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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wird die konvektive Grenzschicht iiber Mittelgebirgen
hinsichtlich konvektiver Bewegungsvorgénge und damit verbundener Transporte un-
tersucht. Betrachtungen konvektiver Fliisse von Wérme und Feuchte, der Maxima von
Spektren und gemittelter konvektiver Strukturen zeigen, dass feuchte Aufwinde und
kompensierende trockene Abwinde mit einem Anteil von etwa 80 % den vertikalen
turbulenten Transport von Energie und Spurenstoffen dominieren. Eine neuartige
Ausriistung zur Bestimmung von Spurenstoffen erlaubt erstmals die Quantifizierung
von Stickoxidfliissen mittels luftgestiitzter Messungen. Die Konvektion bewirkt in der
unteren Hélfte der Grenzschicht einen effektiven Transport von Stickoxiden nach oben,
weg von den Quellorten, mit bis zu 0.9 ppb m s~!. Eine neuartige Gesamtbetrachtung
aller mittels ,,conditional sampling“ in den Zeitreihen identifizierten Auf- und Abwinde
zeigt, dass der Durchmesser der meisten Konvektionselemente im Bergland nur halb
so grofl wie iiber dem Flachland ist. Das Maximum der Vertikalgeschwindigkeit liegt
iitber dem Mittelgebirge in der unteren Hélfte der Grenzschicht. Allerdings sind die
Aufwinde vor allem im oberen Teil der Grenzschicht deutlich starker mit der Feuchte
korreliert, die Feuchtefliisse sind mit Werten iiber 0.5 m s=! g kg~! doppelt so grof3
wie iiber dem Flachland. Die hierbei dominierenden stérksten Aufwinde weisen einen

Flichenanteil von etwa 5 % auf.

Der experimentell bestimmte Wert des Flachenanteils der starksten Aufwinde geht
in das Initialisierungsschema ein, das neu in das Lokal-Modell (LM) des Deutschen
Wetterdienstes implementiert wurde. Darin dient die Aufwindgeschwindigkeit als
Kriterium fiir die Auslésung von Konvektion und ersetzt in der Konvektionsparame-
trisierung des LM die bisherige SchlieBung. Eine Fallstudie zeigt, dass sich durch die
verdnderte Initialisierung - nach der Korrektur einer systematischen Uberschétzung
der Grenzschicht-Feuchte des antreibenden Modells - die Anzahl der Gitterpunkte
reduziert, an denen Konvektion ausgelost wird. Dies bewirkt eine Lokalisierung der
Konvektion. Thr Intensitdtsmaximum verschiebt sich in die Zeit nach dem lokalen
Mittag.

Ein neues Schema, das die Entwicklungszeit hochreichender Konvektion anhand
der potentiell fiir die Konvektion vorhandenen Energie beriicksichtigt, verschiebt in
der Fallstudie das Einsetzen konvektiven Niederschlags in der Gréflenordnung von

30 min. Durch das neue Schema, das auch die Verlagerung konvektiver Zellen einbe-



zieht, konzentriert sich der Regen auf mehrere, zeitlich voneinander getrennte Phasen
starker Niederschliage, statt einer kontinuierlichen und grofiraumigen Niederschlagsbil-
dung. Bei einer Kombination mit dem geénderten Initialisierungsschema verschiebt sich
die tageszeitliche Entwicklung um bis zu zwei Stunden und entspricht damit besser der

tatsiachlichen Situation.
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1 Einleitung und Zielsetzung

Konvektion manifestiert sich in der Atmosphére in vielen verschiedenen Phanomenen.
Sie reicht von mikroskaliger Turbulenz {iber Strukturen in der planetarischen Grenz-
schicht mit einer Ausdehnung von wenigen hundert Metern bis hin zu Hurrikanen
auf einer Skala von mehreren hundert Kilometern. Auf einer Skalengrofie von ei-
nigen Kilometern wird Konvektion in der Grenzschicht durch trockene Konvekti-
onszellen und in der freien Atmosphédre durch hochreichende Wolken bewerkstel-
ligt. Die Auslosung dieser Art von Konvektion findet an der Erdoberfliche so-
wie durch Hebungsvorgdnge in der Luftmasse statt. Wie letztlich bei allen at-
mosphérischen Bewegungsvorgéngen verursacht eine inhomogene Energiezufuhr, be-
dingt durch die Heterogenitédt von Vegetation, Landnutzung oder Bodenfeuchte, die
Oberflachenauslosung (Anthes, 1984; Rabin et al., 1990; Baker et al., 2001). Orogra-
phie modifiziert die Erwarmung der Oberfliche und der dariiber liegenden Luftschicht
im Tagesverlauf zusétzlich (Banta, 1990). Diese und weitere im Bergland wirksame
Faktoren haben Auswirkungen auf die Turbulenz und die Initialisierung von Konvek-
tion (Klitch et al., 1985). Entstehung und H&ufigkeit konvektiver Wolken in Mittel-
gebirgsregionen zeigen deutliche Unterschiede zu flachen Gebieten, und beeinflussen
damit auch die Bildung von Niederschlag (Thielen und Gadian, 1996). Die lokalen Ge-
gebenheiten bestimmen in hohem Grade die fithlbaren und latenten Warmefliisse in die
Atmosphire, die Ausdehnung, Temperatur und Feuchte der Grenzschicht und die Aus-
bildung mesoskaliger Windsysteme. Diese hohe Variabilitit in gegliedertem Geldnde
bedingt auch eine hohe Variabilitdt der Prozesse, die von den genannten und vielen
weiteren Parametern abhéngig sind. Gerade wegen der Komplexitidt der Ablaufe in
Mittelgebirgen fehlt es z. B. an einem umfassenden Uberblick iiber die mittleren Eigen-
schaften der Grenzschicht, der in ihr wirksamen Strukturen und Transportmechanis-
men, wihrend es fiir ebenes Geldnde hierfiir zahlreiche Studien gibt (z. B. Stull, 1988;
Young, 1988b; Williams und Hacker, 1992).

Mit der Konvektion verbunden sind immer auch Austauschvorgédnge, welche zu
einer Umverteilung von horizontalem Impuls (Wind), thermischer Energie (Tempera-
tur), Feuchte in Form von Wasserdampf, Fliissigwasser und Eis und Luftbeimengun-
gen fithren. In der Grenzschicht betrifft dies wichtige Prozesse wie die Vermischung
von Spurenstoffen genauso wie die Energiezufuhr fiir feuchte Konvektion. Die Genau-
igkeit wiederum, mit der diese Austauschprozesse beschrieben werden kénnen, ist von
grofer Bedeutung fiir Massen-, Impuls- und Energiehaushalte und damit fiir quantita-

tive Beschreibungen atmosphérischer Vorgéinge bei der numerischen Wettervorhersage.



2 1 EINLEITUNG UND ZIELSETZUNG

Ein Schwerpunkt dieser Arbeit liegt bei der Untersuchung trockener Konvektion in
der Grenzschicht, den Charakteristika der dabei wichtigen Strukturen und den da-
mit verbundenen Transporten. Voraussetzung fiir eine solche experimentelle Untersu-
chung ist ein vierdimensionaler Datensatz, wie er im Rahmen des VERTIKATOR-
Experiments im Gebiet des Schwarzwalds erfasst wurde. Die umfangreichen Daten
enthalten boden- wie luftgestiitzte Messungen, aus denen die zeitliche und rdumliche
Entwicklung der Grenzschicht bestimmt wird. Die vertikalen Transporte in der Grenz-
schicht von fithlbarer und latenter Energie sowie erstmals auch von Spurenstoffen wie
Stickoxiden werden aus Flugzeugmessungen unter Verwendung der eddy-Korrelations-
Methode abgeleitet. Eine spektrale Analyse der Zeitreihen gibt Hinweise auf die Groien
der dominanten Strukturen, welche fiir die Transporte verantwortlich sind. Die Betrach-
tung konvektiver Strukturen, die sich aus dem beobachteten Vertikalwind bestimmen
lassen, schliefit die Auswertung und Interpretation der experimentellen Daten ab und
stellt die Merkmale heraus, die Mittelgebirge von ebenen Gebieten unterscheiden.

Der zweite Teil der vorliegenden Arbeit befasst sich mit der Repréisentierung feuch-
ter Konvektion in numerischen Modellen. Die quantitative Vorhersage der Konvektion
selbst und des damit verbundenen Niederschlags stellt eines der grofiten Probleme der
numerischen Wettervorhersage dar. Wéahrend bei der Genauigkeit im Bereich grof3-
skaliger synoptischer Systeme und den damit verbundenen Feldern meteorologischer
Parameter bemerkenswerte Fortschritte erzielt wurden, konnte z. B. die Vorhersagbar-
keit von Gewittern kaum verbessert werden. Dabei haben begleitende Phdnomene, wie
z.B. Schéden durch Hagel, grofie 6konomische Bedeutung, auch weitere Disziplinen wie
die Hydrologie oder der Katastrophenschutz benétigen genaue zeitliche und raumliche
Informationen um vorbeugend tétig werden zu konnen.

Ein Hauptproblem bei der numerischen Modellierung von Konvektion liegt in ih-
rer Kleinrdumigkeit, bezogen auf die raumliche Auflésung numerischer Modelle. Heute
operationelle Modelle wie das Lokal-Modell LM des Deutschen Wetterdienstes mit
einer horizontalen Aufléosung von 7 km erfassen die Konvektion nicht explizit, sie
muss daher parametrisiert werden (Heise, 2002a). Im LM wie auch in anderen Mo-
dellen zur numerischen Wettervorhersage kommt dafiir ein Massenfluss-Schema zur
Anwendung, das aber unter anderem in der Initialisierung von Konvektion mitun-
ter grofle Schwichen offenbart und konvektiven Niederschlag zu grofifiichig simu-
liert (Heise, 2002b). Auch der ausgeprigte klimatologische Tagesgang in der Schau-
ertatigkeit kann zeitlich nicht reproduziert werden. Wahrend Gewitter in Deutschland

am héufigsten am spéaten Nachmittag zwischen 15 und 17 Uhr lokaler Zeit auftreten



(Hofherr, 1999), liegt das Maximum der Aktivitét in Wettervorhersagemodellen in der
Mittagszeit (Doms et al., 2002). GroBe Erwartungen werden der zukiinftigen Erhchung
der Auflésung numerischer Modelle entgegengebracht. Diesbeziigliche Fallstudien zei-
gen qualitative Verbesserungen, was unter anderem auf die dann aufgelosten mesos-
kaligen Windsysteme (Barthlott et al., 2006) und die direkte Auflésung von Wolken
(Bertram et al., 2004; Guichard et al., 2004) zuriickzufiihren ist. Auch wenn die Um-
stellung auf engmaschigere Modelle in absehbarer Zeit erfolgt, werden Modelle mit
groflerer Gitterweite, z. B. auf der globalen Skala, mittelfristig weiter Konvektion pa-
rametrisieren miissen. In der Arbeit werden zwei Aspekte des Konvektionsschemas
betrachtet. Die Initialisierung ist ein sehr wichtiger Teil der Parametrisierung, da in
ihr iiber die Auslésung von Konvektion an einem Modellgitterpunkt entschieden wird.
In das LM wird in dieser Arbeit ein neues Schema fiir die Auslosung implementiert, das
unter anderem auf Erkenntnissen des ersten Teils zur Stéarke der Aufwinde in der Grenz-
schicht beruht, und die Auswirkungen auf die modellierte Konvektion betrachtet. Die
zweite implementierte Neuerung belegt die konvektiven Gitterzellen mit einer Latenz-
zeit, um die bisher nicht beriicksichtigte Entwicklungszeit konvektiver Wolken von der
Entstehung bis zur Niederschlagsbildung einzubeziehen. Die Dauer dieser Verzégerung
wird in Relation zur verfiigharen potentiellen Energie, der CAPE, gesetzt. Abschlie-
Bend wird die Kombination beider Neuerungen auf ihre Wirksamkeit beziiglich einer

realistischeren konvektiven Niederschlagsvorhersage hin untersucht.

Aufbau der Arbeit Entsprechend der Zielsetzung gliedert sich die Arbeit in zwei
Themenfelder. Nach der Vorstellung des Messgebiets, der im Rahmen von VERTIKA-
TOR eingesetzten Ausriistung und der Wetterlagen der Intensivmessphasen (Kap. 2)
wird in allen folgenden Kapiteln zunéchst die Methodik, z. B. zur Bearbeitung von
Daten erldutert, und dann die damit erzielten Ergebnisse prasentiert. Die Analyse der
Messdaten umfasst vier Bereiche: die Entwicklung der Grenzschicht (Kap. 3), turbulen-
te Vertikaltransporte (Kap. 4), die spektrale Analyse (Kap. 5) und die Untersuchung
konvektiver Strukturen (Kap. 6). Eine kurze Beschreibung des LM leitet den Teil der
numerischen Modellierung ein. Es folgen Erlduterungen zu den verwendeten Antriebs-
daten (Kap. 7) und die beiden Kapitel zum neuen Ausloseschema (Kap. 8) und der
CAPE-abhingigen Entwicklungszeit konvektiver Prozesse (Kap. 9). Eine Zusammen-
fassung der Ergebnisse und Perspektiven weiterer Forschungsaktivitdten bilden den
Abschluss der Arbeit (Kap. 10).
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2 VERTIKATOR-Experiment

Die Datenbasis fiir die vorliegende Arbeit entstand im Rahmen des AFO2000-Projekts
VERTIKATOR ( VERTIK aler Austausch und ORographie). Der Schwerpunkt umfang-
reicher Messungen im Mai und Juni 2002 lag im nérdlichen Teil des Schwarzwalds. Ziel
des Projekts war die Erfassung der komplexen Struktur der Atmosphére im Vorfeld und
wéhrend konvektiver Entwicklungen (Kottmeier et al., 2004). Die Messungen erfolgten
in der Grenzschicht und der freien Atmosphére iiber flachem Geldnde und mittelho-
her Orographie. Ziele des Projekts waren unter anderem die Analyse von Mechanis-
men und Prozessen, die den Vertikaltransport initiieren und steuern sowie qualitative
und quantitative Abschitzungen von Transporten durch Turbulenz infolge Trocken-
und Feuchtkonvektion aus Messungen und numerischen Simulationen. Mit den Ergeb-
nissen sollten auflerdem bestehende Parametrisierungen in Wettervorhersagemodellen
iberpriift (Verifikation und Validierung) und wenn moglich neue Parametrisierungen
entwickelt werden (Fiedler et al., 2002).

2.1 Experiment
2.1.1 Messgebiet

Das Messgebiet umfasst den Nordschwarzwald mit orographischen Erhebungen bis etwa
1200 m Gipfelhohe und einen Teil seiner flacheren Umgebung (Abb. 1). In der Mittel-
gebirgsregion des Schwarzwalds treten geh&uft konvektive Wolken und Gewitter auf
(Kalthoff et al., 1999), wie sich anhand von Starkniederschlagen (Miihr, 1996), Daten
des Deutschen Wetterdienstes zur Gewitterhéufigkeit (Kottmeier und Hotfherr, 1999)
und Blitzhdufigkeiten (Finke und Hauf, 1996) zeigt. An den Héngen und in den Télern
des Schwarzwalds entwickeln sich oft mesoskalige Windsysteme in Form von Hang- und
Talwinden (Kalthoff et al., 2000). Die mit Konvektion verbundene Schauertétigkeit
tritt im Bergland deutlich haufiger auf als in flachen Regionen und setzt im Tages-
gang etwas frither ein (Hofherr, 1999). Damit einher geht ein erhéhter Bedeckungsgrad
an Kumuluswolken im Vergleich zum Umland. Die intensivere Konvektion im Schwarz-
wald héngt zum einen mit der bevorzugten Auslosung von Konvektion iiber hoch lie-
genden und sonnenexponierten Fldchen zusammen, zum anderen bilden sich thermisch
und orographisch induzierte mesoskalige Zirkulationssysteme zwischen dem Schwarz-
wald und der Umgebung aus. Durch sie produzierte Massenkonvergenz kann vor al-
lem im Bereich der Bergriicken Konvektion initiieren (Raymond und Wilkening, 1980;
Barthlott et al., 2006). Das Gebiet des Experiments liegt im Erfassungsbereich des C-
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Band-Niederschlagsradars des Forschungszentrums Karlsruhe und beinhaltet mehrere
operationelle Bodenstationen, an denen Dauermessungen von Niederschlag und weite-
ren meteorologischen Parametern durchgefithrt werden. Mit den zusétzlichen Statio-
nen im Rahmen des VERTIKATOR-Experiments entstand dadurch ein relativ dichtes

Messnetz fiir atmosphérische Messungen.

s Héhe in m

-250

-500

! 750

-1000

1250

1500

Geogr. Breite in Grad

Geogr. Lange in Grad

Abbildung 1: Gebiet des VERTIKATOR-Experiments im Nordschwarzwald und Rhein-
tal (rechts) mit operationellen Bodenstationen (Kreise) und temporéren Turbulenz-
messstationen (Quadrate) sowie Radiosondenstationen (Dreiecke) in Freistett (F) und
Horb (H). Die Energiebilanzstationen befanden sich in Sasbach (S) und Musbach (M).
Im Westen wird der Rheingraben durch die Vogesen begrenzt (links).

2.1.2 Bodengebundene Messungen

Das bodengebundene Netz aus Messstationen diente der Erfassung der zeitlichen Ent-
wicklung und rdumlichen Verteilung der Energiebilanz und der bodennahen Bedingun-
gen beziiglich Wind, Temperatur und atmosphérischer Turbulenz. Die Turbulenz- und
Energiebilanzstationen waren in verschiedenen Hohen entlang einer Achse quer zum
Hauptkamm des Nordschwarzwalds aufgereiht (Abb. 1). Neben diesen Stationen wur-
den weitere bodengebundene Messsysteme im Rahmen von VERTIKATOR. genutzt,
unter anderem zwei Sodar, ein C-Band Dopplerradar, ein Aerosollidar, ein Disdrometer,
ein Fesselballon, ein Wind-Temperatur-Radar und ein Netzwerk automatischer Wet-
terstationen. Mit zwei Radiosondenstationen im Rheintal (Freistett) und im 6stlichen

Schwarzwald (Horb) wurden wéhrend der Intensivmessphasen (IMPs) zwischen 6 und
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20 UTC jeweils zweistiindig vertikale Profile von Wind, Temperatur und Feuchte auf-
genommen. Im Rheingraben (Sasbach) und Schwarzwald (Musbach) waren zwei Ener-
giebilanzstationen installiert, welche die Energiefliisse an der Erdoberfléche messen und
somit auch als Referenzstationen fiir die Messungen turbulenter Fliisse der Messflug-
zeuge dienen. Kalthoff et al. (2006) beschreiben detailliert die Instrumentierung der

Bodenmesssysteme.

2.1.3 Luftgestiitzte Messungen

Im Rahmen der Messkampagne sollten die vertikalen und horizontalen atmosphérischen
Bedingungen im Vor- und Umfeld von konvektiven Wolken im Bereich des Schwarz-

walds bestimmt werden. Hierzu dienten aufwindige Flugzeugmessungen, bei denen die

Forschungsflugzeuge Falcon des DLR, die Dornier 128 des Instituts fiir Flugfithrung der
Universitdt Braunschweig sowie die Motorsegler DIMONA der Fa. Metair (CH) und
des Flugsportvereins 1910 Karlsruhe (FSV) zum Einsatz kamen (Abb. 2). Die Flugzeu-

Abbildung 2: Messflugzeug DO 128 (D-IBUF) links und der Motorsegler RF5 des Flug-
sportvereins 1910 Karlsruhe (rechts).

ge verfiigen iiber Messeinrichtungen fiir eine Vielzahl meteorologischer Parameter wie
Wind, Temperatur, Feuchte und Strahlung (Tab. 1). Bis auf den Motorsegler des FSV
fithren alle Flugzeuge hochfrequente Messungen durch und erfassen damit die Turbu-
lenz. Die niedrigen Fluggeschwindigkeiten in der Grenzschicht von 40 bis 60 m s™!
erlauben es, Strukturen bis in den Meterbereich hinein aufzulésen. Die Kombinati-
on der eingesetzten Flugzeuge ermoglicht gleichzeitige Messungen in unterschiedlichen
Hohenbereichen der mittleren und oberen Grenzschicht und der freien Atmosphére. Die
DO 128 besitzt auflerdem eine Spurenstoffmessausriistung (Tab. 1), welche Messun-
gen der Konzentrationen von Oz, CO, COy, NOy und NO, erlaubt (Wieser, 2004). In

fritheren Feldexperimenten wurde gezeigt, dass die schnellen Sensoren die Erfassung der



Geschwindigkeit bei der Messung

2 VERTIKATOR-EXPERIMENT

60 bis 70 m s~!

Maximale Hohe 7000 m
Reichweite 1000 km
Parameter Instrument

Position und Geschwindigkeit

Flughohe

Radarhohe

Statischer, dynamischer Druck
Temperatur der Erdoberfliche
Feuchte

Feuchte

Feuchte

Temperatur

Temperatur

Wind (horizontal)

Wind (vertikal)

Solarstrahlung oberer und unterer
Halbraum

Infrarotstrahlung oberer und unterer
Halbraum

Oberflachenreflektivitét (VIS + NIR)
Oberflachenreflektivitéit (VIS)
Chemiemessmodul

03 (Mittelwert)

03 (Fluktuation)
NO

NO2

NOy

PAN

cO

CcO2
Fallsonden

Vertikalsondierung von Temperatur,
Feuchte, Druck, Wind

Novatel Differential GPS-Empfanger
Optech 501 Laser Hohenmesser

Sperry Radar-Hohenmesser

Rosemount 5-Loch-Sonde

KT19 Sensor

Lyman-alpha-Hygrometer (schneller Sensor)
Aerodata-Humicap

Meteolabor Taupunktspiegel TP 3
Rosemount Temperatursensor (PT 100)
offener Rosemount Temperatursensor (PT 100)
(schnell)

5-Loch-Sonde; GPS

5-Loch-Sonde

2 Kipp & Zonen Pyranometer CM 2

2 Kipp & Zonen Pyrgeometer CG 4

Spektraler 3-Kanal Linescanner
CCD-Kamera

Environment O3 41M (UV-Absorption, langsamer
Sensor)

Schneller Ozonsensor (Chemilumineszens)
NOxTOy mit CrO3 (Luminol-Chemilum.)
NOxTOy (Luminol-Chemilum.)

NOxTOy Mo/CrO3
(Luminol-Chemilum.)
NOxTOy (CrO3/heat) (Luminol-Chemilum.)
AL 5001 (Resonanzfluoreszens)

LI-COR 6252 (IR-Absorption)

am geheizten Einlass

mit bis zu 30 Fallsonden ausriistbar

Tabelle 1: Instrumentelle Ausstattung der DO 128 fiir die Erfassung meteorologischer
und luftchemischer Parameter (Corsmeier et al., 2001).
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Spurenstoff Verweilzeit Tragheitszeit

O3 0.16 s 0.05 s
NO, 2.72' s 0.28 s
NO, 2.75 s 0.21 s

Tabelle 2: Bauartbedingte Verweil- und Tragheitszeiten von Gasen im Messsystem der

DO 128 (Wieser, 2004).

3D-Verteilung der luftchemischen Grofilen (Kalthoff et al., 2005) und die Bestimmung
vertikaler turbulenter Fliisse ausgewé#hlter Spurengase erméglichen (Hasel et al., 2005).
Hierfiir ist ein genauer zeitlicher Abgleich der voneinander unabhéngigen Messun-
gen meteorologischer und chemischer Parameter notig. Neben der téglichen Kalibrie-
rung der Systeme erfolgt daher eine Synchronisierung der Messwerte entsprechend den
Tréagheitszeiten der unterschiedlichen Messeinrichtungen und der Verweilzeiten der Luft

im Zuleitungssystem (Tab. 2).

Flugmuster Mafigebend fiir die gewahlten Flugmuster der Forschungsflugzeuge war
die Untersuchung giinstiger Bedingungen fiir die Initiierung und weitere Entwicklung
konvektiver Prozesse. Dabei sollten sowohl der Aufbau der Grenzschicht als auch die
flichengemittelten Transporte im Schwarzwald und seiner flacheren Umgebung erfasst
werden. Die Flugzeuge absolvierten daher verschiedene Flugmuster in unterschiedli-
chen Hohenstufen. Falcon und DO 128 flogen matratzenférmig (Abb. 3) in der freien
Atmosphére (Falcon) beziehungsweise in drei Messhohen von ca. 150 m, 500 m und
1000 m iiber maximaler Geldndehohe des jeweiligen Flugabschnitts (DO 128). An aus-
gewahlten Punkten von Rheintal und Schwarzwald fanden Vertikalsondierungen bis et-
wa zur doppelten Grenzschichthohe statt. Die horizontalen Flugmuster bestanden aus
vier Hauptabschnitten: iiber dem Rheintal, iiber dem Hauptkamm des Nordschwarz-
walds und iiber dem flacheren 6stlichen Teil des Schwarzwalds jeweils parallel zur Orien-
tierung des Rheintals und senkrecht dazu ein Flugabschnitt iiber die hochste Erhebung
des Nordschwarzwalds, die Hornisgrinde (1163 m). Unterhalb des letzteren Abschnitts
waren die Turbulenzmessstationen am Boden aufgereiht. Im Gegensatz zur DO 128,
deren Flugniveaus in konstanten Hohen lagen, beflog die DIMONA geléndefolgende
Abschnitte am Westhang des Schwarzwalds in der unteren und mittleren Grenzschicht.
Die RF5 operierte in einem Sédgezahnmuster im Bereich der Grenzschichtinversion, um

deren Hohe anhand von atmosphérischen Temperatur- und Feuchteeigenschaften grof3-
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Abbildung 3: 3D-Flugmuster des Messflugzeugs DO 128 am 01.06.2002 {iber dem Nord-
schwarzwald. Grau unterlegt ist die jeweilige Geldndehohe unterhalb der verschiedenen
Flugabschnitte.

flichig zu bestimmen. Die Flugmuster wurden an Intensivmesstagen zweimal zwischen
10 und 13 MESZ und von 15 bis 18 MESZ beflogen. Entsprechend den jeweiligen
Wetterbedingungen wurden die aktuellen Flughohen an die Grenzschichthchen und
die Flugmuster an die Situation angepasst, die genauen Muster aller Intensivmesstage
finden sich bei Barthlott (2003).

2.2 Wetterlagen

Im Rahmen dieser Dissertation wurden alle sieben Intensivmessphasen untersucht,
die wihrend des VERTIKATOR-Projekts im Nordschwarzwald durchgefiihrt wur-
den. Im folgenden wird die Wettersituation an den jeweiligen Tagen geschildert.
Tabelle 3 enthélt eine kurze Zusammenfassung des Wettergeschehens. Ausfiihrliche
Beschreibungen bestimmter Tage finden sich aufilerdem bei Kalthoff et al. (2006),
Barthlott et al. (2006) sowie Eisenmann (2004).

e IMP 1: Ein markantes Hochdruckgebiet iiber Zentral- und Mitteleuropa do-
miniert die Wetterentwicklung. In der Grenzschicht herrschen Windgeschwindig-

keiten bis 5 m s7!, die in der freien Atmosphire kontinuierlich zunehmen auf
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IMP Datum

TMax

Wetter

1 31.05.

01.06.

03.06.

4 19.06.

) 20.06.

6 23.06.

7 26.06.

25 °C

25 °C

27 °C

31 °C

30 °C

29 °C

27 °C

Hochdruckeinfluss, sonnig mit flacher
Konvektionsbewolkung (Cu hum) ab spétem
Vormittag iiber Schwarzwald und Rheintal
Hochdrucklage, Cu hum, sonnig

Advektion von feuchter Luft, mittelhohe
Bewolkung, Bedeckung etwa 3/8 - 4/8, spéter iiber
dem Bergland Konvektion

Schwiilwarme Luftmasse wetterbestimmend;
hochreichende Konvektion am spaten Nachmittag
iiber dem Schwarzwald und heftiges Gewitter {iber
dem nordostlichen Schwarzwald

Schwiilwarme Luftmasse wetterbestimmend; am
Nachmittag sich schnell {iber die gesamte
Troposphére erstreckende Konvektion; von Westen
kommende, linienhaft organisierte Gewitter mit
Hagel

Feuchtwarme Luftmasse wetterbestimmend;
zunéchst wenig Konvektion, am spiten Nachmittag
bei abnehmendem Hochdruckeinfluss vermehrt
Konvektion mit nachfolgenden Gewittern
Strahlungstag, 1/8 bis 2/8 Cu hum, um 35 %
Luftfeuchte

Tabelle 3: Ubersicht

iuber

die Wetterlagen wéhrend der VERTIKATOR-

Intensivmesstage. Die angegebene Temperatur ist die maximal erreichte 2 m-

Lufttemperatur in Karlsruhe an dem betreffenden Tag.
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etwa 20 m s~! im 500 hPa-Niveau. Die Windrichtung dreht in der Grenzschicht
von NW am Boden auf WSW am Oberrand. In der freien Atmosphére ober-
halb 2500 m herrscht eine WNW-Stromung. Die Feuchte in der Grenzschicht und
dariiber ist mit 5 bzw. 2 g kg™! relativ gering, die bodennahe Temperatur steigt
im Rheintal bis auf 23 °C. Die Atmosphiére ist stabil geschichtet und die CAPE!
an allen Stationen nahe Null, trotz der fast ungestorten Einstrahlung entwickelt

sich daher nur flache Konvektionsbewdlkung ab dem spéten Vormittag.

e IMP 2: Die Wetterlage wird von einem flachen Hochdruckgebiet iiber dem
Armelkanal bestimmt. Ein schwacher Druckgradient im VERTIKATOR-Gebiet
bedingt einen nur schwachen nordéstlichen Wind von 3 bis 5 m s~! in den unteren
2000 m. Ein von Siidskandinavien nach Spanien orientierter Hohenriicken verur-
sacht eine nordwestliche Strémung mit Windgeschwindigkeiten bis etwa 10 m s™*

in der mittleren Troposphére. Die Inversion am Grenzschichtoberrand zeichnet

sich durch einen kriftigen Feuchtegradienten aus, die spezifische Feuchte ¢ nimmt
von 5 bis 6 g kg™! in der Grenzschicht auf etwa 2 g kg™! oberhalb ab. Sehr nied-
rige Werte der CAPE lassen eine nur schwache konvektive Entwicklung erwarten.

Vornehmlich {iber dem Bergland entwickeln sich im Tagesverlauf Cu hum, ei-

ne Weiterentwicklung zu Niederschlag bildender Bewolkung findet jedoch nicht

statt. Die bodennahe Temperatur erreicht maximal 24 °C im Rheintal (Freistett)
und 17 °C auf der Hornisgrinde. Die schwache Strémung in der Grenzschicht und
die ungehinderte Einstrahlung am Morgen begiinstigen die Entwicklung von ther-
misch und orographisch bedingten Windsystemen im Schwarzwald, welche den
synoptischen Wind tiberlagern (Kalthoff et al., 2006).

e IMP 3: Bodennah dreht der Wind von N am Morgen auf SW am Nachmittag.
In der Hohe herrscht durchweg eine westliche Stromung vor. Ab dem Vormittag
ist es bewolkt, moderate CAPE herrscht iiber dem Schwarzwald (Abb. 4). Dort
setzt am Nachmittag Konvektion mit Niederschldgen ein. Der Ursprung der Kon-
vektion liegt siidlich des Messgebiets, sie zieht mit der vorherrschenden Stromung
nach NO und erreicht zwischen 14:30 und 15 UTC den nérdlichen Schwarzwald.
Bodennah nimmt im Tagesverlauf die Luftfeuchte zu, ¢ steigt dabei von 5 auf
9 ¢ kg~!. Die Temperatur erreicht 24 °C in Freistett und 17 °C auf der Hornis-

grinde.

e IMP J: Ein Trog iiber dem Ostatlantik bestimmt die Hohenstromung am

IMa8 fiir die Energie, welche fiir die Konvektion potentiell zur Verfiigung steht (Kap. 9.1.1).
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Abbildung 4: Tagesgang der CAPE am 03.06. (links oben), 19.06. (rechts oben), 20.06.

(links unten) und 23.06.2002 (rechts unten) an den Stationen Horb (durchgezogene
Linie), Freistett (gestrichelt) und Stuttgart (strich-punktiert).

19.06.2002. Der siidwestliche Wind erreicht oberhalb der Grenzschicht maximal
10 m s~! und fithrt warme und potentiell instabil geschichtete Luft in das Un-
tersuchungsgebiet. In der unteren Atmosphére reicht ein flacher Ausldufer des
Azorenhochs bis Stidwestdeutschland. Aufgrund der geringen Druckunterschiede
erreicht der Wind in Hohen bis 1400 m nur Geschwindigkeiten bis 3 m s=! aus
nordostlicher Richtung. Im Tagesverlauf verlagert sich der Hohentrog nach Os-
ten. Vorderseitige grofiskalige Hebung begiinstigt die Auslosung von Konvektion
in der potentiell instabilen Luftmasse, in der um 12 UTC CAPE-Werte zwi-
schen 1500 und 2000 J kg~! auftreten. Aus der flachen morgendlichen Cu hum-
Bewolkung iiber dem Schwarzwald entwickelt sich in der mit ¢ = 12 g kg™ sehr
feuchten Luft am Nachmittag eine kurzlebige, aber stark regnende Gewitterzel-
le, die ab 14 UTC an hohen Reflektivitdten im Niederschlagsradar erkennbar ist
(Abb. 47 in Kap. 7.2.2). Am spéteren Nachmittag und Abend kommt es in ganz

Stidwestdeutschland verbreitet zu Schauern und Gewittern. Die 2 m-Temperatur
erreicht 31 °C in Freistett und 25 °C auf der Hornisgrinde.
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e IMP 5: Ein Tief iiber Norddeutschland steuert eine Kaltfront in das Unter-

suchungsgebiet, die Luft ist mit einer Temperatur von bis zu 30 °C und einer
spezifischen Feuchte von bodennah 11 bis 13 g kg=! schwiilwarm. Die CAPE
erreicht schon am Vormittag Werte iiber 1000 J kg~! und es bildet sich ver-
breitet konvektive Bewdlkung, zunédchst jedoch ohne Niederschlagsbildung. Die
Windgeschwindigkeiten sind mit 5 bis 11 m s=! aus SW in der Grenzschicht den
ganzen Tag {iber relativ hoch. Aus Westen kommende und linienhaft organisier-
te Gewitter iiberschreiten gegen 13:30 UTC den Rhein und fiihren zu heftigen
Niederschldgen und Hagel.

IMP 6: Die Kaltfront eines Tiefdruckgebiets {iber der Nordsee liegt in Ost-
West-Richtung und damit parallel zur Hohenstromung iiber Deutschland. Fron-
tale Bewolkung erreicht ab 13 UTC das Beobachtungsgebiet, durch die lang-
sam nach Siiden wandernde Front ausgeloste Niederschlige fallen aber erst nach
16 UTC. Bis zum Auftreten der Bewolkung kann die Strahlung ungehindert ein-
fallen, die Temperatur steigt auf 28 °C im Rheintal bzw. 22 °C im Bergland. Der
bodennahe Wind bleibt wegen des schwachen Druckgradienten bei Geschwindig-
keiten unterhalb 5 m s—! aus noérdlicher bis nordwestlicher Richtung. Damit gibt
es eine starke Richtungs- und Geschwindigkeitsscherung zur Hohenstromung, die

! aus Siiden bis Siidwesten kommt. Am Morgen herrscht mit einer

mit 25 m s~
spezifischen Feuchte von 10 g kg=! in der Grenzschicht und 2 bis 3 g kg=! ober-
halb eine deutliche Feuchtedifferenz, die sich im Tagesverlauf mit dem Eintreffen
feuchterer Luft in der Héhe zunehmend abbaut. Oberhalb der Grenzschicht exis-
tiert eine ausgepréagte Temperaturinversion, in der die potentielle Temperatur um
10 K iiber eine Hohendifferenz von 1500 m zunimmt. Sie verhindert, zusammen
mit einer weiteren Inversion bei etwa 600 hPa, oberhalb der die Feuchte nur noch
weniger als 1 g kg™! betréigt, dass ein aufsteigendes Luftpaket sein Kondensa-
tionsniveau erreicht; damit steht auch keine potentielle Energie fiir Konvektion
bereit, die CAPE-Werte sind entsprechend mit kleiner als 400 J kg~! gering.
Erst am Nachmittag reduziert die starke Erwdrmung der Grenzschicht vor al-
lem im Schwarzwald die Temperaturgegensitze und die CAPE steigt dort iiber
1000 J kg=!. In der Folge von aus Westen hereinziehenden Gewittern kommt es

verbreitet zu Wolkenbildung und Niederschlégen.

IMP 7: Mitteleuropa befindet sich unter Hochdruckeinfluss, der Wind ist mit 2

1

bis 4 m s™ nur schwach. Die Hohenstromung kommt aus Westen, auch hier nur

mit geringen Geschwindigkeiten von 5 bis 10 m s~! im 500 hPa-Niveau. Die Luft
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ist mit 6 bis 7 g kg~! spezifischer Feuchte recht trocken, die Temperatur erreicht
Werte um 27 °C im Rheintal und 20 °C auf der Hornisgrinde. Eine stabil ge-
schichtete Atmosphére und zwei deutliche Inversionen oberhalb der Grenzschicht

behindern die Konvektion, es entwickeln sich lediglich Cu hum.
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3 Entwicklung der Grenzschicht

3.1 Aufbau der atmosphéirischen Grenzschicht

Entscheidende meteorologische Prozesse, nicht nur fiir die Entstehung von Konvektion,
spielen sich in der atmosphérischen Grenzschicht ab. Dieser auch planetarische Grenz-
schicht (PBL = Planetary Boundary Layer) genannte unterste Teil der Atmosphére
unterliegt der unmittelbaren Beeinflussung durch die Erdoberfliche. Hier finden Aus-
tauschvorgénge zwischen Ozean und Landoberfliche mit der freien Atmosphére statt.
Durch die Reibung der atmosphérischen Stromung an Gebirgen, der Vegetation und
schlieBlich kleinsten Strukturen nimmt die Windgeschwindigkeit zum Boden hin ab
und die Stromung ist turbulent. Mit der Turbulenz kénnen effektive fithlbare und la-
tente Warmefliisse die an der Erdoberfliche absorbierte Strahlungsenergie in die At-
mosphére transportieren. Inhomogene Erwérmung bewirkt Temperaturschwankungen
und Druckgegensétze, die wiederum mesoskalige Windsysteme initiieren.

Die Grenzschicht gliedert sich in drei Bereiche. Direkt iiber der Erdoberfliche liegt
die nur wenige Millimeter méchtige viskose Unterschicht. In ihr erfolgt der Trans-
port von Warme und Feuchte ausschlieBllich durch molekulare Diffusion. Oberhalb
schlie3t sich die Prandtl-Schicht an, die etwa 10 % der Grenzschicht ausmacht. Hier
tritt die Turbulenz an die Stelle der molekularen Prozesse als Transportmechanis-
mus. Die Fliisse sind néherungsweise hohenkonstant, per Definition &ndern sie sich
um maximal 10 %. Die Schubspannung und der Betrag der Windgeschwindigkeit neh-
men in dieser Schicht dagegen stark zu. Letzterer erreicht Werte von 70 bis 80 % der
Stromungsgeschwindigkeit in der freien Atmosphére. Die Profile der horizontalen Wind-
geschwindigkeit, Temperatur und Feuchte lassen sich mit der Monin-Obuchow’schen
Ahnlichkeitstheorie als universelle Funktionen beschreiben (z. B. Fiedler, 1999). Unter
konvektiven Bedingungen herrscht oft eine iiberadiabatische Schichtung mit vertikal
abnehmender potentieller Temperatur. Der restliche Teil der Grenzschicht wird von
der Ekman- oder Mischungsschicht eingenommen. Der fithlbare Warmefluss hat hier
eine ausgeprigte Abhéngigkeit von der Hohe, wihrend die meteorologischen Grofien
aufgrund der Durchmischung annihernd hohenkonstant sind (Abb. 5). Unter dem Ein-
fluss von Druckgradient- und Corioliskraft und der mit der Hohe abnehmenden Rei-
bung dreht der horizontale Windvektor auf die Richtung des geostrophischen Windes,
weshalb auch die Bezeichnung Spiralschicht fiir diesen Teil der Grenzschicht verwendet
wird. Die obere Abgrenzung zur freien Atmosphére bildet ein oft stabil geschichteter Be-

reich. In dieser Entrainmentzone wird iiber Einmischungsvorgénge der Austausch mit
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Abbildung 5: Untergliederung der atmosphérischen Grenzschicht und idealisierte Mit-
telwerte der potentiellen Temperatur 6, des Betrags der Windgeschwindigkeit W,
des Mischungsverhiltnisses m und des fithlbaren Wérmestroms H. Abbildung nach

Stull (1938).

der freien Atmosphére vollzogen, der unter anderem das Hohenwachstum der Grenz-

schicht und die Konzentration von Spurenstoffen mitbestimmt (Stull, 1988).

