klett, 1997, S. 541). Dabei ist

v, (x,)D,(x;)

NRe(Xr) = U
a

(3.152)

die Reynolds-Zahl eines Regentropfens, die nur noch von der Tropfenmasse abhangt. Die
Anderung der Momente der GroBenverteilungsfunktion f,(x,) durch die Verdunstung kann
dann mit der charakteristischen Zeitskala, gebildet aus der Tropfenmasse und der Anderungs-

rate,
X, 1 X,
va — gx. 1

7o = @ = 1 Gug(T, p) S Di(x) £, (%) (3.153)

durch
n ® nfr oo
_Gé\;l, = / XT () dx = 2m Guq(T, p) S/ D.(x) f,(x) f,(x) x" 1 dx (3.154)
eva eva ,

abgeschatzt werden. Dieses Integral kann fiir eine verallgemeinerte Gamma-Verteilung leicht

ausgewertet werden. Man erhalt

aM™

5 =27 Gpa(T, p) S D,(X,) F, n(X,) X" (3.155)

€va

mit dem mittleren Ventilationskoeffizienten des n-ten Moments

y.n(X) = Bventin + Drent.nNer NpZ (%), (3.156)
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der mittleren Reynolds-Zahl

Nt = Y90 (3157
a
und den Koeffizienten
r (ur+n+b,) ( ) brtn-1
dvent.n = Ay - (U“H) ( ) (3.158)
far
Vr+n+3br+ 3Br vrt1 2brtBrtn-1
e ) 5)
1224 Her

(vgl. Abschnitt 4.4.4). Fiir die Anderungsraten der Anzahl- und Massendichte ergibt sich

N, . .
ON: ok Gua(T, p) S Dy(%) F (%) X (3.160)
at eva

L, NF e
Ot ok (T, ) S DA(%) Fon(X) (3.161)
at eva

mit X, = L,/N,. Damit sind alle wolkenmikrophysikalischen Prozesse der fliissigen Phase
im Rahmen eines Zwei-Momenten-Schemas parametrisiert. Im nachsten Kapitel werden
Prozesse betrachtet, die bei der Beriicksichtigung von Eis auftreten.
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Kapitel 4

Integrale Formulierung der
Wolkenmikrophysik.
Teil 1I: Eisphase

4.1 Grundlagen und Begriffe

Eine integrale Beschreibung der Kollisionswechselwirkungen in Mischwolken konnte prinzipiell
analog zu dem fiir die Parametrisierung der fliissigen Phase in Kapitel 3 erarbeiteten Forma-
lismus erfolgen, d.h. durch analytische Approximation der diversen Koagulationsfunktionen.
Dabei ist allerdings nicht zu erwarten, dass in jedem Fall einfache Polynomapproximationen
bereits eine hinreichende Genauigkeit gewahrleisten. Hier soll deshalb ein anderer, mehr an
den ublichen Methoden orientierter Weg eingeschlagen werden.

Einfache Kombinatorik zeigt, dass die Berlicksichtigung zusatzlicher Partikelarten wie z.B.
Schnee oder Graupel die Anzahl der moglichen Kollisionswechselwirkungen drastisch erhoht.
Betrachtet man nur bindre Kollisionen, so ist die Anzahl der Kollisionswechselwirkungen eines

n-komponentigen Systems durch

Kol = (”Zl) _ @ (4.1)

gegeben. Fiir fiinf Partikelarten sind dies 15 verschiedene Kollisionswechselwirkungen. Be-
reits diese Uberlegung zeigt, dass die Beriicksichtigung der Eisphase den Aufwand - sowohl
fur die theoretische Beschreibung als auch fiir die numerische Simulation selbst - drastisch

erhoht. Es ist deshalb notwendig, einfache und allgemein anwendbare Parametrisierungen
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der Wechselwirkungen zu formulieren. Im folgenden werden die zur Zeit iiblichen Methoden
dargestellt und es wird eine verbesserte Parametrisierung vorgeschlagen.

Im Rahmen dieser Arbeit werden zur Beschreibung der Eisphase drei Partikelklassen ver-
wendet: Wolkeneis in Form von hexagonalen oder auch saulenformigen Kristallen. Die An-
nahme hexagonaler Plattchen kann dadurch gerechtfertigt werden, dass der groBte Teil des
Depositionswachstums im Temperaturbereich von -8 bis -15 °C erfolgt (Ovtchinnikov und
Kogan, 2000). Neben Wolkeneis werden noch Schneeflocken beriicksichtigt, die sich durch
Aggregation der Eiskristalle bilden und Graupel, der durch das Bereifen von Wolkeneis oder
Schnee entsteht. Dies entspricht der bereits von Lin et al. (1983), Cotton et al. (1986)
und Geresdi (1990) verwendeten Einteilung der Partikelklassen. Rutledge und Hobbs (1984),
Murakami (1990) und Reisner et al. (1998) verwenden ebenfalls diese drei Eisklassen, wobei
deren Schneeklasse sowohl groBe Kristalle (Schneekristalle) als auch Aggregate (Schnee-
flocken) beinhaltet. Harrington et al. (1995) unterscheiden vier Eisklassen: Eiskristalle
(‘pristine ice"), Schnee ('snow’), Schneeflocken ('aggregated crystals') und Graupel ('grau-
pel’). Dabei entsteht Schnee ausschlieBlich durch Depositionswachstum von Eiskristallen.
Walko et al. (1995) und Meyers et al. (1997) verwenden sogar fiinf Eisklassen, da zusdtz-
lich noch zwischen Graupel und Hagel unterschieden wird. Ferrier (1994) und Ferrier et al.
(1994) verwenden die vier Eisklassen: Eiskristalle, Schnee, Graupel und Hagel.

Im Gegensatz zu den genannten Arbeiten werden im folgenden allerdings die drei hier
berlicksichtigten Partikelklassen mit zwei prognostischen Variablen, d.h. durch die Anzahl-
und die Massendichte des Partikelensembles, beschrieben. In einigen der genannten Arbeiten
wird ein Teil der Partikelklassen, meist Wolkeneis oder Schnee, mit zwei Variablen behandelt
(Cotton et al., 1986; Murakami, 1990; Ferrier, 1994, Ferrier et al., 1994 Harrington et al.,
1995; Meyers et al., 1997; Reisner et al., 1998). Die konsequente Anwendung des Zwei-
Variablen-Konzepts auf alle Partikelarten ist bislang jedoch in keinem Mischwolkenschema
verwirklicht.

Die unterschiedlichen wolkenmikrophysikalischen Eigenschaften der Partikel werden im
Rahmen einer parametrisierten Wolkenmikrophysik von Wacker (2000b) diskutiert.

AuBer den Kollisionswechselwirkungen treten bei der Beriicksichtigung der Eisphase noch
weitere zusatzliche wolkenmikrophysikalische Prozesse auf:

e Durch verschiedene Nukleationsprozesse entstehen Eispartikel aus der Dampfphase
(Depositions-Kondensations-Nukleation) oder der fliissigen Phase (z.B. Kontaktnu-
kleation, Immersionsnukleation). Die Immersionsnukleation wird auch als heterogenes
Gefrieren bezeichnet. Homogenes Gefrieren, d.h. Gefrieren von Tropfen ohne die Be-
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teiligung von Aerosolen, tritt erst bei sehr niedrigen Temperaturen auf (siehe Abschnitt
4.4.1).

Wasserdampfdeposition auf Eisteilchen: Phaseniibergang Wasserdampf-Eis an existie-
renden Eisteilchen. Der umgekehrte Vorgang heiBt Sublimation (siehe Abschnitt 4.4.2).

Aggregation: Vereinigung von Eispartikeln durch Anfrieren oder Verhaken. Die Aggre-
gation von Wolkeneispartikeln fiihrt zur Bildung von Schneepartikeln.

Bereifen: Anfrieren von eingesammelten Wolken- oder Regentropfen an Eisteilchen.
Bereifen fiihrt zur Bildung von Graupel. Die Partikelklassen Wolkeneis und Schnee
konnen jedoch auch schwach bereifte Partikel enthalten (siehe Abschnitt 4.4.3).

Schmelzen: Bei Temperaturen liber 0 °C findet die Phasenumwandlung von Eis zu
Fliissigwasser statt. Aus Wolkeneis enstehen Wolkentropfen; aus Schnee und Graupel
entstehen Regentropfen (siehe Abschnitt 4.4.4).

Die wichtigsten Wechselwirkungen zwischen den fiinf verwendeten Partikelklassen Wolken-
tropfen, Regentropfen, Wolkeneis, Schnee und Graupel und dem gasformigen Wasserdampf
sind auBerdem in Abbildung 4.1 schematisch dargestellt.

4.2 Kollisionswechselwirkungen in Mischwolken

4.2.1 Formulierung der integralen Wachstumsgleichungen

Ausgehend von der spektralen Formulierung mittels Anzahldichteverteilungsfunktionen kénnen
fuir alle Kollisionswechselwirkungen integrale Wachstums- bzw. Aggregationsgleichungen her-
geleitet werden, die die Anderungsraten der Momente und damit insbesondere der Anzahl-
und Massendichten beschreiben. So kann z.B. das Bereifen von Eispartikeln durch Ein-
fang von Wolkentropfen analog zu Beheng (1978) (siehe auch Abschnitt 2.3.3, Gl. (2.113)-
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Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der wolkenmikrophysikalischen Wechselwirkungen
bei Beriicksichtigung der Partikelklassen Wolken- und Regentropfen, Wolkeneis, Schnee und
Graupel.
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(2.115)) formal durch

8f(x)
ot

= —/fc(x)f,-(x') Kic(x, x") dx’' (4.2)

X

ofi(x) - +/fi(x—x') fe(X') Kic(x — x', x") dXI_/fi(X)fc(X') Kic(x, x") dx’
coll,ic
0

ot

= // (X" (X") Kic(x, x)[0(x" + x" — x) = §(x — x")] dx'dx" (4.3)

beschrieben werden. Der Index ic bezeichnet hierbei die Kollisionswechselwirkung zwischen
Wolkeneis und Wolkentropfen. Durch Multiplikation mit x* und Integration iiber x erhilt
man hieraus die integralen Wachstumsgleichungen fiir die Momente der Anzahldichtevertei-

lungen:
oMk rr ;
QAL = - ﬁ(Xi) fc(Xc) Kic(Xi: Xc)Xc dx. dx; (4-4)
at coll,ic
0 0
=+ ﬁ(Xi) fc(Xc) Kic(Xi: Xc) [(Xi + Xc) — X ] dx. dx; (4-5)
at coll,ic 0 0

oder im einzelnen fiir die im folgenden relevanten Anzahl- und Massendichten der Wolken-
tropfen und Eispartikel:

NC 0 0
o =— // fi(x;) fe(xc) Kic(Xi, xc) dxc dx; (4.6)
at coll,ic 0 0
ON;
at coll,ic - ° (4-7)
L [e oo o]
OLc = — // fi(x;) fe(xc) Kic(Xi, Xc) Xc dxc dx; (4.8)
at coll,ic 0 0
Li [e e
%t = _|_// fi(x;) fe(xc) Kic(Xi, Xc) Xe dxc dx;. (4.9)
coll,ic
0 0
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Die Kollisionsfunktion fiir die Wechselwirkung Eispartikel-Wolkentropfen ist dabei wie folgt
zu definieren (siehe Abschnitt 2.2.3):

Kic(Xi, xc) = Aic(xi, xc) Eic(Xi, x¢) [vi(xi) = ve(xc)]- (4.10)

Dabei sind v;(x;) und v.(x.) die Sedimentationsgeschwindigkeiten der Eispartikel und der
Wolkentropfen und A ist die Querschnittsflaiche des Volumens, in dem die Eispartikel alle

Wolkentropfen einsammeln. Fiir spharische Eisteilchen wie z.B. Graupel ist

Age(x, e) = 5 [Dg(g) + Delxe) I (411)
und damit
Kgc(xg, xc) = % [Dg(xg) + De(xc) ]2 Vg(Xg) — ve(xc)| Ege(Xe, Xg)- (4.12)

Hingegen gilt fiir hexagonale Plattchen (mit D;(x;) = maximaler Durchmesser)

0.83m

A,‘C(Xi,Xc) = 6\/§ [DI(XI) + DC(XC) ]2 ~ 4

[Di(Xi) + DC(XC)]2 (4-13)

und fiir Eiskristalle in Form von einfachen Sdulen (mit Seitenldangen &; und ¢;)
Aic(xi, xc) = [8i(xi) + Dc(xc) [[&i(x7) + De(xc) ] (4.14)

(siehe z.B. Cotton und Anthes, 1989, S. 111). Neben der Querschnittsfliche und der Diffe-
renz der Fallgeschwindigkeiten geht in die Kollisionsfunktion noch die Kollisions- bzw. Aggre-
gationseffizienz ein (siehe Abschnitt 2.2.4). Fiir die Verteilungsfunktionen werden iiblicher-
weise Gamma-Verteilungen postuliert, wobei als innere Koordinaten sowohl der Durchmesser
als auch die Masse in Betracht kommen. Im folgenden wird meist die in Anhang A dargestellte
verallgemeinerte Gamma-Verteilung verwendet.

Eine analytische Auswertung der integralen Wachstumsgleichungen (4.6)-(4.9) mit der
Koagulationsfunktion (4.10) ist leider miihsam; insbesondere zwingt die Betragsbildung der
Fallgeschwindigkeitsdifferenz im Allgemeinen zu einer Aufspaltung der Integrale, was dann
die Integration sehr erschwert. Fur Fallgesetze, die einem Potenzansatz folgen, ist es Ver-
linde et al. (1990) trotz dieser Schwierigkeiten gelungen, die allgemeine Ldsung abzuleiten
(siehe auch Mizuno, 1990). Dabei treten jedoch uneigentliche Integrale der unvollstandigen
Gamma-Funktionen oder die allgemeine Hypergeometrische Funktion auf. Dies fiihrt stets
auf Ausdriicke, deren numerische Auswertung nicht einfacher ist als die direkte numerische
Integration der Integralterme. Um einfache, explizite Gleichungen fiir die Wachstumsraten zu
erhalten, ist es demnach notwendig, physikalisch sinnvoll zu approximieren. Leider existiert
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bislang keine Naherung, die in allen Fallen befriedigende Ergebnisse liefert. Insbesondere ist
es kaum maoglich, den Einfluss der Kollisionseffizienz zu beriicksichtigen. Aber auch mit der
vereinfachenden Annahme einer konstanten mittleren Kollisionseffizienz fiihren die iiblichen
Naherungen nur fiur 'gutartige’ Falle zu einer korrekten Beschreibung der Kollisionswechsel-
wirkung. Im folgenden wird das so genannte kontinuierliche Wachstumsmodell (’continuous
growth model") diskutiert (Kessler, 1969; Lin et al., 1983), anschlieBend die so genannte
Wisner-Approximation (Wisner et al., 1972).

4.2.2 Das kontinuierliche Modell

Das kontinuierliche Modell geht von der Anschauung aus, dass groBe, schnell fallende Teil-
chen sehr kleine, sehr langsam fallende einsammeln. Vorstellen kann man sich hier z.B. groB3e
Regentropfen oder Graupel- bzw. Hagelteilchen, die Wolkentropfen einsammeln. In die-
sen Fallen ist es gerechtfertigt, sowohl den Durchmesser als auch die Fallgeschwindigkeit
der Wolkentropfen in der Kollisionsfunktion zu vernachldssigen. Mit der weiteren Annahme
E(x,y) = E ist die Kollisionsfunktion dann nur noch eine Funktion der Masse des groBen
Partikels, also fiir das Beispiel der Graupel-Wolkentropfen-Wechselwirkung der Graupelteil-

chenmasse:
T =
Kgc(Xg, Xc) = ZEchf;(Xg) vg(Xg)- (4.15)

Dabei ist £, die Kollisionseffizienz zwischen Graupel und Wolkentropfen, Dy bzw. v, sind
der Durchmesser bzw. die Sedimentationsgeschwindigkeit der Graupelpartikel. Der Index gc
bezeichnet im weiteren die Kollisionswechselwirkung zwischen Graupel und Wolkentropfen.

Aus den integralen Wachstumsgleichungen

NC oo o0
0 = // fa(xq) fe(xc) Kge(Xg, Xc) dxc dxg (4.16)
at coll,gc 0 0
OLc = // fe(Xg) fe(Xc) Kge(Xg, Xc) X dXc dXg (4.17)
at coll,gc 0 0
L o0 o0
% - // f(Xg) fe(Xc) Kgc(xg, Xc) Xc dXc dXg (4.18)
coll,gc 0 0
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folgt damit

ON.
ot

OL.
ot

oL,
ot

coll,gc

coll,gc

coll,gc

T —
ZEgC / / fe(xg) fe(xc) D;(Xg) Vg(xg) dxc dxg (4.19)
0 0
T -
— 4 Eoe / / fa(xg) fe(Xc) D2(xg) vg(Xg) Xc dxc dXg (4.20)
0 0
T
7 Eoc / / fa(xg) fe(Xc) D2(xg) vg(Xg) Xc dXc dXg. (4.21)
0 0

Und die Integration iiber die Wolkentropfenmasse kann nun sofort, ohne Spezifikation einer

bestimmten Verteilungsfunktion fiir die Wolkentropfen, ausgefiihrt werden:

ON.
ot

oL,
ot

oL,
ot

coll,gc

coll,gc

coll,gc

_|_

%E-"CN‘?/DS(X.‘J) Vg(xg) f(xg) dxg (4.22)
0

%_ch / D3(xg) vg(xg) f (xg) dXg (4.23)

el / D2 (x,) v(x5) F(x5) dx. (4.24)

Um das Integral iiber xg auszuwerten, missen Durchmesser und Fallgeschwindigkeit der

Graupelpartikel und auch die Form der Verteilungsfunktion spezifiziert werden. Mit Po-

tenzansdtzen fiir die Fallgeschwindigkeit und die Durchmesser-Masse-Beziehung

ve(xq) = agX59:

Dgy(xg) = agxgg

sowie der Verteilungsfunktion

fy(xg) = Ag x_(’;g exp [—AgxH?]

ergibt sich z.B.:

oL,
ot

coll,gc

_7!'
4

Egc Leagal Ay / xyat2batPs exp [—AgxH9] dxg. (4.25)
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Und mit (A.4) folgt

+2bg+Bg+1 Vot 11 2bg+Bg
oL, T r(’@#) !/_(Z—g)] _ ,
Ot |oge 4 Le Ng Ege D(%g) V(%) (4.26)
O lage 4 TN (15D ‘
oder vereinfachend fiir eine Gamma-Verteilung in x
OLg|  _m [(vg+2by+By+1) o
ot coll,gc 4 (l/g + 1)2bg+ﬁg I_(I/g + ]_) Le Ng Egc Dg(Xg) Vg(Xg)' (4.27)

Fiir die Exponential-Verteilung in D erhdlt man mit v43 = —2/3 und pg=1/3

ON. m [(6by + 364 + 1) N i
ot coll,gc T4 62bg+0g Ne Ng Ege Dg(Xg) vg(Xg) (4.28)
Ol m(6by+36,41) 2 oo
Ot | g 4 6% Lc Ng Ege D3(g) vg(%g) (4.29)
oLy ™ [(6bg +3p5 +1) L
ot coll,gc 4 62bg+Bg Le Ng Ege Dg(Xg) vg(Xq). (4.30)

Das kontinuierliche Modell ist eine hinreichend gute Approximation fiir die Beschreibung des
Einfangs von Wolkentropfen durch schnell fallende groBe Partikel wie z.B. Graupel. Fir
die Wechselwirkung Graupel-Regentropfen ist diese Naherung im Allgemeinen nicht geeig-
net, da in diesem Fall weder die GroBe noch die Fallgeschwindigkeit der Regentropfen ver-
nachlassigbar sind. Approximationen, die fiir solche Wechselwirkungen geeignet sind, werden
in den ndachsten Abschnitten betrachtet. Hier sei noch der Spezialfall diskutiert, dass groBe
Regentropfen mit sehr kleinen Graupelpartikeln kollidieren. Als Produkt dieser Wechselwir-
kung entstehen gefrorene Tropfen, die Graupel- oder Hagelembryos bilden und damit der
Graupelkategorie zugerechnet werden. Sind die Graupelpartikel hinreichend klein, so kann
diese Wechselwirkung ebenfalls durch das kontinuierliche Wachstumsmodell beschrieben wer-

den. Ausgehend von

T = [ [ 500 00 Karl x) . x, (431)
at coll,gr 0 0
Lr oo o0
: T // fg(Xg) fr(X:) Kgr(Xg, X ) X, dX: dXg (4.32)
at coll,gr 0 0
L o o0
% =+ // fo(xg) fr (X)) Kgr(Xg, X ) X, dX, dXg (4.33)
coll,gr 0 0
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erhalt man analog zu obiger Rechnung zunachst

o0

N, =
0 -2 Egr Ng / D2 (%) vi(x.) F(x,) dx (4.34)
6t coll,gr 4
’ 0
oL = i
- = _E gr Ng / DE(XF) Vr(Xr) f(X,) Xy dX; (4'35)
at coll,gr 4
! 0
oL = i
OLel  _,TE, n, / D2(x,) vi (%) F(x;) %, dx. (4.36)
at coll,gr 4 0

Fir eine Gamma-Verteilung in x ergibt sich z.B.

oL, v, +2b,+p6,+2)

—__9 = 2/ _
ot (v, + 1)260+B41 [(y, + 1) Ng L Egr Dy (%) vie(Xr) (4.37)

_7('
4

coll,gr

und fiir den Fall einer Exponential-Verteilung in D

AN, _ m (66, +3B,+1)

ﬁ coll,gr 4 62br+Br Ng Nf ng DE()_(r) Vr()_(r) (438)

oL, mr(6b+36,+4) = o\

ot Y 62br +Br+1 Ng L, Eg. DZ(X:) vi(X/) (4.39)
coll,gr

OLg m [(6b, + 36, +4) o

E coll,gc - Z 62br+B8r+1 Ng Lr Egr Dr (Xr) Vr(X,—)_ (440)

Die Unterschiede zum anderen 'continuous-growth’-Grenzfall, d.h. den Gleichungen (4.28)-
(4.30), sind deutlich: Alle Wachstumsraten sind in diesem Fall proportional zu N, jedoch
unterscheiden sich die Raten fiir Anzahl- und Massendichte in den Beitragen der Verteilungs-
funktion der Regentropfen, die die Vorfaktoren bestimmen.

Eine allgemeine Formulierung der integralen Wachstumsraten muss sowohl in der Lage
sein, die beiden erliuterten 'continuous-growth’-Grenzfille zu beschreiben als auch den Uber-

gangsbereich.

4.2.3 Die Wisner-Approximation

Die Kollisionswechselwirkung von Partikeln dhnlicher GroBe und Fallgeschwindigkeit wird
gangigerweise durch die so genannte Wisner-Approximation beschrieben (Wisner et al., 1972).
Das Problem der Behandlung der Betragsbildung in den integralen Wachstumsgleichungen

wird dadurch umgangen, dass fiir die Fallgeschwindigkeiten charakteristische Mittelwerte an-
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gesetzt werden. Verwendet man auBerdem auch fiir die Kollisionseffizienz einen Mittelwert
E, so ergibt sich nach Wisner et al. (1972) aus den integralen Wachstumsgleichungen (hier

am Beispiel der Graupel-Regen-Wechselwirkung)

ON, T TR

ot =-2 Vg — V| Egr//[Dg(Xg) + D, (%) 1 fy(xg) (%) dx, dxg (4.41)
coll,gr ;4

oL, T TR )

ot =4 Vg — V| Egr [Dg(xg) + Di(x:)1? fyxg) fr(X:) X, dx, dxg (4.42)
coll,gr )

oL, T TR ;

Bt |~ g%l | [1Dsb) + D)1 fi) ) xe dy dg. (443
o 00

Mit Annahmen fiir die Verteilungsfunktionen f;(x,) und f,(x,) kann die Integration nun
ausgefiihrt werden. Setzt man fiir beide Partikelarten Gamma-Verteilungen in x an, so
erhalt man z.B.:

OLg _T
ot T4

coll,gr

[(vg+2bg + 1)
(vg +1)%1 (g + 1)
(vg+ bg+1) v, + b, +2)
(vg+ 1)l (vg+1) (v + 1)+ (v, + 1)
v, +2b, +2)
(Ur + 1)2br+1l_(ur + 1)

%=/ L, Ny E,y [ D2(%,)

+2 Dy(%) Dy(%,)

D3(x,)|. (4.44)

Meist wird fiir die mittleren Fallgeschwindigkeiten v, und ¥, ein anzahl- oder massengewich-
tetes Mittel angesetzt (siehe z.B. Lin et al., 1983; Reisner et al., 1998). Wahlt man jedoch
fir v, mit

_ Io” vgl(xg) D3(xg) fy(xg) dxg _ T(v+2bg+Bg+1)

0 fooo DS(XQ) fa(xg) dxg (v +1)Ps [(2bg + vg + 1) vg(Xg) (4.45)

ein mit der Querschnittsflache gewichtetes Mittel, so erhalt man im 'continuous-growth'-

Grenzfall Dy > D, und v, > ¥,

OLg o [(vg+2by+By+1)

OLg T o _
ot 4 (vg+ 1)20Bs [ (g + 1) Ly Ng Egr Dy(Xg) vg(Xq), (4.46)

coll,gr

was mit Gl. (4.27) identisch ist. Analog muss fiir die Teilchenklasse, die eingesammelt wird,

die mittlere Fallgeschwindigkeit mit der Querschnittsflache und der Partikelmasse gewichtet
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werden (flachen-massen-gewichtetes Mittel)

V. = fOoo v’(Xr) DE(XI‘) fr(Xr)Xr er B r(u+2br+ﬁr+2)
T fooo Dz(x;) fr(x:) x; dx; C(w+ 1B T2b+v+2)

V(%) (4.47)

Mit dieser Definition erreicht man, dass die Wisner-Approximation auch fir v, > V5 mit der
entsprechenden 'continuous-growth’-Formulierung konsistent ist, da sich aus Gl. (4.44) mit
Gl. (4.47)

oL,
ot

v, +2b,+p6,+2)
(Ur + 1)2br+6r+1 /—(Ur + 1)

7r — —_— —
- Z Ng Lf ng DE(Xr) Vr(Xr) (4.48)

coll,gr
ergibt, was mit Gl. (4.37) libereinstimmt.

Bei der Wisner-Approximation tritt allerdings grundsatzlich das Problem auf, dass dann,
wenn die charakteristischen Fallgeschwindigkeiten beider Partikelverteilungen gleich sind, die
durch Gl. (4.44) gegebene Wachstumsrate Null wird. Dies ist jedoch nur im monodisper-
sen Fall physikalisch korrekt und fiihrt dazu, dass die Wachstumsrate gemdB Gl. (4.44)
unter polydispersen Bedingungen mit geringen Fallgeschwindigkeitsdifferenzen um mehre-
re GroBenordnungen zu klein sein kann. Trotz dieser Schwierigkeiten wird die Wisner-
Approximation in fast allen Atmospharenmodellen verwendet, die die Eisphase in parame-
trisierter Form beschreiben (Wisner et al., 1972; Cotton et al.,, 1982; Lin et al., 1983;
Rutledge und Hobbs, 1984; Cotton et al., 1986; Straka, 1989; Reisner et al.,, 1998). Im
Rahmen der vorliegenden Arbeit wird eine Approximation verwendet, die dieses Problem

vermeidet. Dieser neue Ansatz wird im nachsten Abschnitt dargestellt.

