Einfluss von Aerosolpartikeln aus
Vegetationsbranden auf die Wolkenbildung
auf der regionalen Skala

Diplomarbeit im Fach Meteorologie
von

Carolin Walter

Juli 2014

ST

Karlsruher Institut fur Technologie

INSTITUT FUR METEOROLOGIE UND KLIMAFORSCHUNG
KARLSRUHER INSTITUT FUR TECHNOLOGIE (KIT)



Referent: Prof. Dr. Christoph Kottmeier
Korreferent: Prof. Dr. Corinna Hoose



Inhaltsverzeichnis

1 Einleitung
2 Das Modellsystem

3 Die Behandlung der Waldbrandemissionen
3.1 Das Rauchfahnen-Modell . . . ... ... ... ... ... .........
3.2 Sensitivitatsstudie . . . . ...
3.3 Emissionsdaten. . . . . . ...
3.3.1 Strahlungsflussdichte der Feuer im infraroten Bereich . . . . . ..
3.3.2 Assimilation . . . ... ...
3.3.3 TagesgangderFeuer . . ... .. ... .. ... .. ........
3.4 Umsetzungin COSMO-ART . . . . . . . . . . .. . . . . . ...
3.4.1 Theorie . .. .. . . . . . . e
3.4.2 Diskretisierung . . . . . ...

4 Simulationen
41 Modellsetup . . . . . . .
4.2 Ausbreitungder Emissionen. . . . .. ... L oL
4.3 Wechselwirkungen mitWolken . . . . . .. ... ... ... ... .. ...
4.3.1 Einfluss auf die Wolkentropfen . . . . ... ... ... .......
4.3.2 Einfluss auf die Eisbildung . . . . . ... ... ... ... ... ..
4.3.3 Einfluss aufden Niederschlag . . . . ... ... ... .......
4.4 Einfluss auf die Temperatur . . . . .. ... ... ... ... ... ... ..

5 Zusammenfassung
6 Anhang
Symbolverzeichnis
Literaturverzeichnis

Abbildungsverzeichnis

10

14
14
17
24
24
25
26
28
28
29

32
32
34
44
44
52
o8
63

66

68

74

74

82






1. Einleitung

Das Gemisch von feinsten festen und fliissigen Partikeln in einem Trédgergas wird als Aerosol
bezeichnet. Aerosol hat einen direkten Einfluss auf den Strahlungsantrieb der Atmosphére. Der
Effekt ist abhingig von der chemischen Zusammensetzung des Aerosols. Reines Sulfataerosol
reflektiert die solare Strahlung zuriick in den Weltraum und hat somit eine abkiihlende Wirkung.
RuBpartikel hingegen absorbieren Strahlung. Dadurch kommt es zur Erwdrmung der Atmosphére
in der Umgebung der RuBpartikel. Die lokale Erwdrmung kann zum Verdunsten von Wolkentrop-
fen und zu Wolkenauflosung fithren. Dies nennt sich semidirekter Aerosoleffekt (Lohmann und
Feichter, 2001). Als indirekter Effekt wird der Einfluss von Aerosol auf die Strahlung durch die
Modifikation von Wolken und Niederschlag verstanden. In Abhingigkeit ihrer Grofe und che-
mischen Zusammensetzung, dienen Aerosolpartikel als Wolkenkondensationskeime (Cloud Con-
densation Nuclei, CCN) oder Eiskerne (Ice Nuclei, IN). Diese Merkmale bestimmen neben der
Konzentration die Ausgangsgroe der Wolkentropfen, welche Einfluss auf die optischen Eigen-
schaften und mikrophysikalischen Prozesse der Wolken haben. Je hoher die Aerosolkonzentration,
desto mehr Wolkentropfen konnen sich bilden. Bei gleichem Fliissigwassergehalt wird die Grofie
der einzelnen Wolkentropfen abnehmen. Die Albedo der Wolke nimmt zu, da die Wolkentropfen
insgesamt eine groBere Oberfliche haben (Twomey, 1974). Das verstirkte Reflexionsvermogen
der Wolken wird auch als Twomey-Effekt bezeichnet. In Folge der Zunahme der Wolkentropfen-
anzahl und der Verringerung der GroB3e der einzelnen Tropfen, wird die Bildung von Niederschlag
erschwert und die Lebensdauer der Wolken nimmt zu (Albrecht, 1989). Dieser Effekt wird als
Albrecht-Effekt bezeichnet.

Aerosol stammt entweder direkt aus Partikelemissionen (priméres Aerosol) oder es entsteht aus
der Umwandlung bestimmter Gase in Partikel (sekundires Aerosol; Seinfeld und Pandis (2006)).

Einen bedeutenden Anteil an der globalen Aerosolmasse in der Atmosphire tragen Emissionen
aus Vegetationsbriinden (Stocker et al., 2013). Global verbrennen jihrlich 1,33 - 10'? kg Vege-
tation, dabei werden 1,27 - 10'° kg PM2.5, das heifit Partikel mit einem Durchmesser von bis
zu 2,5 pm, freigesetzt (Zhang et al., 2012). Einige dieser Brénde entstehen auf natiirliche Weise
durch Blitzschlag, andere sind anthropogen verursacht, entweder unbedacht oder durch systema-
tische Brandrodung.

Rauchwolken konnen durch die Verringerung der Sichtweite den Luftverkehr beeintridchtigen.

Hohe Partikelkonzentrationen sind zudem ein Risiko fiir die Gesundheit.



Um den Effekt von Rauch auf die Wolkenbedeckung zu analysieren, verwenden Koren et al.
(2004) MODIS-Daten (Moderate-resolution Imaging Spectroradiometer) vom Satelliten Aqua.
Die stabilen meteorologischen Bedingungen und das regelméBige Verhalten der Wolken in Ab-
wesenheit von Rauch, bilden im Amazonasgebiet zur Trockenzeit optimale Bedingungen, um den
Einfluss von Aerosol aus Vegetationsbrinden auf die Wolkenbildung zu untersuchen. Die Quelle
fiir die Feuchte zur Wolkenbildung und den Niederschlag in dieser Region ist Wasserdampf, der
lokal aus Pflanzen evaporiert und Feuchte, die vom Atlantischen Ozean ins Landesinnere trans-
portiert wird. Am Vormittag entstehen im Osten kleine Cumuli, die bis zur Mittagszeit grof3e
Teile der Amazonasregion bedecken. Die Wolken haben einen mittleren Durchmesser von 2-3 km
und ein Reflexionsvermodgen von 0,35 im sichtbaren Bereich. Die Aerosol Optische Dicke (AOD)
wird in der Umgebung der Wolken gemessen. Bei einer AOD von 0,6 nimmt die Wolkenbede-
ckung im Mittel um 50 % ab. Bis zu einer AOD von 1,3 nimmt die Wolkenbedeckung weiter ab,
bei groerer AOD sind keine Wolken mehr vorhanden. Das heil3t, es kommt zu einer verminderten
der Bedeckung von Cumuluswolken mit zunehmender Rauchkonzentration. Koren et al. (2004)
erkldren dies mit der Strahlungsabsorption von Aerosol, wodurch sich die Atmosphire erwéarmt
und es zur Auflosung von Wolken kommt.

Von Andreae et al. (2004) werden fiir die Amazonasregion ungewohnliche Hagelereignisse beob-
achtet. In rauchfreien Situationen wurde bisher noch kein Hagel in dieser Region aufgezeichnet.
Die Erkldarung dafiir ist, dass durch den geringen Durchmesser der Wolkentropfen in Folge einer
grofen Anzahl an CCN, das Auswaschen und Ausregnen in den unteren Schichten der Wolken
unterbunden wird. Die Bildung von Regentropfen setzt erst in gréleren Hohen iiber der Wolken-
basis ein, als dies unter reinen Bedingungen der Fall ist. Dadurch erfolgt die Niederschlagsbildung
verstirkt iiber die Eisphase und es wird wahrscheinlicher, dass die Eispartikel in gefrorenem Zu-
stand den Erdboden erreichen. In einer Flugzeugmesskampagne werden die physikalischen und
chemischen Eigenschaften des Aerosols untersucht, mit dem Ergebnis, dass gealterte Rullpartikel
mit groBerer Effizienz Wolkentropfen bilden als frisch emittierte Partikel.

Diese beiden Beobachtungen zeigen, dass Vegetationsbriande Einfluss auf das aktuelle Wetterge-

schehen haben konnen.

Ding et al. (2013) untersuchen explizit den Einfluss von extremer Luftverunreinigung durch Ve-
getationsbrinde auf das synoptische Wetter. Fiir den 10. Juni 2012 wurde fiir Nanjing in Ostchina
eine Maximaltemperatur von 34 °C vorhergesagt. Registriert wurde jedoch nur eine Maximal-
temperatur von 26,5 °C. Die hohe Konzentration an streuendem und absorbierendem Aerosol
verminderte die solare Einstrahlung derart, dass die Intensitit um 70 % zuriickging. Auch der
Niederschlag am Tag und in der Nacht wurde beeinflusst. Die Wetterdnderung durch die enorme
Luftbelastung wird dadurch belegt, dass die Vorhersagen des Modells an den vorherigen Tagen
mit geringer Luftverunreinigung sehr gut mit den Beobachtungen iibereinstimmen. Mit zuneh-
mender Belastung versagt die Modellvorhersage.

In solchen Fillen verringert sich die Vorhersagequalitdt nummerischer Vorhersagemodelle drama-

tisch, da die Ausbreitung der freigesetzten Emissionen nicht beriicksichtigt wird.
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Die Verwendung eines regionalen Chemie-Atmosphiren-Modells bietet herausragende Moglich-
keiten fiir die Untersuchung des Einflusses des Aerosols auf die Wolkenbildung. Im Gegensatz
zu Beobachtungen, kann ein und dieselbe Situation mehrfach betrachtet werden. Zum Beispiel
einmal mit und einmal ohne den Einfluss von Aerosol aus Vegetationsbrianden. Auch ist es mog-
lich ein Ensemble an Modellldufen zu kreieren, um die statistische Signifikanz eines Ergebnisses
herauszufinden. Auf diese Weise kann den mikrophysikalischen Prozessen in der Wolke auf den

Grund gegangen werden.

Biogene und anthropogene Emissionen werden hdufig mit einer Temperatur freigesetzt, die nahe-
zu der Umgebungstemperatur entspricht, daher ist ihr Auftrieb vernachléssigbar und die Emissio-
nen konnen im Modell als Oberflichenfliisse behandelt werden (Grell et al., 2011). Bei Vegetati-
onsbrianden hingegen werden heifle Partikel und Gase emittiert. Aufgrund der Wirmefreisetzung
der Feuer, werden die Emissionen durch den resultierenden Auftrieb nach oben transportiert.

Die Hohe, in welcher die Freisetzung der Emissionen erfolgt, ist entscheidend fiir den weite-
ren Transportweg des Aerosols. Wihrend sie aufgrund der stérkeren turbulenten Diffusion in der
Grenzschicht effektiv entfernt werden, werden sie in der freien Atmosphére durch den vorherr-
schenden Wind schnell aus dem Quellgebiet advehiert und haben eine bedeutend lingere Lebens-
dauer. Aerosol kann auerdem chemisch altern und als CCN agieren.

