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Kurzfassung

Durch Winterstürme verursachte Schäden erreichen jährlich hohe Schadenssummen.

Dabei zeigt sich ein sehr differenziertes Schadensmuster, welches in gegliedertem

Gelände maßgeblich durch die orographischen Gegebenheiten bestimmt wird und

Maßnahmen mit dem Ziel einer Schadensprävention erschwert. In der vorliegen-

den Arbeit soll der Einfluss von orographischen Strukturen hinsichtlich ihrer wind-

verstärkenden Wirkung quantifiziert werden.

Um die bei atmosphärischen Strömungen hochgradig turbulenten Vorgänge bei der

Überströmung von Geländeformen darstellen zu können, wird das am Institut für

Meteorologie und Klimaforschung (IMK) entwickelte mesoskalige Modell KAMM2

verwendet. Die Konzeption des Modells ermöglicht eine selektive Untersuchung der

durch die Orographie verursachten Strömungsvorgänge.

Die Modellrechnungen konnten Regionen mit erhöhten Windgeschwindigkeiten für

idealisierte orographische Strukturen sowie für komplexes Gelände aufzeigen. Durch

eine Klassifizierung von orographischen Grundstrukturen in komplexem Gelände

gelang es, deren Einfluss auf Windverstärkungen differenziert zu bestimmen.

Abstract

Damages caused by winter storms are provoking enormous amounts of losses every

year. Thereby a differentiated pattern of damages in structured terrain can be

observed, which is mainly caused by the influence of the orography and which com-

plicates measures of prevention. This influence of orographic structures on wind

speed-ups should be shown in this work.

For the calculation of the highly turbulent processes of atmospheric flow over terrain

structures, the mesoscale model KAMM2 was applied. It was developed at the

Institute for Meteorology and Climate Research (IMK) of the University of Karls-

ruhe. The model’s design permits a selective investigation of flow processes caused

by the orography.

The simulations identified areas of elevated wind speed for idealised structures as

well as for complex terrain. The influence on wind speed-ups of basic orographic

structures could be determined in a differentiated way by their classification in

complex terrain.
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Kapitel 1

Einleitung

Für Versicherungsunternehmen stellen Sturmschäden die größte Schadensgruppe un-

ter den auftretenden Naturkatastrophen in Deutschland dar. Nach Angaben der

Münchener Rückversicherung (1999) wurden 64% der in Deutschland durch Na-

turkatastrophen hervorgerufenen, versicherten Schäden im Zeitraum zwischen 1970

und 1998 von Winterstürmen verursacht. Diese zeichnen sich im Gegensatz zu

kleinerskaligen Ereignissen wie Gewitterstürme oder Tornados vor allem durch ihr

großräumiges Auftreten und damit durch entsprechend ausgedehnte Schadensgebiete

aus. So hat beispielsweise der Orkan Lothar am 26.12.1999 allein an den Strommas-

ten in Baden-Württemberg einen Schaden in Höhe von rund 15 Millionen Euro und

an Gebäuden von rund 500 Millionen Euro verursacht (Fiedler, 2003). Der Schaden

an forstwirtschaftlich genutzten Flächen betrug 750 Millionen Euro (Axer et al.,

2005).

Entsprechende Maßnahmen wie beispielsweise konstruktive Modifikationen, die

Wahl geeigneter Baumsorten bei der Aufforstung oder eine geeignete Traufkan-

tenausbildung für Waldgebiete könnten dabei zu einer Verminderung der Schäden

beitragen. Dafür ist es sinnvoll, diejenigen Bereiche zu lokalisieren, für welche ei-

ne erhöhte Gefährdung aufgrund verstärkter Windeinwirkung anzunehmen ist. Bei

der Identifizierung besonders gefährdeter Gebiete stellt insbesondere der zeitlich wie

räumlich stark variable Charakter des Windes eine besondere Herausforderung dar.

Am deutlichsten wird das instationäre Verhalten des Windes in einem für den

Menschen unmittelbar erfassbaren Bereich wie etwa bei einer Wirbelbildung

an Häuserkanten, dem an- und abschwellendem Rauschen von Wäldern durch

Windböen oder durch Kanalisierungseffekte in Häuserschluchten, wo sich Bereiche

mit deutlich erhöhten Windgeschwindigkeiten ausbilden können. Dieser der mensch-

lichen Erfahrung unmittelbar zugängliche Skalenbereich wird nach Orlanski (1975)

auch als Mikroskala bezeichnet. Analoge Prozesse finden auch auf einer größeren

Skala statt, der in dieser Arbeit betrachteten Mesoskala. Auch auf diesem Skalenbe-

1



2 Einleitung

reich zeigt sich der stark intermittierende Charakter des Windverhaltens, der sich

schließlich in den Daten von Windmessungen im Gelände widerspiegelt (z.B. Kalt-

hoff et al., 2003). Auf der Grundlage solcher Aufzeichnungen kann belegt werden,

dass selbst an benachbarten Stationen bei leicht unterschiedlichen Wetterbedingun-

gen die maximalen Windgeschwindigkeiten nie an der selben Station auftreten.

Ein Großteil der räumlichen und zeitlichen Variationen der oberflächennahen Wind-

geschwindigkeit und -richtung ist auf die durch die Oberflächenstruktur verursach-

ten Vorgänge zurückzuführen, welche die großskalige Strömung in den bodennahen

Bereichen überlagern (z.B. Rife, 1996). Neben den durch die Sonneneinstrahlung

bedingten Prozessen, welche bei Starkwindereignissen zu vernachlässigen sind und

der Geländerauhigkeit ist deshalb die Orographie, also die reine Oberflächenform

des Geländes als wichtiger Einflussfaktor zu berücksichtigen.

Für elementare Geländeformen wie beispielsweise Hügel oder Geländestufen können

zur Abschätzung von Windgeschwindigkeitserhöhungen unter bestimmten Bedin-

gungen vereinfachte Regeln angewendet werden (vgl. Lemelin et al., 1988). Auch in

technischen Normenwerken kommen solche Näherungen zur Berücksichtigung iso-

lierter und elementarer Geländeformen bei der Bemessung von Windlasten auf Bau-

werke zur Anwendung (vgl. DIN 1055-4, 2005). Diese Näherungen stellen allerdings

nur grobe Richtwerte dar und sind nicht in stark gegliedertem Gelände anzuwen-

den. Viele Einflüsse wie Kanalisierungen durch Täler, Umströmungen von Hinder-

nissen, die Wirkung von komplexen, steilen Geländestrukturen und nichtlineare Ef-

fekte können auf diese Weise nicht näher bestimmt werden. Somit bleiben auch

die für Windverstärkungen bedeutende Strömungseffekte wie erzwungene Konver-

genzen, durch Querschnittsänderungen bedingte Beschleunigung oder Ablösewirbel

und damit verbundene Böigkeit unberücksichtigt, welche in ihrer Gesamtheit zu

sehr differenzierten Schadensmustern führen. Auch andere Ansätze wie beispielswei-

se statistische Auswertungen von Beobachtungsdaten (vgl. Kasperski, 2001) oder

vereinfachende Strömungsmodelle (vgl. Jackson und Hunt, 1975) bieten bezüglich

der Beschreibung solcher Strömungsmuster und damit einer Schadensprognose nur

teilweise eine Verbesserung an.

Numerische Strömungsmodelle dagegen sind in der Lage, das gesamte Spektrum

an Strömungsprozessen wiederzugeben. Diese Methode verursacht allerdings einen

erheblichen Aufwand an Rechnerressourcen, der vor allem durch die verwendete

Auflösung des Rechengitters bestimmt wird. Operationell eingesetzte Wettervorher-

sagemodelle können aus diesem Grunde zwar den großräumigen Antrieb bestim-

men, eine Berechnung orographisch verursachter Strömungseffekte ist aufgrund des

verwendeten groben Rechengitters und damit einer unzureichenden Auflösung des
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Geländes nicht möglich. I Daher ist eine Verbesserung im Prozessverständis notwen-

dig, welche eine Gefährdungsabschätzung mittels der vorhandenen topographischen

Gegebenheiten zum Ziel hat. In dieser Arbeit wird der besonders wichtige Einfluss

der Orographie auf das Windfeld bei Sturmsituationen behandelt.

Diese Untersuchungen werden mit Hilfe des mesoskaligen meteorologischen Pro-

gnosemodells KAMM2 (Karlsruher Atmosphärisches Mesoskaliges Modell) durch-

geführt. Die Konzeption des Modells erlaubt, ausgehend von der Vorgabe eines

synoptisch-skaligen Grundzustandes, eine selektive Prozessbetrachtung des orogra-

phischen Einflusses bei hohen Gitterauflösungen über gegliedertem und steilem

Gelände. Durch die Verwendung des Parallelrechners IBM RS/6000 SP der Uni-

versität Karlsruhe werden rechenintensive, hochauflösende Simulationen für größere

Gebiete möglich.

Ziel dieser Arbeit ist es, das Modell KAMM2 hinsichtlich seiner oben angesproche-

nen Konzeption auf die Möglichkeit eines Einsatzes für Starkwindfälle zu prüfen

sowie den Einfluss der Orographie mit dem Schwerpunkt einer Bestimmung von Be-

reichen mit erhöhter Windgeschwindigkeit bei Starkwindsituationen zu untersuchen.

Dabei sollen möglichst verallgemeinerungsfähige Aussagen bezüglich dieses orogra-

phischen Einflusses getroffen werden. Zu diesem Zweck ist das Modell zunächst für

die Anwendung auf Starkwindfälle zu erproben und diesbezüglich anzupassen bzw.

zu erweitern. Die Güte der Modellergebnisse ist anhand von Vergleichen mit analy-

tischen Modellen sowie auch mit Messwerten über idealisierten Geländestrukturen

und über komplexem Gelände zu belegen. Quantifizierende Aussagen bezüglich des

orographischen Einflusses auf das Windfeld bei starken Windgeschwindigkeiten über

komplexem Gelände sind abzuleiten. Dafür sollen entsprechende Berechnungen mit

Hilfe des Modells KAMM2 durchgeführt und Einflussgrößen für die Verstärkung der

Windgeschwindigkeiten herausgearbeitet werden.

Nach der Behandlung der Grundlagen in Kapitel 2, in dem die verwendeten Be-

grifflichkeiten und Konzepte erläutert werden, wird in Kapitel 3 auf das Modell

KAMM2 näher eingegangen. Neben der Beschreibung der Modellkonzeption wer-

den hier auch für die Simulation von Starkwind notwendig gewordene Anpassungen

bzw. Erweiterungen besprochen. Durch eine Untersuchung von Radiosondenaufstie-

gen bei Winterstürmen kann eine Abschätzung über die für diese Fälle vorherr-

schenden atmosphärischen Verhältnisse getroffen werden, die als Modelleingangsda-

ten Verwendung finden. In Kapitel 4 erfolgt ein Vergleich von stabiler und neutra-

ler Hügelüberströmung mit Messwerten sowie mit einem analytischen Ansatz zur

Überprüfung des Modells. Kapitel 5 stellt Simulationen zu ausgewählten idealisier-

IDer DWD beispielsweise rechnet im operationellen Bereich mit dem sogenannten lokalen Vor-

hersagemodell (LM) mit 7 km Gitterauflösung. Damit können viele Geländestrukturen in Mittel-

gebirgsregionen wie z.B. der Schwarzwald nicht aufgelöst werden.
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ten Strukturen vor, welche sich zum einen durch ein stark nichtlineares Verhalten

auszeichnen und die zum anderen hinsichtlich verstärkter bodennaher Wind- bzw.

Böengeschwindigkeiten ein hohes Gefährdungspotential darstellen. Kapitel 6 zeigt

anhand des Beispiels des Sturms
”
Lothar“ die Simulation eines extremen Sturmer-

eignisses über komplexem Gelände. Mittels des simulierten Windfeldes wird der

Einfluss der Orographie exemplarisch für Regionen hoher Windgeschwindigkeiten

besprochen. Das nachfolgende Kapitel 7 schließt mit Simulationen über geglieder-

tem Gelände an das Vorangegangene an. Diese Simulationen werden auf ähnliches

Verhalten bei verschiedenen Windgeschwindigkeiten hin untersucht. Durch vereinfa-

chende Ansätze sollen Regionen mit verstärkter Windentwicklung lokalisiert werden.

In einem letzten Schritt schließt sich eine systematische Untersuchung zum Einfluss

der Orographie auf das Windfeld an.



Kapitel 2

Grundlagen

2.1 Meteorologische Grundlagen

2.1.1 Globale atmosphärische Strömungen

Alle großskaligen atmosphärischen Bewegungen haben ihre Ursache in der Sonnen-

einstrahlung bzw. in dem durch die Erdkrümmung verursachten Temperaturgradi-

enten vom Äquator bis hin zu den Polen. Der dadurch angeregte Austauschprozess

bewirkt durch Aufstiegs- und Absinkvorgänge die Entstehung von drei Zirkulati-

onszellen (Hadley-, Ferrel- und polare Zelle) sowie die charakteristischen Hoch- und

Tiefdruckgürtel der Erde. Dieses System bildet die planetarische Zirkulation mit den

Jetstreams in den Übergangsbereichen zwischen den Zirkulationszellen als Zonen

mit sehr hohen Windgeschwindigkeiten (vgl. Abb. 2.1). In den mittleren Breiten ist

T

H

TT

H

T

H

T Temperaturgradient

Abbildung 2.1: Globale Zirkulation: Bodennahe Hoch- und Tiefdruckgürtel, Vertikalzir-

kulation (grau) sowie der Polarfrontjet (schwarz) in der Höhe für die Nordhalbkugel. Der

Temperaturgradient ist in den mittleren Breiten am stärksten ausgeprägt.

der mittlere globale Temperaturgradient am größten. Entsprechend verstärkt ausge-

prägt ist der von Westen nach Osten gerichtete Jet in diesen Breiten, welcher auch als

Polarfrontjetstream bezeichnet wird. Barotrope und Barokline Instabilitäten stören
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6 Grundlagen

die zonale Strömung und resultieren in einem mäandrierenden Verlauf des Jets. Die-

se Störungen, die als Rücken und Tröge bezeichnet werden, verursachen aufgrund

des zwischen ihnen bestehenden Temperaturgradienten einen relativen Druckunter-

schied. Dadurch wird letztlich unter dem modifizierenden Einfluss der Corioliskraft

die Entstehung von Hoch- und Tiefdruckgebieten angeregt, welche die bestehen-

den Gradienten durch Zirkulation und einer damit verbundenen Umwälzung der

Luftmassen ausgleichen und die das Wettergeschehen in den mittleren Breiten maß-

geblich beeinflussen.

2.1.2 Vertikaler Aufbau der Atmosphäre

Neben den großräumigen Zirkulationen trägt auch der charakteristische vertikale

Aufbau der Erdatmosphäre wesentlich zu den dort stattfindenden Prozessen bei.

So schließt sich an die Troposphäre, welche durch einen Temperaturrückgang mit

der Höhe charakterisiert ist, die Tropopause an. In dieser bleibt die Temperatur

über die Höhe nahezu konstant. Dadurch werden aufsteigende Luftpakete an einem

weiteren Aufstieg gehindert, da ihre Temperatur in der Tropopause relativ zur Um-

gebungstemperatur geringer wird und die Luftpakete somit eine größere Dichte als

die Umgebung annehmen. Sie kann deshalb als eine obere Begrenzung für vertikale

Austauschprozesse angesehen werden.

Bei Vertikalbewegungen von Luftpaketen wird idealisiert von adiabatischen Prozes-

sen ausgegangen, also solchen, bei denen kein Austausch von Wärme mit der Umge-

bungsluft stattfindet. Die Temperaturabnahme bei trockenadiabatischen Prozessen

mit der Höhe beträgt etwa 0.01K/m. Die großräumigen Temperaturverhältnisse er-

geben sich aber nicht nur durch die adiabatische Temperaturänderung mit der Höhe,

sondern werden auch durch Temperaturadvektion, Einstrahlung, Phasenumwand-

lungen des Wassers und andere Prozesse bestimmt. Damit kann die Abnahme der

Temperatur der Umgebungsluft mit der Höhe von der lokalen, adiabatischen Tempe-

raturänderung eines Luftpaketes abweichen, was wiederum den Aufstieg eines Luft-

paketes beeinflusst. Ist erstere geringer als die adiabatische Temperaturänderung,

so wird das Luftpaket abgebremst und man spricht von einer stabilen thermischen

Schichtung. Im entgegengesetzten Fall wird das Luftpaket zusätzlich beschleunigt

und es liegt eine labile Schichtung vor. Wie später noch zu sehen ist, können derarti-

ge Schichtungseffekte maßgeblichen Einfluss bei der Überströmung von Hindernissen

ausüben.

Durch die Verwendung der potentiellen Temperatur wird eine gegenüber dem tro-

ckenadiabatischen Temperaturgradienten stabile bzw. labile Schichtung deutlich. Sie
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ist definiert durch

Θ = T

(
1000

p

)R/cp

(2.1)

mit der Temperatur T in K, dem Druck p in hPa, der Gaskonstanten R für trockene

Luft sowie der spezifischen Wärmekapazität bei konstantem Druck cp. Dabei zeigt

eine mit der Höhe steigende potentielle Temperatur eine stabile und eine fallende

eine labile Schichtung an. Verändert sich Θ mit der Höhe nicht, so liegt eine neutrale

Schichtung vor (vgl. Abb. 2.2). Inversionsschichten sind beispielsweise durch über

die Höhe starke lokale Zunahmen der potentiellen Temperatur erkennbar.

Q

z

neutrale Grenzschicht

stabile Höhenschicht

0»
¶

Q¶

z

0>
¶

Q¶

z

Abbildung 2.2: Verteilung der Potentiellen Temperatur über die Höhe. Neutrale und

stabile Schichtung ist daran deutlich erkennbar.

2.1.3 Sturmereignisse: Entstehung und Auswirkungen

Insbesondere die oben beschriebenen Tiefdrucksysteme, auch Zyklonen genannt, sind

bei starker Ausprägung mit hohen Windgeschwindigkeiten verbunden. Vorausset-

zung für die Entstehung intensiver Tiefdruckgebiete wie Sturm- oder Orkantiefs ist

das Zusammentreffen sehr unterschiedlicher Luftmassen: milde und feuchte Sub-

tropenluft trogvorderseitig und kalte Polarluft trogrückseitig. Die in Deutschland

auftretenden Sturmtiefs bilden sich meist aus sich schnell verstärkenden Randtiefs

südwestlich von Island. Eine solche Verstärkung erfolgt durch die Advektion zy-

klonaler Vorticity oder durch Höhendivergenzen im Jetstream, wodurch ebenfalls

zyklonale Vorticity erzeugt wird. Solche Sturmtiefs treten in den Wintermonaten

über Europa häufiger auf, da sie entlang des Polarfrontjetstreams wandern, welcher

sich im Winter auf der Nordhemisphäre nach Süden hin verlagert. Zusätzlich ist

der meridionale Temperaturgradient im Winter stärker ausgeprägt, womit auch ei-

ne verstärkte Zirkulation verbunden ist. Dies lässt sich im deutlich ausgeprägten

Jahresgang der Windgeschwindigkeiten in den mittleren Breiten erkennen.

Von Sturm wird gesprochen, wenn die Windgeschwindigkeiten mindestens 20.8m/s

betragen. Dieser Wert entspricht dem Wert 9 bft auf der Beaufort-Skala, welche aus

der Schifffahrt stammt und zur näheren Klassifizierung von Stürmen verwendet wird.

Bei 12 bft bzw. 32.7m/s spricht man von Orkan. Ein Tiefdruckgebiet, welches derart

hohe Windgeschwindigkeiten verursacht wird als Orkantief bezeichnet. Hierbei muss
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zwischen Spitzenwerten (Böen) und gemittelten Werten unterschieden werdenI, II, da

die Schadensfälle aufgrund der stärksten Einwirkung auftreten werden.

Zwischen maximaler Windgeschwindigkeit und dem dadurch verursachten Schaden

wird oftmals ein exponentieller Zusammenhang vermutet (Schaden ∝ f(vexp)). Die-

ser kann physikalisch mit dem Massestrom an kinetischer Energie (Energieadvekti-

on) begründet werden. Danach wäre für den Exponenten der Wert 3.0 anzusetzen

(z.B. Klawa und Ulbrich, 2003). Allerdings werden für den Exponenten häufig auch

andere Werte angenommen und diese, je nach Datengrundlage, empirisch begründet

(Münchener Rück, 1993: 2.7; Münchener Rück, 2001: 4.0-5.0). In manchen Quellen

wird statt des exponentiellen Zusammenhangs zwischen maximaler Windgeschwin-

digkeit auch ein anderer Ansatz zugrunde gelegt. So wird in Dorland et al. (1999) ein

Modell mit Schaden ∝ a eb v vorgeschlagen, mit aus Schadensdaten zu bestimmenden

Konstanten a und b. Nach Axer et al. (2005) werden durch Stürme hauptsächlich

direkte Schäden an Gebäuden, landwirtschaftlichen Nutzflächen und Freileitungen

verursacht und die Infrastruktur durch umgefallene Bäume beschädigt. Des Weiteren

entstehen indirekte Schäden durch Ausfälle und Verzögerungen.

Die Frage, inwiefern sich ein verändertes Klima infolge einer globalen Erwärmung

auf die Auftretenshäufigkeit und Intensivierung von Sturmtiefs auswirkt, kann nicht

eindeutig beantwortet werden. Zum einen könnte wegen der Verringerung des globa-

len Temperaturgradienten aufgrund der durch den Eis- und Schneeflächenrückgang

bedingten verringerten Albedo der Polargebiete und damit einer verminderten Baro-

klinität zunächst von einer leichten Abschwächung der Winde im Allgemeinen aus-

gegangen werden. Andererseits sind die Zusammenhänge komplex und zudem vor

allem die extremen Ereignisse von Bedeutung. So beobachtet Dronia (1991) durch

eine Auswertung für den Zeitraum von 1956 bis 1990 einen deutlichen Anstieg der

Anzahl und Intensität der Winterstürme. Einige Studien mit globalen Klimamodel-

len gehen von einer Intensivierung von Sturmzyklonen im östlichen Nordatlantik und

über Westeuropa aus (Leckebusch und Ulbrich, 2004; Cubasch und Meehl, 2001).

Diese Auswirkung wird in Wernli et al. (2002) mitunter der Zunahme des Wasser-

dampfes in der Atmosphäre und damit einer vermehrt vorhandenen latenten Energie

zugeschrieben. Eine weitere mögliche Ursache stellt ein Abschmelzen von Schnee und

Gletscherflächen und damit eine Destabilisierung von Kältehochs über Mitteleuropa

dar, welche als Barriere gegenüber aus dem Atlantik kommenden Sturmtiefs wirken

(Münchener Rück, 2001).

IDie erwähnte Beaufort-Skala ist eine phänomenologische Skala, weshalb schwer von mittleren

oder maximalen Werten gesprochen werden kann. Man könnte evtl. das
”
menschliche Zeitermessen“

zum Erfassen einer Situation anbringen, also etwa einige Sekunden. Versicherungen decken den

Schaden ab Beaufort 8, unabhängig von der Dauer der Einwirkung.
IIOftmals wird das 10-minütige Mittel verwendet, wie z.B. in der Windzonenkarte der DIN 1055.



2.2 Beschreibung und Quantifizierung atmosphärischer Prozesse 9

Der Vollständigkeit halber werden hier noch andere Starkwinderscheinungen ange-

sprochen, die in der vorliegenden Arbeit nicht behandelt werden. Sie haben abwei-

chend von den bei der Entstehung von Sturmtiefs skizzierten Mechanismen unter-

schiedliche Ursachen und Auswirkungen. Dabei sind die tropischen Wirbelstürme

(Hurrikan, Taifun) zu nennen, welche ihre Energie hauptsächlich aus der latenten

Energie, also der Kondensationswärme aus dem warmen Meerwasser beziehen. Auf-

grund von notwendigen warmen Meerestemperaturen (> 26◦) ist ihr auftreten aber

hauptsächlich auf die tropischen Breiten begrenzt. In den mittleren Breiten treten

in den Sommermonaten aufgrund von labilen Luftschichten häufig Gewitter auf,

welche kleinräumig hohe Windgeschwindigkeiten verursachen können. Im Zusam-

menhang mit Gewittern kann es auch zur Bildung von Tornados kommen, welche

sehr hohe Windgeschwindigkeiten verursachen. Diesen Ereignissen gemein ist ihre

im Vergleich zu Sturmtiefs kleinere räumliche Ausdehnung der Schadenswirkung.

Dies spiegelt sich im hohen Schadenaufkommen der Winterstürme im Vergleich zu

den anderen genannten Extremereignissen wider.

2.2 Beschreibung und Quantifizierung atmosphä-

rischer Prozesse

Da in der Meteorologie bei vielen Vorgängen die Trägheitskräfte im Vergleich zu

denen der viskosen Reibung sehr groß sind, kann letztere oft vernachlässigt werden.

Damit ergibt sich aus einer Bilanzbetrachtung des Impulses die Eulersche Bewe-

gungsgleichung, welche für ein System unter der Berücksichtigung der Erdrotation

mit
∂~v

∂t
+ (~v · ∇)~v = −1

ρ
∇p− ~g − 2~Ω × ~v (2.2)

angegeben werden kann, wobei ~v der Geschwindigkeitsvektor, ρ die Dichte der Luft,

p der Druck, ~g die Schwerebeschleunigung und ~Ω der Vektor der Winkelgeschwin-

digkeit der Erddrehung ist. Letzterer Term der Gleichung repräsentiert den Einfluss

der Corioliskraft, welche durch die Verwendung der rotierenden Erde als Bezugssys-

tem (Nicht-Inertialsystem) als Scheinkraft auftritt. Für 2~Ω wird häufig auch nur die

Vertikalkomponente in Form des Coriolis-Parameters f = 2|~Ω|sinφ mit der geogra-

phischen Breite φ geschrieben. Die Massenerhaltung bestimmt sich zu

∂ρ

∂t
+ ∇ · ρ~v = 0 (2.3)

Zusätzlich werden die in der Atmosphäre stattfindenden Austauschprozesse der

Temperatur über den 1. Hauptsatz der Thermodynamik beschrieben sowie die

Abhängigkeit von Temperatur, Druck und Volumen eines Luftpakets über die Zu-

standsgleichung (siehe Abschnitt 3.1).
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2.2.1 Vereinfachende Konzepte und Näherungen

Diese vorangehend angegebenen Gleichungen sind für allgemeine Fälle direkt nicht

lösbar. Neben dem später noch ausgeführten, numerischen Lösungsansatz können

aus den Gleichungen für Spezialfälle unter entsprechenden Annahmen durch dar-

aus resultierende Vereinfachungen hilfreiche Modelle für bestimmte Prozesse in der

Atmosphäre abgeleitet werden. Einige solcher vereinfachenden Betrachtungen sollen

nachfolgend behandelt werden.

Geostrophische Näherung

Die Windverhältnisse in höheren Atmosphärenschichten können durch die Annah-

men

1. nur horizontale Bewegungen und damit w = 0, ∂
∂z

= 0 und ~g = 0

2. stationäre Verhältnisse und damit ∂
∂t

= 0

3. horizontale Homogenität mit ∂
∂x

= 0 und ∂
∂y

= 0

ausreichend genau beschrieben werden. Dies wird auch als geostrophische Näherung

bezeichnet. Der aus dem Gleichgewicht von Druckgradient- und Corioliskraft resul-

tierende Wind heißt geostrophischer Wind und wird im Folgenden mit vg bezeichnet.

Mit den getroffenen Annahmen ergibt sich aus Gl. (2.2)

2~Ω × ~vg = −1

ρ
∇hp (2.4)

wobei der tiefgestellte Index h die Beschränkung der Ableitung auf die Horizon-

talkomponenten bedeutet. Damit wird ein Gleichgewicht aus Druckgradient- und

Corioliskraft beschrieben.

Der geostrophische Wind ist senkrecht zum Druckgradienten ausgerichtet. Bleibt die-

ser mit der Höhe konstant, so wird von barotropen Verhältnissen gesprochen. Bei ei-

ner Zunahme des geostrophischen Windes mit der Höhe liegen barokline Verhältnisse

vor.

Die planetarische Grenzschicht

Den Bereich, welcher durch die vom Boden verursachte Reibung beeinflusst wird, be-

zeichnet man als Grenzschicht. Sie nimmt mit einer vertikalen Ausdehnung von etwa

1 km etwa 10 % der Troposphäre ein. Die Grenzschicht selbst kann wiederum in drei

verschiedene Schichten unterteilt werden (siehe Abb. 2.3(a)), welche anschließend

noch genauer charakterisiert werden.
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Um Grenzschichtprozesse beschreiben zu können kann nicht mehr wie in Gl. (2.2)

von einer reibungsfreien Strömung ausgegangen werden. Dazu muss Gl. (2.2) um die

aufgrund der Reibung auf ein Fluidpartikel ausgeübten Oberflächenkräfte erweitert

werden. Die daraus entstehenden Navier-Stokesschen Bewegungsgleichungen wer-

den durch die Reynoldsmittelung in die Reynoldsgleichungen überführt, da sie in

dieser Form für eine numerische Berechnung geeigneter sind. Dieser Mittelungspro-

zess wird an dem im Modell KAMM2 verwendeten Gleichungssystem in Abschnitt

3.1.2 ausführlich dargestellt. Unter Vernachlässigung turbulenter Dichteschwankun-

gen und viskoser Reibung entwickelt sich die Bewegungsgleichung zu

∂~v

∂t
+ ~v · ∇~v = −1

ρ
∇p− ~g − 2~Ω × ~v −∇ · ~v′~v′ (2.5)

wobei die Überstriche die gemittelten und die Strichgrößen die turbulenten Schwan-

kungen repräsentieren.

Der letzte Term der Gleichung kommt aufgrund der Mittelung zustande und kann in

der Darstellung ρ~v′~v′ als zusätzlicher Reibungsterm interpretiert werden. So wird die-

ser Ausdruck auch als turbulente Reibung oder Reynoldsspannung bezeichnet. Die

oben angenommene Vernachlässigung der viskosen Reibung ergibt sich dadurch, dass

bei den hier gegebenen Strömungsverhältnissen diese viel kleiner ist als die turbu-

lente Reibung. Da die turbulente Reibung eine zusätzliche und aus den Gleichungen

heraus nicht bestimmbare Unbekannte darstellt, muss sie durch ein Turbulenzmo-

dell bestimmt werden. Beim Wirbelviskositätsansatz wird die turbulente Reibung

analog zur viskosen durch die Gradienten der gemittelten Windgeschwindigkeiten

bestimmt (siehe Abschnitt 3.1.4). Für die vertikale Schubspannung τzx am Boden

wird

τzx(z = 0) = ρu2
∗ (2.6)

definiert. u∗ wird als Schubspannungsgeschwindigkeit bezeichnet.

Prandtl-Schicht: An die viskose Reibungsschicht, welche bei der planetarischen

Grenzschichtströmung lediglich eine Dicke von einigen Millimetern besitzt und

keinen Einfluss auf atmosphärische Strömungsvorgänge besitzt, schließt sich die

Prandtl-Schicht an (vgl. Abb. 2.3(a)). In dieser spielt die Reibung eine entscheiden-

de Rolle, so dass von Stationarität, horizontaler Homogenität, Vernachlässigbarkeit

der Corioliskraft und des horizontalen Druckgradienten sowie Vernachlässigbarkeit

der horizontalen turbulenten Reibungskraft ausgegangen werden kann. Die aus

Gl. (2.5) verbleibenden turbulenten Flüsse werden durch den Gradientansatz mit

−u′w′ = ∂u
∂z
Km mit dem turbulenten Difussionskoeffizienten Km beschrieben. Eine

Beschreibung von Km gelingt aus Dimensionsgründen mit einer charakteristischen

Geschwindigkeit vc und einer charakteristischen Länge lm mit Km = lmvc. Durch
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u (z)

z in m

1000

100

0.01
viskose Unterschicht

Prandtl-Schicht

Ekman-Schicht

vg

u*

(a) Vertikale Verteilung der Windgeschwindigkeit v(z)

und der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗.

u (z)/vg

neutallabil stabil

z in m

100

0.01

(b) Windprofile in der Prandtl-

Schicht in Abhängigkeit der ther-

mischen Stabilität.

Abbildung 2.3: Schematische Einteilung des vertikalen Aufbaus der Grenzschicht (nach

Etling, 1996).

den Ansatz nach Prandtl, wonach lm(z) = κz (Prandtl’scher Mischungswegansatz)

sowie vc = lm
∂u
∂z

sowie unter der Betrachtung von u′w′ als Bodenschubspannung und

unter Verwendung von Gl. (2.6) ergibt sich das logarithmische Windprofil mit

u(z) =
u∗
κ
ln
z

z0
(2.7)

Hierbei ist u die horizontale Windgeschwindigkeit in Abhängigkeit der Höhe z, κ

die von-Kármán-Konstante und z0 die Geländerauhigkeit. Dieses Windprofil ist für

eine neutral geschichtete Atmosphäre gültig. Abb. 2.3(b) zeigt die Auswirkung un-

terschiedlicher Schichtungsverhältnisse auf das Windprofil.

In der Prandtl-Schicht variiert die turbulente Schubspannung in ihrer Höhe um le-

diglich 10 %, weshalb sie vereinfachend als konstant angenommen wird. Sie besitzt

eine vertikale Ausdehnung von ungefähr 100m. Das logarithmische Windprofil ist

auch nur bis zu dieser Höhe gültig. In vielen Anwendungen wird aus praktischen

Gründen Gl. (2.7) durch einen Potenzansatz angenähert (z.B. DIN 1055-4, 2005).

Obwohl ein solcher Ansatz theoretisch nicht zu begründen ist, spiegelt er doch für

große Teile der Grenzschicht auch über die Prandtl-Schicht hinaus die dortige ver-

tikale Windverteilung gut wider (Plate, 1994).

Ekman-Schicht: An die Prandtl-Schicht schließt sich oberhalb die Ekman-

Schicht an. Hier werden ähnliche Bedingungen wie schon für die Prandtl-Schicht

angenommen. Allerdings sind hier die Coriolis- und die Druckgradientkraft nicht

mehr vernachlässigbar, so dass sich aus Gl. (2.5)

2~Ω × ~vh +
1

ρ
∇hp+

∂w′~v′h
∂z

(2.8)
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ergibt.

x, u

vg

z

a0

y, v

Abbildung 2.4: Darstellung der Winddrehung und -stärke mit der Höhe in der Ekman-

Schicht und der sich durch die vertikal projizierten Windpfeile ergebenden Ekman-spirale.

Der Bodenwind ist um α0 gegenüber dem geostrophischen Wind gedreht (nach Etling,

1996).

Hier stehen somit die Corioliskraft, die Druckkraft und die Reibungskraft miteinan-

der im Gleichgewicht. Dadurch entsteht eine charakteristische Drehung der Wind-

richtung mit der Höhe, wie sie in Abb. 2.4 veranschaulicht wird und in der sogenann-

ten Ekman-Spirale resultiert. Somit ist die Richtung des Bodenwinds ~v(z = 0) zu

der des geostrophischen Höhenwindes ~vg um einen Winkel α0 gedreht. Mathematisch

wird sie durch folgende Gleichung beschrieben (z.B. Pichler, 1997)

~v(z) = |~vg| ·






1 −
√

2e−Czsinα0 cos(Cz + π
4
− α0)√

2e−Czsinα0 sin(Cz + π
4
− α0)

0




 (2.9)

Die Konstante C sowie α0 sind durch geeignete Ansätze zu bestimmen (z.B. in

Meister, 1997). Die Ekman-Schicht hat eine Ausdehnung von etwa 1000m. Oberhalb

schließt sich der von der Bodenreibung unbeeinflusste geostrophische Wind an.

Eine Beziehung zwischen dem geostrophischen Wind ~vg und der Schubspannungs-

geschwindigkeit u∗ wird durch die Rossby-Ähnlichkeit hergestellt, welche z.B. in

Blackadar und Tennekes (1968) wie folgt formuliert wird:

ug/u∗ =
1

κ

[

ln(
u∗
fz0

) − A

]

vg/u∗ = −B/κ (2.10)

mit dem Coriolis-Parameter f und den Konstanten A und B, für die in Blackadar

und Tennekes (1968) verschiedene Werte diskutiert werden. Unter der Prämisse

eines homogenen Untergrundes zeigt sie, dass das Verhältnis von geostrophischer

Wind- und Schubspannungsgeschwindigkeit ug/u∗ eine schwache Funktion von der

Reibungs-Rossbyzahl (u∗/(fz0)) ist und damit für die typischerweise großen Rossby-

Zahlen eine nahezu lineare Abhängigkeit beider Größen wiedergibt.
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Potentialströmung

Eine weitere vereinfachende Möglichkeit zur Darstellung von Strömungsvorgängen

ist die Beschreibung der Geschwindigkeit durch die Potentialtheorie. Dazu muss

Divergenz- und Rotationsfreiheit des Windfeldes angenommen werden. Die Poten-

tialströmung stellt ein Potentialfeld dar, aus dem leicht Strom- und Potentiallinien

abgeleitet werden können und sich die Geschwindigkeitswerte für jeden Punkt be-

rechnen lassen. Diese Methode wird in Anhang A.2 zur vereinfachten Berechnung

der Überströmung von Hindernissen verwendet und dort ausführlicher dargestellt.

Grenzschichteffekte werden bei dieser Näherung nicht berücksichtigt.

Dimensionslose Maßzahlen

Aus Dimensionsbetrachtungen sowie durch die Annahme charakteristischer Wer-

te für atmosphärische Prozesse (also für Geschwindigkeit, Zeit, räumliche Aus-

dehnung etc.) entsteht durch Einsetzen dieser Werte in die Bewegungsgleichung

für jeden Term eine vorangestellte dimensionslose Zahl. Diese wird aus den cha-

rakteristischen Werten für die jeweils betrachteten Prozesse gebildet und liefert

so die Relevanz des jeweiligen Terms. So kann daraus beispielsweise die in der

Strömungslehre oft verwendete Reynolds-Zahl mit Re = UL
ν

(U : charakt. Geschw.;

L: charakt. Längenausdehnung; ν: Viskosität) abgeleitet werden, die das Verhältnis

von Trägheits- und Reibungskräften repräsentiert. Da sie mit ihrem reziproken Wert

vor dem Term der viskosen Reibung steht, ist daran schnell abzulesen, dass bei ho-

hen Reynoldszahlen die Annahme der Vernachlässigung der viskosen Reibung wie

in Gl. (2.2) gerechtfertigt ist.

Die dimensionslosen Zahlen kommen sehr oft in der Beschreibung von

Strömungsprozessen zur Anwendung. Als weitere Beispiele seien hier die Rossby-

Zahl (Ro = U
fL

: Trägheitskraft zur Corioliskraft) zur Bestimmung des Einflusses der

Corioliskraft sowie die weiter unten ausführlicher beschriebene Froude-Zahl genannt.

2.2.2 Orographische Einflüsse auf das Windfeld

Neben der Aufprägung durch großskalige atmosphärische Vorgänge wird das

Windfeld der Grenzschicht durch die Strukturierung und die Eigenschaften

des überströmten Untergrundes maßgeblich beeinflusst. Zu nennen ist da-

bei die Geländerauhigkeit, durch Landnutzung ausgelöste, thermisch bedingte

Luftbewegungen (z.B. Land-Seewindsysteme, Berg-Talwindsysteme), kleinskalige

Strömungen in Stadtstrukturen (z.B. in Häuserschluchten) und schließlich die Oro-

graphie.
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In stark gegliedertem Gelände wie z.B. in Mittelgebirgen ergeben sich sehr vielfältige

Geländestrukturen. Eine Klassifizierung von Geländeformen in komplexem Gelände

kann abhängig von der Gestalt und der Skala sehr differenziert ausfallen (z.B. US

Geological Survey, 1994). Da es sich um eine Frage der Beschreibung und Definition

handelt und die Geländeformen äußerst vielfältig auftreten können, herrscht zudem

eine gewisse Unschärfe bezüglich der Begrifflichkeiten (z.B. Mark et al., 1999). Des-

halb wird sich hier zweckmäßigerweise auf die Strukturen Kuppe, Senke, Sattel, Tal

und Bergrücken in der allgemein gebräuchlichen begrifflichen Verwendung und für

alle Skalenbereiche gültig beschränkt (vgl. Abb. 2.5). Dass die einzelnen Strukturen

Abbildung 2.5: Die idealisierten Geländeformen Bergkuppe, Senke, Bergrücken, Tal und

Sattel.

einen gewissen Einfluss auf das Windfeld besitzen, ist sicherlich unbestritten, was

unter anderem in der Positionierung von Windkraftanlagen besondere Beachtung

findet (z.B. Derickson et al., 2004).

Eine mögliche Klassifizierung von orographischen Grundstrukturen in komplexem

Gelände ist in Abb. 2.6 dargestellt. Dabei werden die jeweils dominanten Strukturen

gewählt, die jedoch durch andere Geländeformen auf kleineren Skalen überlagert

werden. Weitere Ausführungen zu diesem Themenbereich sowie zur automatischen

Erkennung orographischer Grundstrukturen sind in Abschnitt 7.4 sowie in Anhang

A.4 zu finden.

Zur Charakterisierung idealisierter Berge werden die Höhe H am First-

punkt sowie deren horizontale Ausdehnung angegeben. Letztere wird meist mit

der Halbwertslänge L (in Strömungsrichtung) bzw. -breite B (senkrecht zur

Strömungsrichtung) definiert, was die horizontale Erstreckung auf halber Berghöhe

bezeichnet. Dieses Vorgehen resultiert aus der Beschreibung von Erhebungen ana-
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TalBerg-
rücken

Berg-
kuppe

Sattel

Abbildung 2.6: Klassifizierung von Orographie in komplexem Gelände.

log zu Wellen, wobei die Halbwertslänge dann einer halben Wellenlänge ent-

spräche. Die von der Orographie verursachten Effekte sind ebenso vielfältig wie die

möglichen orographischen Strukturen und treten ebenfalls durch unterschiedliche

Effekte überlagert auf. Im Folgenden sollen einige, direkt der Orographie zuzuord-

nende Strömungseffekte skizziert werden.

So kommt es infolge einer Erhebung zu einer Querschnittsveränderung, was in

Abb. 2.7(a) an der Drängung der Stromlinien oberhalb des Berggipfels zu erkennen

ist und sich durch eine erhöhte Windgeschwindigkeit in diesem Bereich auswirkt

(flächig markierte Bereiche). Bei einer Sattelstruktur kommt zusätzlich noch eine

laterale Verengung hinzu. Wie Abb. 2.7(b) zeigt, sind aus diesem Grunde hohe Ge-

schwindigkeiten, welche beim Einzelberg nur an den Gipfelpunkten vorhanden sind,

bis in die tiefer liegenden Regionen des Sattelbereiches zu finden.

Taleinschnitte kanalisieren und führen die Strömung, was eine dementsprechende

Beeinflussung der Windrichtung zur Folge hat. Durch die Interaktion mit den Tal-

begrenzungen können sich komplexe Strömungsmuster ausbilden. Auch hier kann es

in Verbindung mit einer Querschnittsverengung zu einer Strömungsbeschleunigung

kommen (vgl. Abb. 2.8).

Von großer Bedeutung bei der Überströmung von Hindernissen ist die vorhande-

ne thermische Schichtung der Atmosphäre. Diese kann, wie oben schon ausgeführt,

durch die Änderung der potentiellen Temperatur mit der Höhe ∂Θ/∂z angegeben

werden. Zwei weitere wichtige Größen in diesem Zusammenhang sind die Brunt-

Väisälä Frequenz N und die Froude-Zahl Fr. Die Brunt-Väisälä Frequenz ist defi-

niert als

N =

√

g

Θ

∂Θ

∂z
(2.11)

mit g als der Schwerebeschleunigung. Sie beschreibt die Frequenz der internen Schwe-
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(a) Überströmung eines Berges: Dar-

stellung der vertikalen Verteilung der

Stromlinien und Bereiche mit hoher

Windgeschwindigkeit.

(b) Überströmung eines Sattels: Dar-

stellung der horizontalen Verteilung der

Stromlinien und Bereiche mit hoher

Windgeschwindigkeit.

Abbildung 2.7: KAMM2-Simulation einer Hindernisüberströmung (H = 1000m, z-

Richtung stark überhöht dargestellt) mit einer ungestörten Anströmgeschwindigkeit |~vg| =

32m/s (Fr ≈ 17, vgl. Gl. (2.12)) und einer Geländerauhigkeit z0 = 0.02m. Darstellung der

Stromlinien sowie von Bereichen mit hohen bodennahen Windgeschwindigkeiten (flächig

eingefärbt). Die Geschwindigkeitswerte in m/s sind farblich gekennzeichnet.

rewellen. Letztere können beispielsweise durch Erhebungen ausgelöst werden. Ein

durch ein Hindernis vertikal ausgelenktes Luftpaket wird sich bei stabil geschichte-

ter Atmosphäre wieder zu seiner Ausgangslage orientieren. Die durch die Auslenkung

hinzugewonnene Lageenergie wandelt sich auf dem Weg in kinetische Energie um,

weshalb das Luftpaket im Lee des Hindernisses um seine Ausgangslage schwingt.

Die Wellenlänge einer solchen Schwingung ist 2π U
N

, wobei U für die ungestörte An-

strömgeschwindigkeit steht. Daraus kann eine weitere wichtige Zahl zur Beschrei-

bung von geschichteten Hindernisüberströmungen abgeleitet werden, die Froude-

Zahl. Sie definiert sich mit

Fr =
U

NH
(2.12)

wobei H die Hindernishöhe repräsentiert. Damit gibt sie das Verhältnis von

Trägheits- zu Schwerekräften wieder. Anhand der Froude-Zahl kann eine Charakte-

risierung von geschichteter Strömung erfolgen. Nach Stull (1998) ergeben sich durch

unterschiedliche Froude-Zahlen typische Strömungsmuster (vgl. Abb. 2.9).

Bei hohen Froude-Zahlen werden die Hindernisse über- anstatt umströmt und die

Strömung erfährt aufgrund der Querschnittsänderung an den entsprechenden Stellen

eine Beschleunigung. Da in der Froude-Zahl die Anströmgeschwindigkeit enthalten

ist, wird deutlich, dass der schichtungsbedingte Einfluss bei größeren Windgeschwin-

digkeiten zurückgeht. Bei Stürmen ist letzterer also meist gering, da sich für diesen
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Abbildung 2.8: Darstellung der Stromlinien für Talströmung in gekrümmtem und sich

verengendem Tal (KAMM2-Simulation mit |~vg| = 3.2m/s). Zu Erkennen sind Vermi-

schungsvorgänge in Talmitte und eine ausgeprägte Strömungsbeschleunigung bei der Ver-

engung am Talende.