3.2 Bestimmung der Grenzschichth6he

Die Grenzschicht ist der reibungsbeeinflusste Ubergangsbereich zwischen der freien At-
mosphire und dem Erdboden. Geschwindigkeit und Richtung des Windes passen sich
hier an die Hohenstromung an, die Strémung selbst ist praktisch immer turbulent. Un-
ter konvektiven Bedingungen, wenn also mechanische und thermische Turbulenz fiir
vertikalen Austausch sorgen, ist die Grenzschicht im Allgemeinen gut durchmischt. In
der Mischungsschicht, dem oberen Teil der Grenzschicht, sind die turbulenten Fliisse
stark hohenabhéngig. Oberhalb der Mischungsschicht verschwinden die turbulenten
Fliisse aufgrund der nur noch schwachen kleinskaligen Vertikalbewegung fast vollig.
Neben diesen Kriterien gibt es mehrere Methoden, um die Hohe der Grenzschicht z;
festzustellen. Eine Ubersicht hierzu findet sich bei Seibert et al. (2000).

Die meisten dieser Verfahren héngen von der Kenntnis der bodennahen Tempe-
ratur ab, welche in heterogenem Geldnde horizontal variabel und bei Flugzeugmes-
sungen am Fuflpunkt des Vertikalprofils oft nicht bekannt ist. Da die intensiven Mes-
sungen mit entsprechend ausgeriisteten Flugzeugen (DO 128, Motorsegler DIMONA
und RF5) und von Radiosonden die Grundlage dieser Untersuchung bilden, wird die
thermische Schichtung als Indikator herangezogen. Bei konvektiven Bedingungen ist
die Mischungsschicht meist von einer Temperaturinversion abgeschlossen, die im Profil
der potentiellen Temperatur deutlich hervortritt. Die Hohe der PBL wird als die Hohe
des Unterrandes der thermisch stabilen Schicht am Oberrand der Grenzschicht gewéahlt
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(Abb. 5). In der Mischungsschicht selbst &ndert sich 6 aufgrund der starken Durchmi-
schung und damit neutralen Schichtung kaum mit der Hohe. Die Feuchte in Form des
Mischungsverhéltnisses m nimmt oberhalb der Grenzschichtinversion meist signifikant
ab - das Vertikalprofil von m kann daher ebenfalls zur Identifizierung von z; beitragen.

Neben den Vertikalprofilen der Radiosonden im Rheintal (Freistett) und im
ostlichen Schwarzwald (Horb) stehen Flugabschnitte mit Steig- und Sinkfliigen der
drei Messflugzeuge fiir die Auswertung zur Verfiigung. Der Motorsegler RF5 beflog ein
spezielles Sdgezahnmuster im Bereich der Grenzschichtinversion, um deren Hohe in ei-
nem grofien Gebiet zu ermitteln. Aus den geographischen Koordinaten der Flugzeuge
und der bekannten Geldndehohe kann die Grenzschichthéhe tiber Bodenniveau (AGL =
Above Ground Level) abgeleitet werden. Aus der Zusammenfassung der verschiedenen
Datenquellen folgen zeitlich und rdumlich relativ hoch aufgeloste Grenzschichthohen.
Fiir die zwei- bzw. dreidimensionale Darstellung werden die Daten aller Messsysteme
auf ein regelméfiges Gitter von 20x20 Datenpunkten interpoliert. Nur Datenpunkte
innerhalb eines Kreises um den jeweiligen Gitterpunkt gehen in den Schétzwert ein.
Der Radius des Schétzkreises ist variabel und abhéngig von der Lage der Datenpunkte.
Das gewichtete Mittel aller Datenpunkte im Schétzkreis ergibt den Interpolationswert,
als Gewichtung wird der inverse Abstand vom Zentrum normiert mit dem Radius des
Kreises verwendet.

Der fiihlbare Warmestrom an der Erdoberfliche liefert an einem Strahlungstag
iiber Land einen groflen Beitrag zur Erwadrmung der Grenzschicht. Diese Tempera-
turerhohung kann genau wie das vertikale Wachstum der Grenzschicht aus Radioson-
denaufstiegen bestimmt werden. Die Messung des fithlbaren Warmestroms erfolgt an
Turbulenzmessstationen am Boden. Die Kenntnis der turbulenten Fliisse, der Grenz-
schichthohe und -temperatur erlaubt die Bestimmung der Summe der Energieein-
trage anderer Prozesse. Anteil an Temperaturdnderungen der Grenzschicht haben un-
ter anderem der durch Einmischung am Oberrand der Grenzschicht hervorgerufene
Wiérmestrom, die Advektion, Phaseniibergénge oder die Strahlung (Stull, 1988). Die
Anderung der Reynolds-gemittelten potentiellen Temperatur # in der Grenzschicht
ergibt sich bei Vernachldssigung von molekularer Diffusion und bei Verwendung der
Einsteinschen Summationskonvention aus der Warmegleichung

20 _ 00 1 0Q);
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mit der Strahlung ) und Phasenumwandlungen FE, d.h. die Masse Wasserdampf pro

Zeit und Volumen, die durch den Ubergang aus der fliissigen oder festen Phase entsteht.
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Der letzte Term der rechten Seite von Gleichung (1) enthélt den Beitrag des fithlbaren

Warmestroms H = pc,w'6’

aé, 1 0H  owd

ln= o os - 0 @

Bei Einfiihrung der mittleren Temperatur der Grenzschicht

zi(t) _
:_/ A(t, 2)d> = B(t, 2i(t) (3)

und unter Benutzung der Leibnizregel (Kettenregel) zur Differentiation von Integralen

einer beliebigen Funktion f(¢, z) mit zeitabhéngigen Grenzen
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lasst sich Gleichung (2) nach der Hohe z integrieren (g = 0 = konst)
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Eine Integration iiber die Zeit t zwischen ¢y und t; liefert bei ausschlieSlicher Betrach-

tung des Wérmestroms an der Erdoberfliche (Index 0)

ém (t1) B t1 _
/ szem = / (w’@’o)dt (6)
ém (to) to

und damit eine Beziehung zwischen dem Wirmeeintrag am Unterrand der Grenz-
schicht und deren Erwérmung. Abbildung 6 veranschaulicht diesen Zusammenhang. Die
Erwérmung durch den fiithlbaren Warmestrom macht nur einen Teil der tatséchlichen
Erwéarmung zwischen zwei Aufstiegen der Radiosonde aus, der Rest wird durch andere

Prozesse verursacht.

3.3 Zeitliche und rdumliche Entwicklung

Bei Vorherrschen konvektiver Bedingungen entwickelt sich in Mittelgebirgsre-

gionen meist eine deutlich hohere Grenzschicht als in der flachen Umgebung
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Abbildung 6: Fiihlbarer Warmestrom in Musbach (links) und zwei Radiosondenaufstie-
ge am 31.05.2002 an der Station Horb (rechts). Dunkelgrau schattiert der Anteil der
Erwirmung der Grenzschicht, der zwischen 8 und 10 UTC durch w6’ verursacht wird
und iiber Gleichung (6) zu einer Erwarmung der Grenzschicht auf 6, fithren wiirde. In

hellgrau die Erwérmung durch andere Beitrége.

(Kossmann et al., 1998). Ein Vergleich der Grenzschichththen des flachen Rhénetals
mit denen iiber den geographisch angrenzenden franzosischen Seealpen zeigte, dass
dort i. A. einer der drei folgenden Fille dominiert (Hasel et al., 2005):

1. groflere Méachtigkeit der Grenzschicht in der Mittelgebirgsregion gegeniiber dem
Tal (in Hohe iiber Grund),

2. geldndeabhéngige Grenzschichthohe, also eine geléndefolgende Grenzschicht mit
gleicher Hohe tiber Grund (AGL),

3. gelandeunabhéngige Grenzschichthohe mit konstanten absoluten z; (ASL).

Die Entwicklung der Grenzschicht ist vor allem von den synoptischen Bedingungen
und der Einstrahlung abhéngig. Des Weiteren bestimmen Landnutzung und die Boden-
feuchte die Aufteilung der solaren Energie auf die turbulenten Warmefliisse in die Atmo-
sphére und die Wéarmeleitung in den Untergrund. Auch die Windscherung beeinflusst
das Wachstum der PBL (Lemone et al., 1999). Bei vorherrschendem Hochdruckein-
fluss und ungehinderter Einstrahlung am Vormittag formiert sich eine gelandefolgende
Grenzschichthohe, was sich bei fast allen IMPs des VERTIKATOR-Experiments mit
entsprechenden Bedingungen bestétigt. Dies ist in insgesamt vier Féllen am 31.05.,
03.06., 19.06. sowie am 26.06. der Fall. Die zeitliche Entwicklung kann in zwei Arten

unterteilt werden. Am 03.06. und 19.06. gibt es ein kontinuierliches Wachstum von den
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mit 200 bis 400 m sehr geringen Hohen am Morgen iiber 500 bis 1000 m um 12 UTC
und etwas stidrkerem Wachstum mit dem Auftreten konvektiver Bewtlkung am Nach-
mittag auf 1000 bis 1500 m Méchtigkeit (Abb. 7). Ein anderes Verhalten zeigt sich am
31.05. und 26.06. Die Grenzschichthohe steigt hier sprunghaft von ebenfalls niedrigen
Werten am Morgen auf Hohen von 1000 bis 2000 m (31.05.) bzw. 1500 bis 2000 m
(26.06.) an. Hierbei zeigt sich in beiden Fallen ein Unterschied zwischen Rheintal und
Schwarzwald. Das rapide Anwachsen der Grenzschicht findet im Rheintal zwischen 8:30
und 9:30 UTC statt, im Schwarzwald jedoch vor 8 UTC und damit mindestens eine
Stunde frither. Eine genauere zeitliche Einordnung ist wegen fehlender Daten nicht
moglich.

Im weiteren Tagesverlauf bleibt die Schichtdicke in beiden Regionen unveréndert
oder nimmt nur noch leicht zu. Die IMPs 5 und 6 reprisentieren Félle, in denen die
Grenzschicht iiber dem Mittelgebirge eine grofiere Hohe erreicht als im flachen Gelénde.
Am Vormittag ist die Entwicklung jedoch analog der oben geschilderten Situation. Bei
ungehinderter Einstrahlung bildet sich eine konstante oder leicht anwachsende Grenz-
schicht tiber die untersten 500 m (20.06.) bzw. bis 900 m (23.06.). Im Rheintal setzt
sich das kontinuierliche Wachstum fort, bis am frithen Nachmittag maximale Hohen
von 1000 bzw. 1400 m erreicht werden. Im Schwarzwald jedoch erfolgt ein rapides
Anwachsen, bei der sich z; auf 1500 bis 1800 m praktisch verdoppelt. Der Ubergang
findet am 23.06. zwischen 9:30 und 10 UTC statt, am 20.06. lasst sich dies aufgrund
einer Datenliicke nicht genauer als auf den Zeitkorridor von 10 bis 12 UTC festlegen.
Zusammengefasst treten also 2 Fille auf: entweder baut sich die Grenzschicht iiber
den Tag hinweg langsam auf, oder sie steigt sprunghaft in den Morgenstunden um
mehrere hundert Meter an, wobei dieses Phdnomen an einigen Messtagen nur iiber
dem Schwarzwald auftritt, im Rheintal dagegen das langsame Wachstum fortschreitet.
Das sprunghafte Anwachsen geschieht nur dann, wenn am Morgen eine Residualschicht
iber der eigentlichen Grenzschicht liegt. Sie ist der obere Teil der Mischungsschicht des
Vortags. Nur der untere Teil der Grenzschicht kiihlt sich nachts durch die Ausstrahlung
des Bodens ab, die dariiber liegende wérmere Schicht bleibt dabei als abgekoppelte Re-
sidualschicht bestehen. Sie ist im Vertikalprofil der potentiellen Temperatur als Schicht
mit konstanter Temperatur oberhalb der Grenzschicht zu erkennen (Abb. 8, links), die
sich am 31.05. zwischen 750 m und 1850 m Hohe erstreckt. Erreicht die Grenzschicht
des neuen Tages die gleiche Temperatur, so wird diese Schicht ohne weitere grofle Ener-
giezufuhr in die Mischungsschicht mit einbezogen, die Grenzschicht wéchst dadurch in

kurzer Zeit stark an. Ist keine solche Schicht vorhanden, so muss die Grenzschicht in die
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Abbildung 7: Zeitliche Entwicklung der Grenzschichthohe iiber Grund (AGL) wéhrend

der Intensivmessphasen iiber dem Rheintal (schwarz) und dem Nordschwarzwald (grau)

aus kombinierten Messungen von Radiosonden und Forschungsflugzeugen.
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Abbildung 8: Vertikalprofile der potentiellen Temperatur in Freistett am 31.05. (links)
und 19.06.2002 (rechts). Die unterschiedlichen Symbole symbolisieren den Startzeit-
punkt der Sonden: 6 UTC (Kreuze), 8 UTC (Kreise), 10 UTC (Dreiecke). Der Pfeil
in der linken Abbildung markiert die Temperaturdifferenz AT zwischen Grenz- und
Residualschicht, welche in Tabelle 3.3 aufgefiihrt ist. Die Grauschattierungen in der
rechten Abbildung kennzeichnen die Temperaturzunahme oberhalb der Grenzschicht

zwischen zwei Radiosondenaufstiegen.

dariiber liegende stabile und somit potentiell wéirmere Luftschicht hineinwachsen (Abb.
8, rechts). Dieser Vorgang dauert deutlich langer und fiithrt zu einem kontinuierlichen
Wachstum wéahrend des Tages. Ob und wann eine vorhandene Residualschicht in die
konvektive Grenzschicht integriert wird, ist bei ungestorter Entwicklung vor allem von
zwei Faktoren abhéngig: der morgendlichen Temperaturdifferenz zwischen der boden-
nahen Schicht und der Residualschicht und von der Energiezufuhr in die Grenzschicht,
wodurch deren Temperatur zunimmt. Bei optimalen Ausstrahlungsbedingungen (also
bei geringer Luftfeuchte und Wolkenbedeckung) liegt die in Abb. 8 (links) verdeut-
lichte Temperaturdifferenz AT in der GroBenordnung von 4 bis 10 K (Tab. 4) Der
Vergleich zwischen Rheintal und 6stlichem Schwarzwald zeigt, dass in Freistett die Re-
sidualschicht zwar in gréflere Hohen reicht, AT aber meist grofler und die bodennahe
Schicht, die wihrend der Nacht auskiihlt, méchtiger ist. Damit ist das Volumen, welches
erwarmt werden muss, groffer und die Luft darin kiihler - der Energiebedarf zur Akti-
vierung der Residualschicht ist im Rheintal somit gréfler und bei gleicher Warmezufuhr
dauert es in der Ebene langer, bis die Grenzschicht sprunghaft anwachsen kann.

Der fithlbare Warmestrom macht unter den betrachteten meteorologischen Bedin-
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IMP Horb Freistett

AT H, HL, ~— AT HY, HY,
1 4.6 1450 200 7 1700 600
2 5 950 500 7.7 1200 650
3 keine Residualschicht vorhanden
4 keine Residualschicht vorhanden
5 2.2 400 150 5 900 750
6 4.5 1750 400 4 750 450
7 7 1300 450 9.4 1850 600

*Werte fiir 8 UTC

Tabelle 4: Temperaturdifferenz AT in K zwischen der Grenzschichttemperatur und
der dariiber liegenden Residualschicht sowie deren oberer Grenze HZ,, (AGL) und

Unterrand H}_ in m jeweils um 6 UTC.

gungen den grofiten Teil der Energiezufuhr am Morgen aus, jedoch sind weitere Pro-
zesse wirksam. Deren Anteil an der Erwdrmung der Grenzschicht ergibt sich aus dem
Residuum zwischen dem fiir die tatséchliche Temperaturerh6hung notigen Energieein-
trag und dem Beitrag durch Hy. In den meisten Féllen ist der Anteil des fiithlbaren
Wirmestroms an der Erwdrmung im Schwarzwald geringer (Abb. 9). Damit spielen
sonstige Prozesse, wie die Einmischung am Oberrand oder die mesoskalige Advektion,
dort eine stérkere Rolle. Dieser zusétzliche Effekt begiinstigt die schnellere Erwérmung
der Grenzschicht, so dass hier auch unter ungiinstigeren Bedingungen, also einer grofien
Temperaturdifferenz zwischen bodennaher Schicht und Residualschicht, die Tempera-
tur der Residualschicht erreicht und diese in die Grenzschicht einbezogen wird - was
zu einem sprunghaften Anstieg der Grenzschichthohe fiihrt.

Ein besonderer Fall tritt am 01.06.2002 auf. Die Grenzschichtentwicklung verhélt
sich dhnlich den IMPs 1 und 7 mit schnellem Grenzschichtwachstum im Schwarzwald
und langsamem im Rheintal. Jedoch finden sich in den Daten auch Grenzschicht-
merkmale wie stdrkere Turbulenz und eine ausgepréigte Temperaturinversion in Héhen
grofler 1000 m iiber der Ebene. Dies duflert sich in einer starken Streuung in Abb. 7
fiir den betreffenden Tag. Im Vertikalprofil der potentiellen Temperatur findet sich bis
10 UTC eine deutliche Residualschicht, deren Temperatur die Grenzschicht zu dieser
Zeit fast erreicht (Abb. 10 links oben). Es wére somit ein baldiges schnelles Anwachsen

der Grenzschichthohe zu erwarten. Beim folgenden Radiosondenaufstieg ist die Grenz-
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Abbildung 9: Anteil des fithlbaren Warmestroms an der Erwarmung der Grenzschicht

iber den Radiosondenstationen Horb und Freistett.

schicht merklich angewachsen. Jedoch ist nur ein Teil der friitheren Residualschicht
(Index res) integriert worden, obwohl die mittlere Temperatur der PBL 6,, zu dieser
Zeit deutlich grofer ist als .., um 10 UTC. Eine tausend Meter michtige Schicht
oberhalb der Grenzschicht ist ebenfalls deutlich wiarmer geworden, so dass die Grenz-
schicht nur langsam in diesen stabilen Bereich wachsen kann. Die Temperaturzunahme
dieser Schicht kann trotz der Hochdruckwetterlage nicht einer Absinkinversion zuge-
rechnet werden - die Bodendrucktendenz war im entsprechenden Zeitraum negativ und
das Vertikalprofil von 6 oberhalb 2000 m hat sich nicht verindert. Die horizontale
Windgeschwindigkeit besitzt im Hohenbereich 1500 bis 2000 m ein zweites Geschwin-
digkeitsmaximum oberhalb der PBL, auch bei der Windrichtung ist dieser Bereich
ausgezeichnet (Abb. 10). Die stidostliche Richtung hebt sich deutlich sowohl von der
Grenzschicht mit nordostlicher als auch von der freien Atmosphére mit nordwestlicher
Stromung ab. Es lidsst sich daher folgern, dass in diesem Hohenniveau Luft aus dem
ostlich gelegenen Schwarzwald advehiert wird, wo zu diesem Zeitpunkt bereits eine
deutlich hohere Grenzschicht mit hoherer potentieller Temperatur vorhanden war. Die
Grenzschicht des Schwarzwalds greift an seiner steilen Westflanke auf das Tal iiber,
die advehierte Luft ersetzt die vorhandene Residualschicht und dampft aufgrund ihrer
héheren Temperatur die Entwicklung im Rheintal. Mogliche Ursache fiir diese komplexe
Verkniipfung zwischen Berg- und Talregion liegt in sekundéren Zirkulationssystemen,
also Berg-Tal-Windsystemen, die in dieser Mittelgebirgsregion eine wichtige Rolle spie-
len (Kossmann und Fiedler, 2000).
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Abbildung 10: Vertikalprofile von potentieller Temperatur ¢, Windgeschwindigkeit und
Windrichtung der Radiosonde Freistett zwischen 6 und 14 UTC am 01.06.2002.
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Am 01.06. sind diese Windsysteme deutlich ausgepriagter als am Vortag. Die
Windgeschwindigkeiten in Bodennéhe erreichen gréflere Betrdge und sind tal- bzw.
hangaufwirts gerichtet (Abb. 11). Die kréftige NW-Stromung parallel zur Ach-
se des Rheintals wird durch den bekannten Kanalisierungseffekt dieses Tals verur-
sacht (Kalthoff und Vogel, 1992). Thermisch bedingte Windsysteme spielen eine umso
groflere Rolle, je schwécher die mittlere Geschwindigkeit der grofirdumigen Stromung
ist. Am 01.06. liegt die Windgeschwindigkeit oberhalb der Grenzschicht bei 5 m s™1,

am Vortag war sie etwa doppelt so hoch. Die Grenzschichthéhen éndern sich an allen
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Abbildung 11: Horizontaler Windvektor an VERTIKATOR-Bodenstationen (Abb. 1)
am 31.05. (links) und 01.06.2002 (rechts) jeweils um 12 UTC.

Messtagen auch iiber kurze Zeitraume zum Teil betrichtlich (Abb. 7). Nicht nur tiber
dem Schwarzwald, wo die Inhomogenitéit des Untergrundes beziiglich Gelandehdhe und
Landnutzung sehr grof§ ist, sondern auch im Rheintal ist z; uneinheitlich. Die Tren-
nung zwischen konvektiver Grenzschicht und der freien Atmosphére stellt keine ebene
Flache dar. Kriftige Aufwinde in der Grenzschicht besitzen genug Impuls, um auch in
die stabil geschichtete Grenzschichtinversion vorzustoflen. Dies fiihrt zu einer gewellten
Oberflichenstruktur der PBL (Stull, 1988). Die hier auftretenden Hohenunterschiede
sind zum Teil aber so deutlich, dass sie sich nicht alleine auf diesen Prozess zuriickfithren
lassen. Eine grofie Rolle spielen die unterschiedlichen Messorte der Grenzschichthohe,
die aus verschiedenen Messsystemen stammen. Durch eine flichige Auftragung der
Messorte und -hohen konnen regionale Unterschiede untersucht werden. Vor allem bei
der rasch wachsenden Grenzschicht am Vormittag sind jedoch die zeitlichen Verschie-

bungen und teilweise groflen rdumlichen Absténde zwischen den Einzelmessungen zu
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beachten.

Um diesem Umstand Rechnung zu tragen, wurden die Messungen in adédquate Pe-
rioden mit einer fiir die Interpolation und Interpretation ausreichenden Zahl von Mess-
punkten eingeteilt (Abb. 12).

Am 01.06. wurden iiber dem Rheintal nur die Héhen der von der Oberfléche aus
aufgebauten Grenzschicht verwendet. Die flache PBL iiber dem Tal reicht am Vormit-
tag in Hohen bis etwa 600 m und unterscheidet sich damit stark von der vertikalen
Ausdehnung der Grenzschicht im Schwarzwald, die sich iiber 1500 m erstreckt. Zu-
sammen mit der Ostlichen Stréomung begiinstigt dies die Advektion warmer Luft aus
dem Mittelgebirge in das Rheintal oberhalb der dortigen PBL. Im Schwarzwald sind
die Hohen der Mischungsschicht nicht einheitlich. Im Bereich des Hauptkamms und
des Murgtals 6stlich davon findet sich eine deutliche Aufwolbung, in der die Grenz-
schicht ihre grofte Méchtigkeit im Nordschwarzwald erreicht (Abb. 12¢). Dies steht in
deutlichem Gegensatz zu den restlichen IMPs, in denen die groten Hohen jeweils im
ostlichen bis stidostlichen Nordschwarzwald auftreten (Abb. 12a-b,e-i).

In der dreidimensionalen Darstellung zeigt sich die unterschiedliche Struktur in
diesen beiden Féllen besonders anschaulich (Abb. 13). In den meisten Féllen fiithrt
die groflere Hohe des Untergrundes im Bergland zu einem kontinuierlichen Anstieg
des Grenzschichtoberrandes. Am 01.06. dagegen steigt z; iiber eine geringe horizon-
tale Distanz beim Ubergang in die gebirgige Region schnell an. Das Wachstum der
Grenzschicht ist hierbei grofler als der Anstieg der unterliegenden Topographie. Die
domartige Struktur im Bereich des Schwarzwald-Hauptkamms baut sich in der weite-
ren Entwicklung ab. Am Nachmittag ist die Grenzschichthche entlang der Achse der
VERTIKATOR-Messstationen uniform und die gréfiten Hohen finden sich jetzt wei-
ter siidlich (Abb. 12d). Im Gebiet des westlichen Schwarzwalds weist z; an den Tagen
mit ebener Grenzschicht oft ein Minimum auf und ist niedriger als im Rheintal (Abb.
12a, b, g, i). Die Topographie fiihrt in diesem Bereich noch zu keiner signifikanten
VergroBerung der Grenzschichthohe, erst stromab im 6stlichen Schwarzwald wéachst
z; deutlich an. Dieses Verhalten wird auch von Kossmann et al. (1998) beschrieben.
Im Rheintal ist die Grenzschichtobergrenze ebenfalls nicht horizontal homogen. So-
wohl entlang der Talachse als auch quer dazu treten deutliche Hohenunterschiede auf.
Auffallig ist ein Minimum, das am 01.06 und 03.06. (Abb. 12c-e) westlich des Schwarz-
walds erscheint. An beiden Tagen waren die Berg-Tal-Windsysteme gut entwickelt bei
gleichzeitig schwacher synoptisch-skaliger Stromung. Die Absenkung der Grenzschicht
im Vorfeld der steilen Westflanke des Schwarzwalds kann dem dédmpfenden Effekt der
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Abbildung 12: Interpolierte Grenzschichthohen iiber Grund am 31.05. von 9:33 bis
10:48 UTC (a) und von 11:02 bis 16:36 UTC (b), am 01.06. zwischen 8:35 und
11:11 UTC (c¢) und von 13:43 bis 15:57 UTC (d), am 03.06. von 12:12 bis 15:49 UTC (e),
am 19.06. von 11:19 bis 13:16 UTC (f), am 23.06. von 9:03 bis 13:00 UTC (g) und am
26.06. von 8:23 bis 11:46 UTC und von 12:00 bis 16:44 UTC. Die verschiedenen Symbo-
le kennzeichnen die mit unterschiedlichen Messsystemen bestimmte Grenzschichthche
z;. Dargestellt sind Daten der Messflugzeuge DO 128 (x), DIMONA (O), RF5 (A)
und der Radiosonden Freistett ((J) und Horb (+). Oberhalb der Symbole steht die
zugehorige Messzeit (UTC).



32

3 ENTWICKLUNG DER GRENZSCHICHT

12400

= - TS RN
TR TE= 7T
_— =
g ool UTRTPRTTL
300 (IS rr g e Dl
O L | | | | | | | | | | | —Ad) o
48.2 48.3 48.4 485 48.6 48.7 48.8 48.9 49.00 OGeog“
Geogr. Breite in°
12400
12100
..’.:. ]
P " 18005
********* 115004
1800 | ] 1200§
£1500 | 1900
£1200 £ 1 600
_g 900 L
2 600 [
300 /N7~ S e o ¢ o
O C | | | | | | | :——: ! . ®© @ %P\’%ﬂge \“
48.2 48.3 48.4 48.5 48.6 48.7 48.8 48.9 49.0© 'Oc‘;eog"

Geogr. Breite in°

Abbildung 13: Interpolierte Grenzschichthchen iiber der Topographie am Vormittag
des 01.06. (oben) und Nachmittag des 31.05.2002 (unten).

Advektion warmer Luft aus dem Schwarzwald zugeschrieben werden.

Zusammenfassung

Der Vergleich zwischen der konvektiven Grenzschicht iiber dem

Rheintal und dem Schwarzwald zeigt zwei Félle: gleich hohe und damit geldndefolgende

Grenzschichten iiber Tal und Mittelgebirge oder eine hohere {iber dem Schwarzwald.

Das Erreichen sehr hoher Grenzschichten bereits am Mittag ist nur mdoglich, wenn

eine Residualschicht des Vortags vorhanden ist und integriert wird. Dieser Prozess ge-
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schieht iiber dem Mittelgebirge oft schneller, weil dort die néchtliche Abkiithlung i. A.
geringer ist und sonstige Prozesse, die neben dem fithlbaren Wéarmestrom an der Erd-
oberflache die PBL erwérmen, eine groffere Rolle spielen. In den meisten Féllen nimmt
die Hohe der Grenzschicht {iber dem Schwarzwald nach Osten hin langsam zu, am
niedrigsten ist sie somit iiber den gréfiten Erhebungen. Trotz des raschen Anstiegs der
Gelédndehohe beim Ubergang vom Rheintal in den Schwarzwald wirkt sich die Topo-
graphie in diesen Féllen erst stromab iiber dem 0stlichen Schwarzwald durch anstei-
gende Grenzschichththen aus. Bei Anwesenheit thermischer Windsysteme kann sich
die Mischungsschicht im Tagesverlauf aber im Bereich des Schwarzwald-Hauptkamms
schneller entwickeln. Dadurch entstehen an der Westflanke des Schwarzwalds grofe
Hohenunterschiede der Grenzschicht iiber geringe horizontale Distanzen. Dies wieder-
um wirkt zuriick auf die Entwicklung im Rheintal, wo aus dem Schwarzwald advehierte
warme Luft das Wachstum der Grenzschicht dampfen kann. In die Grenzschichtent-
wicklung flieen somit viele Faktoren mit ein, die zum Teil von numerischen Modellen
mangels Auflésung nicht erfasst werden (Barthlott et al., 2006). Fiir eine realistische
Vorhersage, besonders von konvektiven Ereignissen, ist aber eine entsprechende Re-

préasentierung oder direkte Auflosung notwendig.
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4 Turbulente Vertikaltransporte

Aus einer Vielzahl von Messungen und Simulationen lédsst sich ein recht genaues
Bild der Eigenschaften von Transportvorgéngen in der Grenzschicht, ihrer Gréfien-
ordnung und Entwicklung formen (Kaimal et al., 1976; Caughey und Palmer, 1979;
Lenschow und Stephens, 1980; Moeng, 1984; Young, 1988a; Hartmann, 1990). Diese
Studien beziehen sich aber meistens auf homogene, ebene Gebiete; allenfalls hetero-
gene Oberfléichen oder leicht hiigelige Gebiete werden untersucht (Mahrt et al., 1994;
Grunwald, 1996). Viele Unsicherheiten gibt es bei der Abschétzung der mit Konvekti-
on verbundenen Vertikaltransporte von thermischer und mechanischer Energie, Wasser,
Spurenstoffen und Impuls iiber orographisch gegliedertem Gelénde. Die Turbulenzsen-
sorik und luftchemischen Instrumente der im VERTIKATOR-Experiment eingesetz-
ten Forschungsflugzeuge erlauben die Messung turbulenter Energiefliisse iiber ebenem
Gelande und Mittelgebirge bei verschiedenen Wettersituationen. Die Intensivmesspha-
sen fanden sowohl an Tagen ohne Wolkenbildung als auch bei flacher bis hochreichen-
der konvektiver Bewdlkung statt. Die dreidimensionale und zeitabhéngige Erfassung
der Vertikaltransporte dient der eingehenden Untersuchung der trockenen Konvektion
und soll eine Grundlage sein zur Verbesserung der bisher unbefriedigenden Konvekti-

onsparametrisierung in Wettervorhersagemodellen.

4.1 Bestimmung von Wirmefliissen

Fiir die Bestimmung von Impuls- und Warmefliissen aus Messungen gibt es verschie-
dene Methoden. Bei der Auswertung von Flugzeugdaten ist die eddy-Korrelations-
Methode (eddy: engl. Wirbel) am geeignetsten, da die Berechnung unabhéngig von
Ort und Hohe der Messung erfolgt (Stull, 1988). Die Eigenschaften, die Wirbel enthal-
ten und dadurch vertikal transportieren kénnen, sind Masse bzw. Dichte g, die Verti-
kalgeschwindigkeit w und die transportierte Gréfe ¢. Die zu untersuchenden Grofien

werden in einen mittleren Anteil (¢)) und eine Abweichung (¢') davon aufgeteilt und

eine Reynolds-Mittelung wird durchgefiihrt.

ow = (g+ 0) (@ + ) (¥ + ) (7)

Da das Mittel der schnellen Schwankungen identisch Null ist (1)’ =
(o

0) vereinfacht sich
die Gleichung unter Vernachléassigung von Dichtefluktuationen 0

= 0) zu

owi = o) + ow'y, (8)
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wobei der zweite Term den turbulenten Wirbelfluss und damit den turbulenten Anteil
am Vertikaltransport darstellt. Der kinematische Fluss w't’ entspricht der mittleren
Kovarianz von w’ und v’. Die Bestimmung der turbulenten Fliisse stellt hohe Anforde-
rungen an die Messungen fiir Wind, Temperatur und Feuchte. Die Instrumente miissen
in der Lage sein, alle zu den Fliissen beitragenden Fluktuationen schnell genug zu re-
gistrieren, da sonst nicht alle Beitrége zur spektralen Dichte erfasst werden (Kap. 5).

Untersucht werden

latenter Warmefluss? V' = oLyw'm/ (9)

und  fiihlbarer Warmefluss H = oc,w'd'. (10)

Die Fluktuationsanteile der vertikalen Windgeschwindigkeit w’ sowie dem Mischungs-

verhéltnis m’ und der potentiellen Temperatur " werden durch Filterung der Mess-
groffen bestimmt. Dazu werden lineare Trends entfernt und eine Hochpassfilterung mit
einer Grenzfrequenz von 1/75 Hz durchgefiihrt, was bei einer mittleren Fluggeschwin-
digkeit von 65 m s~! einer Wellenléinge von etwa 5 km oder dem zwei- bis dreifachen der
Grenzschichthohe entspricht. Aus den Flugmustern der Messflugzeuge sind aufgrund
der Art der Windgeschwindigkeitsbestimmung aus der Beschleunigung nur gerade und
horizontale Flugabschnitte fiir die Bestimmung mittlerer Fliisse geeignet. Die Unter-
teilung langer Flugabschnitte in einzelne Segmente erhcht die Auflésung, allerdings
darf der Flugweg nicht unter eine bestimmte Mindestlange sinken. Andernfalls erfasst
die Auswertung die zum turbulenten Fluss beitragenden spektralen Anteile nur unvoll-
standig (Lenschow et al., 1994). Die Léange der Flugabschnitte von mindestens 20 km
beschriankt den Fehler auf eine Groflenordnung von 10 bis 20 %.

Der Mittelwert der Kovarianz iiber horizontale Flugabschnitte entspricht dem ver-
tikalen Fluss. Aufgrund der Zeitspanne, die widhrend der Messung verstreicht (ein
durchschnittlicher Messflug dauert etwa 3 h) und um verschiedene Félle vergleich-
bar zu machen, ist es zweckméflig die berechneten Fliisse zu normieren. Konventionell
dienen dazu die entsprechenden Wérmestrome am Boden (Hy, Vp), die an mehreren
Turbulenz- und Energiemessstationen im VERTIKATOR-Gebiet vorliegen. Unter der
Voraussetzung horizontaler Homogenitét reprisentieren die jeweiligen Bodenstationen
das gesamte Messgebiet.

Bedingt durch die Heterogenitéit des Geléndes ergeben sich aber grofie Unterschiede

2Der latente Wirmefluss wird i. A. mit der spezifischen Feuchte ¢ definiert, von der Instrumentie-
rung der Flugzeuge wird jedoch das Mischungsverhéltnis gemessen; da der Luftdruck in der Grenz-
schicht aber deutlich grofler als der Dampfdruck e ist, haben beide Feuchtemafle anndhernd den
gleichen Zahlenwert: m = 0.622¢/(p —e) =~ 0.622¢/p = q.
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zwischen den verschiedenen Stationen, so dass die Strahlungsbilanz )y als geeigneter
zur Normierung erscheint. Sie reprisentiert im Regelfall die tagsiiber maximal zur
Verfiigung stehende Energie, welche in die Atmosphére abgegeben werden kann. Die
GroBe der Strahlungsbilanz und die Aufteilung dieser Energie auf den fiihlbaren, la-
tenten und in den Boden gerichteten Wérmestrom héngt von den Eigenschaften der
Oberfliche und des Untergrundes sowie von der Wasserverfiigbarkeit ab. Damit ist
die Strahlungsbilanz ebenfalls keine homogene Grofle bei heterogenem Geldnde, aber
moglicherweise weniger anfillig als die turbulenten Fliisse. Der Betrag von @)y ist an
den Stationen im Rheintal und Schwarzwald recht dhnlich, wiahrend Hy und Vj stéarker
variieren. Die Hohe der Messungen wird mit z; normiert, um die Fliisse innerhalb
der Grenzschicht einzuordnen und die zeitliche Entwicklung zu beriicksichtigen. Der
Grenzschichtoberrand stammt aus der Hohe der Grenzschichtinversion, abgeleitet aus
Temperaturprofilen sowohl von Radiosondenaufstiegen als auch von Steig- und Sink-
fliigen. Die Grenzschichthohe z; steht daher nicht in der Fléache zur Verfiigung, sondern
ist zeitlich und rédumlich inhomogen und muss interpoliert werden (Kap. 3.2). Das
topographisch heterogene Gelénde erfordert die Beriicksichtigung der Hohe des Unter-
grundes. Dazu wird zu jedem Punkt des Flugwegs der néchstliegende Gitterpunkt eines
orographischen Datensatzes ermittelt und diese Hohen fiir die jeweiligen Flugabschnitte

gemittelt.

4.2 Fiithlbare und latente Wiarmefliisse

Der fiihlbare Warmefluss nimmt in der unteren PBL im Mittel mit der Hohe stetig
ab (Abb. 14). In Bodennéhe entspricht er iiber dem Rheintal in etwa einem Fiinftel
der an den Bodenstationen gemessenen Strahlungsbilanz, welche die Quelle fiir die
dort in die Atmosphére transportierte Warme darstellt. Im Schwarzwald sind die
fithlbaren Warmestrome grofler und erreichen etwa ein Drittel von ()g. Im oberen Teil
der Mischungsschicht nehmen die Werte schnell ab und sind teilweise negativ, der
Wérmestrom ist abwérts gerichtet. Dies steht im Zusammenhang mit dem Prozess des
Entrainments am Oberrand der Grenzschicht, der die Grenzschicht nicht nur anwachsen
ldsst, sondern durch den auch warme, trockene Luft aus der freien Atmosphére einge-
mischt wird. Die Form und Steigung des Vertikalprofils représentiert eine Energiezufuhr
und damit Erwdrmung der Grenzschicht. Die Heterogenitéit des Untergrundes scheint
im Mittel kaum Einfluss auf die Variabilitat der fithlbaren Warmefliisse zu haben. Die
Steigung des mittleren, anndhernd linearen Profils unterscheidet sich im Rheintal und

Schwarzwald in den unteren 40 % der Grenzschicht kaum. Auch die GréBenordnungen
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Abbildung 14: Vertikalprofile des fiithlbaren (linke Spalte) und latenten Warmestroms
(rechte Spalte) iiber dem Schwarzwald (oben) und dem Rheintal (unten). Jeder Punkt
repréasentiert einen horizontalen, geraden Flugabschnitt. Die Wéarmestrome sind mit der
Strahlungsbilanz am Boden @)y und die Hohe ist mit der Grenzschichthohe z; normiert.
Die schwarze Linie zeigt den Mittelwert und die graue Schattierung die Standardab-
weichung davon. Man beachte, dass aus Griinden der Ubersichtlichkeit der fithlbare

Wiérmestrom im Rheintal nur mit 0.2 @, skaliert ist.
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der Standardabweichung dhneln sich. Bei einer Befliegung bergigen Geléndes &ndert
sich der Abstand zur Oberfliche und damit die Hoheneinordnung in der Grenzschicht
haufig. Dieser Effekt, in dessen Folge man eine hohere Variabilitdt erwarten konnte,
scheint sich im Mittel entlang des Flugwegs auszugleichen. Im oberen Teil der Mi-
schungsschicht unterscheiden sich die Profile jedoch. Uber dem flachen Geldnde nimmt
der Wérmestrom langsam mit der Hohe ab und wird in den obersten 20 % leicht nega-
tiv, der Entrainmentkoeffizient Ry = w0’/ Qo hat einen Wert von -0.01. Dies liegt in
der Groflenordnung anderer Feldexperimente (z. B. Hartmann, 1990; Hasel, 2002), der
exakte Wert variiert aber zwischen verschiedenen Studien stark (Young, 1988a). Uber
dem Schwarzwald wird H dagegen bereits ab der Mitte der Grenzschicht negativ und
bleibt dies bis zum Erreichen von z;, wo Ry = —0.03 gilt. Das Entrainment ist hier
folglich stéarker und beeinflusst einen deutlich grofleren Teil der oberen Grenzschicht.
Die verstéarkte Einmischung begiinstigt eine Erwarmung und ein schnelleres Wachstum
der Grenzschicht, wie es hdufig im Mittelgebirge auftritt (Kap. 3.3).