4.2.4 Eine verbesserte Wisner-Approximation

Um das oben beschriebene Problem der Wisner-Approximation zu lésen, ist es notwendig,
eine charakteristische Fallgeschwindigkeitsdifferenz zu definieren, die auch den Einfluss der
Verteilungsfunktionen besser beriicksichtigt. Nur dann kann eventuell die Kollisionswech-
selwirkung zweier Teilchenpopulationen mit gleicher mittlerer Fallgeschwindigkeit, die dann
insbesondere von der Form und Breite der Verteilungsfunktionen abhangt, beschrieben wer-

den. Ausgangspunkt ist ahnlich der Wisner-Approximation der Ansatz

oL,

s —
= = 7 Avgr Eqr / /[Dg(xg) + D, (%) 1? fy(xg) £(%) X dx, dxg. (4.49)
0 0

coll,gr
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Nimmt man fiir f;(x4) und f.(x,) Gamma-Verteilungen an, so folgt hieraus

ALy [(vg+2bg+1) =,
ot (vg+1)2ba (g +1) 9
M(vg+ by +1) rw,+ b, +2) 5. B
(Vg + 1) (vg+ 1) (v, + 1)t (v, +1) 77
(v, +2b, +2) =
+(u, 1)1 (1, + 1) Dr| - (4.50)

m— _
= 5 Bvgr L, Ny By,

coll,gr

+2

Dabei ist Avg, die charakteristische Fallgeschwindigkeitsdifferenz beider Teilchenensembles.
Ein physikalisch naheliegender Naherungsansatz fir diese Fallgeschwindigkeitsdifferenz ist

das integrale flachen-massen-gewichtete Varianzmal3

1
[o.¢] 2

o 1 ¢~ 7
By = |4 / [Vo(xg) — V()2 D2 D2 £,(x5) £i(x:) X, dxg dx, | (4.51)
0 0

Der Normierungsfaktor N ist durch
N = // D? D? fy(xg) fr(x:) X dXg dx, = Cpr Ny Ng DZ(X,) DZ(%g) X (4.52)
0 0

zu definieren, und unter der Annahme verallgemeinerter Gamma-Verteilungen fiir f;(x,) und

f,(x,) ergibt sich auBerdem
2b+1 2b
2b v, +2 v+l " 2bg+vg+1 vg+1 g
CN:I_( Hr ) r(“’) I_( s ) r<7‘9)
v+l vi+2 vg+1 vg+2 '
r(r) L (se) r(at) Lr(4)

Auf Grund der allgemeingultigen Beziehung

[1swiay </ [¢m)ay

uberschatzt der Varianzansatz die mittlere Geschwindigkeitsdifferenz systematisch. Die Na-

(4.53)

herung ist jedoch fiir hinreichend glatte Integranden gut. Durch die Gewichtung der integralen
Geschwindigkeitsdifferenz mit Df, (proportional zur Querschnittsfliche der einsammelnden
Partikel) bzw. mit x,D? (proportional zu Masse und Querschnittsflidche der eingesammelten
Partikel) ist gewahrleistet, dass auch dieser Ansatz in beiden 'continuous-growth’-Grenzfallen
konsistent ist. Im Gegensatz zu der im vorangehenden Abschnitt dargestellten Variante der
Wisner-Approximation konvergiert der Varianzansatz allerdings nur naherungsweise gegen die

‘continuous-growth'-Grenzfalle. Setzt man Gamma-Verteilungen an, findet man analog zum
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Flachenintegral der Wisner-Approximation

[(vg+2B4+1) 5

Avgr = (Vg + 1)l (g + 1) v, (Xg)
I(vg+Bg+1) r(v, +B, +2) o
(gt i)ﬁgl‘?ug YD)+ 1P (v, + 1+ K) vg(Xg) vi(X)
I_(Ur + Qﬁr + 2) v2 )_(r) 2 , (454)

(v, + )T (v, +1+k) "
womit sich fir D, > D, und v, > ¥,

L, _m M(vg+2bg + 1)z (vy + 284+ 1)
at coll,gr 4 (l/g —I_ l)2bg+ﬁg /_%(I/g —I_ 1)

L, NgEg, DS()_(Q) vg(Xg) (4.55)

ergibt. Einen Vergleich dieser Naherung mit dem ’continuous-growth’-Grenzfall Gl. (4.27)

zeigt, dass der Fehler durch

F(v+2b+1)z2(v+26+1)
F(v+2b+B+1)2(v+1)

W(v, b,B) = (4.56)
gegeben ist und von den Parametern v, b und B abhangt. Fiir spharische Partikel (b= 1/3)
mit 8 < 1/3 ist diese Ndherung gut. Die groBten Fehler treten im Fall von Schnee in
Form von 'mixed aggregates’ nach Locatelli und Hobbs (1974) auf, da fiir diese Partikel der
Geometrieexponent b den groBten Wert annimmt (bs = 1/1.9).

Setzt man die charakteristische Geschwindigkeitsdifferenz Gl. (4.54) in Gl. (4.50) ein,
so ergibt sich ein auf den ersten Blick sehr umfangreicher Ausdruck. Fir fest gewahlte
Parameter lassen sich die Konstanten, die sich aus den einzelnen Termen ergeben, jedoch
explizit berechnen und man erhdlt recht einfache Parametrisierungsgleichungen. Setzt man
fiir die Verteilungsfunktionen beider Partikelensembles verallgemeinerte Gamma-Verteilungen

gemalR
f(x)=Ax"e ™ (4.57)

an, so ergibt sich aus den integralen Wachstumsgleichungen (4.6)-(4.9)

oL T - _ _ _ _
a—tg =2 Egr Ng L, [52 DS(Xg) + 6;r D, (%) Dg(Xg) + 5r1 DE(Xr)]

coll,gr

[99 V2(%g) — 0%, V(%) vg(Rg) + OL VA(R)]F (4.58)
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und

ON;, _ T £ 0 N2(s 0 = - 0 M2(%

- ng Ng Nr[ég Dg(xg) + 6gr Dr(xf) Dg(Xg) +6r Dr(Xf)]
at coll,gr 4

[85 V4 (Xg) — B9, vi(X) vg(%e) + 92 V(%) ]2 (4.59)
oL, — B, N, L, [6°D2(%,) + 6L D,(X,) Dy(R,) + 61 D2(X
at - 4 gr ''g f[ g g(Xg)+ gr r(XI’) g(Xg)-l- r r(Xr)]
coll,gr

[99 V2(%g) — 9%, V(%) vg(%g) + OF V(%) ]Z  (4.60)

mit (dimensionslosen) Koeffizienten §% und 9%, die nur von der gewidhlten Verteilungsfunk-
tion, d.h. den Konstanten p und v und den Partikeleigenschaften, d.h. den Konstanten b

und B, abhangen:

r (2bg+ug+1+k) |'I- (ug_+1)‘| 2bgtk
m 7
by = - (49—1) T (iz)J (4.61)
kg Tug
r (br-f—w—l—l—f—k) r (bg+ug+1) r (”r+1) btk (Ug+1) b
(5k -9 1224 Mg Kr Mg (4 62)
7 vetl vetl Vo2 Vg t2 :
rs) r(s) el ()
r (2Bg+2bg+ug+1+k> r (ug_+1) 2Bg
7 7
195 - r (2bg+l/gg+1+k) r (é) (4.63)
Hg kg
r (ﬁr+br+ur+1+k> r (ﬁg+bg+ug+1) r (u,—i—l) b r (ug+1) Bs
ﬁgr — 2 Kr g Kr kg (4_64)

r (br+u,+1+k) I (bg+Vg+1) r (Ur+2) r (”9+2>
Mr Hg Hr g

Man beachte §;, # 6;, und 9, # 9/, .

4.2.5 Ansatz von Murakami und Mizuno

Murakami (1990) und Mizuno (1990) verwenden einen dhnlichen Ansatz fiir die Geschwin-

digkeitsdifferenz gemaB

Avs, = /0, V2 + 0,5 V, Vs + O V2. (4.65)



Seite 114 Kapitel 4. Integrale Formulierung der Wolkenmikrophysik. Teil 11: Eisphase

Dabei sind ¥, und vs mittlere massengewichtete Fallgeschwindigkeiten. Beide bestimmen
die Koeffizienten empirisch, d.h. durch einen Fit an die analytische Losung der Koagula-
tionsgleichung. Mizuno (1990) verwendet fiir die Wechselwirkung Regen-Schnee unter der
Annahme von Exponential-Verteilungen in D z.B. die Werte:

9, =12, v,;=0.08 U= —-0.95.

Die Parametrisierungsgleichung nach Murakami (1990) und Mizuno (1990) ist damit formal
identisch mit Gleichung (4.58), die Koeffizienten sind jedoch deutlich verschieden.

4.2.6 Vergleich der Naherungen mit numerischer Integration

Um die Anwendbarkeit und die Probleme der verschiedenen Naherungen zu untersuchen,
wird im folgenden ein Vergleich mit einer numerischen Integration der Koagulationsgleichung
(4.9) durchgefiihrt. Zur Approximation der Wachstumsrate Graupel-Regentropfen werden
die analytischen Naherungen (4.44) sowie (4.49) verwendet. Ahnlich wie bei Verlinde et al.
(1990) sind in den Abbildungen 4.2 und 4.3 die Quotienten

numerische Integration
analytische Naherung

(4.66)

als Funktion der mittleren Durchmesser angegeben. Dabei wurden fir beide Partikel Exponential-
Verteilungen in D mit L = 0.5 g m~2 angesetzt. Die Graupel-Partikel sind "cold lump grau-
pel’ nach Heymsfield und Kajikawa (1987), die Fallgeschwindigkeit und der Durchmesser
wurden wie in Tabelle 2.2 angegeben berechnet. Fiir die Regentropfen wurde das Fallge-
setz nach Liu und Orville (1969) verwendet; dieses ist fiir kleine Regentropfen eine bessere
Approximation als der Ansatz von Kessler (1969) und wird deshalb z.B. auch von Reisner
et al. (1998) verwendet. Die Wisner-Approximation gibt in beiden 'continuous-growth’-
Grenzfallen die korrekte Beschreibung. Sind die mittleren Fallgeschwindigkeiten hingegen
von der gleichen GroBenordnung, so wird die Umwandlungsrate deutlich unterschatzt. Der
vorgeschlagene Varianzansatz fiir die charakteristische Fallgeschwindigkeitsdifferenz stellt ei-
ne Verbesserung gegeniiber der klassischen Wisner-Approximation dar. Wie erwartet, wird die
Umwandlungsrate dabei eher iiber- als unterschatzt. Diese verbesserte Wisner-Approximation
ist im gesamten relevanten GroBenbereich auf 30 % genau. In Anbetracht der Ndherungen,
die z.B. den Fallgesetzen der Partikel zu Grunde liegen, dirfte diese Naherung hier ausrei-

chend sein.
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Abbildung 4.2: Umwandlungsrate Regentropfen—'cold graupel’: Vergleich der Wisner-

Approximation nach Gleichung (4.44) mit der numerischen Integration.

4.2.7 Die Varianz der Geschwindigkeitsverteilung

Bislang wurde angenommen, dass eine eindeutige Zuordnung zwischen der Masse bzw. dem
Durchmesser der Partikel und der Fallgeschwindigkeit existiert. Dies ist im Allgemeinen nicht
der Fall, da zum einen bei komplexeren Formen, wie z.B. Schneepartikeln die Masse oder
ein skalares LangenmaB nicht ausreicht, um das lokale Stromungsfeld um die Partikel zu
charakterisieren. Zum anderen fiihrt die atmospharische Turbulenz dazu, dass die Fallge-
schwindigkeit der Partikel von der Sedimentationsgeschwindigkeit, wie sie in Abschnitt 2.2
eingefliihrt wurde, abweicht. Um dies zu beriicksichtigen, kann eine zusatzliche Geschwindig-
keitsverteilungsfunktion eingefiihrt werden (siehe z.B. Béhm, 1990). Die Kollisionsfunktion

ist dann z.B. fiir die Wechselwirkung Schnee-Wolkentropfen durch

+o00 +o0

Ksc(xs, Xo) = / / % [Ds + D |? Esc(xc, xs)

1 — ] —
V.=—00 V/=—00

PC(VHXC) Ps(V;|Xs) |Vé - Vsl| dvé dVé (4.67)

zu definieren. Dabei gibt die Geschwindigkeitsverteilungsfunktion P(v'|x) die Wahrschein-

lichkeit an, dass ein Partikel der Masse x mit der Geschwindigkeit v’ fallt. Ist diese Ver-
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Abbildung 4.3: Umwandlungsrate Regentropfen—'cold graupel’: Vergleich der verbesserten

Wisner-Approximation nach Gleichung (4.49) und der numerischen Integration.

teilungsfunktion eine Diracsche Deltafunktion, d.h. gilt P(v'|x) = §[v' — v(x)], wobei v(x)
die Sedimentationsgeschwindigkeit ist, ergibt sich mit Gleichung (4.12) der klassische Fall.
Fiir die Varianznaherung der mittleren Fallgeschwindigkeitsdifferenz Gl. (4.51) erhdlt man
bei Beriicksichtigung der Geschwindigkeitsverteilungsfunktion

+o00 +o00 400 +00

Bl = o [ (= 2 D200 D) () £l

P.(vi|xc) Ps(vi|xs) xc dv.dv. dxs dx.. (4.68)

Leider liegen nur wenige Messungen vor, aus denen man auf die Form von P(v'|x) schlieBen
konnte. Bohm (1990) verwendet auf Grund theoretischer Betrachtungen eine Log-Normal-
Verteilung, fiir die zudem Gleichung (4.67) analytisch integriert werden kann. Leider trifft
Letzteres auf Gleichung (4.68) nicht zu, wenn man zusdtzlich fiir f.(x) und f;(x) (verallge-
meinerte) Gamma-Verteilungen postuliert. Fiir den einfacheren Fall einer Normal-Verteilung
fiur P(v'|x), d.h.

, 1 1 /v —v(x)\°
P(V'|x) = - exp [—5 <f> ] (4.69)
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erhadlt man jedoch

+o0 +o0
Ave = % / / D?(xs) D3(xe) fi(xs) fulxc) Xe
Xe=0 xs=0
/ / (vl — vD)? Po(vilxe) Ps(Vilxs) dv. dvl dxs dx. (4.70)
+oo +oo
j, / / D2(xs) DE(xe) (%) o) x
=0 xs=
[[Vs(xs) - VC(XC)]2 + 0'? + 0'3] dxs dx.
= 00 V2(Xs) — Bt ve(Xe) vs(Xs) + 0L VE(X.) + 02 + o2 (4.71)

wobei die ¥-Koeffizienten durch die Gleichungen (4.63) und (4.64) gegeben sind. Hier
konnte auch noch eine GroBen- oder Massenabhangigkeit der Geschwindigkeitsvarianz o
berticksichtigt werden, ohne die Rechnung wesentlich aufwendiger zu machen. Leider lasst
sich hierliber aus Messungen keine gesicherte Aussage ableiten. Meist wird pragmatisch
o = konst. angenommen; fiir Schnee- und Eispartikel wird meist 05 = 6;=0.1-0.25m s !
gesetzt (z.B. Murakami, 1990; Reisner et al., 1998).

Aus den integralen Wachstumsgleichungen (4.6)-(4.9) ergibt sich damit:

aaLts e 7 Eoc Ny L [82 D2(%) + 8% De(Re) Dy(%) + 82 D2()]
[99 v2(%) — Dl ve(Re) vo(%s) + B V2 (%) + 02 + 02 ]2 (4.72)
und
AN, - o
3t |, = 4 Fso e Nel8 Do(R) + e Del(%e) Ds(%) + 8¢ De(Xe)]

[90 V2(%e) — 02 ve(Re) V(%) + 92V (X)) + 02 + 021 (4.73)
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aaLtc _ —% Eee Ns L [62 D2(%,) + 8% De(%e) De(%s) + 62 D2(X.)]

coll,sc

[69V2(%) — OL ve(Re) vale) + 9L VE(%e) + 02 + 0217 (4.74)

Mit diesen Gleichungen lassen sich die meisten Kollisionswechselwirkungen in Mischwolken
behandeln. Im hier betrachteten Wolkenschema sind dies insbesondere:

Das Bereifen von Wolkeneis, Schnee und Graupel mit Wolkentropfen. Die Konversion

von Wolkeneis bzw. Schnee zu Graupel durch diesen Prozess wird in Abschnitt 4.4.3

separat behandelt.

Das Bereifen von Graupel durch Regentropfen.

Die Aggregation von Wolkeneis durch Schnee.

Die Aggregation von Wolkeneis oder Schnee durch Graupel.

Die hier nicht aufgefiihrten Wechselwirkungen stellen Spezial- und Sonderfalle dar und werden

im folgenden betrachtet.

4.2.8 Der Selbsteinfang von Schnee

Aus den im vorangehenden Abschnitt hergeleiteten Wachstumsraten ldsst sich als Spezialfall
auch der Selbsteinfang von Eispartikeln angeben. Fiir den Selbsteinfang von Schnee ergibt

sich nur eine Anderung der Anzahldichte:

ON T = = o _ 1
e | =g Ees N8 DY(%) [99 V(%) +2 02 ] (4.75)
coll,ss
mit den Koeffizienten
60, =26° +46° (4.76)

9%, = 2099 — 9. (4.77)
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4.2.9 Die Aggregation von Wolkeneis

Die Aggregation des Wolkeneises fiihrt zur Bildung von Schneepartikeln und wird deshalb
auch als Autokonversion von Wolkeneis bezeichnet. Fiir diesen Prozess erhalt man

N, 0. 83 1

_ T N250 Di(%) [89 vA(%:) + 202 ]2 (4.78)
at coll,ii
aNi ]. aN,

_ Lo 4.79
at coll,ii 2 at i ( )
oL; 0. 83 1

_ T i N L; 82 Di(x) [BEvA(%) + 202 ]2 (4.80)
6t coll,ii
AL, aL;

- ! 4.81
at coll,ii at ii ( )

mit den Koeffizienten
69 =260 + 462 (4.82)
6L =06% +6L 44! (4.83)
9% = 2099 — 99, (4.84)
5L =092 — oL+l (4.85)

4.2.10 Wechselwirkung Eispartikel-Regentropfen: Gefrorene Tropfen

Ein weiterer Sonderfall ist die Wechselwirkung von Wolkeneis oder Schnee mit Regentropfen.
Bei diesem Prozess entstehen groBe gefrorene Tropfen, die der Graupelklasse zugeordnet

werden. Die integralen Gleichungen fiir diesen Prozess sind

N’. Nr 00 00
0 = o —//f,-(x,-)f,(x,) Kiw(xi, X;) dx;dx, (4.86)
at coll,ir at coll,ir 9 0
0 //f,-(x,-)f,(x,) Kiw (X, X;) x; dx;dx, (4.87)
at coll,ir 0 0
oL TT

r —//f,-(x,—)f,(x,) Kiw (Xi, X)) X, dx;dx, (4.88)
6t coll,ir 0 0

L L, L,
Olg|  _ 0 (4.89)
at coll,ir t coll,ir at coll,ir
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Und aus der verbesserten Wisner-Approximation erhalt man

oN; oN, _ _ _ _ _
o = 5| == ENiN[67 DX(%) + 0 Di(%) Di(%) + 67 D(%)]
coll,ir coll,ir
[99 VA(%:) — 09 v, (%) vi(%)) + 02 VA(R,) + 0 + 02]2  (4.90)
OL, T = 1 2% 1 - - 0 M2(<
ot = 2 EL;N, [6i D; (Xi) +0;, Dr(Xr) Di(Xi) +9, D; (Xr)]
coll,ir
[0} VA(%) — OL v, (%) vi(%) + 02 VA(R,) + 02 + 02|  (4.91)
OL; T = 0 N2/s 0 - . 112y
ot = —7 EL; N, [8) D}(%) + 87, D,(%) Di(%) + & D}(%,)]
coll,ir

[92v2(%) — 9% V(%) vi(%) + 91 VA(%) + 02 + 02]7, (4.92)

wobei 91 # 91 zu beachten ist.
ri r

4.2.11 Die mittlere Kollisionseffizienz

Gangige Parametrisierungen der Wolkenmikrophysik vernachlassigen oft die GroBenabhangig-
keit der Kollisionseffizienz der einzelnen Partikelwechselwirkungen. Insbesondere fiir Wolken-
eis, z.B. in Form hexagonaler Plattchen, ist diese Annahme unrealistisch. Beobachtungen und
theoretische Untersuchungen zeigen, dass Wolkeneispartikel erst ab einer bestimmten GroBe
in der Lage sind, Wassertropfen einzufangen (Wang und Ji, 2000). Die Kollisionseffizienz,
wie sie von Wang und Ji (2000) unter der Annahme hexagonaler Plattchen durch numerische
Losung der Navier-Stokes-Gleichung berechnet wurde (siehe Abschnitt 2.2.4), zeigt, dass so-
wohl sehr kleine als auch groBe Tropfen (r > 100 wm) von hexagonalen Plattchen nicht
eingefangen werden konnen. Der Fall sehr groBer und damit schnell fallender Regentropfen,
die mit hexagonalen Plattchen kollidieren, wird von Lew et al. (1985) behandelt.

Die mittlere Kollisionseffizienz, wie sie z.B. in Gleichung (4.49) auftritt, kann analog zur
mittleren Fallgeschwindigkeit durch den gewichteten Mittelwert

_ 1 o0 o0
Ek(x, %) = — Eci(xi, xc) D? D? f.(x;) fo(xc) x¥ dx; dx. (4.93)
N
0 0

definiert werden. Dabei ist der Normierungsfaktor A/ durch Gleichung (4.52) gegeben. Diese
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Gleichung kann z.B. mit den tabellierten Werten fiir E.; numerisch ausgewertet werden - die
Ergebnisse waren dann fiir fest gewahlte Verteilungen ebenfalls zu tabellieren.

Im folgenden wird stattdessen ein einfacherer Ansatz verwendet: Um eine effiziente Para-
metrisierung der mittleren Kollisionseffizienz zu erreichen, wird E.. durch einen stiickweise

linearen Ansatz approximiert (e =i, s, g). Dabei gilt

Ekoll,ec(Der Dc) = EC(DC) Ee(De) (4-94)
mit
0, fur DC < Dc,o
EC(DC) = DE):%D@C;OO fUI’ Dc,O S Dc S Dc,l (495)
1, fir DC > Dc,l

und Deo =15 pwm, D.; =30 um sowie

_ _ O, fur Dc < De,O
Ec(D.) = ~ (4.96)
Emaxe fir Dc > Deg

mit Djg = Dso = Dyo = 150 um sowie E; max = Egmax = 0.8 und Eg pmax = 1.0. Mit die-
sem Ansatz konnen die wesentlichen physikalischen Zusammenhange erfasst werden. Nicht
beriicksichtigt ist jedoch, dass fiir die Anzahldichte und die Massendichte unterschiedliche
mittlere Kollisionseffizienzen auftreten.

4.2.12 Aggregationseffizienz zwischen Eispartikeln

Wie bereits in Abschnitt 2.2.4 dargestellt, ist die Parametrisierung der Anhafteffizienz ('sticking
efficency’) von Eispartikeln insofern ein Problem, als dass hierzu nur wenige bzw. keine
verldsslichen Messungen vorliegen. In der vorliegenden Arbeit werden nach Lin et al. (1983),
Cotton et al. (1986) bzw. Straka (1989) die folgenden Parametrisierungen verwendet:

Estiek.ii(T) = MIN [100'035(T_T3)_0'7, 0.2] (4.97)

Estick,ss(T) - Estick,si(T) = Estick,gs(T) = Estick,gi(T) = eXp[O-Og(T - TS)]- (4-98)
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4.3 Die Sedimentation der Eispartikel

Die Parametrisierung der Sedimentation der Eispartikel kann vollig analog zur Behandlung
der Sedimentation der Wolken- bzw. Regentropfen erfolgen. Da fiir die Fallgesetze der
Eispartikel Potenzgesetze postuliert werden, ergibt sich formal die gleiche mittlere Sedimen-
tationsgeschwindigkeit wie fiir die Sedimentation der Wolkentropfen:

r (k+u6+ae+1) r ( vetl ) Pe

He e
k+ve+1 Ve+2
rse) ()

mit e =/, s, g fir Wolkeneis, Schnee und Graupel.

Ve k(X) = Qe XPe = a4 XPe (4.99)

4.4 \Weitere Prozesse in Mischwolken: Ein kurzer Uberblick

4.4.1 Nukleation von Eispartikeln

Die heterogene Nukleation von Eis wird im Allgemeinen in vier verschiedene Prozesse unter-
teilt. Dabei kann ein Aerosolpartikel bei einer, mehreren oder auch allen Nukleationsarten als
Eiskeim wirken.

Bei Temperaturen unter 0 °C und Eisiibersattigung kann Wasserdampf direkt auf Aero-
solpartikeln Eis bilden (Depositionsnukleation). Wird bei T < 0 °C auch bzgl. Fliissigwasser
Ubersattigung erreicht, so kann sich auch unterkiihltes Wasser auf Aerosolpartikeln anla-
gern, welches dann gefriert (Kondensationsnukleation). Wird bei Temperaturen iiber 0 °C
ein Eiskeim als Tropfen aktiviert und kommt es dann auf Grund einer weiteren Abkuhlung
unter 0 °C zum Gefrieren, so bezeichnet man dies als Immersionsnukleation oder als hete-
rogenes Gefrieren. Zur Kontaktnukleation kommt es, wenn ein unterkiihlter Tropfen durch
den Kontakt/StoB mit einem Eiskeim gefriert. Welcher dieser Mechanismen unter welchen
Bedingungen dominant ist, ist ungeklart.

Depositions- und Kondensationsnukleation

Eine direkte Messung der einzelnen Nukleationsvorgange ist auBerst schwierig, insbeson-
dere ist die Unterscheidung zwischen Depositions- und Kondensationsnukleation mit den
verfigbaren Messgeraten nicht moglich. Bei Messungen in Wolken schwanken auBerdem

die gemessenen Anzahldichten der Eispartikel stark, sowohl zeitlich als auch raumlich (siehe
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Field et al., 2001 und Pruppacher und Klett, 1997, S. 309-314). Im folgenden werden einige

gebrauchliche Parametrisierungen vorgestellt.

e Bei Eisiibersattigung kann die Anzahldichte der Eiskeime durch eine diagnostische,
empirische Beziehung bestimmt werden. Kilassisch ist hierbei die so genannte Fletcher-
Formel (Fletcher, 1962), die die Anzahldichte der Eiskeime in Abhangigkeit von der

Temperatur angibt:

Ni giag = Nio,Fe2 €xp[—LBrea(T — T3)]. (4.100)
Dabei sind NiO,F62 =1x10"2 m~3 und Bre2 = 0.6 K1,

Die Fletcher-Formel kann direkt als diagnostische Beziehung fiir die Anzahldichte der
Eispartikel verwendet werden (siehe z.B. Reisner et al., 1998). Fiir Temperaturen
T <246 K wird die Anzahldichte auf den Wert beschrankt, den man fiir T = 246 K

erhalt:
AN, Mhaea N0 falls S; > 0 und N; < N ging (4.101)
Ot | uc 0, sonst -
L; N;
0 — i N (4.102)
at nuc ’ at nuc

Dabei ist X;ne = 1 x 10712 kg eine willkiirlich postulierte Masse der Eispartikel bei

Nukleation.

e Verschiedene Messungen (z.B. Stein und Georgii, 1982) legen nahe, dass die Anzahl-
dichte der Eiskeime nur eine Funktion der Eisiibersdttigung ist. Meyers et al. (1992)
haben auf Grund von Labormessungen von Rogers (1982) sowie Al-Naimi und Saun-
ders (1985) eine Parametrisierung der Anzahldichte der Eispartikel als Funktion der
Eisiibersattigung angegeben:

Ni diag = Nio,mo2 €Xp[amoez + bmo2 Sil. (4.103)

Dabei ist NiO,M92 =1x10° m_3, amez = —0.639, bmer = 12.96 und S, = pd/pd,-(T)—
1 (nach Meyers et al. (1992) findet Eisnukleation nur bei T < 5 °C statt).

e Zum Teil wird die obige Fletcher-Formel nicht als diagnostische Beziehung fiir die
Anzahldichte der Eispartikel verwendet, sondern durch zeitliche Differentiation in ei-
ne Gleichung fiir die Nukleationsrate umformuliert. Murakami (1990) erhalt so eine
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Beziehung zwischen der Nukleationsrate und der Vertikalgeschwindigkeit:

aN, 6N, OT 0z oT
at |, = 3T 2207 —Nio re2 Bre2 exp[—Bre2(T — T3)] a7 w. (4.104)

Khain et al. (2000) kritisieren ebenfalls die Verwendung diagnostischer Gleichungen
der Form (4.100) und empfehlen die Umformulierung derartiger Beziehungen in eine

prognostische, Lagrangesche Betrachtung.

Die Anwendbarkeit eines Nukleationsschemas hangt insbesondere von der horizontalen und
vertikalen Auflosung des numerischen Modells ab, in dem die Parametrisierung verwendet
werden soll - ist also skalenabhangig. Fiir die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Simu-
lationen konvektiver Mischwolken, die in Kapitel 5 diskutiert werden, wird die diagnostische
Formulierung der Fletcher-Formel verwendet, da dieses Verfahren vergleichweise robust ist,

d.h. es weist nur eine geringe Auflosungsabhangigkeit auf.

Kontaktgefrieren
Die Anzahldichte der Kontaktnukleationskeime kann nach Young (1974a, 1974b) durch
N; = Niox7a(Tyza — Te)'? (4.105)

parametrisiert werden. Dabei ist Njgy7s = 2 x 1073 /71, Ty74 = 270.16 K und T, ist die
Temperatur der Wolkentropfen. Young (1974a) nimmt auBerdem an, dass Ny y74 linear mit
der Hohe abnimmt. Meyers et al. (1992) geben auf Grund der Messungen von Vali (1974,
1976), Cooper (1980) und Deshler (1982) die Beziehung

Ni = Nio.moz explamez + Bmoz(T3 — T¢)] (4.106)

mit Negmoz =1 /71, a=—2.80 und b = 0.262 K1 an, die deutlich kleinere Anzahldichten
liefert. Beide Beziehungen geben jedoch nur die Anzahldichte der Kontaktnukleationskeime
an! Um das Gefrieren der Tropfen zu berechnen, muss noch der Scavenging-Prozess, d.h. die
Kollision von Tropfen und Aerosolpartikeln, beachtet werden. Dies kann z.B. analog zu der
von Cotton et al. (1986) vorgeschlagenen Parametrisierung erfolgen. Auf Grund der mit der
Parametrisierung des Scavenging-Prozesses verbundenen Probleme und der Tatsache, dass
nach Meyers et al. (1992) die Kontaktnukleation gegeniiber den anderen Nukleationsprozes-
sen vernachlassigbar ist, wird im folgenden auf die Berticksichtigung der Kontaktnukleation

verzichtet.
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Heterogenes Gefrieren von Wolkentropfen ('immersion freezing’)

Nach Bigg (1953) kann das heterogene Gefrieren von Wolkentropfen durch ein stochasti-
sches Modell beschrieben werden. Khain et al. (2000) gibt fiir diesen Prozess die folgende

Formulierung an:

1 of,(x)
f,(x) Ot

= —X ABS3 eXp[BB53(T3 — T) — ].] = —X Jhet(T) (4107)

het

mit Agsz = 0.1 kg=1s™! und Bgs3 = 0.66 K1 fiir reines Wasser nach Bigg (1953) oder
fiir Regenwasser nach Barklie und Gokhale (1959) Agg = 0.2 kg 's™! und Bgg = 0.65
K1 (siehe Pruppacher und Klett, 1997, S. 350).