Fall eine hohe Froude-Zahl ergibt und somit eine Tendenz zur Überströmung der

Hindernisse besteht.

Analog zu Gl. (2.12) wird die Froude-Zahl auch oft mit der Halbwertslänge L ge-

bildet (FrL = U/NL). Diese horizontale Froude-Zahl gibt an, ob sich die Strömung

nach der hydrostatischen Approximation, also einer starken Vereinfachung der ver-

tikalen Komponente der Bewegungsgleichung beschreiben lässt. Sie wird meist im

Zusammenhang mit der Prüfung auf Verwendbarkeit vereinfachter Ansätze zur Ge-

birgsüberströmung verwendet (vgl. auch Abschnitt 4.1).

Um die beschriebenen Effekte zu illustrieren, werden die vorhin gezeigten Beispie-

le des Berges und des Sattels mit einer im Vergleich zu oben stark verringerten

Froude-Zahl simuliert, indem die Anströmgeschwindigkeit von 32m/s auf 3m/s

verringert wird und mit ∂Θ/∂z = 0.0045K/s eine sehr stabile Schichtung simuliert

wird (Fr ≈ 0.25). An Abb. 2.10(a) ist zu erkennen, dass der Berg nun seitlich um-

strömt wird. Die Bereiche hoher Windgeschwindigkeiten befinden sich nun an den

Seiten des Berges und auch im Leebereich des Gipfels. Auch die Sattelstruktur wird

nun umströmt, was den schon beim neutralen Fall gezeigten Effekt noch verstärkt:

Die Windgeschwindigkeiten im unteren Bereich des Sattels sind nun relativ gesehen

noch höher und übertreffen diejenigen an den Bergspitzen (Abb. 2.10(b)). Hier sind

auch deutlich stark divergente (vor dem Hindernis) und konvergente Zonen (hinter
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Stauung

turbulente
Wirbelzone

Rotor

Fr 0.1. Fr.1.0

Fr.1.7 Fro1.0

Abbildung 2.9: Strömungsmuster über einen Hügel für unterschiedliche Froude-Zahlen

(nach Stull, 1998).

dem Hindernis) zu erkennen.

(a) (b)

Abbildung 2.10: Abbildungen analog zu Abb. 2.7 für stark stabile Überströmung (Fr ≈
0.25, |~vg| = 3m/s).

Neben den eben veranschaulichten orographisch verursachten Effekten auf das Wind-

feld sind noch die in den Abschnitten 4.1 und 5.2 näher behandelten Auswirkungen

von Schwerewellen bei geschichteter Strömung sowie die Strömungsablösung nach

steilem Gelände (in Abschnitt 5.3) zu nennen. Daneben existieren weitere orogra-

phisch verursachte Strömungsphänomene wie z.B. verschiedene thermisch bedingte

Arten von Talströmungen (Stull, 1998).

2.2.3 Ansätze zur Ermittlung von Windgeschwindigkeit und

-gefährdung über komplexer Orographie

Um die auftretenden Windgeschwindigkeiten über komplexem Gelände zu bestim-

men, können unterschiedliche Ansätze verfolgt werden.
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Statistische Auswertung von Beobachtungsdaten: In der Norm zur Bemes-

sung von Windlasten auf Bauwerke (DIN 1055-4, 2005) wird durch eine Anpassung

von Extremwertverteilungsfunktionen an Beobachtungsdaten auf 50-jährige Ereig-

nisse extrapoliert. In Kasperski (2002) werden die so erhaltenenen, geschätzten

Extremwerte in 5 unterschiedliche Windzonen für Deutschland zusammengefasst.

Ein erweiterter Ansatz wird in Troen und Petersen (1990) für den Europäischen

Windatlas verwendet. Hier werden zusätzlich die Einflüsse von Orographie, thermi-

scher Schichtung, Rauhigkeitsänderungen sowie Daten von Radiosondenaufstiegen

mit berücksichtigt. Obwohl zahlreiche Stationsdaten die Basis dieser Interpolations-

und Auswerteverfahren für die Windkarten bilden, werden die Verhältnisse in stark

gegliedertem Gelände noch zu undifferenziert wiedergegeben.

Aus der Orographie abgeleitete Indexwerte: Insbesondere in der Forstwirt-

schaft kommen aus der Orographie abgeleitete Indexwerte zum Einsatz, um die Ex-

position eines Geländepunktes zu bestimmen und dadurch auf die Windgefährdung

zu schließen (z.B. Quine und White, 1998). Eine ausführlichere Darstellung und

Diskussion zu dieser Methode findet sich in Abschnitt 7.2.

Vereinfachte Strömungsmodelle: Vereinfachte Strömungsmodelle kommen zu

schnellen Ergebnissen und zeichnen sich durch stabile Simulationsverläufe aus. Zu

nennen ist dabei der Ansatz nach Jackson und Hunt (1975) auf Basis der Annahme

einer Potentialströmung (vgl. auch Anhang A.2) sowie davon ausgehend entwickelte

Erweiterungen. Diese betreffen die Erweiterung des Ansatzes auf dreidimensiona-

le Strömungen (Mason und Sykes, 1979), die Berechnung von realem Gelände in

Walmsley et al. (1982) sowie der Berücksichtigung der Geländerauhigkeit (Walms-

ley et al., 1986). Zudem wird in Hoff (1987) der Einfluss der thermischen Stabi-

lität in den Ansatz mit einbezogen, da er ursprünglich nur für neutral geschichtete

Strömungen galt. Auf Basis des in Jackson und Hunt (1975) beschriebenen Ansat-

zes entstanden einige kommerzielle Weiterentwicklungen wie z.B. WASP (Mortensen

et al., 1993) und FLOWSTAR (Carruthers et al., 1988). Wie schon bei den eben

angesprochenen, aus der Topographie abgeleiteten Indexwerten ist auch diese Me-

thode für steiles Gelände nur bedingt geeignet, da dadurch verursachte nichtlineare

Effekte wie Strömungsablösungen mit diesem Ansatz nicht wiedergegeben werden.

Bei stark stabil geschichteter Überströmung kann der Ansatz nach Smith (1979)

verwendet werden, um die Windgeschwindigkeiten abzuschätzen. Da, wie oben

schon erwähnt, im Falle von Starkwind die Schichtungseffekte allerdings in den

Hintergrund treten und bei dieser Methode zudem keine Grenzschichtwirkung

berücksichtigt wird, ist sie in diesem Fall nur als Ergänzung zum zuvor genann-

ten Vorgehen sinnvoll.
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Windkanalversuche: Die Überströmung idealisierter Geländeformen im Wind-

kanal ist eine oft verwendete und bewährte Möglichkeit, um die Prozesse in rea-

listischer Weise zu untersuchen (vgl. z.B. Ruck und Adams, 1991). Für komplexe

Geländeausschnitte wird dieses Verfahren jedoch nur selten angewendet. Da hierbei,

im Gegensatz zu Untersuchungen auf der Mikroskala z.B. für städtische Strukturen,

keine definierten Ablösekanten auftreten, treten Probleme bezüglich der Ähnlichkeit

der Strömung zu tage. Weiterhin werden die durch die Corioliskraft verursachten

Effekte nicht berücksichtigt. Somit kommt die Frage der Übertragbarkeit der erhal-

tenen Ergebnisse auf die reale Skala auf. Zudem sind solche Versuche mit komplexer

Orographie mit einem hohen Aufwand zur Erstellung des Geländemodells verbun-

den. Trotz dieser Probleme zeigen beispielsweise Ruel et al. (1998) sowie Miller et al.

(1987) Anwendungsmöglichkeiten der Methode zur Bestimmung der Exposition ge-

genüber Sturmereignissen in komplexem Gelände.

Numerische Strömungsmodelle: Um in komplexem und steilem Gelände alle

Effekte zu berücksichtigen, ist der Einsatz eines numerischen Modells notwendig, da

damit das gesamte in den hydro- und thermodynamischen Gleichungen vorkommen-

de Spektrum an Einflüssen weitgehend erfasst wird. Numerische Simulationen zur

Ermittlung der Windgeschwindigkeiten über gegliedertem Gelände werden häufig in

Zusammenhang mit der Bestimmung des Windenergiepotentials realisiert. So wird

in Glazer et al. (2005) durch räumlich sehr ausgedehnte Simulationen ein Windener-

gieatlas für Kanada vorgestellt. Als weitere Anwendung ergibt sich beispielsweise die

Bestimmung von Schneeverfrachtungen zur Bestimmung der Lawinengefährdung in

alpinem Raum, wozu zur Darstellung des steilen Geländes hochauflösunde Simula-

tuionen notwendig werden (in Raderschall et al., 2004 mit dem Modell ARPS). Hoch-

aufgelöste Simulationen historischer Starkwindereignissen mit dem Modell KAMM

bilden die Grundlage der Untersuchungen von Heneka et al. (2006). Darin wird eine

Starkwindgefährdungskarte für Baden-Würtemberg entwickelt. Eine Modellierung

von Extremwinden mit dem Modell MM5 wird in Dailey und Keller (2005) vorge-

stellt. In dieser wird allerdings ein sehr grober Skalenbereich betrachtet und deshalb

findet kaum eine Berücksichtigung von Geländestrukturen statt. Ebenfalls durch

großräumige Simulationen mit einem drei-Stufen-NestingIII (Gitterauflösung mini-

mal 2.8 km) wird in Frank und Majewski (2006) eine sehr gute Übereinstimmung von

Simulationen historischer Sturmereignisse und Messwerten gefunden. Ein interessan-

ter Ansatz zur Bestimmung von Windverstärkungen für eine Hügelüberströmung

wird in Bitsuamlak et al. (2002) mittels eines Lernprozesses von künstlichen neu-

IIINesting bezeichnet das Einbetten eines feineren Rechengitters in ein grobes, wobei es sich dabei

um das gleiche oder um zwei unterschiedliche Modelle handeln kann. Die Ergebnisse des gröber

aufgelösten Modells werden mit denen des feineren im ein- oder zwei-Wege-Verfahren ausgetauscht.
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ronalen Netzen bezüglich der Ergebnisse eines numerischen Modells vorgeschlagen.

Vom selben Autor stammt ein ausführlicher Überblick zu vergangenen Arbeiten zur

numerischen Simulationen von Windverhältnissen (Bitsuamlak et al., 2004). Nähere

Literaturhinweise zu Simulationen über idealisierten Geländestrukturen finden sich

in Kapitel 5.

Obwohl in dieser Arbeit auch teilweise die vorgenannten Verfahren zum Einsatz

kommen, liegt der Fokus auf der Anwendung des Modells KAMM2 zur Bestimmung

des Windfeldes. Daher soll hier im Folgenden ausführlicher auf meteorologische Pro-

gnosemodelle eingegangen werden.

2.2.4 Meteorologische Prognosemodelle

Um ein Gleichungssystem wie z.B. die Reynoldsgleichungen numerisch berechnen zu

können, bedarf es seiner Umformung in eine diskrete Formulierung. Diese Diskreti-

sierung von Gleichungen kann auf verschiedene Arten erfolgen. Bei der Modellierung

technischer Strömungen wird hierzu oftmals das Finite-Volumen-Verfahren oder sel-

tener das Finite-Elemente-Verfahren eingesetzt, da hier auch komplexe Geometri-

en behandelt werden können. Im meteorologischen Bereich wird meist das schnelle

Finite-Differenzen-Verfahren verwendet. Die Diskretisierung erfolgt hier auf direk-

tem Wege, indem die Differentiale durch eine Taylorreihenentwicklung angenähert

und die Restglieder von beliebig hoher Ordnung vernachlässigt werden. Bevor aller-

dings die Gleichungen auf diesem Wege diskretisiert werden, kommen unterschiedli-

che Verfahren zur Vereinfachung der Gleichungen zur Anwendung, welche von den

gewünschten Anwendungsbereichen des Modells abhängen.

So wird bei Modellen, die eine relativ grobe horizontale Auflösung besitzen, die
”
hy-

drostatische Approximation“, also die Annahme von hydrostatischen Verhältnissen

in der Atmosphäre verwendet. Mit dieser reduziert sich die Vertikalkomponente der

Bewegungsgleichungen zu der hydrostatischen Grundgleichung:

∂p

∂z
= −ρg (2.13)

Nach Wippermann (1981) ist dies nur zulässig, wenn die horizontale Gitterweite ∆h

größer als die vertikale Modellausdehnung ist, also in etwa ∆h > 10 km.

Bei der
”
Boussinesq-Approximation“ werden Abweichungen der Dichte vom Grund-

zustand nur im Auftriebsterm berücksichtigt. Sie vereinfacht das Gleichungssystem

und kann deshalb zu weniger rechenintensiven Simulationen beitragen.

Eine weitere Vereinfachung betrifft die Kontinuitätsgleichung. Setzt man Divergenz-

freiheit des Windfeldes voraus, so resultiert daraus eine inkompressible Form, in der

sich keine Schallwellen mehr ausbreiten können. Vernachlässigt man lediglich die
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zeitliche, nicht aber die räumliche Variation der Dichte, ergibt sich daraus die an-

elastische Approximation.

Bei Verwendung einer voll kompressiblen Formulierung wird die Ausbreitung von

Schallwellen im Modell mit berücksichtigt. Außer einer Ausgleichsfunktion bei

schnellen Störungen haben diese allerdings keinen Einfluss auf meteorologische Pro-

zesse. Da es sich dabei aber um sehr schnelle Prozesse handelt, muss ein entspre-

chend niedriger Zeitschritt gewählt werden, um die Signalübertragung zwischen

den Modellgitterpunkten zu gewährleisten. Diese Abhängigkeit des Zeitschritts von

der Störungsgeschwindigkeit ist auch als Courant-Friedrichs-Levy-Kriterium (CFL-

Kriterium) bekannt und wurde erstmals in Courant et al. (1928) ausgedrückt. Um

eine Konvergenz der Lösung zu erhalten bestimmt sich danach der kleinste Zeit-

schritt durch

∆t <
∆

c
√

2
(2.14)

mit der Gitterauflösung ∆ und der Störungsgeschwindigkeit c. Letztere beträgt bei

kompressiblen Modellen ca. 330m/s (Schallgeschwindigkeit). Bei inkompressiblen

Modellen wird c durch die wesentlich langsameren Schwerewellen festgelegt, wo-

durch mit einem wesentlich größeren Zeitschrittt gerechnet werden kann (vgl. Pielke,

1994). Um den Nachteil des kleinen Zeitschrittes zu umgehen erfolgt bei kompressi-

blen Modellen eine Aufteilung nach dem Zwischenschritt-Verfahren in schnelle und

in langsame Prozesse, welche dann getrennt mit unterschiedlichen Zeitschritten ge-

rechnet werden (siehe dazu Baldauf, 2002). Die Umsetzung des Verfahrens für das

Modell KAMM2 ist in Anhang A.1 beschrieben. Dabei ist zu beachten, dass bei den

langsamen Zeitschritten die maximalen Windgeschwindigkeiten den Zeitschritt fest-

legen. Dies bedeutet, dass sich für Starkwindsimulationen ein kleinerer Zeitschritt

und dementsprechend ein höherer Rechenaufwand ergibt.

Eingangsdaten

Die Eingangsdaten für ein Prognosemodell setzen sich zum einen aus den meteo-

rologischen Eingangsdaten zusammen, welche entweder einmalig am Anfang oder

zeitabhängig vorgegeben werden. Bei operationell eingesetzten Modellen werden die-

se mit Hilfe der Datenassimilation aus Beobachtungsdaten gewonnen und im Falle

einer genesteten Struktur von einem auf größerer Skala rechnenden Modell an den

Rändern vorgegeben. Im Falle eines autonom rechnenden Modells wie KAMM2 mit

unbestimmten, offenen Rändern und ohne Vorgabe von Punktmessungen im Modell-

inneren wird lediglich ein großräumiger Zustand vorgegeben, wozu vertikale Wind-

und Temperaturverhältnisse als Initialwerte verwendet werden (näheres dazu in Ab-

schnitt 3.1.2).
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Zum anderen müssen die Gegebenheiten am unteren Rand durch entsprechen-

de Parameter näher bestimmt werden. Dazu gehören die Geländehöhe, die Land-

nutzung (zur Berechnung der Verdrängungshöhe d, der Rauhigkeitslänge z0, der

Albedo und anderer Parameter) sowie die Bodenkennwerte (zur Berechnung

von Wärmeleitfähigkeit und Feuchtespeicherung des Bodens). In Tab. 2.1 sind

die im Modell KAMM2 verwendeten Landnutzungsarten mit den dazugehörigen

Geländerauhigkeiten angegeben.

Nutzungsart Gewässer Äcker Wiesen nackter Boden Grünland

z0 0.00025 0.02 0.02 0.05 0.07

Nutzungsart Kulturen besiedelt Laubwald Mischwald Nadelwald

z0 0.25 0.7 0.7 0.85 1.0

Tabelle 2.1: Von KAMM2 verwendete Landnutzungsarten mit den zugehörigen

Geländerauhigkeiten.

Die Landnutzungsdaten für die Simulationen von realem Gelände liegen in 13 Klas-

sen in einer Auflösung von 30m vor. Sie müssen an die in KAMM2 verwendeten

entsprechend angepasst werden. Das in dieser Arbeit verwendete Geländemodell

hat eine horizontale Auflösung von 3 ′′ (etwa 90m) und eine vertikale Auflösung von

1m und wird nach Bedarf auf eine gröbere Auflösung interpoliert.

Skalen der Modelle

Die zur Anwendung kommenden numerischen Modelle lassen sich nach dem

zu berechnenden zeitlichen und räumlichen Skalenbereich klassifizieren. Eine ge-

bräuchliche Skalenklassifikation meteorologischer Prozesse stammt von Orlanski

(1975). Darin werden die Prozesse in Makro- Meso- und Mikroskala mit den Un-

terkategorien α, β und γ (von groß nach klein) eingeteilt. So spielen sich turbulente

Vorgänge auf der Mikroskala γ ab, während globale Wellen die Makroskala α betref-

fen. Bei Modellen schlägt sich der geplante Anwendungsbereich in der Konzeption

und den verwendeten Vereinfachungen nieder.

Makroskalige Modelle berechnen große Gebiete oder den gesamten Globus (z.B. das

Global-Modell des Deutschen Wetterdienstes (GME), das GFS der NOAA (USA)

oder das globale Modell des ECMWF). Mit mikroskaligen Modellen lassen sich bei-

spielsweise Stoffausbreitungen oder Energiebilanzen für Häuserschluchten in Städten

und andere kleinere Strukturen bestimmen. Beispiele für mikroskalige Modelle sind

Mitras (Eichhorn, 1989) und Envi-Met (Bruse und Fleer, 1998).

Mesoskalige Modelle sind entsprechend der Einteilung nach Orlanski (1975) für

die Berechnung von Prozessen mit charakteristischen Längen L = 2 km..2000 km
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und charakteristischen Zeiten im Minuten- bis Stundenbereich bestimmt. Dabei ist,

abhängig vom Aufbau des einzelnen Modells und des zu bestimmenden Prozes-

ses, durchaus auch die Berechnung anderer Skalenbereiche möglich. Beispiele für

solche Modelle sind das Lokal-Modell des Deutschen Wetterdienstes (LM) sowie ei-

ne Vielzahl weiterer Modelle (z.B. ARPS, RAMS, Metras, MM5). Die genannten

Modelle sind für den gesamten Bereich der Mesoskala konzipiert und sind nicht-

hydrostatische Modelle mit einer anelastischen oder voll kompressiblen Formulie-

rung. Der Anwendungsbereich mesoskaliger Modelle besteht häufig in der operatio-

nellen Wettervorhersage, wo sie durch Nesting die groben Ergebnisse von großska-

ligen Modellen lokal spezifizieren (
”
Ausschnittsmodell“, z.B. GME → LM). Meist

können diese Modelle auch als autonom rechnende Version mit offenen Rändern

und fallspezifisch (z.B. idealisiert) vorgegebenen Initialisierungswerten verwendet

werden. Dies ermöglicht ein analytisch orientiertes Vorgehen durch die Beobachtung

separater Prozesse unter Ausschluss externer Einflüsse.

Im Rahmen dieser Arbeit werden die Einflüsse orographischer Strukturen unter-

sucht, wozu das numerische Modell KAMM2 verwendet wird, welches im folgenden

Kapitel beschrieben ist.
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Kapitel 3

Numerische Simulation von

Starkwind mit dem Modell

KAMM2

Bei der Simulation von Starkwindsituationen können einige vereinfachende Annah-

men getroffen werden. So ist die Beeinflussung durch die Sonneneinstrahlung und

die dadurch bedingten thermischen Effekte wie beispielsweise Berg-Talwindsysteme

oder Land-See-Windsysteme als gering einzustufen. Auch der Einfluss von Feuchte

und latenter Energie ist nur indirekt wirksam, weshalb diese beiden Faktoren in der

folgenden Beschreibung des Gleichungssystems auch vernachlässigt werden.

3.1 Modellbeschreibung

Das Modell KAMM2 basiert auf dem Modell KAMM (Karlsruher Atmosphärisches

Mesoskaliges Modell, Adrian und Fiedler, 1991), welches als nicht-hydrostatisches

Modell vom Institut für Meteorologie und Klimaforschung der Universität Karls-

ruhe entwickelt wurde. Die wesentlichen Unterschiede von KAMM2 zu seinem

Vorgängermodell bestehen in einer kompressiblen Formulierung, der Implementie-

rung verschiedener Turbulenzparametrisierungen sowie darin, dass in KAMM ein

divergenzfreies Windfeldes berechnet wird. Des Weiteren wurde KAMM2 speziell

für den Einsatz auf einem Parallelrechner konzipiert.

Mesoskalige Modelle wurden entwickelt, um die Prozesse auf der regionalen Skala

abzubilden. Viele regionale Modelle (wie z.B. das LM vom DWD oder das Modell

MM5) werden im operationellen Bereich verwendet und benötigen als Antrieb Ein-

gangsdaten, z.B. von einem globalen, großskaligen Modell. Bei KAMM2 wurde be-

wusst auf einen von außen aufgeprägten Antrieb an den seitlichen Rändern verzichtet

27
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um einen dadurch verursachten Einfluss auf die regionalen Prozesse auszuschließen

und ausschließlich Effekte zu untersuchen, die im Modellinneren ihren Ursprung

finden. Die Notwendigkeit eines großräumigen Antriebs resultiert bei KAMM2 in ei-

nem geostrophischen Referenzzustand, welcher aus einer Skalentrennung entwickelt

werden kann, und der so die großräumige synoptische Situation repräsentiert.

3.1.1 Grundgleichungen

Zur Ermöglichung einer numerischen Behandlung ist es notwendig, durch geeignete

Annahmen ein Grundgleichungssystem abzuleiten. Neben der oben schon angespro-

chenen regionalen Ausrichtung mit eigenem Antrieb galt als weiteres Erfordernis bei

der Entwicklung von KAMM2 der Einsatz der an der Universität Karlsruhe beste-

henden Parallelrechenanlage vom Typ IBM RS/6000 SP, womit ein Rechengebiet

durch mehrere parallel arbeitende Prozessoren behandelt werden kann. Deshalb gilt

es, Differentialgleichungen des elliptischen Typs zu vermeiden, da diese schlechte

Eigenschaften bezüglich ihrer Parallelisierbarkeit besitzen.

Ausgangspunkt zur Entwicklung des Gleichungssystems bildet das aus Impuls-,

Massen- und Energieerhaltung resultierende Navier-Stokessche Grundgleichungssys-

tem:

Bewegungsgleichung:

∂~v

∂t
+ ~v · ∇~v = −1

ρ
∇p− ~g − 2~Ω × ~v +

1

ρ0

∇ · σ (3.1)

mit:

~v: Geschwindigkeitsvektor

ρ: Dichte der Luft (Summe des Gasgemischs und aller enthaltenen

Substanzen)

p: Luftdruck (Summe des Gasgemischs und aller enthaltenen Sub-

stanzen)

~g: Vektor der Schwerebeschleunigung mit |~g| = 9.81m/s

~Ω: Vektor der Winkelgeschwindigkeit der Erde

σ: Reibungstensor für newtonsche Flüssigkeiten und Gase

Kontinuitätsgleichung:
∂ρ

∂t
+ ∇ · ρ~v = 0 (3.2)

Zustandsgleichung für ideales Gas:

p

ρ
= RT (3.3)



3.1 Modellbeschreibung 29

sowie der 1. Hauptsatz der Thermodynamik:

cp

(
∂T

∂t
+ ~v · ∇T

)

− 1

ρ

(
∂p

∂t
+ ~v · ∇p

)

= Ws (3.4)

R: spezifische Gaskonstante für Luft

T : Temperatur

cp: spezifische Wärme bei konstantem Druck

Ws: sonstige Wärmequellen (Divergenz der Strahlungsflüsse sowie

des fühlbaren Wärmestroms)

Damit in Gl. (3.4) nur die Ableitung ∂T
∂t

vorkommt und daraus eine prognostische

Gleichung für die Temperatur entwickelt werden kann, eliminiert man ∂p
∂t

mit Hilfe

der Gleichungen (3.3) und (3.2) sowie mit R = cp − cv und erhält:

dT

dt
=

1

cv
Ws −

R

cv
T∇ · ~v (3.5)

mit cv als spezifische Wärme bei konstantem Volumen.

Auf analoge Weise ergibt sich eine prognostische Gleichung für den Druck:

dp

dt
=
R

cv
ρWs −

cp
cv
p∇ · ~v (3.6)

Durch diese Formulierung wird eine Gleichung elliptischen Typs zur Bestimmung

des Druckfeldes umgangen.

3.1.2 Skalentrennungen und vereinfachende Annahmen

Von diesen modifizierten Navier-Stokesschen Gleichungen ausgehend wird nun das

in KAMM2 verwendete Gleichungssystem entwickelt, welches die eingangs genann-

ten Anforderungen von eigenem Antrieb, Parallelisierbarkeit und möglichst wenigen

vereinfachenden Annahmen erfüllt. Zu diesem Zweck wird ein Grundzustand ein-

geführt, ewelcher eine Linearisierung der thermodynamischen Variablen ermöglicht.

Ein synoptischer, großräumiger Antrieb wird durch die Einführung eines Referenz-

zustandes verwirklicht.

Dabei werden im Folgenden alle verwendeten Annahmen aufgeführt. Aus Gründen

der Übersichtlichkeit werden einige Zwischenschritte nicht ausführlich dargestellt,

sondern nur kurz erwähnt. Aus demselben Grund wird das Gleichungssystem nur

für den bei den Simulationen verwendeten trockenen Zustand entwickelt sowie auch

die nicht benötigte prognostische Gleichung für den Transport von Substanzen aus-

geklammert.
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Um eine Vereinfachung des oben entwickelten Gleichungssystems zu ermöglichen und

damit eine numerische Behandlung effizienter zu gestalten, wird ein Grundzustand

eingeführt, der folgende Eigenschaften besitzt:

1. Stationär

2. Ruhend mit ~v ≡ 0

3. Trockene Atmosphäre ohne Wasserdampf, Flüssig- oder Festwasserbestandtei-

le

4. Keine internen Wärmequellen WH ≡ 0

Alle Variablen werden dann als Summe des Grundzustandes und der Abweichungen

von diesem Grundzustand folgendermaßen dargestellt:

p = p0 + p∗ (3.7)

T = T0 + T ∗ (3.8)

ρ = ρ0 + ρ∗ (3.9)

Durch diese Annahmen reduzieren sich die Gleichungen (3.1) - (3.4) wie folgt:

Aus der Bewegungsgleichung resultiert die hydrostatische Gleichung

dp0

dz
= −ρ0~g (3.10)

Die Zustandsgleichung wird zu:

p0 = ρ0RT0 (3.11)

Die Kontinuitätsgleichung ist automatisch erfüllt. Das vertikale Temperaturprofil

in z-Richtung berechnet sich mit einem vorzugebenden großräumigen Gradienten Γ

sowie mit einer ebenfalls anzugebenden bodennahen Temperatur T00 zu

T0 = T00 − Γz (3.12)

Mit T0 können dann unter Verwendung der Gleichungen (3.10) und (3.11) die Initi-

alwerte von p und ρ berechnet werden. Abweichungen davon sind durch den später

beschriebenen Referenzzustand möglich.

Zieht man nun die obigen Gleichungen von den Ausgangsgleichungen ab, er-

gibt sich ein Gleichungssystem, welches die Abweichungen von diesem Grundzu-

stand beschreibt. Die sich durch diesen Vorgang ergebende Form der Gleichungen
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ermöglicht einen Vergleich von Verhältniswerten und damit die Möglichkeit der Ver-

nachlässigung bestimmter Ausdrücke.

Mit den Annahmen

∣
∣
∣
∣

p∗

p0

∣
∣
∣
∣
≪ 1,

∣
∣
∣
∣

ρ∗

ρ0

∣
∣
∣
∣
≪ 1,

∣
∣
∣
∣

T ∗

T0

∣
∣
∣
∣
≪ 1 (3.13)

ergibt sich eine
”
Linearisierung in den thermodynamischen Variablen“ (Baldauf,

2003). Damit vereinfacht sich das Gleichungssystem folgendermaßen:

Aus (3.1) folgt:

∂~v

∂t
+ ~v · ∇~v = − 1

ρ0
∇p∗ − ρ∗

ρ0
~g − 2~Ω × ~v +

1

ρ0
∇ · σ (3.14)

Durch eine Taylorreihenentwicklung bis zur ersten Ordnung entwickelt sich die Zu-

standsgleichung aus (3.3) zu

p0

ρ0

+
p∗

ρ0

− p0ρ
∗

ρ2
0

= RT0 +RT ∗ + Rρ + Rp (3.15)

mit Rρ und Rp als den jeweiligen Restgliedern. Eine Multiplikation mit ρ0/p0 =

1/(RT0) (aus (3.11) abgeleitet) bringt unter Vernachlässigung der Restglieder bzw.

der Produkte der Störgrößen:
p∗

p0
− ρ∗

ρ0
=
T ∗

T0
(3.16)

Die prognostischen Gleichungen für die Temperatur und den Druck resultieren zu:

∂T ∗

∂t
+ ~v · ∇T ∗ + ~v · ∇T0 =

1

cv
Ws −

R

cv
T0∇ · ~v (3.17)

∂p∗

∂t
+ ~v · ∇p∗ − ρ0~v · ~g =

R

cv
ρ0Ws −

cp
cv
p0∇ · ~v (3.18)

Nach der eben vorgenommenen Trennung in Grundzustands- und Störgrößen kann

auch auf der zeitlichen Skala eine ähnliche Aufteilung erfolgen. Mittels der Reynolds-

Zerlegung werden die Variablen in zeitlich gemittelte Größen sowie turbulente Fluk-

tuationen unterteilt:

~v = ~v + ~v′ (3.19)

p∗ = p+ p′ (3.20)

T ∗ = T + T ′ (3.21)

ρ∗ = ρ+ ρ′ (3.22)
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Bei der Entwicklung der Gleichungen (3.14)-(3.18) nach der Reynolds-Zerlegung wer-

den Divergenzen der Fluktuationsgeschwindigkeiten ∇·~v′ vernachlässigt, da sie klein

gegenüber den Impulsflussdivergenzen sind. Es ergeben sich folgende Gleichungen:

∂~v

∂t
+ ~v · ∇~v + ∇ · ~v′~v′ = − 1

ρ0
∇p− ρ

ρ0
~g − 2~Ω × ~v +

1

ρ0
∇ · σ (3.23)

ρ

ρ0

=
p

p0

− T

T0

(3.24)

∂T

∂t
+ ~v · ∇T + ∇ · ~v′T ′ + ~v · ∇T0 =

1

cv
ρ0Ws −

R

cv
T0∇ · ~v (3.25)

∂p

∂t
+ ~v · ∇p+ ∇ · ~v′p′ − ρ0~v · ~g =

R

cv
ρ0Ws −

cp
cv
p0∇ · ~v (3.26)

Der Term für die molekulare Reibung in (3.23) ist bei großen Reynoldszahlen

um Größenordnungen kleiner als die turbulente Reibung und wird deshalb ver-

nachlässigt.

Als letzter Schritt steht die Forderung nach einer Vorgabe von für das Gebiet

repräsentativen Geschwindigkeits- und Temperaturprofilen, welche beliebig vom

Grundzustand abweichen und beispielsweise durch die Werte aus einem Radio-

sondenaufstieg vorgegeben werden können. Dazu wird ein Zustand, der geostro-

phisch (vgl. Abschnitt 2.2.1), reibungsfrei, trocken sowie frei von Stoffbeimengungen

sein soll, abgeleitet. Im Unterschied zum Grundzustand, welcher nur die Thermo-

dynamik berücksichtigt, beschreibt der
”
geostrophische Referenzzustand“ auch die

Strömungsdynamik und prägt den großskaligen Antrieb auf. Damit ist ein Antrieb

aus einem globalen Modell nicht mehr notwendig. Der Zustand wird als Abweichung

vom Grundzustand dargestellt und erhält den Index g:

~vg (3.27)

p0 + pg (3.28)

ρ0 + ρg (3.29)

T0 + Tg (3.30)

Durch die Annahme von großräumigen Verhältnissen zeigt sich durch eine Skalen-

abschätzung mit einer Längenskala von L = 1 · 106m sowie einer charakteristischen

Geschwindigkeit von U = 10m/s

~vg · ∇~vg ≃ U2/L = 10−4m/s2 (3.31)

∂~vg

∂t
≃ U/T = U2/L = 10−4m/s2 (3.32)

−2~Ω × ~vg ≃ 1 · 10−4 · U = 10−3m/s2 (3.33)



3.1 Modellbeschreibung 33

dass die Ausdrücke mit (3.31) und (3.32) entfallen, da diese um eine Größenordnung

kleiner sind als (3.33). Dadurch ergibt sich ein quasi-stationärer Zustand und eine

vereinfachte Bewegungsgleichung:

1

ρ0

∇pg = −ρg

ρ0

~g − 2~Ω × ~vg (3.34)

und die nach obigem Vorgehen linearisierte Zustandsgleichung:

ρg

ρ0
=
pg

p0
− Tg

T0
(3.35)

Durch die hydrostatische Gleichung (3.10), die linearisierte Zustandsgleichung (3.11)

sowie mit den Annahmen

~g = const., ~Ω = const., ∇ · ~vg = 0 (3.36)

können nach Umformung durch Vorgabe der geostrophischen Geschwindigkeit

und der geostrophischen Abweichung der Temperatur vom Grundzustand folgen-

de Größen berechnet werden:

Die Temperaturverteilung über das Gebiet

Tg(dM) =
T 2

0

g2

(

~g ×
(

(fsinφ)
d

dz
(
~vg

T0
)

))

dM (3.37)

wobei dM der Abstand vom Gebietsmittelpunkt ist und φ die geographische Breite.

Sowie der Druckgradient

∂p

∂x
= −(fsinφ)ρvg (3.38)

∂p

∂y
= (fsinφ)ρug (3.39)

Führt man nun eine Zerlegung in einen quasi-geostrophischen Referenzzustand und

Abweichungen davon ein

p = pg + p̂ (3.40)

T = Tg + T̂ (3.41)

ρ = ρg + ρ̂ (3.42)

und verwendet die oben entwickelten Ausdrücke, so ergibt sich das in KAMM2

verwendete Gleichungssystem zu

∂~v

∂t
+ ~v · ∇~v + ∇ · ~v′~v′ = − 1

ρ0

∇p̂− ρ̂

ρ0

~g − 2~Ω × (~v − ~vg) +
∂~vg

∂t
(3.43)



34 Numerische Simulation von Starkwind mit dem Modell KAMM2

ρ̂

ρ0
=

p̂

p0
− T̂

T0
(3.44)

∂T̂

∂t
+ ~v · ∇T̂ + ∇ · ~v′T ′ + ~v · ∇(T0 + Tg) =

1

cv
ρ0Ws −

R

cv
T0∇ · ~v − ∂Tg

∂t
(3.45)

∂p̂

∂t
+~v ·∇p̂+∇· ~v′p′−ρ0~v ·(~g+2~Ω×~vg)−ρg~vg ·~g =

R

cv
ρ0Ws−

cp
cv
p0∇·~v− ∂pg

∂t
(3.46)

Damit ergibt sich KAMM2 zu einem nicht-hydrostatischem und voll kompressiblem,

regionalem Prognosemodell mit der Möglichkeit, autonom auf ein begrenztes Gebiet

angewendet zu werden.

3.1.3 Randbedingungen

Da die Werte an den Rändern von KAMM2 nicht vorgegeben oder durch ein antrei-

bendes Modell aufgeprägt werden, sind sie auf einem anderen Weg zu bestimmen.

Bei den offenen seitlichen Rändern muss zudem für einen ungestörten Abtransport

der im Modellinneren entstehenden Schwerewellen und Störungen gesorgt werden.

Die seitlichen Ränder

Eine Zusammenfassung von Ansätzen zur Bestimmung der Werte der seitlichen

Ränder findet sich beispielsweise in Orlanski (1976). Folgende Methoden können

unterschieden werden:

1.) Heraussetzen der Variablen (
”
Gradient-0-Bedingung“)

2.) Einseitige Differenzenbildung

3.) Periodische Randbedingungen

4.) Dämpfungsschicht am Rand (viskose Rayleigh-Dämpfung)

5.) Strahlungsbedingung nach Sommerfeld

Die hauptsächlichen Nachteile der unter Punkt 1.) und 2.) genannten Methoden ist

eine unerwünschte Ausbildung von Reflexionen von Wellen aus dem Modellinneren:

Am Rand auftreffende Störungen können nicht heraustransportiert werden und re-

flektieren in das Modellgebiet zurück. Eine Dämpfungsschicht am Rand kann solche

unerwünschten Effekte vermindern. Meist wird bei der Behandlung der seitlichen
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Ränder aber auf die Ausstrahlungsbedingung nach Sommerfeld zurückgegriffen, die

eine beliebige Variable ψ wie folgt berechnet:

∂ψ

∂t
= −c ∂ψ

∂x⊥
(3.47)

Dabei ist x⊥ die Richtung senkrecht zum Rand, ins Modellinnere gerichtet. Ziel

dieses Ansatzes ist es, das Verlassen von auf den Rand auftreffende Störungen zu

ermöglichen. Die Phasengeschwindigkeit c wird von Orlanski (1976) den jeweili-

gen auftreffenden Störungen angepasst. Es hat sich jedoch gezeigt, dass eine lokal

bestimmte Phasengeschwindigkeit keine Vorteile gegenüber einer festen Phasenge-

schwindigkeit bezüglich der Störungsableitung bringt. In KAMM2 wurde deshalb für

c die maximal auftretende Störungsgeschwindigkeit, welche bei einem kompressiblen

Modell die Schallgeschwindigkeit ist, verwendet. Bei hohen Windgeschwindigkeiten

traten allerdings auch bei diesem Typ von Randbedingung Störungsreflexion am

Rand auf. Bei stabiler thermischer Schichtung und hohen Windgeschwindigkeiten

verursachte die Ausstrahlungsrandbedingung Störungen, welche durch Anwendung

einer weiter unten beschriebenen Dämpfungsschicht reduziert wurden.

Der obere Rand

Die Aufgabe der oberen Randbedingung besteht in erster Linie darin, die Energie der

sich vertikal ausbreitenden Schwerewellen zu absorbieren. Dies ist zum einen dadurch

erforderlich, da ansonsten die Simulation durch reflektierende Schwerewellen, welche

ins Berechnungsgebiet zurückstrahlen würden, destabilisiert würde. Zum anderen

sollen reale Verhältnisse nachgebildet werden, da auch die Troposphäre einen Anteil

der ankommenden Schwerewellen absorbiert und transmittiert.

Die obere Randbedingung besteht aus einem festen Oberrand mit einer vorgelagerten

Dämpfungsschicht (Rayleigh-Dämpfung, siehe Xue et al., 1995):

∂ψ

∂t
= f(ψ) − αR(ψ − ψ0) (3.48)

wobei ψ für eine beliebige prognostische Variable steht und αR ein

Dämpfungskoeffizient ist, der sich mit

αR =

{

0 : z < H0 − dR

1
τR
sin2(π

2
z−(H0−dR)

dR
) : z > H0 − dR

(3.49)

definiert. Dabei ist H0 die Modellhöhe, τR die Dämpfungs-Zeitkonstante und dR die

Dicke der Rayleigh-Dämpfungsschicht. Letztere bestimmt sich durch die Wellenlänge

der Schwerewellen zu

dR = 2π
|~vg|
N

(3.50)
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mit der Brunt-Väisälä-Frequenz N und dem geostrophischen Wind ~vg. Ein Min-

destwert ist durch die mittlere, vertikale Gitterauflösung ∆z vorgegeben (dR,min =

10 · ∆z), die maximale Ausdehnung ist durch dR,max = H0

2
begrenzt. Für die

Dämpfungs-Zeitkonstante hat sich in der Praxis ein Wert von etwa τR ≈ 20 · dtgr

bewährt, mit dtgr als großem Zeitschritt (siehe Zwischenschritt-Verfahren in A.1).

Als effektive Modellhöhe kann also der Beginn der Dämpfungsschicht angesehen wer-

den. Um einen noch realisitischeren Troposphärenaufbau nachzubilden, kann auch

eine Inversion in Höhe der Tropopause zur Festlegung der effektiven Modellhöhe ver-

wendet werden. Dies ist vor allem bei einer starken Entwicklung von Schwerewellen

sinnvoll, um die Prozesse in Tropopausennähe realistisch darzustellen.

Der untere Rand

Am unteren Rand gilt für die Windgeschwindigkeit die Haftbedingung. Hier wird

~v = 0 (3.51)

gesetzt. Der Bodendruck wird über eine vereinfachte Form der Bewegungsgleichung

berechnet. Die Geschwindigkeit am untersten Gitterpunkt bestimmt sich durch das

logarithmische Windprofil (vgl. Gl. (2.7)), wobei u∗ durch eine entsprechende Rou-

tine unter anderem aus der Geländerauhigkeit z0 zu ermitteln ist.

3.1.4 Turbulenzparametrisierung

Die in (3.23)-(3.26) auftretenden Produkte der Strichgrößen stellen neue und unbe-

kannte Größen dar. Die Bestimmung dieser Größen kann mit Hilfe von Transport-

gleichungen erfolgen. Durch dieses Vorgehen erhält man prognostische Gleichungen

für die Turbulenzgrößen. Allerdings tauchen dann in den erhaltenen Gleichungen

wiederum Korrelationen der Strichgrößen in noch höherer Ordnung auf, die wie-

derum bestimmt sein wollen. Dieses Problem ist allgemein als Schließungsproblem

bekannt. Um es zu umgehen, müssen die turbulenten Größen parametrisiert wer-

den, was im Folgenden exemplarisch für die Impulsflüsse beschrieben werden soll.

Die Parametrisierung der turbulenten Schwankungsgrößen in KAMM2 geht vom

Wirbelviskositätsansatz aus, welcher die mittleren turbulenten Schubspannungen

−u′

iu
′

j
I als proportional zu den Gradienten der gemittelten Geschwindigkeiten mit

−u′

iu
′

j = Km(
∂ui

∂xj
+
∂uj

∂xi
) − 2

3
Etδij (3.52)

IIn diesem Abschnitt wird die Tensorschreibweise verwendet, da diese auch im Großteil der dazu

existierenden Literatur verwendet wird und es so zu einer Ersparnis an zu notierenden Ausdrücken

kommt.
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bestimmt, wobei der turbulente Diffusionskoeffizient für ImpulsKm eine lokale Größe

darstellt und durch eine entsprechende Parametrisierung zu bestimmen ist. Die tur-

bulenten Wärmeflüsse werden mit

u′iT
′ = Kh

∂T

∂xi
(3.53)

bestimmt, wobei Kh den Diffusionskoeffizient für Wärme darstellt.

Bei den Simulationen kommen das Mischungswegmodell und das k − ǫ-Modell zur

Anwendung, die nachfolgend beschrieben sind. Das ebenfalls in KAMM2 imple-

mentierte tke-Modell nach Klemp und Wilhelmson (1978) wird aufgrund seiner

Abhängigkeit der Berechnung der Flüsse von der Auflösung des Rechengitters nicht

verwendet, da die Auflösung dadurch bei den einzelnen Versuchen konstant gehalten

werden müsste.

Beschreibung des Mischungswegmodells

Das Mischungswegmodell wurde von Ludwig Prandtl vorgeschlagen. Analog zur ki-

netischen Gastheorie wird dabei von einer mittleren freien Weglänge lm ausgegan-

gen, welche die Turbulenzelemente zurücklegen, bevor sie mit anderen Elementen

interagieren und Energie austauschen. Der resultierende Diffusionskoeffizient für den

Impuls bestimmt sich aus

Km = l2mDs (3.54)

mit Ds als skalarem Deformationstensor (siehe A.1) als Maß für die Windscherung.