Auch beim latenten Warmestrom &ahneln sich im unteren Teil der Grenzschicht die
Profile iiber Schwarzwald und Rheintal. Der mittlere Fluss erreicht in beiden Gebieten
eine Groflenordnung von einem Drittel der Strahlungsbilanz und ist damit deutlich
stiarker als H. Im oberen Teil der PBL sinkt der Feuchtetransport {iber dem Rheintal
stetig mit zunehmender Hohe und erreicht am Oberrand noch einen positiven Wert von
etwa 10 % von @y (R, = 0.1). Im Unterschied zum fithlbaren Wérmefluss liefert die
Einmischung von Luft aus der freien Atmosphére einen positiven Beitrag zum Fluss, da
die Luft oberhalb PBL trockener ist. Viel gréflere Werte als im Tal erreicht V' {iber dem
Mittelgebirge. Der mittlere latente Fluss reduziert sich im grofiten Teil der PBL kaum,
erst oberhalb 0.8 z/z; findet sich eine Abnahme auf R, = 0.25. Der durch Entrainment
verursachte Fluss ist daher fast genau so grof3 wie der Fluss an der Erdoberfliche. Ein
héhenkonstantes V' wiirde bedeuteten, dass sich die Feuchte in der Mischungsschicht
trotz Evapotranspiration am Boden kaum &ndert. Die Feuchtezufuhr wird dann durch
die Einmischung trockener Luft am Oberrand der Grenzschicht ausgeglichen. Allerdings
ist - im Unterschied zum fiihlbaren Warmestrom - die Standardabweichung und damit
die Schwankung zwischen den verschiedenen Messungen im Bergland sehr grofl. Die
diskutierten mittleren Eigenschaften treffen nur auf einen relativ kleinen Teil der Falle
tatséchlich zu. Die breite Streuung enthélt sowohl Abschnitte, auf denen der Fluss
verschwindet als auch solche, auf denen er die Normierungswerte um ein Vielfaches
iibersteigt. Letzteres tritt am stéarksten in der oberen Halfte der Mischungsschicht auf.

Die hohe Variabilitat der latenten Warmestrome beruht auf dem Zusammenspiel
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Abbildung 15: Latente Warmestrome am 19.06.2002, gemessen zwischen 7:30 und
10 UTC. Die Stéarke des Pfeils reprisentiert den Fluss, welcher auf dem jeweiligen
geraden, horizontalen Flugabschnitt (durch Kreuze abgeschlossene Linien) gemessen

wurde. Die verschiedenen Grautone stehen fiir die verschiedenen Bereiche Rheintal,

805

westlicher und 6stlicher Schwarzwald (von links nach rechts) sowie Ost-West orientier-
te Abschnitte im Bereich der Hornisgrinde und des Kinzigtals (von oben nach unten).

Unterlegt ist die zugehorige Gelandehohe im korrespondierenden Grauton.
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mehrerer Faktoren, die nicht direkt von den Bodenwérmestromen abhéngig sind. Die
Normierung kann daher auch keine vollstandige Vereinheitlichung verschiedener Situa-
tionen gewihrleisten (Young, 1988a). Unter anderem ist die Verdunstung als Quelle
von Feuchtigkeit rdumlich stark inhomogen und héngt von der Wasserverfiigharkeit
und dem Bewuchs ab. Lokale Windsysteme beeinflussen ebenfalls Auf- und Abwin-
de. Diese regionalen Unterschiede iibertragen sich auf die latenten Wérmefliisse und
fithren, vor allem {iber dem Bergland, zu einer ausgepriagten raumlichen Heterogenitét.
Am Vormittag des 19.06.2002 treten die starksten Wérmestréme im Bereich der Hor-
nisgrinde und 6stlich davon im zentralen Nordschwarzwald auf, wédhrend im noérdlichen
und siidlichen Teil des Messgebiets die Turbulenz fast keinen Feuchtetransport bewirkt
(Abb. 15). Die mit bis zu 600 W m~2 sehr grofien Fliisse verursachen eine inhomogene
Energiezufuhr im Bergland und konnten in Verbindung stehen mit mesoskaligen Zir-
kulationssystemen, welche am betreffenden Tag ebenfalls sehr ausgepréigt waren und
wiederum Einfluss auf die Auslosung von Konvektion nehmen (Barthlott et al., 2006).
Das Gebiet um die Hornisgrinde zeichnet sich auch bei der Betrachtung aller Messtage
durch grofie Transporte im mittleren Teil der Grenzschicht aus (Abb. 16, links). Im
Gegensatz dazu lassen sich im 6stlichen Schwarzwald gegeniiber den anderen Mittelge-

birgsregionen keine verstirkten Transporte feststellen (Abb. 16, rechts).
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Abbildung 16: Vertikalprofile des latenten Wiarmestroms im Bereich der Hornisgrinde
(links) und des 6stlichen Schwarzwalds (rechts) (ansonsten analog Abb. 14).
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4.3 Spurenstofftransporte

Aufgrund der neuen Messtechnik an Bord der DO 128 kénnen die bisherigen Betrach-
tungen iiber meteorologische Groéflien hinaus auf die Spurenstoffe O3 und NO, ausge-
dehnt werden. Die Fliisse dieser Parameter, ebenfalls mittels der eddy-Korrelations-
Methode bestimmt, unterliegen mafigeblich dem Einfluss der Quellen und Senken der
chemischen Verbindungen: Stickoxide entstammen hauptséichlich anthropogenen Quel-
len nahe der Erdoberfliche, wie industriellen Abgasen, Hausbrand oder dem Verkehr
sowie biogenen Quellen. Dementsprechend findet sich im Rheintal, in dem auch die
hoheren Stickoxid-Konzentrationen gemessen wurden, ein im unteren Drittel der Grenz-
schicht mit der Hohe stark abnehmender Transport. Der mittlere Fluss erreicht eine
Stérke von 0.3 ppb m s~1 (Abb. 17). Das emittierte NO, wird in der konvektiven
Grenzschicht somit nach oben gemischt. Die erhebliche Varianz der Stickoxidfliisse er-
klart sich durch die unterschiedlichen NO, Konzentrationen in der Grenzschicht, die
durch chemische Umwandlungen, durch heterogene Quellverteilungen am Erdboden,
aber auch durch die Senke fiir NO, in Form von Deposition und HON O-Bildung am
Erdboden hervorgerufen werden.

Ozon in der unteren Troposphéire stammt dagegen aus zwei Primérprozessen:
der lokalen Produktion durch photochemische Reaktionen anthropogen emittierter
Vorldufersubstanzen und aus der Advektion, wobei die urspriinglichen Quellgebie-
te des Oz weit entfernt liegen konnen (Corsmeier et al., 2002; Corsmeier et al., 2004;
Kalthoff et al., 2005). Neben den Konzentrationen der Vorldufersubstanzen dominieren
die Einstrahlung sowie Feuchte und Temperatur die Produktion und den Abbau von
Ozon in der PBL (Klonecki und Levy II, 1997). Die Hauptsenke von Ozon befindet sich
jedoch am Boden, wo Deposition an der Erdoberfliche stattfindet (Affre et al., 1999).
Daher sind die turbulenten vertikalen Fliisse in der Grenzschicht negativ und abwérts
gerichtet und in Bodennihe mit im Mittel -0.9 ppb m s™! absolut am gréfiten. Die
Fliisse von NO, und Oj verhalten sich genau entgegengesetzt. In der oberen Hilfte
der Grenzschicht sind die Fliisse, da relativ weit entfernt von den Hauptquellen und
-senken, nur noch gering. Die Konzentrationen der Spurenstoffe unterscheiden sich im
Schwarzwald erheblich von jenen im Rheintal. Der Gehalt an Stickoxiden ist deutlich
niedriger und liegt teilweise nur geringfiigig iiber der Konzentration der freien Atmo-
sphére (Tab. 5). Die Emissionen bewegen sich in diesem Gebiet auf niedrigerem Niveau
als im stérker urbanisierten und von Verkehrswegen durchzogenen Oberrheingraben.
Entsprechend flach fallt auch der Tagesgang der Stickoxide im Bergland aus. Die Kon-

zentrationen von Ozon liegen dagegen in der gleichen Gréflenordnung wie im Rheintal,
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Abbildung 17: Vertikalprofile der turbulenten Fliisse von Ozon (linke Spalte) und Stick-

oxiden (rechte Spalte) iiber dem Schwarzwald (oben) und dem Rheintal (unten). Je-

der Punkt représentiert einen horizontalen, geraden Flugabschnitt, die verschiedenen

Messfliige sind durch unterschiedliche Symbole markiert. Die schwarze Linie zeigt den
Mittelwert. Bei den Abbildungen fiir den Stickoxidfluss sind unterschiedlichen Skalie-

rungen zu beachten.
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Ort Rheintal Schwarzwald Oberhalb der PBL

Flug NOx 03 NO:E 03 NO;E 03

31051 6 70 3.5 60 - -
31052 4 70 - - - -
0106-1 7 60 4 70 - -
01062 6 70 4 70 2 50
0306-1 5 95 2.5 60-70 - -
03062 11 70 - - 2 60-70
1906-1 814 30 4 70 3 70
19062 10 110 6 100 3 80
2006-1 5 60-70 2.5 60-70 2 80
2306-1 4 60-70 3 25-60 3 100

2606-1 5 70 2 70
26062 3-4 80 2.5 80 - -

Tabelle 5: Mittlere Konzentrationen in ppb von Stickoxiden und Ozon in der Grenz-
schicht und oberhalb davon wihrend der Messfliige der DO 128.

da hier Advektion und lokale Produktion eine groflere Rolle spielen.

Die Unterschiede in den Spurenstoffkonzentrationen wirken sich auch auf die gemes-
senen turbulenten Fliisse aus. Der Stickoxidtransport ist zwar auch im Schwarzwald im
Mittel positiv und damit aufwérts gerichtet, aber um etwa eine Groflenordnung kleiner
als im Flachland. Auch der Ozonfluss zur Senke an der Oberfliche ist geringer und
erreicht im Mittel etwa die Hélfte des Wertes im Rheintal. Die Fliisse im Bergland be-
sitzen auflerdem eine viel hohere Variabilitat. Die individuellen Messungen schwanken
stark um den Mittelwert, verbreitet treten auch Fliisse mit umgekehrten Vorzeichen
auf. Ahnlich wie beim latenten Wirmefluss besitzt die Heterogenitit des Berglandes
einen grofien Einfluss auf die Grofle und Richtung der Transportvorgéinge. Hinsicht-
lich der Variabilitdt muss aber beachtet werden, dass die Fliisse der Spurenstoffe nicht
wie die fithlbaren und latenten Wirmestrome normiert sind, da weder die Quellstiarke
der Stickoxide in Bodennédhe noch die Ozonproduktion bekannt sind. Insofern ist eine
gewisse Schwankungsbreite bei der gemeinsamen Betrachtung verschiedener IMPs un-
vermeidlich.

Im Gegensatz zum Flachland schwécht sich der Ozonfluss im oberen Teil der Grenz-

schicht weniger ab. Dies deutet, wie in der Betrachtung der turbulenten Feuchte- und
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Wirmefliisse diskutiert, auf eine starke Einmischung von Luft aus der freien Atmo-
sphére hin. Besonders hohe abwérts gerichtete Fliisse werden am 19.06. und 20.06.
gemessen. An beiden Tagen ist der Ozongehalt oberhalb der PBL gleich oder héher als
in der Grenzschicht, was bei Entrainmentprozessen negative Fliisse bewirkt. Auffillig
sind die hohen Konzentrationen von O3, die bei den meisten Messungen oberhalb der
Grenzschicht auftreten. Sie liegen deutlich iiber der mittleren Hintergrundkonzentrati-
on, die zwischen 30 ppb und 50 ppb betrégt. Dies ist ein Indiz dafiir, dass es im Bereich
des Berglandes in Verbindung mit der verstiarkten Konvektion zu einer Ventilation von
Ozon in den Hohenbereich oberhalb der Grenzschicht kommt. Dieses Verhalten wird
besonders im Bereich von Bergriicken beobachtet (Fiedler et al., 2000). Das Profil von
NO, weist diese Besonderheit nicht auf, was aber an der niedrigen Konzentration in

der Grenzschicht im Gebiet des Schwarzwalds liegen kann.

Zusammenfassung Die untersuchten Vertikaltransporte quantifizieren den Trans-
port von Feuchte, Warme und Spurenstoffen in der Grenzschicht unter konvektiven
Bedingungen. Wéhrend sich die Profile der turbulenten fithlbaren Wéarmefliisse iiber
Rheintal und Schwarzwald bis auf die unterschiedliche Hohe des Ubergangs zu negati-
ven Werten stark dhneln, hebt sich das Bergland bei den latenten Warmestromen durch
eine viel hohere Variabilitdt und gréflere maximale Fliisse hervor. Ursachen hierfiir
konnen die stiarkere Inhomogenitiat im Gebirge z. B. beziiglich des Bodenwassergehal-
tes und ein deutlich stérkeres Entrainment sein, was durch die Skalierung mit einem
als homogen angenommenen Bodenfluss nicht beriicksichtigt wird. Die Prozesse, wel-
che die hohere Variabilitdt der latenten Fliisse verursachen, haben auf den Transport
fithlbarer Wérme einen deutlich geringeren Einfluss. Die neue Messsensorik der DO
128 erlaubt auch die Berechnung turbulenter Spurenstofftransporte, darunter erstmals
w'NO.. Die Fliisse der chemischen GroBen werden stark von den Quellen und Sen-
ken von O3 und NO, dominiert. Alle berechneten Fliisse stellen allerdings nur einen
Mittelwert iiber eine aus Plausibilitédtsgesichtspunkten gewéhlte Strecke dar. Sie liefern
keinen Aufschluss iiber die damit verkniipften konvektiven Strukturen und deren Grofie

und Eigenschaften.
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5 Spektrale Analyse

Die Untersuchung der spektralen Dichte von Wind, Temperatur und Feuchte und damit
der Energieverteilung in Abhéingigkeit von Frequenz bzw. Wellenlénge liefert bei Flug-
zeugmessungen Informationen iiber die Langenskalen, welche die Prozesse innerhalb
der Grenzschicht dominieren. Aus der spektralen Analyse der Fluktuationen lassen
sich Erkenntnisse zu den vorherrschenden WirbelgroBlen im Produktionsbereich, zur
Korrelation der verschiedenen meteorologischen Parameter und der dabei beteiligten
Skalen und Abhéngigkeiten von der Hohe in der Grenzschicht ableiten.

Die Hohenabhéngigkeit der Spektren und das Verhalten wichtiger Kenngrofien
wie der Wellenlédnge des Energiemaximums im Varianzspektrum sind aus einer Viel-
zahl von Experimenten bekannt (z. B. Kaimal et al., 1976; Caughey und Palmer, 1979;
Young, 1987; Hartmann, 1990; Hartmann et al., 1997). Die Mehrzahl dieser luft- und
bodengestiitzten Untersuchungen der kontinentalen und maritimen Grenzschicht fan-
den jedoch iiber homogenem oder moderat hiigeligem Gelédnde statt, wihrend Analysen
iiber heterogenen Gebieten wie Mittelgebirgen kaum vorliegen oder auf einer geringen

Datengrundlage basieren (Hasel, 2002).

5.1 Methodik

5.1.1 Energiespektren

Die atmosphérische Turbulenz ist raum- und zeitabhéngig. Damit ist auch ihr Spektrum
vierdimensional und abhéngig vom Wellenzahlvektor £ und der Zeit t. Mit Messungen
vom Flugzeug aus kann jedoch nur geradlinig entlang des Flugwegs gemessen werden.
Das resultierende eindimensionale Spektrum entspricht der Varianz einer gemessenen
turbulenten Grofle in Abhéngigkeit von der Wellenzahl. Ein Energie- oder Varianz-
spektrum S(n) stellt die Verteilung der Energie im Raum der Frequenz n = 1/t bzw.
Wellenzahl £ dar. Frequenzspektrum S(n) und Wellenzahlspektrum F'(x) héngen iiber

nS(n) = kF (k) (11)

zusammen. Das Integral iiber das Spektrum S einer Grofle ¢

7= / " Sy (n)dn, (12)

entspricht der Gesamtvarianz. Die verschiedenen Frequenzbereiche stehen im Zusam-

menhang mit den verschiedenen Wirbelgroien, die in der Atmosphére auftreten. Das
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Spektrum der Vertikalwindgeschwindigkeit gliedert sich auf der fiir die Konvektion
in der Grenzschicht relevanten Skala in drei Teile (Abbildung 18). Es umfasst Peri-

odendauern, die in der Groéflenordnung von Minuten bis Sekunden liegen. Im Bereich

A

log [n S(n)]

\ \ -
log n

Abbildung 18: Schematisches Spektrum der Windgeschwindigkeit (schwarz) und eines
Kospektrums wi (grau). Sie gliedern sich in 3 Bereiche: Produktionsbereich A, Iner-
tialbereich B und Dissipationsbereich C. Bei logarithmischer Auftragung fallt das mit

der Frequenz n multiplizierte Spektrum ~n~—2/3 und das Kospektrum ~n—*3 ab.

der niedrigeren Frequenzen beziehungsweise grofiten Wellenldngen liegen die Wirbel
mit GroBen von mehreren hundert bis tausend Meter. Dieser Produktionsbereich (A)
ist der energiereichste Teil des Spektrums und wird von mechanisch (Scherung der
Stromung in der Grenzschicht) und thermisch (Konvektion) verursachter Turbulenz
gespeist. In ihm befindet sich das Maximum des Spektrums. Im Groflenbereich von
1 mm dissipieren kleinste Wirbel Energie (C). Zwischen diesen beiden Frequenzberei-
chen muss bei stationdrer Turbulenz ein ausgleichender Energietransport stattfinden.
Die Energie wird im so genannten Inertialbereich (B) in einer Kaskade von gréferen an
kleinere Wirbel weiter gegeben. Durch eine Buckingham-Pi-Dimensionsanalyse kann
gezeigt werden (z. B. Stull, 1988), dass die Geschwindigkeitsspektren in diesem Bereich
dem Kolmogorov-Gesetz unterliegen und bei logarithmischer Darstellung proportional
—5/3 abfallen, bzw. ~ —2/3 bei einer Darstellung von n.S(n).

Messungen mit dem Flugzeug sind zeitgebundene Messungen, wéahrend der sich die

Sensoren mit der Geschwindigkeit des Flugzeugs (T'AS) bewegen. Die Umrechnung
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zwischen Zeit- und Wellenzahlraum basiert auf der Taylor-Hypothese (Taylor, 1938).
Sie besagt, dass sich die Eigenschaften der Turbulenz nicht d&ndern, wihrend z. B. ein
Wirbel mit ausreichender Geschwindigkeit durchflogen wird. Die Wellenzahl x bzw.

Wellenlédnge A der Strukturen
1 n
X~ TAS (13)

folgt aus der Frequenz und der Geschwindigkeit des Flugzeugs. Die Zeit, die wahrend

der Befliegung eines geradlinigen Flugabschnitts verstreicht, liegt bei Flugzeugmes-

sungen deutlich unter der typischen konvektiven Zeitskala t,, in der sich die Wirbel

transformieren. Die konvektive Zeitskala ist definiert iiber ¢, = Z- und liegt in der

Grofenordnung von 10 bis /20 min (Stull, 1988). Die SkalierungsgroBe fiir die Geschwin-
1/3

digkeit w, = (% w'd'y folgt aus dem fithlbaren Wérmestrom am Boden und der
1%
Grenzschichthohe (Deardorff, 1970). Wéhrend der Fliige im Rahmen von VERTIKA-

TOR lag das Verhéltnis von %;S im Mittel bei ~ f?;i{;‘s = 38.8. Da weder die mo-

lekulare Dissipation noch der langwellige mesoskalige Bereich des Spektrums von der

bestehenden Sensorik bzw. den geflogenen Mustern aufgelost werden, beschrankt sich
die folgende Untersuchung auf den Produktions- und Inertialbereich der Spektren.
Atmosphérische Varianzspektren werden i. A. multipliziert mit der Frequenz als

n.S(n) tiber der dimensionslosen Frequenz f

nz; Zi

f=7a5 =% (14

aufgetragen, die mit der Grenzschichthohe z; normiert ist (Young, 1987). Fiir f = 1 gilt
daher A = z;. Die Auftragung erfolgt auf beiden Achsen logarithmisch. Dies verbessert
die Auflosung im niederfrequenten Bereich, die Fliche unter der Kurve ist aber nicht

mehr proportional zur Varianz.

5.1.2 Kospektren

Die Kreuzkovarianzfunktion
012(7') = / Fl(t)Fg(t+T)dT (15)

beschreibt die Kreuzkovarianz zwischen den Zeitreihen F' in Abhéngigkeit der Zeitver-

schiebung 7. Das Kreuzspektrum

Sia(n) = /_oo Cia(7)e” ™ dr (16)

[e.e]
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ist die Fouriertransformierte von C15 und i. A. eine komplexe Funktion. Das Kospek-
trum Ko stellt den reellen Anteil und das Quadraturspektrum Qu den imagindren An-
teil von Sio dar. Ko reprisentiert den gleichphasigen (Ko >0) bzw. den antiphasigen
(Ko <0) Teil der spektralen Varianz der Funktionen, wihrend Qu die Anteile mit Pha-
senverschiebungen von 7/2 (Qu >0) bzw. 37 /4 (Qu <0) beschreibt (Kottmeier, 1991).
Das Spektrum eines Produktes zweier Variablen liefert somit frequenzabhéngige Infor-
mationen iiber die Phasen- und Amplitudenbeziehung beider Fluktuationsgréfien. Da
sich die Form der Spektren von wu,w,T und m ahneln, sind auch ihre Kospektren in
Produktions-, Inertial- und Dissipationsbereich gegliedert (Abb. 18). Allerdings sinkt
der Energieinhalt im Inertialbereich stiirker und ist proportional n="/3 (bzw. ~ —4/3

bei Darstellung von nS(n)).

5.1.3 Berechnung der Spektren

Das Varianzspektrum S(n) wird tiber das Fourierintegral der Autokorrelationsfunktion
R(t) bestimmt (z.B. Hartmann, 1990). Die hochste sinnvoll auflosbare Frequenz der
von linearen Trends befreiten Zeitreihen ist die Nyquist-Frequenz, die der Hélfte der
Messfrequenz entspricht (Kottmeier, 1991). Bei der an Bord der DO 128 gewéhlten
Messfrequenz von 100 Hz gilt daher nnyquist = Nmess/2 = 50 Hz und fiir die normierte
Frequenz entsprechend fnyquist = 1000. Die niedrigste aufgeloste Frequenz héngt von
der bei der Berechnung angewandten maximalen Verschiebung M ab. Bei der hier mit

der Hilfte der Messwerte IV eines Flugabschnitts gewédhlten Verschiebung gilt

NMess _ NMess
min =~ =~ (17)
Ein typischer Flugabschnitt von 20 km Linge umfasst etwa 30000 Messwerte. Damit
werden theoretisch Frequenzen von 1/300 Hz (f & 0.1) beziehungsweise Wellenldngen
bis zur halben Lénge des Flugabschnitts aufgelost.

Die spektralen Schétzwerte werden fiir Frequenzen in logarithmischen Abstdnden
berechnet. Die Anwendung einer Fensterfunktion W (¢), mit der R(t) gewichtet wird,

glattet das Spektrum. Hierbei kommt die von Tukey vorgeschlagene Fensterfunktion

S(n) = / T WO R ety (18)

mit  W(t) = (19)

T(14cos(&)) , [t <T
0 . |t >T

zum Einsatz. Die exakte Bestimmung der Frequenz mit der héchsten spektralen Dichte

ist trotz der glittenden Wirkung der Fensterfunktion meist schwierig. Aufgrund der
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Fluktuationen im Produktionsbereich ist es nicht sinnvoll, einfach nur den grofiten
auftretenden Wert als das Maximum zu werten. Statt dessen wird zusétzlich zur Fens-
terfunktion eine Tiefpass-Filterung mit einer begrenzenden Wellenlédnge von 2 z; bzw.
einer halben Dekade auf der logarithmischen Skala angewendet (Hartmann, 1990) um
das Spektrum zu gldtten (Abb. 19).

01+
"
=
£
S

-2
% 102 |

Abbildung 19: Urspriingliches (Punkte) und durch Filterung gegléttetes Spektrum der
Vertikalgeschwindigkeit fiir Abschnitt 2A, Flug 3105_1. Das aus der geglatteten Kurve

abgeleitete Maximum wird durch die senkrechte Linie gekennzeichnet.

5.2 Varianzspektren meteorologischer Groéfien

Abb. 20 zeigt typische Spektren der Vertikalgeschwindigkeit fiir drei unterschiedliche
Hohen. Bei diesen ungeglatteten Spektren liegt der Bereich der hochsten spektralen
Dichte im unteren Teil der Mischungsschicht bei etwa f =3 = A = 1/3 z; und steigt
iiber A\ = 0.6 z; auf etwa 1 bis 2 z; am Oberrand der PBL an. Die Grofie der dominieren-
den Strukturen im Produktionsbereich nimmt somit mit zunehmenden Abstand von der
Erdoberfliche zu. Entsprechend beginnt die Energiekaskade bei immer niedrigeren Fre-
quenzen. Wahrend die Steigung im Inertialbereich iiber alle Hohen gleich bleibt, variiert
sie am langwelligen Ende des Spektrums. Sie ist in diesem Segment in der Regel gréfer
1, genauere Angaben sind wegen der grofien statistischen Unsicherheit bei kleinen Fre-
quenzen nicht angebracht. Mit zunehmender Hohe weitet sich das Spektrum und der
Energiegehalt im Produktionsbereich sinkt. Das Flugzeug durchquert auf seinem ge-

radlinigen Weg durch die Atmosphére die meisten Strukturen nicht in ihrem Zentrum.
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Abbildung 20: Ungegliattete Energiespektren der Vertikalwindgeschwindigkeit w fiir

drei verschiedene Hohen als Funktion der normierten Frequenz f bzw. Wellenldnge .

Gezeigt sind die Abschnitte 2A, 4A und 6B von Flug 3105_1.

Selbst wenn nur eine Skalengrofie vorherrschen wiirde, fithrt dieser zuféllige Prozess zu
einer Verbreiterung des Spektrums, das daher kein scharf begrenztes Maximum auf-
weisen kann. Dessen Position ist in den Spektren der meteorologischen Grofien oft nur
ungenau zu bestimmen. Neben der vorhandenen statistischen Unsicherheit nimmt am
langwelligen Ende des Produktionsbereichs der Einfluss mesoskaliger und synoptischer
Prozesse zu, die nicht mehr vollstédndig aufgelost werden konnen. Trotzdem findet sich,
wie in zahlreichen Studien belegt wurde, im Mittel eine Verschiebung der Wellenlénge
des spektralen Maximums in Abhéngigkeit von der Hohe in der Grenzschicht, selbst
wenn die Werte der einzelnen Flugabschnitte z. B. fiir w zwischen 0.5 und 2 z; variieren
(Kaimal et al., 1976; Young, 1987). Die Daten des VERTTKATOR-Experiments bieten
eine ausreichende Zahl von Flugabschnitten in allen Hohenbereichen der Mischungs-
schicht, um die Eigenschaften des Maximums iiber verschiedenem Gelénde statistisch
sinnvoll vergleichen zu kénnen.

Im unteren Drittel der Grenzschicht verschiebt sich das Maximum im Spektrum
der Vertikalgeschwindigkeit schnell zu grofleren Wellenléngen, bereits bei einer Hohe

von etwa z/z; = 0.25 liegt es im Mittel bei Wellenldngen vom Ausmafl der Grenz-
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Abbildung 21: Wellenlédngen mit der hochsten spektralen Dichte von Vertikalgeschwin-
digkeit w, Mischungsverhéltnis m und Temperatur 7' aller Flugabschnitte iiber dem
Rheintal. Die dicken schwarzen Kurven zeigen den Mittelwert und lang gestrichelt die
Standardabweichung davon. Grau gestrichelte Linien zeigen die Verldufe verschiedener,

oben in der Abbildung angegebener, Studien.

schichthohe (Abb. 21). In der Mitte der Grenzschicht wachsen die mit w verkniipften
Strukturen iiber dem Flachland weiter an, jedoch langsamer als im unteren Bereich. Am
grofiten wird Ajyay mit einem Wert von 1.6 z; in einer Hohe von z/z; = 0.7. Im oberen
Drittel stagniert Apnax oder geht leicht zuriick. Diese mittleren Eigenschaften stimmen,
trotz der relativ groflen Streuung der individuellen Flugabschnitte, gut mit bisherigen
Studien von Kaimal et al. (1976), Caughey und Palmer (1979) und Hartmann (1990)
iiberein, deren ermittelten Verlaufe ebenfalls in Abb. 21 eingezeichnet sind. Im Mittel
liegt das Maximum im Spektrum der Vertikalgeschwindigkeit im oberen Teil der Mi-
schungsschicht bei der bekannten Wellenlédnge von 1.5 z; (Jensen und Lenschow, 1978;
Young, 1987). Die Hohenabhéngigkeit iiber dem Schwarzwald zeigt im unteren Teil der

Grenzschicht kaum Unterschiede zum Tal. Im Mittel steigt Aax bis zu einer Hohe von
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Abbildung 22: Wellenléingen mit der hochsten spektralen Dichte analog Abb. 21 iiber

dem Schwarzwald.

0.3 z/z; schnell, dariiber langsamer an (Abb. 22). Oberhalb etwa 0.4 z/z; d&ndert sich
die Wellenléinge des Maximums aber nicht mehr und bleibt konstant bei A\,., = 1.2
bis 1.3 z;. Gegeniiber dem flachen Geldnde sind die dominanten Strukturen im Mit-
tel somit bis zu 0.4 z; oder 25 % kleiner. Die heterogene Oberfliche und Topographie
scheint einen limitierenden Einfluss auf die Groflenentwicklung der Auf- und Abwinde
in der Grenzschicht zu besitzen.

Spektren von skalaren Grofien wie dem Mischungsverhéltnis m oder der Temperatur
T besitzen eine etwas andere Form als jene der Windgeschwindigkeit. Das Maximum
befindet sich auch im unteren Teil der Grenzschicht bei Wellenldngen grofier A = z; und
verschiebt sich weiter zu niedrigeren Frequenzen mit zunehmender Hohe (Abb. 23). Ei-
ne Besonderheit der Feuchte als konservative Gréfe ist der mit der Hohe zunehmende
Energiegehalt im Produktionsbereich des Spektrums. Die Maxima der Spektren von
m und T zeigen im unteren Teil der Grenzschicht dhnliches Verhalten. Der mittlere

Wert von Apax = 1.75 z; zwischen z/z; = 0.1 und 0.2 verschiebt sich bis zu einer Hohe
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Abbildung 23: Energiespektren des Mischungsverhéltnisses m in drei verschiedenen
Hohen (analog Abb. 20).

von 0.3 z/z; schnell zu grofleren Wellenldangen. In den Spektren der Temperatur wéchst
Amax Oberhalb davon weiter an, erreicht iiber dem Rheintal in einer Hohe von 0.7 z/z;
ein Maximum von etwa Ay, = 32 und schwankt dann um diesen Wert. Dieses kon-
tinuierliche Anwachsen der dominanten Wellenléinge stimmt mit den Ergebnissen von
Young (1987) iiberein. Im Schwarzwald fillt die Zunahme etwas geringer aus, der grofite
Wert wird schon bei 0.6 z/z; erreicht. Dariiber nimmt A, wieder ab. Beim Mischungs-
verhéltnis wird bei etwa z/z; = 0.3 iber dem Schwarzwald ein konstanter mittlerer
Wert von 3 z; erreicht, wéhrend iiber dem Oberrheingraben Schwankungen um einen
etwas hoheren Wert auftreten. Auffillig ist die unterschiedliche Lage der spektralen
Maxima von Temperatur und Feuchte im Vergleich mit der Vertikalgeschwindigkeit.
Bei w ist Apax im Mittel nur etwa halb so grofl. Die grofiten Spektralwerte von m und
T sind vornehmlich mit groferen Strukturen verkniipft.

Zwischen den einzelnen Flugabschnitten treten bei Temperatur und Feuchte ge-
nerell stirkere Schwankungen als bei w auf. Teilweise kann auch gar kein Maximum
festgestellt, sondern nur ein kontinuierlicher Abfall hin zu hohen Frequenzen ermittelt
werden. Der Anteil derartiger Spektren liegt bei 9 % (m) bzw. 15 % (T) aller Flug-

abschnitte. Die starke Variabilitdt in den Spektren skalarer Groéflen bestéitigen auch
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Studien von Nicholls und LeMone (1980) und Hartmann (1990). Die ermittelten Un-
terschiede zwischen Tal und Mittelgebirge sind aufgrund der grofien Schwankungen

insgesamt statistisch unsicher.

5.3 Kospektren meteorologischer Groéfien

Die Kospektren von w7 und wm werden von der Vertikalgeschwindigkeit dominiert. Vor
allem in der unteren Grenzschicht gleicht der Wert von A, und die Hohenabhéngigkeit
der Kospektren dem Verhalten der w-Spektren (Abb. 24). Bis zu einer Hohe von
z/z; = 0.4 bis 0.5 wichst A\y.x iiber dem Rheintal rasch auf einen Wert von 2 z;

im Falle von Ko,,, und 1.8 z; bei Ko,7. Im Unterschied zum Spektrum von w wéchst

1.0

0.5

0.5

max/Zi

Abbildung 24: Wellenléingen mit der héchsten spektralen Dichte in den Kospektren von
wT und wm iiber dem Rheintal (unten) und iiber dem Schwarzwald (oben). Ausgefiillte
Symbole zeigen an, dass der grofite spektrale Absolutwert durch negative Korrelation
entsteht.
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das Maximum von Ko,r im obersten Drittel der Grenzschicht bis auf A\« = 2.5 %
weiter an. Dazwischen, im Hohenbereich 0.5 < z/z; < 0.8, ist der Produktionsbereich
von Ko,r energicarm. In etwa 16 % aller Fille besitzt das Kospektrum von w7 im aus-
wertbaren Spektralbereich kein markantes Maximum. Im obersten Teil der PBL liegt
die absolut grofite spektrale Energie in den Kospektren iiberwiegend im negativen Be-
reich. Negative Werte treten vorwiegend bei groBen Wellenldngen auf (f < 1), wihrend
hohere Frequenzen auch in der oberen Grenzschicht einen positiven, wenn auch kleinen
Beitrag liefern (Abb. 25). Uber dem Mittelgebirge bleibt die Wellenlinge im mittleren
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Abbildung 25: Kospektren von w7 in drei verschiedenen Hohen (analog Abb. 20).

Teil der Grenzschicht analog dem Spektrum von w bereits ab einer Hohe von 0.3 bis
0.4 z/z; anndhernd gleich, ist mit Apax & 1.5 2; allerdings etwas grofler und wéchst erst
im obersten Bereich auf maximal 2 z;. Dass die Topographie des Untergrundes A« be-
einflusst zeigen auch andere Studien iiber homogenen Flidchen. Hartmann (1990) fand
ausschliellich Wellenléngen des Maximums von 2 bis 4 z; in der maritimen Grenz-
schicht oberhalb 0.4 z/z;. Als mogliche Erklarung fiir derart grofe Strukturen fiihrt
er kréaftige und ausgedehnte Aufwinde an, die wihrend des Aufstiegs in der Grenz-
schicht sehr viel Impuls aufnehmen und teilweise in die stabil geschichtete Inversion
am Oberrand der konvektiven Schicht vorstoflen kénnen (Abb. 26). Durch ihre bereits
etwas geringere Temperatur als in der Umgebung liefern sie einen negativen Beitrag im

Kospektrum. Nach Aufbrauchen ihres gesamten Vorrats an Bewegungsenergie sinken
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Abbildung 26: Idealisierter Vertikalschnitt durch Aufwindstrukturen der Grenzschicht
nach Stull (1988).

die Strukturen zuriick in die Grenzschicht, sind nun leicht wérmer als die Umgebung
und tragen wiederum zur negativen Korrelation bei. Zusétzlich fiihrt dieser Vorgang
zu Entrainment, also dem Einmischen warmer Luft der freien Atmosphére auf einer
dghnlichen Léngenskala. Der Groflenbereich A, > 2 wird iiber dem Schwarzwald erst
in den obersten 15 % der PBL, also mit grofem Abstand zum Untergrund erreicht. Die
Orographie scheint somit die Entstehung grofler konvektiver Elemente zu behindern.
Die Kospektren zwischen Vertikalgeschwindigkeit und Mischungsverhéltnis Koy,
sind, bis auf den Bereich unterhalb des Oberrandes der Grenzschicht, im ganzen Fre-
quenzbereich positiv (Abb. 24). Die Maxima von Ko, liegen sowohl iiber dem Rhein-
tal als auch {iber dem Schwarzwald im Mittel bei etwas grofleren Wellenldngen von
Amax = 2 2; verglichen mit Ko,7. Im Rheintal sind allerdings oberhalb 0.7 z/z; nur
noch wenige Daten vorhanden, da 22 % aller Flugabschnitte kein ausgeprigtes Maxi-
mum aufweisen.
Bei beiden Arten von Kospektren treten sowohl grofie Standardabweichungen auf, als
auch eine Vielzahl von Flugabschnitten, bei denen sich das Maximum im Spektrum bei
einer weit grofleren Wellenlédnge befindet als der durch A.x £ o definierte Bereich. Oft
verursachen einzelne, sehr starke Aufwinde solcher Ausreifler. Diese Strukturen kénnen,
verglichen mit der Grenzschichth6he und der Lange eines Flugabschnitts, sehr grof§ sein.
Unter Umsténden dominieren sie das Spektrum im langwelligen Produktionsbereich,

was zu grofen Abweichungen gegeniiber den mittleren Gegebenheiten fiihrt.
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Zusammenfassung Die Spektren von Vertikalwindgeschwindigkeit, Temperatur
und Mischungsverhéltnis zeigen im Produktionsbereich eine deutliche Abhéngigkeit
von der Hohe. Im unteren Teil der Grenzschicht nimmt die Wellenldnge mit maxi-
maler spektraler Dichte, die gleichzeitig die Grofle der dominierenden Strukturen re-
prasentiert, schnell mit der Hohe zu, und dies bei allen betrachteten Variablen. Un-
terhalb z/z; = 0.3 prigt die Ndhe zum Untergrund und die dadurch bedingte mecha-
nische Produktion von Turbulenz die Strukturen in der Grenzschicht. Dariiber nimmt
der Einfluss der Begrenzung durch die Inversion am Grenzschichtoberrand zu und Ap,.«
wiichst iiber dem Rheintal langsamer an. Uber dem Mittelgebirge bleibt Apax weit-
gehend hohenkonstant. Die Grofle der Strukturen mit der gréfiten spektralen Energie
ist im Mittelgebirge etwas kleiner als im Flachland. Die Analyse der Spektren ergibt
somit Anzeichen fiir eine begrenzende Wirkung der Orographie auf die Strukturgrofien
im Produktionsbereich. Allerdings sind die hier gefundenen Trends vor allem im oberen

Teil der Grenzschicht stark von der Streuung der individuellen Werte iiberlagert.
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6 Konvektive Strukturen

Die bisher angefiihrten Methoden zur Untersuchung der konvektiven Grenzschicht ha-
ben einen entscheidenden Nachteil. Sowohl bei Betrachtung von turbulenten Fliissen
als auch von Spektren handelt es sich jeweils um Mittelwerte iiber einen ganzen Flug-
abschnitt. Neben diesem mittleren Zustand und Eigenschaften der Grenzschicht sind
aber gerade jene mit starken Aufwinden verkniipften Strukturen interessant, die zum
Beispiel in den Vertikalprofilen der Kospektren nicht dem mittleren Zustand entspre-
chen, sondern Ausreifler verursachen. Mittels eines ,,conditional sampling“-Verfahrens
(Young, 1988b; Williams und Hacker, 1992) werden deshalb im Folgenden konvektive
Elemente in den gemessenen Zeitreihen eingehend untersucht. Die Erkenntnisse iiber
die starksten Aufwinde werden zum Beispiel in neueren Konvektionsparametrisierun-
gen ein (Hu, 1997; Jakob und Siebesma, 2003).