Fiir die Anderungsraten der Momente von f,,(x) durch heterogenes Gefrieren erhilt man aus

obiger Gleichung:

oMk
ot

— M (T, (4.108)

het

Da hier das (k + 1)-te Moment auftritt, muss diese Gleichung durch die Annahme einer
bestimmten Verteilungsfunktion geschlossen werden. Setzt man fiir f,(D) eine Exponential-

Verteilung an, wie sie fiir Regentropfen typisch ist, erhdlt man (siehe Anhang A):

oN,

| = L helT) = =N, % (T (4.109)
t het
oL,

= _Zr Jhet(T) =-20 l—r )_(r Jhet(T)- (4110)
ot het

Homogenes Gefrieren von Wolkentropfen

Nach Jeffrey und Austin (1997) kann das homogene Gefrieren von Tropfen ebenfalls durch
ein stochastisches Modell beschrieben werden. Aufbauend darauf geben Cotton und Field
(2001) die folgende Parametrisierung an:

1 of,(x)
fn(x) Ot

= —X Jhom(T) (4.111)

hom
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mit Jhom(7T) gemaB

(05,63, —65°C>T,
—243.4 — 14.75T,. — 0.307T?
In[Jhom] = < (4.112)
—0.00287T2 — 0.0000102T# —65 °C < T, < —30 °C
| —7.63 —2.996(T, + 30) —30°C<T..

Dabei ist Jhom(T) in g~ 1s~! angeben und T, ist die Temperatur der Wolkentropfen. Die
Anderungsraten fiir die Anzahl- und Massendichte durch homogenes Gefrieren ergeben sich

analog zum heterogenen Gefrieren z.B. unter der Annahme eine Gamma-Verteilung fiir f.(x)

ZU
AN, _
5z | = ~Le Jhom(T) = —=NeXe Jhom(T) (4.113)
hom
oL Ve + 2 B
6tc . = ~Z¢ Jhom(T) = —Uz 1 LeXe Jhom(T). (4.114)

4.4.2 Depositionswachstum von Eispartikeln

Zur Berechnung des Depositionswachstums eines einzelnen Eispartikels wird meist die folgen-
de Approximation verwendet (siehe z.B. Cotton et al., 1986; Flatau et al., 1989; Harrington
et al., 1995 oder Pruppacher und Klett, 1997, S. 547)

Ax: 4T C.f,S; 4
a_); = ”L - - ?7( D; Gey(T, p) 1, S; (4.115)
e oD, T KT (Rde - 1) '

mit der Kapazitdt C; = D;/c; = D;/2 fiir spharische Partikel oder der Naherung C; ~ D,/
fiir diilnne Plattchen (sieche z.B. Wacker, 1993; Harrington et al., 1995; Pruppacher und
Klett, 1997, S. 547-548). Ovtchinnikov und Kogan (2000) verwenden fiir diinne Plattchen
die massenabhingige Kapazititsparametrisierung C; = 0.27 x?-3®* mit x; in kg und C; in m.

Fiir die Massendichte eines Partikelensembles ergibt sich mit C; = D;/¢;

i . 7 Ox;

dep 4 ot
Der Ventilationskoeffizient f,(x) wird fiir spharische Partikel nach Beard und Pruppacher
(1971) und Pruppacher und Rasmussen (1979) durch

oL
ot

dep

£(x)dx = 4C—’_r Goa(T.P) S; / Di(x)E(x)F(x)dx. (4.116)

fv = dy,i + bv,,'Néf’N,l?{f (4.117)
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mit der Schmidt-Zahl Ns. = v,/D, = 0.71 und den Koeffizienten a, = 0.78 und b, = 0.308
parametrisiert (siehe auch Pruppacher und Klett, 1997, S. 541). Fiir flache Eispartikel, wie
z.B. hexagonale Pliattchen, kann nach Hall und Pruppacher (1976) der gleiche Ansatz mit
den Koeffizienten a, = 0.86 und b, = 0.28 verwendet werden (siehe auch Pruppacher und
Klett, 1997, S. 552). Dabei ist

(4.118)

die Reynolds-Zahl eines Eispartikels, die nur noch von der Partikelmasse abhangt. Integriert

man nun iiber die verallgemeinerte Gamma-Verteilung (siehe Anhang A), ergibt sich:

oL,
ot

4 _
— L Gea(T. P) Di(X) Fy1 S, (4.119)

dep 1

mit dem mittleren Ventilationskoeffizienten

fr = Buent1 + Buena Ns¢® N’ (%) (4.120)
und

r (%ﬂb) r (UTH) b+n—1

Fentn = 3 +1 P (4.121)
v v

F(T) r (T)

r (w) r (i) 3b+3B+n—1
e = by :1 i2 (4.122)

r(st) ()

(siehe auch Abschnitt 4.4.4).

4.4.3 Bereifen der Eispartikel und Umwandlung in Graupel

Nach Beheng (1981) wird ein bereifter Eiskristall zu Graupel, wenn die eingesammelten
Tropfen das Differenzvolumen zur Kugel auffullen, wobei der Raumerfullungskoeffizient o, ~
0.68 zu beriicksichtigen ist. Hieraus ergibt sich eine mittlere kritische Reifmasse fiir die
Umwandlung eines bereiften Eiskristalls in Graupel von

Tp3 - ﬁ) . (4.123)

Xirit,rime = o0y, (VGraupel — Vkis) = AP,y (6 Py
£
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Aus der Bereifungsrate % ime €rhdlt man damit als charakteristische Zeit fir den Umwand-
lungsprozess:
_ Xkrit,rime _ Xkrit,rime _ aOpW F\6~i Pg (4 124)
Teonv = 55, = 1 oL = 3L, : -
Ot Irime N; 8t lrime Ot Irime

Die Umwandlungsrate bzgl. der Massendichte ergibt sich damit aus dem Quotienten von
Massendichte und charakteristischer Zeit zu
BLg L,‘ 1 aLl

. (4.125)

rime

at N Tconv aoﬁpw_ (M _ 1) at

conv
£ 1

Eismultiplikation nach Hallett und Mossop

Beim Bereifen von Eispartikeln werden in Abhangigkeit von der Temperatur kleinste Eissplitter
erzeugt. Dieser Prozess, der oft fiir die schnelle Vereisung von Mischwolken verantwortlich
gemacht wird, kann nach Laboruntersuchungen von Hallett und Mossop (1974) in Abhangig-
keit von der Temperatur und der Bereifungsrate durch das folgende Schema parametrisiert

werden:
oL; OL.
= Fopint(T) & (4.126)
ot splint i ot rime
mit Le=Lij+ Ls+ Ly und
4
0, fur T S Tsplint,min
Coplint ——r8intmin__ fijr T, lint,min < T < Teplint,opt
Fsplint(T) — < sp Tsplnnt,opt—Tspnnt,min sp sp op (4127)

Tsplint opt—T f
e et T T < Toi
Csplmt Tsplint.opt—Tspnnt,max ' splint,opt < — [ splint, max

\0: ﬁjr T > Tsplint,max

mit Csplint =35 x 108, Tsplint,min = 265 K, Tsplint,opt =268 K und Tsplint,max =270 K.

4.4.4 Schmelzen von Eispartikeln

In vereinfachter Form kann das Schmelzen eines Eisteilchens (Graupel, Schnee, usw.) durch

dx; o DyLeq (P Pwa(T3)
e 2T D, KT =T f L f,
gt = L, Do [T =Ta)fat — <T T

(4.128)

mit X, = X; + x, = const. beschrieben werden (Pruppacher und Klett, 1997, S. 693).
Dabei ist x; die Gesamtmasse des Teilchens; x; und X, sind die Partialmassen des Eis- und
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des Fliissiganteils. Die Ventilationskoeffizienten fiir Warme f, und Wasserdampf £, kdnnen
durch

Dr. _ _Kr

fv = av,g + bV,gNé{:?JNfl?/ez’ ﬁ’ - D v Cp,OOD fV

(4.129)

parametrisiert werden. Als charakteristische Zeitskala fiir das Schmelzen eines einzelnen

Teilchens ergibt sich damit

Xg Lew Xg KTDT DvLed Pd pwd(T3) !
Tmett 9 " 2w Dyf, [ D, ( 3)+ R, \T T (4.130)

und unter Beriicksichtigung der GroBenverteilungsfunktion f;(x) erhdlt man hieraus eine

Approximation fiir die Umwandlungsrate des n-ten Moments durch

o0

nf, 2
:_/mdxz_ m
melt

Tmelt Lew

oM?
8t

[KTDT

D, (T —-T3)

0

was sich unter der Annahme einer verallgemeinerten Gamma-Verteilung fiir f;(x) leicht aus-

werten lasst. Nach kurzer Rechnung erhalt man

oM
ot

21 KTDT
Lew

melt

Dyleqd (Pa  Pwa(T3) Nen1F (o
R, (?— T Ng Dg(Xg) X5~ f,.n(Xg) (4.132)

mit dem n-ten mittleren Ventilationskoeffizienten
(%) = Buent.n + Drent.nNar N (X), (4.133)

der mittleren Reynolds-Zahl

V(%) D(X)

Nge(X) = p

(4.134)
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und den Koeffizienten

Avent,n = avr (u+n+b) (UZI) o (4135)
| r <U+1> (V::z)
bilg , $b+3B+n—1
b b r(u+n+ . ) r( +1) - (4.136)

<

Buent.n = by -
TV )

I 23

Dabei ist zu beachten, dass aus f, = 1 nicht f, = 1 folgt. Die Bezeichnung 'mittler-
er Ventilationskoeffizient’ ist somit etwas irrefiihrend, da 3,cn:., insbesondere aus der D-
Abhangigkeit der Kapazitat resultiert. AuBerdem muss v hinreichend groB gewahlt werden.
Mit f,, = van ergibt sich auch:

. D/V?Lded (p_7(_1 B pwéTs)) f_;/’o:| %Z(’_‘g) (4.137)
D},?Lded <% - Pwa_y,gTs)) Fv,l] N, Dy(%,). (4.138)

Schmelzen von Eispartikeln durch Kollision mit Tropfen (’enhanced melting’)

Nach Rutledge und Hobbs (1984) ist der zusatzliche Beitrag der Tropfenkollisionen zum
Schmelzen von Eispartikeln durch

dLy c oL,

Bt =-r (T=Ts) 5

(4.139)

melt,gc coll,gc

zu beriicksichtigen. Dabei wird die Annahme gemacht, dass die Energie, die den schmelzen-
den Partikeln auf Grund der Temperaturdifferenz zwischen den eingesammelten Wassertrop-
fen und den schmelzenden Partikeln zugefiihrt wird, vollstandig zum Schmelzen von Eis zur
Verfligung steht.
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Verdunstung von schmelzenden Eispartikeln

Die Verdunstung von schmelzenden Eispartikeln kann analog zur Verdunstung der Regen-
tropfen in Abschnitt 3.7.3 berechnet werden. Analog zu Gl. (3.160) ergibt sich

ON _

s = 21 (T, p) S Dyl(5%) Fool) %5 (4.140)

oL N s

a—tg =27 Gua(T3,P) S Dg(Xg) fv,l(xg)v (4.141)
eva

wobei als Oberflachentemperatur der schmelzenden Partikel T3 angenommen wurde.
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Kapitel 5

Simulation hochreichender Konvektion

5.1 Wolkenmikrophysik und Numerik

5.1.1 Das Gleichungssystem der Wolkenmikrophysik

Die in den vorangehenden Kapiteln beschriebenen wolkenmikrophysikalischen Prozesse be-

stimmen, zusammen mit der Advektion und der turbulenten Diffusion, die raumliche und

zeitliche Entwicklung der Anzahl- und Massendichten der Hydrometeore. Die vollstandigen

Bilanzgleichungen unter der Beriicksichtigung der wolkenmikrophysikalischen Prozesse Nu-

kleation (nuc), Kondensation/Verdunstung (cond), Deposition/Sublimation (dep), Verdun-

stung (eva), homogenes bzw. heterogenes Gefrieren (freeze), Autokonversion (au), Akkres-

zenz (ac), Selbsteinfang (sc), Schmelzen (melt) sowie der Kollisionen, an denen Eispartikel

beteiligt sind (coll), der Konversion der Eis- bzw. Schneepartikel nach Graupel (conv) und

der Eismultiplikation nach Hallett und Mossop (splint) lauten wie folgt:

0pd

— T V- (vog) = V- (KpVpg) =

at
oL,
ot

nuc

oL;| oL oL oL
at nuc 6t cond at dep at dep
al, aL, Al dl,
- =g - — - =9, (5.1)
at dep 6t eva 3t eva at eva
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ON, 0, _
ot +V: (WNe) =V - (KpVNe) + a_Z(VC,ONc) =
L 0N ON|  20L|  18L| | N
ot nuc ot sc x* Ot au )_(C ot ac ot freeze
ON, ON. ON, oN;
+ - (5.2)
ot coll,ic ot coll,sc ot coll,gc ot melt
oL 0, _
ot +V. (VLC) -V (KhVLC) + a_Z(VC'lLC) =
OL. % _ oL, _ oL, oL,
ot nuc ot cond ot au ot ac ot freeze
aL; Al AL, aL;
- - - =g - (5.3)
ot coll,ic ot coll,sc ot coll,gc ot melt
OoN, o ,_
a7+ Ve (WN) = V- (KaVN,) + 5 (ToNy) =
AN, AN, AN, AN, AN, AN,
+ + + — - =2
ot freeze ot coll,ir ot coll,sr ot coll,gr ot melt ot melt,gc
_ % B % oN, EBL, iaL, OoN, (5.4)
ot melt,gr ot melt ot scC x* ot au )_(f ot ac ot eva .
L, 8,
ot T V- (vL,)—=V - (KyVL,)+ a—z(v,,lL,) =
oL,|  aLi| L] 8Lyl 8L,
at freeze at coll,ir at coll,sr at coll,gr at melt
L, AL, AL, oL, aL, oL,
- =2 - = - =2 + + , (5.5)
ot melt,gc ot melt,gr ot melt ot au ot ac ot eva



5.1. Wolkenmikrophysik und Numerik

Seite 135
AN; AN; AN, AN;
at coll,ii at coll,si at coll,gi at splint,ic
L ON AN; AN; AN;
at splint,ir at splint,sc at splint,sr at splint,gc
AN, AN; AN; AN;
* ot splint,gr ot conv,icg ot conv,irg+ ot melt’ (5.6)
%ﬁ" + V- (vL) = V- (KaVLi) + giz(v,-,lL,-) =
L oL oL;| AL, AL, aL;
at nuc at dep 6t freeze at coll,ii at coll,si
AL, aL; aL; aL; aL;
at coll,gi at coll,ic at coll,ir at splint,sc at splint,sr
aL; aL; AL, aL; aL; (5.7)
ot splint,gc ot splint,gr ot conv,icg ot conv,irg ot melt
aa/\f + V- (vNs) = V- (KyVN,) + %(VS,ONS) =
10N; AN, AN, AN,
- 5 at coll,ii at coll,ss at coII,gs_ at splint,sc
AN AN, AN AN, AN (5.6)
ot splint,sr ot conv,scg ot conv,srg ot melt ot eva
6;; + V- (vls) = V- (KyVLs) + %(vs,lLs) = %Lts .
_aL, Al Al dlL,
at coll,ii at coll,ss at coll,si at coll,gs
L oL Al oL L
at coll,sc at coll,sr at splint,sc at splint,sr
+ BaLts %Lts ac’ﬁLtS + aaLtS - (59)
conv,scg conv,srg melt eva
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AN, 3 AN; AN;
—__3J . N, — (K N —(v. N, = — _
ot +V (v g) v ( hv 9)+ az(vg,o 9) ot splint,gc ot splint,gr
B oN; B oN; _ ON; B ON;
at conv,icg at conv,irg at conv,scg at conv,srg
N, N N N,
& h & h (5.10)
at melt,gc 6t melt,gr at melt 6t eva
oL 0 ,_
6—tg + V- (vLy) = V- (KyVLig) + g(vg.ng) =
oL,| _oL| oL oLy| 0L
ot dep ot splint,gc ot splint,gr ot coll,gi ot coll,gs
L 0L dlg| L _aL; AL,
ot coll,gc ot coll,gr ot conv,icg ot conv,irg ot conv,scg
_ OLs % % % % (5_11)
ot conv,srg ot melt,gc ot melt,gr ot melt ot eva

Die einzelnen Quellterme werden wie in den Kapiteln 3 und 4 beschrieben berechnet. Fiir
die Sedimentationsgeschwindigkeiten der Hydrometeore wird, auch innerhalb der Kollisions-
terme, eine hohenabhangige Korrektur als Funktion der Grundzustandsdichte proportional zu
n~! bzw. p~/2 angewandt (siehe Abschnitt 2.2.2).

In viele Quellterme der Wolkenmikrophysik gehen die mittleren Massen der Partikelensem-
bles ein. Diese werden als Quotienten der Anzahl- und Massendichten gebildet:

X = Iﬁl_l,(( k=c,r1i5,g. (5.12)
Fir Ly — 0 und N, — 0 ist X, nicht eindeutig bestimmt, d.h. es folgt fiir diesen Grenzfall
nicht stets X, — 0 und es konnen beliebig groBe und damit unphysikalische mittlere Massen
auftreten. Es ist deshalb notwendig und ublich, die mittleren Massen der Hydrometeore
nach unten und oben zu begrenzen. Im folgenden werden hierfiir konstante minimale und
maximale mittlere Massen verwendet.

In Tabelle 5.1 sind fiir die verwendeten Hydrometeorklassen die Geometrie- und Fallgesetze
sowie die Parameter u und v der verallgemeinerten Gamma-Verteilung, die die GroBenvertei-
lungsfunktion festlegt, und die minimalen und maximalen Partikelmassen angegeben. Fiir die
Fallgeschwindigkeit der Regentropfen wird das Potenzgesetz nur in den Quell- bzw. Kollisions-
termen, jedoch nicht fiir die Sedimentation verwendet, da das Potenzgesetz eine schlechtere
Approximation darstellt als das Fallgesetz nach Rogers et al. (1993).
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Tabelle 5.1: Partikeldurchmesser und Fallgesetze sowie die konstanten Parameter v und L
der Verteilungsfunktion f(x) = Ax” exp(—Ax*) und die minimalen und maximalen mittleren

Massen fiir die fiinf Hydrometeorklassen.

Partikelklasse Durchmesser D(x)  Fallgesetz v(x) v I Xmin Xmax

(D in m, x in kg) (vin ms™1, x in kg) (in kg) (in kg)
Wolkentropfen D = 0.124 x1/3 v = 3.75 x 105 x%/3 0 1  42x1071% 26x10°10
Regentropfen D = 0.124 x!/3 v = 159.0 x0-266 -2/3 1/3 26x1071% 50x107%
Wolkeneis D = 0.217x'/331 v = 317.0x%363 0 1 1.0 x 1072 1.0 x 107%
Schnee D = 8.156xY1% v = 27.70x%% 1 1/3 1.7x107% 50x107%
Graupel D = 0.190 x1/321  y = 46.40 x°26 1 1/3 2.6x10710 50x107%

5.1.2 Zeitintegration und Operatorsplitting

Zur numerischen Approximation der partiellen Differentialgleichungen (5.1)-(5.11) wird als
Zeitdiskretisierung das Eulersche Verfahren erster Ordnung verwendet. Um die numerische
Stabilitat zu garantieren, wird ein so genanntes Operatorsplitting angewandt, d.h. die einzel-
nen Terme jeder Differentialgleichung werden nacheinander berechnet und die Zeitintegration
schrittweise durchgefiihrt. Fiir die Bilanzgleichung des Wolkenwassers wird dies im Zeitschritt
t; z.B. wie folgt durchgefiihrt:

Ll =1, - AtV-(vL)|
t=t; t=t;
oL
L =11, At —= ,
c ‘ + at nuc,t=t;
oL
L=  + At —= ,
ot freeze,t=t;
aL
LY =L + At —= :
at coll,ic,t=t,
oL
LY =LY + At —= :
at coll,sc,t=t;y
oL
LY =LY+ At —= ,
6t coll,gc,t=ty
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oL
Ly =Y+ At —=
at melt, t=ty,
oL
LVIII :LVII + At c
‘ ‘ at au,t=tyy
R ar Ok
ot ac,t=tyyy
oL
LY =L 4+ At—=
at cond,t=t;x

o ,_
LX =¥ —Ata(VC,ch)

t=tx

LEHA =X+ AtV - (KyVLc)

t=tx,
Dieses Verfahren ermoglicht es auBerdem auf einfache Weise zu gewahrleisten, dass die
Anzahl- und Massendichten positiv definit sind, da hierzu nur jeder Prozess fiir sich die-
se Bedingung erfiillen muss. Allerdings tritt bei diesem numerischen Verfahren das Pro-
blem auf, dass das Resultat von der Reihenfolge, in der die einzelnen Terme berechnet
werden, abhangen kann. Fiir hinreichend kleine Zeitschritte sind derartige Effekte jedoch
vernachldssigbar.

Die Diskretisierung der prognostischen Gleichungen der Dynamik und die notwendigen
Randbedingungen werden ausfiihrlich von Baldauf (2001) behandelt. Tabelle 5.2 fasst die

wesentlichen Parameter der im folgenden verwendeten Modellversion zusammen.

5.1.3 Aktivierungsspektren und Nukleation

Die Wolkenmikrophysik wird in hohem MaBe durch die Anzahl der unter den gegebenen atmo-
spharischen Bedingungen aktivierbaren Aerosolpartikel, d.h. der verfiigharen Kondensations-
kerne, beeinflusst (siehe Abschnitt 3.7.1). In Abbildung 5.1 sind zwei Aktivierungsspektren,
d.h. die Funktion Nccn(S), die die Anzahldichte der bei einer bestimmten Ubersittigung S
aktivierten Aerosolpartikel angibt, dargestellt. Der maritime Fall entspricht dabei dem syn-
thetischen NaC/-Datensatz nach Cohard et al. (1998) (siehe Tabelle 3.4), der kontinentale
Fall basiert auf Messungen in Texas / USA (Khain et al., 2001, siehe Tabelle 3.3). Beide Ak-
tivierungsspektren kdnnen als Grenzfalle extremer maritimer bzw. kontinentaler Bedingungen
angesehen werden.

Die Nukleation der Wolkentropfen wird wie in Abschnitt 3.7.1 beschrieben behandelt. Fiir
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Tabelle 5.2: Modellparameter fiir KAMM?2 in der Modellversion vom 20. Marz 2002.

Parameter

Einstellung / Wert

Advektion (Dynamik)

Advektion (Skalare)

Strang-Splitting (Dynamik)
Strang-Splitting (Skalare)
Coriolisterm

turbulente Diffusion
Boden-Vegetationsmodell
Landnutzungsklasse

obere Randbedingung

Wert des Dampfungskoeffizienten
seitliche Randbedingung

Verhiltnis Schallzeitschritt / langsamer Zeitschritt
Zeitdiskretisierung der Schallprozesse
Koeffizient fir Divergenzdampfung
Glattungsfilter 4. Ordnung

Wert des Filterfaktors

Diskretisierung der Auftriebsterme

Flusslimiterverfahren 'superbee’
Flusslimiterverfahren 'superbee’

Nein

Nein

Nein

TKE-Modell mit Blackadar-Mischungsweg
Nein

8 ("Wiesen und Weiden')
Dampfungsschicht (mit konstantem Koeffizienten)
0.05

Sommerfeldsche Ausstrahlungsbedingung
20

implizit

0.10

Ja

2.5 x 1073

innerhalb der Schallterme

die heterogene Depositions-Kondensations-Nukleation der Wolkeneispartikel wird die in Ab-

schnitt 4.4.1 erlauterte diagnostische Parametrisierung auf Basis der Fletcher-Formel verwen-

det. Auf die Beriicksichtigung des Hallett-Mossop-Prozesses wird im folgenden verzichtet.

5.2 Grundzustand und Anfangsbedingung

Fir die folgenden Simulationen wird zur Initialisierung des Temperatur- und Feuchteprofils ein

idealisierter Radiosondenaufstieg dhnlich dem von Weisman und Klemp (1982) verwendet.

Dabei sind die potentielle Temperatur 6 und die relative Feuchte r, als Funktion der Hohe

z durch

0(z) =

Cthr

6o + (6¢r — o) (%")5/4. z < z,

;. exp [ L (z-— zt,)} . Z> Zyr,

(5.13)



Seite 140 Kapitel 5. Simulation hochreichender Konvektion

10* 12
i
109/ 10 )
I
i
o e 81 (
€ wy T = !
s 2
ZU 10" N a /
wd  F kont.ir.1ental /// =5 s
S e maritim 2+ —/,/ 44444444 U, =10 m/is
: ...,.:'_"_,——"' ---- U,=20mis
10— T T 1 e B o e N B B S
5*10" 1*10 5*10° 1*10 5*10° 1*10 5*10° 1*10 0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24
Sin % uin m/s
Abbildung  5.1: Aktivierungsspektren Abbildung  5.2: Vertikalprofil  der
Ncen(S) unter kontinentalen und mariti- Windgeschwindigkeit nach GI. (5.18).
men Bedingungen.
( (2)"
Imax — \max — I'min (i) 4 S Ztr
ra(z) = (5.14)
I'min, Z > Zr

mit z, = 12 km, 6, = 300 K, 8;, = 338 K, rpin = 0.25 und rp. = 1.00 gege-
ben. AuBerdem wird in Bodenndhe das Mischungsverhadltnis nach oben begrenzt, z.B. durch
Gmax = 12 gkg™*, um die gut durchmischte Grenzschicht zu beschreiben. Wihrend das
Profil der potentiellen Temperatur den Druck und die Temperatur des Grundzustandes be-
stimmt, stellt das Feuchteprofil eine reine Anfangsbedingung dar, da der Grundzustand als
trocken definiert wurde. Diese Vertikalprofile sind in Abbildung 5.3 fiir gmnax = 12 gkg™*
dargestellt. Das maximale Mischungsverhaltnis in der Grenzschicht bestimmt insbesondere
das Hebungskondensationsniveau (HKN).

Als Windprofil des Grundzustandes wird, Weisman und Klemp (1982) folgend, der analy-
tische Ansatz

u(z) = Uy tanh (zi) (5.15)

S

mit z; = 3 km verwendet. Dies entspricht einer Anstrémung des Simulationsgebiets aus We-
sten (bzw. in den folgenden Abbildungen von links nach rechts). Die vertikale Windscherung
ist flir diesen Grundzustand eine reine Geschwindigkeitsscherung, d.h. das Windprofil weist
keine Richtungsscherung auf. Das Vertikalprofil der Windgeschwindigkeit ist fiir verschiedene

Us In Abb. 5.2 dargestellt.
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Die wichtigsten Parameter, die eine physikalisch sinnvolle Modifikation des Grundzustan-
des bzw. der Anfangsbedingung ermdoglichen, sind das maximale Mischungsverhaltnis in der
Grenzschicht gmax sowie die maximale Windgeschwindigkeit des Grundstroms u,,. Die bei-
den MaBzahlen, die durch die Anfangsbedingung bzw. den Grundstrom bestimmt werden,
sind die konvektiv verfiigbare Energie CAPE und die Bulk-Richardson-Zahl Ri. Die konvek-
tiv verfligbare Energie ist durch

NOA
CAPE=g¢g / Ovp =6y, (5.16)

O,
NFK

definiert, wobei 8, , die virtuell potentielle Temperatur eines aufsteigenden Luftpakets ist
(NFK = Niveau freier Konvektion, NOA = Niveau ohne Auftrieb). Die Bulk-Richardson-Zahl
Ri definieren Weisman und Klemp (1982) durch das Verhidltnis der konvektiv verfiigbaren
Energie und der kinetischen Energie der Windscherung:

CAPE
1(AT)?
Dabei ist die Geschwindigkeitsdifferenz Aig, die die vertikale Geschwindigkeitsscherung des
Grundstroms charakterisiert, nach Weisman und Klemp (1982) durch
[om " po(2)u(z)dz  [750" po(2)u(z)dz

Ais = mo — 2z=0m 5.18
T [ p(2)dz JZ2000™ po(2)dz (5:18)

zu definieren. Das Mischungsverhaltnis g,.x bestimmt insbesondere die Stabilitat und damit

die konvektiv verfiigbare Energie CAPE. Bei groBeren maximalen Windgeschwindigkeiten
Uso tritt in der unteren Troposphare eine groBere Windscherung auf und damit ergeben sich
kleinere Werte fiir die Bulk-Richardson-Zahl Ri (vgl. Abschnitt 2.4).