Die Bestimmung der noch unbekannten Mischungsweglänge lm muss empirisch er-

folgen und hängt von der Art der Anwendung ab. In KAMM2 wird der allgemein

verwendbare asymptotische Ansatz nach Blackadar (1962) zur Bestimmung von lm

verwendet:

lm =
1

Φm(ζ)

κz

1 + κz
λB

, (3.55)

mit κ = 0.4 als von-Kármán-Konstante und λB die Blackadar-Länge

λB = 0.007
u∗
f

(3.56)

mit der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ und dem Coriolisparameter f . Diese hat

eine untere Beschränkung von λBmin = 50m. Die Stabilitätsfunktion für den Im-

puls Φm(ζ) berücksichtigt die thermischen Schichtungsverhältnisse und wird aus der

Monin-Obouchow-Theorie abgeleitet (siehe Fiedler, 1972). In KAMM2 wird Φm(ζ)

wie folgt definiert:

Φm(ζ) =

{

(1 − 19.3ζ)−1/4 ζ > 0 (stabile Schichtung)

1 + 6.0ζ ζ < 0 (labile Schichtung)
(3.57)
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Der Stabilitätsparameter ζ ist durch

ζ =
1

D2
s

g

Θ

∂Θ

∂z
(3.58)

gegeben und entspricht damit der Richardson-Zahl. Dabei ist g die Erdbeschleuni-

gung und Θ die potentielle Temperatur. Diese Definition für ζ ist, wie auch die oben

gegebene Formel (3.54) für Km, nur für Bereiche oberhalb der Prandtlschicht gültig,

deren vertikale Ausdehnung bis zur ersten Gitterebene angenommen wird. In der un-

tersten Berechnungsebene und damit innerhalb der angenommenen Prandtlschicht

gilt:

Km = lmu∗ (3.59)

und

ζ = z/L∗, L∗ =
u2
∗Θ

gΘ∗κ
(3.60)

Obwohl das Mischungswegmodell als einfache und schnelle Methode bei vielen An-

wendungen gute Ergebnisse zeigt, muss angemerkt werden, dass die zugrunde gelegte

Annahme der Analogie zur Gastheorie physikalisch nicht korrekt ist. Bei den Tur-

bulenzelementen handelt es sich nicht um starre Körper gleicher Größe. Das Modell

vernachlässigt außerdem den konvektiven und diffusiven Transport der Turbulenz-

größen und kann bei einem Überwiegen dieser Vorgänge nicht eingesetzt werden. Bei-

spiele hierfür sind Strömungen mit ausgeprägter Rezirkulation (siehe Abschnitt 5.3)

und stark instationäre Fälle. Eine Abhilfe für diese Mängel kann die prognostische

Bestimmung turbulenter Größen bieten, wie bei dem im Folgenden beschriebenen

Modell.

Beschreibung des k − ǫ-Modells

Beim k−ǫ-Modell (Launder und Spalding, 1974) handelt es sich -im Gegensatz zum

Mischungswegmodell- um ein 2-Gleichungsmodell, d.h. es werden 2 prognostische

Gleichungen zur Bestimmung von turbulenten Größen verwendet. Diese turbulenten

Größen sind im Fall des k − ǫ-Modells die turbulente kinetische Energie (Et) und

die Dissipation dieser Energie ǫ.

Die Bestimmung der Transportgleichungen für die Geschwindigkeitsfluktuationen

erhält man durch die Differenz der Gl. (3.14) vor der Reynolds-Mittelung mit der

Reynoldsgemittelten Gl. (3.23) für den Impuls und kommt auf

∂v′i
∂t

+ vk
∂v′i
∂xk

+ v′k
∂vi

∂xk
+ v′k

∂v′i
∂xk

− v′k
∂v′i
∂xk

=

− 1

ρ0

∂p′

∂xi
− ρ′

ρ0
gδi3 − 2ǫijkΩjv

′
k + ν

(
∂2v′i

∂xk∂xk

)

(3.61)
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Da die Energie über das Geschwindigkeitsquadrat definiert ist (Et = 1
2
v′iv

′
i) erhält

man als prognostische Gleichung für die turbulente kinetische Energie durch skalare

Multiplikation von (3.61) mit v
′

i:

∂Et

∂t
+ vk

∂

∂xk
Et =

− v′iv
′
k

∂vi

∂xk
︸ ︷︷ ︸

P

− ∂

∂xk
Etv

′
k

︸ ︷︷ ︸

Dv

− 1

ρ0

∂

∂xk
v′kp

′

︸ ︷︷ ︸

Dp

− ν
∂v′i
∂xj

∂v′i
∂xj

︸ ︷︷ ︸

ǫ

− g

ρ0
v′kρ

′δ3k

︸ ︷︷ ︸

G

(3.62)

mit folgenden Elementen:

P : Scher-Produktion

Dv: Diffusiver Transport infolge der Schwankungsbewegung

Dp: Diffusiver Transport infolge der Druckschwankungen

ǫ: Dissipation

G: Auftriebs-Produktion

Dabei werden die molekulare Diffusion und sonstige viskose Effekte als klein ge-

genüber den anderen Termen angenommen und deshalb vernachlässigt. Der ent-

stehende Term 1
ρ0

∂
∂xk

v′kp
′ (

”
pressure-strain“) trägt nur bei stark kompressiblen

Vorgängen zu dem Ausdruck bei und wird deshalb ebenfalls vernachlässigt.

Die Flüsse werden in diesem Modell mit Wirbelviskositäten und -diffusivitäten pa-

rametrisiert, weshalb sich die letzte Gleichung zu

∂Et

∂t
+ vk

∂

∂xk
Et = +P +

∂

∂xk
(
Km

σEt

∂Et

∂xk
) − ǫ+G (3.63)

ergibt, mit Km = cµ

ǫ
E2

t .

Die Transportgleichung für die Dissipation ǫ erhält man, indem Gl. (3.61) nach

xi differenziert, mit 2ν
∂u

′

i

∂xj
multipliziert und gemittelt wird, was zu einer exakten

Gleichung für ǫ führt. Aufgrund einer Vielzahl an zu bestimmenden Korrelationen

ist die so entstandene Gleichung allerdings nicht anwendbar. Deshalb müssen ver-

schiedene Annahmen getroffen werden. So kann die Produktion von ǫ durch die

Grundströmung bei großen Reynolds-Zahlen nach Tennekes und Lumley (1982) ver-

nachlässigt werden. Die Terme der Produktion durch gegenseitiges Strecken der

Wirbelfäden und der viskosen Vernichtung werden in Rodi (1971) zusammengefasst

und eine empirische Beziehung dafür angegeben. Die Diffusion wird durch die An-

nahme einer Gradientdiffusion vereinfacht. Daraus ergibt sich der folgende Ausdruck

für die Dissipation ǫ:

∂ǫ

∂t
+ vk

∂

∂xk

ǫ = − ∂

∂xk

(
Km

σǫ

∂ǫ

∂xk

) + cǫ1
ǫ

k
(P +G)(1 + cǫ3(−

G

P
)) − cǫ2

ǫ2

k
(3.64)

Weiterhin sind:
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cǫ1 ≈ 1.44

cǫ2 ≈ 1.92

cǫ3 ≈ 1.0

σǫ ≈ 1.3

cµ ≈ 0.09

Diese Werte sowie genauere Ausführungen zum k − ǫ-Modell finden sich in Rodi

(1984).

Die Bestimmung der Randwerte der prognostischen Größen erfolgt für Et am unteren

Rand (unterster Gitterpunkt) mit

Et =
u2
∗√
cµ

(3.65)

Die Dissipation ǫ wird am unteren Rand durch

ǫ = c0.75
µ E1.5

t

1

κ

1

∆zmin
(3.66)

mit dem geringsten vertikalen Gitterabstand der untersten Schicht ∆zmin bestimmt.

Die seitlichen Ränder werden für beide prognostische Größen durch das Heraussetzen

der inneren Werte bestimmt (
”
Gradient-0-Bedingung“).

Das k − ǫ-Modell kommt in vielen technischen wie auch in meteorologischen Mo-

dellen zur Anwendung. Die Vorteile liegen in einer prognostischen Bestimmung der

turbulenten kinetischen Energie und der Dissipation sowie der Fähigkeit, auch im

Falle größerer Windscherungen noch gute Resultate zu liefern. Dafür erfordert das

k− ǫ-Modell erheblich mehr Rechenzeit als das Mischungswegmodell, da zusätzliche

Transportgleichungen zu lösen sind. Zudem wird die Corioliskraft bei der Formu-

lierung nicht berücksichtigt, was bei kleinen Gebietsausdehnungen allerdings ver-

nachlässigt werden kann. Auch wächst mit Schließungen höherer Ordnung die An-

zahl der zu bestimmenden Parameter, über deren Werte teilweise Unsicherheiten

bestehen.

3.2 Besonderheiten bei der Simulation von Stark-

wind

Neben der schon erwähnten möglichen Vernachlässigung von Strahlungseffekten und

latenter Energie zeichnen sich Simulationen unter Starkwindbedingungen aber noch

durch weitere Besonderheiten aus. Durch die Simulation mit hohen Froude-Zahlen
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und die geringe Bedeutung von thermischen Effekten genügt es oft, Simulationen

über idealisierten Geländeformen (Täler, Hügel) zweidimensional auszuführen. Dies

ist auf die Tendenz zur Überströmung eines Hindernisses bei hohen Froude-Zahlen

zurückzuführen und trifft dann zu, wenn keine lateralen Störungen durch nichtlinea-

res Verhalten zu erwarten sind. Zudem werden die höchsten Windgeschwindigkeiten

bei Erhebungen dann entstehen, wenn die zur Anströmungsrichtung senkrechte Aus-

dehnung größer ist, als jene parallel zur Strömung.

Bezüglich der Simulationen mit Starkwind hat sich leider auch oft ein instabiles

numerisches Verhalten des Modells ergeben. Neben den im nächsten Abschnitt be-

sprochenen Störungen, die über idealisierten Formen oder auch über homogenem

Untergrund auftraten und eine Modellanpassung erforderlich machten, waren bei der

Simulation über stark gegliedertem Gelände mit großen Steigungen extrem starke,

kurzwellige Störungen zu beobachten. Simulationsverläufe zeigten, dass die Ausbrei-

tung dieser Störungen extrem schnell ist und von der Ausstrahlungsrandbedingung

ins Modellgebiet zurückreflektiert wird. Eine diesbezügliche Modifizierung der Rand-

bedingung (Erhöhung der Phasengeschwindigkeit, vgl. Abschnitt 3.1.3) brachte keine

Besserung. Eine mögliche Ursache für diese Störungen könnte in einer unzureichend

genauen Berechnung der metrischen Terme liegen, wie sie von Klemp et al. (2003)

beschrieben wird. In dieser Arbeit wird gezeigt, dass durch die Verwendung einer

Finiten-Differenzen Formulierung mit einem transformierten Koordinatensystem bei

unzureichend genauer Diskretisierung Fehler in den metrischen Termen entstehen.

Bei einer Substitution des Euler-Verfahrens (1. Ordnung) durch ein Runge-Kutta-

Verfahren (3. Ordnung) und somit einer Verfeinerung der Diskretisierung treten

diese Fehler nicht mehr auf. Großer Nachteil einer Berechnung mit dem Runge-

Kutta-Verfahren ist eine Verdreifachung der Rechenzeit.

Zuletzt seien noch vom Modellrand verursachte Störungen zu nennen. Die in Ab-

schnitt 3.1.3 beschriebene seitliche Ausstrahlungsrandbedingung verursachte wie-

derum insbesondere für Fälle von Starkwindsimulationen fehlerhafte Berechnungen

in Form von Störungen in der Windgeschwindigkeit. Diese Störungen zeigten sich

durch unerklärbare Abweichungen und waren meist auf den Randbereich beschränkt.

Durch ein Heraussetzen des Geländemodells, also das Verbreitern des Randes durch

Übernahme der äußeren Höhenwerte, konnte dieser Fehler vermindert werden.

Neben den hier beschriebenen Besonderheiten traten zudem noch weitere, für Stark-

windsimulationen spezifische Probleme und Erfordernisse auf, welche einige Anpas-

sungen des Modells erforderlich machten und die im folgenden Abschnitt besprochen

werden sollen.



42 Numerische Simulation von Starkwind mit dem Modell KAMM2

3.3 Modellanpassungen zur Durchführung von

Starkwindsimulationen

Die Anwendung von KAMM2 für den Fall hoher Windgeschwindigkeiten führte

zu verschiedenen Fragen und Problemen, welche Modifikationen am bestehenden

KAMM2-System erforderlich machten. Bei dem Vorgängermodell KAMM wird in

Heneka et al. (2006) die Anwendung für Starkwindfälle durch ein Nudgingfeld un-

terstützt. Da im Rahmen dieser Arbeit eine freie Windentwicklung gewünscht war,

mussten andere Wege zur Stabilisierung der Simulationen gefunden werden.

3.3.1 Laterale Randdämpfung

Schon bei der Simulation über homogenem Gelände ohne Erhebungen sind mit zu-

nehmendem geostrophischen Wind periodische Schwingungsvorgänge zu beobach-

ten. Diese zeigen sich deutlich bei den Geschwindigkeitsprofilen und der Zeitreihe

der Geschwindigkeitskomponenten in Abb. 3.1.
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Abbildung 3.1: Auftreten von periodischen Schwingungsvorgängen bei der Simulation

hoher Windgeschwindigkeiten über homogenem Untergrund.

Auffallend dabei ist, dass sich die Störungen über der Grenzschicht entwickeln, al-

so dort, wo im Falle von homogenem Untergrund keine zeitliche Beeinflussung der

Variablen zu erwarten wäre. Betroffen sind alle prognostischen Variablen und da-

mit auch alle anderen davon abgeleiteten Größen. Im zeitlichen Verlauf der Störung

in Abb. 3.1(b) deutet sich erst zu einem sehr späten Zeitpunkt eine Konsolidie-

rung dieser Schwingungen an. Zu sehen ist dort auch eine Phasenverschiebung der

x- und y-Komponente der Windgeschwindigkeit, mit welcher eine Änderung der

Windrichtung einhergeht. Es ließe sich zunächst auf eine Trägheitsschwingung schlie-

ßen, wie sie auftritt, wenn sich bei stark stabilen Verhältnissen eine Abkoppelung

der bodennahen Strömung von der oberen einstellt (Grenzschichtstrahlstrom). Die

Trägheitsperiode Tt = 2π
f

einer solchen Trägheitsschwingung beträgt bei einer geo-
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graphischen Breite von 48◦ etwa 16 Stunden. Die berechneten Werte weichen teilwei-

se aber deutlich davon ab und die maximalen Amplituden der Schwingungen treten

zudem über der Grenzschicht auf, was gegen eine Trägheitsschwingung spricht. Au-

ßerdem zeigt sich, dass die Schwingungsperiode sensibel auf die Veränderung von

numerischen Parametern regiert, wodurch ein physikalischer Effekt ausgeschlossen

werden kann.

Während der Einfluss dieser höher liegenden Störungen auf die bodennahe Region

im Fall eines homogenen Untergrundes eher gering ausfällt, so sind diese bei Berech-

nungen mit Hindernissen ausgeprägter und nicht mehr zu vernachlässigen. Starke

Störungen können sehr hohe Gradienten verursachen und führen teilweise auch zu

Berechnungsabbrüchen.
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Abbildung 3.2: Auftreten von periodischen Schwingungsvorgängen bei der Simulation

mäßig hoher Windgeschwindigkeiten über einem idealisierten Taleinschnitt.

Abb. 3.2 zeigt analog zu den obigen Abbildungen Profile und Zeitreihe der Ge-

schwindigkeit über einem Taleinschnitt. Hier treten schon bei geringeren Windge-

schwindigkeiten schwerwiegende Störungen auf, die sehr starke Winddrehungen und

unbrauchbare Ergebnisse verursachen. Im Gegensatz zu den Simulationen über ho-

mogenem Untergrund wird hier auch der bodennahe Wind stark beeinflusst. Es

bestand deshalb die Notwendigkeit, eine genauere Untersuchung der Ursache dieser

Störungen durchzuführen und einen Weg zur Abminderung dieses störenden Ein-

flusses zu finden.

Da Modellanwendungen auf Starkwindsituationen bisher nicht vorgenommen wur-

den, mussten verschiedene Modellkonfigurationen auf deren Auswirkungen getestet

werden. Dieses Vorgehen führte letztlich auf die Ausstrahlungsrandbedingung nach

Sommerfeld (siehe Abschnitt 3.1.3) als Ursache für die Störungen. Wurde als Rand-

bedingung ein Heraussetzen der Werte gewählt, traten die Störungen nicht mehr

auf. Diese
”
Null-Gradient“-Randbedingung kann für den Fall eines homogenen Un-

tergrundes zur Anwendung kommen. Sie ist allerdings für Untersuchungen über
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komplexem Gelände problematisch, da diese einen Abtransport von Schwerewellen

verhindert und deshalb oftmals eine Verwendung nicht möglich ist.

Als Abhilfe für diese Störungen wurde zusätzlich zur Ausstrahlungsrandbedingung

eine Randrelaxation, wie sie von Davies (1976) vorgeschlagen wurde, auf die Simu-

lationen angewendet. Davies spricht bei seiner Formulierung von einer Relaxation,

was aus der analogen Formulierung des Newtonschen Abkühlungsgesetzes, der New-

tonschen Relaxation, entstammt. Da es hier jedoch hauptsächlich um die Dämpfung

von Störungen geht, wird sich im Folgenden auch an diesen Begriff angelehnt.

In KAMM2 werden bei jedem kleinen Zeitschritt (siehe Zwischenschritt-Verfahren

in A.1) die Variablen ψ in Wandnähe folgendermaßen modifiziert:

ψ(z) = ψ(z) − rD(x) · (ψ(z) − ψ0(z)) (3.67)

wobei ψ0 die durch die Initialisierung vorgegebenen Werte repräsentieren und rD

der Dämpfungskoeffizient ist, welcher vom Rand her gesehen linear abnimmt mit

rD(x) = rD,max(1 − x

xD,max
) (3.68)

mit rD,max als anzugebendem Maximalwert der Dämpfung und xD,max als ebenfalls

anzugebende Ausdehnung der Dämpfungsschicht senkrecht zum Rand.

Die Dicke der Dämpfungsschicht ist beliebig vorgebbar. Es hat sich eine Ausdehnung

von etwa 5%−10% des Modellgebietes als sinnvoll erwiesen, mindestens jedoch zwei

Gitterpunkte. Der Dämpfungsfaktor wird je nach Problem unterschiedlich gewählt

und hauptsächlich durch die Stärke der auftretenden Störungen, die Größe des be-

rechneten Gebiets sowie die verwendete Gitterauflösung festgelegt. In der Praxis

zeigten Werte von r = 1 · 10−5 bis r = 1 · 10−3 ein gutes Verhalten. Eine Prinzipskiz-

ze zur Randdämpfung ist in Abb. 3.4 zu sehen.

Diese Dämpfung am Rand wird grundsätzlich auf alle prognostischen Variablen (u,

v, w, p, T ) angewendet. Erfahrungen aus der operationellen Anwendung des LM

des DWD in Verbindung mit einer Relaxierung von aus einem globalen Modell

übergebenen Werten zeigten allerdings, dass bessere Ergebnisse erzielt wurden, wenn

eine Variable nicht gedämpft wird. Auch bei KAMM2 wurden die besten Ergebnisse

erzielt, wenn der Druck p als
”
freie Variable“ erhalten bleibt.

Anhand von Tests über homogenem Gelände, idealisierten Strukturen sowie rea-

ler Topographie kann der sinnvolle Einsatz einer solchen Randdämpfung gezeigt

werden. Das Verhalten in der oberen Atmosphäre zeigt nach Anwendung der

Dämpfungsschicht nur noch geringe bis keine periodischen Störungen mehr, ohne

die Entwicklung der Ekman-Schicht oder die berechneten Windgeschwindigkeiten

in der Grenzschicht zu beeinflussen. Dies bestätigen Simulationen über homogenem

Untergrund sowie auch über komplexem Gelände (vgl. Abb. 3.3). Die Folge ist ein
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Dämpfungskoeffizienten.

Abbildung 3.3: Einfluss der Schwingungsdämpfung.

realistischeres Profil und mehr Konstanz im Berechnungsverlauf. Vor allem bei sehr

starken Störungen wie über dem oben erwähnten Taleinschnitt wurden erst durch

die Anwendung der Dämpfungsschicht sinnvolle Ergebnisse erreicht. Als weiterer Ef-

fekt der Randdämpfung ergibt sich ein schnellerer Einschwingvorgang des Modells

am Beginn der Berechnung, was eine Ersparnis von Rechenzeit mit sich bringt. Es

ist allerdings darauf zu achten, dass der Dämpfungskoeffizient nicht zu hoch gewählt

wird, da ansonsten ein zu starres Verhalten auftritt und die Berechnung unrealistisch

stark gedämpft wird (siehe 3.3(b)).

Laterale Vorgaben

Durch die Verwendung der Ausstrahlungsrandbedingung nach Orlanski werden

die Werte an den offenen Rändern aus den Berechnungsergebnissen im Modell-

inneren hergeleitet. Dies setzt die Annahme einer im Verhältnis zur Modellska-

la großräumigen und homogenen synoptischen Situation voraus, bei welcher eine

”
freie“ Entwicklung der Simulation erwünscht ist und die Einflüsse durch die Rand-

bedingungen möglichst gering bleiben sollen. Bei der Simulation von idealisierten

Bedingungen ist es allerdings oftmals wünschenswert, ein bestimmtes Wind- bzw.

Temperaturprofil am Einströmrand zu definieren. Dies ist insbesondere in Verbin-

dung mit der oben beschriebenen Randdämpfung wichtig, da durch diese die Berech-

nung zunächst zu dem geostrophischen Ausgangszustand
”
hin gezogen“II wird (ψ0

in Gl. (3.67)). Da die Simulationen aber oftmals für einen barotropen Zustand mit

einem über die Höhe konstanten, geostrophischen Wind durchgeführt werden, wird

dadurch in der Grenzschicht kein reales Windprofil beschrieben. Deshalb können

die Einströmränder mit festen Werten ψ0 belegt werden, welche im weiteren Verlauf

IIDas angesprochene
”
hinziehen“ zu Werten wird im allgemeinen als

”
Nudging“ bzeichnet, wes-

halb dieser Begriff im Folgenden auch verwendet wird
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der Berechnung entsprechend Gl. (3.67) Einfluss nehmen. Da diese vorab gewählten

Abbildung 3.4: Prinzipskizze zur Funktionsweise der Dämpfungsschicht mit vorgegebe-

nem Einströmprofil: Das im Modellinneren berechnete Profil wird am Rand durch das

Vorgabeprofil angepasst.

Werte für ψ0 möglichst gut mit der Lösung übereinstimmen sollten, wird auf diese

Methode nur bei Versuchen mit idealisierter Topographie und einem genügend lan-

gen freien Vorlauf ohne Hindernisse angewendet. Dann wird sich an den Rändern ein

Windprofil mit charakteristischer Ausprägung der Ekman-Schicht einstellen. Es hat

sich gezeigt, dass die Vorbelegung mit entsprechenden Randwerten den Einschwing-

vorgang des Modells zusätzlich zur Randdämpfung verringern kann. Die Vorgabe

von Wind- und Temperaturwerten kann aber beliebig erfolgen.

3.3.2 Initialisierung

Aus der oben ausgeführten Herleitung des KAMM2-Gleichungssystems geht als maß-

gebender Antrieb der Simulationen der synoptische Referenzzustand und insbeson-

dere der geostrophische Wind ~vg hervor. Dieser lässt sich durch die geostrophische

Annahme nach Gl. (3.38) und (3.39) beschreiben. Demzufolge ergibt sich die so

erhaltene Windgeschwindigkeit aus dem großräumig überlagerten Druckgradienten.

Da letzterer unabhängig von der Höhe über Grund angenommen wird, wird al-

so auch innerhalb der Grenzschicht zunächst die Windgeschwindigkeit als geostro-

phisch angenommen. Der anschließende Vorgang des Ausbalancierens von geostro-

phischem Zustand und des durch die Grenzschicht beeinflusstem Windprofils fällt

umso stärker aus, je höher die Vorgabe der geostrophischen Windgeschwindigkeit ist.

Um diese Auswirkung zu verringern, bietet sich beispielsweise die Anwendung der

eben beschriebenen Dämpfungsschicht an. Zusätzlich kann aber auch das Windfeld

abweichend vom geostrophischen Profil vorgegeben werden, und zwar so, dass das

Initialwindfeld möglichst nahe am erwarteten Ergebnis liegt. Da dieses allerdings

unbekannt ist, kann es nur abgeschätzt werden. Eine solche Abschätzung erfolgt
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am besten mit der Beschreibung einer Ekman-Schicht, da diese den größten Teil

des Grenzschichtprofils ausmacht (siehe Kapitel 2). Die vertikale Geschwindigkeits-

verteilung in der Ekman-Schicht wird in Kapitel 2 von Gl. (2.9) beschrieben. Zur

Bestimmung der Winddrehung α0 am Boden bezüglich der Richtung des geostro-

phischen Windes sowie der Konstanten C wird auf die Arbeit von Meister (1997)

zurückgegriffen. Darin wurden diese Koeffizienten durch eindimensionale numerische

Simulationen bestimmt.

Durch eine Vorgabe des Initialwindfeldes von KAMM2 nach Gl. (2.9) konnte die

Einschwingdauer des Modells deutlich verkürzt werden.

3.3.3 Berechnung von Windböen

Die größten durch ein Sturmereignis verursachten Schäden werden immer von den

kurzzeitigen Spitzengeschwindigkeiten ausgehen, da die betroffenen Strukturen im

Allgemeinen eine ausreichende Resistenz gegenüber mäßiger Langzeitbelastung ha-

ben und von kürzeren, dafür aber heftigeren Einwirkungen zerstört werden.

Wie aus Abschnitt 3.1.2 hervorgeht, werden in KAMM2 die Reynolds-gemittelten

Größen berechnet. Der direkte Vergleich der so erhaltenen Windgeschwindigkeiten

mit gemessenen Mittelwerten stellt eine gewisse Problematik dar, die in dem Lehr-

buch von Panofsky und Dutton (1984) aufgegriffen wird. Danach können simulierte

Windgeschwindigkeiten in etwa mit gemessenen 30-minütigen bis einstündigen Mit-

telwerten verglichen werden. Grundlage dieser Betrachtungen bildet die Beobach-

tung einer Lücke bei der spektralen Darstellung der Windgeschwindigkeiten (z.B. in

Fiedler und Panofsky, 1970). Diese Lücke erstreckt sich, abhängig von den sonstigen

Bedingungen von etwa 30 Minuten bis zu einer Stunde, weshalb dieser Zeitbereich

als Trennung zwischen turbulenter Skala und gemittelten Größen angesehen werden

kann. Die Problematik ist insofern von Bedeutung, da gemessene Mittelwerte meist

von zehnminütigen Intervallen ausgehen. Die Spitzenwerte der Windgeschwindig-

keiten können, je nach Gegebenheiten des Untergrundes diese Mittelwerte um das

bis zu dreifache übersteigen (z.B. in städtischen Gebieten). Sie sind deshalb für die

Ermittlung des zu erwartenden Schadens maßgebend. Es kommen unterschiedliche

Ansätze zur Bestimmung der Stärke der Windböen zur Anwendung. Den einfachs-

ten Weg stellt eine Multiplikation der mittleren Windgeschwindigkeit mit einem

konstanten Böenfaktor G zu

|~vmax| = G |~v| (3.69)

dar, welcher sich beispielsweise aus einer statistischen Auswertung von Messwerten

ergibt. G ergibt sich also aus den gemessenen Werten der mittleren und der Spit-

zenwindgeschwindigkeit und ist vom Ort der Messung abhängig. Ein weiterer und
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oft angewendeter Ansatz ist der einer direkten Korrelation zwischen der Bodenrau-

higkeit z0 und dem Böenfaktor G (siehe Wieringa, 1986). Dieser Ansatz wird auch

durch Böllmann und Jurksch (1984) vorgeschlagen und in der DIN 1055 (Teil 4)

verwendet. Darin bestimmen sich die Böengeschwindigkeiten in Abhängigkeit einer

definierten Geländekategorie, welche sich durch die Rauhigkeitslänge z0 des Geländes

bestimmt. Ihre Verteilung über die Höhe wird analog zur Bestimmung der der mittle-

ren Windgeschwindigkeit als abhängig von der mit einem Faktor potenzierten Höhe

angenommen. Ein anderer Ansatz auf der Grundlage der Geländerauhigkeit wird

in Drimmel (1977) vorgestellt, wo die Böen in Abhängigkeit der Schubspannungsge-

schwindigkeit bestimmt werden. Als alternativer Weg wurde von Brasseur (2001) ein

Ansatz vorgeschlagen, welcher auf physikalischen Überlegungen beruht und durch

welchen die Windböen mittels eines mesoskaligen Modells bestimmt werden können.

Dieser Ansatz wurde in KAMM2 implementiert und soll im Folgenden beschrieben

werden.

Ausgangspunkt der Überlegungen nach Brasseur (2001) ist die Beobachtung, dass lo-

kale Gegebenheiten zwar einen Einfluss auf den mittleren Wind, weniger aber auf die

maximal auftretenden Windgeschwindigkeiten haben. Messungen von Sneyers et al.

(1988) zeigen beispielsweise, dass ein neu erstelltes Gebäude in der Nähe einer Wind-

messstation zwar die mittleren Winde beeinflusst, nicht aber das Böenverhalten.

Demnach werden Windböen mehr durch die großräumigen Verhältnisse bestimmt

als durch lokale Gegebenheiten. Brasseur schließt daraus, dass Windböen dadurch

entstehen, indem Luftpakete aus höheren Atmosphärenschichten nach unten trans-

portiert werden. Als maßgeblicher Prozess dieses Transportvorgangs wird die verti-

kale Durchmischung der Turbulenzelemente vermutet.

mittlere
tke

Grenzschicht

freie Atmosphäre

Abbildung 3.5: Schematische Darstellung der Böenentstehung (nach Brasseur, 2003).

Diesem Transportprozess steht als dämpfender Faktor die Stabilität der Atmosphäre

gegenüber. Daraus ergibt sich eine Ungleichungsrelation aus der über die Höhe ge-

mittelten turbulenten kinetischen Energie (Et) und der potentiellen Energie des
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Auftriebs.
1

zp

∫ zp

0

Et(z) dz ≥
∫ zp

0

g
∆Θv(z)

Θv(z)
dz (3.70)

Aus dieser Ungleichung kann der Wert zp bestimmt werden. Dieser repräsentiert

diejenige maximale Höhe, aus welcher Luftpakete von oben nach unten transportiert

werden können. Da im Regelfall in großen Höhen die Windgeschwindigkeit höher ist

als in den unteren Atmosphärenbereichen, ergeben sich aus den so transportierten

Luftpaketen die maximalen Böengeschwindigkeiten.

Diese rein diagnostische Größe wurde den Ausgabevariablen in KAMM2 hinzu-

gefügt. Die Vorraussetzung hierfür ist die Verwendung eines Turbulenzmodells,

welches Et als prognostische Größe berechnet. Im Fall von KAMM2 wurde dafür

das schon beschriebene k − ǫ-Modell verwendet. Ein Beispiel zur Anwendung des

Böenmodells findet sich in Abschnitt 6.2. Bei der Simulation über komplexem

Gelände ist zu beobachten, dass in Verbindung mit sehr hohen Windgeschwindig-

keiten die turbulente kinetische Energie sehr groß werden kann. Dies hat zur Folge,

dass die Höhe zp, durch welche die maximale Böengeschwindigkeit bestimmt wird,

über das gesamte Gebiet stark anwächst, wodurch hohe Böengeschwindigkeiten re-

sultieren. Die Problematik von außergewöhnlich hohen Böenfaktoren wurde auch

von Ágústsson und Ólafsson (2005) und Goyette (2005) beobachtet.

Neben den hohen Werten von Et trägt vor allem auch eine geringe thermische

Stabilität bei den Simulationen mit KAMM2 zu dieser Entwicklung bei. Bei ho-

hen Windgeschwindigkeiten wird aufgrund der hohen Durchmischung in der Grenz-

schicht oftmals ein neutraler bis labiler Zustand berechnet (siehe Abb. 6.7 in Ab-

schnitt 6.2). Wie die Auswertungen unter Punkt 3.4 noch zeigen werden, herrscht

allerdings auch in den unteren Bereichen der Atmosphäre bei Sturmsituationen im-

mer eine leicht stabile Schichtung. Inwiefern die Modellergebnisse die Stabilität un-

terschätzen, müsste mittels eines Vergleiches einer Reihe von Simulationen mit den

entsprechenden Messwerten ermittelt werden und würde sich dementsprechend auf-

wendig gestalten. Da das Problem einer zu gering berechneten Stabilität nur bei

der Simulation des Wintersturmes Lothar aufgetreten ist, finden sich dort weitere

Ausführungen sowie eine vereinfachte Anpassung des Verfahrens (siehe Abschnitt

6.2).

3.4 Ermittlung der thermischen Verhältnisse bei

Sturmsituationen

Wie schon in Abschnitt 2.2.2 ausgeführt, können die thermischen Verhältnisse in

der Atmosphäre eine wesentliche Einflussgröße für die bodennahen Windverhältnisse
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darstellen. Für die Modellierung ist es deshalb wichtig, möglichst repräsentative Wer-

te als Grund- bzw. Referenzzustand (siehe Punkt 3.1.2) im Modell vorzugeben. Oft-

mals wird von der Annahme ausgegangen, dass bei Starkwindsituationen aufgrund

der starken Durchmischung zumindest in der Grenzschicht neutrale Verhältnisse

herrschen (siehe z.B. Christoffer und Ulbricht-Eissing, 1989; Schroers et al., 1990).

Peil und Nölle (1994) haben entsprechende Untersuchungen zu Windprofilen unter

Starkwindbedingungen angestellt und messen in den meisten Fällen leicht stabile

Verhältnisse. Die Stabilisierung der Grenzschicht wurde auf die Abkühlung durch

das Festland der vom Meer kommenden, warmen Luftmassen zurückgeführt, da

die Messungen in den Wintermonaten und in Küstennähe stattfanden. Diesen Un-

tersuchungen gemein ist allerdings, dass nur qualitative Aussagen gemacht werden

und sich diese zudem auf den unteren Bereich der Grenzschicht beschränken. Um

repräsentative Eingangswerte für die Modellrechnungen zu ermitteln, war deshalb

eine quantitative Analyse der großräumigen Verhältnisse für den Starkwindfall erfor-

derlich. Dazu ist eine Bestimmung der thermischen Gegebenheiten auch in größeren

Höhen notwendig.

Die Datengrundlage für die Auswertungen bilden die Radiosondenaufstiege des ae-

rologischen Messnetzes im Zeitraum von 1970 bis 1999. Betrachtet wurde dabei

der süddeutsche Raum, weshalb nur die Radiosondenaufstiege an den Orten Stutt-

gart, München, Meiningen und Hohenpeißenberg ausgewertet wurden. Das Ziel der

Untersuchungen soll eine quantitative Bestimmung der thermischen Schichtungs-

verhältnisse bei Sturmsituationen sein. Da die Zielgröße der Modellsimulationen

mit KAMM2 die Bodenwindgeschwindigkeit ist, wird diese auch zu einer Identi-

fizierung von Sturmereignissen herangezogen. Mittels der maximal aufgetretenen

Böengeschwindigkeit an einem Ort werden die Stürme nach ihrer Intensität klassi-

fiziert und so die stärksten 100 Ereignisse in besagtem Zeitraum ausgewählt. Die

Klassifizierung erfolgte auf der Basis von Bodenstationen des Deutschen Wetter-

dienstes, wobei die Werte nur als Tagesspitzenwert vorlagen. Es liegt deshalb eine

gewisse Unschärfe bei der Übertragung der gefundenen Daten auf die Radiosonden-

aufstiege vor, da örtliche wie auch zeitliche Verschiebungen zwischen den beiden

Beobachtungsarten bestehen. Um sich auf Starkwindfälle zu beschränken, wurden

deshalb bei den Radiosondenaufstiegen zusätzlich Mindestwerte für Windgeschwin-

digkeiten in bestimmten Höhenniveaus als Kriterium für Starkwindfälle festgelegt.

Diese Mindestwerte sind mit 9m/s in Bodennähe, 25m/s in 1500m und 35m/s in

6000m über Grund festgelegt worden. Werte mit einer relativen Feuchte von größer

als 95 % wurden nicht berücksichtigt, da diese Werte durch Kondensation freigesetz-

te latente Wärme beeinflusst sein könnten. Eine Unterscheidung nach der Zeit der

Aufstiege um 12:00 bzw. um 24:00 kann entfallen. Die Tageszeit wirkt sich nur in

den unteren Schichten aus (bis etwa 1000m), die Temperaturverhältnisse darüber
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bleiben davon nahezu unbeeinflusst. Eine Untersuchung von allen Stationen hat dies

bestätigt.

Zur Bewertung der thermischen Stabilität wird häufig die Änderung der potentiellen

Temperatur mit der Höhe dΘ/dz verwendet. Um die Dichteunterschiede von feuchter

und trockener Atmosphäre zu berücksichtigen, wird hier die virtuelle potentielle

Temperatur verwendet. Sie leitet sich aus der potentiellen Temperatur mit

Θv = Θ(1 + 0.609s) (3.71)

ab, wobei s die spezifische Feuchte ist. Sie wird aus der relativen Feuchte r abgeleitet,

welche bei den Radiosondenaufstiegen gemessen wird. Dies erfolgt mit

s = 0.622
e

p
(3.72)

wobei p der Luftdruck ist und e der Partialdruck des Wasserdampfes, der sich mit

e = r
(

6.107 · 10a T
b+T

)

(3.73)

bestimmt. Der Term in Klammern ist die Magnus’sche Formel, aus welcher der

Sättigungsdampfdruck hervorgeht. Die Konstanten a und b bestimmen sich zu a =

7.5 und b = 235.
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Abbildung 3.6: Stabilitätswerte für Sturmereignisse der Station Stuttgart.

Abb. 3.6 zeigt die nach obigen Kriterien klassifizierten Werte als Punktwolke für

die Region Stuttgart. Durch die Filterung sind von den ursprünglich klassifizierten

Aufstiegsdaten nicht alle in die Auswertung mit einbezogen worden, da Aufstiege

mit zu niedrigen Windgeschwindigkeiten aussortiert wurden. Durch die Darstellung

der Werte als Punktwolke können schnell die ungefähren Grenzen des auftretenden

Wertebereichs abgelesen werden. Für Stuttgart liegen die Werte immer im leicht

stabilen Bereich mit einer Häufung bei einem dΘv/dz von etwa 1 · 10−3K/m bis

6 · 10−3K/m. In der Grenzschicht lassen sich allgemein etwas niedrigere Werte er-

kennen, was durch eine verstärkte Durchmischung in diesem Bereich auch plausibel

erscheint.
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Durch eine Bestimmung des Grades der Stabilität nach der Umhüllenden der Punkt-

wolke bzw. durch Mittelwerte nach Abb. 3.6 erhält man nur einen einzigen Werte-

bereich bzw. Wert. Soll eine differenziertere Aussage mit mehreren Werten und je-

weiliger Auftretenswahrscheinlichkeit einer thermischen Situation getroffen werden,

empfiehlt sich eine Clusteranalyse der Daten. Des Weiteren wird erhofft, dass sich

durch dieses Vorgehen charakteristische Zustände an einem Standort identifizieren

lassen. Diese könnten durch vorgelagerte Bedingungen (Landnutzung, Orographie)

oder durch entsprechende klimatische Verhältnisse verursacht werden. Bei häufigem

Auftreten sollten solche Muster nach einer Clusteranalyse zu erkennen sein.

Das Prinzip einer automatisierten Clusteranalyse besteht in der Maximierung eines

Distanzmaßes zwischen den einzelnen Clusterzentren bei gleichzeitiger Minimierung

der Distanz der Mitglieder innerhalb eines Clusters. Die Mitglieder sind dabei die

einzelnen Radiosondenaufstiege, die einen Vektor im entsprechend aufgespannten

Vektorraum repräsentieren. Als Distanzmaß zwischen den Clustermitgliedern bzw.

der Clusterzentren eignen sich verschiedene Ansätze, wobei hier der euklidische Ab-

stand verwendet werden soll. Als Verfahren zur Clusterung der Daten kommt das

”
c-means“-Verfahren zum Einsatz, welches in Anhang A.3 näher beschrieben wird.

Dieser Algorithmus baut auf dem sehr stabilen und oft verwendeten
”
k-means“-

Verfahren auf. Eine unüberwachte Analyse mit Hilfe der
”
Self-Organizing Maps“

(SOM) warf einige Probleme auf, weshalb dieser Ansatz nicht weiter verfolgt wurde.

Um eine sinnvolle Clusterung zu gewährleisten, müssen zunächst die Daten

überarbeitet werden. Wie schon in Abb. 3.6 zu sehen, zeigen sich vereinzelt au-

ßergewöhnlich hohe Werte von dΘv/dz > 0.01 K/m. Diese traten immer isoliert

auf, was auf lokale Inversionen oder auf Messfehler zurückzuführen ist. Solche lo-

kalen Spitzen sind, falls es sich um Inversionen handelt, im Einzelfall sicherlich

bedeutend für die Windentwicklung. Da hier jedoch die großräumigen Verhältnisse

ermittelt werden sollen, wurden die betreffenden Werte an die Nachbarwerte ange-

passt. Dabei ist von einer maximalen Erstreckung einer lokalen Inversion von 200

m ausgegangen worden. Entsprechend diente der Durchschnitt der Nachbarwerte in

dieser Entfernung zur Ersetzung der lokalen Spitzenwerte. Damit wurden lokale In-

versionen entfernt und Inversionen mit größerer vertikaler Erstreckung geglättet. Der

Anteil dieser stark stabilen Regionen lag etwa bei 4%. Ein Beispiel für das Ergeb-

nis einer solchen Überarbeitung ist in Abb. 3.7 zu sehen. Dabei sollte die Glättung

nicht zu stark sein, da ansonsten auch diejenigen Gebiete betroffen wären, wo keine

Inversion vorhanden ist. Deshalb sind in Abb. 3.7 noch Bereiche mit erhöhter Sta-

bilität vorhanden. Um die Auswertung für eine Clusteranalyse zu standardisieren,

werden die Werte auf identische Höhenniveaus gleichen Abstands (∆z = 100 m)

interpoliert. Es werden zudem nur solche Beobachtungen verwendet, die bis in eine

Höhe von 10000 Meter durchgehend fehlerfrei bezüglich der Temperaturmesswerte
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Abbildung 3.7: Ursprüngliche Werte (durchgezogene Linie) und geglättete Werte (ge-

punktete Linie). Kleinere Abweichungen sind durch die Höheninterpolation bedingt.

waren.

Die Anzahl der Cluster sollte möglichst so gewählt werden, dass noch deutliche Un-

terschiede zwischen diesen erkennbar sind. Ein generelles Problem dieser automati-

sierten Auswertung ist sicherlich, dass keine besonderen Gegebenheiten des Einzel-

falles berücksichtigt werden. So sind die beobachteten thermischen Zustände sicher-

lich auch vom Zeitpunkt des Radiosondenaufstieges und damit von der Position in

einem Sturmtief abhängig. Dabei müsste unterschieden werden ob der Radiosonden-

aufstieg vor dem Eintreten der Warmfront, im Warmfrontsektor oder nach Durchzug

der Kaltfront erfolgte, da sich die jeweiligen Verhältnisse unterscheiden dürften und

was drei grundsätzlich verschiedene Zustände bedeuten würde. Um eine solche auf-

wendige Erkennung zu umgehen, wurde entsprechend die Zahl der Cluster auf drei

festgelegt. Es hat sich auch gezeigt, dass drei Cluster bei den Datensätzen gute

Resultate brachten, d.h. die Unterschiede zwischen den Clusterzentren waren noch

deutlich. Ein vierter Cluster brachte dagegen bei allen Datensätzen keine zusätzliche

Information. Im Falle der Station Hohenpeißenberg waren nur Daten von 1981 bis

1994 zur Auswertung vorhanden, woraus eine sehr geringe Anzahl an gefilterten

Beobachtungen resultierte. Hier war deshalb ein einziger Cluster ausreichend.

In den Abbildungen 3.8(a) - 3.8(d) ist das Mittel der Stabilitätswerte als vertikale

Linie zu den einzelnen Clustern angetragen. Aufgrund des trotz der Glättung noch

vorhandenen Einflusses von lokalen Inversionen und dessen Kumulierung bei der

Auswertung mit
”
c-means“ sind diese Werte jedoch als etwas zu hoch zu bewerten.

Mangels alternativer quantifizierender Angaben zu den Stabilitätsverhältnissen bei

Sturmsituationen sollen die auf diese Weise erhaltenen Werte dennoch die Grundlage

der Vorgaben bei idealisierten Untersuchungen bilden. Aufgrund der oben genannten

Einwände sind sie jedoch nur als ungefähre Anhaltswerte anzusehen. Die Vielzahl

an lokalen Inversionen lassen auf keine dominanten Muster bezüglich ihrer verti-

kalen Position schließen, weshalb diese bei den Simulationen fallabhängig beliebig
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Abbildung 3.8: Ergebnisse der Clusteranalyse an verschiedenen Orten. Die Schraffur

markiert nicht berücksichtigte Bereiche. Zusätzlich ist der Gewichtungsanteil der einzelnen

Clustermitglieder angegeben.

positioniert werden können. Wie in den Abbildungen eingezeichnet, wird nur der

als relevant betrachtete Bereich über der Grenzschicht ab 1500m über Grund und

von dort aus eine Schicht von 5000m Ausdehnung betrachtet. Die obere Begren-

zung ergibt sich aus der Beobachtung von stärkeren Änderungen in diesem Bereich,

welcher etwa ab 7000m beginnt und auf eine niedrige Tropopausenlage hindeutet.

Eine niedrig liegende Tropopause ist sicherlich zum einen jahreszeitlich bedingt und

könnte zudem durch die mit einer Starkwindsituation verbundene Tropopausenfal-

tung verstärkt werden.

Bei der Ableitung von Werten aus den Ergebnissen der Clusteranalyse ist es auf-

grund der oben vorgebrachten Einwände sinnvoll und realistisch, auch niedriger

angesetzte Stabilitätswerte zu verwenden. So könnten für die Simulationen mit

KAMM2 beispielsweise -je nach Art und Ziel der Simulation- neben einem Wert
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von dΘ/dz = 0.0035 K/m repräsentativ für einen stabilen Fall auch ein Wert von

dΘ/dz = 0.0015 K/m repräsentativ für einen mäßig stabilen Fall in Frage kommen.

Zusätzlich wird auch immer der neutrale Fall simuliert, da somit die Unterschiede bei

stabiler Schichtung zutage treten und dieser Fall gleichzeitig den bei den Messungen

niedrigsten aufgetretenen Wert darstellt.