Eine entscheidende Grofie zur Modellierung der Aerosolverteilung ist die effektive Quellhohe. Sie
gibt an in welcher Hohe das emittierte Material in einem Modellsystem freigesetzt werden muss,
um beim Transport mit dem herrschenden Wind, die Rauchfahne wider zu spiegeln. Die Hohe der
Rauchfahne hingt neben der Warmefreisetzung durch das Feuer von den Umgebungsbedingungen
der Stabilitit, der Luftfeuchte und der Windgeschwindigkeit ab (Penner et al., 1986). Zusétzlicher
Auftrieb kann von der Freisetzung latenter Wirme durch Kondensation kommen, wobei ein star-
ker horizontaler Wind verhindern kann, dass das Kondensationsniveau erreicht wird (Freitas et al.,
2007).

In der Standard-Version von GEOS-Chem (Goddard Earth Observing System) werden die pyro-
genen Emissionen an der Oberfldche freigesetzt. Es ist jedoch nur fiir kleine Feuer angemessen
anzunehmen, dass sich die Feueremissionen in der Grenzschicht verteilen (Tosca et al., 2011).
Beobachtungen zeigen, dass sich Rauchfahnen hiufig in der freien Troposphire und sogar bis in
die Stratosphire ausbreiten (Andreae et al., 2004; Trentmann et al., 2006)

Um eine vertikale Verteilung der Feueremissionen zu erhalten, hat sich in Aerosol-Transport-
Modellen die Methode verbreitet, vom Boden bis zu einer gewissen Hohe eine homogene Vertei-
lung der emittierten Masse anzunehmen (Wang et al., 2006). Es gibt jedoch keine Ubereinkunft
iber die Bestimmung der maximalen Hohe. Pfister et al. (2005) nehmen zum Beispiel eine verti-
kal homogene Verteilung der Emissionen zwischen der Oberfldche und 400 hPa an.

Die Simulationen der vertikalen Verteilung des Rauchs von Wang et al. (2013) beziehen sich auf
Feuer in Siidostasien von September bis Oktober 2006. Sie kommen zu dem Ergebnis, dass die Si-

mulation mit homogenem Eintrag vom Boden bis in 800 m Hohe die besten Ubereinstimmungen



im Aerosolprofil mit CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarisation) Beobachtun-
gen liefert. Dieselbe Quellhohe wird auch von Ge et al. (2013) verwendet.

Mit dem Multi-angle Imaging SpectroRadiometer (MISR) auf dem Terra Satelliten der NASA
(National Aeronautics and Space Administration) kann jedoch beobachtet werden, dass bei aus-
reichendem Auftrieb, das Aerosol nicht bis zur maximalen Hohe homogen verteilt ist (Kahn et al.,
2007; Val Martin et al., 2010). Vielmehr konzentriert es sich innerhalb einer diskreten, hochge-
legenen Schicht relativer Stabilitit, nachdem es durch den initialen Auftrieb durch den stabilen
oberen Teil der Grenzschicht getragen wurde. In den Beobachtungen von Kahn et al. (2007) liegt
die Hohe zwischen 5 und 6,5 km. Entstammt der Auftrieb nicht aus der Hauptfeuerfront, ist er
eventuell zu gering und das Aerosol dieser Quellen konzentriert sich in etwa 1 km Hohe. Rauch-
fahnen in einer stabilen Schichtung haben eine geringer Dicke als die einer labil geschichteten
Atmosphire (Val Martin et al., 2010). Val Martin et al. (2010) zeigen, dass beides, die Feuerinten-
sitdt sowie die Stabilitdt der Atmosphire, eine wichtige Rolle spielt. Somit bestimmt die Intensitét
der Feuer die Quellhohe in Abhédngigkeit der Schichtung.

Das Einbinden eines subskaligen, eindimensionalen Rauchfahnen-Modells in bestehende Aus-
breitungsmodelle besitzt das Potential den Transport von Feueremissionen in Modellsimulationen
zu verbessern (Freitas et al., 2007; Sessions et al., 2011). Dazu wird zunéchst iiberpriift an wel-
chen Gitterpunkten ein Feuer vorhanden ist. Anschlieend berechnet das eindimensionale Modell
aus dem aktuellen atmosphirischen Zustand, der Feuergrofie und der Intensitit, den unteren und
oberen Rand der Injektionsschicht. Das emittierte Material wird zwischen den beiden Grenzen

freigesetzt (Freitas et al., 2007).

Sessions et al. (2011) simulieren die Quellhohe mit dem in WRF-Chem (Weather Research and
Forecast modeling system coupled with Chemistry) eingebauten eindimensionalen Rauchfahnen-
Modell. Die Ergebnisse werden mit herkdmmlichen Verteilungen, der Injektion in die Grenz-
schicht und in die Schicht 3-5 km iiber dem Boden, verglichen. Die Quellhthen aus dem Rauch-
fahnen-Modell weisen gute Ubereinstimmung mit Quellhhen aus Satellitenbeobachtungen auf.
Die Ergebnisse zeigen, dass verschiedene Quellhohen zu unterschiedlichen Transportwegen fiih-

ren.

Eine weiter Moglichkeit den Auftrieb der Feuer in die Bestimmung der Quellhohe einfliefen
zu lassen, ist den Gitterabstand so weit zu verringern, dass der Auftrieb durch die Feuer direkt
vom Modell erfasst werden kann. Trentmann et al. (2002) simulieren die Rauchfahne eines Wald-
brandexperiments in Quinault (Washington, USA) im Jahr 1994 mit dem Active Tracer High-
resolution Atmospheric Model (ATHAM). Das Modellgebiet hat eine Grofle von 35x28x3,75 km
und einen minimalen Gitterabstand im Zentrum von 50x50x20 m. Die vom Feuer freigesetzt Ener-
gie und Partikel werden von einem Emission Production Model (EPM) in Abhéngigkeit der Zeit
berechnet. Dieses Modell basiert auf der Brennstofflast, der Verbrennungswirme und der Aus-

breitungsgeschwindigkeit des Feuers. ATHAM simuliert das Windfeld aufgrund der vom Feuer
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freigesetzten Wirme. Das emittierte Aerosol wird transportiert. Auch Luderer et al. (2006) und
Trentmann et al. (2006) verwenden diese Methode in ATHAM, um die Pyrokonvektion vom Feu-
er in Chisholm, Kanada, im Jahr 2001 zu simulieren. Dabei wird die gesamte Energie, die beim
Verbrennungsprozess freigesetzt wird, fiir Konvektion zur Verfiigung gestellt. Dieses Ereignis ist

so stark, dass die Emissionen bis in die Stratosphére transportiert werden.

Ziel dieser Diplomarbeit ist es das Modellsystem COSMO-ART, um die Behandlung von Emis-
sionen aus Vegetationsbrinden zu erweitern. Dabei stehen Feuerereignisse im Vordergrund, bei
denen der Wirmeeintrag der Feuer in die Atmosphire zu einer deutlichen Uberhshung der Rauch-
fahne fiihrt. In einem zweiten Schritt werden mit dem so verbesserten Modellsystem die Auswir-
kungen dieser Feueremissionen auf die Strahlung, die Temperatur und die Wolkenbildung am
Beispiel von Waldbrinden in Kanada im Juli 2010 quantifiziert.

Zundchst miissen die Emissionen der Vegetationsbriande geeignet wiedergegeben werden. Hier-
zu werden passende Emissionsdaten bendtigt und die Quellhohe muss bestimmt werden. Auf-
grund der Beriicksichtigung der relevanten physikalischen Prozesse wird das eindimensionale
Rauchfahnen-Modell verwendet. Dieses wird im Rahmen dieser Diplomarbeit in das Modellsys-
tem COSMO-ART implementiert, welches bisher noch keine Emissionen aus Vegetationsbrinden
beriicksichtigt hat. Das Modell COSMO-ART ist in der Lage Wechselwirkungen zwischen Che-
mie, Aerosol und Wolken auf der regionalen Skala zu beschreiben. Dies ermoglicht Simulationen
zur Untersuchung der Aerosol-Wolkenwechselwirkungen.

Im folgenden Kapitel wird kurz auf das Modellsystem COSMO-ART eingegangen. Anschlieend
wird das eindimensionale Rauchfahnen-Modell ndher beschrieben. Die Einflussfaktoren auf die
Quellhdhe werden herauskristallisiert und die Bestimmung der Emissionsdaten wird ausfiihrlich
erldutert. Das vierte Kapitel handelt schlielich vom Einfluss des Aerosols auf die Wolkenbil-
dung. Dazu wird zunichst die Verteilung der Feueremissionen beschrieben. Anderungen in den
Eigenschaften der Wolkentropfen und Eispartikel werden untersucht. Die Verschiebung des Nie-
derschlags aufgrund einer moglichen lingeren Lebensdauer der Wolke wird analysiert. Als letztes

wird der Einfluss des Aerosols auf die Strahlung betrachtet.






2. Das Modellsystem

Fiir diese Arbeit werden numerische Simulationen mit dem Modellsystem COSMO-ART durch-
gefiihrt. Basierend auf dem operationellen Wettervorhersagemodell des Deutschen Wetterdienstes
COSMO (COnsortium for Small-scale MOdelling), entstand am Karlsruher Institut fiir Techno-
logie das Ausbreitungs- und Chemiemodell COSMO-ART (Aerosols and Reactive Trace Gases
Vogel et al. (2009)). Das Modell befindet sich in kontinuierlicher Weiterentwicklung. Im Folgen-

den wird auf dessen wichtigste Eigenschaften eingegangen.

Das nicht-hydrostatische Modell COSMO arbeitet auf kontinentaler bis regionaler Skala. Die Mo-
dellierung erfolgt an den Gitterpunkten eines generalisierten, gelindefolgenden, geographischen
Koordinatensystems. Um einen nahezu isotropen Gitterabstand zu erreichen, wird das Koordi-
natensystem derart rotiert, dass der Aquator und der Null-Meridian in der Mitte des zu simu-
lierenden Gebiets liegen. Subskalige Prozesse, das heiflit Prozesse deren Ausdehnung geringer
als der verwendete Gitterabstand ist, werden durch Parametrisierungen beschrieben. Die nicht-
hydrostatischen, kompressiblen Grundgleichungen sind in Doms (2011) niedergeschrieben. Durch
numerische Approximation wird aus dem Anfangszustand der nédchste Zeitschritt bestimmt. Da-
bei werden die Gleichungen in einen schnellen und langsamen Teil aufgegliedert und mit unter-
schiedlichen Zeitschritten gelost. Die Initial- und Randwerte stammen entweder aus einem Glo-
balmodell oder aus einer vorangegangenen Simulation mit groberer Auflosung. Dieses Vorgehen

wird als Nesten bezeichnet.