6.1 Bestimmung konvektiver Strukturen

6.1.1 Indikatorgrofle

Die Konvektion in der Grenzschicht besteht aus unregelméflig verteilten Aufwindstruk-
turen (engl. thermals) und kompensierenden Abwindgebieten. Entsprechend wechselt
das Vorzeichen und die Stédrke der Vertikalwindgeschwindigkeit in den geradlinigen
Flugzeugmessungen, je nachdem welcher Bereich einer Struktur durchflogen wird (Abb.
27). Auch die anderen meteorologischen Grofien wie Feuchte und Temperatur zeigen
dghnliche Fluktuationen wie w und kénnen daher als Indikator fiir die Identifizierung von
atmosphérischen Strukturen dienen. In maritimen Grenzschichten liegt der Ursprung
der Aufwinde in der nahezu mit Feuchte geséttigten Luft nahe der Meeresoberfliche.
Durch die unbegrenzte Wasserverfiigbarkeit zeigt die Feuchte, besonders iiber tropi-
schen Ozeanen, eine starke Differenz zwischen auf- und abwiérts gerichteten Stromungen
und ist somit als Indikator geeignet (Lenschow und Stephens, 1980). Auf Landflichen
ist der Bodenwassergehalt oft stark heterogen und die Verfiigbarkeit von Wasser an
der Oberfliche an weitere Faktoren wie den Bewuchs gekoppelt. Auch die Temperatur
weist in konvektiven Situationen oberhalb der durch Einstrahlung erwérmten Ober-
fliche einen starken vertikalen Gradienten auf und zeigt in den Aufwinden somit eine
positive Abweichung gegeniiber der Umgebung. Allerdings verringert sich die Tempe-
raturdifferenz mit der Hohe und kehrt sich im oberen Teil der Grenzschicht um, so dass
sich diese GroBe nicht als Indikator fiir die ganze Grenzschicht eignet (Grossman, 1984).

Am geeignetsten und am naheliegendsten fiir die Detektion kohérenter Strukturen ist
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Abbildung 27: Beispiel fiir eine tiefpassgefilterte Messung der Vertikalwindgeschwin-
digkeit w mit dem Forschungsflugzeug DO 128 (Flug 31051, Abschnitt 2A). Bereiche

SO0ms!

, in denen der Mittelwert der Vertikalgeschwindigkeit die Schwellenwerte o
tibertrifft, werden als Aufwinde (mittelgrau schattiert) bzw. Abwinde (hellgrau) mar-
kiert. Dazwischen liegen Bereiche schwacher und daher nicht selektierter Vertikalwinde
(dunkelgrau). In Bereich B4 ist z. B. die maximale Aufwindgeschwindigkeit zwar groBer

als der Schwellenwert, fiir den Mittelwert des Bereichs gilt jedoch w < 0.

die Vertikalwindgeschwindigkeit. Sie wird in einer Reihe verschiedener Studien benutzt
(z.B. Greenhut und Khalsa, 1982; Young, 1988b).

Die Zeitserien werden zunéchst anhand des Vorzeichens von w in Bereiche von Auf-
und Abwinden eingeteilt. Die Wahl eines Schwellenwertes beriicksichtigt, dass das Mess-
flugzeug die Strukturen meist nicht zentral durchfliegt. Rand- oder Ubergangsbereiche
zwischen zwei Gebilden, in denen nur eine geringe Vertikalgeschwindigkeit herrscht,
werden so aussortiert. Teile der Zeitreihen werden als zugehorig zu einer Struktur
eingestuft, wenn der Betrag des Mittelwertes der Vertikalgeschwindigkeit eines zusam-
menhingenden Bereiches mit w < 0 m s™! die Standardabweichung von w des gesamten
Flugabschnitts iibertrifft. Die Wahl von o,,, als Schwellenwert beriicksichtigt den un-
terschiedlichen Grad der Turbulenz bei unterschiedlichen Messungen (Young, 1988b).
In die Bestimmung der Standardabweichung geht jeweils der positive bzw. negative

Anteil der Zeitreihe ein.

mit wy=w 20 (20)

Ny ist die Anzahl der Datenpunkte von w’.. Die Berechnung der Standardabweichun-
gen erfolgt fiir jeden Flugabschnitt separat. Die normierten Schwellenwerte sind in der
oberen Hélfte der Grenzschicht etwas niedriger und nehmen mit der Anndherung an
die Grenzschichtinversion schnell ab (Abbildung 28). In allen Hohenbereichen gilt die

Beziehung o, (w) > o_(w), da die Konvektion in der Grenzschicht aus groferen Be-
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1.0

Abbildung 28: Vertikalprofil der mit w, normierten Schwellenwerte o, (Punkte) bzw.
-o_ (Dreiecke) fiir die Detektion von konvektiven Strukturen. Die schwarze Linie zeigt

den jeweiligen Mittelwert an.

reichen schwacher Abwinde und dazwischen eingelagerten starken Aufwinden besteht.
Die Verteilung der Vertikalwindgeschwindigkeit besitzt daher typischerweise eine posi-
tive Schiefe und einen negativen Modalwert, die grofiten Geschwindigkeiten und damit

auch Schwellenwerte treten jedoch in den Aufwinden auf.

6.1.2 Detektion der Strukturen

Die konvektiven Wirbel stellen nur einen Teilbereich des Spektrums dar. Um sie zu iso-
lieren, muss der mesoskalige Anteil sowie der Einfluss der mikroskaligen Turbulenz ent-
fernt werden. Ersteres geschieht mit einer linearen Trendentfernung, die den konvekti-
ven Beitrag intakt ldsst. Die kleinskalige Turbulenz iiberlagert die identifizierten Struk-
turen und ihre Umgebung in Form kurzer Fluktuationen. Deren Amplitude kann so grof3
sein, das eine Unterbrechung groflerer Aufwindstrukturen entsteht und diese als mehre-
re Teile erscheinen. Die Anwendung eines Tiefpassfilters (Young, 1988b), die Definition

einer minimalen Lénge, die eine Struktur aufweisen muss (Greenhut und Khalsa, 1982)
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oder eine Kombination aus beidem (Williams und Hacker, 1992; Hasel et al., 2005)
verringert solche Effekte. Eine Tiefpassfilterung mit einer Grenzfrequenz von 1 Hz
glittet die Zeitreihe der Vertikalwindgeschwindigkeit. Alle Abschnitte w < 0 m s™!,
in denen die iiber den betreffenden Bereich gemittelte Vertikalgeschwindigkeit w’ den
Schwellenwert o iiber- bzw. unterschreitet, werden als Auf- bzw. Abwindgebiete einge-
stuft. Nach dem Ausschluss von Strukturen, deren Ausdehnung auf der Zeitskala 0.5 s
unterschreitet (dies entspricht bei einer mittleren Fluggeschwindigkeit von 65 m s ei-
ner Linge von weniger als 35 m), werden angrenzende Bereiche mit gleichem Vorzeichen
zusammengefasst. Dies vermeidet eine Spaltung der Strukturen durch kurze Fluktua-
tionen. Als Ergebnis resultiert eine Indikatorserie, mit der die ungefilterte Zeitserie
von w in drei Bereiche eingeteilt wird: in Aufwind- und Abwindgebiete sowie nicht
selektierte Bereiche , in denen w’ < o gilt (Abb. 27). Die Zuordnung von Temperatur,
Feuchte und Spurenstoffen zu den Auf- und Abwinden erfolgt ebenfalls anhand dieser

Indikatorserie.

6.2 Mittlere Eigenschaften

Die Eigenschaften konvektiver Strukturen werden traditionell iiber einen Flugabschnitt
gemittelt untersucht. Ziel ist die Untersuchung der mittleren Eigenschaften von Auf-
und Abwinden und der von ihnen transportierten Grofien (Williams und Hacker, 1992;
Hasel et al., 2005). Auch die mittleren horizontalen Ausdehnungen und Flidchenanteile
konvektiver Elemente lassen sich auf diese Weise ermitteln. Die Anzahl N von konvek-

tiven Strukturen pro Wegliange folgt aus

n n

N = = 21
tapsT'AS  labs (21)

wobei n fiir die gesamte Zahl der entdeckten Strukturen, £y fiir die Zeit, die gebraucht
wird um den Flugabschnitt der Lénge [aps zu befliegen und T'AS fiir die mittlere
Geschwindigkeit des Flugzeugs steht. Die mittlere Grofle von Auf- und Abwinden

TASY ¢,

4= ———, (22)

berechnet sich mit t; als der Dauer des iten Auf- oder Abwindes. Anzahl und Grofe

werden jeweils mit der Grenzschichthche z; normiert. Das Produkt beider Groflen d- N

3Die Mittelung bezieht sich nur auf den Bereich eines Auf- oder Abwindes, nicht auf den gesamten

Flugabschnitt wie in den vorherigen Kapiteln!
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reprasentiert den Flachenanteil, den die Strukturen einnehmen. Aus Messungen in ver-
schiedenen Hohen ergeben sich Profile dieser Variablen, die einen Eindruck geben von
der Verteilung der Aufwinde und der sie umgebenden Abwinde.

Die mittlere horizontale Ausdehnung der detektierten feuchten Aufwinde schwankt
je nach Flugabschnitt zwischen d = 0.20 bis 0. 7 z;, die iiberwiegende Zahl der Mes-
sungen liegt aber im Bereich 0.2 bis 0.4 z; (Abb. 29 a). Die untere Grenze wird vom
Auswahlkriterium w’ > o diktiert - Aufwinde dieser Stirke haben im Mittel also
mindestens eine Ausdehnung von einem Fiinftel z;. Die maximal auftretenden Grofien
wachsen bis zur Mitte der Grenzschicht mit zunehmender Hohe etwa linear an. Im
unteren Teil der Grenzschicht scheint somit der Abstand von der Oberflache der limi-
tierende Faktor der Wirbelgrofle zu sein, wéhrend oberhalb davon dieser Einfluss nicht
mehr feststellbar ist.

Ein dhnliches Verhalten weist auch die Anzahl der Strukturen pro Weglinge auf
(Abb. 29 b). Im Hohenbereich von 0.1 bis 0.5 z/z; geht die Zahl konvektiver Ele-
mente bestidndig zuriick von Nz; = 1.3 auf etwa 0.4 Aufwinde auf einer der Grenz-
schichthohe entsprechenden horizontalen Strecke. Entweder besitzen etwa zwei Drittel
der Aufwinde in diesem Bereich nicht geniigend Auftrieb, um bis in den mittleren
Bereich der Grenzschicht vorzudringen, oder mehrere kleinere Wirbel schlieflen sich
zu groferen zusammen (Williams und Hacker, 1993). Da der Flachenanteil der feuch-
ten Aufwinde insgesamt zwar sichtbar, aber deutlich schwécher zuriick geht als ihre
Anzahl (Abb. 29 c), scheinen beide Prozesse wirksam, das Zusammenwachsen aber
dominant zu sein. Feuchte Aufwinde sind in der untersten Mischungsschicht auf 20
bis 30 % der Fliche zu finden und nehmen in der Mitte der Grenzschicht noch 10 bis
20 % des Gebiets ein. Diese Ergebnisse sind qualitativ konsistent mit den Untersu-
chungen von Greenhut und Khalsa (1987). Die quantitativen Unterschiede lassen sich
hauptséchlich auf die verschiedenen Schwellenwerte zur Identifizierung von Konvekti-
onselementen zuriick fithren. Bei einem niedriger angesetzten Schwellenwert von o4 /2,
wie in der Veroffentlichung von Greenhut und Khalsa (1987), werden mehr Aufwinde
erfasst. Somit ist Nz; erwartungsgeméif grofler und die mittlere Ausdehnung der Struk-
turen d/z; geringer. Beim Produkt d- N heben sich diese beiden Effekte auf. Das Profil
aus den Literaturwerten stimmt vor allem im oberen Teil der PBL recht gut mit den
hier erzielten Werten iiberein. Ohne Definition eines Schwellenwertes wird die Zeitse-
rie von w nur nach dem Vorzeichen aufgespalten; so ermittelte Flichenanteile, wie bei
Young (1988b), sind deutlich gréfler und nicht mit den Werten hier vergleichbar. Auch

bei der Benutzung eines anderen Kriteriums zur Auswahl konvektiver Strukturen, wie
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Abbildung 29: Vertikalprofile der normierten mittleren GroBen feuchter Aufwinde d/z;
(a), ihrer Anzahl pro Wegldnge N z; (b) und der Anteil an der Gesamtwegstrecke d N
(c). Die eingezeichneten strich-punktierten Linien stammen aus der Verdffentlichung

von Greenhut und Khalsa (1987). Die gestrichelte Linie in Abb. (a) représentiert d = z.
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z. B. iiber die Feuchte bei Lenschow und Stephens (1980), ergeben sich vollig verschie-
dene GroBenordnungen.

Im oberen Teil der Grenzschicht verringert sich die Hohenabhéngigkeit. Der Ab-
stand zwischen zwei groflen konvektiven Aufwinden entspricht hier aufgrund von
Nz; =~ 0.5 bis 1 dem ein- bis zweifachen der Grenzschichthche. Im Bergland ist ei-
ne Verdnderung der mittleren Strukturgréfien zu erwarten. Einerseits sollte die kleins-
kaligere Variabilitit der Oberflicheneigenschaften, zumindest im unteren Bereich der
Grenzschicht, Strukturen geringerer Ausdehnung bevorzugen. Andererseits konnte der
groflere Strahlungsantrieb bei der Sonne zugewandten Fléchen stédrkere Temperatur-
differenzen zu abgeschatteten Héngen verursachen. Ein groflerer Beitrag der Scherung
in heterogenem Geldnde konnte Strukturen einer bestimmten, von der Orographie
abhéngigen Grofle begiinstigen. Aus den Ergebnissen fiir die Eigenschaften mittler-
er konvektiver Elemente ldsst sich kein klarer Unterschied zwischen dem Verhalten
iiber flachem Geldnde und dem Schwarzwald erkennen. Die Strukturen iiber dem Tal
scheinen aber etwas gréfer und weniger zahlreich zu sein.

Die Beschrinkung der Betrachtungen auf feuchte Aufwinde und trockene Abwinde
wird i.A. damit begriindet, dass sie den grofiten Anteil der Vertikalwinde ausmachen
(Greenhut und Khalsa, 1982) und den grofiten Beitrag zum turbulenten Transport lie-
fern (Greenhut und Khalsa, 1987). Tatséchlich tragen sie zwischen 50 % im unteren
Drittel und etwa 35 % im obersten Teil der Grenzschicht zum aufwérts gerichteten
Anteil von w'm’ bei (Abb. 30). Die von der aufwirts gerichteten Stromung bedingte,
kompensierende Abwirtsbewegung ist meist trockener als ihre Umgebung und verur-
sacht daher ebenfalls einen positiven Feuchtefluss. Trockene Abwinde haben im Mittel
einen Anteil von etwa 35 % am Feuchtetransport im unteren Teil und zwischen 25 und
30 % im oberen Teil der Mischungsschicht. Zusammen bestreiten diese beiden Klas-
sen von Auf- und Abwinden in der unteren Hilfte der Grenzschicht iiber 80 % des
gesamten Transports. Trockene Aufwinde und feuchte Abwinde spielen mit einem An-
teil von jeweils unter 5 % fast keine Rolle. In der oberen Hélfte geht der Beitrag der
beiden dominanten Klassen dagegen kontinuierlich zuriick von etwa 75 % auf nur noch
60 % im obersten Teil. Dort ist die Streubreite mit £ 20 % enorm. Die starke Abnah-
me wird grofitenteils durch den geringeren Anteil der Abwinde verursacht, wéihrend
die feuchten Aufwinde bei Anndherung an den Oberrand eher wieder mehr beitragen.
Nur die stérksten Aufwinde kénnen bis hierher vordringen, besitzen dann aber eine im
Vergleich zur Umgebung ausgezeichnete Feuchte. Bei einigen Flugabschnitten tragen

hier auch die beiden untergeordneten Klassen signifikant bei. Dies ist ein Anzeichen
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Abbildung 30: Anteil der verschiedenen Auf- (1)) und Abwindklassen ({}) am aufwirts

gerichteten Anteil des turbulenten Transports von Feuchte (w'm/ = w'm’ > 0). Die

Summe des Beitrags von feuchten Auf- und trockenen Abwinden markieren offene Qua-

drate. Die durchgezogenen Linien zeigen den Mittelwert der jeweiligen Gattung.

dafiir, dass in diesem Teil der Grenzschicht, der am starksten von Entrainment be-
einflusst wird, zusétzliche Prozesse, wie das Zuriicksinken von Aufwindstrukturen aus
der stabilen Inversion, wirksam sind (Kap. 5.3). Der verringerte Anteil der Strukturen
mit starken Vertikalwinden zeigt auflerdem, dass hier schwéchere Wirbel ebenfalls zum
Entrainment- und Transportprozess beitragen. Uberraschend ist der Riickgang des mit
den trockenen Abwinden verkniipften Transports im oberen Teil der Grenzschicht. Die
hier wirksamen Entrainmentprozesse, bei denen trockene Luft der freien Atmosphére

nach unten gemischt wird, lieen eher eine grofiere Rolle der Abwinde erwarten.

6.3 Einzelheiten konvektiver Strukturen

Auf- und Abwinde sind in der Grenzschicht weder gleichméfig verteilt noch sind die
verschiedenen Groflen immer in der gleichen Weise korreliert. Zusétzlich ist das Er-
gebnis der Messung entlang des geradlinigen Flugwegs stark davon abhéngig, ob z. B.
ein Aufwind an seinem Rand oder im Zentrum durchflogen wird. Dies kommt beson-

ders im oberen Teil der Grenzschicht zum tragen, wo die Strukturen gréflere Absténde



6.3 Finzelheiten konvektiver Strukturen 69

aufweisen und somit seltener , getroffen* werden. Statt der Betrachtung der mittleren
Eigenschaften auf einem Flugabschnitt ist es sinnvoller, die Strukturen aller Flugab-
schnitte gemeinsam zu betrachten. Hierzu wurden, analog zum Vorgehen im vorherigen
Abschnitt, alle Strukturen anhand ihrer Hohe, Vertikalgeschwindigkeit und Feuchte
klassifiziert. Statt der Mittelung iiber einen Flugabschnitt folgen aus der Synopsis al-
ler konvektiven Elemente Héufigkeitsverteilungen einer bestimmten Eigenschaft der
verschiedenen Klassen, in Abhéngigkeit von der Grenzschichthohe. In dieser Gesamt-
statistik zeigen sich die Charakteristika der Strukturen deutlich detaillierter. Die be-
trachteten GroBlen werden normiert, um die Daten aus verschiedenen IMPs gemeinsam

untersuchen zu konnen.

6.3.1 Haufigkeitsverteilungen

Die Haufigkeitsverteilung der mit der konvektiven Skalierungsgroe w, (Kap. 5.1.1) nor-
mierten mittleren Vertikalwindgeschwindigkeit in feuchten Aufwinden zeigt im Rhein-
tal das erwartete Maximum der Vertikalgeschwindigkeit in der Mitte der Grenzschicht.
Fast die Hélfte aller Aufwinde hat hier Geschwindigkeiten zwischen 0.7 und 0.9 w/w,
(Abb. 31). Bezogen auf den Wert in der unteren Mischungsschicht verdoppelt sich
die Geschwindigkeit in den Aufwinden. Praktisch keine Aufwinde, die schwicher als
0.2 w/w, sind, tbertreffen das Auswahlkriterium o,. Die Strukturen beschleunigen
aufgrund ihres Auftriebs bis zur Mitte der Grenzschicht und gewinnen Impuls hinzu.
In der unteren Hilfte der Grenzschicht weist die Mehrzahl der Aufwinde auch eine
positiven Wert von € von 0 bis 0.1 K und damit eine hohere Temperatur als ihre mitt-
lere Umgebungsluft auf (Abb. 32). Mit dieser positiven Korrelation verkniipft ist der
turbulente Transport fithlbarer Wiarme. In den unteren 70 % der Grenzschicht trans-
portieren etwa die Hélfte aller feuchten Aufwinde Wéarme in der Gréflenordnung von
0 bis 0.1 m s™* K (Abb. 33). Der Schwerpunkt der Verteilung verschiebt sich aber
kontinuierlich hin zu kleineren und schliefilich negativen Werten, entsprechend den
Feststellungen zum fiithlbaren Warmefluss in Kapitel 4. Die Streuung nimmt zunéchst
mit der Hohe ab und im oberen Teil wieder zu*. Der Vergleich mit dem Schwarzwald
zeigt vor allem zwei Unterschiede: Die Spannweite der auftretenden Werte von w6’

ist zum einen deutlich grofler. In jeder Hohe treten Aufwinde auf, deren Korrelation

4Hier und bei allen weiteren Betrachtungen zu den Eigenschaften der konvektiven Strukturen {iber
dem Rheintal muss die geringe Datendichte im oberen Drittel der Mischungsschicht beriicksichtigt
werden. Bei allen anderen H6hen und im gesamten Hohenbereich iiber dem Schwarzwald basieren die

Folgerungen auf einer grofien Zahl eingehender Strukturen und sind daher auch statistisch signifikant.
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Abbildung 31: Haufigkeit der normierten mittleren Vertikalgeschwindigkeit w/w, in

feuchten Aufwinden und trockenen Abwinden in Prozent aller Strukturen, deren Anzahl

rechts angegeben ist, dieser Klasse und Hohe, jeweils fiir Schwarzwald und Rheintal.
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Abbildung 32: Wie Abb. 31 fiir die Hiufigkeit der potentiellen Temperatur ¢ in Auf-

winden.

eine starke Abweichung zum Modalwert besitzt. Zum anderen tritt der Schwerpunkt
der Verteilung bereits unterhalb der Grenzschichtmitte in den negativen Bereich ein.
Die Mehrzahl der Aufwinde ist nur in den unteren 40 % der Grenzschicht positiv mit
der Temperatur korreliert, obwohl die Ausgangswerte von w6’ im Hohenbereich 0.1 bis
0.2 z/z; hoher liegen als im Flachland. Auch die Temperaturdifferenz zwischen Auf-
winden und mittlerer Umgebung nimmt iiber dem Mittelgebirge deutlich schneller ab
(Abb. 32). Die Form der Profile von # und w'@’ #hnelt sich.

Der Verlust an positiver Korrelation und positivem 6 geht einher mit einer Ab-
nahme der Vertikalgeschwindigkeit, die im Vergleich zum Flachland bereits in tieferem
Niveau einsetzt (Abb. 31). Die maximalen Geschwindigkeiten liegen im Héhenbereich
zwischen 0.2 und 0.4 z/z; und sind geringfiigig grofier als im Rheintal. In der mittleren
Mischungsschicht sinken sie aber bereits wieder unter die Werte an deren unteren (durch
die Messung erfassten) Ende. Interessant ist der Anstieg der Geschwindigkeiten am
Oberrand der Grenzschicht. Offensichtlich kénnen in diesen Bereich nur die stirksten
Aufwinde vordringen, withrend die Aufwindstiirken zwischen 0.2 und 0.3 w'/w,, die
im Hohenintervall unterhalb zwischen 0.8 und 0.9 z/z; noch am héufigsten sind, kaum

noch vorkommen.
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Abbildung 33: Wie Abb. 31 fiir die Haufigkeit des turbulenten Wirmetransports w’6’.
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Der Transport latenter Wérme in feuchten Aufwinden ist trivialerweise in allen
Hohen positiv. Gut die Hélfte der Aufwinde transportiert in der unteren PBL Feuchte
in einer Gréfenordnung von 0.15 oder 0.2 m s™'g kg™! (Abb. 34); allerdings existiert
ein breiter Ubergangsbereich bis 0.4 m s~'g kg™!, in dem noch viele Wirbel liegen. In
der oberen Hilfte gibt es viel weniger Aufwinde, die diese GroBenordnung des Feuch-
teflusses aufweisen. Im Rheintal steigt die Zahl von Wirbeln, in denen nur noch eine
geringe Korrelation zwischen Feuchte und Vertikalwindgeschwindigkeit existiert, stark
an. Uber dem Mittelgebirge dagegen erhéht sich diese Zahl - mit der Ausnahme des
Hohenbereichs 0.8 bis 0.9 z/z; - nicht signifikant. Dagegen weitet sich die Verteilung,
und mehr Aufwinde mit starkem Feuchtetransport treten auf.

Auch trockene Abwinde haben bedeutenden Anteil am turbulenten Vertikaltrans-
port von Warme und Feuchte. Das Profil ihrer Vertikalwindgeschwindigkeit gleicht bis
auf das Vorzeichen dem der Aufwinde, nur sind die Betrige der Geschwindigkeiten
niedriger. Die stéirkste abwérts gerichtete Stromung existiert im Rheintal in der Mitte
der Grenzschicht, wihrend dieser Bereich iiber dem Schwarzwald tiefer liegt (Abb. 31).
Dadurch dhneln auch die Fliisse w6’ und w’m’ stark den Charakteristika der Aufwinde.
Kleinere Unterschiede zeigen sich in der schmaleren Verteilung von w'¢’ (Abb. 33). In
die untere Halfte der Grenzschicht dringen hauptséchlich die Abwinde vor, die positiv
zum Strom fithlbarer Warme beitragen. Der Betrag ist aber deutlich niedriger als bei
den feuchten Aufwinden. Dagegen tragen sie zum Feuchtefluss, vor allem in der Mittel-
gebirgsregion, in der gleichen GroBlenordnung bei wie die Aufwinde. Die Abhéngigkeit
von der Hohe ist auflerdem, bis auf das auch bei den Aufwinden ausgezeichnete Niveau

von 0.8 bis 0.9 z/z;, geringer.

6.3.2 Spurenstoffe

Der Transport von Stickoxiden im Schwarzwald, wo an den Messtagen fast durchweg
niedrige Konzentrationen auftraten (Kap. 4.3), ist sowohl in Auf- als auch Abwinden
generell gering (Abb. 35). Etwa 80 % der Strukturen transportieren weniger als +
0.1 m s~! ppb. Im héher belasteten Rheingraben sind die Konzentrationen in den kon-
vektiven Strukturen entsprechend der heterogenen Quellverteilung in Bodennéhe sehr
variabel. Transporte finden nach oben und unten statt, insgesamt ist der aufwérts ge-
richtete Fluss aber etwas bevorzugt. Die Stickoxide werden durch die Aufwinde von den
Quellen weg transportiert, wihrend die Abwinde NO, -arme Luft abwérts beférdern.
Der Transport beschréankt sich hauptséchlich auf die untere Hélfte der Grenzschicht, im

oberen Teil ist w’ NO’, bei den meisten Auf- und Abwinden sehr gering. Dieses Verhalten
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zeigt sich auch beim Ozon. Das Vertikalprofil von w’—Og wird trotz der sehr variablen
Quellsituation, die neben den chemischen Vorldufersubstanzen auch von den meteo-
rologischen Bedingungen abhéngig ist, eindeutig von der Senke an der Erdoberfliche
dominiert. Der Transport im Rheintal ist priméar abwirts gerichtet und die Variabi-
litdt nimmt mit der Anndherung an den Boden zu (Abb. 36). Auch im Schwarzwald
fithren die Aufwinde ozonarme Luft von der Oberfliche weg und die Abwinde fithren
ozonreichere zu, generell ist die Schwankungsbreite der auftretenden Werte von w’—Og
deutlich breiter. Im mittleren Teil der PBL kehrt sich die Transportrichtung vor allem
der Aufwinde um, ihr Gehalt an Ozon ist hoher als in der Umgebung. Auffillig ist die
erneute Anderung in den obersten Schichten. Hierbei spielt sicherlich das Entrainment
eine wichtige Rolle, mit dem die im Falle der VERTIKATOR-IMPs oft ozonreiche Luft
von oberhalb der PBL eingemischt wird und so die Konzentration erhéht. Bei beiden
Spurenstoffen trigt der Hauptteil der Auf- und Abwinde in der Gréenordnung zum
Transport bei, der auch bei dem durch Mittelung iiber den gesamten Flugabschnitt be-
rechneten Fluss festgestellt wird - etwa 0.4 m s™! ppb fiir NO, und 1 m s™! ppb fiir Os.
Ein bedeutender Teil der vertikalen Strukturen beférdert aber die Spurenstoffe auch

deutlich effektiver; drei- bis fiinffache Werte der Fliisse sind in ihnen keine Seltenheit.

6.3.3 Grof3e konvektiver Elemente

Die Gesamtstatistik liefert auch Hinweise auf Unterschiede in der Ausbildung der Kon-
vektion in Abhéngigkeit von der Topographie. Im unteren Drittel der Mischungsschicht,
das noch stark von der Nédhe zur Oberfliche beeinflusst ist, verhalten sich die Struk-
turgrofen gleich. Die héufigsten Wirbel besitzen eine Ausdehnung, die gerade dem
Abstand zur Oberfliche entspricht (Abb. 37). Dies bedeutet aber nicht, dass keine
grofferen Strukturen entstehen; zahlreiche Wirbel besitzen Durchmesser d, die bis et-
wa d/z; = 0.4 bis 0.6 reichen. Oberhalb einer Hohe von 0.4 z;, im Schwarzwald auch
schon etwas tiefer, entkoppelt die Strukturgréfie vom Abstand zum Boden. Und hier
zeigt sich ein deutlicher Unterschied zwischen Rheintal und Schwarzwald. In der Mitte
der Grenzschicht sind die am héufigsten vorkommenden Aufwinde im Flachland mit
d/z; = 0.2 bis 0.4 etwa doppelt so grofl wie jene im Mittelgebirge mit d/z; = 0.1 bis
0.2. Die starkere Heterogenitéit der Topographie scheint hier bei dem grofiten Teil der
Wirbel die Ausbildung grofler Strukturen zu behindern; ein geringer Teil der Aufwinde
wiéchst aber dennoch zu Breiten von 0.6 bis 0.8 z; heran. Die Ausdehnung der Abwinde
verhélt sich in etwa dhnlich, nur sind die Abwinde generell leicht gréfler und iiberdecken

ein breiteres Groflenspektrum.
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Im Unterschied zu d/z; gleichen sich die Flachenanteile, die feuchte und trockene
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Abbildung 38: Flachenanteile konvektiver Aufwinde (links) und Abwinde (rechts), de-
ren Windgeschwindigkeit o, iiberschreitet. Feuchte Winde sind als ausgezogene, tro-
ckene mit gestrichelten Linien dargestellt. Die grauen Linien zeigen Winde im Rheintal

und schwarze Linien im Schwarzwald.

Auf- und Abwinde in der Grenzschicht einnehmen, {iber Flachland und Mittelgebirge
stark (Abb. 38). Feuchte Aufwinde und trockene Abwinde dominieren nicht nur den
Transport, sondern nehmen mit etwa 20 % bzw. 30 % auch den gréofiten Raum ein.
Starke trockene Aufwinde und feuchte Abwinde kommen relativ selten vor, und Be-
reiche mit schwacher Vertikalwindgeschwindigkeit (w’ < o.) machen etwa ein Drittel
der Flache aus. Im oberen Bereich der PBL geht die Dominanz feuchter Aufwinde und
trockener Abwinde zuriick, vor allem zu Gunsten ihrer schwicheren Pendants, die dort

mehr Raum einnehmen.

6.3.4 Transporte in Abhingigkeit von der Vertikalgeschwindigkeit

Neben den FEigenschaften der transportierenden Strukturen wie deren Grofle ist vor
allem interessant, welche Wirbel den groffiten Anteil am Transport besitzen. Es liegt
nahe zu vermuten, dass die stirksten Aufwinde, also solche mit grofem w’, auch am
effektivsten Wirme und Feuchte transportieren. Dieser Zusammenhang bestétigt sich
bei der Untersuchung von w'@’ in Abhingigkeit von w’/w,. Je stirker der Aufwind,

umso stirker muss auch der Auftrieb sein, was meist auch in einer starken positiven
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Abbildung 39: Gemittelter fiihlbarer Wiarmefluss w6’ (Schattierung) in Abhéingigkeit
von der Vertikalwindgeschwindigkeit in feuchten Aufwinden. Rechts die Gesamtzahl

von Strukturen, die in jeder Hohe in die Berechnung eingehen.

Korrelation w6’ resultiert. Im oberen Teil der Grenzschicht geht diese Beziehung verlo-
ren, die Aufwinde sind nur noch wenig oder gar nicht mehr wiarmer als ihre Umgebung
(Abb. 32) und entsprechend klein wird der fithlbare Warmefluss (Abb. 39). Die gleiche
Verbindung zwischen Vertikalwind und Temperatur besteht bei den Abwinden, auch
hier transportieren die stérksten Elemente die meiste Warme (nicht gezeigt).

Kein direkter Zusammenhang besteht zunéchst zwischen der Aufwindgeschwin-
digkeit und der transportierten Feuchte®. Aufwinde entstehen in der bodennichsten
Schicht. Dort fiithrt, neben der Erwéarmung durch den fiithlbaren Wérmestrom an der
Erdoberfliache, die Verdunstung auch Feuchte zu. Dementsprechend ist im unteren Drit-
tel der Mischungsschicht keine Aufwindstéirke besonders ausgezeichnet, w’m’ nimmt in
der Ebene wie im Bergland kontinuierlich mit zunehmender Vertikalgeschwindigkeit zu
(Abb. 40). Oberhalb einer Hohe von 0.3 z; ist dieser einfache Zusammenhang nicht
mehr giiltig. Zum einen treten sehr hohe Korrelationen bei den grofiten Geschwindig-

keiten auf, die aber nur wenige Aufwinde reprisentieren. Zum anderen gibt es in den

5Dies gilt nur fiir den hier betrachteten Fall trockener Konvektion.



6.3 Finzelheiten konvektiver Strukturen

81

Anz
1.0
105
148
0.8
= 88
ks 153
EO N 0.6 145
) N
M 0.4 162
212
o 02 347
*g ' | 310
B 4.0 20,
' nz
i 1.0 Wiwg 1.50 ms'lg kgt
= 6
< 24
0.8 1.12 ms'g kg
= 24
L ~ 0.6
é X 20 0.75 msg kg
04 42
57 0.38 msg kg
02 52
: 128 T
‘ S o 0.00 ms™g kg
0 05 4.0 15 2.0

Abbildung 40: Latenter Warmefluss w’m’ (Schattierung) in Abhéngigkeit von der Ver-
tikalwindgeschwindigkeit in feuchten Aufwinden analog Abb. 39.

oberen zwei Dritteln der Grenzschicht {iber dem Bergland einen breiten Geschwindig-
keitsbereich von etwa 0.7 bis 1.0 w/w,, in dem hohe latente Wérmefliisse auftreten.
Die grofiten latenten Fliisse im Rheintal gruppieren sich ebenfalls in diesem Bereich der
Aufwindgeschwindigkeit, allerdings sind sie im Betrag um etwa den Faktor 2 geringer.
Der Geschwindigkeitsbereich groBer 0.7 w/w, sorgt fiir den stérksten vertikalen Feuch-
tetransport in der oberen Mischungsschicht und im Entrainmentbereich. Dieser Trans-
port tragt auch zu der Feuchte bei, die fiir die Kondensation in Wolken zur Verfiigung
steht, wenn die Konvektion die Inversion am Grenzschichtoberrand iiberwindet. Der
Flachenanteil dieser Aufwinde betrégt aber nur etwa 5 bis 7 % (Abb. 41).

Zusammenfassung Aus den mittleren Eigenschaften konvektiver Strukturen folgt
in unteren PBL ein Groflenwachstum mit der Hohe, wobei die Anzahl der Struktu-
ren gleichzeitig zuriick geht. Im oberen Teil der Grenzschicht ist die Grole weitgehend
hohenunabhéngig, zeigt aber eine groBlere Schwankungsbreite. Feuchte Aufwinde und
trockene Abwinde liefern mit einem Anteil von etwa 80 % den grofiten Beitrag zum
Feuchtetransport, wiahrend die anderen Klassen kaum eine Rolle spielen. Aus den mitt-

leren Ergebnissen lassen sich keine eindeutigen Unterschiede zwischen Flachland und
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Abbildung 41: Fliachenanteile feuchter Aufwinde in Rheintal (links) und Schwarzwald
(rechts). Die Konturlinien zeigen, ausgehend von den stirksten Aufwinden, den sum-
mierten Fldchenanteil an (Bsp.: zwischen 0.1 und 0.2 z; haben feuchte Aufwinde mit

w'/w, > 0.7 einen Flichenanteil von etwa 5 %).

Mittelgebirge ableiten.

Weit mehr Details werden sichtbar, wenn alle Strukturen gemeinsam und nicht iiber
die Flugabschnitte gemittelt betrachtet werden. Die maximal erreichte Vertikalwindge-
schwindigkeit in den Aufwinden unterscheidet sich im Mittel kaum, aber das Geschwin-
digkeitsmaximum liegt im Schwarzwald tiefer, da sowohl ¢’ als auch w’é/ in geringeren
Hohen in den negativen Bereich iibergehen und damit der Auftrieb verschwindet. Da-
gegen ist der Feuchtetransport, vor allem im oberen Teil der Grenzschicht, starker als
im Flachland. Korrelationen von wm/ > 0.1 m s~! g kg™!, die im Flachland in der
oberen Grenzschicht nur vereinzelt auftreten, kommen hier haufig vor. Trockene Ab-
winde tragen in gleichem Mafle und gleichméBiger iiber die ganze Mischungsschicht
zum latenten Fluss bei.