Für eine differenziertere Untersuchung kommen folgende zusätzlich erweiterte Kri-

terien in Frage:

• Korrelation von Stabilitätsverhältnissen mit der Windgeschwindigkeit

• Unterscheidung zwischen Höhenschichten, die durch den Frontdurchgang ge-

teilt werden, da hier unterschiedliche Verhältnisse zu erwarten sind

• Verfeinertes Zeitfenster bei der Klassifizierung eines Sturmereignisses am Auf-

stiegsort der Radiosonde

• Verbesserung des Algorithmus zum Entfernen von lokalen Inversionen

• Unterscheidung nach Anströmrichtung

Trotz der Schwierigkeiten bei der Datenauswertung durch Inversionen bzw. Mess-

fehler und der Betrachtung eines limitierten Zeitabschnittes von 29 Jahren kann

festgehalten werden, dass bei Sturmereignissen meist eine stabile Schichtung vor-

liegt. Dies gilt auch für den Bereich der Grenzschicht, obwohl dort etwas weniger

stabile Verhältnisse zu erkennen sind (Abb. 3.8(a)-3.8(d)). Zu beachten ist auch,

dass in seltenen Fällen auch neutrale Verhältnisse auftraten. Vor dem Hintergrund

der besprochenen offenen Fragen bei dieser Methode ist die erfolgte Quantifizierung

als Näherung zu betrachten. Wie an den Simulationen in Abschnitt 6.2 zu sehen, ist

der Einfluss unterschiedlicher Stabilitätswerte bei sehr hohen Windgeschwindigkei-

ten als eher gering einzuschätzen.
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Kapitel 4

Modellvalidierung anhand

einfacher Simulationen

Bei dem im vorigen Kapitel beschriebenen Modell KAMM2 handelt es sich mit

einem Projektbeginn ab dem Jahr 1997 um eine vergleichsweise junge Entwick-

lung. Obwohl bereits in einigen Bereichen das Leistungspotential des Modells ge-

zeigt wurde (vgl. Zängel et al., 2004 und Jørgensen et al., 2001), steht eine Er-

probung der Überströmung von idealisierter Orographie noch aus. Hinsichtlich der

in Abschnitt 5.2 und 5.3 durchgeführten Untersuchungen wird aus diesem Grunde

ein quantitativer Vergleich von Simulationen von stabil und neutral geschichteter

Bergüberströmung mit entsprechenden analytisch abgeleiteten Ansätzen bzw. mit

Messwerten vorangestellt.

4.1 Stabil geschichtete Hindernisüberströmung

Um das Verhalten von KAMM2 bei einer stabil geschichteten Bergüberströmung

abzuschätzen, werden Simulationen einem Vergleich mit einem vereinfachten Mo-

dell unterzogen. Dazu wird das Modell von Queney (1948)) verwendet, wel-

ches durch eine Linearisierung der reibungsfreien, trockenen und adiabatischen

Strömungsgleichungen gewonnen wird. Ausgangspunkt der Überlegungen sind ge-

genüber eines Grundzustandes (die Geschwindigkeit u0 und die potentielle Tempe-

ratur Θ0) kleine Störungen (u′, Θ′), deren Produkte vernachlässigt werden. Danach

können Lösungen für diese Störgrößen berechnet werden. In Straub (2006) wurden

die Lösungen für u′ und Θ′ wie folgt entwickelt:

∂u′(x, z)

∂z
= (N2/u0)HL

Lcos(lz) − x sin(lz)

L2 + x2
(4.1)

Θ′(x, z)

Θ0(z)
= −(N2/g)HL

Lcos(lz) − x sin(lz)

L2 + x2
(4.2)
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Diese Lösungen unterliegen allerdings Beschränkungen hinsichtlich ihrer Anwend-

barkeit. So sind nur Betrachtungen im hydrostatischen Bereich und damit nur für

flache Erhebungen mit großer horizontaler Ausdehnung möglich. Nichtlineare Ter-

me bleiben ebenso wie die Corioliskraft unberücksichtigt. Entsprechend diesen Be-

schränkungen wird mit KAMM2 zunächst eine Vergleichssimulation für den hydro-

statischen Fall einer kleinen horizontalen Froude-Zahl FrL = u0

NL
≪ 1 gerechnet und

mit einer großen Rossby-Zahl (Ro = u0

fL
≫ 1), wodurch der Einfluss der Coriolis-

Kraft vernachlässigt werden kann. In der analytischen Herleitung wurde zur Lösung

der linearisierten Gleichungen als unterer Rand ein inverses Polynom verwendet,

welches die Topographie beschreibt mit:

h(x) = HL
L

L2 + x2
(4.3)

Die Höhe wird zu H = 500m und L zu 20 km gewählt. Als Schichtungsparame-

ter wird die Brunt-Väisälä Frequenz N auf 0.008 1/s festgelegt. Mit einer über die

Höhe konstanten geostrophischen Anströmgeschwindigkeit von |~vg| = 12m/s er-

gibt sich damit eine Froude-Zahl in der vertikalen Skala Fr = |~vg|/(NH) von 3,

eine Froude-Zahl in der horizontalen Skala FrL = |~vg|/(NL) von 0.075 I und eine

Rossby-Zahl von Ro = 6. Damit kann von einer nahezu linearen und hydrostatischen

Überströmung ausgegangen werden. Da in dem Ansatz nach Queney keine Grenz-

schichtprozesse berücksichtigt werden, ist auch die Turbulenzparametrisierung bei

der Berechnung mit KAMM2 deaktiviert. Durch die Verwendung einer konstanten

Brunt-Väisälä-Frequenz N über dem idealisierten Berg werden sich die Schwerewel-

len in vertikaler Richtung mit der Wellenlänge λz = |~vg|2π
N

= 9425m ausbreiten. Um

die Gefahr von Reflexionen der Schwerewellen am oberen Rand und damit eine ent-

sprechende Beeinflussung der Simulation dadurch zu verringern, sollte die effektive

Modellhöhe auf ein vielfaches von λz gesetzt werden. Für den vorliegenden Fall wird

die Troposphärenhöhe entsprechend auf 9425m gesetzt (effektive Modellhöhe), die

gesamte Höhe des Rechengebietes beträgt 19000m. Die Gitterauflösung beträgt in

x-Richtung ∆x = 1000m mit 100 Gitterpunkten und in z-Richtung im Mittel 200m

mit 95 Gitterpunkten. Die Berechnung wird quasi-zweidimensional ausgeführt mit

einer geringen y-Erstreckung des Hindernisses.

In Abb. 4.1(a) werden die Ergebnisse sowohl der numerischen Berechnung mit

KAMM2 sowie auch die Lösung nach Gl. (4.2) in Form der IsentropenII ge-

genübergestellt. Solange von hydrostatischen Verhältnissen ausgegangen werden

kann, entsprechen die Isentropen den Stromlinien. Bei Fr = 3.0 stimmen die Isentro-

pen der KAMM2-Berechnung zumindest in Bodennähe exakt mit den Ergebnissen

IDer in KAMM2 vorgegebene Betrag der geostrophischen Geschwindigkeit |~vg| ist dabei iden-

tisch mit der im analytischen Ansatz verwendeten Geschwindigkeit des Grundzustandes u0.
IIIsentropen: Linien gleicher potentieller Temperatur
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der linearen Theorie überein, so wie es für den linearen, hydrostatischen Fall er-

wartet werden kann (vgl. Abb. 4.1(a)). Ein leichtes Abweichen der Ergebnisse ist

lediglich bei zunehmender Höhe und Nähe zum Ausstromrand festzustellen.

Ausgehend von dieser Konfiguration wird die Anströmgeschwindigkeit mit |~vg| =

8m/s, 4.7m/s und 4.0m/s variiert, so dass sich entsprechend unterschiedliche

Froude-Zahlen ergeben (Fr = 2.0, 1.175 und 1.0) (Abbildungen 4.1(b) bis 4.1(d)).

Bei kleineren Froude-Zahlen gewinnen die nichtlinearen Terme mehr an Gewicht
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Abbildung 4.1: Gegenüberstellung der Isentropen aus der linearen Theorie (dünne Li-

nien) und den KAMM2-Ergebnissen (dicke Linien) für unterschiedliche Fr-Zahlen zum

Auswertezeitpunkt t∗ = t
|~vg|
L = 12.96 für einen Berg mit L = 20000m.

und die der linearen Lösung zugrunde gelegte Pertubationstheorie mit der Annah-

me von kleinen Störungen verliert zunehmend an Gültigkeit. Dies lässt sich anhand

der Gl. (4.1) zeigen. Daraus ist abzulesen, dass die maximalen Windscherungen nur

von N2H/u0 abhängen. Die Integration der Gl. (4.1) über die Vertikale ergibt für

u′ =
NHL

L2 + x2

(

Lsin(
Nz

u0
) + x cos(

Nz

u0
)

)

(4.4)

und damit eine maximale Geschwindigkeitsstörung bei x = 0 von

u′max = NH (4.5)
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so dass der Quotient u0/u
′
max genau die Froude-Zahl u0/(NH) ergibt. Sie stellt somit

den Verhältniswert von Grundströmung zu Störung dar und liefert daher einen guten

Anhaltspunkt für die Größe der auftretenden Störungen.

Die Abbildungen 4.1(a) bis 4.1(d) weisen auf die Grenzen in der Gültigkeit der

linearen Theorie hin. Sie zeigen mit abnehmender Froude-Zahl ein zunehmendes

Abweichen von den numerisch ermittelten Werten. Die Störungen treten bei kleinen

Froude-Zahlen auch in Bodennähe auf. Für den Extremfall von Fr = 1.0, wo nach

der linearen Theorie die Störungen exakt gleich sind mit der Anströmgeschwindigkeit

beginnen sich demnach Stauzonen zu bilden, was sich in der Aufweitung der Strom-

linien ausdrückt (Abb. 4.1(c) und 4.1(d)). In der numerischen Lösung zeigt sich

zusätzlich im Lee des Berges eine Aufsteilung der Stromlinien, die in der linearen

Lösung nicht auftritt. Berechnungen im Bereich solcher Froude-Zahlen wie z.B. in

Abschnitt 5.2 sind also auf die Berücksichtigung der nichtlinearen Terme angewiesen.

Noch drastischer zeigen sich die Unterschiede zwischen linearem Modell und

KAMM2 bei dem stark nichtlinearen Fall mit Fr = 1.0 für einen leicht nicht-

hydrostatischen Fall mit einer Halbwertslänge des Berges von L = 5000m. Hier

ergeben sich im Gegensatz zu den Lösungen der linearisierten Gleichungen bei den

KAMM2-Simulationen starke Störungen (vgl. Abb. 4.2(a)). Dieser Fall wird auch

verwendet, um eine Abschätzung des Verhaltens unter einer Berücksichtigung der

Grenzschicht zu erhalten. Dazu wird eine Vergleichssimulation mit Verwendung

der Turbulenzparametrisierung gerechnet. Die sich ergebenden Unterschiede sind
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(b) Vergleich von KAMM2-Simulation ohne

(dünne Linien) und mit (dicke Linien) Turbu-

lenzparametrisierung.

Abbildung 4.2: Simulationen für einen schwach nicht-hydrastatischen Fall für einen Berg

mit L = 5000m zum selben Auswertezeitpunkt wie oben für Fr = 1.

in Abb. 4.2(b) zu erkennen. Die Berücksichtigung der Turbulenz trägt zu einer Ver-

minderung von lokal sehr starken Gradienten bei und wirkt sich insbesondere in den

niedrigen Höhenbereichen aus. Hieran zeigt sich, dass für diesen Strömungsbereich
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neben den nichtlinearen Termen auch die Parametrisierung der Turbulenz von er-

heblicher Bedeutung ist.

4.2 Neutral geschichtete Hindernisüberströmung

Wichtiger als die Wellenentwicklung durch die Überströmung von Hindernissen bei

stabiler Schichtung ist für Starkwindfälle jedoch die neutral geschichtete Hinder-

nisüberströmung. Wie in Abschnitt 2.2.2 schon erläutert, werden bei hohen Froude-

Zahlen die Hindernisse über- anstatt umströmt und die Strömung erfährt auf-

grund der Querschnittsänderung eine Beschleunigung. Ein bedeutender Ansatz zum

Verständnis und zur Quantifizierung dieses Prozesses wurde von Jackson und Hunt

(1975) formuliert. In dieser Arbeit wird die Strömung in zwei Schichten unterteilt,

wobei in der äußeren Schicht eine Potentialströmung angenommen und die innere

durch ein logarithmisches Windprofil beschrieben wird. Das genaue Vorgehen wird

in A.2 beschrieben. Dieses Modell wird oft zur Bestimmung der Verstärkung des

Windes über mäßig steiler Topographie verwendet.

Einen wichtigen Beitrag zur Messung des Windverhaltens über einem nahezu idealen

Bergrücken stellt das Askervein-Experiment von 1982 und 1983 dar. Dieses Messex-

periment wird oft in Zusammenhang mit der theoretischen Arbeit von Jackson und

Hunt erwähnt (z.B. in Hoff und Tetzlaff, 1986) und spiegelt die Notwendigkeit zur

Vertiefung des Kenntnisstandes schon bei relativ einfach strukturierten Hindernis-

sen wieder. Dieses Experiment diente primär dazu, die Beeinflussung des Windfeldes

innerhalb der Grenzschicht durch einen Bergrücken zu untersuchen. Dazu wurde der

Askervein-Hügel in Schottland durch eine entsprechende Anzahl von Windmesssta-

tionen in der erwarteten Überströmungsrichtung, senkrecht zur Querachse des Ber-

ges, versehen. Es sollte der Geschwindigkeitszuwachs sowie die Änderung der tur-

bulenten Fluktuationen bestimmt werden. Der Hügel zeichnet sich durch eine glatte

Oberflächenstruktur aus und die Orographie kann näherungsweise durch die Verwen-

dung einer Funktion nach Gl. (4.6) wiedergegeben werden. Damit ist die Bergform

auch mit analytischen Ansätzen behandelbar (vgl. Anhang A.2). Zudem kann durch

ein großes Verhältnis von Quer- zu Längsausdehnung in der Bergmitte von einem

zweidimensionalen Charakter der Überströmung ausgegangen werden, was eine Be-

handlung mit dem von Jackson und Hunt vorgeschlagenen Ansatz ermöglicht. Der

Berg besitzt eine Höhe von 116m und eine Gesamtausdehnung in Anströmrichtung

von etwa 1 km. Im Vorfeld des Hügels sowie auf dem Hügel selbst herrscht eine

vergleichsweise homogene Vegetation vor. Dies ist deshalb von Bedeutung, da somit

eine Modifikation der Anströmung durch einen Wechsel in der Geländerauhigkeit

ausgeschlossen werden kann. Alle hier gemachten Angaben zum Experiment sowie
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eine ausführliche Beschreibung finden sich in Taylor und Teunissen (1985).

Das Ziel der folgenden Untersuchung ist eine Gegenüberstellung der bodennahen

Windverhältnisse einer KAMM2-Simulation mit den Messergebnissen unter neutra-

len Bedingungen bei einer einfachen Hindernisform.

Das Messexperiment erstreckte sich über einen Zeitraum von mehreren Tagen und

dementsprechend lagen unterschiedliche Anströmbedingungen vor. Um den Forde-

rungen von neutraler Schichtung, hoher Anströmgeschwindigkeit, senkrechter An-

strömrichtung und homogenen Atmosphärenverhältnissen in der vertikalen Rich-

tung möglichst gut nachzukommen, wurde die Messung vom 07.10.1983 von 14:00

bis 16:00 als Vergleichszeitraum gewählt. An diesem Termin herrschten relativ

hohe geostrophische Winde von 20m/s und die thermische Schichtung war mit
dΘv

dz
= 7.56 · 10−4K/m fast neutral. Dies ist deshalb von Bedeutung, da durch die

damit resultierende, hohe Froude-Zahl die Schichtungseffekte in den Hintergrund

treten. An anderen Messtagen mit höherer Stabilität und niedrigeren geostrophi-

schen Winden machen sich solche Schichtungseffekte durch ein ins Lee verschobe-

nes Geschwindigkeitsmaximum bemerkbar. Der Bodenwind strömte den Berg nahe-

zu senkrecht an. Es wurden außerdem an diesem Tag keine Frontdurchgänge oder

Höheninversionen beobachtet, weshalb hinsichtlich dieses Punktes von einem homo-

genen vertikalen Atmosphärenaufbau ausgegangen werden kann.

Die Topographie des Berges wurde durch

h(x, y) = H · e(−(x/L)2−(y/B)6) (4.6)

angenähert. Dabei ist H die Berghöhe, L die Längenskala in und B die Längenskala

senkrecht zur Anströmrichtung. Zu beachten ist die asymmetrische Ausbildung des

Berges, der im Lee eine größere Hangneigung aufweist als die angeströmte Sei-

te. So kann luvseitig LLuv = 340m angenommen werden und LLee = 250m, H

beträgt 116m. Die Halbwertsbreite B senkrecht zur Anströmung beträgt in etwa

850m. Mit einem Verhältnis B/L von etwa 3 kann die Überströmung in der Mitte

näherungsweise als zweidimensional betrachtet werden.

Da bei dieser Untersuchung der bodennahe Wind betrachtet werden soll und auch

die Messungen in 3 Metern über Grund erfolgten, ist dort eine entsprechend hohe

vertikale Gitterauflösung erforderlich. Ein Anhaltspunkt für die Positionierung der

untersten Rechenschicht kann aus der nach dem Zweischichtkonzept nach Jackson

und Hunt (1975) bestimmten Ausdehnung der inneren Schicht li gewonnen werden.

Innerhalb dieser Schicht kommt dem Reibungsterm die größte Bedeutung zu. Die

Ausdehnung dieser Schicht bestimmt sich nach Gl. (A.14) im Anhang A.2. mit L als

horizontaler Bergausdehnung, und κ = 0.4 als die von-Kármán-Konstante.

Die Modellkonfiguration von KAMM2 orientiert sich an obiger Beschreibung, mit
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den Parametern:

• horizontale Gitterweite: ∆x = 100m, ∆y = 200m

• vertikale Gitterweite: ∆z = 3.5m in der untersten Rechenebene nach Gl.

(A.14)

• Höhe des Modellgebiets: hM = 10 km mit insgesamt 100 Gitterpunkten und

einer durchschnittlichen Gitterweite von 100m

• Randbedingung: Ausstrahlungsbedingung

• Turbulenzmodell: Mischungsweg und k−ǫ (Vergleich der beiden Modelle siehe

unten)

• geostrophischer Wind: 20m/s, über die Höhe konstant

• Der Bodenbewuchs wird analog zum Experiment als Gras angenommen (z0 =

0.02m)

• Gradient der potentiellen Temperatur: dΘ
dz

= 0.00075K/m

Um die Werte vergleichen zu können, wird die Windgeschwindigkeit mit ei-

nem ungestörten Geschwindigkeitswert vor dem Hindernis |~v(x0)| auf dem selben

Höhenniveau z = 3.5m über Grund normiert mit

∆v =
|~v(x)|
|~v(x0)|

(4.7)

und x0 als Position des Einströmrands. Das Höhenniveau der Messwerte (3m) und

der Simulation (3.5m) unterscheidet sich hier nur geringfügig, weshalb auf eine

weitere Anpassung verzichtet wird. Die Gegenüberstellung der Werte von Simula-

tion und Messergebnis zeigt eine sehr gute Übereinstimmung der normierten Ge-

schwindigkeit im Luv (Abb. 4.3). Im Lee dagegen weist die Berechnung allerdings

deutliche Unterschiede zu den Messwerten auf. Dies könnte an lokalen Gegeben-

heiten liegen, wie z.B. stärkere lokale Steigungen, als bei der durch die Glocken-

kurve angenäherten Orographie. Allerdings ist auch die Turbulenzparametrisierung

durch den Mischungsweg-Ansatz kritisch zu beurteilen. Da sich im Lee des Berges

größere Hangneigungen von über 17◦ ergeben (Luv: 13◦), kommt es hier durch die

Strömungsverzögerung zu Unstetigkeiten im Windprofil, was sich bei der Verwen-

dung des Mischungsweg-Ansatzes ungünstig auswirkt. Deshalb wurde die Simulation

mit einer rechenintensiveren k − ǫ−Parametrisierung wiederholt. Wie in Abb. 4.4

zu sehen, brachte diese deutlich bessere Resultate. Während die Werte im Luv na-

hezu identisch zum Mischungsweg-Ansatz sind, wird bei der Simulation mit dem
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Abbildung 4.3: Gegenüberstellung der bodennahen, relativen Windgeschwindigkeit ∆v

von Messwerten und KAMM2-Simulation mit einer Turbulenzparametrisierung nach dem

Mischungsweg-Ansatz.
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Abbildung 4.4: Gegenüberstellung der bodennahen, relativen Windgeschwindigkeit ∆v

von Messwerten, KAMM2-Simulation mit einer k−ǫ−Turbulenzparametrisierung und dem

Ansatz nach Jackson und Hunt (1975).

k−ǫ−Modell der Geschwindigkeitsrückgang im Lee im Vergleich mit den Messungen

sehr gut wiedergegeben. Zusätzlich werden die Ergebnisse aus dem im Anhang A.2

beschriebenem Ansatz nach Jackson und Hunt dargestellt. Bei diesen sind ähnlich

zu den Ergebnissen mit dem Mischungsweg-Modell sehr gute Übereinstimmungen

im Luv und, bedingt durch die Beschränkung des Ansatzes auf flache Erhebungen,

weniger gute Ergebnisse im Lee des Berges zu erkennen. Somit zeigt sich, dass mit

Hinblick auf Abschnitt 5.3 das k − ǫ−Verfahren bei der Simulation von steiler Oro-

graphie vorzuziehen ist.



Kapitel 5

Simulationen der Strömung über

idealisierten Geländestrukturen

Anschließend an den Vergleich der Simulationsergebnisse von KAMM2 für analytisch

lösbare Fälle erfolgt in diesem Kapitel eine Untersuchung von Strömungsprozessen,

welche ausschließlich durch ein nichthydrostatisches numerisches Modell wie

KAMM2 berechnet werden können. Viele Prozesse sind durch vereinfachende Be-

trachtungen nicht darstellbar, weshalb hier Fälle mit stark nichtlinearem Verhalten

vertieft behandelt werden, für die keine oder nur in beschränkter Form eine analyti-

sche Beschreibung existiert. Dabei werden Simulationen mit idealisierten Anfangs-

bzw. Randbedingungen sowie über idealisierten orographischen Geländestrukturen

vorgestellt.

Die isolierte Betrachtung des Verhaltens der Überströmung von idealisierten

Geländestrukturen ist Gegenstand zahlreicher Untersuchungen. Bei Windkanal-

untersuchungen sind solche Geometrien einfacher zu realisieren als komplexe

Geländeformen und analytische Lösungsansätze sind meist auf einfache Geometrien

beschränkt (vgl. z.B. Anhang A.2). Obwohl mit numerischen Modellen beliebige Un-

tergrundstrukturen behandelt werden können, bieten idealisierte Formen eine Reihe

von Vorteilen.

So ist zunächst die Erkenntnis über den Einfluss der jeweiligen Geländeform an sich

auf das Windfeld zu nennen. Durch die Variation einzelner Parameter kann eine

durch Sekundäreffekte ungestörte und selektive Untersuchung einzelner Vorgänge

erfolgen, wodurch ein erweitertes Prozessverständnis erhalten wird. Mit der Dar-

stellung der Einflussgrößen (z.B. Hindernisgeometrie und Anströmkonditionen) in

dimensionslosen Verhältniszahlen, besitzen die Ergebnisse einen hohen Grad an

Verallgemeinerbarkeit. Durch diese Verhältniszahlen können die gefundenen Zu-

sammenhänge beschrieben und leicht auf andere Hindernisgeometrien und An-

65
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strömkonditionen übertragen werden. Nicht zuletzt bieten idealisierte Versuche auch

die Möglichkeit eines Vergleichs mit anderen Methoden und damit zur Bewertung

der gefundenen Ergebnisse.

5.1 Überströmung von Tälern

Die Überströmung von Tälern zeigt für flache Geländeneigungen und bei neutraler

Schichtung ein inverses Verhalten zur Überströmung von Erhebungen auf (vgl. z.B.

Dorwarth, 1986). Wie auch bei Erhebungen mit großer Ausdehnung in einer Rich-

tung (z.B. Bergrücken) beeinflusst bei der Talüberströmung die Ausrichtung der

Talachse gegenüber der Anströmrichtung die Ausprägung der bodennahen Wind-

geschwindigkeit und -richtung. So treten bei einer Talüberströmung abhängig von

der Geometrie (Steigung der Talkanten, Talhöhe, -erstreckung und -form) sowie der

Anströmung (Anströmgeschwindigkeit und -richtung sowie thermische Schichtung)

spezielle Strömungsmuster auf.

Nach Fiedler (1983) kann abhängig vom Grad der Schichtung und der Stärke des

horizontalen Druckgradienten bei Tälern eine Kanalisierung der Strömung in Rich-

tung des geostrophischen Druckgradienten in unterschiedlich starker Ausprägung

beobachtet werden. Whiteman und Doran (1993) ergänzten diesen Ansatz um die

Faktoren der durch die Talbegrenzungen erzwungenen Leitwirkung sowie um ther-

mische Einflüsse, woraus ein Konzept des Verhaltens der Talwinde in Abhängigkeit

von der synoptischen Situation abgeleitet wurde. Dadurch lassen sich Beobachtungen

von häufig auftretenden Windrichtungen parallel zur Talachse erklären, wie sie bei-

spielsweise in Weber und Kaufmann (1998) vorgestellt werden. Die Strömung im Tal

erhält dadurch oftmals eine entgegengesetzte Komponente zu der darüberliegenden,

großräumigen Anströmungsrichtung (
”
Gegenstrom“ oder

”
Counter-current“, z.B.

in Wippermann, 1984), wodurch eine starke Windscherung entsteht. Als weiteres

Phänomen einer Talüberströmung ist eine Wirbelbildung im Talraum zu nennen,

die bei schmalen Tälern den gesamten Talraum einnehmen kann (siehe z.B. Mason

und King, 1984) und sich nach den Betrachtungen in Abschnitt 5.3 besonders nach

steilen Hangkanten ausbilden. Bei Tälern ist hierbei jedoch die zusätzliche Wech-

selwirkung durch die Leekante zu beachten, die bei einer Strömungsablösung hinter

einer einzelnen Erhebung nicht entsteht. Zur stabil geschichteten Talüberströmung

und dadurch bedingter Wirbelbildung finden sich Versuche in Baines (1995). Erwei-

terte Betrachtungen hierzu sind in Tampieri und Hunt (1985) zu finden, wo der Ein-

fluss der Talventilierung in Abhhängigkeit der Talbreite beleuchtet wird. Eine hier

nicht weiter betrachtete Form einer talbeeinflussten Strömung stellt die Beschleuni-

gung durch eine Querschnittsverengung aufgrund der Veränderung der Talgeometrie
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entlang der Talachse dar. In Jackson und Steyn (1994) wird dieser Fall mit Hilfe der

hydraulischen Analogie behandelt.

Bedingt durch diese Strömungsformen beeinflussen Täler auch für den Starkwindfall

bei Überströmung mit hohen Froude-Zahlen bzw. für neutrale Schichtung entspre-

chend die bodennahen Windgeschwindigkeiten. Darauf lassen beispielsweise Mes-

sungen nach Garvey et al. (2002) und Garvey et al. (2005) schließen. Aufgrund der

Vielzahl an möglichen Überströmungsformen sollen die folgenden Simulationen das

mögliche Spektrum an extremen Ausprägungen hinsichtlich der bodennahen Wind-

verstärkungen exemplarisch anhand ausgewählter Talgeometrien für den Fall senk-

rechter und schräger Anströmung bei neutral und stabil geschichteter Atmosphäre

aufzeigen.

Die Simulation idealisierter Täler mit KAMM2 hat sich in verschiedenster Hinsicht

als nicht unproblematisch erwiesen. Anfängliche Versuche waren oftmals von star-

ken Störungen geprägt, wie z.B. die in Abschnitt 3.3.1 angesprochenen periodischen

Störungen. Aber auch numerische Einstellungen, wie die Konfiguration des Gitters

in der vertikalen wie auch in der horizontalen sowie der oberen Randbedingung er-

wiesen sich als Quelle von Störungen, weshalb sie entsprechend angepasst werden

mussten. Als weiterer zu beachtender Faktor hat sich bei diesen Simulationen die

nötige Länge der ungestörten Topographie vor dem Taleinschnitt herausgestellt. Ei-

ne Gegenüberstellung von zwei Simulationen mit einem ungestörten Vorlauf von

16 Gitterpunkten und einem Vorlauf von 26 Gitterpunkten ergeben bei senkrechter

Anströmung zunächst nahezu identische Ergebnisse. Wenn sich allerdings die Kon-

figuration des vertikalen Gitters ändert (Verringerung von mittlerem Gitterabstand

und Erhöhung des Transformationsparameters), so kommt es zur Ausbildung von

Störungen bei dem Taleinschnitt mit einem kürzeren Vorlauf. Da, wie weiter unten

beschrieben, die Talsimulationen aufgrund möglicher kleinerskaliger Prozesse wie lo-

kale Wirbelablösungen mit einer hohen vertikalen Auflösung durchgeführt werden

sollten, wird hier also ein längerer Vorlauf verwendet.

Das vertikale Gitter wird am Boden mit einer hohen Auflösung von ∆z = 5m und

einem durchschnittlichen Gitterabstand von 100m festgelegt. Es wurde ansonsten

im Wesentlichen eine Konfiguration analog zu der in Abschnitt 4.2 beschriebenen

verwendet, allerdings mit einer horizontalen Gitterauflösung ∆x = ∆y = 1000m und

einer stabilen Atmosphäre mit dΘ
dz

= 0.0035K/m. Eine zusätzliche Randdämpfung

war notwendig, um Störungen zu minimieren. Der Dämpfungskoeffizient nach Gl.

(3.68) der Simulationen lag bei rD = 0.0001, die Dicke der Dämpfungsschicht betrug

3 Gitterpunkte. Die Simulationen wurden quasi-zweidimensional mit einer Tiefe von

8 Gitterpunkten in y-Richtung ausgeführt. Entsprechende Testsimulationen ergaben

eine Übereinstimmung mit vollständig dreidimensional ausgeführten Simulationen.
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αA in ◦ |~vg| in m/s dΘ
dz

in K/m

90 25 0.0003

90 15 0.0003

90 25 0.0035

90 15 0.0035

45 25 0.0003

45 15 0.0003

45 25 0.0035

45 15 0.0035

Tabelle 5.1: Übersicht über die Simulationen.

Der zunächst simulierte Taleinschnitt entspricht in seinen Abmessungen in etwa

dem mittleren Oberrhein. Die maximalen Steigungen an den Hangkanten betragen

6.9◦, die Breite LTB des Talbodens 25 km und der Abstand der Talkanten zueinan-

der LTK beträgt 35 km. Es sollen die Auswirkungen von unterschiedlicher thermi-

scher Schichtung, geostrophischer Anströmgeschwindigkeit |~vg| und bodennaher An-

strömrichtung αA entsprechend Tab. 5.1 untersucht werden. Besonderes Augenmerk

wird dabei auf das Verhalten der bodennahen Windgeschwindigkeit gerichtet. Dabei

können die Werte dΘ
dz

= 0.0035K/m als stabil geschichtet und dΘ
dz

= 0.0003K/m als

neutral angesehen werden.

Die sich ergebenden, relativen Geschwindigkeiten ∆v (vgl. Gl. (4.7)) der unters-

ten Rechenschicht sind in Abb. 5.1 dargestellt. Bei neutraler Überströmung ist
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Abbildung 5.1: Verteilung des bodennahen Windes bei senkrechter Talüberströmung in

Abhängigkeit der geostrophischen Windgeschwindigkeit |~vg| und der thermischen Schich-

tung.

deutlich die Korrelation zur überströmten Topographie zu erkennen. Für diesen

Fall mit moderaten Steigungen ergibt sich ein Geschwindigkeitsverlauf, wie er

auch nach der im Anhang A.2 beschriebenen Theorie aufgrund der Änderung des

Strömungsquerschnitts zu erwarten gewesen wäre. Die maximalen Geschwindigkeits-
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erhöhungen ∆vmax liegen bei etwa 1.14 im Luv und bei 1.20 im Lee. Bei stabiler

Schichtung dagegen zeigt sich ein stark abweichendes Bild. Der starke Geschwindig-

keitsanstieg an der Luvkante des Tals mit Werten von ∆v bis zu 1.44 und ebenso

der anschließend stattfindende starke Abfall geht mit einer Veränderung der Grenz-

schichtdicke einher.
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Abbildung 5.2: Profile von dΘ/dz der stabilen Talüberströmung an unterschiedlichen

Orten für |~vg| = 15m/s.

Abbildung 5.3: Stromlinien für neutrale (links) und stabile (rechts) Schichtung bei senk-

rechter Anströmung. Strömung von links nach rechts.

Wie Abb. 5.2 zeigt, entwickelt sich eine Zweischichtenströmung mit einer neutralen,

bodennahen Schicht und darüber liegend, durch eine Inversionsschicht mit geringer

Ausdehnung getrennt, die Schicht mit den geostrophischen Werten der thermischen

Stabilität. Am Anfang des Simulationsgebietes über ungestörtem Gelände beträgt

die Ausdehnung der neutralen Schicht etwa 850m. An der Luvkante des Tals erfährt

diese Schicht eine Drängung und hat mit 680m nur noch 80 % der ursprünglichen

Ausdehnung. Durch die nun ebenfalls weiter unten liegende Inversionsschicht kann

nur ein gehemmter Impulsaustausch mit der oberen Atmosphäre stattfinden, was

eine Abkoppelung von der oberen Strömung bedeutet. Verbunden mit der Quer-

schnittsverengung ergibt sich dadurch eine Beschleunigung der Strömung. Der ge-

genteilige Effekt entsteht an der Leekante des Tals. Durch eine starke Zunahme

der Schichtdicke der unteren, neutralen Schicht kommt es zu einer Querschnittser-

weiterung und damit zu einer Verlangsamung der Strömung. Die Ausbildung einer
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Zweischichtenströmung und der Stromlinienverlauf bei der stabilen Talüberströmung

(siehe Abb. 5.3) legt ein ähnliches Verhalten, wie von der hydraulischen Analogie be-

schrieben, nahe. So zeigt sich wie bei den Fallwinden im folgenden Abschnitt 5.2 ein

vergleichbares Bild zu einer schießenden Strömung. Die Ausprägung des Phänomens

sollte demnach maßgeblich von der Steigung der Talkante, der Stabilität und der

Anströmgeschwindigkeit abhängen.
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Abbildung 5.4: Wie in Abb. 5.1, hier aber für schräge Talanströmung.

Eine Änderung des Anströmwinkels αA von 90◦ auf 45◦ verändert auch die Ent-

wicklung der bodennahen Windgeschwindigkeiten. Im Vergleich zur senkrechten

Anströmung fallen bei schräger Anströmung und bei stabiler Schichtung die Ge-

schwindigkeitserhöhung und der anschließende Abfall an der Luvkante moderater

aus. Zwischen stabiler und neutraler Überströmung ist bei schräger Anströmung

nur ein geringer Unterschied erkennbar (vgl. Abb. 5.4).

Für den Fall der stabilen Schichtung mit |~vg| = 15m/s ergibt sich jedoch eine

ausgeprägte Kanalisierungswirkung durch das Tal in der bodennahen Strömung

(vgl. Abb. 5.5). Durch diese Kanalisierung entsteht eine starke Windscherung am

Übergang von ungestörtem Gelände und Talkante und damit eine starke Durch-

mischung an dieser Stelle, weshalb es hier nicht, so wie in obigem Fall, zu einer

Verringerung der Grenzschichtdicke und damit zu einer Strömungsbeschleunigung

kommt. In Abb. 5.6 ist diese Zone starker Durchmischung an der Ausbildung eines

Wirbels an der Luvkante zu erkennen. Hierbei handelt es sich um einen relativ klein-

skaligen Strömungsprozess mit einer charakteristischen vertikalen Ausdehnung von

etwa 100m. Erstaunlicherweise trat dieser Wirbel bei einer vergröberten vertikalen

Auflösung von ∆z = 20m in Bodennähe nicht auf, obwohl die vertikale Ausdehnung

des Wirbels um das 5-fache größer ist. Dies rechtfertigt die Wahl einer hohen verti-

kalen Auflösung in Bodennähe, da nur dadurch derartige Prozesse aufgelöst werden

können.

Die relativen Geschwindigkeitserhöhungen scheinen sich bei der senkrechten sowie

auch bei der schrägen Anströmung für die simulierte Geometrie weitgehend invariant
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Abbildung 5.5: 3D-Ansicht des Taleinschnittes. Gezeigt sind die Windvektoren der un-

tersten Ebene sowie Stromlinien in zwei unterschiedlichen, vertikalen Ebenen. Dabei wer-

den die Stromlinien der unteren Ebene deutlich durch das Tal kanalisiert, während die

Stromlinien der oberen Ebene davon unbeeinflusst bleiben. In der Darstellung stehen die

rote und gelbe Farbtöne für erhöhte, grüne und blaue Farbtöne für niedrige Windgeschwin-

digkeiten.

bezüglich der Anströmgeschwindigkeit zu verhalten.

Abbildung 5.6: Stromlinien für den stabilen Fall bei schräger Anströmung mit αA = 45◦

und |~vg| = 15m/s.

Bei der nachfolgend untersuchten Talgeometrie wurde die Steigung der Talkanten

stark erhöht. Mit 33◦ maximaler Steigung wird eine Strömungsablösung eintreten

(vgl. Abschnitt 5.3). Die Talhöhe wird auf 300m und die Talbreite am Boden LTB

auf 1000m verringert. Die Geschwindigkeitsentwicklung und die Stromlinienverläufe

sind in Abb. 5.7 bzw. 5.8 jeweils auf der linken Seite dargestellt. Zu sehen ist ein

weitgehendes Überströmen des Taleinschnittes mit zwei Wirbelrollen entlang der

Talachse (Abb. 5.7). Im Tal selbst herrscht eine starke Durchmischung der Luft,

während die Strömung darüber kaum beeinflusst wird. Die maximale Geschwindig-

keitssteigerung ist am Leehang mit ∆v = 1.19 größer als am Luvhang (∆v = 1.07).

Nach einer Reduzierung der Ausdehnung des Talbodens wird der Leewirbel größer

und der Wirbel im Luv verschwindet zunehmend. Bei LTB = 200m füllt nur noch

ein Wirbel das Tal aus. Damit ändert sich auch der bodennahe Geschwindigkeitsver-

lauf wie in den Abbildungen 5.7 und 5.8 (auf der rechten Seite) gezeigt wird. Eine

zumindest qualitative Übereinstimmung ist bei der Simulation des Tales mit breitem

Talboden zu einer Messung nach Garvey et al. (2002) festzustellen (vgl. Abb. 5.9).
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Abbildung 5.7: Stromlinien für Taleinschnitt mit LTB = 1000m (links) und mit LTB =

200m (rechts) bei senkrechter Anströmung. Strömung von links nach rechts.
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Abbildung 5.8: Verteilung des bodennahen Windes für einen Taleinschnitt mit LTB =

1000m (links) und mit LTB = 200m (rechts) bei senkrechter Anströmung.

In der dreidimensionalen Darstellung nach Abb. 5.10 wird der Verlauf der Strömung

für den Fall des schmalen Tales erkennbar. Danach wird der sich in der Talachse

bildende Wirbel zunächst überströmt. Da der Wirbel wie eine Erhebung und damit

querschnittsverengend wirkt, erfolgt bei dieser Überströmung eine Beschleunigung

(vgl. farbliche Skalierung). Mit dem anschließenden Absinkvorgang verlangsamt sich

die Strömung. Durch die V-Form des Taleinschnittes findet beim Absinkvorgang

gleichzeitig eine Querschnittsverengung statt, die am Talboden maximal ist und wie-

derum beschleunigend wirkt. Deshalb liegt der Wert der normierten Geschwindigkeit

am Talgrund mit 1.17 sogar leicht über der ungestörten Anströmgeschwindigkeit.

Abbildung 5.9: Messwerte nach Garvey (2002). Hierbei ist der Speed-up durch ∆v−1.0

definiert. Eine qualitative Übereinstimmung zu dem in Abb. 5.8 (links) gezeigten Simula-

tionsergebnis mit einer ähnlichen Talgeometrie ist feststellbar.
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Abbildung 5.10: 3D-Darstellung analog zu Abb. 5.5 für den Fall einer senkrechten

Überströmung eines schmales Tals. Dabei entsteht eine Wirbelrolle mit erhöhten Windge-

schwindigkeiten am Talboden und einer zur Talachse nahezu parellelen Strömungsrichtung.

5.2 Simulation von Fallwinden

Bei der Überströmung von Hindernissen unter thermisch stabilen Verhältnissen ver-

lagert sich das Geschwindigkeitsmaximum der bodennahen Windgeschwindigkeiten

leewärts. Die dabei auftretenden, maximalen Windgeschwindigkeiten können dieje-

nigen, welche typischerweise bei neutraler Überströmung des Berges entstehen bei

weitem übertreffen. Eine besonders schwere Form von Fallwinden stellen die in den

Alpen auftretenden Föhnstürme dar, bei welchen sich Windgeschwindigkeiten von

bis zu über 50m/s entwickeln können.

Ein erster Ansatz zur analytischen Beschreibung von geschichteter

Bergüberströmung ist in dem oben in Abschnitt 4.1 schon angesprochenen

Modell nach Queney (1948) zu finden. Dieses Modell wird unter der Annahme

einer über die Höhe konstanten Windgeschwindigkeit und thermischen Schichtung

aus der linearisierten Bewegungs- und Kontinuitätsgleichung heraus entwickelt

und ist für Erhebungen mit geringer Steigung und im linearen Bereich gültig (vgl.

Abschnitt 4.1).

Ein weiterer Ansatz zur geschichteten Überströmung von Hindernissen wurde von

Long (1953) formuliert. Dieser basiert auf der zweidimensionalen, stationären und

reibungsfreien Flachwassergleichung in Kombination mit der inkompressiblen Kon-

tinuitätsgleichung (∇ · ~v = 0) und kommt ohne eine Linearisierung aus. Aus diesem

Grunde kann er auch zur Darstellung nichtlinearer Prozesse verwendet werden und

berücksichtigt auch eine stärkere Aufsteilung der Stromlinien bis hin zur Instabi-

lität, die sich in einem Brechen der aufgesteilten Wellen äußert. Bei diesem Ein-

schichtenmodell können sich analog zu der Überströmung eines Flusswehres sub-

und superkritische Zustände ergeben Dieser Ansatz ist deshalb gut geeignet, um
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die Ausbildung von Fallwinden zu beschreiben. Allerdings gibt es bei diesem Ansatz

auch einige Kritikpunkte. So wird die vertikale Erstreckung durch die Wellenlänge λz

begrenzt und als obere Randbedingung ein fester Rand angenommen. Zur Ableitung

der Lösung war es außerdem notwendig, ein inkompressibles Medium sowie einen li-

nearen Dichtegradienten anzunehmen. Versuche, diese Mängel teilweise zu beheben

finden sich z.B. in Smith (1985) sowie in den weiter unten noch angesprochenen

Arbeiten von Huppert und Miles.

Klemp und Lilly (1975) entwickeln ein lineares Modell, bei welchem drei Schichten

mit unterschiedlichen thermischen Schichtungen vorgegeben werden können. Mit

diesem Modell können Fallwinde simuliert werden, deren Ausbildung auf eine Ener-

giereflexion der sich vertikal ausbreitenden Schwerewellen an den Schichtübergängen

zurückgeführt wird. Aus diesem Ansatz heraus werden auch die maximal auftreten-

den Windgeschwindigkeiten im Lee abgeleitet.

Smith (1977) leitet einen vereinfachten Ansatz für Wellenbrechen bei Fallwinden ab

und zeigt Einschränkungen von diesem, wie z.B. eine Beschränkung auf flache Topo-

graphie bei der Annahme einer über die Höhe konstanten Anströmgeschwindigkeit

und Schichtung. Durran (1986) zeigt, dass es beim Vergleich der linearen Theorie mit

numerisch berechneten Fällen erhebliche Abweichungen in den Ergebnissen gerade

bei starken Fallwinden geben kann. Eine numerische Simulation in diesen Fällen

erscheint deshalb sinnvoll.

Numerische Versuche zu diesen Fällen für stark nichtlineare Fälle sind z.B. von Clark

und Peltier (Clark und Peltier, 1977, 1984; Peltier und Clark, 1979, 1983), Laprise

und Peltier (1989) sowie von Miles und Huppert (Miles und Huppert, 1968, 1969;

Huppert und Miles, 1969) vorgestellt worden. Darüber hinaus finden sich in Clark

und Farley (1984) auch Analysen zur Böenentwicklung bei solchen Ereignissen. In

Clark und Peltier (1977; 1984) sind zeitliche Entwicklungen von Geschwindigkeit

und Bodenreibungskraft gezeigt. Diesen Simulationen gemein ist allerdings, dass

am unteren Rand eine Gleitbedingung angenommen wird und es, wie bei den ana-

lytisch abgeleiteten Lösungen, somit nicht zur Ausbildung einer turbulenten Grenz-

schicht kommen kann. Wie in Doyle und Durran (2002) ausgeführt wird, kann sich

aber insbesondere eine unterschiedliche Ausführung der unteren Randbedingung mit

”
free-slip“ oder

”
no-slip“ großen Einfluss auf Simulationen bei geschichteter Hinder-

nisüberströmung ausüben. Der Einfluss der (Nicht-)berücksichtigung der Turbulenz-

parametrisierung wurde bereits in Abschnitt 4.1 aufgezeigt.

Weiterhin existiert eine Vielzahl von Studien zu diesen Ereignissen mit regionalen

meteorologischen Modellen. Untersuchungen zu extremen Ereignissen wie das Auf-

treten von starken Winden werden meist in Verbindung mit den Phänomenen des

Föhns ausgeführt und betreffen entsprechend höhere Gebirge wie die Alpen oder die
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Rocky Mountains (z.B. Gohm et al., 2004; Clark et al., 1994).

Ziel der im Folgenden beschriebenen Versuche ist, die Ausprägung von Fallwinden

für Berge mittlerer Höhe bis 1000 Meter zu untersuchen. Dies wird als relevant an-

gesehen, da in diesen Höhenregionen ein durch Sturmereignisse größeres mögliches

Schadenspotential (Infrastruktur, Agrar- und Forstwirtschaft) angenommen wird als

für Hochgebirgsregionen. Beispiele für mesoskalige Hügelketten stellen z.B. die Voge-

sen dar. Es soll überdies versucht werden, eine wie z.B. in Klemp und Lilly (1975) für

eine Dreischichtenströmung theoretisch abgeleitete Abhängigkeit der maximal auf-

tretenden Windgeschwindigkeiten in Bodennähe von der Froude-Zahl mit KAMM2

zu bestätigen. Dies ist auch insofern von Interesse, als die durch die oben angespro-

chenen Einschränkungen der Modelle von Queney und Long bei einer Simulation

mit KAMM2 entfallen.