In COSMO-ART werden Aerosol und Gase auf demselben Gitter wie die skalaren meteorologi-
schen Variablen berechnet. Der Transport und die mikrophysikalische Prozesse werden mit iden-
tischen numerischen Methoden konsistent zu COSMO betrachtet. Beispielsweise erfolgt die Kon-
vektion von Spurenstoffen mittels Tiedtke-Konvektion (Tiedtke, 1989; Trondle, 2008). Durch die
Online-Kopplung kénnen zum Beispiel Wechselwirkungen von Aerosolpartikeln mit der Strah-
lung beriicksichtigt werden. Dies geschieht bei Aerosolklimatologien mit Hilfe des Strahlungs-
schemas GRAALS (Ritter und Geleyn, 1992). Fiir das simulierte Aerosol miissen die optischen
Eigenschaften mit Parametrisierungen in Abhéngigkeit ihrer Groenverteilung, chemischen Zu-
sammensetzung sowie dem Wasser und Ruflanteil berechnet werden. Die Anfangskonzentrationen
und Randwerte der Chemie konnen entweder mit einem festen Profil vorgeschrieben werden oder
es werden Daten, zum Beispiel von MOZART (Model for Ozone and Related chemical Tracers)

(Emmons et al., 2010), eingelesen. Fiir die Parametrisierung verschiedener Emissionen werden

10
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zudem Daten zur Landnutzung benétigt. Chemische Reaktionen in der Gasphase werden mit dem
Modul RADMKA beschrieben, welches auf dem Chemiemechanismus RADM?2 von Stockwell
et al. (1990) basiert. Die Photolysefrequenz wird mit dem Modul PAPA (Parameterization of
Photolysis Frequencies for Atmospheric Modeling) berechnet (Bangert, 2006). Die zeitliche An-

derung der Konzentration c¢ des Spurenstoffs i ergibt sich zu:

%:—V~VEi+V~Kh~VEi+E—fi+Qi. (2.1)
Dabei beschreibt der erste Term die Advektion und der Folgende die turbulente Diffusion, wobei
Kj, der Wirmediffusionskoeffizient ist. P; ist die Produktionsrate und L; stellt die Verlustrate dar.
Beide ergeben sich aus chemischen Umwandlungen, welche mit RADMKA berechnet werden.
Q ist der Quellterm.
Als Quellterm gehen beispielsweise die biogenen Emissionen ein. Diese werden in Abhéngigkeit
der Temperatur, Strahlung und Landnutzung berechnet (Vogel et al., 1995). Natiirliche Emissio-
nen werden generell iiber Parametrisierungen des Atmosphirenzustandes und der Landnutzung
berechnet. Auf diese Weise werden auch Seesalz (Lundgren, 2006), Mineralstaub (Vogel et al.,
2006; Stanelle et al., 2010) und Pollen (Zink et al., 2012) betrachtet. Im Falle eines Vulkanaus-
bruchs kann die Ausbreitung der Aschefahne simuliert werden (Wintzen, 2012). Hierfiir, sowie

zur Beriicksichtigung anthropogener Emissionen, werden externe Daten eingelesen.

Die Aerosolgroflenverteilungen und -zusammensetzungen werden mit dem Modul MADEsoot be-
rechnet (Ackermann et al., 1998; Riemer, 2002). Dabei wird das Aerosol in verschiedene Moden
eingeteilt, das heift die GroBenverteilung wird durch die Summe mehrerer Einzelverteilungen ap-
proximiert. Momentan gibt es zwolf Moden, die sich in ihrer Zusammensetzung und GroéBenver-
teilung unterscheiden. Darunter sind vier intern gemischte Moden, eine reine Rulmode, jeweils
drei Moden fiir Seesalz und Mineralstaub und eine Mode fiir grobe Partikel, wie direkte PM10
Emissionen.

Fiir jede Mode 1 wird die Bilanzgleichung fiir die gemittelte Anzahldichte N} und die gemittelte

Massendichte m; gelost:

oN < N e N e W L E
8le—v.VNlJrv.Kh-VNl— VS%’IZ '+ Cay + Nuy + Wy + By,

(2.2)
om _ - _ OVemn] M| | —— = o o =
W:—V-VmH-V'Kh'le—T+Cal+col+Nul+Wl+Em’l'

(2.3)

Dabei gibt vy die Sedimentationsgeschwindigkeit an. Ca ist die mittlere Koagulationsrate. Bei

der intramodalen Koagulation wird angenommen, dass die neu entstandenen Partikel in dersel-
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Abbildung 2.1: Schematische Darstellung des Modellsystems COSMO-ART.

ben Mode bleiben und bei intermodaler Koagulation die Partikel der gréeren Mode zugeordnet
werden konnen. Durch die Kondensation Co erfolgt ein Wachstum der Partikel, wihrend die An-
zahldichte davon nicht beeinflusst wird. Nu beschreibt die Partikelneubildung aus der Gasphase
heraus durch Nukleation. Auf diese Terme wird ausfiihrlich in Riemer (2002) eingegangen. Das
Auswaschen W der Partikel durch Regen wird in Rinke (2008) beschrieben.

Zur Veranschaulichung der modularen Struktur ist die Funktionsweise des Modellsystems in Ab-

bildung 2.1 schematisch dargestellt.

Im operationellen COSMO-Modell wird das Bulk-Wasser-Kontinuitits-Schema als Wolkensche-
ma verwendet. Konkret werden dabei die Bilanzgleichungen fiir die Massenmischungsverhéltnis-
se der sechs Hydrometeorklassen gelost. Fiir Hydrometeore mit vernachlédssigbarer Fallgeschwin-

digkeit, dabei handelt es sind um Wolkenwassertropfen c¢ und Eispartikel i, ergibt sich:

aqc,i
ot

o1 . ,
=—-v-Vq°' + ;V Ky - Vg©' + 8% (2.4)

Fiir die niederschlagsbringenden Kategorien (x = Regen, Schnee, Hagel, Graupel) ergibt sich:

9q
ot

1 0pg*vy
= _v-Vg© - S
d +p 0z

+ S~ (2.5)

Die wolkenmikrophysikalischen Quellen und Senken werden durch S beziehungsweise S* dar-

gestellt. Sie beinhalten die Aktivierung, die Autokonversion, das Einfangen von Wolkentropfen
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durch Regen, das Selbsteinfangen und die Phaseniiberginge. p ist die Dichte. v gibt die mittlere
Fallgeschwindigkeit der jeweiligen Kategorie an. Eine ausfiihrliche Beschreibung befindet sich in
Doms et al. (2011).

Um den Einfluss von Aerosol auf die Wolken- und Niederschlagsbildung zu untersuchen, gibt es
in COSMO-ART ein erweitertes Wolkenschema (Bangert et al., 2012). COSMO-ART prognosti-
ziert die GroBenverteilung, die chemische Zusammensetzung und den Mischungszustand des Ae-
rosols, welcher die Hygroskopizitit bestimmt. Diese Informationen werden genutzt um, basierend
auf der Kohler Theorie (Kohler, 1936), die verfiigbaren CCN bei einer bestimmten Uberséttigung
zu berechnen. Dabei wird fiir jede Mode der minimale Trockendurchmesser fiir eine bestimmte
spezifische maximale Ubersittigung berechnet. Die Integration iiber die GroBenverteilung ab dem
minimalen Trockendurchmesser und die Summe iiber alle Moden liefert die Anzahl der verfiigba-
ren CCN fiir diesen Wert der Ubersittigung. Die Aktivierung wird mittels Parametrisierungen von
Fountoukis und Nenes (2005) und Barahona et al. (2010) berechnet. Um den Einfluss des subska-
ligen Aufwinds auf die Aktivierung zu beriicksichtigen wird eine Haufigkeitsverteilungsfunktion
verwendet (Morales und Nenes, 2010; Bangert et al., 2012). Die Eisnukleation wird basierend auf
Parametrisierungen von Barahona und Nenes (2009a,b) berechnet.

Unter Verwendung des Zwei-Momenten-Wolkenmikrophysikschemas (Seifert und Beheng, 2006)
wird eine weitere Bilanzgleichung fiir die Anzahldichte aller sechs Hydrometeorklassen Ny (x =

Wolkentropfen, Eispartikel, Regen, Schnee, Hagel, Graupel) aufgestellt.

ONy
ot

1
- _V.VNX+;V-Kh~VNX+SN (2.6)

Die Anzahldichte der Wolkentropfen wird zur Berechnung der Autokonversionsrate von Wolken-
tropfen zu Regentropfen verwendet. Damit hat die Verteilung des Aerosols, durch Aktivierung

und Autokonversion, einen direkten Einfluss auf die Regenbildung.



3. Die Behandlung der

Waldbrandemissionen

Das eindimensionale, subgridskalige Rauchfahnen-Modell von Freitas et al. (2006, 2007, 2010)
wird in das Modellsystem COSMO-ART implementiert, in welchem bisher keine Vegetations-
brande beschrieben werden konnten. Das eindimensionale Rauchfahnen-Modell eignet sich be-
sonders, da es den physikalischen Prozessen innerhalb der Rauchfahne, die sich durch den Auf-
trieb im Zusammenhang mit den atmosphérischen Bedingungen ergeben, Rechnung triagt und die
Quellhohe fiir die Feueremissionen liefert. Die Prozesse die hierbei beriicksichtigt werden kdnnen
laufen auf einer Skala deutlich unter der Gitterweite eines Atmosphérenmodells ab. Im Folgenden
werden die Eigenschaften des Rauchfahnen-Modells erldutert. AnschlieBend wird auf die Emis-
sionsdaten eingegangen. Es wird aufgezeigt wie diese aus den Satellitendaten gewonnen werden
und welche Bedeutung der Tagesgang der Feuer hat. Als letztes wird die Umsetzung in COSMO-
ART beschrieben.

3.1 Das Rauchfahnen-Modell

Das eindimensionale Modell verwendet eine Gitterweite von 100 m mit 200 vertikalen Schichten.
Die Umgebungsbedingungen Druck, Feuchte, Temperatur und die beiden Komponenten der ho-
rizontalen Windgeschwindigkeit, stammen aus einem Atmosphidrenmodell und werden zunéchst
auf dieses Gitter interpoliert. Des Weiteren werden mehrere Parameter fix vorgeschrieben. Das ist
zum einen die Intensitit des Feuers. Fiir boreale Wilder werden 80 kW m~2 als obere Grenze
angenommen. Die Fliche des Feuers wird auf 50 ha gesetzt. Der Wasserdampf der bei der Ver-
brennung freigesetzt wird, berechnet sich aus dem Feuchtegehalt von 10 % und der Brennstofflast
von 10 kg m~2. Um den Auftriebsparameter zu bestimmen wird zusitzlich die Wirmefreisetzung
benotigt, welche 19,3 - 106 J kg~! betriigt (Freitas et al., 2006).