Um in der durch Gl. (5.13) und GI. (5.14) gegebenen potentiell instabil geschichteten
Atmosphare Konvektion auszulosen, ist eine zusatzliche Temperaturstorung notwendig, die
ausreicht, um ein Luftpaket bis zum Niveau freier Konvektion zu heben. Dies wird meist
durch eine Temperaturstorung in Form einer Warmluftblase erreicht, die der Anfangsbedin-
gung aufgepragt wird (z.B. Klemp und Wilhelmson, 1978; Weisman und Klemp, 1982).
Straka und Anderson (1993) und Johnson et al. (1993) erzielen mit dieser Anfangsbedin-
gung eine gute Ubereinstimmung der Simulationsergebnisse mit Messungen. Carpenter et al.
(1998) kritisieren allerdings diesen einfachen Ansatz, da die Stromung innerhalb der konvek-
tiven Grenzschicht nicht richtig wiedergegeben werden kann und empfehlen stattdessen, die

Konvektion durch differentielle Erwarmung in der Grenzschicht auszulosen. Ovtchinnikov



L
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und Kogan (2000) verwenden als Anfangsbedingung eine Warmluftblase mit zusdtzlichen
kleinskaligen stochastischen Fluktuationen und erhalten damit eine realistischere Entwick-
lung als mit der ungestorten Warmluftblase. Im folgenden wird trotz dieser neueren Ansatze
aus zwei Grunden an der ungestorten Warmluftblase festgehalten: Zum einen bleibt damit
die Vergleichbarkeit der Ergebnisse mit den Arbeiten von Weisman und Klemp (1982,1984)
erhalten und zum anderen sind fiir die von Carpenter et al. (1998) sowie Ovtchinnikov und
Kogan (2000) empfohlenen Initialisierungsverfahren deutlich hohere horizontale Aufldsungen
des numerischen Gitters erforderlich als sie im folgenden verwendet werden. Weisman und
Klemp (1982) folgend wird dem Temperaturfeld der Anfangsbedingung eine Warmluftblase

der Form

2

2 2 2
T(x,y,z)= To(z)+AT),cos E\/<X Xb’c> + (y yb’c> + <Z Zb’c> (5.19)
2 Xp,r Yo,r Zpr

mit AT, =2 K, Xp,r = ¥pr = 10 km und z,, = z, . = 1.4 km aufgepragt. Die horizontale

Lage wird entsprechend der GebietsgroBe und der Anstromung gewahlt, im folgenden meist
Xp,c = 25 km und y, . = 50 km.

5.3 Simulation der Entwicklung thermischer Konvektion

Im folgenden werden die Resultate einiger Simulationen der Entwicklung konvektiver Systeme
unter den beschriebenen idealisierten Bedingungen dargestellt. Ziel ist es, die Moglichkeiten,
aber auch Grenzen des neu entwickelten Wolkenmodells aufzuzeigen. Auf viele Details,
sowohl der Wolkenmikrophysik als auch der Dynamik, kann dabei nicht tiefer eingegangen
werden - dies bleibt spateren Arbeiten lberlassen.

Um einen Uberblick iiber die Variabilitdt und Sensitivitdt der simulierten konvektiven Syste-
me zu geben, wird neben den Unterschieden zwischen maritimen und kontinentalen Bedingun-
gen auch der Einfluss des Grundzustandes anhand der Parameter u,, und gmax untersucht.
AuBerdem wird ein Vergleich mit der Kesslerschen Parametrisierung der wolkenmikrophysi-
kalischen Prozesse durchgefiihrt. Simulationen mit verschiedener horizontaler und vertikaler
Auflosung zeigen den Einfluss der Numerik auf die Ergebnisse. In Tabelle 5.3 sind fiir die

einzelnen Simulationen die verschiedenen Parameter dargestellt.
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Tabelle 5.3: Parameterwerte und MaBzahlen fiir die einzelnen Simulationen.

Index Gebiet Numerik Grundzustand Wolkenphysik
Ly x L, Ax Az Aznin Uso Gmax CAPE Ri CCN-Typ
in km X km in m in m in m inms™!  ingkg™! in Jkg™?

1 100 x100 1000 300 150 5 12 1257 259 maritim

2 100 x100 1000 300 150 5 12 1257 259 kontinental

3 100 x100 1000 300 150 5 12 1257 259 (Kessler-Schema)
4 100 x100 500 200 100 5 12 1257 259 maritim

5 100 x250 1000 300 150 20 12 1257 16 maritim

6 100 x250 1000 300 150 20 12 1257 16 kontinental

7 100 x250 1000 300 150 20 14 2280 20 maritim

8 100 x100 1000 300 150 5 14 2280 471 maritim

9 100 x100 1000 300 150 5 14 2280 471 kontinental

5.3.1 Simulation gewohnlicher Einzelzellen

Bei niedrigen Windgeschwindigkeiten des Grundstroms bzw. groBen Bulk-Richardson-Zahlen
entstehen bevorzugt gewohnliche Einzelzellen. Dies sind kurzlebige konvektive Systeme, die
Jedoch lokal durchaus zu hohen Niederschlagsmengen fiihren kdnnen.

Simulation 1: U, =5 Ms™', gmax = 12 gkg™, maritim

Die erste Simulation zeigt die Entwicklung einer solchen gewohnlichen Einzelzelle unter mari-
timen Bedingungen bei einer Anstromung von s, =5 ms~! (vgl. Tabelle 5.3). In Abbildung
5.4 sind in einem xz-Schnitt die Massendichten der Hydrometeore in kgm~3 nach einer
Simulationszeit von 18 min sowie die Niederschlagsrate am Boden dargestellt. Die verschie-
denen Farben sind den einzelnen Hydrometeorklassen zuzuordnen (blau = Wolkentropfen,
orange = Regentropfen, gelb = Wolkeneis, griin = Schnee, magenta = Graupel). Nach

18 min hat sich in diesem Fall eine Cumuluswolke mit Aufwindgeschwindigkeiten bis zu 17

ms~! ausgebildet, deren Wolkenobergrenze ca. 6 km Hohe erreicht. Der maximale Wolken-

3

wassergehalt betrdgt ca. 7 gm 2. Durch Koagulation (Autokonversion, Akkreszenz) sind

bereits Regentropfen entstanden; der maximale Regenwassergehalt betragt in 5 km Hohe

3

ca. 9.5 gm~°. Die Regentropfen werden wie auch die Wolkentropfen im Aufwind nach oben
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transportiert. Im Gegensatz zu den Wolkentropfen gefrieren die Regentropfen (heterogenes
Gefrieren) und bilden Graupel, wie man in Abb. 5.5 erkennt, die die Massendichten nach
21 min zeigt. In Abbildung 5.6 ist der xz-Schnitt der Massendichten nach 36 min darge-
stellt: Es ist ein voll ausgebildeter Cumulonimbus entstanden und man erkennt deutlich den
aus Wolkeneis bestehenden Amboss in der oberen Troposphare. Im Aufwindschlauch mit
Vertikalwindgeschwindigkeiten von ca. 20 ms™! treten nun auf Grund des Abbaus von Wol-

3 auf.

kenwasser durch Akkreszenz und Bereifen nur noch Wolkenwassergehalte von 4 gm™
Regentropfen sind im Aufwindgebiet bis in eine Hohe von 7 km zu finden. Die dominante
Hydrometeorart ist Graupel, der sowohl durch Gefrieren von Regentropfen als auch durch Be-
reifen von Wolkeneis entsteht. Unterhalb von 4 km Hohe schmelzen die Graupelpartikel. Der
Niederschlag am Boden, der, wie spater noch gezeigt wird, nach 30 min Simulationszeit ein-
setzt, besteht deshalb in erster Linie aus Regen - jedoch erreicht auch ein Teil des Graupels,
der hier sinnvollerweise als Hagel zu interpretieren ist, den Erdboden. Die Niederschlagsrate
betrigt im Maximum ca. 500 mm h~!; derart hohe Niederschlagsraten treten allerdings nur
fiir kurze Zeit und in einem eng begrenzten Gebiet auf. Unterhalb der Wolkenbasis sind be-
reits die durch den Niederschlag verursachten Abwinde zu erkennen. Abbildung 5.7 zeigt eine
Maximalprojektion der Radarreflektivitat in dBZ (siehe Anhang B) auf die Seitenflachen des
dreidimensionalen Simulationsgebietes (sog. MAX-CAPPI-Darstellung, CAPP| = 'constant
altitude plan position indicator’). Hier erkennt man die dreidimensionale Struktur und insbe-
sondere den Bereich, in dem die groBte Niederschlagsintensititen und damit verbunden die
hochsten Reflektivitaten von bis zu 68.6 dBZ auftreten. Gut sichtbar ist auch der Amboss,
der sich mit dem mittleren Wind nach Osten, d.h. in der Abbildung von links nach rechts,
ausbreitet. Auf Grund des als Anfangsbedingung vorgegebenen geradlinigen Windprofils ist
das Simulationsergebnis in y-Richtung symmetrisch; Abweichungen von der Symmetrie sind
auf numerische Probleme zuriickzufiihren. Abbildung 5.8 zeigt wiederum einen xz-Schnitt
der Massendichten nach 54 min. Man erkennt, dass das bisher dominante konvektive Auf-
windgebiet nur noch schwach ausgepragt ist, die bodennahen Abwinde haben sich jedoch
noch deutlich verstarkt.

Die Simulationsergebnisse zeigen demnach den typischen Entwicklungszyklus einer Einzel-
zelle, wobei die Abbildungen 5.4 und 5.5 der Entwicklungsphase, die Abbildungen 5.6 und
5.7 der Reifephase und Abbildung 5.8 der Dissipationsphase zuzuordnen sind. Schnee tritt
wahrend der gesamten Entwicklung nicht in signifikanten Massendichten auf, was jedoch auch
darauf zuriickzufiihren ist, dass Schnee bei den in konvektiven Wolken auftretenden hohen

Wolkenwassergehalten sehr schnell bereift. Aus den Resultaten kann ohne eine genauere Un-
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tersuchung der Umwandlungsraten deshalb nicht geschlossen werden, dass die Aggregation

des Wolkeneises vernachldssigbar ist.

Simulation 2: U, =5 ms™!, gmax = 12 gkg™!, kontinental

Unter kontinentalen Bedingungen ist die Koagulation auf Grund der grundsatzlich kleine-
ren Wolkentropfen weniger effizient. Dies zeigt Simulation 2, der das kontinentale CCN-
Spektrum zu Grunde liegt: In Abbildung 5.9 ist ein xz-Schnitt der Massendichten und der
Niederschlagsrate nach 18 min dargestellt. Im Gegensatz zum maritimen Fall hat sich noch
kein Regen gebildet und dies obwohl der Wolkenwassergehalt mehr als 10 gm~—3 betrigt!
Erst nach 21 min (siehe Abb. 5.10), nachdem die Wolkenobergrenze eine Hohe von 8 km
erreicht hat, erkennt man, dass in 7 km Hohe Regentropfen und Graupel entstanden sind.
Nach 42 min hat sich auch unter kontinentalen Bedingungen ein voll ausgebildeter Cumu-
lonimbus entwickelt (Abb. 5.11). Der auffalligste Unterschied zum maritimen Fall ist der
deutlich starker ausgebildete Amboss, der groBtenteils aus Fliissigwasser in Form von Wol-
kentropfen besteht. Offensichtlich wird unter kontinentalen Bedingungen das Wolkenwasser
nicht so schnell abgebaut wie im maritimen Fall. Nach 54 min (Abb. 5.12) sind im konti-
nentalen Fall noch starke Aufwinde erkennbar, d.h. dieser Zeitpunkt ist noch der Reifephase
zuzuordnen, wenig spater setzt aber auch bei dieser Simulation die Dissipationsphase ein.
Die unterschiedliche Entwicklung unter maritimen und kontinentalen Bedingungen erkennt
man auch deutlich anhand der Zeitreihen der Maximalwerte der Massendichten der Hydrome-
teore im gesamten Simulationsgebiet, die in den Abbildungen 5.13 und 5.14 dargestellt sind.
Unter maritimen Bedingungen (Abb. 5.13) bilden sich bereits nach ca. 15 min Regentropfen,
die dann wenig spater, wenn sie durch den Aufwind in hohere, kaltere Schichten transportiert
werden, Graupel bilden. Wolkeneis entsteht erst spater und spielt bei der Niederschlagsbil-
dung nur eine untergeordnete Rolle. Im Gegensatz dazu bilden sich im kontinentalen Fall
erst nach ca. 20 min Niederschlagspartikel in Form von Regen und Graupel. Wenig spater
entsteht auch Wolkeneis. Der Wolkenwassergehalt erreicht als Maximalwert ca. 12 gm~=3 im
Gegensatz zu ca. 7 gm 3 im maritimen Fall. Bei derart hohen Wolkenwassergehalten kann
selbst unter kontinentalen Bedingungen Regen durch Koagulation entstehen. Betrachtet
man die in den Abbildungen 5.15 und 5.16 dargestellten xz-Schnitte der Autokonversions-
und Akkreszenzraten, so erkennt man deutlich, dass die Niederschlagsbildung unter diesen
Bedingungen auch im kontinentalen Fall durch Koagulation von Wolkentropfen, die Bildung
von Regentropfen (Autokonversion), anschlieBendes Akkreszenzwachstum und heterogenes
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Abbildung 5.5: Wie Abb. 5.4, aber nach 21 min (Simulation 1: us,, =5 mst, maritim).
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Abbildung 5.6: Wie Abb. 5.4, aber nach 36 min (Simulation 1: ue, =5 ms™1, maritim).
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Abbildung 5.8: Wie Abb. 5.4, aber nach 54 min (Simulation 1: u,, =5 ms~t, maritim).

Gefrieren dieser Regentropfen zu Graupel erfolgt.

Entscheidend fiir die unterschiedliche wolkenmikrophysikalische Entwicklung unter mariti-
men und kontinentalen Bedingungen ist das Angebot an Kondensationskernen, das wiederum
direkt die Anzahl bzw. den mittleren Durchmesser der Wolkentropfen beeinflusst. In den Ab-
bildungen 5.17 bzw. 5.18 sind die mittleren Durchmesser der Wolkentropfen nach 21 min
in einem xz-Schnitt dargestellt. Unter maritimen Bedingungen (Abb. 5.17) erreichen die
Wolkentropfen einen mittleren Durchmesser von bis zu 27 um, wahrend die Wolkentropfen
unter kontinentalen Verhaltnissen deutlich kleiner sind und nur mittlere Durchmesser von
ca. 18 um erreichen (Abb. 5.18). Deutlich erkennt man auch, dass die im maritimen Fall
bereits entstandenen Graupelpartikel (vgl. Abb. 5.5) selektiv die groBeren Wolkentropfen ein-
sammeln, weshalb iiber 6 km Hohe der mittlere Wolkentropfendurchmesser unter 20 um
liegt. Die Autokonversionsrate ist gemaB Gleichung (3.76) proportional zu x? bzw. D¢ , wo-
durch sich die groBen Unterschiede insbesondere der Koagulation der Wolkentropfen unter
maritimen und kontinentalen Bedingungen ergeben.

Trotz der Unterschiede in den wolkenmikrophysikalischen Prozessen zeigen beide Simula-
tionen die typischen Charakteristika einer gewohnlichen Einzelzelle, d.h. durch den entste-

henden Niederschlag kommt der Aufwind zum Erliegen, da die Zufuhr an feuchter, warmer
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Luft unterbrochen wird und nach 1-2 Stunden das Niederschlagsereignis endet. Dies zeigen
auch die Zeitreihen der maximalen Auf- und Abwindgeschwindigkeiten sowie der integralen
Niederschlagsrate in den Abbildungen 5.19 und 5.20. In diesen Zeitreihen erkennt man aber
auch deutlich, dass beide Einzelzellen ein bi- bzw. trimodales zeitliches Verhalten zeigen. Die
Ursache ist darin zu sehen, dass bereits bei diesen moderaten Windgeschwindigkeiten durch
die Abwinde neue konvektive Aufwindgebiete initiiert werden. Diese Art der Entwicklung wird
auch von Weisman und Klemp (1982) beschrieben und stellt den Ubergang zum Multizellen-
regime dar. Im folgenden wird der Begriff des Multizellensystems jedoch enger gefasst und
nur dann verwendet, wenn raumlich getrennte Niederschlagsgebiete (z.B. im MAX-CAPPI)

erkennbar sind, was hier nicht der Fall ist.

Simulation 3: Kessler-Schema (ohne Eisphase)

Das Kessler-Schema, das nur die Massendichten der Wolken- und Regentropfen als Modell-
variable verwendet, wird in vielen Wettervorhersage- und Klimamodellen zur Beschreibung
des (skaligen) Niederschlags verwendet. Dabei werden meist die von Kessler (1969) an-
gegebenen Parameterwerte verwendet (vgl. Abschnitt 3.2.1). Da das Kessler-Schema eine
Ein-Momenten-Parametrisierung ist, konnen keine Abhdngigkeiten der Umwandlungsraten
von den mittleren Partikeldurchmessern beriicksichtigt werden.

Simulation 3 wurde mit den gleichen Grundzustands- und Anfangsbedingungen durch-
gefiihrt wie die Simulationen 1 und 2: Die Abbildungen 5.21 und 5.22 zeigen die xz-Schnitte
der Hydrometeormassendichten nach einer Simulationszeit von 18 min bzw. 21 min. Ver-
gleicht man die Entwicklung mit dem maritimen Fall (Simulation 1, Abb. 5.4 und 5.5),
so zeigt sich, dass das Kessler-Schema zu einer deutlich schnelleren und intensiveren Nie-
derschlagsbildung fiihrt. Nach 21 min betragt die Niederschlagsrate am Boden bereits 20
mm h~!, wahrend im maritimen Fall des Zwei-Momenten-Mischwolkenschemas noch kein
Niederschlag den Boden erreicht. Dies ist zum einen darauf zurickzufihren, dass die von
Kessler (1969) vorgeschlagene Parametrisierung der Autokonversionsrate zu einer unreali-
stisch schnellen Umwandlung der Wolkentropfen in Regentropfen fiihrt. Zum anderen hdangt
die Sedimentation der Regentropfen in einem Ein-Momenten-Schema nur vom Regenwas-
sergehalt ab, da keine Information iiber die TropfengroBe vorliegt. Letzteres fiihrt dazu,
dass die Sedimentation der Regentropfen wahrend der Entwicklungsphase der Konvektion
deutlich iberschatzt wird. Ein Zwei-Momenten-Schema kann hier die physikalischen Zu-

sammenhange besser wiedergeben, da auch bei den hohen Regenwassergehalten, wie sie im
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Aufwindbereich auftreten, die kleinen Regentropfen durch den Vertikalwind nach oben trans-
portiert werden. Beide Parametrisierungsannahmen fiihren dazu, dass sich die Konvektion,
wie in Abb. 5.23 zu erkennen ist, nur bis in 10 km Hohe erstreckt. Ein Vergleich der in
Abb. 5.24 dargestellten Radarreflektivitat nach 36 min mit den Ergebnissen des Mischwol-
kenschemas zeigt ahnlich hohe maximale Reflektivitaten; diese treten jedoch in der mittleren
Troposphdre auf, statt wie im Fall des Mischwolkenschemas im Bereich der Schmelzzone.
AuBerdem entsprechen die erreichten Maximalwerte von iliber 64 dBZ in diesem Fall un-
realistisch hohen Regenwassergehalten von iiber 20 gm~3. Der in Abb. 5.25 dargestellte
Verlauf der maximalen Auf- und Abwindgeschwindigkeiten zeigt, dass die intensivere Nie-
derschlagsbildung des Kessler-Schemas zu einem etwas ausgepragteren ersten Minimum der
Aufwindgeschwindigkeit fiuhrt. Hingegen sind die Abwinde im Fall des Mischwolkensche-
mas (Simulation 1, maritim) starker ausgepragt, was auf die zusatzliche Abkiihlung durch
schmelzende Graupelpartikel zuriickzufiihren ist. Auf Grund der gezeigten Unterschiede ist
zu erwarten, dass das Kessler-Schema in der Summe mehr Niederschlag erzeugt als das Zwei-
Momenten-Mischwolkenschema; dies bestatigt Abb. 5.26, in der die Zeitreihen der integralen
Niederschlagssumme dargestellt sind. Der Niederschlag setzt im Fall des Kessler-Schemas
nicht nur friiher ein, sondern ist auch intensiver. Dies fiihrt dazu, dass insgesamt ca. 30 %

mehr Niederschlag den Boden erreicht als im Fall des Mischwolkenschemas.

Simulation 4: Hohe raumliche Auflosung

Auf Grund der nicht vorhandenen Skalentrennung atmospharischer Prozesse ist es bei der
Anwendung numerischer Atmospharenmodelle stets erforderlich, die Sensitivitat der Simula-
tionsergebnisse im Hinblick auf Anderungen der raumlichen Aufldsung zu untersuchen. Durch
ein feineres Rechengitter werden insbesondere mehr Strukturen des Windfeldes explizit auf-
gelost. AuBerdem hangt das in der vorliegenden Arbeit verwendete Nukleationsschema, das
die Anzahldichten der Wolkentropfen und des Wolkeneises bestimmt, empfindlich von der
Ubersattigung ab, die bei der groben Vertikalauflésung von 300 m unter Umstinden noch
nicht richtig wiedergegeben werden kann. Um dies zu untersuchen, wurde eine Simulation
mit einer hoheren horizontalen und vertikalen Auflésung durchgefiihrt (Ax = Ay = 500 m,
Az =200 m). Alle anderen Parameter entsprechen Simulation 1, d.h. dem maritimen Fall.

Die Abbildungen 5.27 und 5.28 zeigen die Radarreflektivitat als MAX-CAPPI bzw. den
xz-Schnitt der Hydrometeormassendichten und der Niederschlagsrate. Vergleicht man die

Resultate mit Simulation 1 (Abb. 5.6 und 5.7), so zeigt sich eine weitgehende qualitative
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Abbildung 5.21: Wie Abb. 5.4, aber fiir Simulation 3 nach 18 min (Simulation 3:
Us, =5 mst, Kessler-Schema).
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Schema).
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Abbildung 5.23: Wie Abb. 5.21, aber 36 min (Simulation 3: u,, =5 ms™, Kessler-Schema).
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Abbildung 5.24: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitat in dBZ nach 36 min (Simu-
lation 3: U =5 ms~1, Kessler-Schema).
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Abbildung 5.25: Zeitreihe der maximalen Aufwindgeschwindigkeiten in ms * im gesamten
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onsgebiet fiir die Simulationen 1 und 3.
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Ubereinstimmung. Das Maximum der Reflektivitit liegt nur 0.2 dBZ hoher. Allerdings ist
in 2 km Hohe ein sekundares Maximum der Reflektivitat erkennbar, das in Simulation 1
nicht auftritt. Im in Abb. 5.6 dargestellten xz-Schnitt sind wie zu erwarten gréBere Gradi-
enten der Massendichten an der Wolkengrenze erkennbar; auBerdem ist der Amboss etwas
starker ausgebildet. GroBere Unterschiede zeigen sich in der Zeitreihe der maximalen Ver-
tikalwindgeschwindigkeiten (Abb. 5.29): Die hohere raumliche Auflésung fiihrt zu deutlich

1 im Vergleich zu 25 ms™! bei der Re-

hoheren Aufwindgeschwindigkeiten von liber 30 ms™
ferenzsimulation. Mit der horizontalen Gittermaschenweite von 1000 m kann der konvektive
Aufwindbereich demnach noch nicht gut genug aufgeldst werden. In der Simulation mit
der hoheren Auflosung treten auBerdem starkere Abwinde auf. Die Zeitreihe der Nieder-
schlagssumme in Abb. 5.30 zeigt hingegen, dass sich die Unterschiede im Vertikalwindfeld
nur schwach auf die Gesamtniederschlagsmenge auswirken. Die hohere raumliche Auflosung
fiihrt hier lediglich zu einer leichten Phasenverschiebung, d.h. der Niederschlag setzt etwas
spater ein.

Obwohl also die Simulation mit hoherer raumlicher Auflosung in manchen Variablen deut-
liche Unterschiede zeigt, kann im Rahmen der Genauigkeit des gesamten Modellsystems
die Verwendung der 1 km Auflosung gerechtfertigt werden. So sind z.B. die Unterschie-
de zwischen dem Kessler-Schema und dem aufwendigeren Mischwolken-Schema oder auch
die Unterschiede zwischen maritimen und kontinentalen Bedingungen deutlich groBer als die
Anderungen durch eine hohere raumliche Auflésung. Bei der Wahl der Auflésung muss auch
beriicksichtigt werden, dass der numerische Aufwand proportional zu (Ax Ay 52)‘1 an-
steigt, d.h. Simulation 4 benstigt fast zehn mal mehr Rechenzeit als Simulation 1. Nach
einer Abschdtzung von Weisman et al. (1997) geniigt zur Simulation groBer konvektiver
Systeme sogar eine horizontale Auflosung von 2-3 km, um die wesentlichen Prozesse zu

erfassen.

5.3.2 Simulation von Superzellen

Hohe Windgeschwindigkeiten in der mittleren und oberen Troposphdre bzw. eine starke Ge-
schwindigkeitsscherung in der unteren Troposphare begiinstigt die Entstehung von Superzel-

len, d.h. von langlebigen, intensiven Gewittern (siehe Abschnitt 2.4).
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Abbildung 5.27: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 36 min (Simu-

1

lation 4: uy, =5 ms™', maritim, hohe Aufldsung).
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Abbildung 5.29: Zeitreihe der maximalen Aufwindgeschwindigkeiten in ms™' im gesamten

Simulationsgebiet fiir die Simulationen 1 und 4.
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1

Simulation 5 bzw. 6: Uy, =20 ms !, gmax = 12 gkg™', maritim bzw. kontinental

Fiir die Simulationen 5 und 6 wurde eine maximale Windgeschwindigkeit des Grundstroms
von U, = 20 ms~! angenommen. Bei einer CAPE von ca. 1257 J kg~ ergibt dies eine
Bulk-Richardson-Zahl von Ri = 16. Nach Weisman und Klemp (1982) treten bei dieser
Bulk-Richardson-Zahl Superzellen auf.

Die Abbildungen 5.31 bis 5.34 zeigen die zeitliche Entwicklung von Superzellen anhand
der Radarreflektivitdat unter maritimen Bedingungen (Simulation 5): Aus der Primarzelle, die
nach 30 min (Abb. 5.31) eine der gewohnlichen Einzelzelle sehr dhnliche Strukur besitzt,
entstehen durch ein so genanntes Zellsplitting zwei Sekundarzellen. Dies deutet sich bereits
in Abb. 5.31 an und ist in Abb. 5.32 deutlich zu erkennen. Diese Sekunddrzellen besitzen
eine Geschwindigkeitskomponente senkrecht zum Grundstrom und entfernen sich deshalb mit
der Zeit voneinander, so dass zwei unabhdngige konvektive Systeme entstehen (Abb. 5.33
- 5.35). Bevor der Vorgang des Zellsplittings anhand der Vorticitydynamik etwas naher
erlautert wird, soll hier zuerst die Phianomenologie der Superzellen unter maritimen und
kontinentalen Bedingungen diskutiert werden.

Einen xz-Schnitt der Hydrometeormassendichten durch eine entwickelte Superzelle zeigt
Abbildung 5.36. Neben dem konvektiven Aufwindgebiet ist sowohl das vorder- als auch
riickseitige Absinken zu erkennen (vgl. Abschnitt 2.4, Abb. 2.12). Ein hervorstechendes
Merkmal ist auch der sich uber ca. 30 km Lange erstreckende Amboss in 7 km Hohe, der
hauptsachlich aus Wolkentropfen besteht. Bei Temperaturen um —30 °C wiirde man auf
Grund der meisten Beobachtungen erwarten, dass Wolkeneis hier die dominante Phase ist.
Andererseits finden Rosenfeld und Woodley (2000) auch bei Temperaturen kleiner —30 °C
hohe Wolkenwassergehalte.

Auch unter Annahme des kontinentalen Aktivierungsspektrums (Simulation 6) entwickeln
sich unter diesen atmosphdrischen Bedingungen Superzellen: Die Abbildung 5.37 zeigt die
Radarreflektivitat fir Simulation 6 nach 120 min. Die maximale Reflektivitat ist dabei mit
67 dBZ sogar um 4 dBZ hoher als im maritimen Fall. Unterschiede sind auch im xz-
Schnitt der Hydrometeordichten zu erkennen (Abb. 5.38). Insbesondere treten auf Grund
der geringen Effizienz der Koagulationsprozesse unter kontinentalen Bedingungen hohere
Wolkenwassergehalte auf. Dadurch steht im Prinzip mehr Wasser fiir die Eisprozesse zur
Verfligung. Das Wolkenwasser kann aber, da auch das Bereifen sehr ineffizient ist, zum
groBen Teil nur tber den Bergeron-Findeisen-Prozess, d.h. liber das Depositionswachstum

der Eispartikel auf Kosten verdunstender Wolkentropfen abgebaut werden. Auf Grund der
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niedrigeren Autokonversionsrate stehen im kontinentalen Fall auch weniger gefrorene Trop-
fen als Graupelembryos zur Verfiigung und auch die heterogene Eisnukleation stellt nur eine
relativ geringe Anzahl an Eiskristallen bereit. Dies hat zur Folge, dass sich groBere Grau-
pelpartikel bilden als im maritimen Fall (Abb. 5.39 und 5.40). In den Abbildung 5.41 und
5.42 sind die Zeitreihen der Maximalwerte der Hydrometeormassendichten dargestellt. Die
wesentlichen Unterschiede sind auch hier zu erkennen: Im kontinentalen Fall bilden sich erst
spater, bei hoheren Wolkenwassergehalten Niederschlagspartikel. Die Massendichten der Nie-
derschlagspartikel erreichen im maritimen Fall im Mittel hohere Werte als im kontinentalen
Fall. Die Abbildungen 5.43 und 5.44 zeigen die raumliche Verteilung der Niederschlagssumme
im Simulationsgebiet. In beiden Abbildungen sind die Zugbahnen der Superzellen deutlich
zu erkennen. Aus diesen Zugbahnen kann leicht die Eigengeschwindigkeit der Superzellen
abgelesen werden: Naherungsweise ergibt sich in beiden Fallen in Stromungsrichtung eine
konstante Geschwindigkeit von ca. 55 km h~! oder 15 ms=!, d.h. die Superzellen bewegen
sich deutlich langsamer als es der Geschwindigkeit des Grundstroms entspricht. Die Trans-
versalgeschwindigkeit betrdgt in beiden Fillen ca. 10 km h—!. Auffillig ist, dass die Spur
der maritimen Zellen breiter ist, wahrend im kontinentalen Fall lokal hohere Werte erreicht
werden. Dies stimmt mit der Vorstellung Uberein, dass im maritimen Fall mehr, aber kleinere
Niederschlagspartikel gebildet werden, im kontinentalen Fall weniger, jedoch groBere. Die
Gesamtsumme des Niederschlags unterscheidet sich in diesem Fall um 20 %, wobei, wie zu
erwarten, unter maritimen Bedingungen mit 8.79 x 10°® m3 mehr Niederschlag den Boden
erreicht als im kontinentalen Fall mit 7.11 x 10® m3.