Abbildung 5.11: Schematische Darstellung der Stromlinien bei einer stabil geschich-

teten Überströmung eines Bergrückens. Farbliche Skalierung durch die Geschwindigkeit,

Anströmrichtung von links.

Abb. 5.11 zeigt schematisch die Stromlinien einer dreidimensionalen Simulation der

geschichteten Überströmung eines Bergrückens. Zu erkennen ist ein Aufsteilen in

den Stromlinien und die Position der maximalen Geschwindigkeiten in Bodennähe.

Hier ist gut die Analogie zum Zustand des schießenden Abflusses beim Überströmen

eines Stauwehres zu sehen. In Bild 5.12 ist der dazugehörige, typische Verlauf der
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Abbildung 5.12: Verlauf der bodennahen Windgeschwindigkeit in 20m über Grund.

bodennahen Windgeschwindigkeit dargestellt. Einem durch die Stauzone vor dem

Hindernis bedingten, leichten Geschwindigkeitsabfall folgt ein starker Anstieg. Die-

ser erstreckt sich bis weit in den Leebereich des Bergrückens und die maximale
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Windgeschwindigkeit tritt erst weit hinter der Bergspitze auf. Dadurch lassen sich

auch Windschadensfälle in vermeintlich abgeschatteten Leebereichen eines Hinder-

nisses erklären.

Simuliert wird eine stabil geschichtete Überströmung eines zweidimensionalen

”
Gaussberges“ der Form

h = He−(x/L)2 (5.1)

mit L als Halbwertslänge und H als maximaler Berghöhe. Die Höhe variiert von

H = 200m zu H = 1000m in 200m-Schritten. Die Halbwertslänge L nimmt Werte

von 1260m bis 6300m an und wird proportional zur Höhe verändert. Auch die ho-

rizontale Gitterauflösung wird proportional variiert, so dass sich Gitterauflösungen

von ∆x = 240m...1200m ergeben. Die Simulationen werden quasi-zweidimensional

ausgeführt mit einer Tiefe in y−Richtung von 8 Gitterpunkten. Dies geschieht zum

einen, um Rechenzeit zu sparen, zum anderen sind die höchsten Windgeschwindig-

keiten sicherlich für quasi-zweidimensionale Hindernisse mit einer Halbwertsbreite

B ≫ L zu erwarten. Bei der Konfiguration der Simulation ist zu beachten, dass

durch die zu erwartende Bildung von Schwerewellen und deren großen Einfluss für

die hier ausgeführten Rechnungen eine realistische Konfiguration hinsichtlich der

Höhe sowie auch der Darstellung der Troposphäre am Oberrand des Simulations-

gebietes eine große Rolle spielt. Die Troposphäre wurde durch eine entsprechende

Inversionsschicht ab 10000m simuliert und die Gesamthöhe des Modellgebietes auf

16000m gesetzt, um einen Einfluss der Dämpfungsschicht auf die Bereiche unter

10000m auszuschließen. Als weitere Modellparameter wurden die in der Zusam-

menfassung genannten Werte gewählt:

• horizontale Gitterweite: ∆x = 240m...1200m, ∆y = 480m...2400m

• vertikale Gitterweite: ∆z = 20m in der untersten Rechenebene

• Höhe des Modellgebiets: hM = 16 km mit insgesamt 80 Gitterpunkten und

einer durchschnittlichen Gitterweite von 200m

• Randbedingung: Ausstrahlungsbedingung mit einer Dämpfungsschicht von

3 Gitterpunkten am Einstromrand und einem Dämpfungskoeffizienten von

0.0002

• Turbulenzmodell: k − ǫ

• geostrophischer Wind: variabel

• z0 = 0.02m

• Gradient der potentiellen Temperatur: dΘ
dz

= 0.0035K/m (stabile Schichtung)
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• Simulierte Zeit: 8 Stunden (Auswertungszeitpunkt variabel)

Bei der Auswertung der Simulationen stellt sich die Frage der Vergleichbar-

keit der Ergebnisse. Insbesondere bei niedrigen Froude-Zahlen zeigte sich ein

stark instationärer Charakter, und es kommt zu einer periodischen Änderung der

Strömungsverhältnisse. Deshalb muss ein Referenzzeitpunkt zum Vergleich der ein-

zelnen Simulationen bei möglichst vergleichbaren Zuständen gewählt werden.

Eine Auswertung zu einem festen dimensionslosen Zeitpunkt t∗ = |~vg|t/H war nicht

sinnvoll, da dieses Zeitmaß die Ereignispunkte bezüglich der instationären Geschwin-

digkeitsentwicklung bei unterschiedlichen Froude-Zahlen nicht korrekt wiedergeben

konnte. Des Weiteren entwickelt sich die Ausprägung der auftretenden Effekte mit

zunehmender Simulationszeit recht stark, so dass auch die Anströmbedingungen be-

einflusst werden. Dies lässt auf eine starke nichtlineare Rückkopplung mit der Grund-

strömung schließen. Da hier jedoch möglichst der Fall einer durch die Anfangsvor-

gabe idealisierten Anströmung untersucht werden soll, wird nur der Zeitbereich be-

trachtet, bei dem diese Vorraussetzung noch möglichst gut erfüllt ist. Bild 5.13(a) bis

5.13(i) zeigt die zeitliche Entwicklung der Stromlinien einer solchen Strömung. Nach

einem anfänglichen Aufsteilen der Stromlinien (-2 h) flachen diese wieder leicht ab

(2 h-4 h), um erneut den Vorgang zu wiederholen (ab 4 h). Nun haben sich allerdings

die Anströmungsbedingungen geändert, eine erneute Abflachung der Stromlinien er-

folgt deshalb nicht mehr. Dies resultiert in einem Brechen der so aufgesteilten Welle

und mit starken nichtlinearen Effekten, wobei sich der weitere Simulationsverlauf

durch unrealistische Werte kennzeichnet. Um eine solche nichtlineare Rückkopplung

mit der Grundströmung (und die dadurch entstehenden Konsequenzen wie Wirbel

durch Wellenbrechen in größerer Höhe) nicht zu berücksichtigen wird die Simulation

nur bis zum zweiten Aufsteilen der oberen Wellen betrachtet (in den Abbildungen

5.13(a) bis 5.13(i) nach 5 Stunden). In diesem Zeitfenster wird dann die räumlich

sowie auch zeitlich maximal aufgetretene Windgeschwindigkeit der untersten Reche-

nebene ermittelt. Die Alternative einer Erhöhung des Randdämpfungskoeffizienten

würde zwar ebenso die nichtlinearen Rückkopplungen verringern, allerdings wäre ei-

ne sehr starke Dämpfung notwendig, was wiederum zu einem unrealistischen Verlauf

der Simulation führen würde. Der oben beschriebene zeitliche Verlauf der Simulati-

on ist für alle Berghöhen ähnlich. Mit zunehmender Froude-Zahl nehmen aber die

nichtlinearen Effekte ab, so dass sich eine quasi-stationäre Lösung ergibt.

Zur Überprüfung der oben angesprochenen These der Abhängigkeit des maximalen

Geschwindigkeitsanstieges gegenüber der Froude-Zahl wurde als charakteristische

Größe die maximale Geschwindigkeit in der untersten Rechenschicht (20m über

Grund), normiert mit der geostrophischen Geschwindigkeit, gewählt. Diese Größe

ist gleichzeitig auch wichtigster Einflussfaktor bezüglich der Abschätzung des durch
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Abbildung 5.13: Stromlinien zu unterschiedlichen Zeitpunkten bei der Überströmung

eines Bergrückens mit H = 400m und Fr=1.0.
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solche Fallwinde entstehenden Schadenspotentials. In Abb. 5.14 ist das Verhalten

der so normierten Geschwindigkeit in Abhängigkeit der Froude-Zahl für verschiedene

Hindernishöhen dargestellt. Die Froude-Zahl wurde hier mit Fr = |~vg|/NH definiert,

wobei ~vg der geostrophische Wind ist, N die Brunt-Väisälä-Frequenz und H die

maximale Hindernishöhe. Wie im Diagramm zu sehen ist, besteht eine deutliche

Abhängigkeit zwischen der Froude-Zahl und den Geschwindigkeitsmaxima. Diese

könnte sogar für den Bereich von Fr=0.5 bis Fr=1.5 als linear angesehen werden

Auch die Werte für die unterschiedlichen Berghöhen spiegeln die Invarianz gegenüber

der Froude-Zahl sehr gut wieder.
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Abbildung 5.14: Maximale normierte Windgeschwindigkeit in Abhängigkeit der Froude-

Zahl für unterschiedliche Berghöhen.

Die Vorgabe einer thermischen Schichtung mit einer über die Höhe gleich bleiben-

den potentiellen Temperaturänderung wird aufgrund der Durchmischungsvorgänge

im Laufe der Simulationen nicht aufrecht erhalten. Wie in Abb. 5.15 zu erkennen

ergibt sich ein wellenartiger Verlauf der Schichtung. Bereiche von stabiler Schich-

tung wechseln sich mit Bereichen weniger stabiler Schichtung ab. Die Abstände der

einzelnen Schichten zueinander (Abstand der Wellenberge bzw. -täler) entsprechen

annähernd einer vertikalen Wellenlänge λz = 2π
N
|~vg|. Je nach Berghöhe ergibt sich

diese bei einer Froude-Zahl von 1.5 und Berghöhen von H = 200m bis H = 800m

zu λ = 1700m, 3410m, 4550m und 6800m (siehe Abb. 5.15). Zunehmende Abwei-

chungen ergeben sich bei größeren vertikalen Wellenlängen, welche die Hälfte der

Troposphärenhöhe übersteigen (ab H = 800m). Für diese resultiert eine Stauchung

der Schichtdicken, allerdings ohne Auswirkungen auf die relative Windgeschwindig-

keit zu haben, wie Abb. 5.14 zeigt. Geringere Abweichungen sind außerdem in der

Grenzschicht zu beobachten.

Es erfüllt sich damit das Kriterium von Klemp und Lilly (1975), nach dem eine

maximale Bodenwindgeschwindigkeit bei einem Schichtabstand erreicht wird, der

einem vielfachen von λ/4 entspricht. Versuche, die Schichtabstände mit λ/4 bei der
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Abbildung 5.15: Schichtung (dΘ/dz) über dem Bergrücken bei gleicher Fr-Zahl von 1.5

und unterschiedlichen Berghöhen H = 200m, 400m, 600m und 800m (von links nach

rechts).

Simulation vorzugeben, um so eine eventuelle Steigerung der maximal auftretenden

Windgeschwindigkeiten zu erhalten, ergaben nur wenig Änderung. Es zeigte sich

im Θ-Profil, dass die Schichtdicken sich immer an den vollen Wellenlängen orien-

tieren. Damit erzeugt eine manuelle Änderung eine Störung des sich automatisch

einstellenden Gleichgewichts.

Obwohl die Wellenlängen jeweils unter und über denen der Halbwertslänge L

des Hügels liegen, kommt es zu keiner dadurch bedingten schichtungsbedingten

Strömungsablösung wie in Baines (1995) beschrieben. Dies wäre bei stabileren

Schichtungen sicherlich anders, da dann zu unterscheiden wäre zwischen Wel-

lenlängen λ unter und über der Halbwertslänge L des Hindernisses.

Die simulierten Bergrücken weisen alle ein H/L-Verhältnis vom 0.16 auf und ma-

ximale Steigungen von 6.5◦. Damit befindet man sich an der Grenze dessen, was

nach den Ausführungen in Anhang A.2 behandelt werden kann. Strömungsablösung

ist in diesem Falle aufgrund der Hangneigung nicht zu erwarten. Nun sollen auch

Fälle mit anderen Steigungen simuliert werden. Dazu wird das H/L-Verhältnis des

Bergrückens auf 0.08 und auf 0.32 jeweils halbiert bzw. verdoppelt, die maxima-

len Steigungen ergeben sich entsprechend zu ca. 3.26◦ bzw. zu 12.5◦. Falls man

ein nahezu lineares Verhalten der Abhängigkeit von maximaler normierter Windge-

schwindigkeit |~vmax|/|~vg| und Froude-Zahl im Bereich 0.5 ≤ Fr ≤ 1.5 unterstellt,

so können die simulierten Werte mittels einer linearen Regression erhaltenen Ge-

raden angenähert werden. Abb. 5.16 zeigt diese Geraden für die Berge mit dem

Ausgangswert sowie die Variationen von H/L. Dass die Linie für H/L = 0.32 un-

ter der des ursprünglichen Wertes liegt, mag zunächst erstaunen, da bei größeren

Steigungen auch von größeren Geschwindigkeiten ausgegangen werden könnte. Da

hier die Prozesse jedoch hauptsächlich durch die Temperaturschichtung verursacht

werden, können die niedrigeren Werte durch eine bei größeren Steigungen verstärkte
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Durchmischung der Luft und damit durch ein Zurücktreten des schichtungsbeding-

ten Effekts erklärt werden. Auffallend ist weiterhin der im Verhältnis zu den anderen

Linien schräge Verlauf der Linie für H/L = 0.08. Dies deutet auf eine Konvergenz

der Werte hin.
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Abbildung 5.16: Maximale normierte Windgeschwindigkeit in Abhängigkeit der Froude-

Zahl für unterschiedliche Berggeometrien. Durch lineare Regression wurden Geraden für

die in Abb. 5.14 dargestellten Ergebnisse (H/L = 0.16) sowie für Berge mit H/L = 0.08

und H/L = 0.32 gefunden.

Eine Windlastbemessung nach oben angegebenem Diagramm würde einige Fragen

aufwerfen. Zum einen handelt es sich bei dem behandelten Fall um eine starke Idea-

lisierung der Topographie als auch der meteorologischen Einflussgrößen. Daher ist es

fraglich, ob das Konzept der Froude-Zahl auch bei realen Bedingungen anwendbar

ist. Zum anderen erhöht sich die angenommene Froude-Zahl mit zunehmender Wind-

geschwindigkeit. Das heißt, dass die resultierende Maximalgeschwindigkeit aufgrund

der in Abb. 5.14 gezeigten Beziehung begrenzt bleibt. Oder aber das Hindernis hat

eine entsprechend große Höhe, wo im Allgemeinen aber nur wenig möglicher Schaden

aufgrund der abnehmenden Bebauungsdichte bzw. der landwirtschaftlichen Nutzung

verursacht werden kann.
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5.3 Strömungsentwicklung im Lee steiler Topo-

graphie

Nachdem im vorangegangenen Abschnitt die durch Schichtungseffekte verursach-

ten nichtlinearen Prozesse behandelt wurden, beschäftigt sich dieser Abschnitt mit

den Auswirkungen von steiler Topographie auf die Strömung. Bei geringen Stei-

gungen zeigen die relativen Geschwindigkeitserhöhungen (∆v nach Gl. (4.7)) nach

der linearen Theorie von Jackson und Hunt (1975) und numerischer Simulation

noch eine gute Übereinstimmung. Je größer die Hangneigung ist, desto mehr wei-

chen die Ergebnisse voneinander ab, wobei sich bei den numerischen Berechnungen

ein Konvergenzwert abzeichnet (vgl. Abb. 5.17). Das in dieser Abbildung gezeigte

Verhalten deckt sich mit dem von Ayotte und Hughes (2004) durch entsprechende

Untersuchungen im Windkanal gefundene. Neben einer Konsolidierung der maxi-

malen Geschwindigkeitserhöhung ist bei weiterer Steigerung der Hangneigung eine

Ablösung der Strömung vom Untergrund zu beobachten. Dabei kommt es je nach

Ausprägung zu einer mehr oder weniger starken Wirbelbildung, welche beispiels-

weise durch die Darstellung von Stromlinien auf anschauliche Weise zu erkennen

ist. Verwirbelungen der Strömung kommen auf nahezu allen Skalen vor, von kleinen

Ablösungen an Gebäudekanten bis hin zu großräumigen Verwirbelungen im Lee von

großen Inseln (Smolarkiewicz und Rotunno, 1989). Die Entstehung solcher Verwir-

belungen kann thermisch oder mechanisch bedingt sein. Die erzeugten Ablösewirbel

können eine Drehachse in allen drei Raumrichtungen haben und sind somit in ihrer

Gesamtheit extrem inhomogen. Bei mechanisch erzeugten Ablösungen sind die Aus-

richtung sowie die Schärfe der Ablösekante wesentliche Parameter für die Entstehung

und die Eigenschaften des Ablösewirbels. Viele Verwirbelungen auf der Mikroskala

werden im städtischen Bereich durch die meist scharfkantigen Bauwerke erzeugt.

Diese können großflächig noch nicht direkt berechnet werden und sind bezüglich

ihrer Auswirkungen auf den vertikalen Impulsaustausch in der Turbulenzparametri-

sierung indirekt durch die Rauhigkeit berücksichtigt.

Im Folgenden soll die Ablösung der Strömung vom Untergrund im Lee steiler Hin-

dernisse in der Mesoskala näher betrachtet werden. Es kann dabei nicht mehr,

wie im linearen Überströmungsansatz nach Jackson und Hunt (1975), von einer

direkt mit dem Untergrund korrelierten Strömungsbeeinflussung ausgegangen wer-

den, da die Beeinflussung der Windgeschwindigkeiten durch eine Strömungsablösung

überproportional stark ist und Effekte mit größerer Ausdehnung als das Hindernis

selbst verursacht.

Eine Erklärung zur Entstehung von Strömungsablösung kann anhand des Druck-

verlaufes erfolgen: Durch die Überströmung eines Hindernisses entsteht nach der
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Abbildung 5.17: Vergleich der relativen Geschwindigkeitserhöhungen von numerischen

Berechnungen mit KAMM2 und der analytischen Annahme nach Jackson und Hunt (1975)

bei zunehmender Steigung.

linearen Theorie eine zur topographischen Form gegenläufige Druckstörung. Bei

numerischer Berechnung mit KAMM2 und bei Hindernissen mit größerer Stei-

gung zeigt sich ein zunehmend asymmetrischer Druckverlauf mit einer positiven

Druckstörung im Luv und einer negativen Druckstörung im Lee der Erhebung wie

in Abb. 5.18(a) (siehe dazu auch: Dorwarth, 1986). Diese negative Druckstörung

bedingt eine Verzögerung der Strömung. Aufgrund des Grenzschichteinflusses ist

die Trägheit der Strömung in Bodennähe nur gering, weshalb es bei genügend

großen negativen Druckstörungen zu einer Umkehr der Strömung und damit zur

Bildung einer Rezirkulation kommen kann. Ein weitergehender Erklärungsansatz

stammt von Lighthill (1986). Danach entsteht im Lee einer Erhebung aufgrund der

oben erwähnten, zur topographischen Form gegenläufigen Druckstörung ein positi-

ver Druckgradient, der mit zunehmender Steigung anwächst. Dies wird durch die

Simulationsergebnisse bestätigt (Abb. 5.18(b)). Wie aus der Vorticitygleichung her-

vorgeht, erzeugt ein positiver, horizontaler Druckgradient negative Vorticity. Diese

ist der positiven Grenzschichtvorticity entgegengerichtet, wodurch Konvergenz ent-

steht. In der Lagrangschen Sichtweise werden nach Dommelen und Cowley (1990)

durch diese Konvergenz die Fluidteilchen tangential zur Oberfläche komprimiert und

dadurch nach oben abgelenkt, die Strömung löst sich vom Untergrund ab.

Ein allgemeiner Überblick zum Thema Strömungsablösung in der Mesoskala mit

einer Beschreibung der wesentlichen Strömungsphänomene für neutrale und stabile

Schichtung findet sich z.B. in Scorer (1978). Ein auf der zweidimensionalen, analy-

tischen Lösung zur turbulenten Bergüberströmung von Jackson und Hunt (1975)

basierender Ansatz des Themas findet sich bei Tampieri (1987). Dieser gibt ei-

ne Abschätzung zur Strömungsablösung bei Annahme einer periodischen unteren

Randbedingung an. Dabei wird davon ausgegangen, dass Strömungsablösung ein-

setzt, sobald es zu einer (theoretisch möglichen) negativen Bodenschubspannung τxz
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Abbildung 5.18: Verlauf der Druckstörung und des Druckgradients in Bodennähe bei

Überströmung von Bergen mit unterschiedlicher Steigung.

kommt, wodurch ein kritisches Verhältnis Hcrit/L für eine Strömungsablösung re-

sultiert. Auf der selben Basis wird in Wood (1995) eine Gleichung für eine kritische

Steigung angegeben:

θcrit ≃ [
(log(li/z0))

2

(log(hm/z0))2(1 + 4.2/log(li/z0))
] (5.2)

wobei z0 die Rauhigkeitslänge ist und die Werte li und hm aus dem linearen

Überströmungsansatz nach Jackson und Hunt (1975) hervorgehen. Sie stehen für

die Dicke der inneren Schicht (li, vgl. Gl. (A.14) im Anhang A.2) sowie die

Höhe, ab welcher die durch eine Bergüberströmung auftretenden Störungen allein

durch die Annahme einer reibungs- und rotationsfreien Strömung beschrieben wer-

den können (hm). Einen analogen Ansatz, mit leicht unterschiedlichen Ausgangs-

gleichungen, verwendet Hoff (1987), welcher als Kriterium ein Verschwinden der

Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ anwendet und ebenso eine kritische Steigung

für Strömungsablösung erhält. Letztgenannter erhält vergleichsweise hohe Werte

für die kritische Steigung für Strömungsablösung, während die Werte von Tampieri

(1987) sehr niedrig ausfallen. Die Ergebnisse von Wood (1995) liegen zwischen die-

sen Extremen und stimmen gut mit bisherigen numerischen Einzeluntersuchungen

überein (vergleiche Abb. 5.20). Kim et al. (1998) belegen die Gültigkeit von nu-

merischen Berechnungen in der Mesoskala mit Messdaten. Auch Mason und King

(1984) und Hewer (1998) vergleichen numerische Ergebnisse mit Feldmessungen

bei Strömungsablösung. Obwohl bei einzelnen Größen deutliche Unterschiede zu

verzeichnen waren, wurde eine auftretende Strömungsablösung von den Modellen

grundsätzlich wiedergegeben.

Experimentelle Untersuchungen zur Problematik der Strömungsablösung im Wind-

kanal finden sich z.B. in Ayotte und Hughes (2004). Hier werden Messwerte der sich

entwickelnden Geschwindigkeiten bei zunehmender Steigung den Lösungen der linea-

ren Theorie gegenübergestellt. Unter anderem wird hier ein gleichwertiges Verhalten
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wie in Abb. 5.17 festgestellt. Studien zum Einfluss der Oberfläche bzw. der Boden-

rauhigkeit finden sich in Ruck und Adams (1991) und Kobayashi et al. (1994). Beson-

ders interessant ist dabei die Nachbildung von Bewaldung auf den überströmten Mo-

dellbergen, wobei u.a. die Einflüsse der Bewaldungsdichte und somit der Rauhigkeit

und der Steigung auf eine Strömungsablösung gezeigt wird. Der Einfluss der atmo-

sphärischen Schichtung kann bei stark stabiler Anströmung und geringeren Froude-

Zahlen beträchtlich sein. Versuche im Schichtenwindkanal finden sich bei Baines

(1995). Zu den dazugehörenden Phänomenen der Luvstauung (Blocking) und der

welleninduzierten Ablösung (Post wave separation) werden dort auch Lösungen auf

Basis der linearisierten Wellengleichungen für stabil geschichtete Bergüberströmung

(vgl. Gl. (4.1)) angegeben.

Darüber hinaus existiert eine Reihe von numerischen Simulationen zu diesem The-

menbereich. Die Wahl der Turbulenzparametrisierung wird von Hewer (1998) auf-

gegriffen, dessen Ergebnisse zeigen, dass ein Schließungsverfahren höherer Ordnung

gegenüber dem Mischungswegansatz bessere Resultate liefert. Auch in Rodi (1984)

wird der Mischungswegansatz zur Behandlung von rezirkulierenden Strömungen kri-

tisch beurteilt. Außerdem wird diese Fragestellung in Kim und Patel (2000) einge-

hend behandelt, wobei verschiedene Varianten des k−ǫ−Modells verwendet werden.

Wood (1995) zeigt Berechnungen von dreidimensionalen Hügeln mit unterschiedli-

chen Steigungen. Hier finden sich auch Hinweise auf eine Strömungsablösung ab

etwa 17◦. Allerdings werden für diesen kritischen Bereich keine Detailbetrachtungen

gezeigt. In Niemeier und Schlünzen (1993) sind Simulationen mit dem Modell ME-

TRAS über einem idealisierten Bergrücken beschrieben. Auch hier ist die Abstufung

der Steigung von den Testtopographien recht grob, die kritische Steigung für eine

Ablösung im Lee wird mit 30◦ angegeben. Raderschall et al. (2004) simulieren mit

hoher Gitterauflösung mit der SUBMESO-Version des Modells ARPS und schätzen

anhand von idealisierten Fallstudien eine kritische Steigung von etwa 20◦.

Die Diskrepanzen der eben beschriebenen Ergebnisse sind zum einen sicherlich auf

die unterschiedlichen Modelle und Modellkonfigurationen, die jeweils zur Anwen-

dung kamen, zurückzuführen sowie auch auf die unterschiedlichen meteorologischen

Rahmenbedingungen. Zum anderen ist aber auch das Kriterium von Bedeutung, ab

dem eine Strömung als abgelöst angesehen wird. Die Klassifizierung von abgelöster

und nicht abgelöster Strömung hängt also stark von der Wahl des diesen Vorgang

beschreibenden Parameters ab und ist nicht immer klar abzugrenzen. Zur Erken-

nung einer Strömungsablösung wird meist der von Prandtl (1904) vorgeschlagene

Ansatz, verwendet, der für diesen Fall von einer verschwindenden Bodenschubspan-

nung τxz = 0 ausgeht. Analog wird in den linearen Ansätzen verfahren (z.B. in

Hoff, 1987), wo stattdessen die mit der Schubspannung direkt korrelierte Schub-

spannungsgeschwindigkeit u∗ verwendet wird. Daneben existieren weitere Ansätze
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wie z.B. in Haller (2004), der ein Ablösekriterium für instationäre, zweidimensionale

Strömungen vorstellt oder Wood (1995), der Strömungsablösung qualitativ anhand

von Schubspannungstrajektorien erkennt. Eine Verwendung von u∗ = 0 als Kri-

terium für Strömungsablösung erscheint für die hier vorgestellten Untersuchungen

zweckmäßig, jedoch wird, anders als bei der analytischen Behandlung, diese Größe

in einem numerischen Modell nicht Null oder negativ. Deshalb sind die später un-

tersuchten, ausgeprägten Strömungsablösungen mit einer großen Rezirkulationszone

am u∗-Verlauf nicht zu erkennen und eine quantifizierende Aussage ist nicht möglich.

Da die Geschwindigkeit durch das logarithmische Wandgesetz in der Prandtl-Schicht

proportional zu u∗ ist, wird als Indikator für Strömungsablösung deshalb ein Ver-

schwinden der zur Strömungsrichtung parallelen x−Komponente der Geschwindig-

keit u in der untersten Rechenebene definiert. Bei einer bodennahen Strömung, die

entgegen dem Hauptstrom verläuft, wird sich eine Rezirkulationszone ausbilden.

5.3.1 Modellkonfiguration

Ausgangspunkt der Simulationen ist ein zweidimensionaler
”
Gaussberg“ der Form

h = He−(x/L)2 (5.3)

mit L als Halbwertslänge und H als maximale Berghöhe. Aufgrund der schon oben

erwähnten Beiträge von Rodi (1984), Hewer (1998) und Kim und Patel (2000)

erfolgt die Turbulenzparametrisierung durch das in Abschnitt 3.1.4 beschriebene

k−ǫ−Modell. Zur Begrenzung der Rechenzeit werden die Simulationen wenn möglich

quasi-zweidimensional ausgeführt, also in y-Richtung nur eine sehr geringe Gitter-

punktsanzahl von 10 Gitterpunkten gewählt. Die horizontale Auflösung sollte nicht

zu grob sein, um auch kleinere Strukturen noch aufzulösen. Versuche ergaben gute

Ergebnisse bei einer Gitterweite in Richtung der Hauptströmung von ∆x = 240m.

Die Richtung senkrecht dazu wurde mit 500m doppelt so groß gewählt. Aus Gründen

der Vergleichbarkeit der Ergebnisse bleibt diese Gitterkonfiguration bei allen folgen-

den Versuchen bestehen. Die Strömungsrichtung in den Darstellungen ist von links

nach rechts.

Die Modellparameter in der Übersicht:

• horizontale Gitterweite: ∆x = 240m, ∆y = 500m mit 72 Gitterpunkten in

x-Richtung und 10 Gitterpunkten in y-Richtung (quasi-2D)

• vertikale Gitterweite: ∆z = 20m in der untersten Rechenebene

• Höhe des Modellgebiets: hM = 16 km mit insgesamt 80 Gitterpunkten und

einer durchschnittlichen Gitterweite von 200m
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• geostrophischer Wind: 16m/s mit Bodenanströmung senkrecht zum Hindernis

(in x-Richtung)

• z0 = 0.02m

• Gradient der potentiellen Temperatur: dΘ
dz

= 0.0001K/m (quasi-neutral)

• Simulierte Zeit: 9 Stunden (Auswertungszeitpunkt)

5.3.2 Entwicklung von Strömungsablösung

Die folgenden Simulationen sollen der Überprüfung und gegebenenfalls der quan-

titativen Anpassung des aus der analytischen Herleitung resultierenden Verhaltens

dienen. In Anlehnung an Gl. 5.2 werden die Parameter maximale Berghöhe H , Halb-

wertslänge L und Rauhigkeitslänge z0 solange variiert, bis eine Strömungsablösung

gerade eintritt. Dies ist nach den obigen Ausführungen der Fall, wenn die Ge-

schwindigkeitskomponente in x-Richtung Null wird. Da bei den Simulationen nie

ein vollständig stationärer Zustand zu erreichen ist, ist dieses Kriterium allerdings

in gewissen Toleranzgrenzen zu sehen. Nachdem auf diese Weise Ablöseereignisse für

sehr große bzw. sehr kleine H/L- bzw. L/z0-Werte gefunden wurden, kann unter An-

nahme eines ähnlichen Verhaltens wie in Abb. 5.20 dargestellt eben diese Annahme

geprüft werden. Durch dieses Vorgehen wird erwartet, die Anzahl der notwendigen

Simulationen möglichst gering zu halten. Die Simulationen werden in drei Klassen

bewertet:
”
Strömungsablösung“,

”
keine Ablösung“ und

”
Ablösung zu stark“. Letzte-

res Kriterium wird durch ein Unterschreiten der u-Komponente der Geschwindigkeit

von −0.5m/s und bei einer Ausdehnung der negativen Geschwindigkeitswerte von

mehr als einem Gitterpunkt festgelegt.

In Tab. 5.2 sind die jeweils verwendeten Parameter der einzelnen Simulationen auf-

getragen. Analog zu Abb. 5.20 nach Wood (1995) werden die Ergebnisse in Abb. 5.19

auf der Abszisse im logarithmischen Maßstab aufgetragen. Auf der Ordinate sind die

maximalen Hangneigungen θmax, welche an den Wendepunkten der Bergform auftre-

ten, abzulesen. Beim Vergleich dieser beiden Abbildungen 5.19 und 5.20 kann eine

gute Übereinstimmung im Verhalten erkannt werden. Es fällt allerdings auf, dass

die simulierten Werte deutlich unter denen liegen, die sich nach Gl. (5.2) ergeben.

Dabei muss an dieser Stelle noch einmal darauf hingewiesen werden, dass die

in Abb. 5.19 aufgetragenen Werte mit zweidimensionalen Simulationen erhal-

ten wurden, die von einer unendlichen Ausdehnung des Berges senkrecht zur

Strömungsrichtung ausgehen. Wie auch später noch einmal zu sehen ist, beeinflusst

aber auch die laterale Ausdehnung senkrecht zur Strömungsrichtung das Verhalten

bezüglich der Strömungsablösung sehr stark. Deshalb wurde das Verhalten in ana-
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H in m L in m z0 in m H/L L/z0 θmax

400 920 0.0010 0.43 920000 0.31

400 920 0.0200 0.43 46000 0.31

391 923 0.0010 0.42 923000 0.30

368 920 0.0010 0.40 920000 0.28

407 1052 0.0053 0.39 198491 0.27

400 1056 0.0200 0.38 52800 0.27

426 1218 0.0200 0.35 60900 0.25

400 1218 0.0200 0.33 60900 0.23

400 1218 0.0300 0.33 40600 0.23

400 1218 0.0500 0.33 24360 0.23

400 1465 0.1000 0.27 14650 0.19

400 1465 0.1630 0.27 8988 0.19

400 1766 1.0000 0.23 1766 0.16

274 1218 1.0000 0.22 1218 0.15

300 1434 1.1800 0.21 1215 0.15

Tabelle 5.2: Werte der bei den Versuchen verwendeten Parameter. Nach H/L absteigend

geordnet.
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Abbildung 5.19: Darstellung der Abhängigkeit des Auftretens von Strömungsablösung

von den Größen L/z0 und der maximalen Hangneigung θmax. Bei Strömungsablösung

(Kreuze) entspricht θmax der kritischen Steigung θcrit aus Gl. (5.2)

loger Weise auch für einige dreidimensionale Fälle simuliert, wobei als Geländeform

jetzt dreidimensionale, rotationssymmetrische Gausshügel mit derselben Form wie

schon bei den zweidimensionalen Versuchen zur Anwendung kamen. Die verwende-

ten Parameter sind in Tab. 5.3 zusammengefasst.

Zusätzlich zu der schon bei den zweidimensionalen Versuchen festgestellten quali-
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L / z0

Abbildung 5.20: aus Wood (1995): Kritische Steigung nach Tampieri (gestrichelte Linie),

nach Gl. 5.2 (durchgezogene Linie) sowie zwei-(Quadrate) und dreidimensionale (Dreiecke)

Einzeluntersuchungen (Simulationen und Windkanal).

tativen Übereinstimmung zeigen die resultierenden Werte in Abb. 5.21 jetzt auch

eine deutliche quantitative Übereinstimmung mit den Ergebnissen von Wood. Im

Bereich größerer Steigungen bzw. größerer L/z0-Werte wird die Übereinstimmung

zunehmend schlechter, da sich bei den Versuchen mit KAMM2 eine stärkere Abfla-

chung der Kurve ergibt. Diese ist stärker ausgeprägt als bei den zweidimensionalen

Versuchen und könnte auf einen Konvergenzwert hinweisen. Allerdings ist dieser

Bereich aufgrund der notwendigerweise äußerst kleinen z0-Werte, die sich für realis-

tische Berghalbwertslängen L ergeben würden, von geringer praktischer Bedeutung.

Anhand von Abbildung 5.21 kann die kritische Steigung für Strömungsablösung

direkt abgelesen werden. Betrachtet man beispielsweise einen Hügel mit einer Halb-

H in m L in m z0 in m H/L L/z0 θmax

400 657 0.0027 0.61 239781 0.42

400 657 0.0008 0.61 821250 0.42

400 737 0.0008 0.54 921250 0.38

400 737 0.0200 0.54 36850 0.38

400 809 0.0200 0.49 40450 0.34

400 920 0.0200 0.43 46000 0.31

400 1218 0.6090 0.33 2000 0.23

400 1218 0.2440 0.33 4992 0.23

Tabelle 5.3: Werte der bei den dreidimensionalen Versuchen verwendeten Parameter.

Nach H/L absteigend geordnet.
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Abbildung 5.21: Ergebnisse der dreidimensionalen Simulationen mit geschätztem Ver-

lauf der KAMM2-Simulationen (gestrichelte Linie) sowie nach Gl. (5.2) (gepunktete Linie).

wertslänge von L = 3000m, so ergibt sich für einen Grasbewuchs (z0 = 0.02m)

eine kritische Hangneigung θcrit von etwa 20◦. Für den selben Hügel ergäbe sich bei

Waldbewuchs (z0 = 1.0m) ein θcrit von nur 13◦.

5.3.3 Einflussgrößen auf die Intensität von Strömungsab-

lösung

Bei weiterer Steigerung der Hangneigung über das kritische Verhältnis hinaus wird

sich im Lee des Berges eine an Intensität und Ausdehnung zunehmende Rezirku-

lationszone ausbilden. Das im vorigen Abschnitt in Abb. 5.19 herausgearbeitete

Verhalten ist jedoch nur für den Zustand bis zur Strömungsablösung gültig, so dass

daraus für eine ausgebildete Strömungsablösung keine Prognose bezüglich einer In-

tensitätssteigerung der Strömungsablösung abgeleitet werden kann. Um die Entwick-

lung der Intensität im Lee von Bergrücken abschätzen zu können, sollen in diesem

Abschnitt deshalb einige Parameter auf ihren Einfluss hin untersucht werden. Als

maßgebliche Einflussgrößen auf die Intensität sollen auch solche Parameter unter-

sucht werden, die in Gl. 5.2 keine Berücksichtigung finden, bei deren Variation aber

Auswirkungen vermutet werden. Durch die Auswertung der Versuche wird ein Ein-

blick in das Verhalten der turbulenten Größen und der Böigkeit im Hinblick auf

diese Einflussgrößen erwartet, um eine Abschätzung für das dadurch verursachte

Schadenspotential zu erhalten. Um die Anzahl der Simulationen begrenzt zu halten,

werden jetzt von einem Referenzfall ausgehend die Einflussgrößen einzeln variiert

und die Ergebnisse ausgewertet. Auf die bisherigen Erkenntnisse zurückgreifend wird

als Referenzfall eine abgelöste Strömung im Lee des Bergrückens mit H = 400m,

z0 = 0.02m, L = 920m und einer maximalen Hangneigung von 17◦ des zweidimen-
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sionalen Versuches gewählt.

Als Indikatorgröße zur Bestimmung der Intensität der Rezirkulation hat sich die

Summe aller bodennahen Geschwindigkeiten unter einem gewissen Schwellenwert

als sinnvoll erwiesen. Als Schwellenwert bietet sich, wie schon oben verwendet, der

Wert Null der x-Komponente (parallel zur Strömungsrichtung) der Geschwindigkeit

in der untersten Rechenschicht an. Diese Größe ist somit ein Maß für die bodennahe

Gegenströmung und wird im Folgenden mit
”

∑
(u < 0)“ bezeichnet. Die räumliche

Ausdehnung der Region, die unter dem Schwellenwert liegt, wird begrenzt sein, so

dass bei gleich bleibendem Gitterabstand keine Normierung zum Vergleich unter-

schiedlicher Simulationen notwendig ist.

Variation der maximalen Hangneigung

Die maximale Hangneigung wird, ausgehend von 9◦, sukzessive um jeweils 2◦ auf

35◦ gesteigert. Durch die relativ kleinen Steigerungsschritte von 2◦ soll eine ge-

nauere Erkennung und Untersuchung der Entstehung und der Auswirkungen von

Strömungsablösung ermöglicht und kritische Bereiche erkannt werden. Eine erste

Auswertung erfolgt auf anschauliche Art anhand der Stromlinien. Dabei können

zunächst qualitativ drei Zustände im betrachteten Steigungsbereich unterschieden

werden:

(a) störungsfreie Über-

strömung

(b) räumlich fixierte Rezir-

kulationszone

(c) Wirbelablösung

Abbildung 5.22: Schematische Illustration von Strömungszuständen bei

Bergüberströmung.

• störungsfreie Überströmung bis 13◦

• Ausbildung einer räumlich fixierten Rezirkulationszone 15◦ − 23◦

• instationäre Wirbelablösung und Mittransport in der Strömung ab 25◦

Diese Entwicklung wird auch durch die turbulente kinetische Energie (Et) wider-

gespiegelt. Wie Abb. 5.24 zeigt, befindet sich der maximale Wert der turbulenten

kinetischen Energie Et bei etwa x = 12000m im Lee des Hindernisses in einer Höhe
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von etwa H = 80m − 180m (vgl. Profile in Abb. 5.23), je nach maximaler Hang-

neigung. Dabei ist bei den abgebildeten Profilen ein starker Anstieg insbesondere

im Bereich von 15◦ − 19◦ zu erkennen. Ab 19◦ konsolidiert sich dieser Vorgang, Et

bleibt weitgehend konstant, und es kann eine voll ausgebildete Strömungsablösung

angenommen werden. Bei größeren Steigungen ist der maximal erreichte Wert von

Et sogar etwas rückläufig. Der Verlauf der Et-Werte in einer Höhe von 160m über

Grund zeigt ebenso einen sprunghaften Anstieg bis zum Maximum bei 19◦ und ei-

ne Konsolidierung ab diesem Wert (Abb. 5.24). Die Turbulenzintensität bewirkt

einen Impulstransport von höheren Schichten nach unten, was zu einer verstärkten

Böigkeit führt.

Da diesen Simulationen eine quasi-neutrale Schichtung zugrunde liegt, kann durch

das Böenmodell nach Brasseur (2001) mit Gl. (3.70) (siehe Abschnitt 3.3.3) aber kei-

ne Aussage über das Ausmaß einer solchen Böigkeit gemacht werden. Es erscheint

jedoch plausibel, dass der linke Teil von Gl. (3.70), also die aufintegrierte turbu-

lente kinetische Energie, eine verstärkte Böigkeit provoziert. Abb. 5.25 zeigt den

Verlauf dieser Größe für unterschiedliche Hangneigungen. Dabei ist zu sehen, dass

sich abgelöste Zustände deutlich von dem Zustand ohne Strömungsablösung (9◦

Hangneigung) abgrenzen. Bei den größeren Hangneigungen ergibt sich zudem ein be-

trächtlicher Einfluss im Lee des Berges. Auch die Zusammenfassung der Ergebnisse
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Abbildung 5.23: Et-Profile im Leebereich bei x = 12000m (siehe Abb. 5.24) für ver-

schiedene Steigungen.

in Abb. 5.26 durch den integralen Wert
∑

(u < 0) spiegelt das eben beschriebene

Verhalten wieder. Bei kleineren Steigungen ist die Abnahme des Wertes gegenüber

der Steigungsänderung nahezu linear. Damit kann vermutet werden, dass sich das

von Gl. 5.2 bzw. in Abb. 5.19 beschriebene Verhalten auch für den Zustand mit mo-
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Abbildung 5.24: Et-Verlauf in 160m über Grund für verschiedene Steigungen.
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Abbildung 5.25: Mittlere turbulente kinetische Energie in der Grenzschicht 1
zGS

∫
Etdz

für verschiedene Steigungen.

derater Strömungsablösung im Steigungsbereich 15◦ − 19◦ widerspiegelt und durch

den gewählten Indikatorwert
∑

(u < 0) dargestellt werden kann. Diese lineare Ab-

nahme endet bei 19◦, so dass ab dieser Steigung, wie schon beim Verlauf und den

Profilen von Et zu sehen war, ein bezüglich der Ablösung konsolidierter Zustand und

ein Dominieren der damit verbundenen, nichtlinearen Effekte angenommen werden

kann.

Wie Abb. 5.26 zeigt, befindet sich die Referenzsimulation (durch einen Kreis gekenn-

zeichnet) mit einer maximalen Hangneigung von 17◦ noch im Bereich der angenom-

menen linearen Entwicklung. Bei den folgenden Untersuchungen von verschiedenen

Einflussgrößen ist dies insofern von Bedeutung, als dass durch die Annahme einer li-

nearen Wertentwicklung innerhalb gewisser Grenzen auch ein quantitativer Vergleich

zwischen den untersuchten Einflussfaktoren ermöglicht wird. Dies gilt gleichermaßen



94 Simulationen der Strömung über idealisierten Geländestrukturen

-20

-15

-10

-5

0

Σ 
(u

<0
)

10 15 20 25 30 35

max Hangneigung θmax in °

Abbildung 5.26: Berechneter
∑

(u < 0)-Wert für verschiedene Steigungen. Die auch in

den folgenden Vergleichen verwendete Referenzsimulation mit θmax = 17◦ ist mit einem

Kreis markiert.

für die Strömungsablösung verstärkende als auch für abschwächende Faktoren.

Variation der Bodenrauhigkeit z0

Die Variation der Bodenrauhigkeit erfolgt durch die Änderung der im Modell para-

metrisierten Landnutzungsklassen. Ausgehend von der Referenzsimulation mit einer

maximalen Hangneigung von 17◦ und einem z0 von 0.02m (Acker) werden folgende

Klassen simuliert:

• Grünland mit z0 = 0.07m

• Mischkulturen mit z0 = 0.25m

• Laubwald mit z0 = 0.70m

• Nadelwald mit z0 = 1.00m

Wie anzunehmen wird mit zunehmender Bodenrauhigkeit auch die Summe der ne-

gativen Bodengeschwindigkeiten und damit die Intensität der Strömungsablösung

verstärkt (vgl. Abb. 5.27). Beim Vergleich mit den Ergebnissen aus der Variation

der Hangneigung zeigt sich, dass diese Verstärkung im Fall der größten Rauhigkeit

von z0 = 1.0m mit L/z0 = 2 · 103 einer Hangneigung von etwa 25◦ entspricht.

Bei einer logarithmischen Skalierung sowie dem Auftragen des reziproken Wertes

von z0 und der Normierung mit der Berghalbwertslänge L ergibt sich wie schon bei

der Variation der Steigung ein qualitativ ähnlicher Verlauf wie in Abb. 5.19. Diese

Ergebnisse legen die Annahme nahe, dass das von Gl. (5.2) beschriebene Verhalten

in gewissen Grenzen bis in den Zustand von moderater Strömungsablösung hinein

Gültigkeit besitzt, und durch den gewählten Indikatorwert abgebildet werden kann.
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Abbildung 5.27: Berechneter
∑

(u < 0)-Wert für verschiedene Bodenrauhigkeiten.

Einfluss der Luvsteigung

Bei einem konstanten Leegefälle von 17◦ soll der Einfluss einer geänderten Luvstei-

gung ermittelt werden. Wie Abb. 5.28 zu entnehmen ist, wird diese in 2◦-Schritten

gegenüber der Referenzsimulation gesteigert bzw. vermindert, wodurch sich die

asymmetrischen Bergquerschnitte ergeben.
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Abbildung 5.28: Asymmetrische Berge mit variierender Luvsteigung (Legende) und fi-

xem Leegefälle von 17◦.
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Abbildung 5.29: Berechneter
∑

(u < 0)-Wert für verschiedene Luvsteigungen.