Die unteren Randbedingungen basieren auf der Annahme einer virtuellen Auftriebsquelle, die
sich unterhalb der Oberfliche befindet (Turner, 1973). Anhand des fiir Konvektion verfiigbaren

Energieflusses Ej.;,, und der Fliache A des Feuers wird zunéchst der Auftriebsparameter F nach

14
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Briggs (1969) bestimmt:
E onv
F=gRy —2_ A, (3.1)

wobei g die Schwerebeschleunigung, Ry, die Gaskonstante trockener Luft, c, die Wirmekapazi-
tit bei konstantem Druck ist und pe o den Bodenluftdruck der Umgebung darstellt. Der fiir Kon-
vektion zur Verfiigung stehender Energiefluss ergibt sich nach McCarter und Broido (1965) aus
dem 0,55-fachen der Intensitit des Feuers. Mit dem Auftriebsparameter ldsst sich die Vertikalge-

schwindigkeit wg an der Oberflache bestimmen (Turner, 1973):

1
SN (ST 2)

6« Zy

mit o = 0, 1 der Entrainment Konstante, z, = %RO und Ry = \/g dem Radius des Feuers.
Nach Turner (1973) ergibt sich das Verhéltnis, vom Dichteunterschied zwischen Rauchfahne und
Umgebung an der Oberfliche Apg, zur Umgebungsdichte an der Oberfliche p. o wie folgt:

A £0o 5 F

1
=2 (0,9aF) 32,5,
Pe.0 6ag( )

wlu

(3.3)

Aus diesem Verhiltnis ldsst sich mit der Umgebungstemperatur an der Oberfliche die Temperatur
in der Rauchfahne an der Oberfliche bestimmen (Morton et al., 1956):

Te,O

1— Apo
Pe,0

Tg = (3.4)

Wirbel an der Grenze der Rauchfahne fiihren zu Entrainment von kiihlere Umgebungsluft, wo-
durch der Rauch verdiinnt, die Temperatur in der Rauchfahne vermindert und der Auftrieb ge-
schwicht wird. Unter Entrainment versteht man das Einmischen von Umgebungsluft durch Wirbel
am Rand von Rauchfahnen oder Wolken. Des Weiteren wird der Durchmesser der Rauchfahne auf
diese Weise vergroBert. Dieses turbulente Entrainment ist proportional zur Vertikalgeschwindig-
keit. Ein starker Horizontalwind hingegen kann zu einem Umknicken der Rauchfahne fiihren, das
seitliche Entrainment verstirken und somit verhindern, dass die Rauchfahne das Cumuluskonden-
sationsniveau erreicht. Zur Veranschaulichung der beiden Entrainment Formen ist in Abbildung
3.1 links ein Beispiel fiir das turbulente und rechts ein Beispiel fiir das dynamische Entrainment
gegeben.

Der Radius der Rauchfahne ist zeit- und hohenabhéngig und wird durch seitliches Entrainment
bestimmt. Der Radius am Boden Ry ist konstant und ergibt sich aus der Flache des Feuers. Ini-
tialisiert wird der Radius in den verschiedenen Schichten durch die Summe des Radius in der

darunterliegenden Schicht und der Anderung durch Entrainment. Die zeitliche Tendenz des Radi-
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Abbildung 3.1: Turbulentes und dynamisches Entrainment (wikipedia.org).

us R wird wie folgt berechnet:

OR OR ) 1
E + WE = <3Aentr + 26entr> R. (35)

w ist die Vertikalgeschwindigkeit, bei Aepyr = %‘W‘ handelt es sich um das turbulente Ent-
rainment und Septy = % (ue — u) stellt das dynamische Entrainment dar. Die Anderung des
Radius ist unabhingig vom aktuellen Radius. Diese beruht lediglich auf der Vertikalgeschwindig-
keit in der Rauchfahne und der Differenz der Horizontalgeschwindigkeit innerhalb und auBerhalb
der Rauchfahne. Der Radius spielt eine Rolle in der vertikalen Bewegungsgleichung, der Tem-
peraturtendenz und den Bilanzgleichungen der Wasserphasen, jeweils in den Termen, welche die
Anderung durch das Entrainment beschreiben. Die vertikale Advektion von Skalarfeldern erfolgt
durch ein Forward-Upstream Schema 2. Ordnung. Fiir die Windgeschwindigkeit wird ein Stan-
dard Leapfrog Schema angewendet. Die horizontale Windgeschwindigkeit im Masseschwerpunkt

der Rauchfahne ergibt sich aus:

ou ou

a + Wa = - (Aentr + 5entr) (u - ue) . (3-6)

Die untere Randbedingung fiir die horizontale Windgeschwindigkeit ist u(z = 0) = 0.
Die Vertikale Bewegungsgleichung lautet:

ow ow 0 ow

E + WE =B - ()\entr + 5entr) W+ @ (Kmaz> . (37)
Ky, kennzeichnet den turbulenten Diffusionskoeffizient fiir Impuls. B ist der Auftrieb durch Tem-
peraturunterschiede zwischen Rauchfahne und Umgebung, vermindert durch die abbremsende
Wirkung des kondensierten Wassers (CW):

1 Ty —Tve
B = £ _CW), 3.8
o (U ) (33)

mit vy = 0, 5 dem virtuellen Massenkoeffizienten. Der Vorfaktor ﬁ beriicksichtigt die Abwesen-

heit eines Beschleunigungsterms in Verbindung mit Stérungen im nicht-hydrostatischen Druck-
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feld (Simpson und Wiggert, 1969). T'y; ist die virtuelle Temperatur in der Rauchfahne und Ty . die
virtuelle Temperatur der Umgebung. Die Gleichung fiir die Temperaturtendenz lautet wie folgt:
oT oT 0 oT
8 < ) +5.

= —W— - (Aentr + (5entr) (T - Te) + o | Ko

o TV, Cp 0z 0z (3.9)

T gibt die Temperatur in der Rauchfahne und T, die Umgebungstemperatur wieder. Ky, ist der
turbulente Diffusionskoeffizient fiir Wiarme. Der erste Term der rechten Seite in Gleichung 3.9
beschreibt die Temperaturidnderung durch adiabatische Prozesse. Mittels des zweiten Terms wird
das turbulente und dynamische Entrainment von Umgebungsluft behandelt. Der dritte Term be-
trifft die Temperaturidnderung durch turbulente Diffusion und der letzte Term beriicksichtigt den
Gewinn latenter Wirme im Fall von Kondensation.

Im Folgenden werden die Bilanzgleichungen fiir das Mischungsverhiltnis von Wasserdampf rv,,

Wolkentropfen r. und Regentropfen r, respektive Eispartikel r; angegeben:

ory ory, 2« 0 Ory v
o TV T TRV T g, (Khaz)”’ (3.10)
Ore ore 2« 0 Ore c
o Vo T TRV o <Kha> +5 (3.11)
ar1“,i 81'r,i o 2 . 0 arl‘,i r,i r,i
o Vo, T TRV, <Kh 2 ) AR (3.12)

Mit v& wird die Sedimentation der festen und fliissigen Phase beschrieben. Die Wolkenmikrophy-
sik im Rauchfahnen-Modell basiert auf Kessler (1969). Fiir Aggregation und Nukleation werden
die Parametrisierungen von Ogura und Takahashi (1971) verwendet. Die Autokonversion wird

nach Berry (1968) parametrisiert.

Die Simulation lduft mit einem dynamischen Zeitschritt ab, welcher durch das Courant-Friedrich-
Lewy (CFL) Kriterium festgelegt ist. Das CFL-Kriterium gibt an wie grof der Zeitschritt maximal
gewdhlt werden darf, damit die Losung stabil bleibt. Dieser ist abhéngig vom Gitterabstand und
der hochsten auftretenden Geschwindigkeit. Der maximal verwendete Zeitschritt betrédgt fiinf Se-
kunden.

Die Obergrenze der Rauchfahne des aktuellen Zeitschritts ist erreicht, sobald die Vertikalge-
schwindigkeit geringer als 1 m s~! wird. Ist diese Hohe iiber mehrere Zeitschritte konstant, hat
sich die Rauchfahne vollstidndig entwickelt und die Obergrenze der Injektionsschicht ist festge-
schrieben. Die Untergrenze der Injektionsschicht wird berechnet, indem anstelle der 80 kW m 2
fiir die Feuerintensitit 30 kW m~2 angenommen werden. Diese Parametrisierung ist eine robuste
Methode um die Untergrenze zu erhalten mit dem Vorteil, dass die atmosphérischen Bedingungen
die vertikale Ausdehnung der Emissionsschicht beeinflussen (Freitas et al. (2007), Freitas (2014),
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personliche Kommunikation).

3.2 Sensitivitatsstudie

Die folgende Analyse zeigt den Einfluss der atmosphirischen Bedingungen auf die Entwick-
lung der Rauchfahnenhohe. Sie verdeutlicht die Bedeutung des eindimensionalen Rauchfahnen-
Modells und die groBBe Abweichung zur Realitiit, falls die Emissionen in einer fest vorgeschriebe-
ner Hohe emittiert werden.

Fiir diese Sensitivititsstudie 1duft das Rauchfahnen-Modell in einer eigenstindigen Version mit
zeitlich konstanten Werten fiir die Feuerfliche (50 ha) und die Feuerintensitit (80 kW m~2). Die
verwendeten Vertikalprofile stammen aus COSMO-ART Meteogrammen fiir 57.716° Nord und
104.018° West, einen Ort in der Néhe aktiver Feuer im Norden der Provinz Saskatchewan, Ka-
nada. Die Lage von diesem Ort ist der Karte in Abbildung 4.1 zu entnehmen. In Meteogrammen
wird der zeitliche Verlauf fiir meteorologische Variablen festgehalten. Betrachtet werden die Si-
tuationen am 16. und 17. Juli 2010, jeweils um 12 und 16 Uhr Ortszeit.

In Abbildung 3.2 sind die vertikalen Temperaturprofile fiir die gew#hlten Zeitpunkte dargestellt.
Am 16.07.2010 ist die Atmosphire bis 1000 m sehr stabil, dariiber leicht stabil geschichtet. Die
Temperatur am Boden betrégt knapp 17 °C. Vier Stunden spiter ist die Schichtung bis 1000 m
neutral, weiter aufwérts stabil, mit einer Bodentemperatur von iiber 20 °C. Am 17.07.2010 be-
tragt die Temperatur knapp 20 °C und die Atmosphére ist am Boden stark labil, danach bis zur
Inversion in 1400 m leicht labil und im Folgenden stabil geschichtet. Um 16 Uhr des gleichen Ta-
ges ist die Schichtung bis 1000 m neutral und dann stabil. Die Bodentemperatur betrigt nur noch
knapp 16 °C. Als MaB fiir die Feuchte in der Atmosphire ist in Abbildung 3.3 die Taupunktstem-
peratur dargestellt. Zum ersten Zeitpunkt geht die Feuchte bereits in Bodennihe deutlich zuriick,
wohingegen sie am 16.07.2010 um 16 Uhr und am 17.07.2010 um 12 Uhr erst ab 1000 m deutlich
abnimmt. Zwischen 3500 und 4000 m ist sie bei letztgenanntem Termin nahezu konstant. Auffl-
lig ist das Profil der Taupunktstemperatur vier Stunden spéter. Hier nimmt sie vom Boden bis in
1800 m kaum ab. AnschlieBend wird es bis 5000 m immer trockener von wo aus die Taupunkt-

stemperatur wieder ansteigt.