In Abbildung 5.45 ist der zeitliche Verlauf der maximalen Auf- und Abwindgeschwindig-
keiten flir die Simulationen 1, 2, 5 und 6 dargestellt. Wahrend fiir die Simulationen 1 und

1 charakteri-

1

2, die durch eine niedrige Windgeschwindigkeit des Grundstroms von 5 ms™
siert sind, die Aufwindgeschwindigkeit nach 50 bzw. 60 min rasch auf Werte unter 5 ms™
abfallt und somit das Verhalten einer gewohnlichen Einzelzelle zeigt, bleibt die maximale
Aufwindgeschwindigkeit fiir die Simulationen mit starker Windscherung auf hohem Niveau.
Die maximale Aufwindgeschwindigkeit unterliegt fiir diese Simulationen allerdings starken
stochastischen Fluktuationen. Hingegen treten bei den Simulationen 1 und 2, also bei den
gewohnlichen Einzelzellen die hoheren Abwindgeschwindigkeiten auf. Fiir die Superzellen der
Simulationen 5 und 6 ergeben sich Abwinde von ca. 5 ms 1.

Der Unterschied zwischen Einzel- und Superzellen zeigt sich natiirlich auch im zeitlichen
Verlauf der Niederschlagssumme, wie er in Abbildung 5.46 fiir die Simulationen 1, 2, 5 und 6

dargestellt ist. Wahrend die Einzelzellen nur uber ca. 30-40 min intensiven Niederschlag pro-
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duzieren, zeigen die quasi-stationdaren Superzellen einen linearen Anstieg der Niederschlags-
summe, also eine zeitlich konstante integrale Niederschlagsrate. Sowohl im Fall der Einzel-
als auch der Superzellen setzt unter kontinentalen Bedingungen der Niederschlag spater ein;
wahrend im Fall der Einzelzellen die Niederschlagsmenge nach 3 h keinen signifikanten Un-
terschied aufweist, ergibt sich im Fall der Superzellen, wie bereits erwahnt, im maritimen
Fall 20 % mehr Niederschlag. Wie die Steigung der Kurven in Abb. 5.46 zeigt, ist auch
die Niederschlagsrate im maritimen Fall stets hoher, so dass sich dieser Unterschied mit der
Zeit noch vergroBert. Die Abhadngigkeit der Niederschlagsmenge von den atmospharischen

Bedingungen, d.h. von uy, und gmax wird in Abschnitt 5.3.4 noch im Detail diskutiert.

Vorticitydynamik des Zellsplittings am Beispiel von Simulation 5

Die dynamischen Ursachen des fiir die Entstehung von Superzellen charakteristischen Zell-
splittings konnen anhand des Zusammenhangs zwischen der Vertikalbewegung w und der
relativen Vorticity ( erlautert werden. Aus dem Drehterm der Vorticitygleichung gewinnt
man durch Linearisierung um den Grundstrom die Beziehung

o  Ougow
3"~ 3z oy (5.20)
d.h. in einem Grundstrom mit Geschwindigkeitsscherung bildet sich an den seitlichen Flanken
des Aufwindschlauches horizontale Vorticity aus. Dabei entsteht an der rechten Flanke posi-
tive Vorticity, an der linken Flanke negative Vorticity (vgl. Abb. 2.10). Abbildung 5.47 zeigt
flir Simulation 5 einen Horizontalschnitt der relativen Vorticity ¢ und der Vertikalgeschwin-
digkeit w in 4500 m Hohe, in der der Aufwindbereich und der entstandene Vorticitydipol
deutlich zu erkennen sind. Man erkennt auch leichte Abwinde, die den Aufwindschlauch
umgeben.

In einer derart rotierenden Stréomung bilden sich in den Vorticityextrema dynamische Druck-

storungen aus, die proportional zum Quadrat der relativen Vorticity sind:

Dpayn ~ —C° (5.21)

(siehe z.B. Klemp, 1987). Dadurch entsteht sowohl im Bereich der minimalen als auch der
maximalen Vorticity ein vertikaler Druckgradient, der den Aufwind verstarkt. Auf Grund die-
ser Kopplung zwischen dem Vertikalwind und der Vorticity bildet sich eine bimodale Struktur
im Vertikalwindfeld aus, die in Abbildung 5.48, welche die Vorticity und den Vertikalwind nach

36 min zeigt, zu erkennen ist. Zu diesem Zeitpunkt bildet sich auch Niederschlag und durch
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Abbildung 5.31: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 30 min (Simu-

1

lation 5: Uy, =20 ms™", maritim).
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Abbildung 5.32: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 45 min (Simu-
lation 5: Uy, =20 ms~t, maritim).



Seite 168 Kapitel 5. Simulation hochreichender Konvektion

MAX CAPPI (2)
t= 1:00:00.0

max dBZ = 61.9

zinkm

yinkm

0 50 100 150 200 5 10
x in km zin km

Abbildung 5.33: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 60 min (Simu-

1

lation 5: U, =20 ms™", maritim).
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Abbildung 5.34: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 90 min (Simu-
1

lation 5: Uy, =20 ms—t, maritim).
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Abbildung 5.35: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 120 min (Si-
mulation 5: Uy, =20 ms~t, maritim).
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Abbildung 5.36: Wie Abb. 5.4, aber fiir Simulation 5 bei y = 65 km nach 120 min (Simula-
tion 5: Uy, =20 ms~t, maritim).
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Abbildung 5.37: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 120 min (Si-

mulation 6: Uy, =20 ms~!, kontinental).
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Abbildung 5.38: Wie Abb. 5.4, aber fiir Simulation 6 bei y = 65 km nach 120 min (Simula-
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tion 6: U, =20 ms~', kontinental).
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Abbildung 5.39: Mittlerer Durchmesser der Graupelpartikel in mm im xz-Schnitt bei y = 65

1

km nach 120 min (Simulation 5: Uy, =20 ms™", maritim).
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Abbildung 5.40: Mittlerer Durchmesser der Graupelpartikel in mm im xz-Schnitt bei y = 65

1

km nach 120 min (Simulation 6: uy, =20 ms ", kontinental).
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Abbildung 5.41: Zeitreihe der Maximalwerte der Massendichten der Hydrometeore in g m™3
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im gesamten Simulationsgebiet (Simulation 5: u,, = 20 ms~*, maritim).
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Abbildung 5.42: Zeitreihe der Maximalwerte der Massendichten der Hydrometeore in g m=3

1

im gesamten Simulationsgebiet (Simulation 6: u,, = 20 ms™", kontinental).
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Abbildung 5.43: Niederschlagssumme am Boden in mm nach 180 min (Simulation 5:

Uy = 20 mst, maritim).
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1

Us =20 ms~!, kontinental).



Seite 174

Kapitel 5. Simulation hochreichender Konvektion

Wb A4 A

—— U =5 m/s, maritim
U =20 m/s, maritim

30
20—
(2]
= 10
=
£
z 0=,
CIx e PR e S
Y SRS
[ I
-10 L
—— U =5 m/s, kontinental
—— U =20 m/s, kontinental
'20 T ‘ T ‘ T ‘
0 20 40 60

Abbildung 5.45: Zeitreihe der maximalen Auf- und Abwindgeschwindigkeiten in ms—

T T T T
80 100 120 140 160 180
t In min

L im

gesamten Simulationsgebiet fiir die Simulationen 1, 2, 5 und 6.

1*10’
"’E —— U =5 m/s, kontinental
P U =5 m/s, maritim
R 8*10 —— U = 20 m/s, kontinental
g U = 20 m/s, maritim
€ 6*10°
>
9]
(2]
(@))
8B 4*10°
e
(@)
o
S 2*10°—
Q
zZ
0*100 I ‘ \" T ‘ T ‘ T ‘ T ‘ T ‘ T ‘
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180
t in min

Abbildung 5.46: Zeitreihe der Niederschlagssumme am Boden in m® im gesamten Simulati-

onsgebiet fiir die Simulationen 1, 2, 5 und 6.



5.3. Simulation der Entwicklung thermischer Konvektion Seite 175

die Masse der Hydrometeore wird die Stromung im Zentrum des Vorticitydipols abgebremst
(‘liquid/ice water drag’) - dies verstdrkt die bimodale Struktur im Vertikalwindfeld.

Da die Produktion der Vorticity an den horizontalen Gradienten der Vertikalgeschwin-
digkeit gekoppelt ist, fiihrt die Teilung des Aufwindschlauchs dazu, dass im Zentrum des
Vorticitydipols nun die Vorticity abgebaut wird. Dadurch, dass an den duBeren Flanken wei-
terhin die jeweils entsprechende Vorticityneubildung erfolgt, wahrend im Zentrum Vorticity
abgebaut wird, entsteht eine Transversalbewegung der Vorticityextrema. Diese bewirkt das
beobachtbare Zellsplitting. Nach 48 min (Abb. 5.49) haben sich die Vorticityextrema be-
reits deutlich voneinander enfernt und es sind zwei getrennte Aufwindbereiche und damit
zwei Sekundadrzellen entstanden. Zwischen den beiden Aufwindgebieten ist sogar ein leichter
Abwind erkennbar. Weitere 12 min spater (Abb. 5.50) haben die Sekundarzellen ebenfalls
den typischen Vorticitydipol ausgebildet. Dabei dominiert in der sich nach links bewegenden
Zelle die negative Vorticity und in der sich nach rechts bewegenden Zelle die positive. Das
Zellsplitting ist damit vollzogen und die Sekundarzellen erweisen sich nun, im Gegensatz zur
Primarzelle, als stabile, quasi-stationare Superzellen.

Der dominante Prozess bei einem derartigen Zellsplitting ist die erwahnte dynamische
Kopplung des Vertikalwinds und der relativen Vorticity. Der Einfluss der Niederschlagsbil-
dung ist hierbei nur von untergeordneter Bedeutung. Um dies zu untersuchen, wurde eine
Simulation ohne Niederschlagsprozesse, d.h. nur unter Beriicksichtigung der Kondensation,
durchgefiihrt, die ebenfalls ein Zellsplitting zeigte.

In der Atmosphare kommt zur reinen Geschwindigkeitsscherung meist noch eine Rich-
tungsscherung hinzu. Dies fiihrt dazu, dass entsprechend der Kriimmung des Hodographen
die positive oder negative Vorticity dominiert und entsprechend die rechte oder linke Se-
kunddrzelle starker rotiert und damit langlebiger ist (Weisman und Klemp, 1984).

1

Simulation 7: U =20 ms™!, gmax = 14 gkg !, maritim

Um einen Einblick in die Variabilitat der Superzellen zu geben, soll hier noch eine Modell-
rechnung mit einem hdheren bodennahen Wasserdampfmischungsverhaltnis von gpn.x = 14

g kgl gezeigt werden. Damit ergibt sich eine CAPE von 2280 Jkg™!

, was fiir Mitteleuropa
sicherlich ein untypisch hoher Wert ist; in den USA und hier insbesondere in der so genannten
"Tornado Alley' sind derartige Situationen auf Grund der aus dem Golf von Mexiko stam-
menden sehr warmen und feuchten Luft jedoch keine Seltenheit (Emanuel, 1994; Bluestein,

1999).
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Abbildung 5.47: Horizontalschnitt (z = 4500 m) der Vorticity in s~ (rot-blau-skaliert) und

der Auf- ( ) und Abwindgeschwindigkeit (- - - -) in ms™! (Abstand der Isolinien: 2.5
ms~1) nach 21 min (Simulation 5: uy, =20 ms™t, maritim).
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Abbildung 5.48: Wie Abb. 5.47, aber nach 36 min.
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Abbildung 5.50: Wie Abb. 5.47, aber nach 60 min.
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In Abbildung 5.51 ist die Radarreflektivitat nach 3 h Simulationszeit als MAX-CAPPI dar-
gestellt. Deutlich sind zwei Superzellen zu erkennen, wobei besonders die sich nach rechts
bewegende Zelle eine sehr klare Struktur ausgebildet hat. Wie zu erwarten, sind die Reflekti-
vititen hoher als im Fall mit gnax = 12 gkg ', das Maximum der Reflektivitit erreicht 71.3
dBZ. Abbildung 5.52 zeigt einen xz-Schnitt durch die rechte Superzelle bei y = 20 km. Im
Gegensatz zu Simulation 5 hat sich hier ein Amboss ausgebildet, der sich horizontal iiber 60
km Lange erstreckt und vollstandig vereist ist. Da der Amboss in diesem Fall aus sehr kleinen
Wolkeneispartikeln (hexagonalen Plattchen) besteht, ist er in der MAX-CAPPI-Darstellung
der Reflektivitat nicht erkennbar. Die Vereisung wird hier dadurch begiinstigt, dass sich auf
Grund der hoheren CAPE und der damit verbundenen hoheren Vertikalwindgeschwindigkei-
ten der Amboss in einer Hohe von tiber 8 km befindet und damit in einem Temperaturbereich,
in dem ein homogenes Gefrieren der Wolkentropfen maoglich ist. Die Wolkenobergrenze liegt
bei ca. 11 km und damit ebenfalls deutlich hoher als bei der Superzelle aus Simulation 5.
Noch deutlicher als in Abb. 5.36 erkennt man eine riickwarts geneigte Achse des Aufwind-
schlauches.

Die Abbildungen 5.53 und 5.54 zeigen zwei Horizontalschnitte der Radarreflektivitat in
4500 bzw. 1500 m Hohe. Uberlagert sind jeweils das Vertikalwindfeld durch Isolinien und
das Horizontalwindfeld relativ zur Bewegung der Superzelle durch Vektorpfeile dargestellt.
In 4500 m Hohe liegt das Maximum der Reflektivitdt im Bereich des Aufwindgebietes, das
eine zyklonale Rotation aufweist. Der Vorticitydipol, der anhand des Windfeldes erkennbar
ist, fiihrt zu einem Einstromen aus nordostlicher Richtung, wodurch sich auch die gebogene
Form des Reflektivitatsfeldes erkldrt. In 1500 m Hohe ist das Aufwindgebiet noch deutlich
schwdcher ausgeprdagt und es ist ein ausgedehntes Abwindgebiet erkennbar. Das Maximum
der Reflektivitat ist in dieser Hohe nicht mit dem Aufwind korreliert, sondern liegt im Bereich
des Abwindes. Eine bodennahe so genannte Mesozyklone, die sich bei intensiven Superzellen
ausbildet und die Tornadoentstehung einleitet, ist hingegen nicht zu erkennen. Nur eine
Mesozyklone wiirde auch zu einem Hakenecho ('hook echo’) der Reflektivitat fiihren. Im
bodennahen Temperaturfeld, das in Abbildung 5.55 in Form der Temperaturabweichung vom
Grundzustand dargestellt ist, ist die Kaltluft, die sich unterhalb der Wolkenbasis ausbildet,
zu sehen.

Insgesamt treten bei dieser Simulation viele Charakteristika einer Superzelle, wie man sie
auf Grund konzeptioneller Modelle erwarten wiirde, auf. Manche Eigenschaften, insbeson-
dere die Ausbildung einer Mesozyklone und des Hakenechos erscheinen erst bei hdheren

Windscherungen und insbesondere einer Richtungsscherung des Grundstroms (Weisman und
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Klemp, 1984). Um die Bildung eines Tornados zu simulieren, ist auBerdem eine sehr viel

héhere raumliche Auflésung erforderlich (Wicker und Wilhelmson, 1995).

5.3.3 Simulation von Multizellensystemen

Bislang wurden gewdhnliche Einzelzellen und Superzellen betrachtet; das dritte Regime, das
fiir hochreichende Konvektion typisch ist, sind so genannte Multizellensysteme. Multizellen-
systeme bestehen, wie in Abschnitt 2.4 eingefiihrt, aus einer Vielzahl gewohnlicher Einzel-
zellen, wobei jeweils die mit den Abwinden verbundenen Boenfronten neue konvektive Zellen
auslosen. Multizellensysteme bilden sich bei hoher CAPE und niedrigen Windgeschwindig-

keiten.

Simulation 8 bzw. 9: U, =5 ms ', gmax = 14 gkg !, maritim bzw. kontinental

Anhand von Simulation 8 mit Uy, =5 ms~tund gmnax = 14 gkg 'bei maritimen Bedingun-
gen kann eine typische Multizellensituation gezeigt werden. Der Grundzustand besitzt damit
den gleichen CAPE-Wert von 2280 Jkg *wie im Fall von Simulation 7, nun aber bei deut-
lich niedrigeren Windgeschwindigkeiten. Das in Abbildung 5.56 dargestellte MAX-CAPPI
der Radarreflektivitat nach 120 min Simulationszeit zeigt ein Multizellensystem mit meh-
reren Reflektivitatsmaxima von iiber 60 dBZ. Jedes dieser Reflektivititsmaxima entspricht
dabei einem konvektiven Aufwindgebiet und das gesamte System breitet sich mit der Zeit in
ein immer groBeres Gebiet aus.

Auch bei kontinentalen Bedingungen entsteht in dieser Situation ein Multizellensystem:
Dies zeigt das Ergebnis von Simulation 9; in Abb. 5.57 ist wiederum das MAX-CAPPI der
Radarreflektivitat nach 120 min dargestellt. Im Gegensatz zum maritimen Fall bilden sich
Jedoch sehr viel weniger konvektive Zellen aus - das Multizellensystem ist weit weniger inten-
Siv.

Eine genauere Analyse der Entstehungsmechanismen der einzelnen Konvektionszellen und
der Ausbreitung der Boenfronten, wie sie von Rotunno et al. (1988) beschrieben werden,
bleibt spateren Arbeiten iiberlassen. Da sich Bdenfronten mitunter auch in Radar- und
Stationsmessungen nachweisen lassen (Hannesen, 1998), bietet sich ein Vergleich mit Be-

obachtungen an.
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Abbildung 5.51: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 180 min (Si-
mulation 7: Uy =20 MS™, Gmax = 14 gkg™*, maritim).
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Abbildung 5.52: Wie Abb. 5.4, aber fiir Simulation 7 bei y = 20 km nach 180 min (Simula-

1

tion 7: U =20 MS™Y, Gmax = 14 gkg™', maritim).
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Abbildung 5.53: Horizontalschnitt (z = 4500 m) der Radarreflektivitdt in dBZ und der Auf-
( ) und Abwindgeschwindigkeit (- - - -) in ms™! (Abstand der Isolinien: 2.5 ms™!)
nach 180 min. Die Vektorpfeile stellen an jedem Gitterpunkt den Horizontalwind in ms™1

dar (Simulation 7: Usy = 20 MmS™, Gmax = 14 gkg™*, maritim).
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Abbildung 5.54: Wie Abb. 5.53, aber fiir z = 1500 m (Simulation 7: uy, = 20 ms !,
Qmax = 14 gkg_l, maritim).
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Abbildung 5.55: Horizontalschnitt (z =500 m) der Temperaturstérung in K nach 180 min.
Die Vektorpfeile stellen an jedem Gitterpunkt den Horizontalwind in ms=t dar(Simulation 7:

1

Uso =20 MS™Y, Gmax = 14 gkg ', maritim).

5.3.4 Der Einfluss der Windgeschwindigkeit und der konvektiv verfiig-

baren Energie auf die Entwicklung konvektiver Zellen

Wie in den vorangegangenen Abschnitten anhand ausgewahlter Simulationen gezeigt wurde,
wird die Entwicklung konvektiver Zellen maBgeblich durch die Windgeschwindigkeit bzw. Wind-
scherung und die konvektiv verfiigbare Energie bestimmt.

Eine umfassende Untersuchung der atmospharischen Bedingungen, unter denen bevorzugt
gewohnliche Einzelzellen, Superzellen oder Multizellensysteme auftreten, wurde von Weis-
man und Klemp (1982) durch eine systematische Variation der Anfangsbedingung bzw. des
Grundzustandes durchgefiihrt. Weisman und Klemp (1982) verwenden fiir ihre Untersu-
chung das dreidimensionale Atmosphadrenmodell von Klemp und Wilhelmson (1978). Dieses
beinhaltet ein einfaches Kesslersches Wolkenschema, wobei ein Schwellenwert der Autokon-

versionsrate von 1 g m~3

vorgegeben wurde, was fiir konvektive Wolken eine realistischere
Entwicklung ergibt als der Wert von 0.5 g m~3, der meist verwendet wird und der auch fiir
Simulation 3 angenommen wurde.

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde die Sensitivitatsuntersuchung nach Weisman
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Abbildung 5.56: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 120 min (Si-

1

mulation 8: Us, =5 MS™, Gmax = 14 gkg™*, maritim).

MAX CAPPI (2)
t= 2:00:00.0

max dBZ = 69.0

zinkm

yinkm

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 5 10
x in km zinkm

Abbildung 5.57: MAX-CAPPI-Darstellung der Radarreflektivitdt in dBZ nach 120 min (Si-

1

mulation 9: Us =5 ms™', qmax = 14 gkg ', kontinental).
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und Klemp (1982) mit dem neu entwickelten Zwei-Momenten-Mischwolkenschema wieder-
holt, um zu priifen, ob die Parametrisierung der Wolkenmikrophysik unter den verschiedenen
atmospharischen Bedingungen plausible Resultate ergibt, und um zu untersuchen, ob dabei
signifikante Unterschiede zu den von Weisman und Klemp (1982) erhaltenen Ergebnissen
auftreten. Dabei wird allerdings nicht nur die maximale Windgeschwindigkeit u,, und das
maximale Mischungsverhaltnis gmax variiert, sondern auch jeweils der Einfluss des Aktivie-
rungsspektrums (kontinental bzw. maritim) untersucht. Dies ermdglicht es, Aussagen iiber
den Einfluss der Aerosole auf die Dynamik hochreichender Konvektion unter verschiedenen
atmosphadrischen Bedingungen zu machen.

Um die Entwicklung der konvektiven Zellen anhand der drei Regime Einzelzellen, Superzel-
len und Multizellensysteme zu klassifizieren, ist eine moglichst objektive Einteilung anhand

der Modellergebnisse erforderlich. Hier wird die folgende Klassifizierung verwendet:

e Superzellen: Die Konvektion wird dem Superzellenregime zugeordnet, wenn nach 90
min und 120 min Simulationszeit im MAX-CAPPI ein symmetrisches Paar konvektiver
Zellen zu erkennen ist und diese eine maximale Reflektivitat von mehr als 40 dBZ

aufweisen.

e Multizellensysteme: Als Multizellensystem wird die Konvektion dann klassifiziert,
wenn nach 120 min oder 180 min Simulationszeit im MAX-CAPPI mindestens drei
isolierte konvektive Zellen mit einer maximalen Reflektivitdat von mehr als 50 dBZ auf-

treten.

Alle anderen Simulationen, bei denen Niederschlag den Boden erreicht, sind dann den gewohn-
lichen Einzelzellen zuzuordnen. Offensichtlich schlieBt sich die Klassifizierung in Superzellen
bzw. Multizellen nicht gegenseitig aus - es kann also auch eine Mischform auftreten. Diese
pragmatische Einteilung ist sicherlich nicht optimal, aber sie reicht aus, um im folgenden die
wesentlichen physikalischen Zusammenhange aufzuzeigen.

In Tabelle 5.4 sind fiir alle 48 Simulationen dieser Parameterstudie jeweils die Niederschlags-
summe nach 180 min und die Klassifizierung entsprechend der obigen Einteilung sowie die
Richardson-Zahl aufgefiihrt. Wie zu erwarten, bilden sich bei hohen Windgeschwindigkeiten
(Uso > 15 ms™1) Superzellen aus; allerdings nur, wenn die CAPE hoch genug ist, um eine

1 ist hierzu eine CAPE von

intensive Konvektion aufrecht zu erhalten. Bei u, = 15 ms™
ca. 1000 Jkg™! erforderlich, bei uy,, = 20 ms™! treten bereits bei CAPE = 825 Jkg™*
Superzellen auf. Dabei zeigen die Simulationen, dass die Lebensdauer der Superzellen mit

hoheren Windgeschwindigkeiten und hoherer CAPE zunimmt. Multizellensysteme bilden sich
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bei hoher CAPE (CAPE > 1000 Jkg™') und relativ niedrigen Windgeschwindigkeiten. Es
fallt auf, dass maritime Bedingungen die Entstehung von Multizellensystemen beglinstigen.

1 1 wurde bereits

Am Beispiel von Simulation 9 mit u, = 5 ms™ und gmax = 14 gkg~
gezeigt, dass unter maritimen Bedingungen die Multizellensysteme bei gleicher CAPE auch
sehr viel intensiver sind, d.h. dass mehr einzelne konvektive Zellen entstehen. In einem
Ubergangsbereich (hier bei ts = 15 Mms™t, gmax > 13 gkg™*) bilden sich unter maritimen
Bedingungen Superzellen innerhalb eines Multizellensystems. Betrachtet man die integralen
Niederschlagssummen, die in Tabelle 5.4 ebenfalls angegeben sind, so zeigt sich, dass die
Niederschlagsmenge im Allgemeinen sowohl mit gm.x als auch mit uy,, zunimmt. AuBerdem
wird unter maritimen Bedingungen generell mehr Niederschlag gebildet als unter kontinen-
talen. Der Unterschied betragt dabei oft mehr als einen Faktor zwei, wobei bei sehr kleiner
CAPE, d.h. bei einem geringen Feuchteangebot, die kontinentalen Wolken im Gegensatz zu
den maritimen keinen Niederschlag produzieren. Die groBten absoluten Unterschiede treten
innerhalb der Ubergangsbereiche zum Multizellen- bzw. Superzellenregime auf. So entsteht
L, Gmax = 13 gkg™!
das insgesamt 6.50 x 10° m3 Niederschlag erzeugt und unter kontinentalen Bedingungen

fir u =5 ms~ unter maritimen Bedingungen ein Multizellensystem,
nur eine gewdhnliche Einzelzelle, deren Gesamtniederschlag mit 2.61 x 10® m3 entsprechend
niedriger liegt.

Weisman und Klemp (1982), die die Klassifikation in Einzelzellen, Superzellen und Multi-
zellen anhand der zeitlichen Entwicklung der Vertikalgeschwindigkeit vornehmen, finden fiir
Richardson-Zahlen von Ri =5 bis Ri = 60 Superzellen, erhalten in diesem Ri-Bereich aber
fur niedrige Werte der konvektiv verfligbaren Energie CAPE auch Einzelzellen. Multizel-
len treten bei Weisman und Klemp (1982) fiir Richardson-Zahlen gréBer als 40 auf, wenn

gleichzeitig gmax groBer oder gleich 13 gkg™

ist. Exakt dieses Ergebnis zeigen auch die in
Tabelle 5.4 zusammengefassten Simulationen fiir maritime Bedingungen. Fiir das kontinenta-
le Aktivierungsspektrum treten Multizellensysteme erst bei etwas héheren Richardson-Zahlen
und/oder hoheren Mischungsverhdltnissen auf. Die Resultate von Weisman und Klemp
(1982), die auf Basis des einfachen Kessler-Schemas gewonnen wurden, kdnnen demnach mit
dem in dieser Arbeit entwickelten Mischwolken-Schema bestatigt werden. Zusatzlich konnte
gezeigt werden, dass die Dynamik und die Struktur konvektiver Systeme nicht nur durch
die Windgeschwindigkeit bzw. Windscherung des Grundstromes und die CAPE bestimmt
werden, sondern dass auch das Aktivierungsspektrum, das maBgeblichen Einfluss auf die
Wolkenmikrophysik hat, indirekt die gesamte Dynamik des konvektiven Systems beeinflusst.

Insbesondere im Ubergangsbereich zwischen gewdhnlichen Einzelzellen und Multizellensy-
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stemen bzw. zwischen Multizellensystemen und Superzellen, kann die Wolkenmikrophysik
ausschlaggebend dafiir sein, welches wolkendynamische Regime sich ergibt.

Hieraus folgt, dass - wie schon Weisman und Klemp (1982) betonen - eine zuverldssige
Vorhersage der Entwicklung konvektiver Systeme allein auf Basis der Richardson-Zahl Ri
nicht moglich ist (siehe auch Bluestein, 1992; McCaul und Weisman, 2001). Offensichtlich
existieren noch weitere Parameter, die beriicksichtigt werden miissen. Insbesondere der
Einfluss der wolkenmikrophysikalischen Prozesse kann, wie im Rahmen dieser Arbeit anhand
der verschiedenen Aktivierungsspektren gezeigt wurde, zu Modifikationen der Wolkendynamik
fiihren. Andere Einflussfaktoren, iiber deren Wirkung wenig bekannt ist, sind die Orographie
und das Temperaturprofil.