Die Auswertung in Abb. 5.29 zeigt, dass eine deutliche Abhängigkeit der Verhältnisse

im Lee von der Luvsteigung gegeben ist. Die geringste Luvsteigung von 9◦ hat ver-

gleichbare Werte wie ein symmetrischer Berg mit 15◦ Hangneigung, während man

bei einer Luvsteigung von 23◦ Werte wie bei einer symmetrischen Steigung von etwa

18◦ (interpoliert) erhält (vgl. Abb. 5.26).
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Einfluss der Anströmgeschwindigkeit

Hier wird die geostrophische Windgeschwindigkeit ausgehend vom Referenzfall von

16m/s auf 32m/s und 48m/s erhöht. Um die Ergebnisse mit der Referenzsimulation

vergleichen zu können, werden die Ergebnisse mit einem Proportionalitätsfaktor ska-

liert. Dazu wird das Verhältnis der Schubspannungsgeschwindigkeiten (u∗(Ug=16m/s)
u∗(Ug=32m/s)

bzw. u∗(Ug=16m/s)
u∗(Ug=48m/s)

) verwendet.
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Abbildung 5.30: Normierter
∑

(u < 0)-Wert für verschiedene Anströmgeschwindigkei-

ten.

Wie in der Abb. 5.30 gezeigt wird, kann von den normierten Werten ausgehend

auf eine leicht stabilisierende Wirkung von höheren Windgeschwindigkeiten auf die

Strömungsablösung geschlossen werden.

Einfluss der Kammbreite

Bei den quasi-zweidimensionalen Simulationen in oben beschriebener Weise wird

von einem Bergrücken mit unendlicher Ausdehnung quer zur Anströmrichtung aus-

gegangen. Dabei kann auf die oft verwendete Annahme verwiesen werden, dass sich

bei einem Breiten-/Längenverhältnis von größer als 2 die Strömung in der Mitte

gleich verhält wie bei einer unendlichen Ausdehnung und damit als zweidimensional

betrachtet werden kann (z.B. Hunt, 1978). Diese Annahme ist allerdings nur für Er-

hebungen mit moderater Steigung gültig und schließt zudem laterale, durch die Berg-

flanken verursachte Effekte vollkommen aus. Durch die im Folgenden beschriebenen

Simulationen soll der Unterschied zwischen dem Verhalten im Lee eines rotations-

symmetrischen Berges und eines Bergrückens mit zunehmender Kammbreite und der

daraus resultierende Einfluss auf die Strömungsablösung untersucht werden. Bei der

quantitativen Auswertung der Versuche ist zu beachten, dass, im Gegensatz zu den

quasi-zweidimensionalen Simulationen, die Windverhältnisse bei den dreidimensio-

nalen Versuchen senkrecht zur Anströmrichtung nicht konstant sind. So wird sich der

Ort des Bereichs mit den stärksten Verwirbelungen mit der Zeit verändern. Um die

Vergleichbarkeit zwischen zwei- und dreidimensionalen Versuchen zu gewährleisten

wird deshalb bei letzteren zu jedem Zeitpunkt immer derjenige Bereich im Lee des
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Berges als maßgeblich betrachtet, an dem die Gegenströmung maximal ist.

(a) rotationssymmetrischer Berg (b) wie 5.31(a), aber leicht erhöhte

Kammbreite

(c) wie 5.31(a), aber stark erhöhte

Kammbreite

Abbildung 5.31: Illustration des Strömungsverhaltens: Stromlinien mit Startintegration

an verschiedenen Orten (weiße Punkte). Strömung in positiver x-Richtung. In der Dar-

stellung stehen die rote und gelbe Farbtöne für erhöhte, grüne und blaue Farbtöne für

niedrige Windgeschwindigkeiten.

Im Längsschnitt besitzt der rotationssymmetrische Berg die gleiche Grundform wie

der zweidimensionale Referenzfall und hat somit nach allen Seiten hin eine ma-

ximale Steigung von 17◦ und ein Verhältnis von Halbwertsbreite (y-Richtung) zu

Halbwertslänge (x-Richtung) von B/L = 1. Bei der Betrachtung der Stromlinien

in Abb. 5.31(a) fällt auf, dass es hier zu keiner Strömungsablösung kommt, die x-

Komponente der Geschwindigkeit ist immer positiv (erst ab einer Steigung von 19◦

wird für den Fall des rotationssymmetrischen Berg eine geringe Ablösung beobach-

tet). In zwei weiteren Versuchen wird der Kamm in der Mitte erweitert, so dass

ein Bergrücken entsteht. Eine erste Gegenströmung mit negativer u-Komponente ist
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bei einer Kammbreite von 480m und B/L = 1.25 zu beobachten (Abb. 5.31(b)),

allerdings ist diese noch sehr viel geringer als bei der zweidimensionalen Referenzsi-

mulation. Bei einer großen Kammbreite von 2400mmit B/L = 3.5, ist eine deutliche

Verwirbelung und Rezirkulationszone im Lee zu sehen (Abb. 5.31(c)).

Abb. 5.32 zeigt zusammenfassend die quantitative Auswertung. Im Bereich von

B/L = 1.5 bis 3.5 kann näherungsweise eine lineare Wertentwicklung angenom-

men werden. Ab einem B/L-Verhältnis von etwa 3.5 ergibt sich keine Steigerung des

Wertes mehr. Es ist zu beachten, dass also die zweidimensionale Annahme erst ab

diesem Wert Gültigkeit besitzt.
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Abbildung 5.32: Berechnete Werte für verschiedene Kammbreiten bei einer maximalen

Hangneigung von 17◦.

Dieser maximal erreichbare Wert (etwa 7.0) liegt aber deutlich unter dem Vergleichs-

wert der zweidimensionalen Simulation bei 17◦ Steigung (etwa 10.0, vgl. Abb. 5.26).

Es ist nahe liegend, diesen Unterschied dem lateralen Einfluss zuzuschreiben. In einer

zweidimensionalen Simulation werden die Ränder in y-Richtung durch die Ausstrah-

lungsrandbedingung angenähert. Es ist allerdings anzunehmen, dass nicht nur die

Kammbreite, sondern auch die Form der Bergflanken einen Einfluss hat, welcher

nur durch dreidimensionale Simulationen berücksichtigt wird. Um diesen lateralen

Einfluss auf die Bereiche in der Mitte abzuschätzen, wird die maximale Steigung

der Hangflanke von 17◦ auf 10◦ reduziert (Abb. 5.33). Wie in Tab. 5.4 abzulesen ist,

kommt es dadurch zu einer Verstärkung des Ablöseeffekts in der Mitte des Berges,

was zunächst überraschend erscheint, da bei einer geringeren seitlichen Steigung

auch auf eine Verringerung der nicht-linearen Effekte geschlossen werden könnte.

Allerdings wird durch eine geringere laterale Steigung die Strömung an dieser Stelle

beruhigt, so dass es zu weniger Impulsaustausch mit der Strömung in der Hang-

mitte kommt. Dies führt zu einer ungestörteren und damit stärkeren Ausbildung

der Strömungsablösung und somit auch zu einer stärkeren Gegenströmung (vgl.

Abb. 5.33).

Um die lateralen Einflüsse in die Auswertung mit einzubeziehen und damit die Ver-

gleichbarkeit der beiden Simulationen zu erhöhen, werden die Größen zusätzlich als

Durchschnittswert für alle Bereiche mit u < 0 angegeben (siehe Tab. 5.4). Nach
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(a) Strömungsablösung mit geringe-

rer maximaler Intensität aber größerer

räumlicher Ausdehnung bei starker la-

teraler Steigung.

(b) Strömungsablösung mit stärkerer

maximaler Intensität aber geringerer

räumlicher Ausdehnung bei schwacher

lateraler Steigung.

Abbildung 5.33: Stromlinienverläufe und Zonen mit Rezirkulation (u < 0, durch weiße

Flächen gekennzeichnet) bei unterschiedlichen lateralen Hangneigungen.

B/L
∑

(u < 0) (Maximalwert)
∑

(u < 0) (Mittelwert)

3.5 (steile Flanke) -7.2 -2.8

3.5 (flache Flanke) -12.9 -2.3

2D-Simulation -9.7 -9.7

Tabelle 5.4: Maximale Werte (in Bergmitte) und normierte Mittelwerte von 3D-

Simulationen sowie 2D-Referenzwert.

der Mittelung hat der Berg mit den steileren Flanken einen etwas größeren mitt-

leren Durchschnittswert als der Berg mit den flachen Flanken. Damit hat also der

Bergrücken mit geringerer seitlicher Steigung stärkere Maxima der Gegenströmung,

dafür aber eine geringere Ausdehnung des Bereichs mit u < 0 und einen etwas

geringeren Mittelwert als der Vergleichsberg.

Die Tatsache, dass der Wert der aufsummierten negativen Geschwindigkeiten der

zweidimensionalen Simulation geringer ist als das Ergebnis der dreidimensionalen

Simulation des Bergrückens mit großer seitlicher Steigung, kann also durch den

nicht aufgelösten Austausch in y-Richtung erklärt werden. Der höhere Wert der

Simulation mit der geringen seitlichen Hangneigung ist wohl durch dreidimensio-

nale Überlagerungseffekte verursacht. Interessanterweise liegt der zweidimensionale

Referenzwert zwischen den beiden Ergebnissen.

Das Ergebnis zeigt deutlich, dass der Unterschied von Bergen mit geringem B/L-

Verhältnis gegenüber solchen mit einem breitem Kamm beträchtlich ist. Dies
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bestätigt die Annahme, die auch von Hunt (1978) formuliert wurde. Mit Hinblick

auf den lateralen Einfluss bei den dreidimensionalen Versuchen sowie aufgrund des

instationären Verhaltens notwendigen differenzierten Auswertung der Ergebnisse,

sind die Resultate der zweidimensionalen Versuche aber als durchaus realistisch an-

zusehen.

5.3.4 Zusammenfassung und Auswertung

Die durch zunehmende Hangneigung verursachten Prozesse sind mit einer Erhöhung

der turbulenten kinetischen Energie und damit auch der Böigkeit verbunden, wobei

es, im Gegensatz zu Bergen mit geringer Hangneigung, insbesondere im Lee des

Berges zu einem Anstieg kommt (vgl. Abb. 5.25). Damit kann von einer verstärkten

Gefährdung dieses Bereichs ausgegangen werden. Des Weiteren ist zu beachten, das

ein vereinfachender Ansatz der Bestimmung von Windgeschwindigkeiten wie z.B. der

von Jackson und Hunt (1975) oder die in Kapitel 7 besprochenen für diese Regio-

nen grundsätzlich nicht möglich ist. Eine Erkennung solcher Regionen ist demnach

wünschenswert.

Ausgehend von den durch Gl. (5.2) festgelegten Einflussgrößen Hangneigung und

Bodenrauhigkeit z0 wurde die Summe der negativen Bodenwindgeschwindigkeiten

(
∑

(u < 0)) als geeignetes Maß der Intensität einer Strömungsablösung bestätigt.

Dies kann mit dem in den Abbildungen 5.26 und 5.27 gezeigten Verhalten begründet

werden, da das Verhalten des gewählten Indikatorwertes gegenüber der linearen An-

nahme ähnlich ist. Bei zunehmender Steigung zeigt der Wert durch die zunehmend

nichtlineare Entwicklung Diskontinuitäten. Diese haben ihre Entsprechung in den

veränderten Zuständen im Strömungsregime, welche im Stromlinienbild zu sehen

sind (vgl. Abb. 5.22). Aus der Untersuchung von möglichen Einflussfaktoren auf die

Strömungsablösung ging hervor, dass insbesondere die Kammbreite einen wesentli-

chen Einfluss hat. Bei einem rotationssymmetrischen Gaussberg kommt es erst bei

19◦ Steigung überhaupt zu einer Gegenströmung, d.h. zur Strömungsablösung.

Auch eine Asymmetrie durch eine unterschiedliche Steigung auf der Lee- und Luvsei-

te beeinflusst die Intensität der Strömungsablösung. Da die Werte in Abb. 5.29 einen

annähernd linearen Verlauf aufweisen, kann eine Interpolation von Zwischenwerten

ebenso linear erfolgen. Durch Bildung des Verhältniswertes der mittleren Steigun-

gen in Abb. 5.29 und der Steigung des Bereichs mit der linearen Entwicklung in

Abb. 5.26 ergibt sich folgende Näherung einer äquivalenten Intensität Iequ:

Iequ ≈ θlee ± 0.28θLuv (5.4)

Um diese äquivalente Steigung zu bestimmen ist es allerdings notwendig, den Asym-
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metriegrad durch die Luv- und Leesteigung und auch die Ausrichtung zu bestim-

men. Dies ist im Einzelfall möglich, gestaltet sich bei einer automatisierten, rech-

nergestützten Auswertung aber schwieriger.

Analog zu obigem Vorgehen kann bei der Kammbreite verfahren werden. Da auch

hier nach Abb. 5.32 eine lineare Korrelation zwischen Ablöseneigung und Kamm-

breite angenommen werden kann, ergibt sich hierfür die Näherung:

Iequ ≈ θ + 1.7(B/L− 1) (5.5)

mit B/L ≤ 3.5.

Die oben vorgeschlagenen Näherungen haben allerdings eine durch die Steigung

begrenzte Gültigkeit, da mit zunehmender Steigung analog wie bei Abb. 5.26 Dis-

kontinuitäten zu erwarten sind.
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Kapitel 6

Simulationen über komplexem

Gelände

Im Gegensatz zu den im vorigen Kapitel behandelten idealisierten Versuchen können

Simulationen über komplexem Gelände, je nach Grad der Auflösung des Rechen-

gitters und der Kenntnis über die meteorologischen Rahmenbedingungen sehr de-

taillierte Einblicke in die oberflächennah stattfindenden Prozesse liefern. In diesem

Kapitel soll das Verhalten der Strömung für den Starkwindfall über gegliedertem

Gelände simuliert werden. Dies erfolgt anhand des Beispiels des Wintersturmes
”
Lo-

thar“ und für das Gebiet des Rheintals sowie den dieses einschließenden Mittelge-

birgsregionen der Vogesen und des Schwarzwaldes. Ein Vergleich mit Messwerten

erlaubt die Validierung der erhaltenen Ergebnisse. Die Auswertung der Simulati-

on soll den Einfluss der Topographie auf das Windfeld sowie verstärkt gefährdete

Bereiche über gegliedertem Gelände aufzeigen.

6.1 Spezielle Anforderungen

Die Simulation über komplexem Gelände ist sicherlich in vielerlei Hinsicht aufwen-

diger als die von idealisierten Fällen. Um einen gewissen Detailgrad zu erreichen

muss zur ausreichenden Darstellung auch von größeren Steigungen eine entspre-

chende Gitterauflösung gewählt werden. Mit steigender Gebietsgröße ergibt sich

dadurch eine entsprechende Anzahl an Gitterpunkten, was zu einer Potenzierung

der Rechenzeiten führt. Um auch die durch die höher aufgelöste Topographie verur-

sachten, kleinskaligen Prozesse darstellen zu können, sollte somit auch die vertikale

Auflösung in Bodennähe nicht zu grob gewählt werden. Dazu kann auf die in Ab-

schnitt 4.2 bereits verwendete Gleichung (A.14) zur Bestimmung der inneren Schicht

nach der linearen Theorie von Jackson und Hunt (1975) zurückgegriffen werden. Die

103
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horizontale Längenskala L bestimmt sich aus dem digitalen Höhenmodell und re-

präsentiert die horizontale Länge eines Hindernisses auf seiner halben Höhe. Sie ist,

im Gegensatz zu den idealisierten Versuchen mit eindeutig anzugebendem und meist

großem L, abhängig von der verwendeten Gitterauflösung abzuschätzen. Bei einer

angenommenen, minimalen Längenskala L von 500 Metern und einer Bodenrauhig-

keit von z0 = 0.02 (Wiese) ergäbe sich danach eine Obergrenze für die unterste

Rechenschicht von etwa 23 Metern. Eine weitere Forderung für die vertikale Gitter-

auflösung ist es, eine Rechenebene auf 10 Meter Höhe über Grund zu positionieren,

um einen direkten Vergleich mit Bodenmesswerten zu ermöglichen. Die Verhältnisse

werden in realistischer Konfiguration oder auf der Grundlage von gemessenen Da-

ten simuliert. Die dem Modell vorzugebenden Windgeschwindigkeiten können bei

Extremereignissen wie bei der nachfolgend vorgestellten Simulation des Orkans Lo-

thar sehr hoch werden, so dass sich dies aufgrund des CFL-Kriteriums in höheren

Berechnungszeiten niederschlägt (vgl. Anhang A.1). Da durch die Simulation von

extrem großen Windgeschwindigkeiten zudem Störungen zu erwarten sind, muss ein

zeitliches Integrationsverfahren dritter Ordnung verwendet werden (vgl. Abschnitt

3.2). Es muss also insgesamt von einer starken Potenzierung der Rechenzeit bei

dreidimensionalen, hochauflösenden Simulationen über komplexem Gelände unter

Starkwindbedingungen ausgegangen werden.

Große Steigungen des Geländes in der Nähe des Gebietsrandes verursachten immer

wieder starke Störungen bei der Berechnung über komplexem Gelände. Deshalb wird

der Randbereich bei den Simulationen um 10 Gitterpunkte erweitert und allen der

selbe, vom Randpunkt bestimmte Höhenwert zugewiesen wird. Damit resultieren

die Gradienten senkrecht zum Rand betrachtet zu Null.

Neben den eben beschriebenen Erfordernissen treten auf der anderen Seite bei Simu-

lationen über gegliedertem Gelände weniger nichtlineare Rückkopplungseffekte oder

durch Schwerewellen bedingte Schwingungseffekte auf, wie z.B. in Abschnitt 5.2 oder

3.3.1 So kann es durch das Vorhandensein vieler verschiedener Längenskalen in kom-

plexem Gelände zur Bildung eines breiten Spektrums an Schwerewellen und zur Aus-

bildung vieler, gegeneinander gerichteter Prozesse kommen. Durch die Ausbildung

einer Vielzahl an inkohärenten Prozessen wird eine positive Überlagerung, wie sie

bei dem Vorhandensein nur eines dominanten Prozesses zu einer Fehlerverstärkung

führt, unterbunden. Dies bringt Simulationsverläufe mit weniger instationären bzw.

periodischen Effekten mit sich und führt somit zu einem stabileren Verhalten der

Simulationen.
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6.2 Simulation des Orkans
”
Lothar“

Die Anwendbarkeit des Modells KAMM2 zur Bestimmung der Windgeschwindig-

keiten über komplexem Gelände unter Starkwindbedingungen mit realistischen me-

teorologischen Anfangsparametern soll hier exemplarisch für den Fall des Orkans

Lothar vorgestellt werden. Im Unterschied zu den idealisierten Versuchen wird hier

über einem Gebietsausschnitt aus einem digitalen Geländemodell (DGM) mit realen

Bodenkennwerten (Bodenrauhigkeit z0 sowie die für die Temperatur- und Feuchte-

entwicklung relevanten Bodenparameter) simuliert, weshalb hier auch das Bodenve-

getationsmodell von KAMM2 zur Anwendung kam (Braun, 2002).

Bei dem Orkan Lothar, der über Nordfrankreich und Süddeutschland hinweg zog,

handelte es sich um ein außerordentlich extremes Wintersturmereignis. Dies spiegelt

sich vor allem in dem daraus resultierenden, sehr hohen Schadensaufkommen wider.

Mit 1.64 Milliarden Euro verursachte
”
Lothar“ den höchsten Gesamtschaden der

bisherigen Sturmereignisse in Deutschland (Wirth, 2005). Die Spitzenwerte der ge-

messenen Windgeschwindigkeiten lagen in städtischen Gebieten wie zum Beispiel in

Karlsruhe im zehnminütigen Mittel bei bis zu 27m/s. Die gemessenen Böen erreich-

ten Werte von bis zu 59m/s auf dem Feldberg und 42.5m/s in Karlsruhe, womit

bei letzterem Standort der bisherige Spitzenwert um über 30% übertroffen wurde.

Mit diesen Werten hebt sich dieses Ereignis auch bei der Betrachtung langjähriger

Zeitreihen hervor.

6.2.1 Synoptische Situation

Wie die meisten Sturmzyklonen entwickelte sich
”
Lothar“ aus dem Zusammenwirken

eines Bodentiefs und eines Vorticitymaximums. Der Kerndruck des Tiefdruckgebie-

tes, welches am 26.12.1999 um 00 UTC vor der Bretagne anlangte, betrug 980 hPa,

verringerte sich allerdings in sechs Stunden um 20 hPa. Zu diesem Zeitpunkt, also

um 06 UTC wurden bereits mittlere Windgeschwindigkeiten von 26 m/s und Spit-

zenböen von 46 m/s gemessen (Majewski und Wergen, 2000). Das Sturmtief verla-

gerte sich im weiteren Verlauf ostnordostwärts und erfasste ab 10 UTC das südliche

Deutschland. Um 12 UTC lag das Zentrum des Tiefs östlich von Frankfurt (sie-

he Abb. 6.1). Die maximalen Windgeschwindigkeiten traten zu diesem Zeitpunkt

südlich vom Kern im Gebiet des Schwarzwalds auf, worauf die dortige Drängung

der Isobaren in Abb. 6.2 hinweist. Hier ist auch zu erkennen, dass es sich um ein

vergleichsweise kleinräumiges Sturmtief mit einem Durchmesser von etwa 400 km

handelt. Eine maßgebliche Verstärkung des Sturmtiefs kam dadurch zustande, dass

sich das Tief in eine Zone starker zyklonaler Vorticity bewegte. Diese entstand,

indem sich zwei Äste des Jetstreams ausbildeten und das Tief sich zwischen den
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Abbildung 6.1: Zugbahn von Lothar (Quelle: DWD).

Abbildung 6.2: Isobaren um 12 UTC (Quelle: DWD).



6.2 Simulation des Orkans
”
Lothar“ 107

beiden Ästen positionierte. Damit war es an dem Ort, wo sich jeweils westlich des

östlichen Jets und östlich des westlich gelegenen aufgrund ageostrophischer Wind-

komponenten eine starke Höhendivergenz bildete (vgl. auch:
”
four-quadrant-Model“

nach Bjerknes, 1951). Wernli et al. (2002) stellen als Ursache der starken Intensi-

vierung von Lothar den großen Einfluss des Eintrages von latenter Wärme durch

die für diese Jahreszeit ungewöhnlich hohen Oberflächentemperaturen des Atlantiks

heraus. Eine ausführliche Darstellung zu Entstehung und Entwicklung findet sich

beispielsweise in Kurz (2002).

Neben den extrem hohen Windgeschwindigkeiten betrifft eine weitere Besonderheit

von Lothar die Vorhersage durch den Deutschen Wetterdienst. Sowohl vom globa-

len Modell GME sowie auch vom Regionalmodell LM wurde die Intensivierung stark

unterschätzt. In Kurz (2002) wird dies im Wesentlichen auf eine fehlerhafte Beobach-

tung am 25.12.1999 um 00 UTC einer Messstation zurückgeführt, durch welche eine

entsprechend fehlerhafte Prognose entstand. Auf Grundlage dieser Prognose wie-

derum blieb eine korrekte Beobachtung unberücksichtigt, da Prognose und gemes-

sene Werte stark auseinander lagen und die Prognose fälschlicherweise als vertrau-

enswürdig eingestuft wurde. Es kam somit zu einer Potenzierung der anfänglichen

fehlerhaften Beobachtung.

Weitergehende Ausführungen zur operationellen Vorhersage von Lothar durch das

LM und das GME sind in Majewski und Wergen (2000) nachzulesen.

6.2.2 Beschreibung der Simulation

Bei der Wahl des Gebietsausschnittes ist es aufgrund der Simulation mit offe-

nen Rändern ohne Randwertvorgabe wichtig, den Gebietsausschnitt sinnvoll hin-

sichtlich der strömungsdynamischen Prozesse zu wählen. Dabei sollten die abge-

schnittenen Gebiete möglichst wenig Einfluss auf die Strömung haben und wichti-

ge Geländestrukturen sollten erhalten bleiben. Im hier simulierten Ausschnitt sind

das beispielsweise am Südrand die
”
Burgundische Pforte“, welche die Verbindung

der Niederungen von Rhein und Saône darstellt. Diese Geländestruktur kann in

Form eines Einströmens von Süden her eine Kanalisierungswirkung des Rheintals

verstärken. Am Ost- bzw. Westrand finden sich die Vogesen bzw. der Schwarzwald

mit größeren Erhebungen.

Eine spezielle Herausforderung bei der Modellierung dieses Ereignisses ergibt sich

durch eine weitgehende Unkenntnis des vertikalen Atmosphärenaufbaus. Durch die

großen Windgeschwindigkeiten war es nicht möglich, aus den Radiosondenaufstie-

gen die entsprechenden Daten zu erhalten. Deshalb wurde auf Reanalysedaten des

ECMWF (European Center for Medium-Range Weather Forecasts) zurückgegriffen.



108 Simulationen über komplexem Gelände

Abbildung 6.3: Geländeausschnitt für die numerische Simulation mit eingezeichneten

Bodenmessstationen.

Dabei handelt es sich um eine im Nachhinein ermittelte Analyse, in welche his-

torische Beobachtungsdaten verschiedenster Quellen eingehen und mit neuester

Assimilations- und Modelltechnik nachsimuliert werden. Die Reanalysedaten wer-

den in einem zeitlichen Abstand von 6 Stunden bereitgestellt. Der betrachtete

Analysezeitpunkt ist 12:00 UTC, also zu dem Zeitpunkt, als die größten Wind-

geschwindigkeiten gemessen wurden. Das Modell unterteilt sich in der Vertikalen

in 23 Druckniveauflächen. Die horizontale Auflösung ist mit 2.5◦ im Verhältnis zu

dem mit KAMM2 simulierten Gebietsausschnitts verhältnismäßig grob. In Abb. 6.4

ist zu sehen, dass das Teilgebiet an vier Berechnungsgitter des ECMWF-Modells

angrenzt. Insbesondere in Nord-Süd-Richtung besteht ein extrem hoher Kontrast

in den Windgeschwindigkeiten (Abb. 6.5). Die Initialwerte für die geostrophi-

schen Windgeschwindigkeits- und Temperaturwerte wurden, je nach Anteil der
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Überlappungsfläche gewichtet, vorgegeben. Sie wurden als Mittelwert der Schicht

von 5000m bis 9000m gewählt und als über die Höhe konstant vorgegeben.
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Abbildung 6.4: ECMWF-Gitter mit Geschwindigkeiten der Reanalysedaten in 7000m

über Grund und Lage des Rechengebiets (grau).
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Abbildung 6.5: Geschwindigkeitsprofile in den relevanten ECMWF-Gittern (vgl.

Abb. 6.4).

Aufgrund eines ähnlichen Größenverhältnisses von Sturmzyklone und der Größe des

Modellgebietes sollte bei der Simulation auch die zeitliche Entwicklung von Wind-

geschwindigkeit und -richtung berücksichtigt werden. Diese wurde auf Basis der

Referenzwerte aus den ECMWF-Reanalysedaten um 12 UTC für die vorangegan-

genen Zeitpunkte mit Hilfe der gemessenen Bodenwerte geschätzt. Die Simulation

wird hier also mit einem instationärem Grundzustand angetrieben, bei dem Rich-

tung und Stärke des geostrophischen Windes variiert werden kann (Anpassung von

KAMM2 in Fiedler und Baldauf, 2006).

Die Modellparameter zu der Simulation in der Übersicht:

• horizontale Gitterweite: ∆x = 1000m, ∆y = 1000m

• vertikale Gitterweite: ∆z = 10m in der untersten Rechenebene
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Zeit [UTC] geostr. Windstärke [m/s] geostr. Windrichtung [◦]

08 - 10 40 277

10 - 11 52 277

11 - 12 65 291

ab 12 50 305

Tabelle 6.1: Vorgabe der zeitabhängigen geostrophischen Windgeschwindigkeiten und

-richtungen.

• Höhe des Modellgebiets: hM = 10 km mit insgesamt 50 Gitterpunkten und

einer durchschnittlichen Gitterweite von 200m

• geostrophischer Wind: instationär (siehe Tab. 6.1)

• Startzeitpunkt der Simulation: 8 UTC

• Simulierte Zeit: bis 13 UTC

• thermische Schichtung konstant bis z = 7000m mit dΘ/dz = 0.0036K/m.

Danach Übergang zu konstanter Temperatur (Tropopause) ab z = 8000m

6.2.3 Ergebnisse

Die Abbildungen 6.6(a) und 6.6(b) zeigen die sich für 11 UTC und 12 UTC erge-

benden Windgeschwindigkeiten in 10m Höhe über Grund (Farbskalierung), die Ge-

schwindigkeitsvektoren an jedem achten Gitterpunkt sowie die Höhenlinien der To-

pographie. Auffallend sind die geringen Unterschiede in den Windrichtungen. Dies ist

bei hohen Froude-Zahlen auch zu vermuten, da Hindernisse weitgehend überströmt

statt umströmt werden. Auch eine Kanalisierungswirkung des Rheintals ist, bis auf

einen leichten Effekt um 11 UTC im Süden leeseits der Vogesen, praktisch nicht vor-

handen. Die Windrichtung wird also maßgeblich durch die großräumigen Vorgaben

bestimmt und bleibt von der Orographie unbeeinflusst.

Wie zu erwarten, ergeben sich allerdings für die Windgeschwindigkeit in den Mittel-

gebirgsregionen des Schwarzwaldes und der Vogesen orographiebedingt hohe Kon-

traste. Aber auch in der Rheinebene und im Osten, wo die schwäbische Alb be-

ginnt, ist eine deutliche Strukturierung erkennbar, die sich durch die unterschiedliche

Landnutzung sowie durch Abschattungseffekte größerer vorgelagerter Erhebungen

ergeben. Deutlich sind Bereiche niedriger Windgeschwindigkeiten in senkrecht zur

Windgeschwindigkeit ausgerichteten Tälern zu sehen.

Für die in die Abbildungen eingezeichneten Orte werden für den Zeitpunkt der

höchsten Windgeschwindigkeiten um 12 UTC die simulierten Werte den gemesse-
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(a) t=11 UTC (b) t=12 UTC

Abbildung 6.6: Windgeschwindigkeiten zu verschiedenen Zeitpunkten t in 10m über Grund.
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nen Bodenstationswerten (aus dem DWD-SYNOP-Datenkollektiv sowie der Station

Straßburg) gegenübergestellt. Für diese 5 Messstationen liegen stündlich die maxi-

malen 10-Minuten Mittelwerte sowie die maximalen Böenwerte vor. Wie in Tab. 6.2

zu sehen, ergibt sich bei dem Vergleich teilweise eine sehr gute Übereinstimmung

der Werte. Abgesehen von der Station Feldberg liegen alle simulierten Werte im

Fehlerbereich von ±18%. Die drei höchsten Werte der Simulation wurden in den

Vogesen für den Punkt x = 10 km, y = 50 km (31.85m/s) und für den Schwarz-

wald für die Punkte x = 67 km und y = 39 km (30.8m/s) sowie x = 72 km und

y = 6 km (31.52m/s) erreicht (vgl. Abb. 6.6(b)). Diesen Punkten gemein ist eine

stark exponierte Lage (hoch liegend mit wenig vorgelagerten Hindernissen gegen die

Windrichtung) verbunden mit großen Geländesteigungen um ca. 11 ◦. Neben die-

sen punktuell hohen Werten sind größerflächig auch die nordwestlich ausgerichteten

Hanglagen des Rheintals von großen Windgeschwindigkeiten betroffen (z.B. westlich

des Feldberges und nordöstlich von Freiburg).

Ort simulierte Werte [m/s] gemessene Werte [m/s]

Feldberg 27.1 31.5I

Freiburg 17.7 17

Freudenstadt 18.8 16

Lahr 22.4 23

Straßburg 20.1 21.1

Tabelle 6.2: Vergleich der Messwerte (10 min Mittel) mit den simulierten Werten um 12

UTC in 10 Meter über Grund.

Die Unterschätzung der Werte der Station Feldberg kann auf mangelnde Auflösung

und damit auf eine ungenügende Wiedergabe der Steigung zurückgeführt wer-

den. Da die Steigung indirekt mit der Geschwindigkeitserhöhung korreliert (sie-

he Ausführungen in A.2), wirkt sich eine niedrigere Steigung auch in niedrigeren

Windgeschwindigkeiten aus. Eine andere Ursache für Abweichungen könnte eine

ungünstige Positionierung einer Messung sein, so dass kleinerskalige Hindernisse,

welche in der Simulation nicht aufgelöst werden, die Messwerte entsprechend be-

einflussen. Zur Problematik der räumlichen Auflösung stellt sich zudem die Frage

der Vergleichbarkeit von gemessenen 10-Minuten Mittelwerten mit den simulierten

Werten. Diese Frage wurde schon in Abschnitt 3.3.3 diskutiert. Des Weiteren sei an

dieser Stelle noch auf das generelle Problem eines Vergleichs von Modellergebnissen

als Ensemble-Mittelwerte mit Messwerten als Punktmessungen hingewiesen, so dass

sich schon dadurch ein gewisser Fehlerbereich ergibt.

IDa zum Zeitpunkt 12 UTC kein Messwert für den zehnminütigen Mittelwert vorlag, wurde

dieser Wert aus den Zeitpunkten 11 UTC und 13 UTC geschätzt
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Als weitere wichtige Größe wurden die Böengeschwindigkeiten nach dem in Punkt

3.3.3 beschriebenen Böenmodell nach Brasseur (2001) bestimmt. Bei Verwendung

des Ausdrucks (3.70) aus diesem Abschnitt ergibt sich eine Verteilung wie in

Abb. 6.8 dargestellt, die auffallend hohe Werte zeigt. Der Grund für diese ex-

tremen Böengeschwindigkeiten ist auf die von KAMM2 ermittelten thermischen

Verhältnissen in der Grenzschicht zurückzuführen. Die Temperaturschichtung wird

in den unteren Atmosphärenschichten als nahezu neutral errechnet und erreicht

erst in größeren Höhen den vorgegebenen, geostrophischen Wert von dΘ/dz =

0.0036K/m. Dadurch verringert sich der Auftriebsterm (rechte Seite in Gl. (3.70)),

so dass die Höhe, aus denen durch die turbulente kinetische Energie (Et) Impuls

aus höheren Schichten in Bodennähe transportiert werden kann, zunimmt, und da-

mit die Böengeschwindigkeit entsprechend steigt. Die Auswertungen in Punkt 3.4

lassen allerdings eine stabilere Schichtung als die von KAMM2 errechnete vermu-

ten. Darüber hinaus zeigen die Werte der Änderung der potentiellen Temperatur

aus den ECMWF-Reanalysedaten ebenfalls eine deutlich stabilere Schichtung in der

Grenzschicht an. Der Wertebereich dort liegt bis zu einer Höhe von 2000m zwischen

2.3 · 10−3K/m und 4.5 · 10−3K/m. Für die von KAMM2 ermittelten Werte ergeben

sich im gesamten Rechengebiet deutlich geringere Werte, wie z.B. am Ort Freiburg,

wo dΘ/dz über die gesamte Höhe bis 2000m im Bereich von unter 1.0 · 10−3K/m

liegt (Abb. 6.7). Aus diesem Grunde ist die Berechnung der Temperaturen in den un-

teren Höhenschichten durch KAMM2 als unzutreffend einzuschätzen. In getrennten

Simulationen konnte das Boden-Vegetations-Modell als Ursache dieser Labilisierung

in den unteren Schichten bestimmt werden. Bei den meisten Simulationen wird es

nicht verwendet und im Falle großer Windstärken ist der Einfluss auf die Berechnung

der mittleren Windgeschwindigkeiten gering. Der Einfluss bei der Bestimmung der

Windböen dagegen ist eventuell nicht zu vernachlässigen. Um eine aufwendige Feh-

lersuche im Boden-Vegetationsmodell zu umgehen, wurde ein anderer Weg gewählt.

Bei dem Ansatz wird für den Temperaturgradienten in der unteren Atmosphäre ein

Mindestwert festgelegt, welcher bei Unterschreitung durch den vom Modell ermittel-

ten Wert bei der Berechnung der Böen zugrunde gelegt wird. Dieser minimale Wert

für den Temperaturgradienten richtet sich nach dem großräumigen Temperaturgra-

dienten Γ und wird ermittelt zu:

(
dT

dz

)

min

≥ Γt − Γ

2
(6.1)

wobei Γt der trockenadiabatische Temperaturgradient ist. Damit steht dem Trans-

port von Luftpaketen aus den oberen Schichten ein größerer Widerstand entgegen

und die Böengeschwindigkeit wird reduziert.

In Abb. 6.7 ist der Schichtungsparameter dΘ/dz der ECMWF-Daten der KAMM2-
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Abbildung 6.7: Stabilitätsparameter in den unteren Atmosphärenschichten aus den

ECMWF-Reanalysedaten, der KAMM2-Berechnung und nach Modifikation nach Gl. (6.1).

Ort simulierte Werte [m/s] gemessene Werte [m/s]

Feldberg 59.1 59.0

Freiburg 41.4 36.1

Freudenstadt 55.1 33.9

Lahr 39.0 40.0

Straßburg 47.2 40.0

Tabelle 6.3: Vergleich der gemessenen Spitzenböen mit den simulierten Werten in 10m

über Grund.

Berechnung sowie der nach obiger Gleichung modifizierte Gradient am Ort Frei-

burg gegenübergestellt. Da die KAMM2-Prognose in allen Höhenschichten unter

dem Mindestwert liegt, ergibt sich ein konstanter Wert. Auch nach dieser Modifika-

tion bestehen immer noch deutliche Unterschiede in der Stabilität zu den Werten

der ECMWF-Reanalyse. Allerdings erreicht die damit vergrößerte Auftriebskraft ei-

ne deutliche Verringerung in den Böengeschwindigkeiten (Abb. 6.8). Ein Vergleich

dieser Werte mit den gemessenen Spitzenwerten in Tab. 6.3 zeigt eine zufriedenstel-

lende Übereinstimmung.

Auf Grundlage des eben beschriebenen Falles soll abschließend die Sensitivität

der Simulationsergebnisse hinsichtlich der Temperaturschichtung festgestellt wer-

den. Durch die Unsicherheiten der vertikal wie horizontal groben Gitterauflösung

der ECMWF-Daten sowie der Näherung durch einen über die Höhe als konstant

angenommenen Wert dΘ/dz sind durchaus Abweichungen von dem verwendeten

Wert für die Stabilität denkbar. Deshalb wurde die thermische Schichtung von

dΘ/dz = 0.0036K/m auf dΘ/dz = 0.005K/m geändert und damit eine deutlich

stabilere Atmosphäre angenommen. Trotz dieser Änderung ist im Ergebnis für die

mittleren Windgeschwindigkeiten jedoch kaum eine Abweichung vom vorigen Resul-
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(a) Werte nach Gl. (3.70) (b) Modifizierte Werte (Gl. (6.1))

Abbildung 6.8: Böengeschwindigkeiten zum Zeitpunkt 12 UTC.
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tat bemerkbar. Die Geschwindigkeit verteilt sich ähnlich, der Bereich der Geschwin-

digkeiten ändert sich um weniger als 2%. Auch eine verstärkte Kanalisierung oder

stärkere Pralleffekte an den Westhängen des Schwarzwaldes sind nicht bemerkbar.

Aufgrund dieser Simulation kann darauf geschlossen werden, dass die Temperatur-

schichtung für die vorliegende Starkwindsituation bei der gegebenen Modellkonfigu-

ration einen geringen Einfluss ausübt.

6.3 Hochauflösende Starkwindsimulation

Wie im vorigen Abschnitt in den Abbildungen 6.6(a) bzw. 6.6(b) zu sehen ist, zeigt

sich das Windfeld bezüglich seiner Richtung von der Orographie weitgehend unbe-

einflusst. Ein Grund hierfür sind sicherlich die hohen Windgeschwindigkeiten und

aufgrund der hohen Froude-Zahlen eine Tendenz zur Überströmung von Hindernis-

sen. Zum anderen kann aber auch die mangelnde Auflösung des Geländes als weitere

Ursache vermutet werden. Deshalb wird hier eine Simulation eines kleinen Teilge-

bietes des eben vorgestellten Gebietes gerechnet. Hinsichtlich der Konfiguration ist

die Simulation mit der vorigen fast identisch. Als wichtigster Unterschied wird bei

dieser Simulation eine hohe Auflösung des Rechengitters mit

• ∆ = 100m

• ∆z = 4m in der untersten Rechenebene

verwendet. Des Weiteren wird der geostrophische Wind hier zeitlich unveränderlich

mit 50m/s vorgegeben, was dem Zeitpunkt 12 UTC der eben beschriebenen Simula-

tion entspricht. Das Ergebnis nach 6 Stunden Simulationszeit für die sich ergebenden

Windgeschwindigkeiten zeigt Abb. 6.9.

Im Vergleich zur Simulation des Wintersturmes Lothar ist hier deutlich ein differen-

zierteres Windfeld zu erkennen. Lokale Windrichtungsänderungen sind hier weitaus

stärker ausgeprägt als bei der im vorigen Abschnitt beschriebenen Simulation. Auf-

fallend sind hier zudem sehr niedrige Geschwindigkeitswerte in abgeschatteten Berei-

chen. Wie in Abschnitt 5.3 schon besprochen, können in diesen Regionen allerdings

hohe Werte an turbulenter kinetischer Energie und damit eine verstärkte Böigkeit

erwartet werden.

Diese Simulation wird noch einmal in Kapitel 7 aufgegriffen, wo eine andere Heran-

gehensweise der Auswertung beschrieben wird.
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Abbildung 6.9: Windfeld einer hoch aufgelösten Simulation (∆ = 100m) in 10m über

Grund.

6.4 Diskussion

Es konnte gezeigt werden, dass das Modell KAMM2 als regionales Modell mit offe-

nen Rändern und dem beschriebenen Aufbau das Windfeld über stark gegliedertem

Gelände auf Grundlage der Vorgabe eines großräumigen geostrophischen Zustandes

gut wiedergeben kann. Die Landnutzung und die Orographie stellten sich als die

maßgebenden Einflussfaktoren auf die Ausbildung von Spitzenwindgeschwindigkei-

ten heraus. Mit Hinblick auf den Vergleich von Mess- und Modellwerten in Tab. 6.2

kann eine gute Annäherung der realen Verhältnisse durch die Vorgabe eines quasi-

geostrophischen Zustandes und einer Simulation mit offenen Rändern belegt werden.

Dabei ist zu berücksichtigen, dass es sich hierbei um einen Vergleich von Ensemble-

Mittelwerten (Modellergebnis) und Punktwerten (Messwerte) handelt. Bei solchen

Vergleichen sind deshalb schon von der Methode her gesehen Unterschiede zu erwar-

ten. Die berechneten Böenwerte zeigen ein schlechteres Bild als die mittleren Werte

und sind aufgrund der oben beschriebenen Probleme kritisch zu betrachten.

Beim Vergleich von erster und zweiter, hoch aufgelöster Simulation, ist festzuhalten,

dass insbesondere hinsichtlich der Richtung des Windes eine höhere Gitterauflösung

den Einfluss der Orographie deutlicher hervorbringt. Allerdings stellt dabei, wie ein-

gangs schon beschrieben, der extrem hohe Aufwand an Rechenleistung die Grenzen

auf.

Die spezifische Information der eben gezeigten Beispiele von Simulationen über

komplexem Gelände geht zu Lasten der Universalität des Ergebnisses. Die

Übertragbarkeit der im Kapitel 5 erhaltenen Resultate auf komplexes Gelände ist im
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Einzelfall nicht unbedingt gegeben. Zum einen liegen keine idealen orographischen

Strukturen, wie in Abschnitt 2.2.2 definiert, vor und zum anderen wird die An-

strömung durch das vorgelagerte Gelände schon stark modifiziert. Allerdings können

die Ergebnisse für das gewählte Gebiet von großem Nutzen sein. Darüber hinaus sind

dominante Geländestrukturen auch in komplexer Orographie zu identifizieren und

üben einen entsprechenden Einfluss auf das Windfeld aus. Diese Identifizierung do-

minanter Strukturen sowie die Quantifizierung ihres Einflusses wird im folgenden

Kapitel näher beschrieben.



Kapitel 7

Einfluss der Orographie auf das

Windfeld

Das hauptsächliche Problem bei der Simulation der atmosphärischen Strömung

über komplexem Gelände stellt die bisher noch begrenzte Verfügbarkeit von Re-

chenleistung dar. Es wurde zudem an verschiedenen Stellen gezeigt, dass die Si-

mulationen mit KAMM2 gerade bei Starkwind und für hoch aufgelöstes Gelände

bezüglich numerischer Störungen nicht unproblematisch sind. Daraus resultiert die

Frage, ob mit Hilfe von vereinfachten Methoden auch für hoch aufgelöstes Gelände

eine schnelle und dennoch zuverlässige Möglichkeit zur Bestimmung von besonders

gefährdeten Zonen als Alternative zur numerischen Berechnung möglich ist. Anhand

von KAMM2-Simulationen, die als Referenz dienen sollen, wird im Folgenden dieser

Frage mit unterschiedlichen Ansätzen nachgegangen.

Ziel ist es, aufgrund einer angenommenen großräumigen Anströmgeschwindigkeit

auf das bodennahe Windfeld zu schließen. Daher wird zunächst untersucht, inwiefern

sich diese beiden Größen ähnlich zueinander verhalten bei der Variation von ersterer,

also der Anströmgeschwindigkeit. Danach sollen aus der Orographie Parameter zur

Abbildung des Windverhaltens bzw. zur Bestimmung gefährdeter Bereiche abgeleitet

werden, was zunächst mittels Indexwerten und danach durch eine Klassifizierung

orographischer Strukturen geschieht.

7.1 Rossby-Ähnlichkeit über komplexem Gelände

Wie zum Teil schon aus den vorhergehenden Ausführungen ersichtlich wird und es

beispielsweise auch aus den in Jackson und Hunt (1975) abgeleiteten Gleichungen

hervorgeht (vgl. auch Anhang A.2), hängt die Windverstärkung über Erhebungen

in erster Linie vom Gradienten der Orographie und damit von der verwendeten

119
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Gitterauflösung ab. Bei einer horizontalen Auflösung des Rechengitters von ∆x =

5000m kann im Idealfall bei üblichen Erhebungen in Mittelgebirgen vonH = 1000m

eine maximale Steigung von 11◦ aufgelöst werden. Die sich realistisch ergebenden

Steigungen erreichen z.B. bei einem Gebietsauschnitt wie er bei der Simulation des

Orkans Lothar verwendet wurde (Abb. 6.3) mit einer horizontalen Gitterweite von

∆x = 5000m lediglich Maximalwerte bis 4.8◦.