Wie beim Feuchtetransport spielen die dominanten Strukturen auch die Hauptrolle
bei der vertikalen Verteilung von Spurenstoffen. Ein effektiver Spurenstofftransport im
Rheintal vermischt Stickoxide nach oben, weg von den Quellorten, und transportiert im
Gegenzug Ozon hin zur Senke am Boden. In der oberen Hilfte der Grenzschicht sind
die Spurenstofffliisse gering; im Falle von O3 steigt der Fluss aber am Oberrand in Folge
von Entrainment an. Der Abstand von der Oberfliche pragt die Groflenentwicklung im
unteren Teil der Mischungsschicht iiber Rheintal und Schwarzwald gleichermafien. Im
oberen Teil der PBL wachsen im Flachland mehr grofie Strukturen zusammen wie im

Gebirge, ihr Fldchenanteil bleibt aber gleich. Die stéirksten Aufwinde transportieren ge-
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nerell am meisten Wérme, bei der Feuchte ist in der oberen Hélfte der Grenzschicht ein
breiter Bereich oberhalb einer Geschwindigkeit von 0.7 w’/w, ausgezeichnet, der etwa
5 % der Gesamtflache repriasentiert. Die unterschiedliche GroBenverteilung der Wirbel,
die an den Transporten von Wérme und Feuchte beteiligt sind, begriindet auch die
verschiedenen Wellenlédngen A, der Maxima der Kospektren (Kap. 5.3). Wihrend
Amax,wm 1 den oberen zwei Dritteln der Mischungsschicht hohenkonstant ist, wéchst
Amax,wr Mit zunehmender Hohe weiter, da die starksten Aufwindgeschwindigkeiten mit
den stérksten positiven Temperaturkorrelationen verkniipft sind. Dies gilt natiirlich nur
fiir den hier untersuchten Fall der trockenen, d.h. kondensationsfreien Grenzschicht.
Auflerhalb des durch den Einfluss der Oberfliiche dominierten unteren Bereichs der
Grenzschicht ist die Variabilitdt iiber dem Mittelgebirge bei allen betrachteten Para-
metern generell gréfer. Damit erklédren sich auch die groflen Schwankungsbreiten, die

bei der Betrachtung der turbulenten Fliisse und Spektren festgestellt wurden.
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7 Einfluss von Antriebsdaten auf die Modell-

Konvektion

Eines der bisher noch nicht befriedigend gelosten Probleme der Wettervorhersage ist
die Représentierung der Konvektion in numerischen Modellen. Feuchtkonvektion be-
einflusst die Atmosphére auf vielfaltige Weise; z. B. transportiert sie in grofem Um-
fang Luft aus der PBL in die freie Atmosphére (Cotton et al., 1995). Sie modifiziert
die thermodynamische Schichtung iiber die Freisetzung latenter Warme bei der Kon-
densation in Wolken. Da die Groflenskala typischer konvektiver Prozesse wie der ei-
nes Gewitters unterhalb der expliziten Auflésung heute operationeller Modelle liegt,
muss die Konvektion und ihre Auswirkungen auf den Gleichgewichtszustand der At-
mosphére parametrisiert werden (Heise, 2002a). Dafiir gibt es verschiedene Ansitze.
Weit verbreitet sind Adjustierungsverfahren, in denen bei Konvektion das Vertikal-
profil der virtuellen Temperatur auf ein Referenzprofil zuriickgefiihrt, also adjustiert
wird (z.B. Betts, 1986) und Massenflussverfahren. In ihnen bestimmt ein einfaches
Wolkenmodell, das meist Auf- und Abwindprozesse sowie horizontales Ein- und Aus-
mischen beriicksichtigt, die vertikalen Anderungen des Massenflusses und daraus die
konvektiven Tendenzen auf die skaligen Variablen wie Temperatur und Feuchte (z. B.
Kain und Fritsch, 1993; Tiedtke, 1989).

Auch die Auslésung der Konvektion muss parametrisiert werden. Als Indikator wird
hier z. B. die Feuchtekonvergenz unterhalb der Wolkenbasis verwendet (Kuo, 1965). Al-
le Parametrisierungen stellen eine Vereinfachung der physikalischen Abldufe dar (z. B.
werden wolkenphysikalische Prozesse nur rudimentér beriicksichtigt) oder haben kon-
zeptionelle Schwiichen (Emanuel, 1994). Thre Anwendung produziert zwangslaufig Ab-
weichungen von den tatséchlichen Prozessen, wie das systematisch falsche tageszeitliche
Maximum der Konvektion im Lokal-Modell (Doms et al., 2002; Bechtold et al., 2004),
dem operationellen Regionalmodell des Deutschen Wetterdienstes (DWD). Da der Ein-
satz bei grobmaschigen Modellen aber unvermeidlich ist, besteht ein Interesse an wei-
teren Anpassungen der Parametrisierungen, die zu realistischeren Ergebnissen fithren.
Die Auslosung der Konvektion stellt einen kritischen Punkt dar, den alle Schemata
gemein haben (Emanuel, 1994). Die mitunter kleinrdumige Heterogenitéit von Land-
oberflachen oder im Bodenwassergehalt modifiziert Konvektion und damit verbunde-
nen Niederschlag (Miiller und Kottmeier, 1982; Schadler, 1990; Schrieber et al., 1996).
Bei der Initialisierung werden stark vereinfachende Annahmen getroffen, welche wich-

tige Parameter wie die rdumliche Inhomogenitdat der Bodenfeuchte nur unzureichend
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berticksichtigen (Meifiner et al., 2006). In den folgenden Kapiteln werden die Auswir-
kungen eines neu implementierten Initialisierungsschemas unter anderem auf die Bil-
dung konvektiver Niederschlage vorgestellt und ein zusatzlicher Teil in die Parame-
trisierung eingefiihrt, welcher die bisher nicht beriicksichtigte Entwicklungsdauer der
Konvektion betrifft. Aulerdem wird die Bedeutung der grofiskaligen Antriebsdaten dis-
kutiert, welche die Grundlage fiir die Vorhersage darstellen. Zunéchst folgt jedoch eine
kurze Vorstellung des verwendeten Modells und der darin eingesetzten Konvektionspa-

rametrisierung.

7.1 Modellbeschreibung

Das Lokal-Modell LM bildet seit 1999 die Grundlage der hochaufgelosten Kurzfrist-
Vorhersage beim DWD. Es ist ein vollelastisches, nicht-hydrostatisches Modell fiir die
Vorhersage atmosphiérischer Prozesse (Doms und Schéttler, 1999; Doms et al., 2003).
Sein Einsatzbereich umfasst die numerische Wettervorhersage und wissenschaftliche
Anwendungen auf der meso-3 und meso-y-Skala. Das LM basiert auf den primitiven
thermo-hydrodynamischen Gleichungen, die eine kompressible Stromung in einer feuch-
ten Atmosphére beschreiben. Die Modellgleichungen sind in rotierten geographischen
Koordinaten und mit einer generalisierten geldndefolgenden Hohenkoordinate formu-
liert. Viele physikalische Prozesse werden iiber Parametrisierungen beriicksichtigt. Ne-
ben dem Vorhersagemodell selbst spielen zusétzliche Komponenten wie die Datenassi-
milation und die Interpolation der Randbedingungen des antreibenden Modells bei der
Anwendung eine wichtige Rolle. Die Grundversion des LM wurde vom DWD entwickelt
und ist Teil des dortigen operationellen Wettervorhersagesystems. Die Weiterentwick-
lung des LM erfolgt im Rahmen von EUMETNET (Kooperation der Wetterdienste
in Europa) im Konsortium COSMO (Consortium for Small-Scale Modelling), an dem
neben dem Deutschen Wetterdienst auch die Wetterdienste der Schweiz, Italiens und
Griechenlands sowie mehrere wissenschaftliche Institute beteiligt sind.

Prognostische Variable des LM sind der dreidimensionale Windvektor sowie Tem-
peratur, Druck, spezifische Feuchte, spezifischer Wolkenwasser- und Wolkeneisgehalt,
turbulente kinetische Energie und Niederschlag in Form von Regen und Schnee. Die
Auflésung im operationellen Betrieb liegt bei 7 km in der Horizontalen und 35 ver-
tikalen Schichten. Der Hohenbereich bis ein Kilometer ist in sieben Schichten auf-
gelost. Der Zeitschritt fiir die Integration der Modellgleichungen liegt bei 40 s. Als
Anfangs- und Randbedingungen dienen interpolierte Felder eines grofierskaligen Mo-

dells. Fiir die Parametrisierung subskaliger Phéinomene werden mehrere Schemata an-
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Abbildung 42: Modellgebiet des LM. Die Quadrate repriasentieren jeweils einen Gitter-
punkt und der Grauwert entspricht ihrer Héhe im LM.

gewendet. Dazu zéhlen eine diagnostische K-Schliefung 2. Ordnung fiir vertikale tur-
bulente Fliisse und eine Parametrisierung der bodennahen Prandtlschicht basierend
auf der Ahnlichkeitstheorie. Die sehr aufwindige Parametrisierung der Strahlung be-
zieht kurz- und langwellige Strahlungsfliisse ein. Skaliger Niederschlag auf der Skala
aufgeloster Prozesse und damit verbundene wolkenmikrophysikalische Umwandlungs-
prozesse werden mit einem Bulk-Verfahren behandelt (Doms, 1993). Ein Massenfluss-
Konvektionsschema nach Tiedtke (1989) parametrisiert Feuchtkonvektion. Die untere
Randbedingung an der Erdoberfliche liefert in der verwendeten Version des LM ein
2-Schichten Boden-Vegetationsmodell (TERRA).

Das hier eingesetzte Modell entspricht einschliefllich der optionalen Parame-
ter der operationell verwendeten Version, jedoch ohne eine Datenassimilation. Die
Initialisierung erfolgt mit den Analysedaten des Global-Modells GME des DWD
(Majewski, 1991) und startet jeweils um 0 UTC. Als Randbedingungen gehen stiindlich
interpolierte Vorhersagedaten des GME ein. Das Modellgebiet besteht aus 49 x 41 Git-

terpunkten und umfasst damit ein 336 x 280 km grofies Areal. Im Siiden begrenzen die
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Zentralalpen das Gebiet, das die Mittelgebirge der Vogesen, des Schwarzwalds und der
Schwibischen Alb enthélt (Abb. 42).

7.1.1 Tiedtke-Schema

Fiir die Parametrisierung subskaliger Konvektion wird im LM das Tiedtke-Schema ver-
wendet (Tiedtke, 1989). Es gehort zu den Massenflussverfahren und setzt voraus, dass
die thermodynamischen Gleichungen iiber ein Gebiet gemittelt sind, das ein ganzes En-
semble von Konvektionswolken in allen Entwicklungsstadien enthélt. Globale Modelle
mit geringer Auflosung erfiillen i. A. diese Bedingung, wéhrend sie in Ausschnittsmodel-
len wie dem LM oft verletzt wird (Heise, 2002a). Die Parametrisierung beschreibt die
Auswirkungen des ganzen Ensembles auf den Gleichgewichtszustand der Atmosphére

iiber die Gleichungen

0s 10

9s _ 10 — Lo(e—& 5 2
o ﬁazpw5|0u+ v(€—@&)|cu + R(5) (23)
aq 10

8_3 - _E@ﬁw’Q%u —(c—@)|cu + R(q). (24)

Die Grundgleichungen fiir die trockenstatische Energie s = ¢,T" 4+ gz und spezifische
Feuchte ¢ sind iiber das Gebiet des Ensembles gemittelt (Querstrich), StrichgroBen
bedeuten Abweichungen vom Gebietsmittel. Die konvektiven Beitrage (Index C'u) zur
Anderung der skaligen Variablen bestehen in der Divergenz der Vertikaltransporte von s
und ¢ und der Differenz aus Kondensations- (¢) und Verdunstungsvorgiangen (e), die mit
der Konvektion auftreten. Die R-Terme enthalten Prozesse, die nicht im Zusammen-
hang mit der Konvektion stehen wie z. B. advektive Anderungen und die Strahlung. Die
Berechnung der Konvektionsterme geschieht mit Hilfe eines einfachen Wolkenmodells.
Es besteht aus einem Aufwind-Bereich (Index u) mit aufwirts gerichtetem Massenfluss
M, und einem Abwindbereich (Index d) mit Massenfluss M. Die Massenfliisse éndern
sich vertikal durch Entrainment und Detrainment. Im Aufwind wird stets Séttigung
angenommen, {iberschiissiger Wasserdampf kondensiert und bildet Wolkenwasser und
Niederschlag. Die Abwinde werden im oberen Teil der Kumulus-Wolke mit negativem
Auftrieb initiiert und erhalten diesen durch Verdunsten von Regenwasser. Sie bleiben
dadurch gesittigt und besitzen eine negative Temperaturabweichung gegeniiber der
Umgebungsluft. Mit einigen weiteren Vereinfachungen folgt fiir die konvektiven Verti-
kaltransporte der Grofie ¥ = {s, ¢}

D (Mt Mt — (M + M) )

=

10 _ ——
——pw'! =
S e
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Als Eingangsgrofie fiir das Wolkenmodell fehlt der Massenfluss an der Wolkenbasis
(M®). Die Schliefung basiert auf zwei Annahmen: auf Stationaritdt unterhalb der
Wolkenbasis und auf einer Abhéngigkeit der Konvektion von der grofiskaligen Feuch-
tekonvergenz zwischen Oberfliche und WB. Die Schlieungsbedingung

WB

= _ 0 _
My (qu — @) + M (qa — q) = _ﬁ/ {Uh Vg + wé_z + = pwW || dz  (26)
z=0

enthélt die dreidimensionale Advektion von Feuchte und einen Beitrag der Divergenz
turbulenter Vertikaltransporte pw’q’|s,. Uber die Existenz einer Wolkenbasis entschei-
det ein einfaches Modell mit einem aus der bodennahen Schicht gehobenen Luftpaket.

Sein Kondensationsniveau definiert WB.

Diese Beschreibung des Tiedtke-Schemas soll einen Uberblick iiber die Parametri-
sierung verschaffen, die vollstdndige Formulierung der Gleichungen und der getroffenen

Annahmen sowie die Umsetzung im LM findet sich in Anhang B.

7.2 Fallstudie zu Unterschieden zwischen Messung und GME

Als Ausschnittsmodell benétigt das LM seitliche Randwerte, die von einem an-
treibenden Modell wie dem GME stammen. Im nicht-operationellen Betrieb muss
zusétzlich der Anfangszustand definiert werden, der aus der Interpolation der Ana-
lysen des globalen Modells generiert wird. Aufgrund des grofien Unterschieds in der
horizontalen und vertikalen Auflosung bendétigt das LM eine lingere Einschwingpe-
riode (1-2 h), in der sich die Stromung auf die hochaufgeloste Topographie einstellt
(Doms et al., 2003). Die GME-Vorhersagen werden mit einem vorgeschalteten Pro-
gramm auf das Gitter des LM interpoliert. Die so geschaffenen zeitlich variablen Rand-
werte werden zu jeder vollen Stunde an das LM iibergeben. Dazwischen erfolgt fiir je-
den Gitterpunkt eine lineare zeitliche Interpolation zwischen den zwei Randdatenséatzen
(Adrian und Frithwald, 2002). Randdaten, die in das LM eingehen, sind die dreidimen-
sionalen Felder der horizontalen Windkomponenten und von Druck, Temperatur, spe-
zifischer Feuchte und Wolkenwassergehalt in der Atmosphére sowie die entsprechenden
Werte an der Erdoberfliche. Aulerdem gehen die Temperatur und Feuchte des Bodens
ein. Das antreibende Modell ist daher vor allem fiir die hier betriebenen Simulatio-
nen von entscheidender Bedeutung. Bei starken Abweichungen zwischen den Daten des
grof3skaligen Modells und den Messungen kann dies auch das Lokal-Modell trotz seiner

hoheren Auflosung nicht ausgleichen und erzeugt grole Unterschiede zum Experiment.
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7.2.1 Spezifische Feuchte

GroBe Differenzen zwischen antreibendem Modell und den tatsdchlichen Gegebenheiten
withrend der VERTIKATOR-Intensivmessphase am 19.06.2002 (IMP 4) treten beim
Vergleich der simulierten Vertikalprofile des Modells mit den Messwerten der Radio-
sonden auf (Abb. 43). Fiir die Untersuchung wird jeweils der Gitterpunkt ausgewéhlt,
welcher der Radiosondenstation am néchsten liegt. Im Falle des GME erfolgt zuvor eine
Interpolation auf das LM-Gitter, entsprechend dem Vorgehen bei der Erzeugung von
Randdatensétzen. Bei beiden Stationen wird deutlich, dass die vom GME stammenden
Werte die tatsiichliche Feuchte am 19.06.2002 um bis zu 4 g kg™ ! iiberschiitzen, und
zwar wihrend des gesamten Vormittags. In das LM geht somit in der gesamten Grenz-
schicht eine zu grofle Feuchte ein. Im Mittel reduziert das Regionalmodell die Feuchte
gegeniiber dem GME, allerdings nicht weit genug um die Messwerte zu treffen. Im
folgenden Kapitel 7.2.2 wird untersucht, ob der hier betrachtete Fall nur eine zufillige
Abweichung darstellt oder auf einer systematischen Abweichung des GME beruht.
Die im antreibenden globalen Modell deutlich iiberschéitzte Feuchte hat empfind-
liche Auswirkungen auf das nachgeschaltete Regionalmodell. Dies betrifft nicht nur
direkt die skaligen Variablen, sondern wirkt sich auch auf die im Modell simulierte
Konvektion aus. Die Feuchte nimmt in der Parametrisierung iiber die SchlieSungsbe-
dingung und bei der Bestimmung der Wolkenbasis eine wichtige Rolle ein. Um die
starken Differenzen zwischen GME und Messungen abzuschwéichen und damit realis-
tischere Ergebnisse zu produzieren, wird die in das LM assimilierte Feuchte in den
untersten 24 Modellschichten um einen konstanten Wert von Ag = 2 g kg™! reduziert,
und zwar ab 6 UTC am 19.06.2002. Dieser Betrag von Agq entspricht der mittleren
Abweichung von Messungen und den Feuchteprofilen im LM (Meifiner et al., 2006).
Das vom LM simulierte Profil der spezifischen Feuchte dhnelt nach dieser Modifikati-
on deutlich besser den Messungen an den beiden Radiosondenstationen Freistett und
Horb (Abb. 43). Die niedrigere Feuchte verzogert auch die simulierte Wolkenbildung,.
Bei Antrieb mit der unverdnderten Feuchte bilden sich im Modell bereits ab 9 UTC tie-
fe Wolken, die im Laufe des Vormittags zunédchst die Mittelgebirgsregionen iiberziehen
und um 12 UTC bis auf das Rheintal ganz Baden-Wiirttemberg bedecken (Abb. 44).
Die mit der Bewolkung verbundene Konvektion setzt also viel frither als in der Rea-
litdt ein. Bei reduzierter Feuchte wird das Einsetzen von Konvektion um etwa eine
Stunde verzogert. Als weitere unmittelbare Folge dndert sich die CAPE, die sich aus
den Vertikalprofilen des LM bestimmen lédsst und ein Maf fiir die potentiell fiir die
Konvektion zur Verfiigung stehende Energie darstellt (Kap. 9.1.1). Bei Antrieb mit der
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Abbildung 43: Temperatur- (schwarz) und Feuchteprofile (grau) aus Radiosondenauf-
stiegen (dicke Linien) am Vormittag des 19.06.2002 in Freistett und Horb und aus GME
(diinn-durchgezogen), LM (gestrichelt) und des LM bei reduzierter Feuchte (strich-

punktiert).
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Abbildung 44: Bedeckung mit tiefen Wolken in % am 19.06.2002, LM-Antrieb mit
GME-Feuchte.

unverdnderten Feuchte liegt die CAPE in weiten Teilen des Modellgebiets bereits am
Morgen bei hohen Werten iiber 1500 J kg=! (Abb. 45). Eine niedrigere Feuchte bedingt
im vorliegenden Fall auch eine niedrigere CAPE. Diese ist, verglichen mit den aus Pro-
filen der Radiosondenaufstiege ermittelten Werten, am Vormittag deutlich realistischer
(Abb. 46). Besonders am Vormittag iiberschitzt das Modell mit hoher Feuchte die
CAPE-Werte im Schwarzwald um das Doppelte, bei reduzierter Feuchte liegen Modell
und Messungen in der gleichen Groflenordnung. Die wieder zunehmende Diskrepanz
ab 11 UTC erklart sich aus der frither einsetzenden konvektiven Entwicklung in der
Simulation, die sich ausgleichend auf atmosphérische Gegensétze auswirkt und damit
auch zu einer Abnahme der CAPE fiihrt.
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Abbildung 45: Median (durchgezogen) und Modalwert (gestrichelt, CAPE > 100 J
kg™!) der CAPE aus GME-angetriebenem LM (schwarz) und bei Antrieb mit reduzier-

ter Feuchte (grau) am 19.06.2002.
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Abbildung 46: CAPE abgeleitet aus Radiosondenaufstiegen (ausgefiillte Symbole) an
den Stationen Horb (oben) und Freistett (unten). Offene Dreiecke symbolisieren die
CAPE des jeweils néchstliegenden Modell-Gitterpunktes, berechnet aus den Profilen

des LM angetrieben mit unverénderter (schwarz) und reduzierter Feuchte (grau) am

19.06.2002.
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7.2.2 Messung und Modellierung der Konvektion

Konvektive Niederschldge treten am 19.06.2002 in zwei unterschiedlichen Zeitraumen
auf. Am Vormittag existiert lediglich flache Cu hum-Bewdélkung iiber dem Schwarz-
wald (Abb. 47 links). Erst am frithen Nachmittag zwischen 13 und 15 UTC entwickelt
sich eine kleine und kurzlebige, aber stark regnende Einzelzelle im Bereich des Murg-
tals im nordlichen Schwarzwald, die ab 13:30 UTC mit hohen Regenraten im Nieder-
schlagsradar erscheint (Abb. 48). Am spéteren Nachmittag und Abend kommt es in

ganz Siidwestdeutschland verbreitet zu Schauern und Gewittern, die als mehrere ausge-

dehnte Zellen {iber dem mittleren und siidlichen Schwarzwald und an der ausgedehnten
Wolkenbedeckung (Abb. 47 rechts) erkennbar sind.

Abbildung 47: NOAA-Satellitenbilder vom 19.06.2002 fiir die Zeitpunkte 12 und
18 UTC.

In den Modellsimulationen des betreffenden Tages tritt, besonders bei un-
verdnderten Antriebsdaten, eine vollig andere Struktur der Konvektion auf. Die we-
sentlichen Unterschiede sind das grofflachige Auftreten konvektiver Gitterpunkte mit
hohen Regenraten, und der viel frithere Beginn der Niederschlidge bereits am Vormit-
tag (Abb. 49). Bei einer Reduzierung der Feuchte in den antreibenden Daten kann eine
etwas bessere Ubereinstimmung zwischen simulierter und beobachteter Konvektion er-
zielt werden. Im Modellergebnis beschrianken sich die Niederschldage auf das Gebiet der
Mittelgebirge, wihrend das Rheintal weitgehend niederschlagsfrei bleibt (Abb. 50). Das
Problem der viel zu frithen Auslésung bleibt aber bestehen. Bereits vor 11 UTC wird
im Siidschwarzwald Niederschlag simuliert, die groffiten Regenraten treten zwischen 12

und 13 UTC auf. Die Murgtalzelle ist ein zu kleinrdumiges Ereignis, um vom Modell
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Abbildung 48: Aus Radardaten abgeleitete Niederschlagsraten am 19.06.2002. Die El-

b

lipsen markieren die , Murgtalzelle™ .
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Abbildung 49: Simulierte konvektive Niederschlagsraten und Konvektionstypen am
19.06.2002 bei Antrieb mit unverdnderten GME-Daten. Die Isolinien zeigen den inner-
halb einer Stunde bis zum angegebenen Zeitpunkt gefallenen Regen in mm/h. Dreiecke

stehen fiir hochreichende, Rauten fiir flache Konvektion zum angegebenen Zeitpunkt.
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Abbildung 50: Simulierte konvektive Niederschlagsraten und Konvektionstypen am
19.06.2002 analog Abb. 49 bei reduzierter Feuchte in den antreibenden Daten.
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korrekt wiedergegeben zu werden, statt dessen ist das Hauptniederschlagsgebiet wei-
ter siidlich im hoheren Teil des Schwarzwalds platziert. Nach 14 UTC tritt zwar noch
groBflichig konvektive Bewolkung auf, signifikanter Niederschlag fillt aber kaum noch.
Das tatséchlich vorhandene Regengebiet im siidlichen Schwarzwald in diesem Zeitraum
fehlt im Modellergebnis. Die Ursache hierfiir liegt nicht an der fehlenden Auslésung -
das Initialisierungsschema des LM 16st wahrend des gesamten betrachteten Zeitraums
an allen Gitterpunkten Konvektion aus. Ein sehr wichtiger Faktor in der Parametri-
sierung ist neben der thermischen Schichtung der Atmosphére der Massenfluss an der
Wolkenbasis. Ein groBer Wert von M8 ist die Voraussetzung fiir die Simulation von si-
gnifikanten Niederschlagsmengen wie z. B. im Gebiet des Stidschwarzwalds bis 11 UTC
(Abb. 51). Bei kleinen Massenfliissen wie im gesamten Schwarzwald zwischen 15 und
16 UTC fallen, obwohl groffiraumig Konvektion vorhanden, nur sehr geringe Regenmen-

gen kleiner 0.5 mm h~!. Der Massenfluss M VB repriisentiert nicht die alleinig relevante
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Abbildung 51: Konvektiver Massenfluss an der vom LM ermittelten Wolkenbasis, gemit-
telt iiber den vorhergehenden Zeitraum von einer Stunde. Simulation fiir den 19.06.2002

mit reduzierter Feuchte.

Grofle fiir die Niederschlagsbildung, wie an dem Gebiet zwischen Neckar und Enz um
15 UTC sichtbar ist (nordéstlicher Bereich in Abb. 51 rechts). Dort treten grofie Werte
des Massenflusses auf, trotzdem féllt nur wenig Regen. Parameter wie die Tempera-
tur und Feuchte des Luftpakets an der Wolkenbasis, die als weitere Eingangsgrofien
fiir das Wolkenschema fungieren, und die thermische Schichtung der Atmosphére sind

hier ebenfalls wichtige Faktoren. Nur wenn auch geniigend Feuchte bereitgestellt wird,
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Abbildung 52: Differenz zwischen der spezifischen Feuchte eines gehobenen Luftpakets
und der Umgebung an der vom LM ermittelten Wolkenbasis, gemittelt iiber den vor-
hergehenden Zeitraum von einer Stunde. Simulation fiir den 19.06.2002 mit reduzierter
Feuchte.

kann ein grofler Massenfluss auch zu grofien Niederschldgen fithren. Zwischen Neckar
und Enz befindet sich zwischen 14 und 15 UTC gerade ein Minimum der Feuchte an der
Wolkenbasis, so dass dort der grofle Massenfluss kaum Feuchte transportiert. Wenn um-
gekehrt zwar die Luftpakete eine hohe Feuchte aufweisen, wie zum Zeitpunkt 15 UTC
in weiten Teilen des Schwarzwalds, MVE aber gering ist, sind kaum Niederschlige zu
verzeichnen. Der Massenfluss und, iiber die in Gleichung 26 formulierte SchlieSungsbe-
dingung, die Feuchtekonvergenz in der Grenzschicht sind entscheidende Parameter im
Tiedtke-Schema.

7.2.3 Uberpriifung von Modellergebnissen

Die Eignung von Verfahren, Modellresultate anhand von Messungen zu iiberpriifen,
héngt von der zu validierenden Grofle ab (Damrath, 2002). Feuchte- und Tempera-
turprofile des Modells beschreiben den atmosphérischen Zustand eines Gebiets, das
je nach Gitterweite eine Fliche von etwa 50 km? umfasst. Radiosondenprofile dage-
gen stellen eine Punktmessung dar, bei der die Messsonde zudem verdriftet und eine
endliche Messzeit besitzt. Durch die meist relativ geringe Heterogenitit der meteoro-

logischen Felder auf der Léngenskala der Gitterweite erscheint hier der Vergleich von
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Modell und Messung noch sinnvoll. Weit problematischer gestaltet sich die Validierung
von Groflen, die als Gradient oder Divergenz definiert sind. Der Massenfluss an der
Wolkenbasis folgt nach Gleichung 26 aus der vertikalen Integration der Advektion der
spezifischen Feuchte und der Divergenz des turbulenten Transports von ¢g. Die Advek-
tion ist {iber Flugzeugmessungen bestimmbar, wenn die Flugabschnitte in der gleichen
Hohe liegen, nicht zu weit voneinander entfernt sind und die Hauptkomponente des Ho-
rizontalwindes nicht in die Flugrichtung orientiert ist. Die vertikale Auflosung ist auf die
Anzahl der Flugniveaus, von denen meist nicht mehr als drei in der Grenzschicht liegen,
beschrénkt. Der latente Warmefluss kann ebenfalls aus Flugzeugmessungen bestimmt
werden, ist aber zeitlich und rdumlich sehr variabel (siehe Kapitel 4). Die Bestimmung
mittels der eddy-Korrelations-Methode erfordert eine Mindestlange des Flugwegs von
grofler 20 km, um statistisch signifikant zu sein. Aus den daraus resultierenden we-
nigen Datenpunkten kann kein vertikales Profil und damit auch keine Divergenz des
turbulenten Transports abgeleitet werden. Die Uberpriifung der SchlieBungsbedingung
mittels Flugzeugmessungen in der vorliegenden Auflésung ist daher nicht moglich.
Die in den néchsten Kapiteln folgenden Ausfithrungen, die Anderungen am Tiedtke-
Schema betreffen, werden daher auf den Vergleich zwischen den Modellergebnissen bei
einer unverdnderten und modifizierten Form der Parametrisierung und einen qualita-
tiven Vergleich mit den Messungen beschrankt. Auflerdem wird aufgrund der realisti-
scheren Darstellung in allen weiteren Modellldufen die reduzierte Feuchte an das LM

iibergeben.

7.3 Spezifische Feuchte im GME

Uber den Einzelfall eines VERTIKATOR-Intensivmesstages hinaus ist fiir andere nicht-
operationelle Simulationen von Interesse, ob die deutliche Feuchteiiberschéitzung des
GME am 19.06.2002 nur zuféllig auftritt oder als Folge einer systematischen Abwei-
chung. Fiir diese Untersuchung wurden die Sommermonate Juni, Juli und August des
Jahres 2004 herangezogen. In diesem Zeitraum sind die Vertikalprofile der spezifischen
Feuchte von 14 Radiosondenstationen in Deutschland verfiighar (Abb. 53). Fiir jedes
Profil wurde die Hohe der Grenzschicht aus der Position der Grenzschichtinversion
bestimmt (Kap. 3.2). Um Messung und Modell vergleichbar zu machen, erfolgt eine
Interpolation der Radiosondenhéhen auf das LM-Gitter. Nach der Mittelung der spe-
zifischen Feuchte iiber den Hohenbereich der Grenzschicht ergibt jedes Profil einen
Wert. Aus den auf das LM-Gitter iibertragenen GME-Vorhersagen werden die jeweils

zu den Stationen benachbarten Gitterpunkte herausgesucht. Das Profil der Feuchte
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Abbildung 53: Ort und WMO-Kennzeichnung von Radiosondenstationen, die in die

Berechnung der Verteilungen in Abb. 54 eingeflossen sind.

wird hier ebenfalls auf die Grenzschichthohe begrenzt und gemittelt. Insgesamt lie-
gen zwischen dem 01.06. und 31.08.2004 an allen Stationen 1046 Aufstiege fiir den
12 Uhr Termin vor, die eine entsprechende Anzahl Differenzen zwischen der Radio-
sondenmessung und dem korrespondierenden Modellwert liefern. Die Ergebnisse ent-
halten, bedingt durch den langen dreimonatigen Zeitraum, eine Vielzahl verschiedener
Wetterlagen. Es wére daher durchaus moglich, dass sich etwaige wetterabhéngige und
gegenldufige Tendenzen gerade ausgleichen. Bei den Differenzen der potentiellen Tem-
peratur gleichen sich positive und negative Abweichungen (Abb. 54 unten) in etwa
aus, die Verteilung besitzen aber eine positive Schiefe, das Modell ist in der PBL also
leicht zu warm. In den Haufigkeitsverteilungen der Feuchtedifferenzen zwischen Modell

und Messung zeichnet sich eine iiberraschend klare Tendenz ab. Unabhéngig vom be-
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Abbildung 54: Verteilungsfunktion fiir Verhéltnis (links) bzw. Differenz (rechts) zwi-
schen GME und Radiosonden bei potentieller Temperatur, spezifischer Feuchte, Tau-
punkt und relativer Feuchte (von unten). Die Verteilungen in schwarz stehen fiir die
12 h, die in grau fiir die 36 h Vorhersage des GME. Im Kasten sind der Exzess (E), die
Schiefe (S) und die Standardabweichung der Verteilungen aufgefiihrt. Thr Mittelwert
wird durch die gestrichelten Linien angegeben. Der dargestellte Zeitraum umfasst 1046
Aufstiege in den Monaten JJA 2004.

trachteten Feuchtemafl, also sowohl bei spezifischer Feuchte, Taupunkt und relativer
Feuchte, sind die Vorhersagen des GME fiir den Bereich der Grenzschicht in 70 bis
80 % aller Falle zu feucht (Abb. 54). Der Mittelwert bei der spezifischen Feuchte liegt
bei Aq¢ = gaMmE — Qraso = +1 g kg™t. Auch Differenzen Ag > 2 g kg™!, wie sie am
19.06.2002 auftreten, sind keine Ausnahmeerscheinungen. Eine Summation der Ver-
teilungsklassen (nicht gezeigt) zeigt, dass dies immerhin 10 % der Félle betrifft. Bei
einem Viertel aller Werte ist die Abweichung groler als 20 %. Als Konsequenz tritt bei
Hebungsvorgingen wie der Konvektion (bei ansonsten gleichen Bedingungen) friiher,
dass heifit in einem niedrigeren Niveau, Kondensation auf, und aufgrund der hoheren
spezifischen Feuchte steht auch mehr Wasserdampf zur Verfiigung, der kondensieren
kann. Entsprechend sind tageszeitlich frithere und stérkere Entwicklungen der Konvek-
tion, deren Parametrisierung mafigeblich von der Feuchte in der Grenzschicht abhéngig
ist, im Modell begiinstigt. Kaum Unterschiede bestehen zwischen der 12-stiindigen und
36-stiindigen Vorhersage des GME. Die Feuchte wéchst daher im weiteren Verlauf der
Simulationen nicht weiter an.

Beim Vergleich zwischen Ausgaben eines Regionalmodells wie dem LM und Messun-
gen muss der grofle Einfluss der Antriebsdaten beriicksichtigt werden. Die Verwendung
unkorrigierter GME-Vorhersagen fiir nicht-operationelle Liufe erscheint wenig sinn-
voll, gerade wenn konvektive Ereignisse Gegenstand der Untersuchung sind. In einem
operationellen Regionalmodell kann die systematische Abweichung durch die Assimila-
tion lokaler Messdaten ausgeglichen werden; fiir Fallstudien, die oft allein auf den An-
triebsdaten des grofiskaligen Modells aufbauen, ist dagegen eine deutlich iiberschétzte
Feuchte hochst problematisch. Die einfache Feuchtekorrektur mit einer konstanten Re-
duzierung der spezifischen Feuchte auf das Niveau der gemessenen Werte hat in dem
hier untersuchten Einzelfall fiir einen VERTIKATOR-Intensivimesstag deutlich realis-
tischere Ergebnisse erzielt. Bei Verwendung gréflerer Modellgebiete und damit meist

zwangslaufig inhomogeneren Feuchteverteilungen ist der Erfolg dieser Ndherung aber
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zweifelhaft. Moglicherweise wire fiir zukiinftige Rechnungen der Einsatz von operatio-
nellen LM-Daten als Randdatensatz sinnvoller, da in ihnen, unter anderem durch die

starkere Einbeziehung von Messungen, derartig groffe Abweichungen nicht auftreten.



8 Implementierung einer neuen Initialisierung

Konvektionsparametrisierungen von der Art des im LM verwendeten Tiedtke-Schemas
sind i. A. aus zwei Teilen aufgebaut (Tiedtke, 1989). In der einleitenden Phase findet
zunéchst die Initialisierung statt. Fiir jeden Gitterpunkt wird unter Einsatz stark ver-
einfachter Formulierungen entschieden, ob eine Auslésung von Konvektion erfolgt. Erst
im zweiten Teil geschieht dann, im Falle des LM mit mehreren Iterationsschritten, die
eigentliche Integration der Parametrisierungsgleichungen (Anhang B). In der Initia-
lisierung werden wichtige Entscheidungen getroffen, die den Hauptteil des Schemas

mafgeblich mitbestimmen:
e Entscheidung iiber das Vorhandensein von Konvektion in einem Gitterpunkt
e Entscheidung iiber die Art der Konvektion (flach oder hochreichend)

e Bestimmung der Eigenschaften eines Luftpakets an der Wolkenbasis als Eingangs-

groflen fiir das Wolkenschema,

Uber die Auslésung von Konvektion wird iiber einen einfachen Ansatz mit der adiaba-
tischen Hebung eines Luftpakets ohne Beriicksichtigung von Vermischungsvorgéngen
(Entrainment) entschieden (Doms und Schéttler, 1999). Erreicht ein aus der boden-
nahen Schicht gestartetes Luftpaket Séttigung und besitzt gleichzeitig Auftrieb, wird
dieses Niveau als Wolkenbasis festgelegt und Konvektion definiert. Die Grofenordnung
der Komponenten der Feuchtekonvergenz in der Atmosphére entscheidet iiber die Art
der Konvektion. Uberwiegt der turbulente Beitrag in Gleichung (26), so wird flache
Konvektion, ansonsten hochreichende Konvektion angenommen.

Das bisher verwendete Verfahren ist sehr 6konomisch beziiglich der benotigten Re-
chenleistung, physikalisch aber sehr stark vereinfachend. Jakob und Siebesma (2003)
schlagen ein neues Modell fiir die Auslosebedingung vor, das fiir das globale Wetter-
vorhersagemodell des EZMWF (Européisches Zentrum fiir mittelfristige Wettervorher-
sagen) entwickelt wurde. Statt auf dem Auftrieb eines Luftpakets beruht es auf der
Vertikalwindgeschwindigkeit im Aufwind als entscheidendes Kriterium. Die Autoren
konnten zeigen, dass die von ihnen propagierten Anderungen sowohl das Auftreten
und den Typ der Konvektion als auch den Massenfluss an der Wolkenbasis stark be-

einflussen, obwohl der Hauptteil der Parametrisierung gleich bleibt.
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8.1 Veridndertes Verfahren

Im Mittelpunkt des neu implementierten Initialisierungsschemas steht die Annahme,
dass sich Wolken nur aus den stédrksten Aufwinden der Grenzschicht entwickeln, wel-
che im ersten Teil der Dissertation eingehend untersucht wurden. Im Ansatz von
Jakob und Siebesma (2003) ist die genaue Definition dieser fiir die Konvektion ver-
antwortlichen Aufwinde u (von engl. updraft) nicht notwendig. Es geniigt ihnen einen
Fléchenanteil a, zuzuweisen, da der Massenfluss an der Wolkenbasis M ;" bei bekannter

Aufwindgeschwindigkeit w, mit
MY? = pa,w, (27)

bestimmbar ist. Der Massenfluss selbst findet, nach Abschluss der Initialisierung, Ein-
gang in die Integration der Parametrisierungsgleichungen. Fiir den Flachenanteil wird
ein fester Wert gewahlt, der von Jakob und Siebesma (2003) mit a, = 0.03 angesetzt
wird.