Tabelle 5.4: Integrale Niederschlagssumme am Boden in 10° m? fiir die verschiedenen Simulationen unter maritimen /
kontinentalen Bedingungen und Klassifikation als gewéhnliche Einzelzellen (E), Multizellensysteme (M), Superzellen (S) und
nicht regnende Cumuli (C). Die verschiedenen Simulationen sind durch die maximale Windgeschwindigkeit des Grundstroms
Uso und das maximale Mischungsverhaltnis in der Grenzschicht qma.x charakterisiert. AuBerdem ist jeweils die Richardson-Zahl
Ri angegeben.
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5.4 Simulation orographisch induzierter Konvektion

5.4.1 Vorbemerkungen

Der Einfluss der Orographie auf die Entstehung und den Lebenszyklus konvektiver Systeme
ist so vielfdltig, dass im Rahmen dieser Arbeit nicht der Versuch unternommen werden kann,
diese Mechanismen umfassend zu untersuchen und darzustellen. Einen Uberblick iiber die
Wechselwirkung von Wolken, Niederschlag und Orographie gibt Hannesen (1998), der an-
hand von Radarbeobachtungen die Wirkung der Orographie auf stratiforme und konvektive
Niederschlagsereignisse in Siidwestdeutschland untersucht. Hannesen (1998) gibt auch Bei-
spiele fiir typische Entwicklungen konvektiver Systeme in orographisch gegliedertem Gelande.
Chu und Lin (2000) untersuchen mit einem numerischen Modell die Entstehung und zeitliche
Entwicklung orographisch induzierter Konvektion auf der Basis zweidimensionaler Modell-
rechnungen und kommen dabei im wesentlichen zu dem Ergebnis, dass in Abhangigkeit von
der Anstromgeschwindigkeit U bzw. der Froude-Zahl

v
N hy'

wobei Ny die Brunt-Vaisala-Frequenz ist und h, die Hohe des Berges, unterschiedliche Re-

NFr

(5.22)

gime existieren. Dabei sind insbesondere zwei Mechanismen interessant: Bei niedrigen Wind-
geschwindigkeiten bzw. kleinen Froude-Zahlen bildet sich die Konvektion im Luv des Berges
und breitet sich durch die Bildung einer ausgepragten Kalt- bzw. Bdenfront luvseitig strom-
auf aus. Bei hohen Windgeschwindigkeiten bzw. groBen Froude-Zahlen hingegen bildet sich
die Konvektion leeseitig, wofiir Chu und Lin (2000) neben der Advektion insbesondere die
brechenden Schwerewellen verantwortlich machen, und breitet sich stromab aus. In einem
Ubergangsregime bildet sich ein quasi-stationires konvektives System iiber dem Berg.

5.4.2 Simulation einer Bergiiberstromung

Im folgenden wird ein Beispiel fiir die Entstehung orographisch induzierter konvektiver Syste-

me anhand der Simulationen einer Bergiiberstromung gezeigt. Hierzu wird ein gelandefolgendes

Koordinatensystem mit der Orographiefunktion
hy

L+ b, 2 [(x = x0)2 + (¥ — v0)?]

mit h, = 2 km und b, = 5 km verwendet. Die Parameter xo und y, sind so gewahlt,

dass sich der Berg in der Mitte des 100 km x 100 km groBen Modellgebietes befindet.

h(x,y) = (5.23)
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Abbildung 5.58: Wie Abb. 5.4, aber fiir Simulation 10 nach 18 min.

Als Grundzustand bzw. Anfangsbedingung werden wieder die in Abschnitt 5.2 beschriebenen
Vertikalprofile fiir Temperatur, Feuchte und Windgeschwindigkeit nach Weisman und Klemp
(1982) mit Gmax = 14 gkg™' und U = 5 ms ! verwendet - nun natiirlich ohne die zur
Initialisierung rein thermischer Konvektion notwendige Warmluftblase. Chu und Lin (2000)
verwenden ebenfalls diese atmospharischen Bedingungen, untersuchen jedoch einen breiteren
Berg mit b, = 30 km und beschranken sich, wie bereits erwahnt, auf eine zweidimensionale
Stromung. Die Brunt-Vaisdla-Frequenz hat unter diesen atmospharischen Bedingungen in
850 hPa niherungsweise den Wert 6 x 1072 s~1 (siehe z.B. Chu und Lin, 2000), woraus sich
fiir die Bergiiberstromung eine Froude-Zahl von Ng, =~ 0.4 ergibt. Auf Grund der Ergebnisse
der vorangehenden Abschnitte sowie der Arbeiten von Weisman und Klemp (1982) sowie Chu
und Lin (2000) ist zu erwarten, dass sich unter diesen Bedingungen im Lee des Berges ein
Multizellensystem ausbilden wird.

Abbildung 5.58 zeigt einen xz-Schnitt der Hydrometeormassendichten bei y = 50 km
nach 18 min Simulationszeit: Am luvseitigen Westhang des Berges hat sich, ab der Hohe
des Hebungskondensationsniveaus, eine auf dem Berg aufliegende orographische Wolke ge-
bildet; allerdings wird keine Konvektion ausgeldst. Dies geschieht erst im Lee des Berges,
wenn auf Grund der Uberstrdmung Schwerewellen entstehen. Da das Niveau freier Konvek-

tion ungefahr in 2000 m Hohe liegt, reicht die geringe Vertikalbewegung der Schwerewellen
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aus, dass hier Konvektion einsetzt. Diese entwickelt sich im Laufe der Zeit ahnlich, wie
dies bereits in den vorangehenden Abschnitten gezeigt wurde. So erkennt man in Abbildung
5.59, die die Situation nach 36 min Simulationszeit zeigt, die typische Entwicklungsphase
einer konvektiven Zelle mit starken Vertikalbewegungen, Graupelbildung aus gefrorenen Re-
gentropfen und einsetzendem Niederschlag am Boden. Abbildung 5.60 zeigt das zugehorige
MAX-CAPPI mit der konvektiven Zelle im Lee des Berges, die Reflektivitaten von liber 70
dBZ aufweist. Im weiteren (Abb. 5.62 und 5.61) durchlauft diese Zelle ein Zellsplitting
und es entstehen, ausgelost durch die Boenfront dieser Primarzelle, aber auch auf Grund
der Schwerewellen und der Konvergenzzone im Lee des umstromten Berges weitere neue
konvektive Zellen. Nach 90 min hat sich im Lee des Berges ein Multizellensystem gebildet,
das aus funf Einzelzellen besteht und sich bis in 11 km Hohe erstreckt, lokal treten dabei
kurzzeitig Niederschlagsraten iiber 200 mm h~1 auf .

Bei Simulationen mit niedrigerer Anstromgeschwindigkeit, groBerer Berghohe oder -breite,
die hier nicht gezeigt werden, tritt zum Teil luvseitig Konvektion auf - jedoch kann das von
Chu und Lin (2000) im zweidimensionalen Fall gefundene Regime, das bei groBen Froude-
Zahlen zu einer luvseitigen Ausbreitung der Konvektion fuhrt, im dreidimensionalen Fall,
d.h. fir einen freistehenden Einzelberg, nicht nachgewiesen werden. Dies kann dadurch
erklart werden, dass bei einem freistehenden Einzelberg bei groBen Froude-Zahlen eine Um-
stromung stattfindet, wahrend es im zweidimensionalen Fall, d.h. bei einem quer zur An-
strémung unendlich ausgedehnten Bergriicken, luvseitig zu einer blockierenden Strémung

kommt.
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Abbildung 5.59: Wie Abb. 5.58, aber nach 36 min.
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Kapitel 6

Schlussbetrachtungen

6.1 Zusammenfassung

Die vorliegende Arbeit stellt einen Beitrag zur genaueren Beschreibung wolkenmikrophysika-
lischer Prozesse in Mischwolken dar, mit dem Ziel die Simulation und Vorhersage konvektiver
Systeme durch numerische Atmosphdrenmodelle zu verbessern.

Hierzu wurde eine neue Parametrisierung der StoBprozesse von Tropfen formuliert, die
auf der spektralen kinetischen Gleichung basiert. Diese Parametrisierung, die die klassische
Aufteilung des Tropfenspektrums in kleine Wolkentropfen und groBe Regentropfen beibehalt,
verwendet zur Beschreibung der Eigenschaften des Tropfenensembles in den GroBenbereichen
der Wolken- und Regentropfen jeweils zwei Momente der Anzahldichteverteilungsfunktion:
die Anzahldichte und die Massendichte der Wolken- bzw. Regentropfen. Um die Parametri-
sierungsgleichungen fiir die im Rahmen dieser Beschreibung auftretenden integralen wolken-
mikrophysikalischen Prozesse Autokonversion, Akkreszenz und Selbsteinfang zu formulieren,
wurde aus der kinetischen Gleichung ein System prognostischer gewohnlicher Differential-
gleichungen fiir die Momente der Anzahldichteverteilung der Wolken- und Regentropfen
hergeleitet. Aus dieser Betrachtung konnten Naherungen fiir die gesuchten Anderungs-
und Umwandlungsraten gewonnen werden. Es konnte auBerdem gezeigt werden, dass In-
varianzeigenschaften der kinetischen Gleichung auf eine Ahnlichkeitstheorie fiihren, die es
erlaubt, die zeitliche Entwicklung des Tropfenspektrums wahrend des Koagulationsprozesses
im Rahmen der Parametrisierung durch universelle Funktionen zu beriicksichtigen. Diese
universellen Funktionen wurden durch numerische Simulation des Koagulationsprozesses be-
stimmt. Die Rechnungen bestitigen auBerdem die Giiltigkeit der Ahnlichkeitstheorie. Das

neu entwickelte Parametrisierungskonzept wurde gegeniiber gebrauchlichen Konzepten auch
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dadurch erweitert, dass die Wirkung der kleinskaligen atmospharischen Turbulenz und des
Zerplatzens groBer Tropfen innerhalb einer Zwei-Momenten-Parametrisierung quantitativ pa-
rametrisiert wurde. Anhand umfassender Vergleichsrechnungen mit einem eindimensionalen
Niederschlagsmodells konnte gezeigt werden, dass die Parametrisierung in einem weiten Pa-
rameterbereich eine gute Ubereinstimmung mit einer expliziten numerischen Lésung der ex-
akten kinetischen Gleichung ergibt.

Die Parametrisierung der Kollisionswechselwirkungen der Hydrometeore in Mischwolken
konnte durch eine neue, allgemein anwendbare Approximation der integralen Wachstumsglei-
chungen verbessert werden. Das daraus resultierende Zwei-Momenten-Verfahren ermoglicht
eine effiziente Berechnung der Wirkung des Bereifens von Eispartikeln bzw. deren Aggregati-
on auf die Anzahl- und Massendichten der Hydrometeore. Zur Parametrisierung der mittleren
Kollisionseffizienz wurde ein stiickweise linearer Ansatz vorgeschlagen.

Fiir alle weiteren wolkenmikrophysikalischen Prozesse wie z.B. die Nukleation der Wolken-
tropfen und Eispartikel, das Kondensations- bzw. Depositionswachstum, die Konversion der
Eiskristalle zu Graupel und auch die Sedimentation der Partikel wurden die im Rahmen einer
Zwei-Momenten-Parametrisierung konsistenten Formulierungen hergeleitet und diskutiert.

Alle neu entwickelten Parametrisierungen der wolkenmikrophysikalischen Prozesse wurden
in das mesoskalige Atmospharenmodell KAMM2 implementiert. Dies ermdoglicht es, die
raum-zeitliche Entwicklung von Mischwolken unter Beriicksichtigung aller relevanten wol-
kenmikrophysikalischen Prozesse zu simulieren. Anhand zahlreicher Modellrechnungen un-
ter idealisierten atmospharischen Bedingungen konnte gezeigt werden, dass mit dem Zwei-
Momenten-Verfahren die wesentlichen physikalischen Prozesse in konvektiven Mischwol-
ken sinnvoll erfasst werden. Ein Vergleich mit dem oft verwendeten Kesslerschen Ein-
Momenten-Schema zeigt, dass die neue Koagulationsparametrisierung und das darauf auf-
bauende Mischwolkenschema deutlich realistischere Ergebnisse liefert. Ein wichtiges Ergeb-
niss war, dass - auch unter kontinentalen Bedingungen - der dominante niederschlagsbildende
Prozess die Bildung groBer Tropfen durch Koagulation ist. Gelangen diese Tropfen durch ver-
tikale Transportprozesse innerhalb der Wolken in hohere, kaltere Schichten der Atmosphare,
so gefrieren die Tropfen und fiihren zur Graupelbildung, was die Niederschlagsbildung weiter
intensiviert.

Auf Grund der Verwendung von zwei Momenten je Partikelklasse und der damit verbunde-
nen expliziten GréBeninformation ist es auch maoglich, die unterschiedliche wolkenmikrophysi-
kalische Entwicklung von Mischwolken unter maritimen bzw. kontinentalen atmospharischen

Bedingungen zu untersuchen. Dabei hat sich gezeigt, dass die Wolkenentwicklung unter
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kontinentalen Bedingungen langsamer und weniger intensiv verlauft. Durch die geringe Effi-
zienz der Nukleations- und Koagulationsprozesse unter kontinentalen Bedingungen entstehen
Jjedoch deutlich hohere Wolkenwassergehalte und gréBere Niederschlagspartikel.

Durch Variation der Anfangsbedingung bzw. des Grundzustandes konnte die Dynamik ther-
mischer Konvektion in verschiedenen Regimen simuliert werden. So treten bei niedriger kon-
vektiv verfiigbarer Energie und niedrigen Windgeschwindigkeiten gewdhnliche Einzelzellen
auf, die eine Lebensdauer von ein bis zwei Stunden besitzen. Steht mehr potentielle Ener-
gie zur Verfiigung, so bilden sich auf Grund des Niederschlags Boenfronten, die bodennahe
feuchtwarme Luft zum Aufsteigen anregen und damit wieder neue Einzelzellen auslosen, wo-
durch im Laufe der Zeit ein Multizellensystem entsteht. Bei hohen Windgeschwindigkeiten
fiihrt in erster Linie die Wirbeldynamik der Stromung dazu, dass sich sehr langlebige, quasi-
stationare und intensive konvektive Zellen ausbilden, die als Superzellen bezeichnet werden.
Die Beeinflussung der Stromung durch die Niederschlagsbildung ('liquid water drag’) spielt
dabei nur eine untergeordnete Rolle. Mit dem neu entwickelten Mischwolkenschema konnte
erstmals eine systematische Untersuchung der Unterschiede dieser wolkendynamischen Pro-
zesse unter kontinentalen bzw. maritimen Bedingungen durchgefiihrt werden. Es stellte sich
heraus, dass die Entwicklung von Superzellen kaum auf Anderungen des Aktivierungsspek-
trums reagiert, wahrend Multizellensysteme unter maritimen Bedingungen deutlich intensiver
sind und mehr Einzelzellen produzieren als unter kontinentalen Bedingungen. Mit dieser Un-
tersuchung konnte die Einteilung der atmospharischen Bedingungen in die verschiedenen
Regime der hochreichenden Konvektion nach Weisman und Klemp (1982) im wesentlichen
bestatigt und um einen wichtigen Einflussparameter erweitert werden.

Die Entwicklung orographisch induzierter Konvektion konnte im Rahmen dieser Arbeit nur
exemplarisch anhand der Simulation einer Bergiiberstromung gezeigt werden. Dabei bildet
sich, ausgelost durch orographisch bedingte Schwerewellen, im Lee des Berges ein intensives

Multizellensystem.

6.2 Diskussion und Ausblick

Die Simulation und Vorhersage konvektiver Systeme stellt auch heute noch eine groBe Her-
ausforderung dar. Obwohl in den letzten Jahrzehnten groBe Fortschritte erzielt werden konn-
ten, bleibt immer noch eine groBe Unsicherheit - selbst bei grundlegenden Fragen. Gerade
im Bereich der Wolkenmikrophysik sind viele Prozesse noch nicht mit hinreichender Genauig-

keit bekannt. Dies sind insbesondere die Nukleation der Eispartikel und die Wechselwirkung



Seite 196 Kapitel 6. Schlussbetrachtungen

zwischen der atmospharischen Turbulenz und den wolkenmikrophysikalischen Prozessen.
Unter diesen Randbedingungen leistet die vorliegende Arbeit einen kleinen Beitrag zu ei-
nem besseren Verstandnis der physikalischen Prozesse in konvektiven Systemen. Im Rahmen
dieser Arbeit konnte bei der Parametrisierung wolkenmikrophysikalischer Prozesse in vielen
Bereichen eine deutliche Verbesserung erzielt werden, andererseits ist die Parametrisierung
einiger wolkenmikrophysikalischer Prozesse, die hier nicht im Mittelpunkt der Betrachtun-
gen standen, noch nicht hinreichend genau geklart. Dies betrifft insbesondere die Behand-
lung der Nukleation - sowohl der Tropfen als auch der Eispartikel. Auch die Anwendung
der Sattigungsadjustierung zur Berechnung der Kondensation ist unbefriedigend, da dies im
Widerspruch zu anderen Parametrisierungsannahmen steht. Bei der Parametrisierung der
Wachstumsprozesse von Graupel und Hagel bleiben bislang die unterschiedlichen Tempera-
turregime (nasses und trockenes Wachstum, siehe z.B. Straka, 1989) unberiicksichtigt.
Der groBe Vorteil der Anwendung numerischer Atmospharenmodelle zur Simulation kon-
vektiver Mischwolken ist es, einen detaillierten Einblick in deren Dynamik und Wolkenmi-
krophysik zu ermoglichen. In diesem Zusammenhang muss aber festgestellt werden, dass
bislang kein Vergleich der Simulationsergebnisse mit Messdaten durchgefiihrt werden konn-
te, dies liegt auch daran, dass es auBerordentlich schwierig ist, die raum-zeitliche Entwicklung
von konvektiven Wolken messtechnisch zu erfassen. Vollstandige in-situ Datensatze, insbe-
sondere hinsichtlich der Evolution der mikrophysikalischen Parameter, sind so gut wie nicht
vorhanden. Ein solcher Vergleich ware jedoch erforderlich, um die Zuverlassigkeit der neu
entwickelten Parametrisierungen zu iiberpriifen. Ob eine Verifikation von Modellergebnissen
anhand von Radar- und/oder in-situ-Messdaten allerdings ohne ein aufwendiges Datenas-
similationsverfahren sinnvoll ist, bleibt bei der Vielzahl der Modellparameter und der sehr

empfindlichen Abhangigkeit der Simulationsergebnisse von den Anfangsbedingungen offen.



Anhang A

Verteilungsfunktionen

A.1 Die verallgemeinerte Gamma-Verteilung

Eine moglichst allgemeine Verteilungsfunktion, die gemessene Partikelverteilungen gut be-
schreibt und viele gebrauchliche Verteilungsfunktionen als Spezialfdlle enthalt, ist die so
genannte verallgemeinerte Gamma-Verteilung (auch Hypergamma-Verteilung; generalized
gamma distribution; modified gamma distribution; siehe z.B. Suzuki, 1964; Flatau et al.,
1989; Considine und Curry, 1996; Cohard und Pinty, 2000a, 2000b; auf der Maur, 2001):

f(x)=Ax" e ™, (A1)

Der Fall i = 1 ist die Gamma-Verteilung bzgl. der Teilchenmasse x; fiir u = 0, v = 0 erhalt
man die Exponential-Verteilung in x. Obwohl hier die innere Koordinate x die Teilchenmasse
ist, enthdlt diese Verteilungsfunktion mit . = 1/3 auch Gamma- bzw. Exponentialverteilun-
gen bzgl. des Durchmessers D. Als weiterer Spezialfall tritt auBerdem die GauB-Verteilung
auf (=2, v=0).

In der obigen Darstellung sind die Parameter A und X nicht einheitenfrei, d.h. es treten im
Allgemeinen reelle Potenzen physikalischer Einheiten auf. Sinnvoller ist es, diese Parameter
durch die Anzahldichte N und die Massendichte L zu ersetzen. Diese wichtigen GroBen sind
das nullte bzw. erste Moment der Verteilungsfunktion f(x):

N = / f(x) dx, L= /xf(x) dx. (A.2)
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Fiihrt man die Integrationen aus, so erhdlt man Integrale der Form

r r
/yﬁe—*y dy = % (A.3)

0

die auf die Gamma-Funktion zuriickgefiihrt werden (Bronstein und Semendjajew, 1991). Fiir
die gesuchten Parameter ergibt sich damit:

N . r(ety 17
A=—FT A\ und A= (“z)x .
I—(U+)
m

()

(A.4)

Dabei ist X = L/N die mittlere Teilchenmasse. Eine physikalisch sinnvollere, aber auch

kompliziertere Darstellung der Verteilungsfunktion (A.1) ist

+1 n
N v (e2 g (2
f(x) = = [%} F(L) [I_Eé;] exp{ — ,_Eéig . (A.5)
7 7 7
Die massengewichteten Momente sind dann durch
n
r n+v+1 r v+1
oo T rE)] (A5)

(5) ()

gegeben.

A.2 Die Gamma-Verteilung

Als Gamma-Verteilung wird in der Wolkenphysik die Verteilungsfunktion
f(x)=Ax"e ™ (A7)

bezeichnet (Clark, 1974; Ulbrich, 1983; Haddad et al., 1996). In der Literatur findet man
aber auch Pearson IlI-Verteilung (Berry und Reinhardt, 1974a) oder Schulz-Verteilung. Aus
(A.1) erhadlt man diese 3-parametrige Verteilung z.B. durch & = 1. Die Parameter A und A
sind hier durch

N 1
N ound A= 2T

A= ToED X

(A.8)

gegeben. Gleichung (A.5) vereinfacht sich mit 4 =1 zu

X} v (v+ 1)Ut

f(x) = g [§ mexp [—(1/ + l)g] (A.9)
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und fiir die Momente erhalt man

n_ T(n+v+1) . NX' 2
M" = (u+1)”F(u+1)NX —mkH:l(U-i-k). (A.10)

A.3 Die Exponential-Verteilung

Ein weiterer wichtiger Spezialfall ist die Exponential-Verteilung, die nur noch zwei freie Pa-

rameter besitzt: A und A. Aus (A.1) gewinnt man sie durch u =1 und v =0:
f(x)=Ae™. (A.11)

Verwendet man statt A und A die Teilchen- und Massendichte bzw. die mittlere Teilchen-
masse, so ergibt sich hier:
N X

f(x)= < &P [—;} . (A.12)
Diese Exponential-Verteilung ist nicht dquivalent zu der von Marshall und Palmer (1948)
zur Approximation von Regentropfenspektren verwendeten Exponential-Verteilung, da die-
se als innere Koordinate den Teilchendurchmesser D ~ x3 verwendet haben. Exponential-
Verteilungen bzgl. des massenaquivalenten Durchmessers D beschreiben jedoch auch gemes-
sene (mittlere) Spektren von Schneeflocken (Gunn und Marshall, 1957) und Graupelpartikeln
(Federer und Waldvogel, 1975) am besten. Dabei ist der massendquivalente Durchmesser D
der Durchmesser eines Tropfens mit gleicher Masse. Wahlt man in Gl. (A.5) v = —2/3 und
u = 1/3, so ergibt sich die Exponential-Verteilung bzgl. des (massendquivalenten) Durch-

Messers:
1 R " an
f(x) = Ax~5 e & f(D)=Ae P, (A.13)

dabei ist f(x)dx = f(D)dD und X ~ D3 zu beachten. Insbesondere gilt in diesem Fall
Z = 20Nx2.
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Anhang B
Berechnung der Radarreflektivitat

Radarmessungen von Niederschlagsereignissen ermdglichen es, die dreidimensionale Struk-
tur und raum-zeitliche Dynamik mit einer guten raumlichen und zeitlichen Auflosung zu
erfassen. Auf Grund der Komplexitat der wolkenmikrophysikalischen Zustande ist es jedoch
sehr schwierig, aus Radarmessungen auf quantitative wolkenmikrophysikalische GroéBen zu
schlieBen. Um aus der vom Radar gemessenen GroBe, dem Radarreflektivitatsfaktor Z,,qar
wolkenphysikalisch relevante GroBen wie z.B. die Regenrate R, oder den Regenwassergehalt
L, zu berechnen, werden meist einfache Potenzrelationen verwendet. Zur Verifikation eines
numerischen Modells ist dieser Ansatz jedoch nicht geeignet, da die Fehler dieser Z,,q42,- R, -
oder Z,,4ar-L,-Beziehungen im Einzelfall sehr groB sein konnen. Es ist deshalb sinnvoller,
an dieser Stelle den umgekehrten Weg zu gehen: Anstatt aus der gemessenen GroBe Ra-
darreflektivtat auf die Werte einzelner Modellvariablen wie z.B. des Regenwassergehaltes L,
oder der Massendichte von Graupel Ly zu schlieBen, wird aus den relevanten Modellvariablen
die im Rahmen der Modellapproximationen konsistente Naherung der gemessenen GroBe be-
rechnet. Das Resultat einer Simulation kann dann durch den direkten Vergleich dieses vom
Modell berechneten Radarreflektivitatsfaktors mit dem von einem Radar gemessenen validiert
werden.

Obwohl es sehr viel einfacher ist, aus den Modellvariablen den Radarreflektivitatsfaktor
Z,adar ZU berechnen, als umgekehrt, ist auch dies nicht ohne Approximationen und Annahmen
moglich. Im folgenden wird kurz dargestellt wie die Radarreflektivitat berechnet werden
kann und welche Annahmen auf eine, mit der in der vorliegenden Arbeit entwickelten Zwei-
Momenten-Parametrisierung der wolkenmikrophysikalischen Prozesse, konsistente Naherung
fuhren.

Ausgangpunkt ist die Rayleigh-Naherung fiir den Streuquerschnitt von Tropfen, womit die
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folgende Beziehung fiir die Radarreflektivitat von Tropfen resultiert:
S|K 2 [
N = %/Dﬁfw(o)do, (B.1)

0
dabei ist Az die Wellenlange der Radarstrahlung und Kfv = 0.93 der Dielektrizitatsfaktor
von Wasser. Um einen gerateunabhangigen Messwert zu erhalten, wird meist der Reflekti-
vitatsfaktor

o0

. A4 6 6 \2 [ , 6 \°
2= = [ @0 = () [rawa= () 2 @2

w w

angegeben. Da fiir das Riickstreuverhalten der massenequivalente Durchmesser bzgl. der
Materialdichte p,, bzw. p, entscheidend ist (Marshall und Gunn, 1952; Smith, 1984), ergibt
sich fiir spharische Eispartikel wie z.B. Graupel entsprechend

IKL2 6\
ng = >|\45‘ ( ) /x2fg(x)dx, (B.3)
R 0

TP,

wobei Kf = 0.176 der Dielektrizitatsfaktor von Eis ist. Der gerdateunabhangige aquivalente
Reflektivtatsfaktor fiir Graupel ergibt sich damit zu:

i A4 \K\2(6>2°o K2 (6>
Le=—— B —mg=1"= /xzfxdx: £ ( )Z. B.4
Tl TR ) ) T R ) % (B4

w

Fiir schmelzende Eispartikel muss aber K2 statt K? angesetzt werden, d.h. naherungsweise
kann der dquivalente Reflektivitatsfaktor fiir Graupel als Funktion der Temperatur durch

2
re () 2 firT<T,
5 w Pg
Z,= N (B.5)
(%) Z, fir T > T

berechnet werden. Der dquivalente Radarreflektivitatsfaktor fiir eine Mischung verschiedener

Partikel ist die Summe der einzelnen Reflektivitatsfaktoren. Damit ergibt sich

e+ 2+ 2.+ Zs+ Z; (B.6)

2
rz 1Kyl

) [ (Zg+Zs+Z,-)], fiir T < Ts,
() [z + 2e + % 2o+ 2+ 2], fiir T > T,

(B.7)
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Meist wird der Reflektivitatsfaktor durch
_ 10 Zradar
dBZ = 10 In {mmﬁ — (B.8)
angegeben. Diese GroBe wird der Einfachheit halber oft auch als Radarreflektivitat oder -
noch einfacher - als Reflektivitat bezeichnet. Fiir die Simulationen auf der Basis des Kessler-
schen Ein-Variablen-Schemas in Abschnitt 5.3.1 wird zur Berechnung der Radarreflektivtat

dBZ = 10 In lz.os x 10* (L—

N——
Bl

B.
In10 gm-3 ] (B.9)

verwendet (siehe z.B. Dotzek, 1999).



Seite 204 Anhang B. Berechnung der Radarreflektivitat




Literatur

Abramowitz, M. und |. A. Stegun (1965). Handbook of Mathematical Functions. New York: Dover.

Ackleh, A., B. Fitzpatrick und T. Hallam (1984). Approximation and parameter estimation pro-
blems for algal aggregation models. Math. Models Methods Appl. Sci. 4, 291-311.

Al-Naimi, R. und C. P. R. Saunders (1985). Measurements of natural deposition and condensation-
freezing ice nuclei with a continous flow chamber. Atmos. Env. 19, 1871-1882.

Aldous, D. J. (1999). Deterministic and stochastic models for coalescence (aggregation and coa-
gulation): a review of the mean-field theory for probabilists. Bernoulli 5, 3—48.

Allen, E. und P. Bastien (1995). On coagulation and the stellar mass function. Astrophys. J. 452,
652-670.

auf der Maur, A. N. (2001). Statistical tools for drop size distributions: Moments and generalized
gamma. J. Atmos. Sci. 58, 407-418.

Baldauf, M. (2001). Das mesoskalige Simualtionsmodell KAMM?2. Unver&ffentlichte Modelldoku-
mentation, Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung, Karlsruhe.

Barklie, R. H. D. und N. R. Gokhale (1959). Scientific Report, MW-30. Montreal: Stormy Weather
Group, McGill University.

Bayer, D., K. D. Beheng und F. Herbert (1987). Numerische Modellierung von atmospharischen
Auswaschprozessen. Berichte des Instituts fiir Meteorologie und Geophysik der Universitdt
Frankfurt/Main, Frankfurt.