Die horizontale Windgeschwindigkeit ist in Abbildung 3.4 aufgetragen. Am 16.07.2010 um 12 Uhr
schwankt die Windgeschwindigkeit leicht mit der Hohe um den Wert 8 m s~!. Das Maximum ist
in 2400 m Hohe mit 10 m s~! erreicht. Um 16 Uhr liegt die Windgeschwindigkeit bis zu ei-

ner Hohe von 2700 m nahezu konstant bei 4,5 m s~1

, anschliefend steigt sie langsam auf bis
zu 8,5 ms~!'. Am Folgetag liegen die Werte deutlich hher. Um 12 Uhr nimmt der Wind von
14ms~!in 1200 m auf 22 m s~! in 2000 m zu. In 5000 m Hohe betrigt die Windgeschwin-
digkeit dann noch 17 m s~!. Vier Stunden spiter schwankt die Windgeschwindgkeit zwischen 11
und 14 m s~ 1. Erst ab 5000 m Hohe nimmt sie weiter zu.

Der Verlauf der Vertikalgeschwindigkeiten mit der Hohe, wie er vom Rauchfahnen-Modell be-

rechnet wird, ist in Abbildung 3.5 dargestellt. Die Obergrenze der Rauchfahne im Modell ist
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Abbildung 3.2: Vertikalprofile der Umgebungstemperatur am 16. und 17. Juli 2010, jeweils
um 16 und 18 Uhr Ortszeit.
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Abbildung 3.3: Vertikalprofile der Taupunktstemperatur der Umgebung am 16. und 17.
Juli 2010, jeweils um 16 und 18 Uhr Ortszeit.
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Abbildung 3.4: Vertikalprofile der horizontalen Windgeschwindigkeit der Umgebung am
16. und 17. Juli 2010, jeweils um 16 und 18 Uhr Ortszeit.

Tabelle 3.1: Obergrenze, Untergrenze und Schichtdicke der Rauchfahne zu verschiedenen

Zeitpunkten.

Zeitpunkt ‘ 16.7.10 12 Uhr 16.7.10 16 Uhr 17.7.10 12 Uhr 17.7.10 16 Uhr
Obergrenze 0363 m 0463 m 2263 m 2163 m
Untergrenze 1563 m 4063 m 1963 m 1863 m
Schichtdicke 3800 m 1400 m 300 m 300 m

erreicht sobald die Vertikalgeschwindigkeit unter 1 m s~ sinkt.

Das Rauchfahnen-Modell liefert aus den zuvor beschriebenen Profilen, die in Tabelle 3.1 einge-
tragenen Obergrenzen der Rauchfahne. Der Ort der Sensitivititsstudie liegt 463 m iiber NN. Am
16.07.2010 reicht die Rauchfahne bis tiber 5000 m, am 17.07.2010 kommt sie gerade iiber 2000 m
hinaus. Der grofite Unterschied ergibt sich zwischen 16.07.2010 16 Uhr und 17.07.2010 16 Uhr
und betrdgt 3300 m.

In Abbildung 3.6 ist der Auftrieb innerhalb der Rauchfahne fiir die vier Zeitpunkte dargestellt. Der
Auftrieb ist abhiingig vom Temperaturunterschied zwischen der Rauchfahne und der Umgebung,
sowie dem Gewicht des kondensierten Wassers (GI. 3.8). Das Luftpaket in der Rauchfahne steigt
auf und seine Temperatur nimmt adiabatisch ab, bis es zur Kondensation kommt. Nimmt nun die
Temperatur in der Atmosphére in gleichem Mafle ab wird der Temperaturunterschied allein durch
Entrainment veridndert. Am 16.07.2010 um 12 Uhr ist der Auftrieb von Beginn an sehr viel ge-

ringer als zu den anderen Zeitpunkten. Grund hierfiir ist, dass die untersten 1000 m sehr stabil
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Abbildung 3.5: Vertikalprofile der Vertikalgeschwindigkeit in der Rauchfahne am 16. und
17. Juli 2010, jeweils um 16 und 18 Uhr Ortszeit.

geschichtet sind und die Temperatur in der Atmosphire mit der Hohe weniger abnimmt, als inner-
halb der Rauchfahne, wodurch der Temperaturunterschied verringert wird. Die Beschleunigung in
der Rauchfahne wird negativ bis, ab etwa 1200 m, die Kondensation einsetzt und Wolkentropfen
entstehen (siehe Abbildung 3.7 und Abbildung 3.8). Bei der Kondensation wird latente Wérme
freigesetzt, der Temperaturunterschied zwischen Rauchfahne und Umgebung wird wieder grofler
und der Auftrieb nimmt zu. Am 16.07.2010 um 16 Uhr ist der Auftrieb von Beginn an grofer
und nimmt weniger stark ab, da die Atmosphére zu Beginn neutral geschichtet ist. Wie in Abbil-
dung 3.7 zu erkennen nimmt der Wasserdampfgehalt in der Rauchfahne ab 1500 m linear ab. Die
freigesetzte latente Wirme verstirkt wiederum den Auftrieb. In diesen beiden Fillen ist der Auf-
stieg erst in iiber 5000 m Hohe beendet, wenn der Auftrieb erneut negativ wird. Am 17.07.2010
ist die horizontale Windgeschwindigkeit sehr viel grofer. Es kommt verstirkt zu Entrainment.
Um 12 Uhr ist der Auftrieb gro3 und die labile Schichtung kommt dem Temperaturunterschied
zwischen Rauchfahne und Umgebung zugute. Jedoch kommt es aufgrund der trockenen Umge-
bungsluft (Abbildung 3.3) und der geringen Feuchte in der Rauchfahne nicht zu Kondensation.
Vier Stunden spiter ist der initiale Auftrieb geringer, aber der Wasserdampf beginnt ab 1000 m
zu kondensieren, allerdings in viel geringerem Ausmal als am Tag zuvor. Der negative Auftrieb
kann nicht mehr iberwunden werden.

Die Verringerung der Feuerintensitit auf 30 kW m~2 zur Bestimmung der Untergrenze der Emis-
sionsschicht fithrt zur Verringerung des initialen Auftriebs. Wiederum ist auf komplexe Wei-

se die atmosphirische Schichtung fiir die Hohe verantwortlich. Eine hohe Obergrenze bedeutet
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nicht automatisch eine hohe Untergrenze und damit eine grofe Schichtdicke. In Tabelle 3.1 sind
die Untergrenzen der jeweiligen Situation und die Dicke der Injektionsschicht aufgetragen. Fiir
den 16.07.2010 um 12 Uhr liegt die Untergrenze der Rauchfahne bei 1563 m, woraus sich eine
Schichtdicke von 3800 m ergibt. Um 16 Uhr betrégt die Schichtdicke nur noch 1400 m, obwohl
die Obergrenze der Rauchfahne hoher liegt als vier Stunden zuvor. Am 17.07.2010 besitzt die
Rauchschicht fiir beide Zeitpunkte nur eine vertikale Ausdehnung von 300 m. Die Untergrenze

der Rauchfahne liegt jeweils knapp unter 2000 m.
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Abbildung 3.6: Vertikalprofile des Auftriebs in der Rauchfahne am 16. und 17. Juli 2010,
jeweils um 16 und 18 Uhr Ortszeit.
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Abbildung 3.7: Vertikalprofile des Wasserdampfgehalts in der Rauchfahne am 16. und 17.
Juli 2010, jeweils um 16 und 18 Uhr Ortszeit.
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Abbildung 3.8: Vertikalprofile des Wolkenwassergehalts in der Rauchfahne am 16. und 17.
Juli 2010, jeweils um 16 und 18 Uhr Ortszeit.
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3.3 Emissionsdaten

In diesem Abschnitt wird erldutert, wie die Emissionen der Vegetationsbrinde aus Satellitenbe-
obachtungen abgeleitet werden. Um eine globale Abdeckung mit hoher zeitlicher Auflésung zu
erhalten, werden Beobachtungen von verschiedenen Satelliten verkniipft. Dies geschieht im Glo-
bal Fire Assimilation System (GFAS). Momentan basieren die téglichen Felder der Fire Radiative
Power (FRP) auf Messungen von MODIS an Bord der polumlaufenden Satelliten Terra und Aqua.
Globale Emissionsfelder fiir eine umfassende Liste an Spezies werden aus der beobachteten Fire
Radiative Power abgeleitet (Kaiser et al., 2009a)

3.3.1 Strahlungsflussdichte der Feuer im infraroten Bereich

Generell lassen sich die Feueremissionen durch das Produkt von verbrannter Flidche, der vorhan-
denen Brennstoffmenge, dem Vollstindigkeitsgrad der Verbrennung und einem Emissionsfaktor
in Abhédngigkeit der Brennstoffklasse berechnen. Dabei sind die Flidche der Feuer und der Verbren-
nungsgrad der Biomasse die unsichersten Faktoren (Seiler und Crutzen, 1980). Die Bestimmung

dieser Parameter kann mit Hilfe der Fire Radiative Power (FRP) umgangen werden.

Die FRP ist eine Grofle zur Beschreibung des Strahlungsvermégens von Feuern. Sie ist propor-
tional zum Brennstoffverbrauch und der Emissionsproduktion.

Da die vom Satelliten beobachteten einzelnen Feuerpixel nicht homogen sind, werden die ver-
schiedenen Komponenten k betrachtet, welche alle eine unterschiedliche Temperatur und Flidche
haben. Die FRP ist iiber das Stefan-Boltzmann Gesetz definiert:

FRP=co » Ay Ty, (3.13)
k=1

mit der FRP in W m~2, ¢ dem Emissionsvermogen des Feuers, o = 5,67 - 1078 Wm™—2 K—*
der Stefan-Boltzmann Konstante, n der Anzahl der Komponenten, Ay die anteilige Fldche der k-
ten Komponente und T der Temperatur der k-ten Fldche in K. Es wird angenommen, dass Feuer
wie schwarze Korper strahlen. Die FRP wird mit Hilfe von Satelliten gemessen. Radiometer,
die sich auf den Satelliten befinden, erfassen die thermische Strahlung von Vegetationsbrianden
und anderen offenen Feuern in einer Wellenldnge von 3,8 pm. In diesem mittleren infraroten
Bereich (MIR) erreicht das Signal der Feuer ein Maximum. Dieses Signal ldsst sich zum Beispiel
tiber die Radianz der Pixel quantifizieren. Dazu wird angenommen, dass die Planck Funktion
B(\, T), welche die Beziehung zwischen der Emitterradianz und der Emittertemperatur festlegt,
fiir Wellenléngen im MIR und fiir Temperaturen die in Feuern vorherrschen, sehr gut durch ein

Energiegesetz vierter Ordnung genédhert werden kann:

n
LMIR = EMIR B()\, T) ~ a EMIR Z Ak Tﬁ, (3.14)
k=1
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dabei ist eprir das Emissionsvermdgen des Feuers im MIR. a stellt eine Konstante in Abhiingigkeit
der exakten Wellenlinge dar. Sie betrigt fiir die Satelliten Terra und Aqua 2,96 bzw. 2,98-1072 W

m2sr! ,um_2 K~ Ly ist die vom Feuer emittierte Radianz in W m 2

st~ pm~1. Sie wird
berechnet aus der Differenz zwischen der Radianz eines Feuerpixels und einem Nachbarpixel oh-
ne Feuer. Das verwendete Energiegesetz hat dieselbe Form wie das Stefan-Boltzmann Gesetz.
Daher verschwindet durch Kombination der beiden Gleichungen 3.13 und 3.14 die Emittertem-

peratur, sodass die FRP direkt aus der MIR Radianz bestimmt werden kann:

FRPyg = ( o¢ > LR - (3.15)
a EMIR

Ausfiihrlich wird dieses Vorgehen zur Bestimmung der FRP in Wooster et al. (2005) und Roberts
et al. (2005) beschrieben.