Die Identifikation von Konvektion geschieht wie auch in der urspriinglichen For-
mulierung des Initialisierungsschemas iiber die Hebung eines Luftpakets. Luft mit der
Temperatur und Feuchte der Umgebung zuziiglich eines Temperaturzuschlags von 0.5 K
wird gehoben, solange Auftrieb vorhanden ist. Das Erreichen von Séttigung definiert
die Wolkenbasis. Statt der urspriinglichen ,,undiluted parcel method*, also der Hebung
ohne Beriicksichtigung von Einmischungsvorgénge, kommt ein einfaches ,entraining

plume model“ zum Einsatz. Es definiert iiber

e = e = 9) (23)

die vertikalen Anderungen der konservativen Grofien ¢ = {h, gues }. Das Entrainment,
also die Vermischung mit der Umgebungsluft, mit der Rate € bestimmt die Abnahme
von feucht-statischer Energie h = ¢, 1" + gz + Lyq und Gesamtfeuchte gges mit der
Hohe. Letztere setzt sich geméf gges = ¢ + ¢; aus der spezifischen Feuchte ¢ und dem
Wolkenwasser ¢; zusammen. Bei pseudoadiabatischen Prozessen ist die feucht-statische
Energie eine Erhaltungsgrofie. Die Entrainmentrate wird als umgekehrt proportional
zur Hohe iiber Grund z
€= % fir z>0 (29)
mit der Konstanten ¢, = 0.55 angenommen (Jakob und Siebesma, 2003).
Die Entscheidung, ob ein Luftpaket in eine héher gelegene Schicht aufsteigen kann,

wird im urspriinglichen Modell {iber den Auftrieb getroffen. Dieser spielt im neuen Sche-
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ma indirekt ebenfalls eine wichtige Rolle, das eigentliche Kriterium stellt aber das Vor-
handensein einer positiven Vertikalgeschwindigkeit, also eines Aufwindes, dar. Die He-
bung des Luftpakets erfolgt so lange, wie ein positives w berechnet wird. Die Anderung
der Vertikalwindgeschwindigkeit mit der Héhe wird nach Simpson und Wiggert (1969)

parametrisiert durch B
8wu 9V,u — 9\/
w —_
“ 0z HV

mit den Konstanten ¢; = 2 und ¢y = 1/3. Der zweite Term auf der rechten Seite mit der

= —c1ew?: + caog (30)

virtuellen potentiellen Temperatur 6y stellt eine Vergroflerung der Vertikalgeschwin-
digkeit durch den Auftrieb des Luftpakets dar. Als Randbedingung fiir die unterste
Modellschicht £ wird die Standardabweichung von w gewahlt

wy (k) = o4p. (31)

Diese folgt aus der empirischen Beziehung

0w = 1.23/ud + 0.6w3 = (32)
2

mit dem konvektiven Skalierungsfaktor w, und der Schubspannungsgeschwindigkeit
u, = v/ —u'w'y (Holtslag und Moeng, 1991). Die konservativen Groflen werden im Auf-
windmodell iiber die Addition eines Zuschlags initialisiert, der vom Fluss an der Ober-
flache w'y’, abhidngt
_ w'y!
Yu(k) = (k) + b—=, (33)

w

wobei der Vorfaktor b = 1 gewahlt wird (Jakob und Siebesma, 2003). Gleichung (33)
ersetzt den konstanten Temperaturzuschlag von 0.5 K, der in der urspriinglichen Form
der Parametrisierung den Auftrieb des Luftpakets gegeniiber der Umgebung bewirkt.
Im Gegensatz zur originalen SchlieSung sind die Gleichungen, welche die vertikalen
Anderungen des Aufwindes beziiglich seines Massenflusses und seiner thermodynami-
schen Eigenschaften beschreiben, entkoppelt.

Die Feststellung der Wolkenbasis folgt analog zum bisherigen Modell aus dem Auf-
treten von Uberséttigung. Bei ebenfalls positiver Vertikalwindgeschwindigkeit im Ni-
veau von WB wird Konvektion an einem Gitterpunkt initialisiert. Oberhalb dieses
Niveaus bildet sich Wolkenwasser. Durch die Freisetzung latenter Wérme erhoht sich
die Temperaturdifferenz zur Umgebung, was wiederum nach Gleichung (30) die Verti-
kalwindgeschwindigkeit verstérkt (Abb. 55). Das Maximum der berechneten Vertikal-
windgeschwindigkeit findet sich typischerweise im oberen Drittel der Wolke. Verliert

das Paket seinen Auftrieb, so reduziert sich entsprechend auch w, bis bei Erreichen von
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Abbildung 55: Schematische Darstellung der Parameter Aufwindgeschwindigkeit (Krei-
se), spezifische Feuchte (Quadrate), Wolkenwasser (Dreiecke) sowie Temperatur (hell-
grau) im aufsteigenden Luftpaket sowie die Temperatur der Umgebung (hellgrau ge-
strichelt).

w < 0 der Oberrand der Wolke definiert wird.

Die wesentlichen Anderungen in der Initialisierung der Konvektion liegen zum einen
in dem variablen, mit skaligen Groflen verkniipften Temperaturzuschlag fiir den Auf-
trieb des Luftpakets, der den konstanten Additionswert von 0.5 K {iberfliissig macht.
Zusétzlich ersetzt die explizite Berechnung des Massenflusses aus der Vertikalgeschwin-
digkeit in Gleichung (27) die Schlieung durch die Feuchtekonvergenz iiber Gleichung
(26). Die Entscheidung iiber die Art der Konvektion entféllt daher ebenfalls und wird
unabhéngig von der Feuchtekonvergenz iiber die Differenz des Drucks p zwischen Wol-

kenbasis WB und Wolkenobergrenze WO als zweckméfligen Parameter gefallt.

> 200 hPa  hochreichende Konvektion
pt =" = (34)
< 200 hPa flache Konvektion
Die neue Schlieffung besitzt damit eine grofiere physikalische Relevanz. Es muss betont
werden, dass der Hauptteil der Parametrisierung, also die Integration des Wolkenmo-
dells, sich nicht veréndert, sondern ausschliellich die Initialisierung des Schemas und die
SchlieBungsbedingung. Der neue Algorithmus liefert folgende Grolen an das Konvek-

tionsschema: die Existenz von Konvektion, welche von der Oberfliche aus angetrieben
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wird, eine erste Schéitzung der Wolkenhohe, auf der die Entscheidung iiber die Art der
Konvektion beruht und die Eigenschaften des Aufwindes an der Wolkenbasis, also die

Eingangsgrofien fiir das Wolkenmodell.

8.2 Auswirkungen

Die Auswirkungen des neuen Initialisierungsschemas werden anhand einer Fallstudie
fiir den 19.06.2002 analysiert. Dabei wird jeweils das LM mit Original- und mit
verdnderter Parametrisierung verglichen. Um Einfliisse einer Interpolation auszuschlie-
Ben, erfolgt die Untersuchung direkt auf dem gedrehten Modellgitter. Das neue Schema
héngt unter anderem von der Wahl mehrerer Konstanten ab: vom Entrainmentpara-
meter ¢. in Gleichung (29), ¢, ¢z in (30) und b in (33) . Die Parametrisierung reagiert
erwartungsgemifl mit verringerter (vergroferter) Konvektionsaktivitdt bei groflerem
(kleinerem) c., wihrend die Variation von ¢; und ¢y darauf nur geringen Einfluss hat.
Die Verringerung von c¢;, womit auch der Einfluss des Entrainments auf die vertikale
Anderung von w, abnimmt, und ein stérkerer Auftrieb durch die VergroBerung von
co fithrt aber dhnlich wie ein kleineres c¢. zu grofleren Aufwindgeschwindigkeiten und
damit Massenfliissen an der Wolkenbasis. Die Abhéngigkeit von diesen Grofien wurde
bereits von Jakob und Siebesma (2003) untersucht, daher wird hier nicht mehr néher
darauf eingegangen. Eine weitere mafigebende Konstante ist der Flichenanteil a,
der starken Aufwinde, da dieser Parameter iiber Gleichung (27) den Massenfluss
an der Wolkenbasis mitbestimmt. Nachfolgend werden die Auswirkungen des neuen
Initialisierungsschemas auf die Auslésung von Konvektion, die Wolkenhohe und die
Eigenschaften der Aufwinde an der Wolkenbasis betrachtet.

Die grundlegende Entscheidung, welche iiber die Konvektionsparametrisierung
getroffen werden muss, ist die iiber das Auftreten von Konvektion. Neben dem
Auftreten von der Oberfliche aus angetriebener Konvektion an einem bestimmten
Gitterpunkt muss dariiber hinaus die Wolkenhohe bestimmt werden, aus der die Art
der Konvektion folgt. Das neue Schema fiihrt zu einer eindeutigen Reduzierung der
Anzahl der Gitterpunkte, an denen durch die Initialisierung Konvektion festgestellt
wird (Abb. 56 links). Im Originalschema sind praktisch im gesamten Modellgebiet die
Bedingungen fiir die Auslosung von Konvektion erfiillt, so dass die Summe von flacher
und hochreichender Konvektion wihrend des gesamten betrachteten Zeitraums nahe
100 % liegt. Beim neuen Schema liegt der Anteil an ,konvektiven“ Gitterpunkten
auch im Maximum der konvektiven Aktivitdt bei lediglich etwa 30 %, wobei die

hochreichende Konvektion etwa im Verhéltnis 2:1 iiberwiegt, was der Relation im
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Abbildung 56: Anteil der Gitterpunkte, an denen das Konvektionsschema am
19.06.2002 Konvektion auslést. Die linke Spalte zeigt den Schritt nach der Initiali-
sierung, die rechte nach Abschluss des Konvektionsschemas jeweils fiir flache (unten)
und hochreichende (oben) Konvektion. Verglichen wird das neue Initialisierungsschema
mit verschiedenen Flachenanteilen (Symbole) mit dem Original-LM (dicke Linie). Die
Pfeile markieren die Maxima der Kurven der hochreichenden Konvektion. Die Daten-

punkte haben einen Abstand von 10 Modellzeitschritten.
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alten Schema entspricht. Der neue Algorithmus wirkt sich daher bei beiden Arten
der Konvektion dhnlich aus. Die Vertikalwindgeschwindigkeit verschwindet an vielen
Gitterpunkten bereits vor Erreichen einer Wolkenbasis. Dadurch verringert sich die
Zahl von , konvektiven“ Gitterpunkten im neuen Schema, wahrend im Original durch
den Temperaturzuschlag von 0.5 K und dem Fehlen von Entrainment an wesentlich
mehr Punkten das Luftpaket aus der bodennahen Schicht weit genug aufsteigen kann
und Séttigung erreicht. Die Variation des Flachenanteils der Aufwinde iiber den
Parameter a, wirkt sich am Vormittag nur gering aus, mit zunehmender Entwicklung
vergroflert sich der Anteil der flachen Konvektion auf Kosten der hochreichenden
bei einer Erhohung von a,. Die Gesamtzahl , konvektiver® Gitterpunkte dndert sich
dagegen nur unwesentlich. Der Durchlauf des kompletten Schemas fiithrt zu drastischen
Anderungen gegeniiber der Initialisierungsphase. Im Originalschema bleibt nur ein
Bruchteil der Punkte mit hochreichender Konvektion iibrig, wihrend die ,flachen
Gitterpunkte weniger stark reduziert werden. Auch im neuen Schema reduziert sich die
Zahl der konvektiven Punkte, schliefllich ist der Hauptteil der Parametrisierung gleich
geblieben. Die Anteile von flacher und hochreichender Konvektion vertauschen sich
annahernd, so dass die flache Konvektion iiberwiegt. Die Anzahl der Gitterpunkte mit
hochreichender Konvektion ist gegeniiber dem Original kleiner, ndhert sich diesem aber
mit zunehmenden Flachenanteil der Aufwinde in etwa an. Ein deutlicher Unterschied
lasst sich am Auftreten des Maximums der konvektiven Entwicklung feststellen. Dieses
wird im Original bereits gegen etwa 13 UTC erreicht, wihrend im neuen Schema die
grofite Anzahl | konvektiver® Gitterpunkte je nach Wahl von a, etwa 30 bis 120 min
spater auftritt. Die Aktivitat verschiebt sich dabei umso mehr zu spéteren Tageszeiten,
je geringer a,, ist.

Die Ursachen fiir die aufgezeigte Verteilung der Konvektion kénnen anhand der
Eigenschaften der Aufwinde an der Wolkenbasis néaher untersucht werden. Die Verti-
kalwindgeschwindigkeit kann allerdings nicht mit jener des Originalschemas verglichen
werden, da diese dort nicht berechnet wird und auch nicht aus dem Massenfluss
bestimmt werden kann, da neben w, auch a, in Gleichung (27) nicht bekannt ist. Die

am hiufigsten auftretende Vertikalwindgeschwindigkeit liegt bei etwa 0.6 m s™! (Abb.

B 1

57). Das Maximum von w,'® verschiebt sich im Tagesverlauf von 0.4 m s™' zu einem
groften Wert von 0.65 m s™!. Dieser wird am frithen Nachmittag erreicht, zu der Zeit
an der auch an den meisten Gitterpunkten Konvektion auftritt (Abb. 56).

Beide Parametrisierungen bestimmen den Massenfluss an der Wolkenbasis als

notwendige Eingangsgrofle fiir das Wolkenmodell. Dies erméglicht einen direkten Ver-
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Abbildung 57: Verteilung der Aufwindgeschwindigkeiten an der Wolkenbasis WB zu

verschiedenen Zeiten. Die Verteilungen haben eine Schrittweite von 0.02 m s~

I und

stammen aus der Simulation mit a, = 0.05. Je dunkler der Grauton, desto mehr

,konvektive* Gitterpunkte liegen innerhalb eines Geschwindigkeitsintervalls, wie durch

den Graukeil rechts angezeigt.
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Abbildung 58: Verteilungsfunktion des Massenflusses an der Wolkenbasis fiir Original-

LM (links) und Simulation mit a, = 0.05 (rechts) zu verschiedenen Zeiten. Die Grau-

werte repriasentieren den Anteil an allen  konvektiven“ Gitterpunkten. Die Linie mar-

kiert die Position des Verteilungsmaximums.
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gleich. Die Verteilung von M*" zeigt hierbei Unterschiede sowohl in der Position und
zeitlichen Entwicklung des Maximums, als auch in ihrer Breite (Abb. 58). Im neuen
Schema scheint der Massenfluss, den die Initialisierung an das Wolkenmodell weiter
gibt, im Mittel etwas stirker zu sein. Bei genauerer Untersuchung aller Zeitpunkte
zeigt sich jedoch, dass das Maximum der Verteilung bei der originalen Parametrisie-
rung bis etwa 12 UTC bei hoheren Werten liegt (Abb. 59a). Der Massenfluss im neuen
Modell ist sehr stark vom Fldchenanteil der Aufwinde abhéngig, was auf der linearen
Abhéngigkeit zwischen beiden iiber Gleichung (27) beruht. Fiir a, = 0.03 liegt das
Maximum der Verteilung etwa bei der Halfte des Originalschemas, dessen Werte bei

a, = 0.07 fast erreicht werden.

0.010

0.005

Varianz in kg? m* s

(b)

0.08 0.10

0.06

0.05
0.04

0.02

Massenfluss in kg m? s
Massenfluss in kg m2 s?

0

10:00 12:00 14:00 16:00 10:00 12:00 14:00 16:00
uTC
Abbildung 59: Maximum der Verteilungsfunktion des Massenflusses an der Wolkenbasis
(a), der iiber alle ,konvektiven® Gitterpunkte gemittelte Massenfluss (b) sowie die
Varianz von M, = (c) fiir Original-LM (schwarz) und neue Parametrisierung (grau) zu

verschiedenen Zeiten.

Noch deutlicher tritt dieser Zusammenhang beim iiber alle Gitterpunkte gemittel-
ten Massenfluss an der Wolkenbasis MuWB hervor (Abb. 59b). Dieses Mittel liegt bei der
neuen Parametrisierung im ganzen betrachteten Zeitraum deutlich unterhalb des Ori-

ginals, nimmt aber mit steigendem a, zu. Dadurch werden auch zeitliche Variationen
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im mittleren Massenfluss verstarkt, die bei a, = 0.03 nach Einsetzen der Konvektion
nur sehr schwach auftreten. Eine Abnahme von M, ~, wie sie im Tagesverlauf des Ori-
ginalschemas vorhanden ist, tritt nicht auf. Der Mittelwert bleibt relativ konstant, was
auch eine deutlich niedrigere Varianz bedeutet (Abb. 59c¢). Die sehr groBen Werte im
Originalschema am Nachmittag werden durch die dann geringe Anzahl von , konvekti-
ven* Gitterpunkten verursacht, so dass bei der kleinen Wertemenge eine grofle relative
Schwankungsbreite auftritt. Die dargestellten Gréfen werden von der hochreichenden
Konvektion dominiert, die Graphiken unter Ausschluss der flachen Konvektion sind
daher sehr #hnlich (nicht dargestellt). Lediglich Abbildung 59b weicht hier etwas ab.
Im Originalschema steigt der mittlere Massenfluss an der Basis der hochreichenden
Konvektion dhnlich dem neuen Schema erst spiter an und erreicht nicht bereits um
9 UTC hohe Werte. Dieser frithe Beitrag stammt fast ausschliellich von der flachen

Konvektion, die im neuen Schema erst deutlich spéter einsetzt.
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Abbildung 60: Relative Héufigkeit der auftretenden Differenzen zwischen der virtuel-
len Temperatur von Luftpaket und Umgebung an der Wolkenbasis fiir Original-LM
(links) und Simulation mit a, = 0.05 (rechts) an Gitterpunkten mit hochreichender
Konvektion zu verschiedenen Zeiten. Die schwarze Linie markiert die Position der Ver-

teilungsmaxima, die in Abb.61 wiedergegeben sind.

Eine weitere fiir die Parametrisierung interessante Eigenschaft ist die Temperatur
der Wolkenbasis. Die Differenz der virtuellen Temperatur von aufsteigendem Luftpa-
ket und der Umgebung bestimmt den Auftrieb im originalen Schema und entscheidet
damit iiber die Auslésung von Konvektion an einem Gitterpunkt. Im neuen Schema
ist der Auftrieb ebenfalls eine wichtige Grofe, da er iiber Gleichung (30) die Anderung
der Vertikalgeschwindigkeit mitbestimmt. Die Verteilungen der auftretenden Tempera-

turdifferenzen zeigen deutliche Unterschiede zwischen den beiden Parametrisierungen.
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Im urspriinglichen Schema liegt der mit Abstand am haufigsten vorkommende Tem-
peraturunterschied im Bereich von ATY®+ 0.05 K, die Verteilung ist somit sehr eng
und zeigt nur sehr wenige positive Anteile (Abb. 60). Werte mit einer Differenz kleiner
-0.5 K treten aufgrund des verwendeten Temperaturzuschlags und der Auftriebsbedin-
gung an der Wolkenbasis nicht auf. Uber die Hélfte der Gitterpunkte, an denen die
Parametrisierung Konvektion feststellt, wiren somit mit einem Temperaturzuschlag

kleiner als 0.5 K nicht konvektiv. Das Maximum der Verteilung der Temperaturdiffe-
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Abbildung 61: Maximum der Verteilungsfunktion der Temperaturdifferenz an der Wol-

kenbasis (durchgezogene Linie) sowie der Varianz von AT"W? (gestrichelt) fiir Original-

LM (schwarz) und Simulation mit a, = 0.05 (grau) zu verschiedenen Zeiten.

renz dndert sich wihrend des gesamten betrachteten Zeitraums nicht, wihrend es im
neuen Schema zwischen -0.2 und +0.3 K schwankt. Die Temperaturdifferenzen zeigen
beim neuen Schema viel grofiere Variationen. Die Verteilung ist deutlich breiter, was in
einer groferen Varianz resultiert (Abb. 61). Erst am spiten Nachmittag steigt die Va-
rianz im urspriinglichen Schema auf die gleiche Gréflenordnung an, was analog zu den
Ausfithrungen zum Massenfluss erklarbar ist. Nicht alle Luftpakete, die in der neuen
Initialisierung an der Wolkenbasis ankommen, besitzen noch einen eigenen Auftrieb.
Sie steigen nur noch durch den unterhalb der Basis gewonnenen Figenimpuls mit ih-
rer Vertikalwindgeschwindigkeit w > 0 weiter auf. Vormittags liegt das Maximum der
Verteilung im negativen Bereich, spéter grofitenteils im positiven. Dies geht einher mit
dem im Tagesverlauf zunehmenden fithlbaren Warmestrom an der Erdoberfliche, der

bis etwa 14 UTC im Modell stetig zunimmt, sich danach aber kaum noch éndert (nicht
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gezeigt). Dieser bestimmt iiber Gleichung (33) mafigeblich den initialen Temperaturzu-

schlag des Luftpakets, so dass sein Wert auch die Verteilung der Temperaturdifferenzen
beeinflusst.

Eine entscheidende Rolle im neuen Schema spielt die aus der Initialisierung
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Abbildung 62: Verteilungsfunktion der Wolkenhohe an allen , konvektiven* Gitterpunk-
ten fiir Original-LM (durchgezogene Linien) und Simulation mit a,, = 0.05 (gestrichelt)
zu verschiedenen Zeiten. Links ist die Wolkenhohe, die nach der Initialisierung des Sche-

mas bestimmt wird, rechts die endgiiltige Hohe nach abgeschlossener Parametrisierung
dargestellt.

abgeleitete Wolkenhohe. Im urspriinglichen Schema wird sie nur fiir die Bestim-
mung des Entrainmentparameters e, der hochreichenden Konvektion in Gleichung
(B.24.1) benotigt und iiber eine ausschliefllich thermodynamische Bedingung bestimmt
(Arakawa und Schubert, 1974). Im neuen Schema wird die Wolkenobergrenze festge-
legt, wenn eine negative Aufwindgeschwindigkeit auftritt. Die Wolkenhohe folgt daher
aus einem dynamischen Kriterium direkt aus der Parametrisierung. Aus ihr leitet sich
tiber Gleichung (34) die Art der Konvektion ab, so dass die Feuchtekonvergenz fiir diese
Entscheidung nicht mehr bendtigt wird. Die Wolkenh6hen WH = WO - WB an den
,konvektiven Gitterpunkten sind unabhéngig vom Initialisierungsschema nach dem
ersten Parametrisierungsschritt sehr dhnlich (Abb. 62 links). Die Verteilungen zeigen
jeweils zwei Maxima. Der Anteil flacher Wolken mit einer vertikalen Erstreckung kleiner
2000 m liegt bei etwa 10 % im urspriinglichen und deutlich hoher im neuen Schema mit
35 bis 45 % aller , konvektiven* Gitterpunkte. Der Anteil flacher Bewolkung vergrofiert
sich mit zunehmender Entwicklungszeit. Nach einer Liicke zwischen WH = 2000 m bis
5000 m folgt ein Bereich mit etwa 15 % der Wolken im urspriinglichen Schema, die
Hohen zwischen 5000 und 9000 m besitzen. Im neuen Schema gibt es keine Wolken

dieser Hohenklasse, jedoch ist der Hauptteil der hochreichenden Konvektion in beiden
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Abbildung 63: Profile der vertikalen Windgeschwindigkeit w, an allen ,konvektiven*
Gitterpunkten fiir den Zeitpunkt 11 UTC. Wolken mit einer Obergrenze kleiner 4000
m sind schwarz, hohere Wolken grau dargestellt. In dick und schwarz die gemittel-
te Temperatur aller Vertikalprofile sowie in grau und strich-punktiert die gemittelte
Temperatur in allen aufsteigenden Luftpaketen. In der kleinen Abbildung ist der ein-

gerahmte Bereich hervorgehoben.

Schemata um ein Maximum zwischen 10 bis 11 km Hohe gruppiert, das mehr als die
Hilfte der Gitterpunkte reprasentiert. Oberhalb dieses Niveaus befindet sich im Modell
die Tropopause (Abb. 63). Dort steigt die Umgebungstemperatur schnell an, wodurch
sich jede Aufwértsbewegung abschwicht. Das Luftpaket verliert seinen Auftrieb und die
vorhandene Vertikalgeschwindigkeit baut sich rasch ab. Der Auftriebsterm und damit
die vertikale Temperaturschichtung in der Atmosphére spielen daher auch im neuen
Schema eine entscheidende Rolle. In der neutral geschichteten Grenzschicht (kleines
Bild in Abb. 63) ist die mittlere Temperaturerhohung des Luftpakets gering, der Auf-
triebsterm liefert daher nur einen schwachen Beitrag zur Vertikalwindgeschwindigkeit,
die in diesem Bereich nur leicht zunimmt. Zudem baut sich der initiale Zuschlag zu h
und damit auch die potentielle Temperatur des Luftpakets durch das in Gleichung (28)
definierte Entrainment bestéandig ab, so dass an vielen Gitterpunkten die stabile Schicht

oberhalb WB nicht iiberwunden werden kann. Die Aufwindgeschwindigkeit w,, wird in-
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nerhalb der Temperaturinversion negativ und am betreffenden Gitterpunkt wird flache
Konvektion festgestellt. Reicht der in der Grenzschicht aufgebaute Impuls jedoch aus,
um die weniger stabil geschichtete mittlere Troposphére zu erreichen, erhoht sich die
Temperatur der Luftpakete aufgrund der bei der Kondensation frei werdenden latenten
Wiérme deutlich gegeniiber jener der Umgebung. Dieser zusétzliche Auftrieb bewirkt
eine kontinuierliche Zunahme der Vertikalgeschwindigkeit und damit einen ungehinder-
ten Aufstieg bis zur Tropopause (Abb. 63). Daher existieren auch keine Wolken mit
mittleren Hohen, wie sie im urspriinglichen Schema in Erscheinung treten. Die abge-
leiteten Wolkenhohen #ndern sich zeitlich nur sehr langsam, da sich auch Anderungen
in der thermischen Schichtung der Atmosphére nur langsam vollziehen.

Nach dem kompletten Durchlauf der Parametrisierung unterscheiden sich die Ver-
teilungen in ihrer Form praktisch nicht mehr (Abb. 62), wie sich auch die Zahl der
Gitterpunkte mit hochreichender Konvektion im Mittel nicht stark unterscheidet. Der
Hauptteil des Tiedtke-Schemas dominiert hierbei also sehr stark. Trotzdem treten Un-
terschiede bei den Anteilen der Konvektionstypen auf, die sich verglichen mit den
Initialbedingungen gerade umkehren; der Anteil der flachen Konvektion ist im neuen
Schema deutlich kleiner als im urspriinglichen, dafiir ist der Anteil der hochreichen-
den Konvektion leicht erhoht. Im alten Schema wird an praktisch allen Punkten im
Initialschritt Konvektion festgestellt. An den meisten Punkten bleibt dort die zunéchst
festgestellte flache Konvektion auch nach der vollstdndigen Parametrisierung erhal-
ten. Ein groflerer Teil als im neuen Schema der zuerst mit hochreichender Konvektion
eingestuften Gitterpunkte, der nicht die dazu notwendigen Kriterien erfiillt, wird im
Hauptteil zu flacher Konvektion zuriickgestuft. Dies ist wohl eine Folge des im Mittel
grofferen Massenflusses an der Wolkenbasis, wodurch mehr Gitterpunkte im Hauptteil
des Schemas zumindest die Bedingungen fiir flache Konvektion erfiillen.

Die wichtigsten Groflen der Initialisierung sind jene, die in den unverdnderten
Hauptteil des Tiedtke-Schemas eingehen. Dies betrifft die Anzahl und Position der
,konvektiven“ Gitterpunkte sowie den Massenfluss an der Wolkenbasis. Bei Anwen-

dung der neuen Parametrisierung verdndern sich diese Parameter:

e Die Initialisierung 16st an deutlich weniger Gitterpunkten Konvektion aus. Dies
gilt grundsétzlich fiir beide Konvektionstypen, besonders stark aber bei flacher
Konvektion. Der Tagesgang nach der Initialisierung ist &hnlich dem Verlauf nach
der kompletten Parametrisierung und nicht so uniform wie im urspriinglichen

Schema.

e Nach Durchlauf der kompletten Parametrisierung ist die Anzahl von Gitterpunk-
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ten mit hochreichender Konvektion vergleichbar, das Vorkommen flacher Kon-

vektion aber etwas seltener.

e Es gibt eine zeitliche Verschiebung auf spéitere Tageszeiten fiir das Einsetzen
sowohl der flachen als auch der hochreichenden Konvektion. Bei letzterer betragt

die Differenz 30 bis 120 min, je nach Wahl des Parameters a,,.

e Der Massenfluss an der Wolkenbasis ist deutlich niedriger und wegen des Zusam-

menhangs iiber Gleichung (27) stark von der Wahl von a, abhingig.

Eine eindeutige Antwort darauf, wie sich diese Anderungen auf das Gesamt-Modell
auswirken, ist schwierig. Anderungen eines oder mehrerer Parameter im Konvektions-
schema fiihrt iiber die Gleichungen (B.11) bis (B.13) zu Verdnderungen der skaligen
Variablen. Der Einfluss einer speziellen Grofle ldsst sich nur schwierig trennen oder
quantifizieren. Am besten lassen sich die Auswirkungen des neu implementierten In-
itialisierungsschemas am konvektiven Niederschlag festmachen, da das Tiedtke-Schema
diesen selbst , produziert”, den aber ebenfalls mit fortschreitender Simulationsdauer

die Anderungen im Gesamt-Modell zunehmend beeinflussen. Fiir die Untersuchung
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Abbildung 64: Akkumulierter Niederschlag zwischen 9 und 16 UTC (links) mit neuen
Initialisierungsschemata (Grautone) relativ zu Original-LM (schwarz) am 19.06.2002
und analog dazu die summierten Regenraten, also dem Niederschlag zwischen zwei
Zeitschritten an allen Gitterpunkten (rechts). Beide Grofien liegen alle 400 s vor, da
das Tiedtke-Schema nur jeden 10. Zeitschritt ausgefiithrt wird.

wird der Niederschlag iiber alle Gitterpunkte des in Abb. 65 gezeigten Ausschnitts
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des Modellgebiets summiert und ins Verhéltnis zum im urspriinglichen Schema gefal-
lenen Regen gesetzt (Abb. 64 links). Die berechnete Regenmenge hingt stark von der
Wahl des Parameters a, ab. Je grofler er ist, desto mehr néhert sich der berechne-
te Massenfluss dem des Originalschemas an. Umso néher liegt auch der Niederschlag
am urspriinglichen Schema, der Zusammenhang ist dabei annéhernd linear und nimmt

um etwa 45 Prozentpunkte zu wenn a, um 0.02 steigt (Tab. 6). Die simulierte Nie-

Qy 0.03 | 0.05 | 0.07
Niederschlag || 24.6 | 71.3 | 113.1

Tabelle 6: Akkumulierter Niederschlag in % im Modellgebiet zum Zeitpunkt 16 UTC
im Verhéltnis zum Original-LM am 19.06.2002. Die Prozentwerte entsprechen den End-
punkten der Kurven im linken Teil von Abbildung 64.

derschlagsaktivitat am 19.06.2002 besteht unabhéngig vom Initialisierungsschema aus
zwei Phasen. Die erste Phase beginnt etwa um 10 UTC, in ihr nimmt die Intensitét
kontinuierlich zu und erreicht ein Maximum zwischen 12:30 und 14 UTC. In der an-
schliefenden Phase beruhigt sich die Schauertétigkeit zunéchst und nimmt am spéteren
Nachmittag wieder leicht zu. Die Form der Kurven und damit der grundlegende Ablauf
unterscheiden sich nicht, wohl aber die Position und Hohe des Intensitdtsmaximums
(Abb. 64 rechts). Die Unterschiede in der zeitlichen Entwicklung lassen sich gut an
den Regenraten erkennen, die der Steigung der links abgebildeten Graphen entspre-
chen. Auch hier spalten sich die Kurven in Abhéngigkeit von a,, auf, fiir a,, = 0.07 wird
anniéhernd das urspriingliche Schema erreicht. Am frithen Nachmittag zwischen 13 und
14 UTC bricht die Aktivitdt zusammen und erholt sich etwa 2 Stunden spéter. Aller-
dings gibt es zwei wesentliche Unterschiede; zum einen dauert der Niederschlag fiir die
grofferen Werte von a,, etwa eine Stunde lénger an, zum anderen setzt der Niederschlag
erst drei Aufrufe des Tiedtke-Schemas oder 19 min spéter ein (kleine Ausschnitte in
Abb. 64) und die Intensitit steigert sich zu Beginn langsamer, die Kurven weisen beim
neuen Schema daher eine geringere Steigung auf. Bis 12 UTC fallt deutlich weniger
Niederschlag im Vergleich zum Originalschema (Abb. 65 verglichen mit Abb. 50). Der
meiste Regen féllt wie auch im Original zwischen 12 und 14 UTC, wobei sich die Po-
sition der Niederschlagsgebiete kaum unterscheidet, lediglich die Intensitét ist etwas
geringer. Eine merkliche Anderung liegt in der Dauer des Niederschlags. Auch nach
14 UTC tritt im Stidschwarzwald, wenn auch im geringerem Umfang als in der realen

Entwicklung (Kap. 7.2.2), Konvektion und Regenbildung auf, wéhrend es im Original
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Abbildung 65: Simulierte konvektive Niederschlagsraten und Konvektionstypen am

19.06.2002 mit neuem Initialisierungsschema. Die Isolinien zeigen den bis zum an-

gegebenen Zeitpunkt gefallenen Regen in mm/h. Dreiecke stehen fiir hochreichende,

Rauten fiir flache Konvektion zur jeweiligen Zeit.
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zwar noch verbreitet Konvektion gibt, aber kaum noch Regen fillt. Uberhaupt ist wie
oben bereits festgestellt die absolute Zahl , konvektiver“ Gitterpunkte merklich niedri-
ger, vor allem am spéteren Nachmittag. Die Konvektion bleibt im neuen Schema auf

kleinere Bereiche beschrankt, und ist kein grofiflichiges Phanomen.

Zusammenfassung In diesem Kapitel wurde ein neu implementiertes Initialisie-
rungsschema fiir die Konvektionsparametrisierung des LM vorgestellt, welche die bis-
herige ,,undiluted parcel method“ durch ein dynamisches Kriterium ersetzt und Ent-
rainment beriicksichtigt. Sowohl quantitativ als auch in ihrer zeitlichen Entwicklung
verdndern sich die Parameter, welche die Initialisierung fiir den Hauptteil des Tiedtke-
Schemas bereitstellt. Fiir die Anzahl und Art der ,konvektiven“ Gitterpunkte sowie

den Massenfluss an der Wolkenbasis gilt:

e In der neuen Parametrisierung entwickelt sich zu Beginn an weniger Punkten
hochreichende Konvektion, die intensivste Phase um die Mittagszeit dauert aber

langer an.

e Der Massenfluss ist vor allem vom Flachenanteil der stirksten Aufwinde a,
abhéngig. Aber auch fiir grofe Werte dieses Parameters ist er im Mittel klei-

ner als im urspriinglichen Schema.

Der Schwellenwert fiir das Auftreten von Konvektion liegt etwas hoher und das Inten-
sitdtsmaximum wird auf einen spéteren Zeitpunkt verschoben. Dies beeinflusst direkt
den im Schema berechneten Niederschlag, der als fester Prozentsatz des aufwarts ge-
richteten Massenflusses bestimmt wird. Dadurch wird die Regenmenge ebenfalls von
a,, bestimmt, wiahrend deren zeitliche Entwicklung mit der Anzahl , konvektiver” Git-
terpunkte verkniipft ist. Das neue Verfahren bewirkt somit eine zeitliche Verschiebung
der Hauptniederschlagstétigkeit in die Zeit nach dem lokalen Mittag und eine Lokalisie-
rung der Konvektion, im Gegensatz zur grofflichigen Auslésung mit der urspriinglichen

Parametrisierung. Die Position der konvektiven Zellen dndert sich dabei aber nicht.



9 Neues Verfahren fiir die konvektive Entwick-

lungszeit

In der bisherigen Formulierung der Tiedtke-Parametrisierung kann Konvektion an ei-
nem Gitterpunkt stattfinden, sobald die hinreichenden Bedingungen dafiir, also dass
ein gehobenes Luftpaket das Kondensationsniveau erreicht und die in der Schliefungs-
bedingung definierte Feuchtekonvergenz vorliegt, erfiillt sind (Anhang B.1.3). Sobald
konvektive Bewolkung detektiert wird, kann aus dieser im Modell auch Niederschlag
fallen, der im wesentlichen proportional zum Wolkenwassergehalt ist (Gleichung B.14),
welcher wiederum von der Kondensation im gehobenen Luftpaket sowie Entrainment
und Detrainment abhéngt. Auftreten von Konvektion und Niederschlagsbildung erfol-
gen somit fast immer gleichzeitig.

Vollig unberiicksichtigt bleibt bei dieser Form der Parametrisierung dagegen, dass
eine Wolke eine bestimmte Zeit benotigt, um das Stadium der Niederschlagsbildung zu
erreichen. Es liegt daher nahe im Modell eine Verzdgerung einzubauen, welche die not-
wendige Entwicklungszeit bis zur Bildung von Regen beriicksichtigt. Diese Latenzzeit
kann keine Konstante sein, da die Entwicklung einer Wolke von vielen Faktoren be-
einflusst wird, unter anderem von der thermischen Schichtung der Atmosphére, ihrem
Feuchte- und Aerosolgehalt, der Zusammensetzung des Aerosols, der solaren Strahlung
und synoptisch-skaligen Bewegungen. In den folgenden Abschnitten wird die Eignung
der Labilitatsenergie als Maf fiir die Geschwindigkeit der konvektiven Entwicklung dis-
kutiert und darauf aufbauend eine zeitliche Verzégerung prisentiert, welche die endliche
Entwicklungszeit von Bewolkung parametrisiert. Den Abschluss bildet eine Analyse der

Folgen fiir die Konvektions- und Niederschlagsbildung im Modell.

9.1 CAPE als Indikator fiir die Entwicklungsgeschwindigkeit
9.1.1 Labilitidtsenergie und CAPE

Von entscheidendem Interesse fiir die Wettervorhersage sind neben den grofrdumigen
synoptischen Bedingungen mesoskalige, nichthydrostatische Prozesse. Fiir das
Verstandnis und die Beschreibung derartiger Abldufe wie z. B. der Feuchtkonvektion
sind Aufwértsbewegungen ein entscheidender Parameter. Die vertikalen Schichtungs-
eigenschaften der Atmosphéire geben eine wichtige Auskunft dariiber, ob Aufwinde
beschleunigt oder gedédmpft werden und bis zu welcher Hohe und mit welcher Intensitét

Vertikalbewegungen stattfinden. Die Labilitédtsenergie oder CAPE beschreibt, wie viel
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potentielle Energie in der thermischen Schichtung der Atmosphére vorhanden ist und
bei Feuchtkonvektion in kinetische Energie umgesetzt werden kann. Damit ist sie ein
Ma$ fiir die Labilitdt der Atmosphére beziiglich Hebung.

Die CAPE (engl. Convective Available Potential Energy) ist definiert als die
Arbeit, die an einem aufsteigenden Luftpaket zwischen zwei Schichten verrichtet wird
(z.B. Emanuel, 1994). Diese Arbeit ergibt sich aus dem Produkt des archimedischen
Auftriebs und der iiberwundenen Hohendifferenz. Da die thermischen Eigenschaften
der Atmosphére und damit der Temperaturgradient mit der Hohe variieren, folgt die
CAPE aus der Integration der Differenz der Temperatur des gehobenen Luftpakets
T und der Umgebung T

EL _
T —T
CAPE = R / — (35)

NFK

mit dem Druck p als Hohenkoordinate und der Gaskonstante R beziehungsweise iiber

die dquivalente Formulierung

EL TLP T EL TLP T

CAPE = L = - Td 36
/ = b=y / =—dz (36)
NFK NFK

mit dem Geopotential ¢ = gz oder der Hohe z und der Schwerebeschleunigung g.
Zwischen dem Niveau freier Konvektion (NFK mit 7% > T') und dem Gleichgewichts-
niveau (engl. Equilibrium Level mit TP = T) besitzt das Luftpaket eine hohere Tem-
peratur als die Umgebung und beschleunigt dementsprechend in der Vertikalen, wobei
es die Energie dafiir aus der CAPE bezieht. Die CAPE gibt an, wie viel potentiel-
le Energie durch Konvektion in kinetische Energie umgewandelt und damit verfiighar

gemacht werden kann. Die maximal erreichbare Aufwindgeschwindigkeit wy,., folgt aus
Wmax = V2 - CAPE. (37)

Verrichtet ein vertikal ausgelenktes Luftpaket keine Arbeit oder muss Arbeit aufge-
wandt werden um eine Vertikalbewegung auszufiihren, so ist die CAPE < 0 und die
Atmosphire stabil geschichtet. Ist die CAPE groler Null, so spricht man von einer
latent labilen Schichtung und unterscheidet anhand des CAPE-Wertes zwischen ver-
schiedenen Labilitatsgraden (Tab. 7). Um die von der CAPE wiedergegebene poten-
tielle Instabilitdt zu aktivieren, muss das Luftpaket zuerst vom Boden und iiber sein

Hebungskondensationsniveau (HKN) aufsteigen, um das NFK erreichen. Die hierfiir
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CAPE in J kg=!  Schichtung
<0 stabil
0 — 1000 schwach instabil
1000 — 2500 moderat instabil
2500 — 4000 sehr instabil
> 4000 extrem instabil

Tabelle 7: Typische CAPE-Werte fiir verschiedene Schichtungsarten (NOAA, 2004).

notwendige Energie wird als CIN definiert (engl. Convective INhibition). Die Berech-
nung der aktuellen CAPE erfolgt aus vorliegenden skaligen Modellvariablen und ist
ohne grofien Rechenaufwand moglich. Sie stellt aber nur die maximal fiir Konvektion
zur Verfiigung stehende Energie dar, da mehrere dampfende Einfliisse unberiicksichtigt
bleiben. Weder Effekte aufgrund des Gehalts an Fliissigwasser, der Aerodynamik, der
Existenz von Entrainment noch von Vertikalbewegungen auf einer grofleren Skala, wel-
che die CAPE und damit die Beschleunigung des Luftpakets abschwéchen kénnen, sind
in ihrer Definition enthalten (Zamg, 2004).