Durch eine Verfeinerung des Rechengitters z.B. um die Hälfte auf ∆x = 2500m

bei gleichem Modellgebiet werden nun maximale Steigungen bis 8.4◦ aufgelöst.

Dies wird allerdings mit einer Vervielfachung der Rechenzeit um einen Faktor von

etwa 6.4 erkauft, da sich zusätzlich zur Erhöhung der horizontalen Gitterpunk-

te nach dem CFL-Kriterium ein verringerter Zeitschritt ergibt. Letzteres bedingt

auch die grundsätzlich höheren Rechenzeiten bei der Simulation mit hohen An-

strömgeschwindigkeiten. Nicht eingeschlossen ist hier eine eventuell zusätzlich erfor-

derliche, vertikale Verfeinerung des Gitters nach Gl. (A.14), die den Rechenzeitfaktor

nochmals erhöhen würde.

Dabei stellt sich gerade bei Starkwindfällen die Frage, ob sich anhand eines einmal

simulierten Ergebnisses auch die Verhältnisse für andere Windgeschwindigkeiten un-

ter der Voraussetzung einer ähnlichen Anströmrichtung ableiten lassen. Ausgangs-

punkt für diese Überlegungen ist die Beobachtung, dass bei hohen Froude-Zahlen,

die für Starkwindfälle bei ausreichend niedrigen Hindernissen vorausgesetzt werden

können, die Schichtungseffekte in den Hintergrund treten und von einer zunehmend

störungsfreien Überströmung ausgegangen werden kann (vgl. auch Abschnitt 2.2.2).

Damit sollten sich auch Effekte wie die Kanalisierungswirkung durch Täler und

die Umströmung von Hindernissen, die einen starken Einfluss auf die Windrich-

tung haben können, weniger ausgeprägt darstellen. In Meister (1997) wird gezeigt,

dass die Rossby-Ähnlichkeit nach Gl. (2.10) aus Abschnitt 2.2.1, also die nahezu

lineare Abhängigkeit der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ und des geostrophi-

schen Windes ~vg auch vom ModellI zumindest für den Fall einer homogenen Ober-

fläche und großen Windgeschwindigkeiten wiedergegeben wird. Daraus ergibt sich

bei einer Variation der geostrophischen Windgeschwindigkeit eine dazu proportio-

nale Veränderung der bodennahen Windgeschwindigkeit. Die nachfolgenden Unter-

suchungen sollen klären, ob sich die resultierenden, bodennahen Windfelder für zwei

unterschiedliche geostrophische Windstärken bei gleicher Anströmrichtung auch in

komplexem Gelände ähnlich zueinander verhalten.

Hierfür wird ein analoger Gebietsausschnitt wie in Abb. 6.3 dargestellt mit un-

terschiedlichen Windgeschwindigkeiten und Anströmrichtungen simuliert. Der Ge-

bietsausschnitt enthält vielfältige Geländeformen von unterschiedlicher Ausdehnung.

IVerwendet wurde das Modell KAMM
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Das in orographischer Hinsicht auffälligste Merkmal ist das von den beiden Mittel-

gebirgsregionen der Vogesen und des Schwarzwaldes eingegrenzte Rheintal. Diese

Geländestruktur beeinflusst maßgeblich das Strömungsmuster im Untersuchungsge-

biet. An dieser Stelle sei darauf hingewiesen, dass alle nachfolgend gezeigten Unter-

suchungen auf Grundlage dieses Gebietes erfolgen und deshalb als exemplarisch an-

zusehen sind und folglich keinen Anspruch auf Allgemeingültigkeit erheben können.

Die Simulationen sind analog zu den in Abschnitt 6.2 beschriebenen Bedingungen

durchgeführt worden. Allerdings wird hier vereinfachend eine als homogen ange-

nommene Verteilung der Geländerauhigkeit mit z0 = 0.07 (Grünland) vorgegeben,

um einen reinen Effekt aus den orographischen Gegebenheiten zu gewährleisten.

Des Weiteren wird eine quasi-neutrale thermische Schichtung mit ∂Θ/∂z = 0.4 ·
10−3K/m verwendet, um auch Schichtungseinflüsse zu beschränken. Außerdem wer-

den die Simulationen folgendermaßen variiert: Die Gitterauflösung ∆x = ∆y mit

5000m, 2500m und 1250m, der Betrag der geostrophischen Windgeschwindigkeit

mit 25m/s, 37.5m/s und 56.25m/s sowie die Anströmrichtungen Norden, Osten,

Süden und Westen verwendet. Entsprechend werden die Simulationen nach Gitter-

auflösung (∆), Windstärke (WS) und Anströmrichtung (AR) bezeichnet.

Aufgrund der oben schon angesprochenen vermuteten Rossby-Ähnlichkeit nach Gl.

(2.10) und damit der nahezu linearen Abhängigkeit zwischen u∗ und ~vg kann als

Maß der Ähnlichkeit von zwei Simulationen mit unterschiedlicher geostrophischer

Windgeschwindigkeit die Korrelation mit

C(ui
∗, u

ii
∗ ) =

N∑

j=1

(ui
∗,j − ui

∗,j) · (uii
∗,j − uii

∗,j)
√

(ui
∗,j − ui

∗,j)
2 ·
√

(uii
∗,j − uii

∗,j)
2

(7.1)

zwischen den sich ergebenden u∗-Werten berechnet werden, mit N=Anzahl der Git-

terpunkte, ui
∗ und uii

∗ als den jeweiligen Schubspannungsgeschwindigkeiten der ver-

glichenen Simulationen (hochgestellte Indizes i und ii) sowie ui
∗ und uii

∗ als deren

Mittelwerte.

Dabei stellte sich als Fehlerquelle eine leichte aber unvermeidbare Wellenbildung

heraus, die als numerisches Artefakt durch KAMM2 erzeugt wurde. Die An-

strömungsrichtungen senkrecht zum Rheintal (Osten und Westen) zeigten dabei

diesbezüglich ein etwas besseres Verhalten als Anströmungen parallel zum Tal (Nor-

den und Süden), bei denen der Fehler größer war. Bei dieser Problematik brachte

auch die Anwendung der in 3.3.1 beschriebenen Dämpfungsschicht keine wesentli-

che Besserung. Diese Wellenstörungen unterscheiden sich bei Simulationen unter-

schiedlicher Windgeschwindigkeiten in Ausbreitungsgeschwindigkeit und Amplitu-

de, weshalb sie beim Vergleich von zwei Simulationen einen unvermeidbaren Fehler

darstellen der als Hintergrundrauschen akzeptiert werden muss. Da bei gleicher An-
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∆ AR C (WS: H-M) C (WS: M-N) C (WS: H-N)

5000 N 0.97 0.94 0.86

5000 O 0.89 0.58 0.40

5000 S 0.98 0.94 0.88

5000 W 0.97 0.80 0.88

2500 N 0.96 0.74 0.74

2500 O 0.86 0.78 0.62

2500 S 0.98 0.94 0.89

2500 W 0.98 0.84 0.77

1250 N 0.92

1250 O 0.81

1250 S 0.94

1250 W 0.87

Tabelle 7.1: Korrelationskoeffizienten C beim Vergleich zweier Simulationen mit unter-

schiedlicher Windstärke WS (25m/s (N), 37.5m/s(M) und 56.25m/s (H)) untereinander

unter Variation der Anströmungsrichtung AR (W, O, S, N) und der Gitterauflösung ∆

(5000m, 2500m und 1250m).

strömrichtung und trotz unterschiedlichen Anströmgeschwindigkeiten aber auch ein

ähnliches Fehlerbild entsteht, kommt es zu einer positiven Überlagerung, womit sich

ein Großteil der Störung beim Vergleich zweier Simulationen aufhebt.

Die Korrelation zwischen den Simulationen nach Gl. (7.1) zeigt Tab. 7.1. Bezüglich

der Auflösung ergeben sich zwischen den Simulationen mit ∆ = 5000m und

∆ = 2500m kaum Unterschiede, während die Korrelationen bei Verringerung des

Gitterabstandes von ∆ = 2500m auf ∆ = 1250m allesamt deutlich schlechter ausfal-

len. Da für die beiden gröberen Auflösungsbereiche maximale Steigungen von bis zu

4.8 ◦ (∆ = 5000m) bzw. 8.4 ◦ (∆ = 2500m) auftreten, ist bei der hier verwendetem

Geländerauhigkeit z0 noch nicht mit Strömungsablösung und nur mit sehr schwachen

nichtlinearen Effekten zu rechnen. Bei einer Gitterauflösung von ∆ = 1250m dage-

gen ergeben sich bereits maximale Steigungen von bis zu 20 ◦ und ein Flächenanteil

von 2.3 % über 8 ◦, also einer Steigung, ab der mit nichtlinearen Effekten gerech-

net werden muss (vgl. Kapitel 5.3 bzw. Abb. 5.17). Dieser Effekt wird weiter unten

anhand einer noch höher aufgelösten Simulation ausführlicher betrachtet.

Bezüglich der Windgeschwindigkeiten ist klar zu erkennen, dass sich für höhere

Windgeschwindigkeiten deutlich bessere Korrelationen zeigen. Obwohl bereits beim

Vergleich der Windgeschwindigkeiten von 25m/s und 37.5m/s (WS: M-N) bei den

verwendeten thermischen Verhältnissen Froude-Zahlen von mindestens 7 vorliegen,

zeigen die Werte eine merkliche Verbesserung beim Vergleich von mittlerer und hoher
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Windgeschwindigkeit (WS: H-M), wo die Korrelationskoeffizienten um 3 % − 53 %

größer sind. Die Korrelationen von niedrigen und hohen Windgeschwindigkeiten

(WS: H-N) liegen fast alle deutlich unter den anderen Werten (WS: H-M und WS: M-

N), da hier das Verhältnis der verglichenen Windgeschwindigkeiten doppelt so hoch

ist. Damit sind diese Ergebnisse als deutliches Signal zu werten, dass die Strömung

mit zunehmender Windgeschwindigkeit bzw. Froude-Zahl auch zunehmend linea-

res Verhalten im Sinne von A.2 annehmen wird und ein Ähnliches Verhalten von

geostrophischer und bodennaher Windgeschwindigkeit nach Gl. (2.10) gegeben ist.

Aufgrund dieser Erkenntnisse wird nun vorausgesetzt, dass unter der Beding-

ung von hohen Froude-Zahlen und einer homogenen Geländerauhigkeit z0 ei-

ne Übertragung von Ergebnissen einer Anströmgeschwindigkeit auf andere An-

strömgeschwindigkeiten möglich ist.

7.2 Vereinfachte Bestimmung von Windverstärk-

ungen über komplexem Gelände

Im vorigen Abschnitt konnte die Ähnlichkeit des Verhaltens bei unterschiedli-

chen Windgeschwindigkeiten über komplexem Gelände für den Fall der angege-

benen Gitterauflösungen bestätigt werden. Die Erkenntnis der damit verbunde-

nen Möglichkeit der Extrapolation der Windverteilung bei hohen Froude-Zahlen

bildet die Grundlage der folgenden Untersuchungen. Dabei soll der Versuch ei-

ner vereinfachten Abschätzung der durch die Orographie bedingten, relativen

Windänderungen (∆vINDEX) mit Hilfe von aus der Geländehöhe abgeleiteten In-

dexwerten (INDEX) erfolgen mit der Annahme eines proportionalen Verhaltens

beider Werte zueinander:

∆vINDEX ∝ INDEX (7.2)

Solche Indexwerte finden beispielsweise in der Forstwirtschaft zur

Gefährdungsabschätzung Verwendung (vgl. Quine und White, 1998, Suarez

et al., 1999). Um zu prüfen, ob solche aus der Orographie abgeleiteten Werte

die relativen Windänderungen in einem akzeptablen Maß wiedergeben, werden

sie den im vorangegangenen Abschnitt beschriebenen KAMM2-Simulationen

gegenübergestellt, welche als Referenzwindfeld dienen sollen. Als Orographieindex

wird zum einen der in Quine und White (1998) vorgeschlagene und im Folgenden

mit
”
TOPEX“ bezeichnete Index verwendet. Die Autoren ermitteln durch diesen

Index die Gefährdung durch die Summe der Winkel, die von dem aktuellen

Bildpunkt und den Umgebungspunkten gebildet werden, welche ein Maß für die

Exposition des Punktes darstellt (nähere Beschreibung in Quine und White, 1998).
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Damit handelt es sich um einen integralen Wert, also ohne Berücksichtigung der

Anströmrichtung.

Zusätzlich werden die in A.2 beschriebenen Überlegungen auf numerischem Weg

gelöst, so dass die resultierenden Gleichungen nicht mehr an analytisch lösbare Geo-

metrien gebunden sind. Dazu wird die Ausgangsgleichung aus A.2 durch eine Summe

angenähert, so dass bei konstanter Höhe über Grund für jeden Gitterpunkt j gilt:

JH =

+∞∫

−∞

h′(s)
1

(x− s)
ds ≈

k∑

i=0

h(xi+1) − h(xi)

∆

1

(xj − (x0 + i · ∆))
∆ =

=

k∑

i=0

h(xi+1) − h(xi)

xj − (x0 + i · ∆)
(7.3)

Dabei ist x0 ein Referenzpunkt mit möglichst ungestörter Windgeschwindigkeit ist.

Die Laufrichtung des Index i ist die Windrichtung. Da dieser Index auf dem die

Strömung vereinfachenden Potentialansatz beruht, was in dieser Form erstmals von

Jackson und Hunt (1975) beschrieben wurde, wird er im Folgenden mit
”
JH“ bezeich-

net. Hierbei ist zu beachten, dass es sich bei dem Ansatz um eine zweidimensionale

Betrachtung handelt.

Weiterhin wird ein aus der Orographie abgeleiteter Indexwert getestet, der aus ei-

gener Überlegung zur Beschreibung der Exposition eines Gebietes abgeleitet wur-

de. Dieser wird im Folgenden erläutert und erhält aus Gründen der Abgrenzung

die Bezeichnung
”
GELEX“ als Abkürzung für Geländeexposition. Ausgangspunkt

der Überlegung ist, dass stark abgeschattete Gebiete weniger gefährdet gegenüber

durch Starkwind verursachte Schäden sind als stark exponierte Bereiche. Damit

wird festgelegt, dass eine exponierte Lage eines Gebietes durch einen positiven

Höhenunterschied zu dem in Windrichtung vorgelagertem Gebiet entsteht. Entspre-

chendes gilt für die Abschattung bei negativem Höhenunterschied. Da auch die Ent-

fernung des vorgelagerten Gebietes von Bedeutung ist, wird der Höhenunterschied

mit der Entfernung gewichtet. Es ergibt sich also folgender, windrichtungsabhängiger

Geländeindex für den Gitterpunkt j mit

GELEX =

Le∑

i=j+1

(
h(xj) − h(xi)

F(xj − xi)

)

· ∆ (7.4)

wobei Le die betrachtete, in Windrichtung vorgelagerte Strecke in Gitterpunkten,

h die jeweiligen Höhenwerte der betrachteten Gitterpunkte xj bzw. xi und ∆ der

Gitterabstand. F ist dabei die Wichtungsfunktion des Abstandes (xj − xi), die für

verschiedenen Konfigurationen getestet wurde. Am günstigsten bezüglich der erziel-

ten Resultate hat sich für F die Verwendung eines Exponenten mit dem Wert von

0.5 erwiesen.
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Damit unterscheidet sich dieser Orographieindex von dem Index
”
TOPEX“ durch

eine andere Gewichtung des Abstandes von dem umgebenden Gelände sowie durch

seine Abhängigkeit von der Windrichtung, wobei insbesondere von letzterem Punkt

ein gewisser Vorteil gegenüber der integralen Sichtweise erwartet wird. Der Unter-

schied von
”
GELEX“ und

”
JH“ besteht darin, das ersterer eine andere Wichtung

für den reziproken Abstand verwendet, ausschließlich im Luv vorgelagerte Punkte

berücksichtigt und im Gegensatz zum
”
JH“-Index den Höhenunterschied immer vom

aktuellen Punkt aus berechnet.

Analog zu vorigem Abschnitt gestaltet sich der Vergleich der Indexwerte und der

KAMM2-Simulationen insofern als problematisch, da sich hier ebenfalls die Wel-

lenstörungen in den KAMM2-Simulationen negativ auswirken. Da die Wellenaus-

breitung bei unterschiedlichen Windgeschwindigkeiten ähnlich verläuft, ist der Ef-

fekt hier zudem stärker als oben einzustufen, da sich dort eine Überlagerung im

Ergebnis herauskürzt, was beim hier stattfindenden Vergleich von Indexwert und

Simulation aber nicht der Fall ist. So stark die Auswirkungen auf den absoluten

Fehlerwert auch sein dürften, eine vergleichende Aussage zwischen den Indizes ist

in jedem Fall möglich, da sie gleichermaßen von den Störungen in der Simulation

betroffen sind.

Der Vergleich von Windgeschwindigkeit der KAMM2-Simulation und Geländeindex

ist in direkter Weise nicht möglich, da es sich hinsichtlich der Einheiten um unter-

schiedliche Größen handelt. Deshalb muss der Geländeindex mit einem Proportio-

nalitätsfaktor kE multipliziert werden, der durch die Minimierung des Fehlers von

Index und Simulation erhalten wird. Damit wird Gl. (7.2) zu

∆vINDEX = kE · INDEX (7.5)

Die beschriebenen Indexwerte werden untereinander verglichen, indem die KAMM2-

Simulationen als Referenz dienen. Dazu wird die Differenz der mit dem Proportio-

nalitätsfaktor kE multiplizierten Indexwerte nach Gl. (7.5) und den von KAMM2

berechneten Windänderungen ∆vKAMM2 = (vKAMM2 − vKAMM2) II gebildet und

diese mit dem Mittelwert des KAMM2-Windfeldes vKAMM2 normiert, wodurch sich

für jeden Gitterpunkt i der relative Fehler des Indexwertes RF INDEX
i zu

RF INDEX
i =

∆vINDEX
i − (vKAMM2

i − vKAMM2)

vKAMM2
(7.6)

ergibt, mit vKAMM2
i als der von KAMM2 am Punkt i berechneten Windgeschwin-

digkeit.

IIUm die von KAMM2 berechneten Windänderungen zu bestimmen, ist die Kenntnis der un-

gestörten Windgeschwindigkeit, also jener, die sich über einem homogenen Untergrund entwickeln

würde, erforderlich. Letztere wird näherungsweise durch den Mittelwert des KAMM2-Windfeldes

vKAMM2 ersetzt.
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Abbildung 7.1: Vergleich der Fehlerhistogramme von
”
TOPEX“ und

”
GELEX“, jeweils

mit Angabe der Standardabweichung σ und der Schiefe v.

Die relativen Fehlerwerte RF INDEX werden in Abb. 7.1 exemplarisch für den Fall

∆2500WS37.5ARO
III in Form eines Histogramms für den

”
TOPEX“-Index sowie für

”
GELEX“ aufgetragen. Dabei zeigt sich keine reine Normalverteilung des Fehlers.

Dies wird dem großflächigen Einfluss des Rheintals zugeschrieben, in welchem die

Windgeschwindigkeit durch die Indizes insbesondere in den stark abgeschatteten

Bereichen westlich der Vogesen meist überschätzt wird. Durch diesen großflächigen

Einfluss kommt es daher zu einer leichten Rechtsschiefe der Verteilung. Dieser Ef-

fekt ist aber als eher gering einzustufen, weshalb als zusammenfassendes Fehler-

maß dennoch die Standardabweichung verwendet wird. Dadurch ergibt sich un-

mittelbar eine Abschätzung der Häufigkeit der Unter- bzw. Überschreitungen der

KAMM2-Werte durch die Indexwerte. Der Vergleich der Histogramme zeigt bei

”
GELEX“ eine geringere Standardabweichung und damit eine Verbesserung der

Abschätzung gegenüber von
”
TOPEX“. Andererseits muss bei dem“GELEX“-Index

die zusätzliche Information der Windrichtung eingebracht werden. Da jedoch in den

Gebieten der Westwindzone, wie in anderen Regionen auch, von einer dominieren-

den Anströmungsrichtung ausgegangen werden kann, ermöglicht diese Information

beispielsweise durch die gewichtete Verwendung klimatologischer Daten eine realis-

tischere Gefährdungsabschätzung.

In Tab. 7.2 sind die Ergebnisse der weiteren, wie in Tab. 7.1 angegeben Simula-

tionen zusammengefasst. Die Werte zeigen bezüglich der Auflösung ein ähnliches

Bild wie im vorigen Abschnitt. Die Unterschiede zwischen den Gitterauflösungen

∆ = 5000m und ∆ = 2500m sind gering und zeigen vergleichsweise kleine

IIIBezeichnung steht entsprechend den schon benutzten Abkürzungen für ∆ = 2500 m, WS =

37.5 m/s und AR = Osten
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∆ WS AR GELEX JH TOPEX

5000 H N 7.25 7.27 7.26

5000 H S 7.54 7.52 7.55

5000 H W 6.83 6.80 7.94

5000 H O 5.32 6.06 7.20

5000 M N 5.91 5.94 5.93

5000 M S 7.07 7.06 7.08

5000 M W 5.39 5.45 6.55

5000 M O 4.22 4.97 6.11

5000 N N 4.71 4.66 4.66

5000 N S 5.88 5.83 5.83

5000 N W 6.38 6.36 6.94

5000 N O 4.15 4.44 5.18

2500 H N 6.98 7.11 7.25

2500 H S 6.86 6.81 7.09

2500 H W 5.85 5.87 7.47

2500 H O 6.96 8.38 9.40

2500 M N 6.48 6.64 6.75

2500 M S 6.32 6.17 6.43

2500 M W 5.91 5.91 7.42

2500 M O 6.32 7.65 8.75

2500 N N 5.60 5.61 5.79

2500 N S 5.65 5.35 5.71

2500 N W 6.70 6.67 7.77

2500 N O 6.07 6.87 7.66

1250 H N 12.18 12.65 12.54

1250 H S 11.75 11.73 11.91

1250 H W 9.90 9.65 11.20

1250 H O 10.60 12.37 13.52

1250 M N 12.69 13.12 12.97

1250 M S 11.48 11.36 11.37

1250 M W 10.44 10.14 11.42

1250 M O 10.21 12.06 13.24

Tabelle 7.2: Vergleich der Eignung der getesteten Indizes zur Darstellung der Win-

dabschätzung: Standardabweichungen des relativen Fehlers des durch die Orographieindi-

zes abgeleiteten Windfeldes und dem von KAMM2 berechneten nach Gl. (7.6). Bezeich-

nungen analog zu Tab. 7.1 mit WS: Windstärke und AR: Anströmrichtung.
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Fehlerwerte in Form der Standardabweichungen, während bei Auflösungen von

∆ = 1250m größere Fehlerwerte auftreten. Der Grund hierfür liegt wie oben schon

ausgeführt in der Zunahme der nichtlinearen Effekte bei feinerer Gitterauflösung,

welche durch die von der Orographie abgeleiteten Werte nicht darstellbar sind. Die

mit
”
GELEX“ und

”
JH“ berechneten Werte zeigen fast immer ein deutlich bes-

seres Ergebnis als der
”
TOPEX“-Index. Bei feineren Gitterauflösungen zeigt der

”
GELEX“-Index bei einigen Simulationen deutlich bessere Ergebnisse als der

”
JH“-

Index (z.B. ∆1250WS37.5ARO), bei den restlichen Simulationen sind sie in etwa als

gleichwertig zu beurteilen. Zu beachten ist bei diesen Werten, dass die obig angespro-

chenen Wellenstörungen das Ergebnis allgemein verschlechtern dürften und deshalb

die Unterschiede zwischen den Ansätzen relativ klein ausfallen.

Wie schon bei den Untersuchungen im vorigen Abschnitt fällt bei der Westan-

strömung, insbesondere bei den hohen Auflösungen mit ∆ = 1250m, auch hier

ein gutes Verhalten bezüglich der in den Tabellen 7.1 und 7.2 untersuchten Wer-

te auf. Daher wird für den Fall westlicher Anströmung das Gebiet beispielhaft mit

einer hohen Auflösung von ∆x = ∆y = 625m und einer Anströmgeschwindigkeit

|~vg| = 37.5m/s gerechnet (im Folgenden mit ∆625WS37.5ARW bezeichnet). Hier

ist der Anteil von steilem Gelände über 8 ◦ Hangneigung im Gebiet mit 8.6 %

bereits relativ hoch und dementsprechend auch mit nichtlinearem Verhalten und

Strömungsablösung zu rechnen. Die Fehlerwerte, welche durch den Vergleich mit

den Geländeindizes entstehen sind dementsprechend hoch. Die Standardabweichung

des Fehlers von Simulation und
”
GELEX“ beträgt 20.4, bei

”
TOPEX“ 21.4 und bei

”
JH“ 21.3.

Die Zunahme der Fehlerwerte ist, wie oben schon ausgeführt, maßgeblich auf

große Hangneigungen zurückzuführen. Wie Abb. 7.2(a) zeigt, kann jedoch ei-

ne direkte räumliche Beziehung zwischen Fehlern und hohen Geländeneigungen

(in der Abbildung durch schwarze Punkte markiert) nur begrenzt angenom-

men werden. So reichen durch größere Steigungen und Erhebungen verursachte

Strömungsverzögerungen teilweise sehr weit in das Lee des Hindernisses hinein.

Zudem sind nicht alle größeren Fehler zwischen den Orographieindizes und dem

KAMM2-Windfeld allein durch große Steigungen erklärbar. In einigen Fällen müssen

zusätzlich die besonderen orographischen Gegebenheiten berücksichtigt werden. Dies

ist insbesondere am flächenmäßig sehr ausgedehnten Fehler im Rheintal zu erkennen

und gilt auch für kleinere Täler und andere Strukturen, welche nicht allein durch

ihre Steigung einen Einfluss auf das Windfeld ausüben. So können durch den Index

bei in durch starke Steigungen abgeschatteten Regionen oder in durch Staueffek-

te betroffenen Luvregionen zu hohe Werte geschätzt werden. Andererseits könnten

bei in Strömungsrichtung orientierten Tälern oder auf ausgedehnten Bergrücken die
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Windwerte unterschätzt werden. Besonders deutlich zu sehen ist der Einfluss oro-

graphischer Strukturen bei nördlicher bzw. südlicher Anströmung, bei der durch die

verstärkte Kanalisierungswirkung eine räumlich sehr ausgedehnte Unterschätzung

des von KAMM2 berechneten Referenzwindfeldes durch die Indizes im Rheintal er-

folgt (blaue Bereiche in Abb. 7.2(b)).

(a) Fehler können bei hoher Gitterauflösung

durch starke Steigungen (> 17 ◦, hier durch

schwarze Punkte gekennzeichnet) verursacht

werden, wie hier für den Fall ∆625WS37.5ARW

zu sehen.

(b) Bei Südanströmung bestehen starke und

großflächige Fehlschätzungen seitens des Oro-

graphieindex in der Rheinebene. Hier für die

Simulation ∆1250WS37.5ARS dargestellt.

Abbildung 7.2: Unterschiedlich verursachte Fehler RF INDEX zwischen Geländeindex

”
GELEX“ und KAMM2-Simulation in % nach Gl. (7.6). Positive Werte bedeuten

Überschätzung, negative Werte Unterschätzung der KAMM2-Referenzwerte durch den

Index.

Nach den hier gefundenen Ergebnissen können aus der Orographie abgeleitete In-

dexwerte exponierte Regionen durchaus darstellen. Daraus abgeleitete Aussagen

bezüglich einer Gefährdung von bestimmten Gebieten müssen allerdings kritisch

betrachtet werden. Bei flachem Gelände mit moderaten Steigungen kann dies-

bezüglich eine gute Abschätzung erfolgen. Bei stark gegliedertem Gelände mit ei-

nem hohen Anteil an durch Strömungsablösung betroffenen Gebieten ist eine solche

Abschätzung nur großflächig gültig und kann nicht alle lokalen Gefährdungen wie-

dergeben. Hier ist eine Berechnung mit einem numerischen Modell empfehlenswert.
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7.3 Abhängigkeit der Windverstärkung von oro-

graphischen Kenngrößen

Ein interessanter Ansatz der Untersuchung des Einflusses der Orographie auf das

Windfeld wird von Schmoeckel (2006) verfolgt. In dieser Arbeit wird für ein Teil-

gebiet des Schwarzwaldes durch die Auswertung von Waldschadensdaten auf hohe

Windgeschwindigkeiten während des Sturmereignisses Lothar geschlossen und dies

in Verbindung mit der Orographie betrachtet. Dabei wird am Wald aufgetretener

Schaden auf einen Zusammenhang mit der Höhenlage, der Ausrichtung und der Stei-

gung des Geländes geprüft. Aufgrund der Nähe der Themenbereiche und des unter-

suchten Gebiets sowie der Tatsache, dass die genannte ebenso wie die vorliegende

Arbeit im Rahmen des interfakultativen Graduiertenkollegs
”
Naturkatastrophen“

entstanden ist, wird dieser Ansatz hier aufgegriffen und die simulierten KAMM2-

Windfelder in analogem Vorgehen untersucht.

Dazu wird zunächst die Simulation ∆625WS37.5ARW , also mit ∆ = 625m, einer

geostrophischen Windstärke von 37.5m/s und der Anströmrichtung aus Westen

vom vorigen Abschnitt verwendet. Um eine Untersuchung beispielsweise mit aufge-

tretenem Windwurf zu simulieren und einen späteren Vergleich mit den Ergebnissen

von Schmoeckel zu ermöglichen, wird ein Schwellenwert für die Geschwindigkeit

festgelegt, welcher hier einen Schadensfall repräsentiert. Ausgehend von den Git-

terpunkten, die diesen Schwellenwert überschreiten, werden diese auf die genannten

Geländeeigenschaften geprüft und anteilsmäßig mit den gesamt vorhandenen Punk-

ten der jeweiligen Klasse normiert dargestellt.

Als Schwellenwert der Windgeschwindigkeit wird der Wert verwendet, der von einem

Anteil von 1/3 der Gitterpunkte im Gebiet überschritten wird. Dieser Anteil ergibt

sich aus der Notwendigkeit, einerseits eine ausreichende Anzahl von Gitterpunkten

zu erhalten, welche den Schwellenwert überschreiten, um für jede Klasse genügend

Stichproben sicherzustellen, und andererseits einer hohen Windgeschwindigkeit, die

das Potential einer Schadensverursachung aufweist. Bei dem verwendeten Beispiel

der Simulation ∆625WS37.5ARW beträgt dieser Schwellenwert 23.3m/s. Für die auf

diesem Wege ermittelten Gitterpunkte werden nun die Werte der Höhenlage, Aus-

richtung und Steigung ermittelt. Die Wertebereiche bei der Höhenlage teilen sich

ausgehend von 100m in 100m-Schritten bis zu einer maximalen Höhe von 1300m

ein. Die Ausrichtung einer Gitterfläche des Geländemodells wird mit den Anteilen

des dort ermittelten Normalenvektors bestimmt. Sie wird in 45 ◦-Sektoren eingeteilt

nach den Richtungen N, NO, O, SO, S, SW, W, NW und Ebene, also eine Fläche

mit überwiegend horizontaler Ausrichtung. Die Hangneigung wird in 2, 5 ◦-Schritten

von 0 ◦ bis 15 ◦ eingeteilt.
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Für die Untersuchungen wird die mittlere Windgeschwindigkeit verwendet und

vereinfachend angenommen, dass sich die maßgebenden Windböen bei homogener

Landnutzung ähnlich dazu verhalten. Eine Verwendung der durch das Böenmodell

nach 3.3.3 gelieferten Windstärken ist nicht sinnvoll, da das Windfeld zu undifferen-

ziert ist, um befriedigende Ergebnisse zu erhalten (vgl. Ausführungen in Abschnitt

6.2). Nach Hubrig (2004) können bei diesen Geschwindigkeiten und bei Annahme ei-

nes Böenfaktors von 2.0 gesunde und stabile Bäume bereits gebrochen und geworfen

werden.

In Abb. 7.3 sind die Werte der untersuchten Simulation in Form von Histogrammen

aufgetragen. Dargestellt ist der Anteil derjenigen Punkte eines Wertebereichs, welche

den Schwellenwert übersteigen (NSW ) normiert mit der Gesamtpunktzahl des Wer-

tebereichs (NWB). Bei der Steigung wurde zwischen steigend (positiver) und fallend

(negativer Gradient) differenziert, da sich ein unterschiedliches Verhalten zeigt.
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Abbildung 7.3: Verteilung des Verhältnisses von Schwellenwertüberschreitungen zur Ge-

samtpunktzahl des jeweiligen Wertebereichs über die angegebenen Geländeparameter für

die Simulation ∆625WS37.5ARW .

Dabei fällt auf, dass die Niederungen einen starken Anteil an hohen Windgeschwin-

digkeiten haben. Dies ist den Tallagen des Rheintals zuzuschreiben, in denen ab-

gesehen vom Abschattungsbereich der Vogesen in der freien Ebene relativ hohe

Windgeschwindigkeiten entstehen können. Bei der Ausrichtung ist der Anteil mit

zur Windrichtung hin ausgerichteten Flächen erwartungsgemäß stärker betroffen als

vom Wind abgewandte Seiten. Erstaunlicherweise hat hier jedoch nicht die westli-

che sondern die nordwestliche Ausrichtung den größten Anteil. Dies kann dadurch
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begründet werden, dass die Erhebungen an der Rheintalseite, wo die Westwinde

auftreffen, besonders exponiert und mehrheitlich nordwestlich ausgerichtet sind. Bei

der Hangneigung zeigt sich deutlich das unterschiedliche Verhalten bei positiven und

negativen Gradienten. Erstere erzeugen bei großen Steigungen deutlich eine blockie-

rende und den Wind abbremsende Wirkung und somit ist der Anteil dieser Klassen

entsprechend gering. Bei den negativen Steigungen ergibt sich kein deutliches Si-

gnal. Das Maximum liegt bei der Steigungsklasse bis 5 ◦, ansonsten verteilen sich

die Anteile in etwa gleich.

Die vorhergehenden Ergebnisse sind für eine homogen verteilte Geländerauhigkeit

ermittelt worden. Nimmt man nun reale Verhältnisse an und wertet die Simulation

des Orkans Lothar (Abschnitt 6.2) auf analoge Weise aus, ergibt sich das in Abb. 7.4

dargestellte Ergebnis. Zu beachten ist hierbei eine unterschiedliche Gitterauflösung

und eine leicht stabile Schichtung. Zudem muss berücksichtigt werden, dass zu den

Auswirkungen der Orographie jetzt das Ergebnis durch eine inhomogene Verteilung

der Geländerauhigkeit beeinflusst wird.
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Abbildung 7.4: Verteilungen analog zu Abb. 7.3 für die Simulation des Orkans Lothar

aus Abschnitt 6.2.

Bei der Höhenverteilung fällt als deutlichster Unterschied im Vergleich zur vor-

hergehenden Untersuchung ein Maximum des Anteils bei 700m auf. Es liegt

nahe, dass sich diese Verschiedenheit aufgrund der veränderten Verteilung der

Geländerauhigkeit ergibt. Auch bei der Betrachtung der Richtung ergeben sich leich-

te Unterschiede zum vorigen Resultat, die wohl hauptsächlich der im Gegensatz

zu oben stabilen thermischen Schichtung zuzuschreiben sind. Eine gesteigerte Ten-
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denz zur Umströmung der Hindernisse und eine Leeverlagerung des Windmaximums

führen zu einer gewissen Nivellierung der Verteilungen. Ein deutlicher Unterschied

ist auch bei Auswertung der Hangneigungen zu erkennen. Der vorhin beschriebe-

ne Effekt bei den positiven Steigungen tritt hier noch deutlicher zu Tage. Bei den

negativen Steigungen ist nach einem kleinen Abfall der Anteile bis 7.5 ◦ ein klarer

Anstieg bei größeren Steigungen zu erkennen.

Bei allen bisherigen Untersuchungen ist eine Beeinflussung durch die das Gelände

dominierende Struktur des Rheintals wahrscheinlich. Durch eine Beschränkung des

Gebiets auf einen Ausschnitt des Schwarzwaldes soll nun ausschließlich bergiges

Gelände behandelt werden. Als Datengrundlage wird dabei die eben schon ver-

wendete Lothar-Simulation herangezogen, mit einem Gebietsausschnitt, der sich in

Nord-Süd-Richtung in etwa von Freiburg bis südlich von Karlsruhe erstreckt sowie

in Ost-West-Richtung einen ca. 50 km breiten Streifen des Schwarzwaldes abdeckt.

Da dieser Gebietsausschnitt weitestgehend dem in Schmoeckel (2006) untersuchten

Gebiet entspricht, bietet sich ein Vergleich beider Ergebnisse an.

Bei diesem Vergleich sind einige Unterschiede zu berücksichtigen, insbesondere der

Unterschied in der Geländeauflösung. Das von Schmoeckel zur Anwendung gekom-

mene Geländemodell des Untersuchungsgebietes besitzt mit 50m eine vielfach fei-

nere Auflösung, als das bei der numerischen Simulation verwendete (1000m) und

kann deshalb weitaus detailliertere Ergebnisse liefern. Andererseits werden bei der

Untersuchung der Waldschadensgebiete auch nur bewaldete Flächen berücksichtigt,

während bei den numerischen Ergebnissen das gesamte Gebiet als Untersuchungs-

grundlage verwendet wird. Das Ergebnis aus der Auswertung der Simulation bleibt

auch unbeeinflusst von unterschiedlichen Baumfestigkeiten und Standortsspezifi-

schen Merkmalen wie Bodenbeschaffenheit.

Trotz dieser Unterschiede zeigt der Vergleich einige Gemeinsamkeiten (siehe Abbil-

dungen 7.5 und 7.6). Bei der Höhenverteilung kann bei den Simulationsergebnis-

sen wie auch in Schmoeckel eine Einbuchtung bei den mittleren Höhen beobach-

tet werden, welche bei der Simulation allerdings etwas in Richtung der niedrigeren

Höhenniveaus verschoben ist. Der sinkende Anteil ab 900m stimmt mit den Beob-

achtungen von Schmoeckel überein. Für höhere Lagen zeigt sich bei den Simulationen

aber ein starker Anstieg bis 1300m, welcher bei der Schadensauswertung nicht vor-

handen ist, was sich aber mit dem fehlenden Forstbestand ab einer Höhe von 1100m

begründet (vgl. Schmoeckel, 2006). Bei den Höhenbereichen von 100m−200m fällt

ein großer Unterschied auf. Allerdings ist auch hier, wie schon bei den hohen Lagen

ab 1100m, bei Schmoeckel der untersuchte Anteil dieses Bereiches klein und damit

nur ein kleiner Stichprobenraum vorhanden, welcher das Ergebnis verzerren kann.

Bei der Verteilung der Ausrichtung sind bei der KAMM2-Simulation die Richtungen
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Abbildung 7.5: Wie in Abb. 7.4 für ein Teilgebiet mit bergigem Gelände zum Vergleich

mit den Ergebnissen nach Abb. 7.6.

NW, W und SW anteilsmäßig am stärksten vertreten. Maßgebender Unterschied zu

Schmoeckel ist, dass dort die südwestlichen Richtungen kaum, dafür aber auch die

südöstlichen Ausrichtungen, also der Leebereich, stark vertreten ist. Letzteres würde

auf eine stabilere Schichtung als die in der Simulation angenommene und damit ver-

bunden auf eine Leeverlagerung der Windmaxima hindeuten. Bei der Hangneigung

ist bei den positiven Gradienten ein analoger Effekt wie schon oben beschrieben zu

sehen. Die negativen Gradienten haben eine Tendenz zu verstärkter Überschreitung

des Schwellenwerts bei größeren Steigungen. Fasst man die positiven und negativen

Steigungswerte zusammen und trägt die Ergebnisse in 5 ◦-Schritten auf, so erhält

man qualitativ ein analoges Bild wie bei Schmoeckel mit einem stetigen Anstieg bis

15◦ (siehe Abb. 7.7).

Mit Hinblick auf die stark unterschiedliche Auflösung und die weiteren Unterschiede

der beiden Ansätze sind, bis auf die Unterschiede in der Ausrichtung, zufrieden stel-

lende Übereinstimmungen oder erklärbare Unterschiede feststellbar. Allerdings muss

hinsichtlich der teilweise deutlichen Unterschiede bei verschiedenen Gebietsvorgaben

und unterschiedlichen Geländerauhigkeiten eine Verallgemeinerung der Aussagen in

Frage gestellt und die Ergebnisse im Kontext der lokalen Gegebenheiten betrachtet

werden. Lediglich der Zusammenhang zwischen steigendem negativen Gradienten

und sinkendem Anteil an Überschreitungen des Schwellenwerts zeigt sich bei allen

Auswertungen deutlich.
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Abbildung 7.6: Ergebnisse aus Schmoeckel (2006) zum Vergleich mit der KAMM2-

Simulation des Gebietes (Abb. 7.5). Die schwarzen Balken (Schäden der Waldfläche) sind

der linken Hochachse zugeordnet. Sie wurden mit der Verteilung der gesamten Waldfläche

über die Geländeklassen (weiße Balken) normiert.
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Abbildung 7.7: Anpassung der Schrittweite der Steigungsverteilung nach Abb. 7.6 und

Zusammenfassung von positiven und negativen Steigungen.

7.4 Abhängigkeit der Windverstärkung von oro-

graphischen Grundstrukturen

Ein besseres Ergebnis hinsichtlich des Zusammenhangs zwischen den orographischen

Eigenschaften und den Eigenschaften des Windfeldes ermöglicht die Erkennung

und Klassifizierung von orographischen Grundstrukturen. Analog zu Schmoeckel

wurde auch hier die Methode der Geländecharakterisierung auf Grundlage einer

polynomialen Annäherung des Geländes verwendet. Hierfür wird durch die Defi-

nition eines Rechtecks mit entsprechender Seitenlänge an Gitterpunkten im digi-

talen Höhenmodell für die dadurch entstehende Fläche ein Polynom angenähert.

Gegenüber Schmoeckel wird die Methode aber um einige Faktoren ergänzt. So

wird neben einer Erkennung und Einteilung in konvex und konkav gekrümmtes

Gelände zusätzlich anhand dieser Krümmungen eine Klassifizierung in charakte-

ristische Geländestrukturen vorgenommen. Zur Definition der klassifizierten Grund-

strukturen sei hier auf die Ausführungen im Grundlagenkapitel (Abschnitt 2.2.2)

und die dortigen Abbildungen 2.5 sowie 2.6 verwiesen.

Die Aufgabe ist es nun, auf der einen Seite in komplexem Gelände eine Reduktion

auf die genannten, orographischen Grundstrukturen zu erreichen und auf der ande-

ren Seite diese mit dem resultierenden Windfeld in Verbindung zu bringen. Bei den

gerichteten Strukturen Tal, Bergrücken und Sattel ist zudem eine Erkennung von

deren Ausrichtung gegenüber der Windgeschwindigkeit von hoher Bedeutung. Wie

in Abschnitt 5.1 beschrieben, kann beispielsweise bei einer Talüberströmung eine va-

riierende Anströmrichtung unterschiedliche Strömungszustände und Modifikationen

der Windgeschwindigkeit verursachen.

Als zusätzliche Erweiterungen gegenüber dem Vorgehen in Schmoeckel ist eine ska-

lenunabhängige Formulierung der Methode zu nennen. Da die Geländestrukturen

unterschiedliche Ausdehnungen besitzen und zudem ineinander eingebettet auftre-
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ten können (vgl. Abb. 7.8), ist es wichtig, eine skalenunabhängige Formulierung

zur Bestimmung des an das Gelände anzupassenden Polynoms zu formulieren. Eine

Kuppe

Ebene Fläche

Tal

Abbildung 7.8: Abhängig von der betrachteten Skala unterschiedlich klassifizierte

Geländestrukturen in komplexem Gelände.

ausführliche Beschreibung der für die eben dargestellten Ziele der Geländeanalyse

verwendeten Methoden findet sich in Anhang A.4.

Die Auswertung der Auswirkungen der klassifizierten Strukturen auf die Windge-

schwindigkeit gestaltet sich indes etwas unterschiedlich zu der oben verwendeten Me-

thode. Hier wird nicht, wie oben stehend, die Abhängigkeit einer zu überprüfenden

Geländeeigenschaft von der Überschreitung eines Schwellwertes angegeben. Dafür

wäre bei der hier verwendeten Geländeklassifizierung der Stichprobenraum bei nur

wenigen erkannten Strukturen mit einer insgesamt kleinen Anzahl an Gitterpunkten

zu begrenzt. Zudem sind hier Angaben hinsichtlich eines Schwellenwertes schwierig,

da das Niveau der Windgeschwindigkeit in Senken bzw. Tälern allgemein niedriger

sein dürfte als im Mittel, und für Bergrücken bzw. Kuppen entsprechend höher,

weshalb sich ein Schwellenwert nach Art der Struktur richten müsste. Deshalb wird

im Folgenden unter Verwendung der Simulation ∆625WS37.5ARW die unmittelbare

Abhängigkeit einer Geländeeigenschaft zur Windgeschwindigkeit dargestellt. Letz-

tere wird mit der mittleren Geschwindigkeit des Gesamtgebiets

vN =
1

N
·

N∑

i=0

vi (7.7)

normiert mit N als Gesamtzahl der Gitterpunkte und vi als der Geschwindigkeit an

jedem Gitterpunkt.

Die Klassifizierung in Geländestrukturen mit der im Anhang A.4 ausgeführten Me-

thode ergibt für das Simulationsgebiet für die Strukturen Täler bzw. Rücken in einer

Skala um 4 km die in Abb. 7.9 dargestellten Ergebnisse. Zu sehen sind entsprechend

Täler und Bergrücken mit einer Ausdehnung in diesem Größenbereich. Die farbli-

che Darstellung gibt die Ausrichtung der erkannten Strukturen wieder, wobei 0 ◦

eine senkrechte und 90 ◦ eine parallele Ausrichtung zur vorgegebenen westlichen An-

strömung bedeutet.
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(a) Erkannte Täler (b) Erkannte Bergrücken

10 20 30 40 50 60 70 80 90° ° ° ° ° ° ° ° °

Abbildung 7.9: Automatische Erkennung von Geländestrukturen in der Skala um 4km.