Eine andere Moglichkeit die Intensitdt von Feuern abzuschitzen, liefert die Bispektralmethode
von Dozier (1981). Dabei wird die unterschiedliche Resonanz zwischen dem 3,8 und 10,8 pym
Kanal ausgenutzt. Die Hintergrundtemperatur wird liber die feuerfreien Nachbarpixel gemittelt
und als bekannt vorausgesetzt. Durch Losen der nichtlinearen Gleichungen fiir die Radianz der
mittleren und der langwelligen infraroten Strahlung, lassen sich Temperatur und Fliche des Feuers
innerhalb des Pixels bestimmen. Durch das Rauschen im 10,8 ym Kanal ist die Zuverlidssigkeit
dieser Methode begrenzt (Giglio und Kendall, 2001).

Zur Abschitzung der Feueremissionen wird auch haufig auf Messungen der verbrannten Fldche
zuriickgegriffen. Dazu werden Anderungen der Albedo bei spezifischen Wellenlingen untersucht.
Der Vorteil ist, dass Vegetationsbriande in zeitweise wolkenbedeckten Gebieten auch spéter noch
identifiziert werden konnen. Es fehlen jedoch Messungen zur Intensitédt der Feuer, sodass auf-
grund der Fldche und der Vegetationsbedeckung Annahmen fiir die Emissionen getroffen werden
miissen. Ein System, das die Feueremissionen basierend auf Messungen der verbrannten Flache
berechnet ist GFED (Global Fire Emission Database) (van der Werf et al., 2010). Aufgrund der
groBen rdumlichen und zeitlichen Variabilitit von Vegetationsbrinden, empfehlen Kaiser et al.
(2006) Berechnungen der Feueremissionen basierend auf Satellitenbeobachtungen aktiver Feuer

durchzufiihren, anstatt die verbrannte Fliache zu verwenden.

3.3.2 Assimilation

Fehlerhafte FRP Messungen zum Beispiel verursacht durch Vulkane, Gasfackeln und andere in-
dustrielle Aktivititen werden durch das GFAS heraus gefiltert. Fiir teilweise beobachtete Gitter-
zellen nimmt GFAS die beobachtete Feuerverteilung fiir die gesamte Gitterzelle an. Somit gehen
fiir zum Teil bewdolkte Gitterzellen keine Daten verloren. Bei groflichiger persistenter Wolkenbe-
deckung entstehen jedoch signifikante Beobachtungsliicken. Diese Beobachtungsliicken werden
mit Hilfe eines Kalman-Filters (Rodgers, 2000) gefiillt. Dabei wird aus den vorherigen Beobach-
tungen eine beste Abschitzung fiir den nichsten Zeitschritt gemacht (Kaiser et al., 2012).

GFAS nutzt die quantitative Information aus der FRP fiir die Verbrennungsrate. Aus der Intensitit

der FRP kann somit die Verteilung, einer ganzen Liste von emittierten Spezien, abgeleitet wer-
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den. Dabei wird die Annahme zugrunde gelegt, dass in allen Feuertypen der gleiche Anteil der
freigesetzten chemischen Energie in thermische Strahlung umgewandelt wird. Diese Annahme
ist priziser als die Annahmen die in der herkdmmlichen Berechnung getroffen werden (Kaiser
et al., 2009a). GFAS verwendet einen vegetationsspezifischen Umrechnungsfaktor, um aus der
FRP die Verbrennungsrate der Trockenmasse zu erhalten. Die Faktoren sind so gewihlt, dass die
FRP basierenden GFAS Produkte konsistent mit denen aus GFED sind. AnschlieBend wird die
verbrannte Trockenmasse unter Verwendung von Emissionsfaktoren linear in Emissionsraten von
40 verschiedenen Spezies umgewandelt. Die Emissionsfaktoren stammen aus Feldmessungen und
geben die Menge der emittierten Spezies s in kg pro kg verbrannter Trockenmasse an (Andreae
und Merlet, 2001; Langmann et al., 2009).

FRP x Es = A-FL - CC - EF (3.16)

Dabei beschreibt g den Emissionsfluss der Spezies s in kg s~ m~2, A ist die Fliche des Feuers,
FL ist die verfiigbare Brennstoffmenge, bei CC handelt es sich um die Verbrennungsrate und EF
ist der vom Vegetationstypen abhingige Emissionsfaktor.

Die Unsicherheit liegt bei ungeféhr 30 %, fiir exotische Spezies etwas hoher. Die GFASv1 Emis-
sionen sind konsistent mit GFEDv3.1. Die Menge der Aerosolemissionen in GFASv1.0 wurden
durch verschiedene Vergleiche validiert, zum Beispiel wurden Messungen der AOD mit halb-
jahrlichen Simulation der AOD verglichen, die durch GFASv1.0 Emissionen angetrieben wurde.
Dabei ergibt sich, dass die Simulation der AOD um den Faktor 3.4 geringer ist als die Messungen.
Der grof3e Faktor riihrt jedoch vielmehr aus Belangen der Aerosolmodellierung, besonders durch
die schnelle Entwicklung und Alterung bei hohen Konzentrationen in Quellnéhe, als aus einer
Unterschidtzung der Emissionen (Kaiser et al., 2012).

Ahnliche Ergebnisse liefert das Fire Assimilation System (FAS) von Sofiev et al. (2009). Kern
ihrer Methode ist es Temperaturanomalien (TA) und FRP mit empirischen Emissionsfaktoren in
Emissionsraten umzurechnen. In Verbindung mit einem Ausbreitungsmodell zeigen sie, dass so-
wohl die TA als auch die FRP geeignet sind um Emissionen von Vegetationsbrinden einzuschit-

zen.

3.3.3 Tagesgang der Feuer

Die Intensitét der Vegetationsbrinde ist abhingig von der Tageszeit. Diese Abhingigkeit beruht
auf dem Tagesgang der meteorologischen Gro3en Temperatur, Feuchte, Wind sowie der kurzwel-
ligen und langwelligen Strahlung (Stull, 1988). Zur Entziindung muss die Streufeuchte generell
unter 35 % liegen. Mit Streufeuchte wird der Feuchtegehalt, bezogen auf die Trockenmasse der
auf dem Boden aufliegenden Biomasse, bezeichnet (DWD, 2011). Tagsiiber verringert die solare
Einstrahlung und die stdrkere turbulente Durchmischung die Bodenfeuchte und begiinstigt somit
die Feuer. Die Laufgeschwindigkeit des Feuers, das heifit dessen Ausbreitung, ist abhingig von
der Windgeschwindigkeit (McRae et al., 2005). Die Windgeschwindigkeit in der Grenzschicht ist
tagsiiber hoher als nachts. Folglich haben Feuer einen Tagesgang mit maximalen Emissionen am
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frithen Nachmittag und minimalen Emissionen in der Nacht (Prins et al., 1998).

Wang et al. (2006) fordern die Verwendung von stiindlichen Emissionsdaten, welche entscheidend
fiir eine realistische Simulation der Rauchverteilung in der Nédhe der Quellregion sind. Die dyna-
mische Durchmischung ist in Quellnéhe relativ gering, wéihrend der Tagesgang einen groferen
Einfluss auf die zeitliche Rauchverteilung hat. Mit geostationdren Satelliten ist es moglich den
Tagesgang der Feuer zu charakterisieren (Kaiser et al., 2009b). Zhang und Kondragunta (2008)
haben die tédgliche Variabilitit untersucht, indem sie die Schwankungen der Grofle der Feuerpixel
betrachtet haben. Da der Tagesgang der Feuer neben den meteorologischen Gegebenheiten, wel-
che die Brenneigenschaften beeinflussen, auch vom Vegetationstyp abhéngt (Giglio, 2007), wird
dieser separat betrachtet. Der resultierende Tagesgang der Schwankungen der FeuerpixelgroBe ist
gleich dem Brennstoffverbrauch (Zhang und Kondragunta, 2008) und damit der Emissionsrate
des jeweiligen Vegetationstypen. Nach Zhang und Kondragunta (2008) wird das Maximum zwi-
schen 10 und 15 Uhr Ortszeit erreicht. Wihrend dieser Zeitspanne wird in Wildern 52,1 % der
Tagessumme der Emissionen freigesetzt. In der Nebenzeit werden pro Stunde in etwa 2-4 % der
Tagessumme verbrannt. Der Tagesgang d kann unter Verwendung einer gewichteten Normalver-

teilung (Kaiser et al., 2009a) beschrieben werden:

2
d(t;) =w+ (1 —w) 24h exp (—; (tl — t0> > (3.17)

o2 o
mit w = 0,3 (3.18)
to=12,5h (3.19)
c=25h, (3.20)

wobei w die Gewichtung, t; die Ortszeit in h, t¢ der Erwartungswert und ¢ die Standardabwei-
chung ist. Die Werte sind so gewihlt, dass die Gleichung den Tagesgang, wie er von Zhang und
Kondragunta (2008) fiir Wilder beschrieben wird, wieder gibt. In Abbildung 3.9 ist der Tages-
gang in Abhingigkeit der Ortszeit dargestellt.
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Abbildung 3.9: Normierter Tagesgang fiir die Emissionen, Feuerintensitit und Feuergréfse.

3.4 Umsetzung in COSMO-ART

In diesem Abschnitt wird das Vorgehen beim Einbau des Rauchfahnen-Modells in COSMO-ART
beschrieben. Dabei werden die Schnittstellen der beiden Modell dargestellt. Des Weiteren wird

auf die vertikale Massenverteilung, iiber die nicht dquidistanten Modellschichten, eingegangen.

3.4.1 Theorie

Es wird angenommen, dass das Feuer keinen signifikanten Einfluss auf die Dynamik und Thermo-
dynamik von COSMO-ART hat, da die Feuer klein im Vergleich zu dem in COSMO-ART verwen-
deten Gitterabstand sind. Mit Hilfe des Rauchfahnen-Modells wird lediglich der Hohenbereich,
in welchem die Emissionen freigesetzt werden, festgelegt. Generell werden bei der Initialisierung
und zu jeder weiteren vollen Stunde von COSMO-ART die Emissionen eingelesen. Direkt im
Anschluss wird tiberpriift an welchen Gitterpunkten sich aktive Feuer befinden. Wie in Kapitel
3.3 erldutert, basieren die Emissionsfelder auf der FRP und sind somit nur an Gitterpunkten mit
vorhandener FRP belegt. Fiir jeden dieser Gitterpunkte wird das Rauchfahnen-Modell aufgerufen,
wobei die meteorologischen Parameter iibergeben werden. Die Obergrenze und die Untergrenze
der Injektionsschicht werden kalkuliert. Dies sind die Ausgabegréfen des Rauchfahnen-Modells
(siehe Kapitel 3.1).