Fiir die Berechnung der CAPE wird gelegentlich statt dem NFK eine andere untere

Integrationsgrenze gewéhlt, dies kann
e das Hebungs- (HKN) oder Kumuluskondensationsniveau (KKN), oder

e cin fester unterer Rand, z. B. die Erdoberfliche (sog. SBCAPE = Surface Based
CAPE) sein;

e fiir die MLCAPE (Mixed Layer CAPE) werden Temperatur und Feuchte der

unteren 100 hPa gemittelt und als Startwert fiir die Hebungskurve verwendet.

Das EL als obere Integrationsgrenze ist jedoch fiir alle Arten gleich.

In einem thermodynamischen Diagramm représentiert die Flache zwischen der
Umgebungstemperatur, gegeben durch die Temperatur der Radiosonde, und der He-
bungskurve eines Luftpakets vom Boden aus, die CAPE bzw. CIN (Abb. 66). Das
Luftpaket kiihlt sich bei Hebung ausgehend von der Temperatur in Bodennéhe adiaba-
tisch ab und erreicht beim Schnitt mit der Linie des Séattigungsmischungsverhiltnisses
am Boden sein HKN. Ab dieser Hohe findet Kondensation statt und die Temperatur
des Luftpakets folgt der gekriimmten Feuchtadiabaten. Oberhalb der Grenzschicht be-

findet sich haufig eine Temperaturinversion. Der Temperaturanstieg fithrt dazu, dass
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Abbildung 66: Radiosondenaufstieg in Horb, 19.06.2002, 12 UTC im Stiivediagramm.
Die schwarze und graue Kurve zeigen Temperatur 7' und Taupunkt Ty der Sonde, die
hell- und dunkelgrauen Flédchen die daraus abgeleitete CAPE bzw. CIN.

die Hebungskurve links der Umgebungstemperatur liegt. Die eingeschlossene Fléche
entspricht der CIN. Erst ab dem NFK, wenn die Temperatur des gehobenen Luftpa-
kets grofler als die der Umgebung ist, steigt das Paket aus eigenem Antrieb weiter auf
(eingeschlossene Fléche entspricht der CAPE) und erreicht im EL wieder eine niedri-
gere Temperatur als die der Radiosonde. Im hier verwendeten Stiivediagramm mit der
Vertikalkoordinaten pf/¢ sind die von den Temperaturkurven eingeschlossenen Flichen
nicht direkt proportional zu CAPE und CIN.

9.1.2 Neue CAPE-Berechnung im LM

Im LM erfolgt die Berechnung der CAPE mit zwei wesentlichen Anderungen. Zum einen
gibt es eine feste untere Integrationsgrenze, welche auf die zweitunterste Modellebene
festgelegt ist, zum anderen wird analog zur Berechnung des Auftriebs ein Zuschlag
von 0.5 K zur Temperatur des Luftpakets addiert. Dadurch ist der berechnete Wert
der CAPE i. A. deutlich groler als der konventionell iiber Gleichung (35) bestimmte
(Abb. 67). Die tatséchlich aus Radiosondenprofilen an den Stationen Freistett, Horb

und Stuttgart bestimmten Werte werden auch aufgrund der unterschiedlichen Berech-
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Abbildung 67: Modell-CAPE an jedem Gitterpunkt (Quadrate, untere Reihe) sowie
ihre Verteilungsfunktion (oben) zum Zeitpunkt 12 UTC, 19.06.2002. Links der im LM
standardméfig, rechts mit Gleichung (35) berechnete Wert der CAPE. Die Kreise geben
die aus Radiosondenaufstiegen in Horb (H), Freistett (F), und Stuttgart (S) bestimmten
CAPE-Werte zur gleichen Zeit wieder (aufer fiir die Radiosonde Stuttgart (ostlichster
Punkt), die nur fir 11 UTC vorliegt), die auch in der oberen Abbildung durch vertikale

Linien gekennzeichnet sind.

nungsmethoden stark iiberschétzt. Bisher dient die CAPE im Modell ausschliellich
als Parameter einer alternativen SchlieSungsbedingung. Zur besseren Vergleichbarkeit
zwischen Modell und Messungen wurde die Berechnung des NFK sowie der CAPE {iber
Gleichung (35) im LM implementiert. Die so bestimmte CAPE erreicht zum Zeitpunkt
12 UTC am 19.06.2002 Werte bis 2000 J kg=!, was in der Groflenordnung der aus
den Temps abgeleiteten CAPE liegt. Mit der standardméfiigen Berechnung reichen die
Werte dagegen bis iiber 3000 J kg=!; auBlerdem findet die Kalkulation nur an Gitter-
punkten mit Konvektion statt. Die neue Berechnung wird unabhéngig davon fiir jeden

Punkt durchgefiihrt und ist damit tiberall verfiigbar.
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9.1.3 CAPE-abhingige Verzdgerung

Die CAPE ist eine Grofle, welche die potentielle fiir die Konvektion vorhandene Energie
in Verbindung mit der atmosphérischen Schichtung wiedergibt; es kann daher angenom-
men werden, dass sie zumindest zum Teil auch ein Maf fiir die Entwicklungszeit eines
konvektiven Systems darstellt. Es gibt keine Studien, die einen Zusammenhang zwi-
schen der CAPE und beispielsweise der Dauer fiir die Entwicklung einer Gewitterwolke
herstellen. Es ist jedoch physikalisch eindeutig, dass bei groflerer CAPE mehr Energie
vorhanden ist, um ein aufsteigendes Luftpaket zu beschleunigen; damit erreicht eine
idealisierte Wolke schneller eine grofiere vertikale Ausdehnung und ihr Entwicklungs-
prozess verkiirzt sich®.

Die neue Parametrisierung stiitzt sich auf die Annahme, dass sich Wolken um so
schneller entwickeln und damit Niederschlag produzieren konnen, je héher die CAPE
ist. Infinitesimale Entwicklungszeiten fiir sehr groe Werte der CAPE bzw. eine vollig
gehemmte Konvektion bei geringen CAPE-Werten ist jedoch sicherlich nicht sinnvoll,
da das Vorhandensein potentieller Energie i. A. nicht die singuldre Ursache fiir Konvek-
tion darstellt. Die Entwicklungs- bzw. Verzogerungszeit t", bis eine konvektive Wolke
ein Stadium erreicht hat, in dem sie Niederschlag produziert, wird daher folgenderma-
Ben definiert:

tV CAPE < CY
V_Vv VAV _ VAV
1" = { G—¢v - CAPE + U3 —47- Y < CAPE < CY (38)
ty CAPE > CY

Die CAPE-Werte C}" und Cj stellen die Randwerte dar, unter- bzw. oberhalb derer
sich ¢V nicht mehr Andert, dazwischen wird ein linearer Zusammenhang angenommen
(Abb. 68). Ist die Konvektionswolke an einem Gitterpunkt jiinger als durch ¢¥" vorge-
geben, so wird die Konversionsrate von Wolken- in Regenwasser gp = 0 gesetzt und
es fillt kein Niederschlag. Bei #lteren Wolken mit tWok¢ > ¢V wird das urspriingliche

Parametrisierungsschema eingesetzt und Regen gebildet.

9.2 Alter der Bewolkung

Um beurteilen zu kénnen, ob die Bewolkung eine fiir die Bildung von Niederschlag aus-

tWolke

reichende Entwicklung durchlaufen hat, muss ihr Alter bekannt sein. Dazu kann

6Bei gleichzeitiger Erfiillung der mikrophysikalischen Voraussetzungen; diese werden jedoch bei
der Konvektionsparametrisierung, anders als bei der Bestimmung skaliger Niederschlige, nur sehr
oberflachlich behandelt.
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Abbildung 68: Verzogerungszeit fiir die Entwicklung von konvektivem Niederschlag in
Abhéangigkeit der CAPE wie durch Gleichung (38) formuliert.

das Alter im Modell trivial durch die Addition der Zeit zwischen zwei Zeitschritten, zu
denen das Tiedtke-Schema aufgerufen wird (im LM At?T? = 400 s) bestimmt werden,

und zwar so oft wie am selben Gitterpunkt hochreichende Konvektion auftritt

mit n als Anzahl der , konvektiven“ Zeitschritte. Die Entwicklung muss sich jedoch nicht
auf eine statische Position beschrédnken. Sowohl eine horizontale Verlagerung mit der
grofirdumigen Stromung als auch die Aktivierung umgebender Gitterpunkte bei sich
ausdehnenden Systemen ist moglich. Diese Verlagerung muss bei der Bestimmung des
Wolkenalters beriicksichtigt werden. Eine einfache Mustererkennung erfasst im ersten
Schritt zusammengehorige Gitterpunkte und verfolgt ihre Verlagerung. Die Arbeits-

schritte gliedern sich wie folgt:

Al. Abfrage jedes Gitterpunktes ob an ihm hochreichende Konvektion vorhanden ist
(Abb. 69a). Der erste Punkt mit Konvektion erhélt das Alter ¢; = 1.

A2. Sobald ein solcher Punkt gefunden ist, werden seine 4 nichsten Nachbarn kon-
trolliert, die noch nicht untersucht wurden, angedeutet durch die Pfeile in der

Abbildung. Weisen einer oder mehrere von ihnen ebenfalls Konvektion auf, so
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erhalten sie das gleiche Alter wie der erste Gitterpunkt, in diesem Fall also eins

(Abb. 69b).

Ausgehend von den neuen Punkten wird die weitere Umgebung untersucht (Abb.
69c), solange bis keine neuen Konvektionspunkte mehr gefunden werden. Dann
wird die Suche am néchsten Punkt der Reihe fortgesetzt, bis das gesamte Gitter-

netz abgesucht wurde.

(] b 0O © 0O
o O a a a
a a a
a o 0O 0O a o O 0O a o 0O 0O
O O O O 0O O O O 0o 0O O O O O 0O

Abbildung 69: Schematische Darstellung der Suche nach zusammenhéngenden Berei-
chen hochreichender Konvektion. Die Quadrate stellen die Gitterpunkte des Modells

dar; kleine reprasentieren Punkte ohne oder mit flacher Konvektion, grof3e entsprechend

solche mit hochreichender Konvektion.

Bl.

B2.

beim niichsten Aufruf der Parametrisierung nach Ablauf von AT wird zunichst
die Schnittmenge zwischen den konvektiven Gitterpunkten des jetzigen und des
vorangegangen Zeitschritts gebildet. Punkte, die zu beiden Zeiten hochreichende
Konvektion aufweisen, werden als dem gleichen System zugehorig betrachtet und
erhalten den Zeitstempel tgneu) = tf“t) +AtTt (Abb. 70a). Von diesen Punkten aus
wird die Umgebung getestet. Alle Punkte in diesem Bereich mit hochreichender
Konvektion erhalten ebenfalls das Alter £ zugeordnet (auch wenn an ihnen

im vorherigen Zeitschritt noch keine Konvektion vorlag).

Anschliefend werden die restlichen Punkte untersucht, alle neuen konvektiven
Einzelpunkte oder Bereiche erhalten das Startalter o = 1 (Abb. 70b).

Beriihren sich zwei Bereiche, die ein unterschiedliches Alter besitzen, so wird davon

ausgegangen, dass die beiden konvektiven Systeme verschmelzen und zusammen das

hochste Alter beider Ausgangsbereiche besitzen.

Mit diesem Algorithmus zur Mustererkennung und -verfolgung ist das Alter der
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Abbildung 70: Suchschema fiir den néchsten Zeitschritt. Die Gitterpunkte werden durch

die Kreise représentiert, grofle wiederum mit hochreichender Konvektion. Zuséatzlich

o
o
o
o

sind die Positionen konvektiver Punkte aus dem vorherigen Zeitschritt als Quadrate
markiert. Ist dort auch jetzt Konvektion zu finden, erhalten diese Punkte und ihre

Umgebung das Alter t;

Bewolkung jedes Gitterpunktes bestimmt, wobei auch die mogliche horizontale Ver-
lagerung von Konvektion beriicksichtigt wird. Dadurch ist die Zeit definiert, zu der an

einem Gitterpunkt konvektiver Niederschlag entstehen darf.

9.3 Wolkenwasser

Das im Tiedtke-Schema verwendete Wolkenmodell basiert auf der Berechnung der ver-
tikalen Anderungen des an der Wolkenbasis vom Initialisierungsschema iibergebenen
Massenstroms und des Wolkenwassergehalts. Der Massenfluss im Aufwind M, selbst
wird nur durch Entrainment und Detrainment, der Wolkenwassergehalt sowie die
Feuchte und Temperatur zusétzlich durch Kondensation, Verdunstung und der Bil-
dung von Niederschlag modifiziert. An einem typischen konvektiven Gitterpunkt
wéachst M, in der unteren Wolkenhélfte vor allem aufgrund dynamischen Entrain-
ments (B.24.3) an (Abb. 71). Die turbulenten Mischungsbeitrége dndern M, selbst
nicht (da die in Gleichung B.24.1 auftretenden Konstanten ¢, und 4, gleich sind),
konnen jedoch die transportierten Grofien betreffen, wenn in Aufwind und Umgebung
unterschiedliche Werte beispielsweise der Feuchte vorliegen. Kondensation in der Wolke
erzeugt einen Wolkenwasserfluss (M,[), von dem wiederum ein Teil als Niederschlag
ausfillt (M,). Im oberen Teil der Wolke wird jegliches Entrainment ausgeschlossen
(B.24.1 und B.24.3), so dass die Massenfliisse von ¢ und [ und der daran gekoppelte
Regen durch turbulente Ausmischung schnell mit der Hohe abnehmen. Im Gegensatz
zu den Massenfliisssen im Aufwind, die innerhalb der Wolke nur positive Werte an-

nehmen, ist der abwirts gerichtete Massenfluss im Abwind negativ definiert (B.23)
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und in der gesamten Wolke hohenkonstant (¢; = d4). Unterhalb der Wolkenbasis
wird Niederschlag verdunstet, so dass der Niederschlagsfluss lokal kleiner Null werden
kann. Aus der Hohendnderung der Massenfliisse und dem Niederschlag leitet sich die
konvektive Feuchtetendenz ab (B.13). Sie ist im grofiten Teil der Wolke negativ, der
Atmosphére wird also durch die Konvektion Feuchtigkeit entzogen und zum einen am
Oberrand der Wolke, zum anderen iiber Niederschlagsverdunstung wieder zugefiihrt.

Der grofite Teil jedoch féallt als Niederschlag aus.

Feuchtetendenz in st
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Abbildung 71: Beispiel fiir die Massenfliisse M im Tiedtke-Schema an einem konvekti-
ven Gitterpunkt bei einem unveréinderten Schema, d. h. bei erlaubter Niederschlagsbil-
dung. Es treten Massenfliisse von Feuchte (q) in Aufwinden (Indices u) und Abwinden
(Index d), von Wolkenwasser (1) sowie Niederschlag (p) und Verdunstung im Abwind
(e) auf. Die fein gestrichelte Linie stellt die Hohenénderung der summierten Massen-
fliisse und damit iiber Gl. (B.13) die konvektive Feuchtetendenz (gestrichelt) dar.

Um die Entwicklungszeit einer Wolke zu beriicksichtigen, soll die Bildung von Nie-
derschlag nicht erlaubt sein, bis die Wolke ein gewisses Alter erreicht hat. Der Mas-
senstrom der Feuchte M, q ist von dieser Mafinahme nicht betroffen, da er nur vom

Massenfluss an der Wolkenbasis und den Mischungsbeitrigen abhéngt. Das bei der
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Kondensation entstehende Wolkenwasser erfahrt dagegen ohne Niederschlagsbildung
(M, = 0) keine Reduzierung mehr, sondern wichst auf dem Weg durch die Wolke
kontinuierlich an (Abb. 72). Der aus den Aufwinden ausfallende Niederschlag bedingt
auflerdem die Bildung der Abwinde. Ohne Regen verschwinden daher auch die mit den

Abwinden verkniipften Massenfliisse M;q und M,. In der Summe wirken sich diese

Feuchtetendenz in s
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Abbildung 72: Massenflilsse M im verdnderten Tiedtke-Schema wihrend der
Verzogerung in der keine Niederschlagsbildung erlaubt ist (g, = 0). Gleiche Legen-
de wie in Abb. 71. Man beachte die im Vergleich zum vorherigen Bild unterschiedliche

Skalierung der Abszissen.

Verdnderungen gegeniiber dem niederschlagsbildenden Wolkenmodell in wesentlichen

Punkten aus:

1. Im unteren und vor allem mittleren Teil der Wolke wird der Atmosphéare mehr

Feuchtigkeit entzogen, da keine Verdunstung in den Abwinden mehr stattfindet.

2. Aus Kontinuitdtsgriinden fithrt das dynamische Detrainment am Oberrand der
Wolke und der dariiber liegenden Schicht das gesamte gebildete Wolkenwasser
wieder der Atmosphére zu (Gl. B.24.4). Ein sehr grofler, da nicht abgeregneter

Wolkenwassergehalt verursacht dementsprechend einen grofien positiven Beitrag
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zur Feuchtetendenz. Die spezifische Feuchte kann daher innerhalb eines Zeit-
schritts und begrenzt auf zwei Schichten stark anwachsen. Eine derart limitierte
Feuchteinjektion ist einerseits physikalisch fragwiirdig, andererseits fiihrt sie zu
einer starken Dampfung der Konvektionstétigkeit im Modell in den spéateren Zeit-
schritten. Die initiale Entscheidung iiber den Konvektionstyp wird anhand der
Feuchtekonvergenz in der gesamten Atmosphére gefillt (Anhang B.2); die hohe
Feuchte verursacht verstiarkte horizontale Divergenz und damit nur noch flache

Konvektion.

Folglich muss bei verzogertem Einsetzen des Niederschlags ein zusétzlicher Prozess ein-
gefiihrt werden, welcher das iiberproportionale Anwachsen des Wolkenwassers begrenzt.

Mégliche neue Parametrisierungsansitze sind (Abb. 73):

A. Verdunstung von Wolkenwasser in Abwinden
Es wird angenommen, dass sich Abwinde auch ohne die Anwesenheit von Nie-
derschlag formieren und in ihnen statt Regen Wolkenwasser verdunstet; dies wi-

derspricht allerdings den Beobachtungen.

B. Verstdirktes Detrainment
Es wird angenommen, dass sich die Entmischung am Oberrand der Wolke iiber
einen groferen vertikalen Bereich vollzieht oder in einer sich entwickelnden Wolke
das Detrainment von Wolkenwasser in allen Wolkenschichten stark erhoht ist. Die
Vergroferung des Detrainmentparameters wird iiber eine separate Proportiona-

litatskonstante n; definiert: 5L = n;0,.

C. Speicherung von Wolkenwasser
Das bei der Hebung kondensierte Wolkenwasser wird nicht iiber die ganze Wolke
gehoben und im oberen Teil freigesetzt, sondern verbleibt im jeweiligen Niveau,
in dem es entsteht. Dieses Wasser wird an den néchsten konvektiven Zeitschritt
iibergeben. Das Fliissigwasser der Wolke existiert also iiber mindestens AtT? Zeit-
schritte hinweg. Ist die Verzogerung iiber mehrere Zeitschritte aktiv, wird das
Wolkenwasser akkumuliert. Gibt es in einem folgenden Schritt keine Konvektion

mehr, verdunstet dieses gespeicherte Wolkenwasser.

Diese Varianten erfiillen den Zweck, den ungehinderten Aufbau von Fliissigwasser in
der Wolke im Falle verhinderter Niederschlagsbildung zu verlangsamen, wéhrend sich
der Massenfluss M, q nicht verdndert. Im Falle des vergroflerten Detrainmentparameters

ist der Grad der Reduzierung von der Wahl der Proportionalitédtskonstanten abhéngig.
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Abbildung 73: Massenfliisse des Wolkenwassers M,/ im Tiedtke-Schema bei ausgesetz-
ter Niederschlagsbildung und bei verschiedenen Parametrisierungen: CAPE, B | C =
ohne Niederschlag; B = zusétzlich verstéarktes Detrainment mit n; = 10; C = zusétzlich
gespeichertes Wolkenwasser. Zum Vergleich das unverédnderte, regenbildende Schema
(ORIG). Die gestrichelten Linien zeigen die insgesamt resultierende konvektive Feuch-

tetendenz.

Fiir n; = 10 erreicht der maximal erreichte Wolkenwassergehalt etwa das Doppelte
des Originalschemas. Nur in der untersten Schicht dndert sich M,[ wie auch im Falle
einer Speicherung von Wolkenwasser nicht. Fiir C nimmt der Gehalt an Fliissigwasser
in der Mitte der Wolke langsamer zu als im urspriinglichen Schema, da ausschliellich
das in der jeweiligen Schicht gebildete Wasser Beriicksichtigung findet. Entsprechend
unterscheidet sich auch die konvektive Feuchtetendenz von der urspriinglichen. In den
untersten Schichten vergréflert sich der Betrag der Tendenz bei allen geédnderten Pa-
rametrisierungen, da bei allen der Wolkenwassergehalt in diesem Bereich, allerdings
unterschiedlich stark, zunimmt, die kompensierenden Abwinde jedoch fehlen. In der
Mitte der Wolke liefert das Wolkenwasser nur noch einen geringen Anteil zur Tendenz,
entsprechend niedriger fallen hier die Betrige aus. Der deutlichste Unterschied zeich-

net sich im oberen Drittel ab: bei den Parametrisierungen B und C wird die Tendenz
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schon in einem niedrigeren Niveau positiv und behélt dieses Vorzeichen bei gleichzeitig
erhohten Betrédgen im ganzen Bereich bei. Somit wird der unteren Atmosphére etwas
mehr und der mittleren weniger Feuchte entzogen. Als Ausgleich steigt die Zufuhr in
der oberen Atmosphére an. Im Unterschied zur Version, in der nur die Regenbildung
verboten ist, verteilt sich dieser Beitrag aber relativ gleichméfig iiber mehrere Schich-

ten.

9.4 Zeitliche Entwicklung des konvektiven Niederschlags

Eine Verzogerung der Niederschlagsbildung in Abhéngigkeit der CAPE verdndert un-
mittelbar die akkumulierte Regenmenge fiir den iiber Gleichung (38) definierten Zeit-
raum. Uber diese begrenzte Zeit hinaus wird das Modell von den konvektiven Feuchte-
und Temperaturtendenzen beeinflusst, deren Stérke und vertikale Verteilung bei der
neuen Parametrisierung wahrend der Verzogerung stark von der Behandlung des Wol-
kenwassergehalts abh&ngen. Ohne weitere Modifikation des Wolkenmodells wird bei
verzogerter Konvektion viel Wasser in der oberen Atmosphére freigesetzt. Die Folge ist

eine starke Dampfung der Konvektion, die sich auch in der Entwicklung des Nieder-
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Abbildung 74: Akkumulierter Niederschlag zwischen 9 und 16 UTC am 19.06.2002 mit
verzogerter Niederschlagsbildung (in Grau) und: 1.) ohne Parametrisierung des Wol-
kenwassergehalts (Simulationen C1 [x] und C2 [(O)]); 2.) mit verstéirktem Detrainment
von Wolkenwasser (C3 mit n; = 10 [A]). Die Niederschlége sind relativ zum Original-
LM (schwarz). Die Regensumme liegt alle 400 s vor, da das Tiedtke-Schema nur jeden
10. Zeitschritt ausgefiihrt wird. Die Parameter der Simulationen C sind in Tab. 9.4

aufgefithrt. Die Summation wird {iber das in Abb. 76 gezeigte Teilgebiet ausgefiihrt.
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schlags im Tagesverlauf und seiner Gesamtsumme widerspiegelt. Zu allen Zeitpunkten
fillt relativ unabhéngig von den Parametern der Simulation viel weniger Regen als im
urspriinglichen Modell (Abb. 74).

Auch bei verstarktem Detrainment wird die Entwicklung hochreichender Konvek-
tion aufgrund der groflen Freisetzung von Feuchte in der mittleren und oberen Tro-
posphére stark gehemmt, die Niederschlagssummen steigen zwar, sind aber ebenfalls

deutlich geringer als im urspriinglichen Modell. Bei einer Speicherung des Wolkenwas-
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Abbildung 75: Akkumulierter Niederschlag analog Abb. 74 bei Speicherung des Wol-
kenwassergehalts. Simulationen C4 (x), C5 (O), C6 (A) und C7 (O) links sowie C8
(x) und C9 (A) rechts.

sers wahrend der Verzogerung fallt deutlich mehr Niederschlag aus. Neben den groferen
Regenmengen sind deutliche Unterschiede im Tagesverlauf erkennbar. Die kontinuier-
liche Zunahme des Niederschlags mit Originalschema zwischen etwa 10 und 13 UTC
andert sich zu einer Stufenform, d.h. es gibt eine Konzentration auf mehrere, zeitlich
voneinander getrennte Niederschlagsereignisse statt eines lang andauernden Regens.
Die zeitliche Lage dieser intensiven Regenfille wird durch die unterschiedliche Wahl
des Parameters C§ beeinflusst. Die Werte der Parameter bei den verschiedenen Si-
mulationen listet Tabelle 9.4 auf. Ein einfacher Zusammenhang zwischen Simulationen
mit gednderten Parametern besteht erwartungsgeméfl nicht. Die Entwicklung der Nie-
derschlagssumme dhnelt sich bis auf eine zeitliche Verschiebung fiir Cy = 1500 J kg~*
(C4) und CY = 2500 J kg=' (C6), withrend bei Cy > 2000 J kg=! (C5) die erste
Niederschlagsperiode kiirzer ausfillt. Die Konzentration der Niederschldge auf mehrere
kurze Ereignisse folgt aus der Speicherung des Wolkenwassers. Der konvektive Nieder-

schlag ist proportional zum Wolkenwassergehalt, damit fallt entsprechend mehr Nieder-
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Simulation CYy ¢y 71

C1 1500 30 10
C2 2500 30 10
C3 2000 30 10
C4 1500 30 10
C5 2000 30 10

C6 2500 30 10
C7 2500 10 10
C8 2500 30 1
C9 2500 30 1

Tabelle 8: Ubersicht iiber die Parameter, die in den Simulationen C1 bis C9 variiert
wurden. Cy in J kg™, t¥ und ¢*% in Vielfachen des Modellzeitschrittes At.

schlag wenn sich durch die Akkumulation [ vergréfert. Je groBer C3, desto linger ist
die Verzogerung und desto mehr Wasser wird gespeichert, das anschlieend abregnen
kann. Zusatzlich werden die konvektiven Tendenzen verstarkt, die einen stabilisieren-
den Effekt auf die Atmosphére haben. Nach einem solchen intensiven Ereignis folgt
daher eine ldngere Pause mit konvektiver Inaktivitét, bis sich wieder ein entsprechen-
des Potential aufgebaut hat. Die Gesamtmengen des Niederschlags bis 13 UTC liegen
etwa in der GroBlenordnung des originalen Schemas. Danach wéchst die Regenmen-
ge ohne Verzogerung kaum noch, wiahrend das neue Schema weitere Konvektion und
entsprechende Niederschlagsereignisse produziert. Teilweise verdoppeln sich die Ge-
samtsummen bis zum spiten Nachmittag. Dies liegt vor allem an den ,,Ruheperioden*
zwischen den starken Konvektionsereignissen, in denen eine geringere Bewolkung unter
anderem wieder mehr Einstrahlung zuldsst. Ein weiterer kritischer Parameter ist die
Dauer der Verzégerung ty . Im Fall der Simulation C7 ist tJ = 10 At. Damit betrigt
die maximale Verzogerung nur einen konvektiven Zeitschritt. In der Folge verschwindet
die Konzentration des Regens auf einzelne Ereignisse vollig und der Niederschlag fallt
wie im Originalschema iiber einen langen Zeitraum verteilt.

Allen Simulationen mit der neuen Parametrisierung gemein ist die initiale
Verzogerung. Der Niederschlag beginnt am Morgen in Abhéngigkeit der verschiedenen
Parameter 30 bis 60 min spéter als in der urspriinglichen Version des Tiedtke-Schemas
(kleine Bildausschnitte in Abb. 75). Die Verzogerung unterdriickt Niederschlag, der an

Gitterpunkten fallt, an denen die Konvektion nur ein oder zwei Zeitschritte existiert.
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Abbildung 76: Simulierte konvektive Niederschlagsraten und Konvektionstypen am
19.06.2002 bei verzogerter Niederschlagsbildung. Die Isolinien zeigen den bis zum an-
gegebenen Zeitpunkt gefallenen Regen in mm h™! (Simulation C6). Dreiecke stehen fiir

hochreichende Konvektion zum angegebenen Zeitpunkt.
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Dies betrifft vor allem den Beginn der konvektiven Tétigkeit.

Die Speicherung des Wolkenwassers zwischen den Aufrufen der Konvektionspara-
metrisierung stellt einen starken Eingriff dar, da die Feuchtigkeit fiir diese Zeit dem
Modell entzogen ist. Bei einer Verringerung von At auf den minimalen Wert, also
der Berechnung der Konvektion bei jedem Zeitschritt, wird auch die Zeit verringert,
bis gespeicherte Feuchtigkeit an Gitterpunkten, an denen keine Initialisierung mehr
stattfindet, wieder freigesetzt wird. Dies verdndert die Entwicklung der Niederschlags-
bildung, die grundsétzlichen Charakteristika bleiben jedoch gleich. Die Akkumulation
konzentriert sich auf zwei bis drei Zeitpunkte mit ldngeren Bereichen dazwischen, in
denen wenig oder gar kein Niederschlag féllt (Abb. 75 rechts). Die weitere Verwen-
dung des bisherigen Werts von At?® = 10, der aus Griinden der Rechenzeit gewiihlt
wird, erscheint damit unproblematisch. An den Positionen der Niederschlage &ndert
sich im Vergleich zum Originalschema wenig, der meiste Regen féllt im Modell am
Vormittag im siidlichen Schwarzwald. Zusétzlich dazu treten auch im westlichen Teil
der Schwabischen Alb einige Konvektionswolken mit Niederschlag auf (Abb. 76). In
den betroffenen Gebieten fillt in der gleichen Zeit aber mehr Regen, und die nieder-
schlagsbildende Konvektion setzt sich auch nach 13 UTC fort. Im Siidschwarzwald, wo
tatsichlich am spédten Nachmittag starke Niederschlidge auftraten (Kap. 7.2.2), tritt da-
mit fiir diesen Tagesabschnitt qualitativ eine Verbesserung der Simulation ein, das zu
frithe Auftauchen niederschlagsbildender Konvektion am Morgen wird aber nur wenig

verzogert.

9.5 Synthese der neuen Parametrisierungen

Die Anderungen an der Konvektionsparametrisierung, in Form der hier vorgestellten
Latenzzeit in Abhéngigkeit von der vorhandenen Labilitdtsenergie und das modifizierte
Initialisierungsschema aus Kap. 8, verursachen im betrachteten Fall jeweils eine gerin-
ge Verzogerung der ersten konvektiven Niederschlagsbildung in der Gréflenordnung
von 20 bis 60 min. Bei der anschliefenden Ausbildung der Konvektion verhalten sich
die Schemata dagegen unterschiedlich. Dies spiegelt sich in der gegenldufigen Tendenz
fiir die Gesamtsumme an gefallenem Regen wider, die bei geénderter Initialisierung
ab- und bei Einbau der Verzogerung zunimmt. Unter diesen Gesichtspunkten ist es
interessant, das Verhalten des Modells unter der gleichzeitigen Anwendung beider Pa-
rametrisierungen zu testen. Von beiden Verfahren dominiert das neue Initialisierungs-
schema eindeutig. Bei einem grofien Flichenanteil der stérksten Aufwinde (a, = 0.07)

hat die Latenz der Konvektion praktisch keinen Einfluss mehr auf die Regenmenge und
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Abbildung 77: Akkumulierter Niederschlag und Regenraten am 19.06.2002 zwischen
9 und 16 UTC bei einer Kombination von verzégerter Niederschlagsbildung mit dem
neuen Initialisierungsschema. Die Simulationen unterscheiden sich durch den Wert des
Flachenanteil-Parameters (Tab. 9). IC1: a, = 0.03 (x); IC2: a, = 0.05 (O); IC3:
a, = 0.05 (A) (Tab. 9).

den Verlauf der Niederschlagsbildung (Abb. 77 verglichen mit Abb. 64). Bei niedrige-
ren Fldchenanteilen addieren sich dagegen die Effekte beider Schemata beziiglich der
anfanglichen Behinderung der Konvektion. Der erste markante Niederschlag fallt erst
nach 12 UTC und damit iiber 90 bis 120 min spéter als im unverinderten Tiedtke-
Schema. Das Niederschlagsereignis dauert etwa eine Stunde, danach folgt eine von der
Latenzzeit abhingige Pause in der Entwicklung. Ahnlich dem urspriinglichen Modell
fallt nach 14:30 UTC dann erneut Regen. Ein iiberraschender Effekt zeigt sich beim
Vergleich der Graphen fiir a, = 0.03 und a, = 0.05. Statt der von der neuen Initia-
lisierung bekannten Zunahme des Gesamtniederschlags bei wachsendem Fléchenanteil

der starksten Aufwinde in der Grenzschicht und damit vergréflertem Massenfluss, sind

Simulation CYy t¥  a,

IC1 2500 30 0.03
I1C2 2500 30 0.05
IC3 2500 30 0.07

Tabelle 9: Ubersicht iiber die Parameter in den Simulationen IC1 bis IC3.
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Abbildung 78: Simulierte konvektive Niederschlagsraten und Konvektionstypen analog
Abb. 76 bei Kombination von neuem Initialisierungsschema und verzogerter Nieder-
schlagsbildung (Simulation 1C2).
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hier die Ergebnisse gerade vertauscht. Fiir grofleres a,, fallt spater und weniger Nieder-
schlag. Interessant ist hierbei auch, dass der Wert von a, = 0.05 dem Anteil starker
und gleichzeitig in groBem Umfang Feuchte transportierender Aufwinde entspricht, die
aus den Messungen in Kap. 6 abgeleitet wurden. Die maximale Verzogerung nieder-
schlagsbildender Konvektion, die in der Realitdt erst nach 13 UTC eingesetzt hat,
entsteht somit bei einer Kombination der verdnderten Initialisierung und des neuen
Verzogerungsschemas mit den beiden Parametern C) = 2500 J kg=! und a, = 0.05.
Konvektive Wolken treten bei Simulation IC2 im Bereich der Mittelgebirge bereits am
Vormittag auf (Abb. 78). Fiir etwa zwei Stunden wird die Bildung von Niederschlag
verhindert, der danach im siidlichen Schwarzwald fallt. Eine Verdnderung der Position
kann mit keiner Kombination der Parametrisierungen oder Parameterwahl erreicht wer-
den, hier spielen also andere Faktoren wie z. B. mesoskalige Windsysteme ebenfalls eine
wichtige Rolle. Auch im weiteren Verlauf des Tages fallen im Siidschwarzwald weitere
Niederschléage, allerdings in deutlich geringeren Umfang als in den anderen Simulatio-
nen und in der Realitét. Die Kombination der Parametrisierungen fiihrt also nicht nur
zu einer Verzogerung der Niederschlagsbildung, sondern dampft auch die Regenmenge
deutlich.

Zusammenfassung Mit der hier vorgestellten CAPE-abhéngigen Verzogerung
erhélt die Parametrisierung die Moglichkeit, auf die potentiell vorhandene Energie
der Schichtung zu reagieren. Ohne Beriicksichtigung des Wolkenwassers erfihrt die
konvektive Aktivitdt eine sehr starke Dampfung und in der Folge féllt viel weniger
Niederschlag. Wird das Wolkenwasser jedoch gespeichert und steht nach dem Ende der
Verzogerung fiir die Niederschlagsbildung bereit, so teilt sich die zeitlich kontinuierli-
che Niederschlagsverteilung bei unveréndertem Schema in mehrere zeitlich abgegrenzte
Ereignisse, deren Haufigkeit und Intensitét von der Dauer der Verzégerung abhéngen.
Die tageszeitliche Entwicklung konvektiver Niederschlagsbildung wird durch die La-
tenzzeit in der Groflenordnung von 30 bis 60 min verzogert. Bei einer Kombination mit
dem neuen Initialisierungsschema reduziert sich die Regenmenge und es ergibt sich je
nach Wahl der Parameter eine weit stiarkere Verschiebung. Diese betrédgt bis zu zwei
Stunden und entspricht damit der tatsédchlichen Entwicklung in dieser Fallstudie weit

besser entspricht.
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10 Zusammenfassung und Awusblick

Im Mittelpunkt der vorliegenden Arbeit stehen einerseits die Struktur und Transport-
eigenschaften konvektiver Turbulenz in der planetarischen Grenzschicht und deren ta-
geszeitliche Entwicklung. Sie werden anhand umfangreicher boden- und luftgestiitzter
Daten analysiert, die im Rahmen des VERTIKATOR-Projekts erfasst wurden. Sehr
hohe Grenzschichten bereits am frithen Nachmittag bilden sich nur bei Aktivierung ei-
ner noch vom Vortag vorhandenen Residualschicht. Verschiedene Faktoren im Bergland
begiinstigen eine beschleunigte Integration dieser Residualschicht. Die Temperaturdif-
ferenz zwischen morgendlicher Grenz- und Residualschicht ist niedriger, da die boden-
nahe Luftschicht nachts weniger abkiihlt als in der Ebene. Prozesse, die zusétzlich zum
fithlbaren Warmestrom am Boden die Grenzschicht am Tag erwérmen, spielen im Berg-
land eine grofere Rolle. Einen weiteren grofien Beitrag zu einer raschen Entwicklung im
Schwarzwald liefern thermische Windsysteme, bei deren Anwesenheit die Mischungs-
schicht im Tagesverlauf starker anwéchst als die Hohendnderung der unterliegenden
Orographie. Im Gegensatz zu einem langsam nach Osten hin zunehmenden Grenz-
schichtoberrand, eine Situation die an den meisten Messtagen zu finden ist, entstehen
an der Westflanke des Schwarzwalds grofle Hohenunterschiede der Grenzschicht iiber
geringe horizontale Distanzen. Bei gleichzeitiger 6stlicher Grundstromung kann warme
Luft aus der Grenzschicht in das Rheintal advehieren und dort das Wachstum der PBL
ddmpfen. Diese komplizierten kleinrdumigen Effekte liegen unterhalb der Auflésung
operationeller Wettervorhersagemodelle und tragen zu den oft ungenauen Vorhersagen
von Feuchtkonvektion und Niederschlédgen im Bergland und seiner Umgebung bei.
Die konvektiven Strukturen in der Grenzschicht und ihre Transporteigenschaften
werden auf verschiedene Arten untersucht. Aus den traditionell iiber die Mittelung tiber
einen Flugabschnitt gewonnenen Resultaten lasst sich vor allem die erhéhte Variabi-
litdt der Eigenschaften und Transporte im Bergland ableiten. Diese zeigt sich vor allem
beim latenten Warmefluss und in geringerem Mafle auch beim turbulenten Transport
von Spurenstoffen, darunter den erstmals durch luftgestiitzte Messungen quantifizier-
ten turbulenten Stickoxidfluss. Dieser erreicht im Rheintal Werte bis 0.9 ppb m s
Beim fiithlbaren Warmestrom wirkt sich die Orographie kaum auf die Schwankungsbrei-
te aus, wohl aber auf das Vertikalprofil der Fliisse. Diese werden bereits in der Mitte
der Grenzschicht negativ. Auch in den Spektren meteorologischer Parameter zeigt sich
im Produktionsbereich eine deutliche Abhéngigkeit von der Hohe. Im unteren Drittel
der Grenzschicht dominiert der Einfluss der Erdoberflache die konvektiven Strukturen.