Bayewitz, M. H., J. Yerushalmi, S. Katz und K. Shinnar (1974). The extent of correlations in a
stochastic coalescence process. J. Atmos. Sci. 31, 1604—-1614.

Beard, K. V. (1976). Terminal velocity and shape of cloud and precipitation drops aloft. J. At-
mos. Sci. 33, 851-864.

Beard, K. V. (1980). The effects of altitude and electrical force on the terminal velocity of hydro-
meteors. J. Atmos. Sci. 37, 1363-1374.

Beard, K. V. und H. T. Ochs (1995). Collisions between small precipitation drops. Part II: Formulas
for coalescence, temporary coalescence, and satellites. J. Atmos. Sci. 52, 3977-3996.



Seite 206 Literatur

Beard, K. V. und H. R. Pruppacher (1971). A wind tunnel investigation of the rate of evaporation
of small water drops falling at terminal velocity in air. J. Atmos. Sci. 28, 1455-1464.

Beheng, K. D. (1976). Numerische Simulation der Graupelbildung. Dissertation, Universitat Koln,
Koln.

Beheng, K. D. (1978). Numerical simulation of graupel development. J. Atmos. Sci. 35, 683-689.

Beheng, K. D. (1981). Stochastic riming of plate-like and columnar ice crystals. Pure Appl. Geo-
phys. 119, 820-830.

Beheng, K. D. (1994). A parameterization of warm cloud microphysical conversion processes.
Atmos. Res. 33, 193-206.

Beheng, K. D. und G. Doms (1986). A general formulation of collection rates of cloud and raindrops
using the kinetic equation and comparison with parameterizations. Contrib. Atmos. Phys. 59,
66-84.

Beheng, K. D. und G. Doms (1990). The time evolution of a drop spectrum due to collisi-
on/coalescence: A numerical case study on the effects of selfcollection, autoconversion and
accretion. Meteor. Rdsch. 42, 52-61.

Beheng, K. D. und U. Wacker (1993). Uber die Mikrostruktur von Wolken. Promet 23, 10-25.

Berry, E. X. (1968). Modification of the warm rain process. In Proc. First Natl. Conf. Wea.
Modification, Boston, 81-85. Amer. Meteor. Soc.

Berry, E. X. und M. R. Pranger (1974). Equations for calculating the terminal velocities of water
drops. J. Appl. Met. 13, 108-113.

Berry, E. X. und R. L. Reinhardt (1974a). An analysis of cloud drop growth by collection: Part I.
Double distributions. J. Atmos. Sci. 31, 1814-1824.

Berry, E. X. und R. L. Reinhardt (1974b). An analysis of cloud drop growth by collection: Part II.
Single initial distributions. J. Atmos. Sci. 31, 1825-1831.

Bigg, E. K. (1953). The formation of atmospheric ice crystals by the freezing of droplets.
Quart. J. Roy. Met. Soc. 79, 510-519.

Blackadar, A. K. und H. Tennekes (1968). Asymptotic similarity in neutral barotropic planetary
boundary layers. J. Atmos. Sci. 25, 1015-1020.

Bleck, R. (1970). A fast approximative method for integrating the stochastic coalescence equation.
J. Geophys. Res. 75, 5165-5171.

Bluestein, H. B. (1992). Synoptic-dynamic meteorology in midlatitudes: Observations and Theory
of Weather Systems Vol. 2. New York: Oxford University Press.

Bluestein, H. B. (1999). Tornado Alley. New York: Oxford University Press.



Literatur Seite 207

Bohm, J. P. (1989). A general equation for the terminal fall speed of solid hydrometeors. J. At-
mos. Sci. 46, 2419-2427.

Béhm, J. P. (1990). On the Hydrodynamics of Cloud and Precipitation Particles. Dissertation,
Eidgen. Techn. Hochschule, Ziirich.

Bollobas, B. (1985). Random Graphs. London: Academic Press.

Boris, J. und D. Book (1973). Flux corrected transport |I: SHASTA, a fluid transport algorithm
that works. J. Comput. Phys. 11, 38—69.

Bronstein, |. und K. A. Semendjajew (1991). Taschenbuch der Mathematik. Stuttgart: B. G.
Teubner.

Brown, P. S. (1983). Some essential details of Bleck’s method to the collision-breakup equation.
J. Clim. Appl. Met. 22, 693-697.

Brown, P. S. (1986). Analysis of the Low and List drop-breakup formulation. J. Clim. Appl. Met. 25,
313-321.

Browning, K. A. (1964). Airflow and precipitation trajectories within severe local storms which
travel to the right of the winds. J. Atmos. Sci. 21, 634—639.

Browning, K. A. (1977). The structure and mechansim of hailstorms. Meteor. Monogr., 16,. Amer.
Meteor. Soc.

Bruintjes, R. T., A. J. Heymsfield und T. W. Krauss (1987). An examination of double-plate ice
crystals and the initiation of precipitation in continental cumulus clouds. J. Atmos. Sci. 44,
1331-1350.

Byers, H. R. und R. R. Braham (1949). The Thunderstorm. Washington D.C.: U.S. Government
Printing Office.

Carpenter, R. L., K. K. Droegemeier und A. M. Blyth (1998). Entrainment and detrainment in
numerically simulated cumulus congestus clouds. J. Atmos. Sci. 55, 3417-3432.

Chen, J.-P. (1993). Predictions of saturation ratio for cloud microphysical models. J. At-
mos. Sci. 51, 1332-1338.

Chu, C.-M. und Y.-L. Lin (2000). Effects of orography and the generation and propagation of me-
soscale convective systems in a two-dimensional conditionally unstable flow. J. Atmos. Sci. 57,
3817-3837.

Clark, T. L. (1974). A study in cloud phase parameterization using the gamma distribution. J. At-
mos. Sci. 31, 142-155.

Cohard, J.-M. und J.-P. Pinty (2000a). A comprehensive two-moment warm microphysical bulk
scheme. |: Description and tests. Quart. J. Roy. Met. Soc. 126, 1815-1842.



Seite 208 Literatur

Cohard, J.-M. und J.-P. Pinty (2000b). A comprehensive two-moment warm microphysical bulk
scheme. II: 2D experiments with a non-hydrostatic model. Quart. J. Roy. Met. Soc. 126, 1843—
1859.

Cohard, J.-M., J.-P. Pinty und C. Bedos (1998). Extending Twomey’s analytical estimate of
nucleated cloud droplet concentrations from CCN spectra. J. Atmos. Sci. 55, 3348-3357.

Cohard, J.-M., J.-P. Pinty und K. Suhre (2000). On the parameterization of activation spectra
from cloud condensation nuclei microphysical properties. J. Geophys. Res. 105, 11753-11766.

Considine, G. und J. A. Curry (1996). A statistical model of drop-size spectra for stratocumulus
clouds. Quart. J. Roy. Met. Soc. 122, 611-634.

Cooper, W. A. (1980). A method of detecting contact ice nuclei using filter samples. In Proc. 8th
Int. Conf. Clouds and Precip., Clermont-Ferrand, France, 665—668.

Cotton, R. J. und P. R. Field (2001). Ice nucleation characteristics of an isolated wave cloud.
Eingereicht bei Quart. J. Roy. Met. Soc.

Cotton, W. R. und R. A. Anthes (1989). Storm and cloud dynamics. San Diego: Academic Press.

Cotton, W. R., M. A. Stephens, T. Nehrkorn und G. J. Tripoli (1982). The Colorado State Univer-
sity threedimensional cloud/mesoscale model - 1982. Part Il: An ice-phase parameterization.
J. Rech. Atmos. 16, 295-320.

Cotton, W. R., G. J. Tripoli, R. M. Rauber und E. A. Mulvihill (1986). Numerical simulation of the
effects of varying ice crystal nucleation rates and aggregation processes on orographic snowfall.
J. Clim. Appl. Met. 25, 1658—-1680.

da Costa, F. P. (1996). On the dynamic scaling behaviour of solutions to the discrete Smoluchowski
equation. Proc. Edinburgh Math. Soc. 39, 547-559.

Davies-Jones, R. P. (1984). Streamwise vorticity: The origin of updraft rotation in supercell storms.
J. Atmos. Sci. 41, 2991-3006.

Deshler, T. (1982). Contact ice nucleation by submicron atmospheric aerosols. Dissertation, Dept.

of Atmospheric Science, Univ. of Wyoming, Laramie.

Doms, G. und K. D. Beheng (1986). Mathematical formulation of self-collection, autoconversion
and accretion rates of cloud and raindrops. Meteor. Rdsch. 39, 98—102.

Doms, G. und F. Herbert (1985). Fluid- und Mikrodynamik in numerischen Modellen konvektiver
Wolken. Berichte des Instituts fiir Meteorologie und Geophysik der Universitat Frankfurt/Main
Nr. 62.

Dotzek, N. (1999). Mesoskalige numerische Simulation von Wolken- und Niederschlagsprozessen
tiber strukturiertem Geldande. Dissertation, Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung, Uni-
versitat Karlsruhe / Forschungszentrum Karlsruhe, Karlsruhe.



Literatur Seite 209

Drake, R. (1972). A general mathematical survey of the coagulation equation. In G. Hidy und
J. Brock (Eds.), Topics in current aerosol research, 201-376. Oxford: Pergamon Press.

Effinger, H. und S. Grossmann (1987). Static structure function of turbulent flow from the Navier-
Stokes equation. Z. Phys. B 49, 289-304.

Emanuel, K. A. (1994). Atmospheric Convection. New York: Oxford University Press.

Ernst, M. (1983). Exact solutions of the nonlinear Boltzmann equation and related equations.
In J. Lebowitz und E. Montrell (Eds.), Nonequilibrium Phenomena I, 51-119. Amsterdam:
North-Holland.

Ernst, M. H. (1985). Kinetic theory of clustering. In E. Cohen (Ed.), Fundamental Problems in
Statistical Mechanics VI, 329-364. Elsevier.

Federer, B. und A. Waldvogel (1975). Hail and raindrop size distributions from a swiss multicell
storm. J. Appl. Met. 14, 91-97.

Ferrier, B. S. (1994). A double-moment multiple-phase four-class bulk ice scheme. Part I: Descrip-
tion. J. Atmos. Sci. 51, 249-280.

Ferrier, B. S., W.-K. Tao und J. Simpson (1994). A double-moment multiple-phase four-class bulk
ice scheme. Part II: Simulation of convective storms in different large-scale environments and

comparison with other bulk parameterizations. J. Atmos. Sci. 51, 249-280.

Field, P. R., R. J. Cotton, K. Noone, P. H. Kaye, E. Hirst, R. S. Greenaway, C. Jost, R. Gabriel,
R. Reiner, M. Andreae, C. P. R. Saunders, A. Archer, T. Choularton, M. Smith, B. Brooks,
C. Hoell, B. Bandy, D. Johnson und A. Heymsfield (2001). Ice nucleation in orographic wave
clouds: Measurements made during INTACC. Quart. J. Roy. Met. Soc. 127, 1493-1512.

Flatau, P. J., G. J. Tripoli, J. Verlinde und W. R. Cotton (1989). The CSU-RAMS Cloud Mi-
crophysics Module: General Theory and Code Documentation. Department of Atmospheric
Sciences, Colorado State University.

Fletcher, N. H. (1962). Physics of Rain Clouds. Cambridge University Press.
Fortak, H. (1982). Meteorologie. Berlin: Reimer Verlag.
Geresdi, |. (1990). Two-dimensional simulation of a small hailstorm. Id&jaras 94, 346-360.

Gillespie, D. T. (1972). The stochastic coalescence model for cloud droplet growth. J. At-
mos. Sci. 29, 1496-1510.

Gillespie, D. T. (1975). Three models for the coalescence growth of cloud drops. J. Atmos. Sci. 32,
600-607.

Gillespie, J. R. und R. List (1978). Effects of collision-induced breakup on drop size distributions
in steady state rainshafts. Pure Appl. Geophys. 117, 599-626.



Seite 210 Literatur

Golovin, A. M. (1963). The solution of the coagulation equation for cloud droplets in a rising
air-current. Bull. Acad. Sci. USSR, Geophys. 5, 482—487.

Grossmann, S. (1990). Turbulenz: Verstehen wir endlich dieses nichtlineare Phanomen? Phys.
BIl. 46, 2-T7.

Gunn, K. und J. Marshall (1957). The distribution with size of aggregate snowflakes. J. Meteor. 15,
452-461.

Haddad, Z. S., S. L. Durden und E. Im (1996). Parameterizing the raindrop size distribution.
J. Appl. Met. 35, 3-13.

Hall, W. D. (1980). A detailed microphysical model within a two-dimensional dynamical framework:
Model description and preliminary results. J. Atmos. Sci. 37, 2486—-2507.

Hall, W. D. und H. R. Pruppacher (1976). The survival of ice particles falling from cirrus clouds
in subsaturated air. J. Atmos. Sci. 33, 1995-2006.

Hallett, J. und S. C. Mossop (1974). Production of secondary ice crystals during the riming process.
Nature 249, 26-28.

Hallgren, R. E. und C. L. Hosler (1960). Preliminary results on the aggregation of ice crystals.
Geophys. Monogr. 5, 257—263.

Hannesen, R. (1998). Analyse konvektiver Niederschlagssysteme mit einem C-Band Dopplerradar in
orographisch gegliedertem Gelande. Dissertation, Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung,

Universitat Karlsruhe / Forschungszentrum Karlsruhe, Karlsruhe.

Hannesen, R., N. Dotzek, H. Gysi und K. D. Beheng (1998). Case study of a tornado in the upper
rhine valley. Meteorol. Zeitschr. 7, 163-170.

Harrington, J. Y., M. P. Meyers, R. L. Walko und W. R. Cotton (1995). Parameterization of
ice crystal conversion processes due to vapor deposition for mesoscale models using double-
moment basis functions. Part I: Basic formulation and parcel model results. J. Atmos. Sci. 52,
4344-4366.

Hendriks, E. M., M. H. Ernst und R. M. Ziff (1983). Coagulation equations with gelation.
J. Stat. Phys. 31, 519-582.

Herbert, F. (1973a). Irreversible Prozesse in der Atmosphare - 1. Teil. Contrib. Atmos. Phys. 46,
119-136.

Herbert, F. (1973b). Irreversible Prozesse in der Atmosphare - 2. Teil. Contrib. Atmos. Phys. 46,
262-288.

Herbert, F. und U. Wacker (1998). Parameterization of the CCN-humidity spectrum in dependency
of nucleation conditions and aerosol size distribution. Meteorol. Atmos. Phys. 68, 213-220.



Literatur Seite 211

Heymsfield, A. J. und M. Kajikawa (1987). An improved approach to calculating terminal velocities
of plate-like crystals and graupel. J. Atmos. Sci. 44, 1088—1099.

Hobbs, P. V., D. A. Bowdle und L. F. Radke (1985). Particles in the lower troposhere over the
high plains of the united states. Part II: Cloud condensation nuclei. J. Clim. Appl. Met. 24,
1358-1369.

Holler, H. (1984). A parameterization scheme of cloud microphysical processes. In Proc. 9th Int.
Conf. Clouds and Precip., Tallinn, 501-504.

Hosler, C. L. (1957). On the aggregation of ice crystals to form snow. J. Meteor. 14, 415-420.
Hosler, C. L. und R. E. Hallgren (1961). Ice crystal aggregation. Nubila 4, 13—-19.
Houze, R. A. (1993). Cloud Dynamics. San Diego: Academic Press.

Houze, R. A., W. Schmid, R. G. Fovell und H.-H. Schiesser (1993). Hailstorms in Switzerland:
Left movers, right movers, and false hooks. Mon. Wea. Rev. 121, 3345-3370.

Hu, Z., R. T. Bruintjes und E. A. Betterton (1998). Sensitivity of cloud droplet growth to collision
and coalescence efficiencies in a parcel model. J. Atmos. Sci. 55, 2502—-2515.

Hu, Z. und R. C. Srivastava (1995). Evolution of raindrop size distribution by coalescence, breakup,
and evaporation: Theory and observations. J. Atmos. Sci. 52, 1761-1783.

Hudson, J. G. und H. Li (1995). Microphysical contrasts in Atlantic stratus. J. Atmos. Sci. 52,
3031-3040.

Hudson, J. G. und Y. Xie (1999). Vertical distributions of cloud condensation nuclei spectra over
the summertime northeast Pacific and Atlantic Oceans. J. Geophys. Res. 104, 30219-30229.

Jeffrey, C. A. und P. H. Austin (1997). Homogenous nucleation of supercooled water: Results
from a new equation of state. J. Geophys. Res. 102, 25269-25279.

Ji, Q. und G. E. Shaw (1998). On supersaturation spectrum and size distributions of cloud con-
densation nuclei. Geophys. Res. Lett. 25, 1903—-1906.

Johnson, D. E., P. K. Wang und J. M. Straka (1993). Numerical simulation of the 2 august 1981
CCOPE supercell storm with and without ice microphysics. J. Appl. Met. 32, 745-759.

Jonas, P. R. (1996). Turbulence and cloud microphysics. Atmos. Res. 40, 283-306.

Kessler, E. (1969). On the distribution and continuity of water substance in atmospheric circula-
tions. Meteor. Monogr. 32. Boston: Amer. Meteor. Soc.

Khain, A., M. Ovtchinnikov, M. Pinsky, A. Pokrovsky und H. Krugliak (2000). Notes on the
state-of-the-art numerical modeling of cloud microphysics. Atmos. Res. 55, 159-224.

Khain, A., M. Pinsky, M. Shapiro und A. Pokrovsky (2001). Collision rate of small graupel and
water drops. J. Atmos. Sci. 58, 2571-2595.



Seite 212 Literatur

Khain, A., A. Pokrovsky und I. Sednev (1999). Some effects of cloud-aerosol interaction on cloud
microphysics structure and precipitation formation: Numerical experiments with a spectral
microphysics cloud ensemble model. Atmos. Res. 52, 195-220.

Khain, A. P., D. Rosenfeld und A. Pokrovsky (2001). Simulating convective clouds with sustai-
ned supercooled liquid water down to -37.5 °C using a spectral microphysics model. Geo-
phys. Res. Lett. 28, 3887—3890.

Khain, A. P. und I. L. Sednev (1995). Simulation of hydrometeor size spectra evolution by water-

water, ice-water and ice-ice interactions. Atmos. Res. 36, 107-138.

Khain, A. P. und I. L. Sednev (1996). Simulation of precipitation formation in the eastern medi-
terranean coastal zone using a spectral microphysics cloud ensemble model. Atmos. Res. 43,
77-110.

Khairoutdinov, M. und Y. Kogan (2000). A new cloud physics parameterization in a large-eddy

simulation model of marine stratocumulus. Mon. Wea. Rev. 128, 229-243.
Klemp, J. B. (1987). Dynamics of tornadic thunderstorms. Ann. Rev. Fluid Mech. 19, 369-402.

Klemp, J. B. und R. B. Wilhelmson (1978). The simulation of three-dimensional convective storm
dynamics. J. Atmos. Sci. 35, 1070-1096.

Klemp, J. B., R. B. Wilhelmson und P. S. Ray (1981). Observed and numerically simulated structure
of a mature supercell thunderstorm. J. Atmos. Sci. 38, 1558—-1580.

Klett, J. D. und M. H. Davis (1973). Theoretical collision efficiencies of cloud droplets at small
Reynolds numbers. J. Atmos. Sci. 30, 107-117.

Kogan, Y. L. und W. J. Martin (1994). Parameterization of bulk condensation in numerical cloud
models. J. Atmos. Sci. 51, 1728-1739.

Laube, M. und H. Héller (1990). Cloud physics. In O. Madelung (Ed.), Landolt-Bérnstein / Nu-
merical data and functional relationships in science and technology. Springer.

Lemon, L. R. und C. A. Doswell (1979). Severe thunderstorm evolution and mesocyclone structure
as related to tornadogenesis. Mon. Wea. Rev. 107, 1184-1197.

Lew, J. K., D. E. Kingsmillund D. C. Montague (1985). A theoretical study of the collision efficien-
cy of small planar ice crystals colliding with large supercooled water drops. J. Atmos. Sci. 42,
857-862.

Lew, J. K. und H. R. Pruppacher (1983). A theoretical determination of the capture efficiency of
small columnar ice crystals by large cloud drops. J. Atmos. Sci. 40, 139—-145.

Lilly, D. K. (1986a). The structure, energetics and propagation of rotating convective storms. Part
I: Energy exchange with the mean flow. J. Atmos. Sci. 43, 113-125.



Literatur Seite 213

Lilly, D. K. (1986b). The structure, energetics and propagation of rotating convective storms. Part
[I: Helicity and storm stabilization. J. Atmos. Sci. 43, 126—140.

Lin, Y.-L., R. D. Farley und H. Orville (1983). Bulk parameterization of the snow field in a cloud
model. J. Clim. Appl. Meteorol. 22, 1065-1092.

List, R. (1988). A linear radar reflectivity-rainrate relationship for steady tropical rain. J. At-
mos. Sci. 45, 3564-3572.

List, R., N. R. Donaldson und R. E. Stewart (1987). Temporal evolution of drop spectra to
collisional equilibrium in a steady and pulsating rain. J. Atmos. Sci. 44, 362-372.

List, R. und J. R. Gillespie (1976). Evolution of raindrop spectra with collision-induced breakup.
J. Atmos. Sci. 33, 2007—2013.

Liu, J. Y. und H. D. Orville (1969). Numerical modeling of precipitation and cloud shadow effects
on mountain induced cumuli. J. Atmos. Sci. 26, 1283—-1298.

Locatelli, J. D. und P. V. Hobbs (1974). Fall speeds and masses of solid precipitation particles.
J. Geophys. Res. 79, 2185-2197.

Long, A. B. (1974). Solutions to the droplet collection equation for polynomial kernels. J. At-
mos. Sci. 31, 1040-1052.

Low, T. B. und R. List (1982a). Collision, coalescence and breakup of raindrops, Part I: Ex-
perimentally established coalescence efficiencies and fragment size distributions in breakup.
J. Atmos. Sci. 39, 1591-1606.

Low, T. B. und R. List (1982b). Collision, coalescence and breakup of raindrops, Part Il: Parame-
terization of fragment size distributions. J. Atmos. Sci. 39, 1607-1618.

Lipkes, C. (1991). Untersuchungen zur Parametrisierung von Koagulationsprozessen nieder-

schlagsbildender Tropfen. Hamburg: Kovac.

Liipkes, C., K. D. Beheng und G. Doms (1989). A parameterization scheme for simulating collisi-
on/coalescence of water drops. Contrib. Atmos. Phys. 62, 289-306.

Magono, C. und C. W. Lee (1966). Meteorological classification of natural snow crystals. J. Fac.
Sci. 2, 320-335.

Maier, G. (2001). Die aufs Wetter wetten. Die Zeit 43.

Markowski, P. M. (2002). Hook echoes and rear-flank downdrafts: A review. Mon. Wea. Rev. 130,
852-874.

Marshall, J. S. und K. L. S. Gunn (1952). Measurement of snow parameters by radar. J. Meteor. 9,
322-327.

Marshall, J. S. und W. M. K. Palmer (1948). The distribution of raindrops with size. J. Meteor. 5,
165-166.



Seite 214 Literatur

Marwitz, J. D. (1972a). The structure and motion of severe hailstorms: Part |: Supercell storms.
J. Appl. Met. 11, 166—179.

Marwitz, J. D. (1972b). The structure and motion of severe hailstorms: Part [I: Multicell storms.
J. Appl. Met. 11, 180-188.

Marwitz, J. D. (1972c). The structure and motion of severe hailstorms: Part Ill: Severely sheared
storms. J. Appl. Met. 11, 189-201.

Mayer, F. (2000). Numerische Simulation des Zerfallsprozesses von Regentropfen. Diplomarbeit, In-
stitut fiir Meteorologie und Klimaforschung, Universitat Karlsruhe / Forschungszentrum Karls-
ruhe, Karlsruhe.

McCaul, E. W. und M. L. Weisman (2001). The sensitivity of simulated supercell structure
and intensity to variations in the shapes of environmental bouyancy and shear profiles.
Mon. Wea. Rev. 129, 664—687.

Meyers, M. P., P. J. DeMott und W. R. Cotton (1992). New primary ice-nucleation parameteri-
zations in an explicit cloud model. J. Appl. Met. 31, 708-721.

Meyers, M. P., R. L. Walko, J. Y. Harrington und W. R. Cotton (1997). New RAMS cloud
microphysics parameterization. Part II: The two-moment scheme. Atmos. Res. 45, 3—39.

Mizuno, H. (1990). Parameterization of the accretion process between different precipitation ele-
ments. J. Met. Soc. Jap. 68, 395-398.

Moncrieff, M. W. und J. S. A. Green (1972). The propagation and transfer properties of steady
convection in constant vertical shear. Quart. J. Roy. Met. Soc. 98, 336—352.

Montgomery, D. N. (1971). Collision and coalescence of water drops. J. Atmos. Sci. 28, 291-293.

Miiller, H. (1928). Zur allgemeinen Theorie der raschen Koagulation. Kolloidchem. Beihefte 27,
223-250.

Murakami, M. (1990). Numerical modeling of dynamical and microphysical evolution of an isolated
convective cloud - The 19 July 1981 CCOPE cloud. J. Met. Soc. Jap. 68, 107—128.

Musil, D. J., S. A. Christopher, R. A. Deola und P. L. Smith (1991). Some interior observations
of souteastern montana hailstorms. J. Appl. Met. 30, 1596—1611.

Ovtchinnikov, M. und Y. L. Kogan (2000). An investigation of ice production mechanisms in
small cumuliform clouds using a 3d model with explicit microphysics. Part I: Model description.
J. Atmos. Sci. 57, 2989-3003.

Ovtchinnikov, M., Y. L. Kogan und A. M. Blyth (2000). An investigation of ice production me-
chanisms in small cumuliform clouds using a 3d model with explicit microphysics. Part |I: Case
study of new mexico cumulus clouds. J. Atmos. Sci. 57, 3004—-3020.



Literatur Seite 215

Passarelli, R. E. (1978). Theoretical and observational study of snow size spectra and snowflake

aggregation efficiencies. J. Atmos. Sci. 35, 882—-889.

Pinsky, M. und A. Khain (1998). Some effects of cloud turbulence on water-ice and ice-ice collisions.
Atmos. Res. 47-48, 69-86.

Pinsky, M. und A. Khain (2002). Effects of in-cloud nucleation and turbulence on droplet spectrum
formation in cumulus clouds. Quart. J. Roy. Met. Soc. 128, 501-533.

Pinsky, M., A. Khain, D. Rosenfeld und A. Pokrovsky (1998). Comparison of collision velocity
differences of drops and graupel particles in a very turbulent cloud. Atmos. Res. 49, 99-113.

Pinsky, M., A. Khain und M. Shapiro (2000). Stochastic effects of cloud droplet hydrodynamic
interaction in a turbulent flow. Atmos. Res. 53, 131-1609.

Pinsky, M., A. Khain und M. Shapiro (2001). Collision efficiency of drops in a wide range of

Reynolds numbers: Effect of pressure on spectrum evolution. J. Atmos. Sci. 58, 742—764.

Press, W. H., S. A. Teukolsky, W. T. Vetterling und B. P. Flannery (1992). Numerical Recipes in
FORTRAN. Cambridge: Cambridge University Press.

Pruppacher, H. R. und J. D. Klett (1997). Microphysics of Clouds and Precipitation. Dordrecht:
Kluwer Academic Publishers.

Pruppacher, H. R. und R. Rasmussen (1979). A wind tunnel investigation of the rate of evaporation
of large water drops falling at terminal velocity in air. J. Atmos. Sci. 36, 1255—-1260.

Reinecke, J. und K. D. Beheng (1996). A note on the integral condensation rate. Meteorol. Zeit-
schr. 5, 283-292.

Reinking, R. F. (1979). The onset of early growth of snow crystals by accretion of droplets.
J. Atmos. Sci. 36, 870-881.

Reisner, J., R. M. Rasmussen und R. T. Bruintjes (1998). Explicit forecasting of supercooled
liquid water in winter storms using the MM5 mesoscale model. Quart. J. Roy. Met. Soc. 124,
1071-1107.

Roe, P. und M. Baines (1982). Algorithms for advection and shock problems. In H. Viviand (Ed.),
Proc. of the 4th GAMM conference on numerical methods in fluid mechanics, Braunschweig.
Vieweg.

Rogers, D. C. (1982). Field and laboratory studies of ice nucleation in winter orographic clouds.
Dissertation, Dept. of Atmospheric Science, Univ. of Wyoming, Laramie.

Rogers, R. R., D. Baumgardner, S. A. Ethier, D. A. Carter und W. L. Ecklund (1993). Comparison
of raindrop size distributions measured by radar wind profiler and by airplane. J. Appl. Met. 32,
694-699.



Seite 216 Literatur

Rosenfeld, D. und W. L. Woodley (2000). Deep convective clouds with sustained supercooled liquid
water down to -37.5 °C. Nature 405, 440—442.

Rotunno, R. (1981). On the evolution of thunderstorm rotation. Mon. Wea. Rev. 109, 577-586.

Rotunno, R. und J. B. Klemp (1982). The influence of the shear-induced pressure gradient on
thunderstorm motion. Mon. Wea. Rev. 110, 136-151.

Rotunno, R. und J. B. Klemp (1985). On the rotation and propagation of simulated supercell
thunderstorms. J. Atmos. Sci. 42, 271-292.

Rotunno, R., J. B. Klemp und M. L. Weisman (1988). A theory for strong, long-lived squall lines.
J. Atmos. Sci. 45, 463—-485.