Die Ausrichtung der erkannten Strukturen in ◦ ist farblich gekennzeichnet. Dabei ist 0◦

Nord-Süd und 90◦ Ost-West ausgerichtet.
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(a) Verteilung für Täler nach

Abb. 7.9(a).
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(b) Verteilung für Bergrücken nach

Abb. 7.9(b).

Abbildung 7.10: Darstellung der mit vN normierten, durchschnittlichen Windge-

schwindigkeit in Abhängigkeit von der Ausrichtung der nach Abb. 7.9 erkannten

Geländestrukturen. Die Ausrichtung wird in 22.5 ◦-Schritte zusammengefasst, mit 0 ◦ =

senkrecht und 90 ◦ = parallel zur Windrichtung.



7.4 Abhängigkeit der Windverstärkung von orographischen Grundstrukturen 139

Die Abbildungen 7.10(a) und 7.10(b) zeigen die Verteilung der mit vN normierten,

durchschnittlichen Windgeschwindigkeiten für Täler und Bergrücken in einer Skala

von ca. 4 km. Dabei wird bei den jeweiligen Ausrichtungen der Geländestrukturen

in 22.5 ◦-Schritten unterschieden. Hierbei ist bei beiden Strukturen ein deutlicher

Zusammenhang zwischen der Ausrichtung und den Windgeschwindigkeiten erkenn-

bar. Parallel zur Windgeschwindigkeit ausgerichtete Täler übersteigen die Werte von

senkrecht ausgerichteten Tälern durchschnittlich um fast das doppelte. Ein Vergleich

mit Abb. 5.8 aus Abschnitt 5.1 bestätigt diese Werte. Analog, aber mit entgegen

gerichteten Vorzeichen und weniger stark fällt das Ergebnis bei den Bergrücken aus.

Hier beträgt das Verhältnis der normierten Windgeschwindigkeit von senkrechter

zu Windparalleler Ausrichtung im Durchschnitt etwa 16%. Sehr deutlich fällt das

Verhältnis bei den Strukturen Senke und Bergkuppe aus. Für Letztere ergibt sich im

Durchschnitt ein Wert von 1.2, welcher damit um über das Doppelte über dem Wert

für die Senken liegt (0.48). Sattelstrukturen treten häufiger auf kleineren Skalen auf,

weshalb sie in dieser Betrachtung nicht berücksichtigt werden.

Bei starker Vergrößerung der betrachteten Skala auf etwa 50 km ergibt sich für

Täler bzw. Rücken das in Abb. 7.11 gezeigte Ergebnis. Hier werden nur die größten

Strukturen erfasst und auf diese Weise das Rheintal sowie der Schwarzwald als

Rückenstruktur erkannt. Auf dieser Skala sind nur noch sehr geringe Unterschiede

beim Vergleich der Windgeschwindigkeiten von Tal- und Rückenlagen feststellbar,

da es mit zunehmender Skala zu einer Vermischung der Einflüsse kommt. So exis-

tieren im Rheintal jenseits der abgeschatteten Bereiche auch solche, wo es aufgrund

fehlender Hindernisse zu hohen Windgeschwindigkeiten kommt.

Werden die Histogrammwerte für mehrere Skalenbereiche ausgewertet, so wird dieses

Verhalten deutlich. Abb. 7.12 fasst die sich ergebenden Durchschnittswerte für die

angegebenen Geländestrukturen auf unterschiedlichen Skalenbereichen zusammen.

Dabei zeigt sich eine deutliche Annäherung und sogar Überschneidung der Werte

mit zunehmender Skala. Danach ist ab einem Skalenbereich von etwa 30 km keine

relevante Information mehr aus Tal- und Rückenstrukturen sowie deren Ausrichtung

zu erhalten.

Interessant in diesem Zusammenhang ist sicherlich die Frage, wie sich gleiche oder

auch verschiedene Strukturen auf unterschiedlichen Skalen am selben Ort auf das

Windfeld auswirken. Beispiele für solche Überschneidungen von Strukturen auf ver-

schiedenen Skalen mit Angabe der mit vN normierten Windgeschwindigkeit an den

entsprechenden Punkten werden in Abb. 7.13 gezeigt.

Um eine solche Auswertung automatisiert zu verarbeiten, können je nach Art und

gegebenenfalls auch Richtung der erkannten Struktur Werte vergeben werden, z.B.
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(a) Erkannte Täler (gelb) und Bergrücken

(rot).

(b) Zur Verdeutlichung das selbe Ergebnis wie

links in der dreidimensionalen Ansicht (Grafik

erstellt mit dem Landserf-GIS System).

Abbildung 7.11: Automatische Erkennung von Geländestrukturen in einer sehr großen

Skala um 65 km.

nach:

Ogew =
∑

Skala

WO(Skala, Struktur) · RiO(Skala, Struktur) (7.8)

wobei WO ein Gewichtungswert für die erkannte Struktur und RiO der Richtungs-

einfluss der entsprechenden Struktur jeweils in Abhängigkeit der zugehörigen Skala

ist, was einen gewichteten orographischen Einfluss Ogew ergibt. Die Werte von WO

sowie von RiO können z.B. aus der vorhergehenden Untersuchung wie in Abb. 7.12

gezeigt gewonnen werden. Auf Grundlage der in Abb. 7.12 gezeigten Abhängigkeit

der gerichteten Strukturen Tal und Rücken von ihrer Orientierung zur Windrich-

tung kann dieser Einfluss näherungsweise durch die Interpolation der auftretenden

Maximal- bzw. Minimalwerte berücksichtigt werden.

Eine auf diese Weise nach Gl. (7.8) durchgeführte Berechnung in einem Skalenbe-

reich von 1.8 km bis 28 km ergibt das in Abb. 7.14(a) gezeigte Bild. Stellt man diese

Werte den höchsten aufgetretenen Windgeschwindigkeiten der Simulation (> 1.3

der normierten Geschwindigkeit bzw. > 27m/sIV) gegenüber (vgl. Abb. 7.14(b)),

IVDamit bewegt man sich in einem Geschwindigkeitsbereich, bei dem bei längerer Einwirkung

größere Schäden zu erwarten sind. Nach Stathers et al. (1994) werden bei einer mittleren Windge-

schwindigkeit von 30 m/s über einen Zeitraum von 10 Minuten die meisten Bäume geschädigt.
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Abbildung 7.12: Durchschnittliche Werte der mit vN normierten Windgeschwindigkeit

für verschiedene Geländestrukturen in Abhängigkeit der betrachteten Skala. Bei Tälern

und Rücken sind zusätzlich die durchschnittlich auftretenden Maximal- bzw. Minimalwerte

in der jeweiligen Skala angetragen.

1.

2.

3.

4.

Abbildung 7.13: Beispiele für sich auf unterschiedlichen Skalen überlagernde

Geländestrukturen (Grafik erstellt mit dem SAGA-GIS System).

Nr. Beschreibung norm.

Geschw.

1. Rücken auf kleiner Skala und Rücken auf großer Skala, beide

senkrecht zur Anströmrichtung.

1.36

2. Zur Anströmungsrichtung parallel orientiertes Tal auf kleiner

Skala und senkrecht orientierter Rücken auf großer Skala.

1.29

3. Kuppe auf kleiner Skala und senkrecht orientierter Rücken auf

großer Skala.

1.50

4. Senkrechtes Tal auf kleiner Skala und Senke auf großer Skala. 0.60

so lassen sich in vielen Bereichen Übereinstimmungen erkennen. Gerade an Stellen,

wo auf größerer Fläche der Wert von 27m/s überschritten wurde, sind auch nach

Gl. (7.8) hohe Werte berechnet worden (gelbe und rote Bereiche). In stark abge-
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schatteten Bereichen (blaue Färbung) treten keine hohen Windgeschwindigkeiten

auf. Größere Differenzen sind im Nordwesten zu sehen, wo im Randbereich mehrere

kleinere Bereiche mit hoher Windgeschwindigkeit existieren. Des Weiteren wurde

aus der Orographie im Südwesten der Bereich eines größeren Bergrückens mit ho-

hem Wert errechnet, wo allerdings keine extremen Windgeschwindigkeiten simuliert

wurden.

(a) Werte nach Gl. (7.8): Gelbe und rote

Farbtöne für hohe Werte (∆v > 1.0), blaue für

niedrige Werte (∆v < 1.0).

(b) Gebiete hoher Windgeschwindigkeit mit

v > 27 m/s.

Abbildung 7.14: Gegenüberstellung von nach Gl. (7.8) berechneten Werten und Wind-

extrema der Simulation ∆625WS37.5ARW .

Dieses Vorgehen lässt allerdings auch unklassifizierte Bereiche zurück, so dass sich

kein flächendeckender Wert wie bei den Orographieindizes aus Abschnitt 7.2 ergibt.

Auch erfolgt keine quantitative Aussage darüber, wie stark eine erkannte Struktur

ausgeprägt ist. Diese Information geht nur indirekt über die betrachtete Skala ein.

Allerdings zeigt der Vergleich auch, dass dieser Ansatz durchaus eine realistische

Gefährdungsabschätzung liefern kann. Da es sich hier um eine exemplarische Unter-

suchung handelt, müssten die gewonnenen Erkenntnisse durch andere Gebiete und

noch höher aufgelöste Simulationen geprüft werden, um eine allgemein anwendbare

Aussage treffen zu können. Beispielsweise könnte zur Weiterentwicklung zunächst

bei gleichem Gebiet mit höherer Auflösung simuliert und dann durch ein analoges

Vorgehen die Ergebnisse mit anderen Gebieten verglichen werden.

Um grundsätzlich die Möglichkeit eines Einsatzes auf einer feineren Skala ab-
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zuschätzen, wird abschließend das eben beschriebene Vorgehen anhand der hoch auf-

gelösten Simulation aus Abschnitt 6.3 wiederholt. Der Wert nach Gl. (7.8) wird be-

stimmt und mit den Spitzenwerten der Simulation nach Abb. 6.9 gegenübergestellt.
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(a) Werte nach Gl. (7.8): Gelbe und rote Farbtöne für hohe Werte (∆v > 1.0),

blaue für niedrige Werte (∆v < 1.0).
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(b) Gebiete hoher Windgeschwindigkeit mit v > 24 m/s.

Abbildung 7.15: Gegenüberstellung von nach Gl. (7.8) berechneten Werten und Wind-

extrema der Simulation aus Abschnitt 6.3.
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Beim Vergleich (siehe Abb. 7.15) fallen größere Abweichungen am unteren Rand auf,

wo hohe Windgeschwindigkeiten simuliert werden, aber keine hohen Werte nach Gl.

(7.8). Es zeigen sich aber auch viele Regionen, in denen potentiell starke Windge-

schwindigkeiten durch Gl. (7.8) gut wiedergegeben werden. In den blau gefärbten

Bereichen treten wie auch vorhin keine extremen Windgeschwindigkeiten auf. Dies

ermutigt zu weiteren Untersuchungen auf anderen Skalenbereichen.



Kapitel 8

Zusammenfassung und Ausblick

In dieser Arbeit ist das atmosphärische Simulationsmodell KAMM2 auf Starkwind-

situationen angewendet worden.

Um KAMM2 für Starkwindsimulationen zu optimieren, waren zunächst einige me-

thodische Anpassungen des Modells notwendig. Eine Modifikation der Rand- und

Anfangsbedingungen reduzierte die bei Starkwindsimulationen auftretenden und

in Abschnitt 3.3 beschrieben Fehler. Gleichzeitig erreichten diese Modifikationen

auch eine Verringerung der bei Starkwindsimulationen gesteigerten Dauer des Ein-

schwingvorgangs. Die Implementierung des von Brasseur (2001) vorgeschlagenen

Böenmodells erlaubt eine Bestimmung der Spitzenwindgeschwindigkeiten.

Die Qualität der Modellergebnisse für eine stabil geschichtete Bergüberströmung

ist nach einem Vergleich mit dem Ansatz von Queney (in Smith, 1979) innerhalb

des von dieser Theorie beschreibenden Anwendungsbereichs als gut zu bewerten.

Der Vergleich einer KAMM2-Simulation für eine neutrale Bergüberströmung mit

den Ergebnissen des Messexperimentes am Askervein-Hügel (Taylor und Teunissen,

1985) brachte sehr gute Resultate. Dabei erwies sich das k−ǫ-Modell für den Fall mit

größeren Hangneigungen gegenüber dem Mischungsweg-Ansatz als deutlich bessere

Alternative. Defizite in der Beschreibung der Windgeschwindigkeit durch den ver-

einfachenden Ansatz nach Jackson und Hunt (1975) für stärker geneigte Erhebungen

wurden hier deutlich.

Bei den Simulationen über idealisierten Tälern konnte gezeigt werden, dass auch

Talformen als Ursache für Strömungsbeschleunigungen wirken können. Bei dem un-

tersuchten Tal mit einem im Verhältnis zur Höhe breiten Talboden sind davon vor

allem die Talränder betroffen. Die Ausprägung der größten Beschleunigungen ist

hier für stabil geschichtete und senkrechte Anströmungen größer als für neutrale

und schräge Anströmungen. Für ein Tal mit stark geneigten Talkanten und einem

im Verhältnis zur Höhe schmalen Talboden entwickeln sich zwei Wirbelrollen. Bei

145
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einer weiteren Verengung des Talbodens vereinigen sich diese zu einer einzigen Wir-

belrolle, welche am Talboden lokal sogar leicht höhere Geschwindigkeiten als im

ungestörten Bereichs des Talrands verursacht. Der Vergleich mit Messungen belegt

eine qualitative Übereinstimmung.

Die Simulation von Fallwinden über einem Bergrücken zeigte sehr hohe Beschleuni-

gungen bei einer stark stabil geschichteten Atmosphäre. Die beobachtete, deutliche

Abhängigkeit von Froude-Zahl und den berechneten Beschleunigungen für verschie-

dene Berghöhen belegen die Übertragbarkeit der Ergebnisse auf andere Skalenberei-

che.

Die Überströmung von Erhebungen mit hoher Geländeneigung ist teilweise durch

ein stark nichtlineares Verhalten charakterisiert. Für Fälle, bei denen gerade

Strömungsablösungen bei einer Bergüberströmung auftreten, konnte eine gute

Übereinstimmung mit einer analytischen Beschreibung nach Wood (1995) gefun-

den werden. Abhängig vom angenommenen Bewuchs und der Hügelgeometrie er-

gaben sich für dreidimensionale Simulationen kritische Hangneigungen, ab wel-

chen Strömungsablösung auftritt, von etwa 13◦ bis 22◦. Bereiche von bereits ab-

gelöster Strömung entziehen sich allerdings dieser analytischen Beschreibung, wes-

halb eine Untersuchung der Einflussgrößen für diesen Zustand folgte. Dabei konn-

te ein deutlicher Einfluss der Geländesteigung im Luvbereich sowie der seitlichen

Ausdehnung senkrecht zur Anströmrichtung der Erhebung auf die Intensität der

Strömungsablösung festgestellt und quantifiziert werden. Es wurde zudem gezeigt,

dass eine vom Untergrund abgelöste Strömung die turbulente kinetische Energie und

damit die Böigkeit erhöht. Diese Erhöhung ist noch weit im Lee des Hindernisses

wirksam.

Für die in Kapitel 6 nachfolgenden Untersuchungen über gegliedertem Gelände

konnte am Beispiel des Extremereignisses
”
Lothar“ eine sehr zufrieden stellende

Übereinstimmung mit gemessenen Werten gefunden werden. Aufgrund einer offen-

bar zu gering stabilen Berechnung der Schichtung durch KAMM2 waren die durch

das Böenmodell bestimmten Werte im Vergleich zu den Messwerten allerdings sehr

hoch und erreichten erst nach einer Anpassung des Böenmodells eine realistische

Übereinstimmung. Die Berechnung für ein hochaufgelöstes Teilgebiet unterstrich

die Bedeutung der verwendeten Gitterauflösung, insbesondere für die simulierten

lokalen Windrichtungsänderungen. Die Auswertung des resultierenden Windfeldes

konnte für verschiedene Bereiche des simulierten Gebietes einen Zusammenhang zwi-

schen den auftretenden Windgeschwindigkeiten und den topographischen Gegeben-

heiten herstellen. Durch diese heuristische Herangehensweise lassen sich allerdings

nur schwer allgemein gültige Aussagen ableiten. Zu diesem Zweck wurden deshalb

im abschließenden Kapitel entsprechende Untersuchungen von Simulationen über
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komplexem Gelände durchgeführt.

Auf der Grundlage einer Überprüfung der Gültigkeit der Rossby-Ähnlichkeit, wel-

che für die ausgewerteten Simulationen als erfüllt angesehen werden kann, wurden

zunächst vereinfachte Methoden der Abschätzung der durch Starkwind gefährdeten

Regionen mit KAMM2-Simulationen verglichen. Diese Vergleiche verdeutlichten für

grobe Auflösungen des Geländemodells die gute Wiedergabe der Windverhältnisse

durch die vereinfachten Betrachtungen. Mit zunehmender Verfeinerung des Gitters

nahm aber auch der Fehler durch die Abschätzung zu. Daran anschließend erfolgte

eine Untersuchung des Einflusses orographischer Kenngrößen auf das Auftreten von

extremen Windgeschwindigkeiten. Diese Untersuchung ergab allerdings eine starke

Abhängigkeit der Ergebnisse von der Wahl des Ausschnitts, weshalb ein Rückschluss

durch diese Parameter auf die Windspitzen kritisch zu bewerten ist.

Deshalb wurde in einem letzten Schritt ein neuer Ansatz auf der Grundlage einer

Klassifizierung von orographischen Grundstrukturen in komplexem Gelände entwi-

ckelt. Ausgangspunkt ist die Frage, wie sich durch die Grundstrukturen Hügel, Sen-

ke, Bergrücken und Tal ergebenden Änderungen des Windfeldes auf die durch kom-

plexes Gelände verursachten Änderungen übertragen lassen und wie weit quantitati-

ve Aussagen des Einflusses dieser Grundstrukturen auf Windverstärkungen möglich

sind. Durch eine Bewertung der Strukturen an sich, deren Überlagerung auf unter-

schiedlichen Skalen und deren Ausrichtung gegenüber der Anströmrichtung wurde

ihr Einfluss auf die Ausbildung von extremen Windgeschwindigkeiten bestimmt.

Dabei ließen sich deutliche Signale für Windverstärkungen bzw. -abschwächungen

feststellen, die auch durch die idealisierten Versuche in Kapitel 5 bzw. den Ansatz

der linearen Bergüberströmung nach Anhang A.2 bestätigt werden. Durch dieses

Vorgehen wurde anhand von zwei Beispielen die Lokalisierung von Bereichen mit

einer erhöhten Gefährdung durch Starkwind gezeigt und mit den Ergebnissen von

KAMM2-Berechnungen verglichen.

Dieser Ansatz überbrückt die Diskrepanz, welche durch die schwer auf reales Gelände

zu übertragenden Ergebnisse aus den idealisierten Versuchen einerseits und aus der

sehr spezifischen Information bei Simulationen über komplexem Gelände anderer-

seits entsteht. Da bei dieser Klassifizierung von orographischen Strukturen jedoch

noch nicht die Ausprägung einer erkannten Struktur bestimmt wurde, also beispiels-

weise die konkreten geometrischen Werte wie die Höhe H oder die Halbwertslänge L

eines Berges, wurden alle Mitglieder einer Kategorie gleich gewichtet, egal wie stark

eben diese Ausprägung war. Ließe man hier noch die Information über geometri-

sche Werte (z.B. H/L für Erhebungen) einfließen und würde zusätzlich nach diesen

differenzieren, könnte das Ergebnis sicherlich noch verbessert werden. Damit wäre

auch eine direkte Übertragbarkeit von Ergebnissen aus idealisierten Versuchen auf
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komplexes Gelände möglich.

Dieser zusammenfassenden Einschätzung der erhaltenen Ergebnisse soll abschließend

eine kritische Bewertung zum Verhalten von KAMM2 bei der Simulation von Stark-

wind angefügt werden. So bestehen noch einige unphysikalische Störungsmuster,

welche nur teilweise reduziert bzw. eliminiert werden konnten und ein differenzier-

tes Vorgehen erforderlich machten. So zeigten sich Simulationen über gegliedertem

Gelände, von Randeffekten abgesehen, weitgehend stabil, während bei idealisier-

ten Simulationen und dabei insbesondere bei stabil geschichteter Talüberströmung

gehäuft Probleme auftraten. Eine Untersuchung der Ursachen konnte Schwächen

bei allgemein verwendeten Methoden aufzeigen. So ist z.B. die Behandlung der seit-

lichen Ränder durch die in Abschnitt 3.1.3 beschriebene Ausstrahlungsbedingung

unbefriedigend, da viele Störungen nicht abgeleitet werden und die Randbereiche

der Simulationen immer wieder fragliche Ergebnisse darstellten. Hier ist eine Ver-

besserung in der Methode notwendig.

Der erhebliche Rechenaufwand von hochaufgelösten Simulationen gerade bei Stark-

windsimulationen (vgl. Diskussion in Abschnitt 6.3) ist für Probleme in stark geglie-

dertem Gelände mit großen Hangneigungen gerechtfertigt. Demgegenüber können

vereinfachende Verfahren wie das von Jackson und Hunt (1975) vorgeschlagene,

statistische Betrachtungen wie die Windzoneneinteilung in der DIN 1055-4 (2005)

oder aus der Geländehöhe abgeleitete Indizes wie in Abschnitt 7.2 ausgeführt, kei-

ne vollständige Beschreibung der sich ergebenden Strömungsprozesse und Wind-

verstärkungen in hoher Auflösung liefern. Diese Feststellungen werden mit den Un-

tersuchungen in Kapitel 5 und Kapitel 7 unterstrichen.
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Anhang

A.1 Numerische Umsetzung von KAMM2

Hier werden die in dieser Arbeit erwähnten Methoden von KAMM2 umrissen.

Ausführlichere Beschreibungen zur numerischen Umsetzung von mesoskaligen Mo-

dellen finden sich in Pielke (1994) bzw. die wichtigsten Punkte für KAMM2 in

Baldauf (2003).

Rechengitter

KAMM2 verwendet ein Geländefolgendes Koordiantensystem. Dazu wird der durch

die Orographie begrenzte Unterrand auf ein quaderförmiges Volumen abgebildet.

Durch die dazu notwendige Koordinatentransformation kommen in dem Gleichungs-

system Metrikterme hinzu (vgl. Baldauf, 2003).

Als Rechengitter wird ein versetztes Gitter verwendet (Arakawa C, Arakawa und

Lamb, 1977). Hierbei liegen skalare Größen, Geschwindigkeitskomponenten und tur-

bulente Flüsse an jeweils unterschiedlichen Positionen.

Diskretisierung der Modellgleichungen

Die numerische Diskretisierung der Gleichungen erfolgt durch das finite-Differenzen-

Verfahren. Hierzu werden die Differentialausdrücke durch Differenzenquotienten

dargestellt, die beispielsweise aus einer Taylor-Reihenentwicklung erhalten werden

können. In KAMM2 werden zentrierte Differenzen verwendet. Da diese numeri-

sche Störungen verursachen können, kommen zur zeitlichen Integration Runge-

Kutta-Verfahren zur Anwendung (siehe auch Abschnitt 3.2) sowie das im nächsten

Punkt beschriebene Zwischenschritt-Verfahren. Lediglich die Advektionsterme wer-

den durch ein Aufwindverfahren mit einer Flusskorrekturmethode diskretisiert.
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Zwischenschritt-Verfahren

Der hauptsächliche Nachteil der kompressiblen Formulierung des Modells KAMM2

besteht darin, dass die sehr schnellen Schallprozesse aufgelöst werden müssen. Nach

dem CFL-Kriterium (vgl. Gl. (2.14)) ergibt sich daraus ein sehr kleiner Zeitschritt

und damit verbunden eine lange Rechendauer. Um dies teilweise zu umgehen werden

die Prozesse nach ihrer Geschwindigkeit eingeteilt und getrennt berechnet, was als

Zwischenschritt- oder Time-Splitting-Verfahren bezeichnet wird (z.B. Klemp und

Wilhelmson, 1978). Es werden drei Prozesse mit einer jeweils unterschiedlichen Be-

stimmung des maximal möglichen Zeitschrittes unterschieden:

1. Schall-Zeitschritt: Dieser wird aus der maximalen Schallgeschwindigkeit cmax

und der Gitterweite bestimmt zu

dtmax
schall = 0.9 min

(
1

2

∆x

cmax
,
1

2

∆y

cmax
,
∆zmin

cmax

)

(A.1)

mit den horizontalen Gitterauflösungen ∆x und ∆y sowie der des minimalen

vertikalen Gitterabstandes in der untersten Rechenebene ∆zmin.

2. Diffusionszeitschritt: Wird durch die Diffusionskoeffizienten für Impuls (Km)

und Wärme (Kh) bestimmt zu

dtmax
diff =

1

2
min

(
(∆zmin)2

max(Km, Kh)

)

(A.2)

3. Großer Zeitschritt: Dieser wird durch die Prozesse von Advektion und Auftrieb

begrenzt zu

dtmax
gr = (A.3)

= 0.3 min

(

∆x

max(u) + 0.1m/s
,

∆y

max(v) + 0.1m/s
,

∆z

max( w√
g
) + 0.1m/s

, dtSW

)

mit

dtSW =







1
N

≡ 1q
g

T00
( g

cp
+Γ)

: N > 0

∞ : N < 0
(A.4)

Deformationstensor

Der durch das mittlere Strömungsfeld gegebene Deformationstensor bestimmt sich

zu

Dij =
1

2

(
∂ui

∂xj

+
∂uj

∂xi

)

(A.5)

Durch Multiplikation mit sich selbst ergibt sich daraus der skalare Deformationsten-

sor Ds zu

D2
s = 2DijDij (A.6)
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A.2 Lineare Überströmungstheorie nach Jackson

und Hunt

Das hier vorgestellte Vorgehen basiert auf dem Ansatz von Jackson und Hunt (1975).

Bei der hier dargestellten Formulierung wurden kleinere Anpassungen von Hoff

(1987) übernommen.

Ausgangspunkt der Überlegungen ist der Potentialströmungsansatz für zweidimen-

sionale, reibungsfreie und inkompressible Strömungen. Aus den Eulergleichungen

können mit diesen Annahmen Grundgleichungen von divergenz- und rotationsfreien

Strömungen abgeleitet werden. Es ergibt sich daraus die bekannte Laplace-Gleichung

für die Stromfunktion Ψ sowie die Potentialfunktion Φ:

∆Φ = 0; ∆Ψ = 0 (A.7)

und die Geschwindigkeitskomponenten u, w zu

u =
∂Ψ

∂z
=
∂Φ

∂x
; w = −∂Ψ

∂x
=
∂Φ

∂z
(A.8)

die damit den Cauchy-Riemannschen Differentialgleichungen entsprechen und für

die somit eine beliebige, differenzierbare komplexe Funktion als Lösungsfunktion

verwendet werden kann. Zur Lösung der Gleichungen (A.7) kommen Funktionen mit

unterschiedlichen physikalischen Eigenschaften in Frage. So können durch geeignete

Funktionen elementare Potentialströmungen wie Wirbel, Quellen bzw. Senken und

Dipole beschrieben werden.

Aufgrund der Linearität der Theorie können diese Funktionen überlagert werden, so

dass dadurch neue Strömungzustände beschrieben werden können (z.B. beschreibt

die Überlagerung einer Dipolströmung (Quelle und Senke in einem Punkt) mit einer

Parallelströmung eine Zylinderumströmung).

Durch eine kontinuierliche Beschreibung von Quellen und Senken kann

die Überströmung eines beliebigen Untergrundes simuliert werden (Singula-

ritätenmethode). Dazu geht man von dem Potential einer Quelle bzw. Senke

Φ(x, y) =
Q

2π
ln(

√
x2 + z2) (A.9)

mit der Quellenstärke Q aus. Durch eine kontinuierliche Quellenfunktion Q(s) auf

einer Achse s parallel zu x von einem Referenzpunkt (x, z) ausgehend entsteht der

Ausdruck

dΦ(x, z, s) =
dQ(s)

2π
ln
√

(x− s)2 + z2 (A.10)

Durch Anwendung der Beziehung (A.8) ergibt sich für die differentielle Geschwin-

digkeitsänderung von u

d(u− u∞) =
1

2π

x− s

(x− s)2 + z2
(
dQ

ds
)ds (A.11)
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Durch die Annahme, dass durch die Quellen eine abgrenzende Stromlinie entsteht

kommt man auf
dQ

dx
= 2u∞

dh

dx
(A.12)

wobei h(x) die zu beschreibende Oberfläche ist (vgl. z.B. Zierep, 2002). Damit ergibt

sich die Gleichung (A.11) nach Aufintegration über alle Quellen bzw. Senken zu

u− u∞
u∞

=
1

π

∫ ∞

−∞
h′(s)

x− s

(x− s)2 + z2
ds (A.13)

woraus die Geschwindigkeitsverstärkung bezüglich eines Referenzwertes vor dem

Hindernis (u∞) berechnet werden kann.

Lösungen für dieses Integral sind z.B. in Hoff (1987) für einige Hügelformen ange-

geben. Allerdings hat dieses Integral nicht für jede Form eine analytische Lösung.

Durch die eben beschriebenen Ausführungen wurde die äußere Schicht des Zwei-

Schichten-Modells von Jackson und Hunt (1975) beschrieben. Dabei wurden Rei-

bungsprozesse vernachlässigt, welche nach dem Modell nur in der inneren Schicht

wirksam sind. In der inneren Schicht wird ein Gleichgewicht aus Druckgradientkraft

und Reibung angenommen. Die vertikale Ausdehnung li dieser inneren Schicht wird

nach Hoff (1987) durch

li ln
2(
li
z0

) = 2κL (A.14)

bestimmt.

Der gesamte Geschwindigkeitszuwachs der inneren Schicht bestimmt sich aus der

Summe der Einflüsse aus äußerer Schicht und Reibungseinfluss nach Hoff zu:

∆u = u∞
H

L
σF (

x

L
,
z

L
)P0(z) +

∆u∗(x)

κ
ln(

li
z0

)Pδ(z) (A.15)

Dabei entspricht σF der rechten Seite von Gl. (A.13) und wird in Hoff (1987)

als Formparameter bezeichnet, wobei in diesem die Hügelfunktion h(s) mit der

Firsthöhe H und alle anderen Längen mit der Halbwertslänge L normiert wurden.

P0 und Pδ sind Funktionen, die für ein übergangsloses Windprofil an der Grenze

zur äußeren Schicht sorgen. Bei der angegebenen Formel muss ausserdem noch die

Größe u∗ näher bestimmt werden, was sich beim Vergleich mit Simulationswerten

leicht realisieren lässt. Oftmals fällt aber auch bei Messungen der unterste Messpunkt

bzw. bei Modellrechnungen die unterste Gitterebene in die äußere Schicht, weshalb

die Wirkung der inneren Schicht für diese Fälle vernachlässigt werden kann. Bei

ähnlichen Ansätzen wie z.B. in Koßmann (1992) wird sie gar nicht berücksichtigt.

Aufgrund ihrer geringen Bedeutung auch für diese Arbeit wird deshalb nicht näher

auf die Ableitung der oben angeführten Formel für die innere Schicht eingegangen.
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A.3 Das c-means-Verfahren

Das zugrundeliegende Prinzip einer Clusteranalyse ist es, Gruppen zu finden,

innerhalb derer eine möglichst gute Übereinstimmung hinsichtlich eines Kriteri-

ums herrscht (Homogenität innerhalb der Cluster) und diese gegenüber anderen

Gruppen abzugrenzen (Heterogenität zwischen den Clustern). Als Kriterium der

Übereinstimmung wird dafür ein Distanzmaß d verwendet. Mathematisch kann der

Ansatz durch die Minimierung der Zielfunktion

J =

n∑

j=1

c∑

i=1

u m
ij d(~βi, ~xj) (A.16)

wiedergegeben werden (vgl. Dunn, 1974). Dabei bezeichnen ~x1, ~x2, ..., ~xn die Da-

tenvektoren aus einem Datensatz mit n Elementen und ~β1, ~β2, ..., ~βc die Vektoren

der Cluster mit der vorher festzulegenden Clusteranzahl c. Die Formulierung in Gl.

(A.16) entspricht der des k-means-Algorithmus mit der Erweiterung um uij. Dieser

Ausdruck gibt den Grad der Zugehörigkeit eines jeden Datenvektors ~xj zu jedem

Cluster ~βi an und wurde in Dunn (1974) vorgeschlagen. Der Parameter m bestimmt

die Schärfe der Zuordnung und kann mit Werten > 1 vorgegeben werden (je größer

m, desto unschärfer die Zuordnung). Die Werte von uij werden zu

uij =
1

∑c
k=1

(
d(~xj ,~βi)

d(~xj ,~βk)

) 2

m−1

(A.17)

bestimmt.

Die Zentren der Cluster werden mit

βi =

∑n
j=1 u

m
ij ~xj

∑n
j=1 u

m
ij

(A.18)

berechnet und bei Beginn des Algorithmus willkürlich gewählt.

Als Distanzmaß d wird der oft eingesetzte euklidische Abstand gewählt, welcher sich

zu

d(~β, ~x) =

√
√
√
√

n∑

k=1

(βk − xk)2 (A.19)

bestimmt.
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A.4 Erkennung und Klassifizierung orographi-

scher Grundstrukturen

Prinzip dieser Methode ist die Annäherung des Höhenmodells (repräsentiert durch

ein Gitter mit den Höhenwerten) durch ein Polynom.

Um dieses Polynom an ein Gitter mit diskreten Höhenwerten anzupassen wird ana-

log zur linearen Regression die Summe der Fehlerquadrate minimiert und dadurch

die Koeffizienten des Polynoms bestimmt. Grundlegender Ansatz dabei ist also der

Vergleich von Gitterpunktwerten zi mit den Funktionswerten f(xi, yi) am Ort der

jeweiligen Gitterpunkte xi, yi durch

Ri = zi − f(xi, yi) (A.20)

wobei Ri das Residuum am Gitterpunkt i angibt. Als Funktion f(x, y), welche die

diskreten Höhenwerte annähern soll, wird wie oben schon erwähnt ein Polynom mit

den Koeffizienten aj verwendet, z.B.

f(x, y) = a0 + a1x+ a2y + a3x
2 + ... (A.21)

Von diesem Beispiel ausgehend kann die Summe der Quadrate der Residuen SR mit

SR =

N∑

i=1

R2
i =

N∑

i=1

(zi − (a0 + a1x+ a2y + a3x
2 + ...))2 (A.22)

geschrieben werden. Die Fehlerquadrate SR werden unter der folgenden Bedingung

minimiert:
∂SR

∂a0

=
∂SR

∂a1

=
∂SR

∂a2

=
∂SR

∂a3

= ... = 0 (A.23)

Das daraus entstehende Gleichungssystem resultiert nach einer entsprechenden Um-

formung zu:

a0N + a1

∑
xi + a2

∑
yi + a3

∑
x2

i + · · · =
∑
zi

a0xi + a1

∑
x2

i + a2

∑
yi · xi + a3

∑
x3

i + · · · =
∑
zi · xi

a0yi + a1

∑
xi · yi + a2

∑
y2

i + a3

∑
x2

i · yi + · · · =
∑
zi · yi

a0x
2
i + a1

∑
x3

i + a2

∑
yi · x2

i + a3

∑
x4

i + · · · =
∑
zi · x2

i
...

(A.24)

In der vorliegenden Arbeit wird zur Beschreibung des Geländes ein Polynom mit 9

Elementen

f(x, y) = z = a0x
2y2 + a1x

2y+ a2y
2x+ a3x

2 + a4y
2 + a5xy+ a6x+ a7y+ a8 (A.25)

oder mit 6 Elementen

f(x, y) = z = a3x
2 + a4y

2 + a5xy + a6x+ a7y + a8 (A.26)
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verwendet. Der Vorteil eines Polynoms mit 9 Elementen ist eine größere Vielfalt

der möglichen Wiedergabe von Geländeeigenschaften (z.B. könnte nur mit einem

9-Koeffizienten-Polynom eine Talverengung beschrieben werden).

Für das Polynom mit 9 Elementen ergibt sich nach oben beschriebenem Vorgehen

das folgende Gleichungssystem zur Bestimmung der Koeffizienten a0..a8:





















∑
x4

i y
4
i 0 0

∑
x4

i y
2
i

∑
x2

i y
4
i 0 0 0

∑
x2

i y
2
i

0
∑
x4

i y
2
i 0 0 0 0 0

∑
x2

i y
2
i 0

0 0
∑
x2

i y
4
i 0 0 0

∑
x2

i y
2
i 0 0

∑
x4

i y
2
i 0 0

∑
x4

i

∑
x2

i y
2
i 0 0 0

∑
x2

i
∑
x2

i y
4
i 0 0

∑
x2

i y
2
i

∑
y4

i 0 0 0
∑
y2

i

0 0 0 0 0
∑
x2

i y
2
i 0 0 0

0 0
∑
x2

i y
2
i 0 0 0

∑
x2

i 0 0

0
∑
x2

i y
2
i 0 0 0 0 0

∑
y2

i 0
∑
x2

i y
2
i 0 0

∑
x2

i

∑
y2

i 0 0 0 N





















︸ ︷︷ ︸

X

·





















a0

a1

a2

a3

a4

a5

a6

a7

a8




















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A

=

=





















∑
zi · x2

i y
2
i

∑
zi · x2

i yi
∑
zi · xiy

2
i

∑
zi · x2

i
∑
zi · y2

i
∑
zi · xiyi

∑
zi · xi

∑
zi · yi

∑
zi





















︸ ︷︷ ︸

Z

(A.27)

Der Vektor der Koeffizienten des Polynoms kann also durch

A = X−1 · Z (A.28)

ermittelt werden. Um eine solche Anpassung für beliebige Skalen zu erlauben,

müssen die Koeffizienten für jede Skala (d.h. Ausdehnung des Gebietes, welches

durch das Polynom angenähert werden soll) gesondert berechnet und dementspre-

chen die Koeffizienten durch obiges Gleichungssystem jeweils neu bestimmt werden.

Sind die Polynomkoeffizienten der Funktion f gefunden worden, kann daraus die

maximale Steigung SLmax für den Zentralpunkt des Ausschnitts mit

SLmax =

√

(
∂f

∂x
)2 + (

∂f

∂y
)2 (A.29)
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κSG
max κSG

min

Hügel > 0 > 0

Bergrücken > 0 = 0

Sattel > 0 < 0

Ebene = 0 = 0

Tal < 0 = 0

Senke < 0 < 0

Tabelle A.1: Klassifizierung orographischer Formen anhand der maximalen bzw. mini-

malen Krümmungen der durch einen Ebenenschnitt entstehenden Spurgeraden.

ermittelt werden. Weiterhin wird die Krümmung der durch den Schnitt mit einer

Ebene entstehenden Spurgeraden bestimmt. Die Schnittebene läuft dabei durch den

Zentrumspunkt des Geländeausschnittes und steht senkrecht auf der x − y−Ebene

(also die Ebene des Geländes). Sie wird so ausgerichtet, dass jeweils die minimale

und maximale Krümmung gefunden wird. Nach Wood (1996) bestimmt sich die

maximale bzw. minimale Krümmung der Spurgeraden κSG
max und κSG

min für das 6-

Koeffizienten-Polynom zu

κSG
max, κ

SG
min = a3 − a4 ±

√

(a3 − a4)2 + a2
5 (A.30)

Eine Klassifizierung des Geländes erfolgt anhand des Vorzeichens der bestimmten

maximalen und minimalen Krümmungen (siehe z.B. Wood, 1996). Tab. A.1 zeigt

die zugeordneten Geländestrukturen. Da Werte von Null wohl kaum auftreten sind

anstatt dessen minimale bzw. maximale Begrenzungen der Krümmung zu verwen-

den.

Für die Geländeformen Täler, Rücken und Sattel spielt zusätzlich die Ausrichtung

gegenüber der Anströmrichtung eine wesentliche Rolle. Um diese zu bestimmen wird

wie oben eine auf der x− y−Ebene stehende Fläche so ausgerichtet, dass jeweils die

minimale und maximale Krümmung gefunden wird. Aus der Ausrichtung der Fläche

ergibt sich die Orientierung der Geländeform. Dafür wird die Parameterform (r, t)

einer zur x− y−Ebene senkrechten Fläche mit noch unbekannter Ausrichtung t zu

x = r · t; y = r ·
√

1 − t2; z = s (A.31)

Wird dies beispielsweise in des 9-Koeffizienten-Polynom eingesetzt, kann die entste-

hende Gleichung nach s aufgelöst werden zu s = fP (r, t). Nach Bildung der ersten

und zweiten Ableitung f ′
P = ∂fP

∂r
bzw. f ′′

P = ∂2fP

∂r2 ergibt sich mit der Formel zur

Berechnung der Krümmung der entstehenden Spurgeraden

κSG = | f ′′(x)

(1 + f ′(x)2)3/2
| (A.32)
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Durch die Ableitung und das Nullsetzen des dadurch entstehenden Ausdrucks nach

t und nach Auflösen nach eben dieser Größe ergibt sich

t =
1√
2

√

Γ(Γ ±
√

Γ(−a2
5 + Γ))

Γ
(A.33)

mit

Γ = a2
3 − 2a3a4 + a2

4 + a2
5 (A.34)

Dadurch bestimmt sich die Ausrichtung der Strukturen bzw. die Richtung ihrer mi-

nimalen und maximalen Krümmung für das 6-Koeffizienten und das 9-Koeffizienten-

Polynom gleichermaßen. Durch einsetzen von t in die Ebenengleichung (A.31)

können dann auch die maximalen bzw. minimalen Krümmungen für die Polyno-

me bestimmt werden.
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Böllmann, G. und G. Jurksch, 1984. Ein Beitrag zur Festlegung der Grundwind-
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Fiedler, F., 2003. Stürme und Orkane in Mittelgebirgsregionen. In: Naturkatastro-

phen in Mittelgebirgsregionen. Stiftung Umwelt und Schadensvorsorge der SV
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Münchener Rück, 1993. Winterstürme in Europa, Schadenanalyse 1990 - Scha-

denpotentiale. Münchener Rückversicherungs-Gesellschaft, München.

Münchener Rück, 1999. Naturkatastrophen in Deutschland. Münchener

Rückversicherungs-Gesellschaft, München.
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Symbolverzeichnis

B Halbwertsbreite eines Hügels (senkrecht zur Anströmungsrichtung)

C Korrelationskoeffizient

cp spezifische Wärmekapazität bei konstantem Druck

cv spezifische Wärme bei konstantem Volumen

d Verdrängungshöhe

D Deformationstensor

Ds skalarer Deformationstensor

e Partialdruck des Wasserdampfes

Et turbulente kinetische Energie

f Coriolisparameter

Fr Froude-Zahl gebildet mit der horizontalen Längenskala H

FrL Froude-Zahl gebildet mit der horizontalen Längenskala L

~g Vektor der Schwerebeschleunigung mit |~g| = 9.81m/s

G Böenfaktor

H vertikale Längenskala der Orographie

K Diffusionskoeffizient

Km, Kh Diffusionskoeffizient für Impuls bzw. Wärme

L Halbwertslänge eines Hügels (parallel zur Anströmungsrichtung)

L∗ Monin-Obouchow-Stabilitätslänge

LTB Längenausdehnung des Talbodens

LTK Abstand der Talkanten

li Ausdehnung der inneren Schicht nach dem Zweischichtkonzept

von Jackson und Hunt (1975)

lm Mischungsweg

Le Einflussradius des Expositionsindex
”
GELEX“

N Brunt-Väisälä-Frequenz

p Luftdruck (Summe des Gasgemischs und aller enthaltenen

Substanzen)

r relative Feuchte

R Gaskonstante
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rD Dämpfungskoeffizient für den seitlichen Rand

Rd Gaskonstante für die trockene Atmosphäre

Ri Richardsonzahl

s spezifische Feuchte

T Temperatur

Tt Schwingungsdauer der Trägheitsschwingung

u horizontale Geschwindigkeitskomponente

u
′

turbulente Strichgrösse der horizontalen Geschwindigkeit

u∗ Schubspannungsgeschwindigkeit

ug u-Komponente der geostrophischen Windgeschwindigkeit

v horizontale Geschwindigkeitskomponente

v
′

turbulente Strichgrösse der horizontalen Geschwindigkeit

vg v-Komponente der geostrophischen Windgeschwindigkeit

|~vg| Absolutwert der geostrophischen Windgeschwindigkeit

vN Mittlere Geschwindigkeit des gesamten Rechengebiets

~v Geschwindigkeitsvektor

w vertikale Geschwindigkeitskomponente

w
′

turbulente Strichgrösse der vertikalen Geschwindigkeit

WH Wärmequellen

Ws sonstige Wärmequellen

α0 Winkel zw. Bodenwindrichtung und geostrophischer Windrichtung

αA Winkel zw. Anströmungrichtung und Ausrichtung der Orographie

∆v relative Geschwindigkeitserhöhung nach Gl. (4.7)

∆vINDEX relative Geschwindigkeitserhöhung aufgrund eines Orographieindex

nach Abschnitt 7.2

∆ Auflösung des numerischen Gitters

∆x Auflösung des numerischen Gitters in x-Richtung

∆y Auflösung des numerischen Gitters in y-Richtung

∆z Auflösung des numerischen Gitters in z-Richtung

Γ geostrophischer Temperaturgradient

κ von-Kármán-Konstante

κSG Krümmung der Spurgeraden eines Geländeschnitts

λB Blackadar Länge

λz vertikale Wellenlänge
~Ω Vektor der Winkelgeschwindigkeit der Erde

φ geographische Breite

Φ Potentialfunktion

Φm Stabilitätsfunktion für Impuls



SYMBOLVERZEICHNIS 173

Ψ Stromfunktion

ρ Dichte der Luft (Summe des Gasgemischs und aller enthaltenen

Gase

σ Molekularer Reibungstensor für newtonsche Flüssigkeiten und Gase

σF Formfaktor nach Hoff (1987)

θ Hangneigung

θcrit kritische Hangneigung für Strömungsablösung

Θ potentielle Temperatur

Θv virtuelle potentielle Temperatur

ζ Stabilitätsparameter in der Prandtlschicht
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des IMK für die freundliche und anregende Atmosphäre bedanken. Erste Hilfe bei
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