Sowohl im Bergland als auch in der Ebene wéchst ihre horizontale Ausdehnung mit der
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Hohe schnell an, wobei die mittlere Grofie mit dem Abstand zur Oberfliche anwéchst.
Im oberen Teil der Grenzschicht nimmt die Bedeutung der Austauschbegrenzung durch
die Inversion am Oberrand der PBL zu. Uber dem Rheintal verringert sich das Wachs-
tum der Strukturen, im Bergland stagniert ihre Grofle. Im Mittel ist die Wellenlédnge
mit der groBten spektralen Energie im Spektrum der Vertikalwindgeschwindigkeit im
Schwarzwald um etwa A,.. = 0.4 z; geringer, wobei jedoch eine grofle Streubreite der
individuellen Werte vorliegt.

Aus der direkten Untersuchung konvektiver Strukturen, die sich mit der Vertikal-
windgeschwindigkeit als Indikator aus den Zeitreihen der Messungen erfassen lassen,
ergibt sich eine dominierende Rolle feuchter Aufwinde und trockener Abwinde am
turbulenten Transport. Sie weisen die grofiten vertikalen Windgeschwindigkeiten auf
und haben zusammen einen Anteil von etwa 80 % am Feuchtetransport. Im oberen
Teil der PBL entstehen im Flachland, vor allem durch das Zusammenwachsen kleine-
rer Elemente, groflere Strukturen als im Gebirge. Die grofiten auftretenden vertikalen
Windgeschwindigkeiten in den Aufwinden unterscheiden sich im Mittel kaum, aber das
Geschwindigkeitsmaximum liegt im Schwarzwald tiefer. Die positive Korrelation zwi-
schen w’' und 6" verschwindet bereits in der Mitte der Grenzschicht. Der turbulente
Feuchtetransport ist dagegen, auch hier besonders im oberen Teil der Grenzschicht, im
Bergland stérker. Die Feuchtefliisse in den Konvektionselementen sind mit Werten iiber
0.5m s ! g kg™! doppelt so grof wie iiber dem Flachland. Aufwinde, deren Geschwin-
digkeit oberhalb 0.7 w’/w, liegt, zeichnen sich durch besonders hohe Werte vom w'm’
aus. Sie nehmen etwa 5 % der Gesamtfliche der Grenzschicht ein. Eine wichtige Rolle
spielen die konvektiven Strukturen auch beim Vertikaltransport von Spurenstoffen. Sie
vermischen, besonders im hoher belasteten Rheintal, Stickoxide nach oben, weg von
den Quellorten, und im Gegenzug Ozon hin zur Senke am Boden. Neben den deutlich
grofleren latenten Fliissen, die im Bergland auftreten, zeichnet sich das Mittelgebirge
durch eine groflere Variabilitidt aus, sobald der durch den Einfluss der Oberfliche do-
minierte untere Bereich der PBL verlassen wird.

Die angefiihrten Resultate liefern ein umfassendes Bild der Eigenschaften kon-
vektiver Strukturen {iber Flachland und Mittelgebirge. Mit der Konvektion werden
grofle Mengen Energie in Form von fithlbarer und latenter Wérme vertikal bewegt.
Uberwinden einzelne starke Aufwindstrukturen den stabil geschichteten Oberrand der
Grenzschicht, konnen sie sich unter Umstédnden zu Wolken weiterentwickeln. Aufwinde
konnen daher auch als Kriterium fiir die Initialisierung von Konvektion in der entspre-

chenden Parametrisierung numerischer Modelle dienen.
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Das neu implementierte Initialisierungsschema, das in der Konvektionsparametri-
sierung des LM die bisherige SchlieBung ersetzt, beeinflusst stark die Simulation von
Konvektion. Durch die Benutzung der Vertikalwindgeschwindigkeit und eines festge-
legten Fliachenanteils der stiarksten Aufwinde von 5 %, der durch die Resultate der
Grenzschichtanalyse belegt wird, kénnen der Massenfluss an der Wolkenbasis und die
Wolkenhohe als Eingangsgrofien der eigentlichen Parametrisierung bestimmt werden.
Diese Groflen sowie die Anzahl und Art der Gitterpunkte, an denen Konvektion aus-
gelost wird, unterscheiden sich quantitativ als auch in ihrer zeitlichen Entwicklung
stark von den Ergebnissen des urspriinglichen Schemas. Die Auslosung hochreichender
Konvektion findet an weniger Punkten statt und der simulierte Massenfluss ist im Mit-
tel kleiner. Dies bewirkt einerseits eine Lokalisierung der Konvektion, wéihrend in der
urspriinglichen Parametrisierung die Auslosung grofiflichig stattfindet. Andererseits re-
duziert sich die konvektive Niederschlagsmenge, da diese an den Massenfluss gekoppelt
ist. Insgesamt erhoht sich der Schwellenwert fiir das Auftreten von Konvektion und
ihr Intensitdtsmaximum verschiebt sich tageszeitlich spéter in die Zeit nach dem loka-
len Mittag. Die neue Initialisierung verdndert aber weder die Position der simulierten
konvektiven Zellen noch den charakteristischen zeitlichen Verlauf der konvektiven Ak-
tivitdt, die im Modell ein kontinuierlicher Prozess ist.

Wolken durchlaufen verschiedene Entwicklungsstadien, bevor sie Niederschlag ge-
nerieren. Kine Beriicksichtigung der dafiir nétigen Zeit bewirkt eine Intensivierung der
Konvektion bei gleichzeitiger Verkiirzung der Dauer einzelner konvektiver Ereignisse.
Als Kriterium fiir die Dauer dieser Entwicklungsphase eignet sich die CAPE, da sie
ein Parameter fiir die Energie ist, welche fiir die Konvektion potentiell zur Verfiigung
steht. Bei einer Verzogerung des Niederschlags in Abhéngigkeit von der CAPE sam-
melt sich Wolkenwasser an. Bei spéter erlaubter Regenbildung fallt daher mehr Wasser
aus, und die urspriinglich zeitlich kontinuierliche Niederschlagsverteilung zerfallt in
mehrere abgegrenzte Ereignisse, deren H&aufigkeit und Intensitdt von der Dauer der
Verzogerung abhéngen. Das Einsetzen konvektiven Niederschlags am Vormittag ver-
schiebt sich durch die Implementierung der Latenzzeit lediglich in der GroBenordnung
von 30 min. Bei einer Kombination mit dem neuen Initialisierungsschema verschiebt
sich, je nach Wahl der Parameter, die tageszeitliche Entwicklung weit starker. Die ma-
ximale Verzogerung betrégt bis zu zwei Stunden und entspricht damit den tatsédchlichen
Gegebenheiten in der untersuchten Fallstudie weit besser. Allerdings féllt der simulierte
Niederschlag weitgehend im mittleren und siidlichen Schwarzwald. Die in der Realitét

im Nordschwarzwald aufgetretene so genannte ,, Murgtalzelle kann in der derzeitig ope-
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rationellen Auflésung des LM auch mit den neuen Schemata nicht reproduziert werden.
Als Nebeneffekt reduziert sich die Regenmenge, so dass die Niederschlige am spéteren
Nachmittag unterschétzt werden. Eine Verbesserung tritt aber bei den bekannten Pro-
blemen des tageszeitlich zu frithen Einsetzens der simulierten Konvektion und des zu
stark in die Fliche verteilten Niederschlags ein.

Bei nicht-operationellen Modellstudien wie im vorliegenden Fall muss der grofe Ein-
fluss der Antriebsdaten beriicksichtigt werden. Besonders bei der Untersuchung kon-
vektiver Ereignisse kann die unkorrigierte Verwendung von GME-Vorhersagen an den
Réndern zu grofien Abweichungen von den Beobachtungen fithren. Der Vergleich mit
Radiosondenmessungen offenbart eine systematische Uberschitzung der Feuchte in der
Grenzschicht im GME, die besonders bei Simulationen mit Regionalmodellen, in die
keine assimilierten Messdaten einfliefen, zu einer iiberschitzten konvektiven Aktivitat
fithrt. Bereits eine einfache Anpassung an die Messungen fithrt zu einer deutlichen

Verbesserung des Ergebnisses.

Ausblick Wahrend die experimentelle Analyse der Grenzschicht, der hierbei wichti-
gen Parameter und Strukturen einen grofien Datensatz und entsprechend verschiedene
meteorologische Situationen umfasst, bauen die Aussagen iiber die Auswirkungen des
verdnderten Initialisierungsschemas und der Einfithrung einer Latenzzeit nur auf die
Auswertung einer Fallstudie. Die Betrachtungen iiber die direkten Folgen, wie die Re-
duzierung des Massenflusses oder die Lokalisierung der Auslésung kénnen sicherlich ge-
neralisiert werden, da sie relativ unabhéngig von anderen Faktoren sind. Die Bedeutung
der Anderungen auf Parameter wie den konvektiven Niederschlag, der ja im Hauptteil
der Parametrisierung immer noch von der Feuchtekonvergenz bestimmt wird, muss da-
gegen anhand weiterer Fallstudien mit abweichenden meteorologischen Bedingungen
untersucht werden. Das gednderte Konvektionsschema hat auch Auswirkungen auf die
mittleren Niederschlagssummen, die tageszeitliche Entwicklung der Konvektion oder
die Wolkenbedeckung, die noch nicht untersucht wurden. Geeignete Datensétze sind
vom COPS-Experiment zu erwarten, das im Rahmen eines Schwerpunktprogramms
der Deutschen Forschungs-Gemeinschaft 2007 durchgefiihrt wird. Es hat sich aber ge-
zeigt, dass sich das Tiedtke-Schema weiter entwickeln ldsst und bestimmte Schwach-
punkte, gerade unter Einsatz experimentell gewonnener Erkenntnisse, verbessert wer-
den konnen. Die weitere Verbesserung der immer noch notigen Parametrisierung der
Konvektion in numerischen Wettervorhersagemodellen ist die Voraussetzung dafiir, die

Feuchtkonvektion auch quantitativ besser zu erfassen und vorherzusagen.
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A Variablen und Abkiirzungen

SYMBOL BEDEUTUNG
AGL  Hohe iiber Bodenniveau (Above Ground Level)
ASL Hohe iiber NN (Above Sea Level)
Ay Flachenanteil starker Aufwinde
CEST  Central European Standard Time entspricht MESZ
Cp spezifische Warmekapazitat trockener Luft bei konstantem Druck =
1004.67 J kg7t Kt
cv CAPE-Wert fiir Verzogerung des Niederschlags
d horizontale Ausdehnung von konvektiver Strukturen; Index fiir Abwinde
e Dampfdruck
EL Gleichgewichtsniveau, gleiche Temperatur von Luftpaket und Umgebung
(engl. Equilibrium Level )
f normierte Frequenz = n z; / TAS
g Gravitationsbeschleunigung 9.81 m s—2
h feucht-statische Energie = ¢, 7" + gz + Lg,
H fithlbarer Warmestrom = pch
HKN  Hebungs-Kondensations-Niveau
IMP IntensivMessPhase
KKN  Kumulus-Kondensations-Niveau
k von Karman - Konstante 0.4
Amax Wellenlénge, bei der das Maximum des Spektrums auftritt
A Wellenlénge
LFS Level of Free Sinking = NFA
Ly spezifische Verdunstungswiirme = 2.5 x 10° J kg=*
l Wolkenwassergehalt
MESZ  Mittel-Européische Sommer-Zeit
M Massenfluss
m Mischungsverhéltnis = 0.622¢/(p — e)
N Anzahl konvektiver Strukturen pro Weglédnge
NFA Niveau Freien Absinkens = LFS
NFK Niveau Freier Konvektion
N Anzahl konvektiver Strukturen pro Lénge
n Frequenz; Anzahl konvektiver Strukturen pro Flugabschnitt
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Symbol Bedeutung
0] Geopotential
Y beliebige skalare Grofie
T 3.1415926535897932384626
P Luftdruck
s Skalierungsgrdfe fiir die Feuchte
q spezifische Feuchte = 0.622¢/p
R Gaskonstante trockener Luft = 287.04 J kg=! K1
p Luftdichte
S trocken-statische Energie = ¢, T + gz
o? Varianz
o Standardabweichung
TAS Geschwindigkeit des Flugzeugs relativ zur Luft
0 potentielle Temperatur
0. konvektive Skalierungsgréfie der Temperatur
Oy virtuelle potentielle Temperatur
T Lufttemperatur
Ty virtuelle Temperatur
At Anzahl der Modellzeitschritte, zu denen das Tiedtke-Schema im LM aufgeru-
fen wird
tWolke  Alter der Wolke in Modellzeitschritten
tv Wert fiir die zeitliche Verzogerung des Niederschlags
t, konvektive Zeitskala = ;—
UTC Universal Time Coordinated entspricht MESZ - 2h
u Windkomponente, longitudinal zur Hauptwindrichtung
Uy Schubspannungsgeschwindigkeit
] Betrag der Windgeschwindigkeit = vu2 + v2
v horizontale Windkomponente, lateral zur Hauptwindrichtung
V latenter Wiarmestrom = pLyw/q
WB Wolkenbasis
WH Wolkenhohe
WO Wolkenobergrenze
W, konvektive Skalierungsgrofe fiir die Windgeschwindigkeit
w vertikale Windkomponente
2 Hohe der Mischungsschicht



B Tiedtke-Schema

Ein Konvektionsschema beschreibt den Einfluss subskaliger konvektiver Vorgénge auf
die skaligen Zustandsgroflen eines numerischen Modells. Im Lokal-Modell des DWD
wird hierfiir das Tiedtke-Schema (Tiedtke, 1989) eingesetzt. Die darin ausschlielich
beriicksichtigten vertikalen Prozesse wirken mittels diabatischer Erwarmung, Frei-
werden latenter Energie sowie Vertikaltransporten von Warme, Feuchte und Impuls.
Auflerdem werden laterale Austauschvorginge (Entrainment und Detrainment) ab-
geschitzt. Aus allen beteiligten Prozessen wird die konvektive Tendenz fiir die ska-
ligen GroBen Temperatur 1" bzw. die trockenstatische Energie s, spezifische Feuchte ¢
und die horizontalen Windkomponenten u und v bestimmt. Die folgende Beschreibung
des Schemas basiert auf den Arbeiten von Tiedtke (1989), Doms und Schéttler (1999),
Doms et al. (2002) und Heise (2002a).

B.1 Gleichungssystem
B.1.1 Grofiraumige Bilanzgleichungen

Die Konvektion beeinflusst die Atmosphéire durch Kondensation, Verdunstung und
den turbulenten Transport von Wéarme, Feuchte und Impuls. Unter der Annahme, dass
die Konvektion nur thermodynamisch angetrieben wird, ergeben sich die groiskaligen

Bilanzgleichungen zu

8/07]1 = et 78@ 1 8 7? 1 -2 -

9Uh . 9 _ _29 V- 20 B.1

5 + Uy, thh+waz ﬁ(’)zpwvh ﬁvhp X U, (B.1)
[ p— 0s 10 — _
a—i+ﬁh-vh§+wa—z = _E&pw's'+L(é—é)|Cu+QR (B.2)
g = - _0q 10 —«—  _  _
a—3+vh-vhq+wa—z = 5T~ (el (B.3)

@

mit den horizontalen Windkomponenten vj,, den Kondensations- und Verdunstungsra-
ten ¢ und e, der trockenstatischen Energie (= Montgomerypotential) s = ¢, T + gz,
der Temperatur T, der Hohe z, der Schwerebeschleunigung ¢, der Dichte p, der ver-
tikalen Windkomponente w, der spezifischen Wérmekapazitéat bei konstantem Druck
¢, und der Strahlungsbilanzdivergenz Q. Die Gleichungen sind iiber ein Gebiet ge-
mittelt, das grofl genug ist um ein Ensemble von Kumuluswolken zu enthalten. Die
Strichgréflen représentieren Abweichungen von diesem Mittel. Es wird angenommen,

dass die Skalen der Konvektion vollsténdig getrennt betrachtet werden kénnen, so dass
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die Parametrisierung der Effekte der Turbulenz und Mesoskala getrennt erfolgen kann.
Die Terme fiir die Divergenz des vertikalen Wirbelflusses (@) kénnen daher in den Bei-

trag der Konvektion (Cu) und der Grenzschicht-Turbulenz (tu) aufgespalten werden:

W = w oy + W'y, mit Y = {s, q}. Horizontale konvektive Flussdivergenzen von
s und ¢ werden vernachléssigt, da angenommen wird, dass der horizontale Transport
iitber den Rand des Ensemble-Gebiets hinweg durch Konvektion sehr viel kleiner als
der grofiskalige Transport ist.

Der turbulente Transport durch Konvektion setzt sich zusammen aus Anteilen von

Aufwinden, Abwinden und induziertem Absinken in der Umgebung;:

Aufwind Abwind
ﬁw/¢/|cu - ﬁz aui(wui - w)(%bul - 1;) + ﬁz a’di(wdi - w)(¢d1 - 772)
7 , W 7

(1= [0, + aa))(@ — )G~ D). (B

7
(&

Umgebung

Die Beitrage verschiedener Wolkentypen i werden fiir die Aufwinde w (engl. up-
draft) und Abwinde d (downdraft) sowie in der Umgebung (~) mit ihren jeweiligen
Fléchenanteilen a summiert. Bei grofiskaligen Modellen besitzen die Auf- und Abwin-
de verglichen mit der Umgebung nur einen kleinen Anteil an der Fliche. Die Umge-
bungsvariablen konnen daher durch ihr Flidchenmittel ersetzt werden (@Z = ). Das
Tiedtke-Schema gehort zur Klasse der Massenfluss-Verfahren. In ihnen kann durch die
Einfithrung des konvektiven Massenflusses M, = pay, (w,, —w), My, = pag,(wg, —0)

fiir den Wolkentyp ¢ der Beitrag der Konvektion als

=3 My by, + > Mytha, — Y (M, + M)t (B.6)

ausgedriickt werden. Die einzelnen Komponenten des Wolkenensembles werden nicht
beriicksichtigt, statt dessen findet ein so genanntes , Bulk“- Modell Verwendung, bei

dem nur die Eigenschaften des gesamten Ensembles betrachtet werden:

WY | = Mythy + Mgpg — (M, + My)t (B.7)
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Eingesetzt in die Gleichungen (B.1) bis (B.3) ergibt sich

82)? et ey _81)? ]. a N = — e 1 8 _
a_th + Uy, - Vo + wa_zh = —5& [Mu(vh,u — Up) + My(Upa — Uh)] - E&Pw/% tu
— =Vpp — 20 x v, (B.8)
Js — _ _0s 10 _ _ 10 .
e + Uy, - V5 + bo- = ~55: [My(su — 5) + Mg(sq — 5)] — Eapw’s’hu
+ L(Cu — €q — él — ép) + QR (Bg)
07 — . _0q . 10 - . 10 ]
o + Uy, - Vpq + w@ = 5& (My(qu — @) + Ma(qa — )] Eapw i
—(Cu — €q — él — ép), (BlO)

Thermodynamischer Antrieb durch Feucht-Konvektion

wobei als diabatische Prozesse die Kondensation im Aufwind c¢,, die Verdunstung von
Regen im Abwind e4, von Wolkenwasser in der Umgebung €; und von Regen unterhalb
der Wolkenbasis €, beriicksichtigt sind. Mit den Gleichungen (B.8) bis (B.10) sind die

Beitriage der Konvektion zur grofiskaligen Warme- und Feuchtebilanz

aa—§|cu = —%% [ M (Tnu — Tn) + Ma(Tna — Tn)] (B.11)

Sl =~ (s = 9+ Malsa = 9)] + Llea = ea=1 =) (B12)

o= Mt~ D+ Mlga =) — (e —ca— 16 (B3
berechenbar.

Parametrisierung mikrophysikalischer Prozesse

1. Kondensation/Deposition im Aufwindbereich
Die Kondensations- bzw. Depositionsrate im Aufwindgebiet folgt aus dem
Sattigungsgleichgewicht. Durch die adiabatische Abkiihlung tritt Ubersittigung
auf, die spezifische Feuchte wird auf ihren Sé&ttigungswert reduziert, und
die Feuchtedifferenz als Wolkenwasser definiert. Die freiwerdende Kondensati-
onswérme justiert die Temperatur des Luftpakets. Unterhalb des Gefrierpunkts
wird zusétzlich Gefrierwarme frei, ein Gefrieren von Wolkenwasser oberhalb der

0°C - Grenze beziehungsweise Schneeschmelze wird jedoch nicht beriicksichtigt.
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Abbildung 79: Beispiel fiir den Anteil hochreichender (grau) und flacher Konvektion
(grau gestrichelt) am gesamten konvektiven Niederschlag (schwarz) relativ zur maxima-
len Regenmenge. Jeder Punkt der Kurve représentiert den im gesamten Modellgebiet

innerhalb von 12 min gefallenen Niederschlag fiir den 19.06.2002.

2. Verdunstung im Abwindbereich
Fiir den Abwindbereich wird Sattigung vorausgesetzt, die aufgrund der adiaba-
tischen Erwédrmung benétigte Feuchte wird iiber die Sattigungsanpassung dem

Niederschlag entzogen.

3. Bildung von Niederschlag

Die Umwandlungsrate g, der Wolken- in Regentropfen ist proportional zum Wol-

kenwassergehalt [:

) 0 pVe — pVB < 200hPa
gp=Kl mit K= (B.14)

2-1073s7! sonst
Die Fallunterscheidung verhindert die Niederschlagsbildung in flachen Kumulus-
wolken. Diese werden als Wolken definiert, deren Druckdifferenz zwischen Wol-
kenbasis WB und Wolkenoberrand WO geringer als 200 hPa ist. Flache und

mittlere Konvektion tragen daher nur in geringem Mafle zum konvektiven Nie-

derschlag bei (Abb. 79).

4. Verdunstung von Wolkenwasser
Fliissigwasser, das durch Detrainment D in die Umgebung gemischt wird, ver-
dunstet dort sofort:

1
e =—-D,l (B.15)
p
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5. Verdunstung von Niederschlag unterhalb der Wolkenbasis
Die Verdunstungsrate basiert auf dem Ansatz von Kessler, der einen nichtlinearen

Zusammenhang zwischen Niederschlagsfluss und Verdunstung beschreibt:

VP/Pop, (B.16)

OéQC

€p = Cal(Qsat - Q)

mit den Konstanten o«; = 5- 107 und o, = 1.1 - 1072, der spezifischen
Sattigungsfeuchte ¢ und einem Normierungsfaktor \/M, der den Einfluss
der Luftdichte auf die Fallgeschwindigkeit beschreiben soll. Durch den nichtlinea-
ren Zusammenhang in Gleichung (B.16) muss der Flichenanteil C, in dem der

konvektive Niederschlag fallt, beriicksichtigt werden. Im LM wird

4000m
C=min|(1 B.17
min < , N ) ( )
gewahlt, wobei Az die horizontale Gitterweite des Modells reprisentiert.
Die vertikale Anderung des Regenwasserflusses
OM,(z _ .
B plgy—eaé) (B.15)

erhélt man aus der Massenerhaltung fiir Regenwasser, welche die Umwandlung von
Wolkenwasser in Regen mit der Rate g, sowie die Verdunstung beriicksichtigt. Die

vertikale Integration ab z = 0 liefert die Regenrate am Boden
1,0) = [ play — ea = &) (B.19)
0

die im LM bis zum néchsten Aufruf des Parametrisierungsschemas nach 10 Zeitschritten

konstant gehalten wird.

B.1.2 Wolkenmodell

Wie bereits erwihnt werden Wolken mit Hilfe eines Bulk-Ansatzes beschrieben, bei
dem zwar Auf- und Abwinde, nicht jedoch die einzelnen Wolkentypen getrennt be-
trachtet werden. Bei Annahme stationdrer Verhiltnisse in den Auf- und Abwinden

lauten die Bilanzgleichungen fiir Masse, Wérme, Feuchte, Wolkenwassergehalt [ und
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Windkomponenten o = w, v

oM, OM,
— B, — D, —E,—D
0z 0z d d
OM,s., oM,
S _ B5— Dyse + Lic, 4% _ By5 — Dysq + Ljea
0z 0z
OM,q. B _ M, _ _
& — B, — Dugu — pe. 4 — Eyq— Daga — pea (B.20)
0z 0z
oM, _ _
5. =Dyl + pcy — pgp
oM, oM,
a = Eua — Duau dd = Eda — Ddad
0z 0z

Die Massenfliisse bzw. die transportierten Groflen dndern sich in der Vertikalen durch
laterale Austauschvorginge, der Einmischung E (Entrainment) und Ausmischung D
(Detrainment), sowie Kondensation und Regenbildung. Es werden einige vereinfachen-
de Annahmen getroffen. In den Abwindbereichen herrscht Séttigung aufgrund der Ver-
dunstung von Regenwasser (e4), einstromende Umgebungsluft wird durch Verdunstung
gekiihlt, auBlerdem ist kein Wolkenwasser vorhanden. In den Aufwindbereichen herrscht
Sattigung innerhalb der Wolke und es werden keine Gefrier- und Schmelzprozesse des
Wolkenwassers beriicksichtigt. Eine vertikale Integration der Gleichungen (B.20) erfor-

dert die Kenntnis
e der Austauschparameter £ und D,
e des Massenflusses M™W® und der Variablen s,, ¢,, [ und «, am Wolkenunterrand,
e des Massenflusses M"V° und der Variablen sy, g4 und o, am Wolkenoberrand

e sowie eine Parametrisierung fiir die mikrophysikalischen Prozesse (¢, €4, gp).

B.1.3 Schliefungsannahmen

Das im LM implementierte Parametrisierungsverfahren beriicksichtigt drei Konvekti-
onstypen (hochreichende, flache und mittelhohe Konvektion), von denen allerdings nur
einer in einem Gitterpunkt auftreten kann. Die angewandten Schliefungsannahmen

sind abhéngig vom Konvektionstyp.

Wolkenbasis Die fiir die Integration notwendigen Werte fiir Temperatur und Feuchte
an der Wolkenbasis werden mittels eines einfachen Modells fiir ein aufsteigendes Luft-

paket ohne Austauschvorgéinge ermittelt. Dazu wird getestet, ob an einem Gitterpunkt
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freie Konvektion auftreten kann. Hat ein aus der bodennahen Schicht aufsteigendes
Luftpaket inklusive des Temperaturzuschlags von 0.5 K geniigend Auftrieb, um eine
Héhe zu erreichen in der Uberséttigung vorliegt, wird dieses Niveau als Wolkenbasis
definiert und die Eigenschaften des Luftpakets fiir die Wolkenbasis iibernommen.

Die Parametrisierung des Massenflusses erfolgt nach der Hypothese, dass hochreichende
Konvektion von synoptisch-skaliger Konvergenz in der unteren Atmosphére abhéngt.
Das EinflieBen von Masse an der Wolkenbasis wird iiber die Feuchtebilanz der Schicht
unter der Wolke bestimmt. Dabei wird Stationaritét vorausgesetzt. Trotz des grofiska-
ligen, turbulenten und konvektiven Transports bleibt der Feuchtegehalt in der Grenz-
schicht erhalten. Diese quasistationidre Bedingung fiir den Feuchtegehalt ist vor allem
iiber tropischen Ozeanen gerechtfertigt, wo ein stindiger Feuchtenachschub aus dem
Meer erfolgt. Die Integration von Gleichung (B.10) zwischen Gelédndehohe zp und der
Wolkenbasis liefert

WB

z — . _0q 10 _
Mu(Qu - Q) + Md(Qd - Q) = _P/ Up - th + wa_q + T_pw/q/|tu dz (B21)
o z p@zgl,_/

Konvektion tritt nur auf, wenn ein positiver Massenfluss an der Wolkenbasis und damit
Feuchtekonvergenz in der Grenzschicht gegeben ist. Uberwiegt bei der Feuchtekonver-
genz der turbulente Anteil (I), zu dem hauptséichlich die Verdunstung am Boden bei-
tragt, wird von flacher Konvektion ausgegangen. Dominiert der advektive Transport,
so wird hochreichende Konvektion vorausgesetzt.

Der Ursprung mittelhoher Konvektion liegt oberhalb der Grenzschicht, z. B. in Re-
genbéndern an Warmfronten oder im Warmsektor extratropischer Zyklonen. Dynami-
sche Hebung von Luft bis zum Niveau freier Konvektion initialisiert diesen Typ von
Konvektion. Er tritt vor allem bei vorhandenen Temperaturinversionen auf, welche
Konvektion von der Oberflache aus behindern. Zur Beschreibung wird ein stark ver-
einfachendes Schema angewandt. Die Auslosung erfolgt bei grofiskaliger Hebung in den
unteren Niveaus und ausreichend feuchter Umgebungsluft (> 90% relative Feuchte).
Als Feuchtequelle wird die grofiskalige Feuchtekonvergenz in unteren Schichten an-
genommen. Das Niveau freier Konvektion folgt aus der adiabatischen Hebung eines
Luftpakets mit Umgebungstemperatur und -feuchte (T, = T, q, = §). Der aufwiirts
gerichtete Massenfluss an der Wolkenbasis wird dem vertikalen Massentransport durch

den grofiskaligen Fluss im diesem Niveau gleichgesetzt

MY = pVepVe, (B.22)
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so dass Feuchte, die durch die Basis advehiert, vollstandig fiir Konvektion zur Verfiigung
steht.

Oberrand des Abwindbereiches Es wird angenommen, dass Abwinde durch Nie-
derschliage ausgelost werden, die aus den Aufwinden ausfallen, und sich stark mit Um-
gebungsluft vermischen. Thr Ursprung liegt im Niveau freien Absinkens (NFA). Es ist
als die Hohe definiert, in welcher die Temperatur eines Luftpakets, das aus gleichen
Teilen Wolken- und geséttigter Umgebungsluft mit Feuchttemperatur besteht, niedri-
ger als die der Umgebung wird. Es erfahrt somit einen negativen Auftrieb. Der abwirts
gerichtete Massenfluss im NFA wird als direkt proportional zum Massenfluss an der

Wolkenbasis angenommen.
MY™ = —yMY? mit v = 0.3 (B.23)

Der Proportionalitdatsfaktor v bestimmt die Intensitdt des Abwindes. Aufgrund von
€q = 04 andert sich der Massenfluss nicht mit der Hohe und die transportierte Masse
wird in die Schicht unterhalb der Wolke abgegeben. Dort wird eine lineare Abnahme
des Massenflusses mit der Hohe vorausgesetzt. Da Abwinde aus Aufwinden bestimmt

werden, geniigt es letztere zu parametrisieren.

Austauschvorginge Beim Entrainment spielen zwei Prozesse die Hauptrolle, der
turbulente Massenaustausch durch die Wolkenrdnder und das Einflieen durch grof-
skalige Konvergenz, dem dynamischen Entrainment. Detrainment findet ebenfalls tur-
bulent iiber die Wolkenrénder sowie durch den Ausfluss am Wolkenoberrand WO statt.

Bei den Abwinden werden nur die turbulenten Prozesse beriicksichtigt.

.=E"  D,=DY+ DY

(B.24)
E,=EY  Dy= Dy

Der turbulente Anteil wird durch

1.0-107% p > w fiir hochreichende und
tu __
B, = e, mit €, = 8, = 0 p < M mittelhohe Konvektion
D" = 6,M,
3.0-107* fiir flache Konvektion

(B.24.1)
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und

Eéu = €d|Md|
mit €, = d, = 2.0 - 10~ fiir alle Konvektionstypen
= | My

(B.24.2)

parametrisiert. Aufgrund der Wahl der Parameter finden bei flacher Konvektion mit
kleineren Wolken stirkere Austauschvorginge statt. Da die beiden Konstanten €, = 4,
identisch sind, gibt es keine vertikale Anderung der Massenfliisse durch turbulentes Ent-
rainment und Detrainment. Eine Ausnahme gibt es bei der hochreichenden Konvektion.
Turbulentes Entrainment wird dort nur auf die untere Hélfte der Wolke angewendet,
so dass sich im oberen Teil der Wolke der Massenfluss aufgrund von ¢, = 0 und 4, > 0
schnell durch Detrainment reduziert.

Die Parametrisierung des dynamischen Teils des Entrainments beruht auf der An-
nahme, dass groffiraumiges Einstromen in die Wolken proportional zur lokalen Feuch-

tekonvergenz ist:

_g (Uh th+w ) o k> ke v op > pWB WO

B — (B.24.3)

WB + pWO

0 L k< ke op < 2RV

Organisiertes Entrainment tritt nur im unteren Bereich hochreichender und mittelhoher
Bewolkung auf, der im LM auf Hohen unterhalb der Modellebene k%=»x mit maxima-
lem grofiskaligen Aufwind oder iiber die Druckkoordinate festgelegt ist”. Dadurch wird
ein Massenfluss erzielt, welcher der groiskaligen Vertikalwindverteilung folgt. Mogliche
Beitrage zu den grofiskaligen Austauschvorgingen durch die Eigendynamik der Kon-
vektion werden vernachléssigt.

Organisiertes Detrainment findet statt, wenn die Wolkenluft im Gleichgewichtsni-
veau (EL) ihren Auftrieb verliert. Die dadurch vertikal abnehmende Geschwindigkeit
erzeugt seitliches Ausstromen. Im Modell stromt der gesamte Massenfluss im EL und

dem dariiber liegenden Niveau aus:

Ja-vmyn: EL
D — | (B.24.4)
bM, Nz Niveau oberhalb EL.

Im LM hat der Parameter b den Wert 0.33.

"Die Zshlung der Modellebene im LM beginnt mit der obersten Schicht!
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B.2 Umsetzung des Tiedtke-Schemas im LM

Um Rechenzeit zu sparen wird das Tiedtke-Schema nur zu jedem zehnten Zeit-
schritt, bei At = 40 s also nur alle etwa 7 Minuten, aufgerufen. Die benétigten Ein-
gangsgrofen Druck, Temperatur und Feuchte werden von den Gitterpunkten des LM
iibernommen. Vertikalwind, Feuchtetendenz und Feuchtefluss an der Oberfliche wer-
den flaichengemittelt. Anschliefend erfolgt eine Interpolation aller grofiskaligen Felder
auf Nebenflachen, auf denen alle weiteren Berechnungen stattfinden (Abb. 80).

rF=100%
]
T,=0.5K

S S S S S S

Abbildung 80: Links: Geometrie von Haupt- (Grofibuchstaben) und Nebenfldchen
(Kleinbuchstaben) im LM. Rechts: Schematische Berechnung des HKN. Ein Luftpa-
ket mit Temperatur 7' (leere Quadrate) und relativer Feuchte rF (Dreiecke) wird aus-
gehend von Schicht k gehoben. Solange die durch adiabatische Abkiihlung reduzierte
Temperatur plus dem Temperaturzuschlag T, (gefiillte Quadrate) grofier als die der
Umgebung (Kreise) bleibt, liegt Auftrieb vor,. Erreicht das Luftpaket wie hier in Schicht
k-2 Sattigung, werden Temperatur und Feuchte justiert und die Schicht als Wolkenbasis
definiert.

Fiir jeden Gitterpunkt wird gepriift, ob Konvektion aus der bodennahen Grenz-
schicht auftreten kann und somit das Hebungskondensationsniveau (HKN) existiert.
Dazu wird ein Luftpaket aus der bodennéchsten Modellebene k mit der skaligen Tempe-
ratur und Feuchte trockenadiabatisch gehoben und festgestellt, ob Auftrieb gegeniiber
der Umgebung vorliegt. Dies ist der Fall, wenn die virtuelle Temperatur des Luftpakets
mit einem Zuschlag von T, = 0.5 K grofler als die virtuelle Umgebungstemperatur

ist. Austauschvorgidnge werden bei der Hebung des Luftpakets nicht beriicksichtigt.
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Wird das HKN erreicht und gilt auch nach der dann auftretenden Kondensation
Ty, +T7 > Ty, so wird dieses Niveau als Wolkenbasis definiert. Feuchte und Tem-
peratur des Luftpakets liefern die unteren Randbedingungen ¢;'", ['® und s}'®. Die
Art der Konvektion wird zunéchst iiber die Feuchtekonvergenz in der gesamten verti-
kalen Séule entschieden. Ist die Konvergenz grofler als das 1.1-fache der Feuchtezufuhr
durch die Oberflache, wird als Typ hochreichende, ansonsten flache Konvektion festge-
legt.

Die Berechnungen fiir Auf- und Abwinde werden separat durchgefiihrt, sind aber
tiber die SchlieBungsannahmen (B.21) und (B.23) voneinander abhéngig. Die numeri-
sche Losung muss daher iterativ erfolgen. Der Massenfluss an der Wolkenbasis folgt
aus Gleichung (B.21), wobei der durch die Abwinde verursachte Massenfluss zunéchst
gleich Null gesetzt wird. Sowohl die Existenz einer Wolkenbasis als auch positive Feuch-
tekonvergenz in der Grenzschicht sind somit hinreichende Bedingungen fiir Konvektion
an einem Gitterpunkt.

Mit dem berechneten Massenfluss erfolgt eine erste Aufwérts-Integration des Glei-
chungssystems (B.20), beginnend an der Wolkenbasis. Nach der Séttigungsanpassung
wird das kondensierte Wasser komplett dem Wolkenwasser zugeschlagen und der Auf-
trieb des Luftpakets, einschliefSlich des Temperaturzuschlags, berechnet. Oberhalb einer
Wolkenhohe von 200 hPa wird ein Teil des Wolkenwassers in Regen konvertiert (Glei-
chung B.18). Mit der Bestimmung der Fliisse von [, ¢ und s sowie der horizontalen
Windkomponenten enden die Berechnungen auf einer Modellebene. Erreicht die verti-
kale Integration das Niveau, in dem kein Auftrieb mehr vorliegt oder der Massenfluss
10 % des Wertes an der Wolkenbasis unterschreitet, erfolgt das finale Detrainment der
Restmasse geméf Gleichung (B.24.4). Wolken mit einer Hohe kleiner 200 hPa werden
als flache Konvektion eingestuft. Der Niederschlag an einem Gitterpunkt folgt aus der
Integration iiber alle Ebenen.

Abwinde sind {iber die Bedingung vorhandenen Niederschlags nur an Gitterpunk-
ten mit hochreichender Konvektion zugelassen. Das NFA wird innerhalb der Wolke als
oberste Ebene definiert, in dem ein Luftpaket, das eine zwischen Aufwind und Umge-
bung gemittelte Temperatur und Feuchte besitzt, keinen Auftrieb hat. Der Massenfluss
am Oberrand des Abwindgebiets ergibt sich nach Gleichung (B.23) aus dem Massen-
fluss des Aufwindes an der Wolkenbasis. Analog dem Vorgehen im Aufwind wird das
Gleichungssystem (B.20) nach unten integriert, solange negativer Auftrieb und ver-
dunstbarer Niederschlag vorhanden sind. An Gitterpunkten, an denen der Abwind

die Wolkenbasis erreicht hat, wird anhand Gleichung (B.21) eine Neuberechnung des
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aufwirts gerichteten Massenflusses durchgefiihrt, wobei jedoch als weitere Naherung
nicht der berechnete Massenfluss im Abwind, sondern der durch Gleichung (B.23) ge-
gebene am Oberrand des Abwindbereiches verwendet wird. Dieses Verfahren miisste
bis zum Erreichen einer konvergenten Losung angewandt werden. Um Rechenzeit zu
sparen werden aber nur die Aufwindgleichungen noch einmal mit dem neuen Massen-
fluss integriert, und der Massenfluss, die Verdunstung sowie die Fliisse von Feuchte und
trockenstatischer Energie im Abwindbereich nur mit dem Quotienten aus neuem und
altem Aufwind-Massenfluss an der Wolkenbasis korrigiert.

Im abschliefenden Teil werden die Differenzen der Fliisse zwischen Wolke und Um-
gebung und das als linear angenommene Profil der Fliisse unterhalb der Wolke be-
stimmt. Auflerdem wird bei Wolken, deren vertikale Erstreckung 150 hPa iiber Meer
beziehungsweise 300 hPa iiber Land iibertrifft, das durch Detrainment ausgemischte
Wolkenwasser dem Niederschlag zugeschlagen. Der Niederschlag selbst folgt aus dem
in den einzelnen Niveaus gebildeten Niederschlag abziiglich der Verdunstung im Ab-
windbereich und unterhalb der Wolke. Aus den Gleichungen (B.12) und (B.13) ergeben

sich die konvektiven Tendenzen fiir die skaligen Variablen s und ¢ in der Ebene k.
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