Rutledge, S. A. und P. V. Hobbs (1984). The mesoscale and microscale structure and organiza-
tion of clouds and precipitation in midlatitude cyclones Xll: A diagnostic modeling study of
precipitation development in narrow cold-frontal rainbands. J. Atmos. Sci. 41, 2949-2972.

Schlesinger, R. E. (1975). A three-dimensional model of an isolated deep convective cloud: Preli-
minary results. J. Atmos. Sci. 32, 934—957.

Seifert, A. und K. D. Beheng (2000). An improved parameterization for simulating autoconversion,
accretion and selfcollection based on a double-moment scheme. In Proc. 13th Int. Conf. Clouds
and Precip., Reno, Nevada, 493—-496.

Seifert, A. und K. D. Beheng (2001). A double-moment parameterization for simulating autocon-

version, accretion and selfcollection. Atmos. Res. 59-60, 265—281.

Seifert, A. und U. Wacker (2001). Entwicklung von Niederschlagsprofilen unter der Wirkung der Se-
dimentation. In Proc. Deutsch-Osterreichisch-Schweizerische Meteorologen-Tagung (DACH-
MT), Wien, 18.-21.9.2001, Osterreich.

Silk, J. und T. Takahashi (1979). A statistical model for the initial stellar mass function. Astrophys.
J. 229, 242-256.

Silk, J. und S. D. White (1978). The development of structure in the expanding universe. Astrophys.
J. 223, L59-L62.

Smith, P. L. (1984). Equivalent radar reflectivity factors for snow and ice particles. J. Clim. Ap-
pl. Met. 23, 1258-1260.

Soong, S.-T. und Y. Ogura (1973). A comparison between axisymmetric and slab-symmetric cu-
mulus cloud models. J. Atmos. Sci. 30, 879-893.

Srivastava, R. (1988). On the scaling of equations governing the evolution of raindrop size distri-
butions. J. Atmos. Sci. 45, 1091-1092.

Stein, D. und H. W. Georgii (1982). J. Hungarian Meteor. Soc. 86, 124.



Literatur Seite 217

Stein, D., H.-W. Georgii und U. Kamm (1985). Untersuchung der Konzentration der Wolkenkon-
densationskeime in Abhangigkeit von der Feuchte iiber dem Alpenvorland. Meteor. Rdsch. 38,
15-19.

Stewart, C., C. Crowe und S. Saunders (1993). A model for simultaneous coalescence of bubble
clusters. Chem. Eng. Sci. 48, 3347-3354.

Straka, J. M. (1989). Hail growth in a highly glaciated central plains multicellular storm. Disserta-
tion, Univ. of Wisconsin, Madison.

Straka, J. M. und J. R. Anderson (1993). Numerical simulations of microburst-producing storms:
Some results from storm observed during COHMEX. J. Atmos. Sci. 50, 1329-1348.

Suzuki, E. (1964). Hyper gamma distribution and its fitting to rainfall data. Pap. Meteor. Geo-
phys. 15, 31-51.
Tavare, S. (1984). Line-of-descent and genealogical processes and their applications in population

genetics models. Theor. Population Biol. 26, 119-164.

Trizac, E. und J.-P. Hansen (1996). Dynamics and growth of particles undergoing ballistic coale-
scence. J. Stat. Phys. 82, 1345-1370.

Tsias, A. (1996). Einfluss des Aufplatzens von Tropfen auf das Wachstum von Regentropfen und

auf die Umverteilung ihrer Inhaltsstoffe. Dissertation, Universitat Mainz, Mainz.

Twomey, S. (1959). The nuclei of natural cloud formation. Part Il: The supersaturation in natural
clouds and the variation of cloud droplet concentration. Geophys. Pure Appl. 43, 243—249.

Twomey, S. und T. A. Wojiechowski (1969). Observations of the geographical variation of cloud
nuclei. J. Atmos. Sci. 26, 684—688.

Ulbrich, C. W. (1983). Natural variations in the analytical form of the raindrop size distribution.
J. Clim. Appl. Met. 22, 1764-1775.

Vaillancourt, P. A. und M. K. Yau (2000). Review of particle-turbulence interactions and conse-
quences for cloud physics. Bull. Am. Met. Soc. 81, 285-298.

Valdez, M. P. und K. C. Young (1985). Number fluxes in equilibrium raindrop populations: A
Markov chain analysis. J. Atmos. Sci. 42, 1024—-1036.

Vali, G. (1974). Contact ice nucleation by natural and artificial aerosols. In Conf. Cloud Physics,
Tucson, 34-37. Amer. Meteor. Soc.

Vali, G. (1976). Contact-freezing nucleation measured by the DFC instrument. In Third Int. Work-
shop on Ice Nucleus Measurements, Laramie. Univ. of Wyoming.

Valioulis, I. A. und E. J. List (1984). A numerical evaluation of the stochastic completeness of the
kinetic coagulation equation. J. Atmos. Sci. 41, 2516-2529.



Seite 218 Literatur

van Dongen, P. G. und M. H. Ernst (1988). Scaling solutions of Smoluchowski's coagulation
equation. J. Stat. Phys. 50, 295-329.

Verlinde, J. und W. R. Cotton (1993). Fitting microphysical observations of nonsteady convective
clouds to a numerical model: An application of the adjoint technique of data assimilation to a
kinematic model. Mon. Wea. Rev. 121, 2776-2793.

Verlinde, J., P. J. Flatau und W. R. Cotton (1990). Analytical solutions to the collection grow-

th equation: Comparison with approximate methods and application to cloud microphysics
parameterization schemes. J. Atmos. Sci. 47, 2871-2880.

Vohl, O., S. K. Mitra, S. C. Wurzler und H. R. Pruppacher (1999). A wind tunnel study of the ef-
fects of turbulence on the growth of cloud drops by collision and coalescence. J. Atmos. Sci. 56,
4088-4099.

von der Emde, K. und U. Wacker (1993). Comments on the relationship between aerosol spectra,

equilibrium drop size spectra, and CCN spectra. Contrib. Atmos. Phys. 66, 157-162.

von Smoluchowski, M. (1916). Drei Vortrage iiber Diffusion, Brownsche Molekularbewegung und
Koagulation von Kolloidteilchen. Physik. Zeitschr. 17, 557-599.

von Smoluchowski, M. (1917). Versuch einer mathematischen Theorie der Koagulationskinetik
kolloidaler Losungen. Z. Phys. Chem. 92, 129-168.

Wacker, U. (1993). Diffusionswachstum von Wolkenpartikeln. Promet 23, 15-20.

Wacker, U. (2000a). An analytical study on the evolution of the vertical profile of rain water
concentration. Geophys. Res. Lett. 27, 1275-1278.

Wacker, U. (2000b). Influence of the type of condensate particles on cloud physical quantities.
Phys. and Chem. of the Earth B 25, 91-99.

Wacker, U. und A. Seifert (2000). On shock-type-solutions for the precipitation concentration in
models with parameterized microphysics. In Proc. 13th Int. Conf. Clouds and Precip., Reno,
Nevada, 580-583.

Wacker, U. und A. Seifert (2001). Evolution of rain water profiles resulting from pure sedimenta-

tion: Spectral vs. parameterized description. Atmos. Res. 58, 19-309.
Waldvogel, A. (1974). The ng-jump of raindrop spectra. J. Atmos. Sci. 31, 1067-1078.

Walko, R. L., W. R. Cotton, M. P. Meyers und J. Y. Harrington (1995). New RAMS cloud
microphysics parameterization. Part I: The single-moment scheme. Atmos. Res. 38, 29-62.

Wang, P. K. und W. Ji (2000). Collision efficiencies of ice crystals at low-intermediate Reynolds
numbers colliding with supercooled cloud droplets: A numerical study. J. Atmos. Sci. 57, 1001-
1009.



Literatur Seite 219

Weisman, M. L. und J. B. Klemp (1982). The dependency of numerically simulated convective
storms on vertical wind shear and bouyancy. Mon. Wea. Rev. 110, 504-520.

Weisman, M. L. und J. B. Klemp (1984). The structure and classification of numerically simulated
convective storms in directionally varying wind shears. Mon. Wea. Rev. 112, 2479-2498.

Weisman, M. L. und R. Rotunno (2000). The use of vertical wind shear versus helicity in interpreting
supercell dynamics. J. Atmos. Sci. 57, 1452-1472.

Weisman, M. L., W. C. Skamarock und J. B. Klemp (1997). The resolution dependence of explicitly
modeled convective systems. Mon. Wea. Rev. 125, 527-548.

Wetherill, G. (1990). Comparison of analytical and physical modeling of planetisimal accumulation.
Icarus 88, 336-354.

Wicker, L. J. und R. B. Wilhelmson (1995). Simulation and analysis of tornado development and
decay within a three-dimensional supercell thunderstorm. J. Atmos. Sci. 52, 2675-2703.

Wisner, C., H. D. Orville und C. Myers (1972). A numerical model of a hail-bearing cloud. J. At-
mos. Sci. 29, 1160-1181.

Xue, M., K. K. Droegemeier, V. Wong, A. Shapiro und K. Brewster (1995). Advanced Regional
Prediction System (ARPS) Version 4.0 User’s Guide. Oklahoma: Center for Analysis and
Prediction of Storms.

Young, K. (1974a). A numerical simulation of wintertime, orographic precipitation: Part I: Des-
cription of model microphysics and numerical techniques. J. Atmos. Sci. 31, 1735-1748.

Young, K. C. (1974b). The role of contact nucleation in ice phase initiation of clouds. J. At-
mos. Sci. 31, 768-776.

Zawadzki, |. und M. A. de Agostinho (1988). Equilibrium raindrop size distributions in tropical rain.
J. Atmos. Sci. 45, 3452-3459.

Ziegler, C. L. (1985). Retrieval of thermal and microphysical variables in observed convective
storms. Part |I: Model development and preliminary testing. J. Atmos. Sci. 42, 1487-1509.



Seite 220 Literatur




Seite 221

Symbolverzeichnis

Im folgenden sind wichtige Symbole, ihre Bedeutung und SI-Einheit aufgefiihrt. Bei Konstan-
ten ist zusatzlich der Zahlenwert angegeben; bei Modellparametern, der fiir die Simulationen
in Kapiteln 5 gewadhlte Wert. In Abschnitt 2.1 haben manche Symbole eine andere Bedeu-
tung. In Kapitel 3 wird meist das CGS-System verwendet und dort sind viele GroBen und
Parameter im CGS-System angegeben. Da KAMMZ2 vollstandig im SI-System programmiert
ist, wird hier die Umrechnung dieser Modellparameter ins SI-System angegeben. Das CGS-
System wird im Bereich der Wolkenphysik gern verwendet, da dann die Dichte von Wasser

den Wert 1 g cm 3 annimmt.

Symbol Bedeutung Wert Einheit

v Nabla-Operator m~!

a Koeffizient im Potenzansatz fiir das Fallgesetz ms~tkg™P
Qc Koeffizient im Fallgesetz fiir Wolkentropfen 3.75 x 10° ms~! kgPe
ar Koeffizient im Fallgesetz fiir Regentropfen 159.0 ms~1kg™®
Qg Koeffizient im Fallgesetz fiir Graupel 46.40 ms~1 kg=Ps
a; Koeffizient im Fallgesetz fiir Wolkeneis 317.0 ms~tkgh
Qs Koeffizient im Fallgesetz fiir Schnee 27.70 ms~tkgP
Qo Raumerfiillungskoeffizient 0.68 1

B Exponent im Potenzansatz fiir das Fallgesetz 1

Bc Exponent im Fallgesetz fiir Wolkentropfen 2/3 1

B Exponent im Fallgesetz fiir Regentropfen 0.266 1

By Exponent im Fallgesetz fiir Graupel 0.260 1

BGi Exponent im Fallgesetz fiir Wolkeneis 0.362 1

Bs Exponent im Fallgesetz fiir Schnee 0.220 1

0 Diracsche Deltafunktion 1

ok Koeffizient der verbesserten Wisner-Approximation 1

6%, Koeffizient der verbesserten Wisner-Approximation 1

At Zeitschritt s

ATy maximale Temperaturdifferenz der Warmluftblase K

Adg Geschwindigkeitsdifferenz der Windscherung ms~1

Avg, mittlere Fallgeschwindigkeitsdifferenz Graupel-Regentropfen ms~!

Ax horizontale Gittermaschenweite m

Ay horizontale Gittermaschenweite m

Az héhenabhangige vertikale Gittermaschenweite m
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Symbol Bedeutung Wert Einheit
Az mittlere vertikale Gittermaschenweite m
Azpmin minimale vertikale Gittermaschenweite m
¢ Vorticity st
Na dynamische Viskositit von Luft Nsm—2
9k Koeffizient der verbesserten Wisner-Approximation 1
ﬁgb Koeffizient der verbesserten Wisner-Approximation 1
0 potentielle Temperatur K
6o potentielle Temperatur am Boden K
6, virtuell potentielle Temperatur K
Ov.p virtuell potentielle Temperatur eines Luftpakets K
Os, potentielle Temperatur der Tropopause K
r Gammafunktion 1
A Exponent der verallgemeinerten Gamma-Verteilung kg™*
Ar Exponent der Verteilungsfunktion fiir Regentropfen kg™

Exponent der verallgemeinerten Gamma-Verteilung 1
e Exponent der Verteilungsfunktion fiir Wolkentropfen 1 1
r Exponent der Verteilungsfunktion fiir Regentropfen 1/3 1
Ly Exponent der Verteilungsfunktion fiir Graupel 1/3 1
Wi Exponent der Verteilungsfunktion fiir Wolkeneis 1 1
s Exponent der Verteilungsfunktion fiir Schnee 1/3 1
v Exponent der verallgemeinerten Gamma-Verteilung 1
Ve Exponent der Verteilungsfunktion fiir Wolkentropfen 0 1
vy Exponent der Verteilungsfunktion fiir Regentropfen -2/3 1
Vg Exponent der Verteilungsfunktion fiir Graupel 1 1
Vi Exponent der Verteilungsfunktion fiir Wolkeneis 0 1
Vs Exponent der Verteilungsfunktion fiir Schnee 1 1
V, kinematische Viskositit von Luft 1.4086 x 10~° m2s~1
Krr Exponent der approximierten Koagulationsfunktion kg—1/3
0 Dichte des Gesamtsystems kgm™3
Po Dichte des Grundzustands kgm—3
Pa Dichte trockener Luft kgm—3
Od Wasserdampfpartialdichte kgm™3
Ow Partialdichte des Fliissigwassers kgm™3
Pe Partialdichte von Eis kgm~3
Ov Materialdichte von Fliissigwasser 1000 kgm~3
0s Materialdichte von Eis 900 kgm~3
Ow Quellterm m=3 kg=! s71
Obreak  Quellterm durch Breakup m=3 kg=! s71

Okoag

Quellterm durch Koagulation

-1 -1

m—3 kg
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Symbol Bedeutung Wert Einheit
Oe Varianz der Geschwindigkeitsverteilungsfunktion ms~!
of Varianz der Geschwindigkeitsverteilung fiir Wolkeneis 0.25 ms~!
Oe Varianz der Geschwindigkeitsverteilung fiir Schnee 0.25 ms~1
Ty Oberflachenspannung von Wasser 7.1 x 1072 Nm-!
T dimensionslose Zeitskala der Koagulation 1

Teonv charakteristische Zeit der Konversion Eis-Graupel S

b, universelle Funktion der Autokonversionsrate 1

b, universelle Funktion der Autokonversionsrate 1

by, dimensionslose Funktion der Breakup-Parametrisierung 1

Q Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation 571

a Koeffizient im Potenzansatz der Partikelgeometrie mkg~?
ac Geometriekoeffizient fiir Wolkentropfen 0.124 m kg b
ar Geometriekoeffizient fiir Regentropfen 0.124 mkg~®r
ag Geometriekoeffizient fiir Graupel 0.190 m kg~bs
aj Geometriekoeffizient fir Wolkeneis 0.217 m kg_bf
as Geometriekoeffizient fiir Schnee 8.156 m kg5
adi R4/R —1 0.60777 1

ay Koeffizient in der Parametrisierung des Ventilationskoeff. 1

av.r Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Regentropfen 0.78 1

av.g Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Graupel 0.78 1

av.i Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Wolkeneis 0.86 1

av.s Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Schnee 0.78 1
avent.n  Koeff. des mittleren Ventilationskoeff. fiir das n-te Moment 1

Ay turbulenter Fluss von Wasserdampf kgm2s1
A. turbulenter Fluss von Eis kgm2s1
A, turbulenter Fluss von Fliissigwasser kgm=2s71
At turbulenter Warmefluss Tms™?!
2A turbulenter Impulsflusstensor m?2s—2
b Exponent im Potenzansatz der Partikelgeometrie 1

b Geometrieexponent fiir Wolkentropfen 1/3 1

b, Geometrieexponent fiir Regentropfen 1/3 1

bg Geometrieexponent fiir Graupel 1/3.21 1

b Geometrieexponent fiir Wolkeneis 1/3.31 1

bs Geometrieexponent fiir Schnee 1/1.90 1

by, Koeffizient in der Parametrisierung des Ventilationskoeff. 1

av.r Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Regentropfen 0.308 1

avg Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Graupel 0.308 1

ay.i Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fur Wolkeneis 0.280 1

av.s Koeffizient des Ventilationskoeffizienten fiir Schnee 0.308 1
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byent.n  Koeff. des mittleren Ventilationskoeff. fiir das n-te Moment 1
B Breakupfunktion m3 st
Ce Koeffizient der Kapazitat von Wolkentropfen 2 1
Cr Koeffizient der Kapazitdat von Regentropfen 2 1
Cq Koeffizient der Kapazitat von Graupel 2 1
G Koeffizient der Kapazitat von Wolkeneis T 1
Cs Koeffizient der Kapazitat von Schnee 2 1
p spezifische Warme bei konstantem Druck 1005.70 Jkg™tK™?
Cy spezifische Warme bei konstantem Volumen 718.66 Jkg71 K1
Cw spezifische Wirme von Wasser 4,187 x 10° Jkg 1K™?
Cu Koeffizient des Turbulenzmodells 0.55 1
Ce Koeffizient des Turbulenzmodells 0.088 1
CAPE konvektiv verfiigbare Energie J kg™!
D Partikeldurchmesser m
D. Durchmesser der Wolkentropfen m
D, Durchmesser der Regentropfen m
Dy Durchmesser der Graupelpartikel m
D; Durchmesser der Wolkeneispartikel m
Ds Durchmesser der Schneeflocken m
D mittlerer Partikeldurchmesser m
D. mittlerer Durchmesser der Wolkentropfen m
D, mittlerer Durchmesser der Regentropfen m
Dg mittlerer Durchmesser der Graupelpartikel m
D, mittlerer Durchmesser der Wolkeneispartikel m
D, mittlerer Durchmesser der Schneeflocken m
Do Schwellenwert der Kollisionseffizienz von Wolkentropfen 15 x 107 m
D1 Schwellenwert der Kollisionseffizienz von Wolkentropfen 30 x 1076 m
Dgo Schwellenwert der Kollisionseffizienz von Graupel 150 x 1076 m
Dio Schwellenwert der Kollisionseffizienz von Wolkeneis 150 x 1076 m
Dso Schwellenwert der Kollisionseffizienz von Schnee 150 x 1076 m
Deq Durchmesser im Koagulations-Breakup-Gleichgewicht 0.9 x 1073 m
Dy Koeffizient nach Verlinde und Cotton (1993) 6.0 x 10™* m
D, Diffusivitat von Wasserdampf 3.0 x 107° m2s~!
D+ Diffusivitat von Warme m2s~1
E Aggregationseffizienz 1
Epreak Breakupeffizienz 1
Ekoag Koagulationseffizienz 1
Evoal Koaleszenzeffizienz 1

1

Exon

Kollisionseffizienz
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Symbol Bedeutung Wert Einheit
Estick mittlere Anhafteffizienz 1

Er turbulente kinetische Energie m?s~2
_g,max maximale mittlere Kollisonseffizienz Graupel-Wolkentropfen 1.0 1

E';,max maximale mittlere Kollisonseffizienz Schnee-Wolkentropfen 0.8 1

E e max maximale mittlere Kollisonseffizienz Eis-Wolkentropfen 0.8 1

¢ Einheitstensor 1

f Anzahldichteverteilungsfunktion m~3 kg~!
fu Anzahldichteverteilungsfunktion fiir Tropfen m~3 kg~!
fe Anzahldichteverteilungsfunktion fiir Wolkentropfen m~3 kg~!
f, Anzahldichteverteilungsfunktion fiir Regentropfen m~3 kg~!
fy Anzahldichteverteilungsfunktion fiir Graupel m~3 kg~!

f; Anzahldichteverteilungsfunktion fiir Eispartikel m—3 kgt
n Ventilationskoeffizient fir Warme 1

fy Ventilationskoeffizient fiir Wasserdampf 1

f_.,,,, mittlerer Ventilationskoeffizient fiir das n-te Moment 1

Fox Sedimentationsfluss des k-ten-Moments kgk m=3 s71
Feplint Temperaturabhangigkeit der Eismultiplikation 1

g Schwerebeschleunigung 9.81 ms—2

g Vektor der Schwerebeschleunigung ms~2

h spezifische Enthalpie Jkg™!

/ Phasenfluss kgm3s1

I Diffusionsfluss kgm=2s71
1" Warmefluss Jm=2s71

J molekularer Impulsflusstensor Js2m™3
Jhet Temperaturabhingigkeit des heterogenen Gefrierens kg~1s!
Jhom Temperaturabhingigkeit des homogenen Gefrierens kg~ls!

ey Koeffizient der Breakup-Parametrisierung 1.0 x 1073 m~!

kp, Koeffizient nach Verlinde und Cotton (1993) 2.3 x 103 m~!

kks Konstante in der Autokonversionsrate nach Kessler (1969) 1073 s71

ke Koeffizient nach Long (1974) 9.44 x 10° m3kg=2 s7!
Kce Koeffizient der approximierten Koagulationsfunktion 4.44 x 10° m3kg=? s7!
kec100  Koeffizient der approximierten turb. Koagulationsfunktion ~ 10.58 x 10° m3kg=2 s!
Ker Koeffizient der approximierten Koagulationsfunktion 5.25 m3kg~! s7!
K\ Koeffizient der approximierten Koagulationsfunktion 7.12 m3kg~! s!
k, Koeffizient nach Long (1974) 5.78 m3kg~! s7!
K Koagulationsfunktion m3 s71

Kic Koagulationsfunktion Wolkeneis-Wolkentropfen m3 s—1

Kge Koagulationsfunktion Graupel-Wolkentropfen m3 s—1

Ksc Koagulationsfunktion Schnee-Wolkentropfen m3 s—1
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Kww Koagulationsfunktion Tropfen-Tropfen m3 s~1
K, Dielektrizitatsfaktor von Eis 0.176 1
K, Dielektrizitatsfaktor von Wasser 0.930 1
Km turbulenter Diffusionskoeffizient fiir Impuls m2s~1
Kp turbulenter Diffusionskoeffizient fiir Wirme m2s~!
KT Wirmeleitfihigkeit 2.5x 1072 Jmls~iK-1
Kol Anzahl der m-Kombinationen aus n Elementen 1
o Grenzwert des Mischungswegs 100 m
Iy Mischungsweg m
Ly, Massendichte der Tropfen / Fliissigwassergehalt kgm~3
L. Massendichte der Wolkentropfen / Wolkenwassergehalt kgm3
L, Massendichte der Regentropfen / Regenwassergehalt kgm™3
Ly Massendichte der Graupelpartikel m~3
L; Massendichte der Wolkeispartikel m~3
Ls Massendichte der Schneeflocken m~3
Lya Umwandlungswarme Fliissigwasser-Wasserdampf 2.501 x 108 Jkg™!
Leg Umwandlungswarme Eis-Wasserdampf 2.834 x 108 Jkg™!
Lew Umwandlungswirme Fliissigwasser-Eis 0.333 x 108 Jkg™?!
Lo ks Schwellenwert der Autokonversionsrate nach Kessler (1969) 0.5 x 1073 kgm~3
Mk k-tes Moment der Tropfenanzahldichteverteilung kgk m=3
No Koeffizient der Exponential-Verteilung m—*
N¢ Brunt-Viisil-Frequenz st
N, Anzahldichte der Wolkentropfen m—3
N, Anzahldichte der Regentropfen m~3
Ny Anzahldichte der Graupelpartikel m—3
N; Anzahldichte der Wolkeispartikel m—3
N Anzahldichte der Schneeflocken m—3
N, Anzahldichte der Tropfen m~3
Necn Anzahldichte der Kondensationskerne m—3
Npavies Davies-Zahl 1
NEg, Froude-Zahl 1
Np, turbulente Prandtl-Zahl 1/3 1
Nge Reynolds-Zahl 1
Nsc Schmidt-Zahl 0.71 1
Nwe Weber-Zahl 1
NOA Hohe des Niveaus ohne Auftrieb m
NFK Hohe des Niveaus freier Konvektion m
N Normierungsfaktor kg m—*
p Druck Pa
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Symbol Bedeutung Wert Einheit

Pwd Sattigungsdampfdruck Flissigwasser-Wasserdampf Pa

Ped Sattigungsdampfdruck Eis-Wasserdampf Pa

P Bruchstiickverteilungsfunktion kg™!

P. Geschwindigkeitsverteilungsfunktion sm!

q Radienverhaltnis 1

qd4 Mischungsverhaltnis Wasserdampf - trockene Luft 1

qw Mischungsverhaltnis Fliissigwasser - trockene Luft 1

Qe Mischungsverhaltnis Eis - trockene Luft 1

Gmax maximales Mischungsverhaltnis in der Grenzschicht 1

r Partikelradius m

ry relative Feuchte 1

R Partikelradius m

Ry Gaskonstante feuchter Luft Jkg—tK™1

Ry Gaskonstante von Wasserdampf 461.51 Jkg—tK™1

R, Gaskonstante trockener Luft 287.05 Jkg=tK™?

Ri Bulk-Richardson-Zahl 1

S Ubersattigung iiber Wasser 1

Si Ubersattigung iiber Eis 1

S Strahlungsfluss Jm™2s71

T absolute Temperatur K

T3 Tripelpunktstemperatur von Wasser 273.15 K

T:r absolute Temperatur der Tropopause K

t Zeit s

Uso maximale Windgeschwindigkeit des Grundstroms ms~!

Up horizontale Windgeschwindigkeit des Grundstroms ms~!

v Sedimentationsgeschwindigkeit ms~!

v Schwerpunktsgeschwindigkeit ms~?

Ve Sedimentationsgeschwindigkeit der Wolkentropfen ms~?

v, Sedimentationsgeschwindigkeit der Regentropfen ms~?

Vg Sedimentationsgeschwindigkeit der Graupelpartikel ms~1

Vi Sedimentationsgeschwindigkeit der Wolkeneispartikel ms~1

Vs Sedimentationsgeschwindigkeit der Schneeflocken ms~1

Vp,k Sedimentationsgeschwindigkeit des k-ten-Moments ms~!

w vertikale Windgeschwindigkeit ms~!
Partikelmasse kg
horizontale Koordinate m

Xd Massenbruch von Wasserdampf 1

* Trennmasse Wolkentropfen - Regentropfen 2.6 x 10710 kg

Xe mittlere Masse der Wolkentropfen kg
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Xy mittlere Masse der Regentropfen kg
Xg mittlere Masse der Graupelpartikel kg
X; mittlere Masse der Wolkeneispartikel kg
Xs mittlere Masse der Schneeflocken kg
Xe.min minimale mittlere Masse der Wolkentropfen 42 x 10715 kg
Xr.min minimale mittlere Masse der Regentropfen 2.6 x 10710 kg
Rg,min minimale mittlere Masse der Graupelpartikel 2.6 x 10710 kg
Xi min minimale mittlere Masse der Wolkeneispartikel 1.0 x 10712 kg
K. min minimale mittlere Masse der Schneeflocken 1.7 x 10799 kg
Re,max maximale mittlere Masse der Wolkentropfen 26 x 10710 kg
Ry max maximale mittlere Masse der Regentropfen 5.0 x 10796 kg
Xg,max maximale mittlere Masse der Graupelpartikel 5.0x 1079 kg
Xi max maximale mittlere Masse der Wolkeneispartikel 1.0 x 10704 kg
X, max maximale mittlere Masse der Schneeflocken 5.0 x 10796 kg
Xe.nue Masse der Wolkentropfen bei Nukleation 1.0 x 10712 kg
y horizontale Koordinate m
Y. Drittes Moment der Wolkentropfenanzahldichteverteilung kg3 m~3
z Vertikalkoordinate m
Ztr Hohe der Tropopause m
Z. Zweites Moment der Wolkentropfenanzahldichteverteilung kg?m~3
Z, Zweites Moment der Regentropfenanzahldichteverteilung kg?m~3
Zy Zweites Moment der Anzahldichteverteilung fiir Graupel kg?m=3
Z; Zweites Moment der Anzahldichteverteilung fiir Wolkeneis kg?m~3
Zs Zweites Moment der Anzahldichteverteilung fiir Schnee kg?m~3
Zw Zweites Moment der Tropfenanzahldichteverteilung kg?m~3
7. Radarreflektivitatsfaktor fiir Wolkentropfen m?3
Z, Radarreflektivitatsfaktor fiir Regentropfen m3
Zg Aquivalenter Radarreflektivitatsfaktor fiir Graupel m3
7 Aquivalenter Radarreflektivitatsfaktor fiir Wolkeneis m3
7 Aquivalenter Radarreflektivitatsfaktor fiir Schnee m?3
Zradar Aquivalenter Radarreflektivitatsfaktor m?3
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