Die Emissionen jeder Spezies, die fiir diesen Gitterpunkt von COSMO-ART eingelesen werden,
werden jeweils iiber alle Schichten summiert. Je nach Modellsetup kann es sich neben den Feuere-
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missionen auch um anthropogene Emissionen handeln. Dies ist gerechtfertigt da, sofern bei einem
Feuer noch vorhanden, auch die anthropogenen Emissionen durch die konvektiven Vorginge nach
oben transportiert wiirden. Die vertikale Massenverteilung, der Summe der Emissionen einer je-
weiligen Spezies, erfolgt zwischen der Obergrenze und der Untergrenze mit einer parabolischen
Funktion. Dabei muss beriicksichtigt werden, dass die Modellschichten in COSMO-ART nicht
dquidistant sind, sondern deren vertikale Ausdehnung nach oben zu nimmt. Die Berechnung der
vertikalen Massenverteilung in den einzelnen Schichten erfolgt analog zu der Verteilung von Vul-
kanemissionen (Vogel (2014), personliche Kommunikation). Zunéchst wird eine dimensionslose

GroBe z* verwendet. Sie ergibt sich fiir die Rauchfahne zu:

* zZ — ZbOt

7 =, (3.21)
Ztop — Zbot

sodass

0<z*<1. (3.22)

Hierbei ist z die Hohe, zi,, die Obergrenze der Injektionsschicht und zy, die Untergrenze der

Injektionsschicht. Die parabolische Verteilungsfunktion wird wie folgt angenommen:
f(z*) =6-2"- (1 —2%). (3.23)

Vorausgesetzt die Gesamtemission Qo ist bekannt, kann nun das Profil der Emission Q(z*) in

Abhingigkeit von z* berechnet werden:

Q(z*) = Qtot - f(2"). (3.24)

3.4.2 Diskretisierung

Um den Anteil der Gesamtemission zu bestimmen, der in der jeweiligen Gitterzelle freigesetzt
werden soll, wird iiber die Verteilungsfunktion vom unteren Rand der Gitterzelle bis zum oberen

Rand der Gitterzelle integriert.

Z*o oflayer 7%
/ topoflay f(z*)dz* — [3Z*2 _ 2Z*3] topoflayer (325)

Zf)otoﬂayer ZbOtOﬁayCr

Zi[k)otoﬂayer kennzeichnet die dimensionslose Hohe des unteren Randes der betrachteten Gitterzelle
und Z:opoﬁayer die dimensionslose Hohe des oberen Randes derselben Gitterzelle. In Abbildung
3.10 ist die vertikale Massenverteilung fiir einen Fall dargestellt, bei dem die Obergrenze der In-

jektionsschicht bei 5000 m und die Untergrenze bei 2500 m liegt.
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Abbildung 3.10: Vertikale Massenverteilung fiir zyp = 5000m und zpe, = 2500m.






4. Simulationen

Fiir die Untersuchung des Einflusses von Aerosol aus Vegetationsbrianden auf die Wolkenbildung
werden Simulationen mit COSMO-ART, unter Verwendung des zuvor vorgestellten Rauchfahnen-
Modells, durchgefiihrt. Als Simulationsgebiet wird Kanada gewihlt. Die borealen Waldbréinde in
Kanada stellen grof3e natiirliche Aerosolquellen dar. Die Feuer werden bei speziellen Wetterlagen
entfacht.

Die mit diesen Wetterlagen einhergehenden Luftmassen sind durch ihre héhere Temperatur sehr
effizient beim Austrocknen des Brennstoffs. Eingelagerte Gewitter fithren durch Blitze zur Ent-
ziindung der Feuer. Verstirkt wird das ganze durch Storungen der westlichen Stromung. H6-
henriicken bringen durch adiabatisch erwidrmte Luft zusétzliche Trockenheit. Zu einer kritischen
Waldbrandsituation kommt es, wenn im Folgenden Vegetation durch Blitzschlag entziindet wird.
Je intensiver die Vegetation zuvor ausgetrocknet wurde, desto groer und weiter breiten sich die
Feuer aus. Durch den auffrischenden Wind eines vom herannahenden Hohentrog gesteuerten Tiefs

wird das Feuer oftmals zusitzlich angefacht (Johnson, 1995).

4.1 Modellsetup

Fiir die Simulationen wird COSMO 5.0 und die aktuelle ART Version 3.0, in Verbindung mit
dem in Kapitel 3.1 beschriebenen Rauchfahnen Modell verwendet. Die Simulationen werden fiir
ein Gebiet von 2030 km auf 2086 km mit einer Auflosung von 0,0625° (~7 km) durchgefiihrt.
Die Berechnungen erfolgen auf 290x298 Gitterpunkten und 40 Schichten in der Vertikalen bis in
eine Hohe von ~20 km, mit einem Zeitschritt von 25 Sekunden. Das Simulationsgebiet erstreckt
sich liber weite Teile von Kanada (Abbildung 4.1). Im Zentrum liegt die Provinz Saskatchewan,
in deren Norden sich wihrend des Simulationszeitraums heftige Vegetationsbrinde ereigneten.
Die Simulationen starten am 10.07.2010 um 6 UTC und enden am 19.07.2010 um 6 UTC. Die
Zeitdifferenz in Saskatchewan betrigt UTC — 6 Stunden.

Angetrieben werden die Simulationen durch das Globalmodel GME, welches die meteorologi-
schen Rand- und Anfangswerte liefert. Die Rand- und Anfangskonzentrationen der Gase stam-
men aus Daten der MOZART-4/GEOSS Generation (Wiedinmyer et al., 2011). Die verwendeten
GFASv1.1 Daten des ECMWF haben eine rdumliche Auflosung von 0.1 Grad und eine zeitli-
che Auflésung von 24 Stunden. Die bereit gestellten Werte beruhen auf der mittleren FRP eines

Tages. Auf den Tagesgang der Emissionen, der iiber diesen mittleren Wert gelegt wird, wurde

32
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Abbildung 4.1: Das Simulationsgebiet mit Hohenprofil.

bereits in Kapitel 3.3.3 eingegangen. Im Anhang befindet sich Tabelle 6.1 in der alle verwen-
deten Spezies aufgelistet sind, sowie deren Zuordnung in die Gruppen von COSMO-ART. Die
biogenen Emissionen werden innerhalb des Modells berechnet. Des Weiteren werden die See-
salz Emissionen beriicksichtigt, da die Hudson Bay innerhalb des Simulationsgebiets liegt. Die
anthropogene Emissionen werden vernachléssigt, da Kanada und speziell das Simulationsgebiet
sehr diinn besiedelt sind. Jedoch wird in Alberta, der westlichen Nachbarprovinz von Saskatche-
wan, Olsand abgebaut. Im Vergleich zu den Waldbrandemissionen stellt der Olsandabbau eine
kleinere Aerosolquelle, welche jedoch die ansonsten reinen Hintergrundkonzentration signifikant
verdndert (Howell et al., 2014). Um das Modelle noch realitdtsgetreuer laufen zu lassen, konnten

diese Emissionen zukiinftig berticksichtigt werden.

Es werden drei verschiedene Modellldufe durchgefiihrt, um den Einfluss der Feueremissionen auf

die Wolkenbildung zu untersuchen. Fiir alle Simulationen wird das erweiterte Zwei-Momenten-
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Schema mit derselben Aktivierungsparametrisierung verwendet. Im Lauf aci+rad flieBen die be-
rechneten Aerosolverteilungen in die Aktivierungsparametrisierungen ein. Das heif3t, das Aero-
sol aus den Vegetationsbrinden bestimmt die Anzahl der verfiigbaren CCN und IN, sowie de-
ren Durchmesser und chemische Zusammensetzung. Das Aerosol aus den Vegetationsbrinden
wird zudem fiir die Berechnung der Strahlungsfliisse verwendet. Somit wird die Absorption und
Reflexion aufgrund der chemischen Zusammensetzung berechnet. Im Lauf aci wird das Wald-
brandaerosol lediglich fiir die Anzahl der verfiigbaren CCN und IN, ihren Durchmesser und die
chemische Zusammensetzung beriicksichtigt. Fiir die Strahlung wird eine Klimatologie, das heif3t
ein mittleres Aerosolprofil, verwendet. Folglich kann, durch den Vergleich der beiden Liufe, der
Einfluss der Feueremissionen auf die direkte Strahlung untersucht werden. Der dritte Lauf ref
stellt einen Referenzfall, ohne das Aerosol aus Vegetationsbrinden, dar. Da kein Aerosol im Mo-
dell vorhanden ist, miissen die CCN und IN vorgeschrieben werden. Die Anzahl der Partikel wird
auf einen konstanten Wert von 400 pro cm?® gesetzt, ihre hygroskopischen beziehungsweise che-
mischen Eigenschaften entsprechen dem Seesalzaerosol. Fiir die Strahlungsrechnung wird wieder

die Aerosolklimatologie verwendet.

4.2 Ausbreitung der Emissionen

In diesem Unterkapitel wird die horizontale und vertikale Ausbreitung der Feueremissionen wih-
rend des Simulationszeitraums beschrieben. Die Simulationsergebnisse werden anhand von Be-

obachtungsdaten verifiziert.

Die Feuer befinden sich zunéchst in ostlicher Anstromung. Im Siidosten des Modellgebiets be-
findet sich ein Tief, an dessen westlicher Flanke die Feueremissionen nach Siiden transportiert
werden. Der nordliche Teil der Feuer wird vom herannahenden Langwellentrog beeinflusst, die
emittierten Komponenten werden zunéchst in Richtung Norden transportiert. Ab einer geographi-
schen Breite von 64° Nord werden sie schlielich durch die groSrdumige Anstromung nach Osten
umgelenkt.

In Abbildung 4.2 ist eine MODIS Aufnahme des Satelliten Terra vom Uberflug am 15.07.2010 um
17:55 UTC dargestellt. Zu erkennen ist die eben beschrieben Struktur der Rauchfahne. Mit roten
Punkten sind die aktiven Feuer gekennzeichnet, in deren Umgebung ist Cumulus Bewolkung zu

finden. Im Stidosten befindet sich das Tief mit seiner frontalen Bewolkung.

Mit COSMO-ART lisst sich die Aerosol Optische Dicke (AOD) im sichtbaren Bereich fiir 550 nm
simulieren. Abbildung 4.3 zeigt das Ergebnis fiir den 15.07.2010 um 18:00 UTC. Das simulierten
Aerosol stimmt, von der horizontalen Verteilung, sehr gut mit der Satellitenbeobachtung iiberein.
In Gebieten, die von den Feueremissionen nicht beeinflusst werden, betrigt die AOD 0,1 bis 0,5.
In Teilen der Rauchfahne wird ein Maximum von 4 erreicht. Eine AOD von 0,1-0,15 ist typisch
fiir Gebiete mit reiner Luft. Wird eine AOD von 4 erreicht, ist die Sonne vom Boden aus nicht
mehr zu erkennen.

Um die Werte der simulierten AOD zu verifizieren, werden Satelliten Daten herangezogen. MISR
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Abbildung 4.2: Satellitenbild im sichtbaren Bereich fiir den 15.07.2010 17:55 UTC. Das
Zentrum des Satellitenbilds liegt bei 56° Nord und 102° West (LANCE Rapid Response
MODIS Image Gallery, NASA).
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Abbildung 4.3: Simulierte Aerosol Optischen Dicke fiir den 15.07.2010 18:00 UTC.
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(Multi-angle Imaging SpectroRadiometer), ebenfalls an Bord des Terra Satelliten, liefert tigliche
Level-3 Daten mit 0,5 Grad rdumlicher Auflosung. Bei Level-3 Daten sind bereits alle fiinf Pro-
duktionsschritte auf die Rohdaten angewendet worden. Sie liefern globale Datensitze (Acker und
Leptoukh, 2007). Jedoch ist der Blickwinkel von MISR nicht so grofl wie der von MODIS. Des
Weiteren kann der Satellit lediglich in wolkenfreien Gebieten Aerosol Daten liefern. Der Maxi-
malwert, der am 15.07.1010 von MISR gemessen wurde, liegt am westlichen Rand der Hudson
Bay bei einer AOD von iiber 2,4 (Abbildung 6.1 im Anhang).

Im Siiden von Saskatchewan, in Bratts Lake (50,16° Nord, 104,42° West), befindet sich eine
AERONET Station. Diese liefert fiir den Juli 2010 AOD Level 2.0 Daten. Die Lage der AERO-
NET Station ist in der Karte in Abbildung 4.1 und in Abbildung 4.3 eingezeichnet. Der siidlichste
Auslédufer der Rauchfahne erreicht am 15.07.2010 diese Station. Abbildung 4.4 zeigt den Verlauf
der AOD im Juli. Am 15. ist ein Maximum zu erkennen mit einer AOD fiir 340 nm von tiber 1,5.
An den restlichen Tagen liegt die AOD im Mittel bei 0,25. In Abbildung 4.5 ist die Anderung der
AOD fiir 500 nm im Tagesverlauf fiir den 15. dargestellt. Zusitzlich ist die von COSMO-ART
simulierte AOD fiir die selbe Wellenlidnge aufgetragen. COSMO-ART liefert um 8 UTC einen
Maximalwert von 0,9. Ein zweites Maximum wird um 17 UTC mit 1,1 erreicht. Fiir den Zeitraum
von 2 bis 12 UTC liegen von AERONET keine Werte vor. Der maximal gemessene Wert betragt
ebenfalls 1,1 und tritt um 18 UTC auf.

1.8 — ——  COSMO-ARL |
- —————— AERONET |

AOD

0 4 8 12 16 20 24
Uhrzeit in UTC

Abbildung 4.5: Vergleich der gemessenen mit der simulierten AOD in Bratts Lake fiir den
15.07.2010.
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Anhand dieser Vergleiche ist davon auszugehen, dass die AOD zufriedenstellend simuliert wird
und damit auch die Stirke der Feueremissionen richtig wiedergegeben wird, zumal die AERO-
NET Station iiber 900 km von der Quellregion entfernt ist.

Zur Verifikation der Simulation der vertikalen Ausbreitung der Feueremissionen, ermoglicht Ab-
bildung 4.2 eine grobe Abschitzung anhand der Grenzschichtbewdlkung. Die wird sich etwa in
Hohen bis 2 km befinden. Die Rauchfahne erreicht gréBere Hohen. Préizisere Werte fiir die Hohe
von Aerosolschichten in der Atmosphire liefert CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal
Polarization) an Bord des Satelliten CALIPSO. Neben dem Riickstreukoeffizienten werden so-
gar die Aerosoltypen abgeleitet. In den Abbildungen 4.6, 4.7 und 4.8 ist die Vertikalerstreckung
der verschiedenen Aerosoltypen fiir die Uberfliige vom 13.07.2010 10:24 UTC, 14.07.2010 19:00
UTC und 16.07.2010 9:16 UTC abzulesen. Hellblau Markiert sind die Passagen, die innerhalb
des Simulationsgebietes liegen. Die Flugbahnen des Satelliten sind in Abbildung 4.9, 4.10 und
4.11 zu sehen. Zur Darstellung der Simulation wird die Ru3konzentration, fiir reinen und gealter-
ten RuB, in den einzelnen Schichten gemittelt und die vertikale Erstreckung im zeitlichen Verlauf
dargestellt (Abbildung 4.12).

Nach CALIPSO Messungen verteilt sich das Aerosol der Klasse smoke (Rauch) am 13.07.2010
um 10 UTC vom Boden bis in knapp 4 km Hohe. Dies entspricht der 28. Stunde der dargestellten
RuBverteilung. Der Ruf} breitet sich hier bis in 3,5 km Hohe aus. Einen Tag spiter um 19 UTC
(Stunde 61) misst CALIPSO verschiedene Rauchfahnen innerhalb des Modellgebiets, zum einen
vom Boden bis 3 km Hohe und zum anderen Rauchfahnen zwischen 3,5 und 5,5 km Hohe. Der
simulierte Ruf3 erreicht zu diesem Zeitpunkt knapp eine Hohe von 5,5 km. In Abbildung 4.8 ist
der CALIPSO Uberflug vom 16.07.2010 um 9 UTC dargestellt. Der Rauch wird zwischen dem
Boden und 3 km, zwischen 2 und 3 km, sowie zwischen 6 und 7,5 km detektiert. Der Ruf3 in
Abbildung 4.12 erreicht nach 99 Stunden eine Hohe von 4 km.

Die Hohenverteilung der Emissionen stimmt generell gut mit den Beobachtungen iiberein. Ledig-
lich zum letzten Zeitpunkt entstehen Differenzen. Ein Grund dafiir kdnnte sein, dass gealterter
Ruf3 von auBlerhalb in das Gebiet der Modellsimulationen advehiert wird und daher nicht vom

Modell dargestellt werden kann.
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Abbildung 4.6: Vertikale Erstreckung der Aerosolschichten fiir den 13.07.2010. Die Ab-
schnitte der Uberfliige, die innerhalb des Modellgebiets liegen, sind hellblau markiert
(CALIPSO, NASA).
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Abbildung 4.7: Vertikale Erstreckung der Aerosolschichten fiir den 14.07.2010. Die Ab-
schnitte der Uberfliige, die innerhalb des Modellgebiets liegen, sind hellblau markiert
(CALIPSO, NASA).
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Abbildung 4.8: Vertikale Erstreckung der Aerosolschichten fiir den 16.07.2010. Die Ab-
schnitte der Uberfliige, die innerhalb des Modellgebiets liegen, sind hellblau markiert
(CALIPSO, NASA).
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Abbildung 4.9: Flugbahn des Satelliten am 13.07.2010 (CALIPSO, NASA).
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Abbildung 4.10: Flugbahn des Satelliten am 14.07.2010 (CALIPSO, NASA).



4.2. Ausbreitung der Emissionen 43

UTC: 2010-07-16 08-24-00 Version: 3.01 Nominal Daytime

=180 =135 <90 -45 0 45 80 135 180

Abbildung 4.11: Flugbahn des Satelliten am 16.07.2010 (CALIPSO, NASA).
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Abbildung 4.12: Zeitlicher Verlauf der vertikalen Rufiverteilung gemittelt iiber das Simu-
lationsgebiet beginnend am 12.07.2010 6:00 UTC.
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4.3 Wechselwirkungen mit Wolken

In diesem Abschnitt werden die Simulationen analysiert. Es wird untersucht welchen Einfluss die
Emissionen der Vegetationsbrinde, sowie die bei der Alterung neu entstandenen Aerosolpartikel,
auf die GroBe, Anzahl und Verteilung von Wolkentropfen und Eispartikeln in der Atmosphire

haben und ob es zu einer Verdnderung des Niederschlags kommt.

4.3.1 Einfluss auf die Wolkentropfen

Um den Einfluss der Aerosolpartikel aus den Vegetationsbranden auf die Grofle und die Anzahl
der Wolkentropfen zu untersuchen, wird zunichst die horizontale Verteilung der Anzahl der Ae-
rosolpartikel dargestellt. Dazu werden die Aerosolpartikel vom Boden bis zur Modellobergrenze
integriert. Berlicksichtigt werden dabei reiner Ruf3, sekundédres Aerosol und Seesalzaerosol. Die
Verteilung ist fiir jeden Simulationstag um 18 UTC in Abbildung 4.13 abgebildet. In die Auswer-
tung flieBen die jeweils duBersten 16 Gitterpunkte nicht mit ein. Auf diese Weise werden Rand-

effekte, welche sich durch Advektion vom Rand in das Modell hinein ergeben, klein gehalten.

Am 10.07.2010 um 18 UTC werden die Feuer aus nordwestlicher Richtung angestrémt und die
Feueremissionen verteilen sich im Siidosten des Modellgebiets. Unmittelbar im Abwind der Feuer
sind iiber 10'* Partikel pro m? vorhanden. Mit zunehmender Entfernung zum Quellgebiet nimmt
die Anzahl um eine Grofenordnung ab. Das ganze Gebiet im Siidosten besitzt eine Konzentration
von 102 Partikel pro m?. In dem Teil des Gebiets, das nur wenig von der Rauchfahne betrof-
fen ist, ist die Anzahl der Aerosolpartikel geringer als 10'! Partikel pro m?. Am folgenden Tag
sind die hohen Partikelanzahlen mehr im zentralen Bereich des Modellgebiets konzentriert. Es
sind zusitzliche Feuer am GroBlen Sklavensee, im Nordwesten des Simulationsgebiets, ausge-
brochen. Am 12.07.2010 befinden sich die Feuer in siidlicher Anstromung. Partikelanzahlen von
iiber 10" m~2 sind nun im Norden der Feuer zu finden. Um 18 UTC des 13.07.2010 liegt ein
Tief im Nordosten des Modellgebiets. Das zyklonale Windfeld transportiert das Aerosol nach
Nordwesten. Am darauffolgenden Tag hat sich das Tief nach Osten verlagert. Die Emissionen der
siidlichen Feuer werden nach Siidwesten transportiert. Die nordlichen Feuer werden aus Siiden
angestromt. Entlang des 110. westlichen Langengrads befinden sind die meisten Aerosolpartikel
mit einer Anzahl von 10" m~2. Der 15.07.2010 zeigt lokal hohe Anzahlen direkt bei den Feuern
und das Band vom Tag zuvor, dessen unteres Ende nach Osten verlagert wurde. Am 16.07.2010
sind die groflten Anzahlkonzentrationen bei den Feuern und in Richtung Nordwesten zu finden.
Am folgenden Tag wird diese Diagonale nach Siiden erweitert. Am 18.07.2010 gehen die Feuere-
missionen zuriick. Im gesamten Modellgebiet sind Aerosolpartikelanzahlen groBer 1012 m~2 zu
finden.

In Abbildung 4.14 sind zu denselben Zeitpunkten, wie die eben beschriebenen Partikelanzah-
len, die Wolkentropfenanzahlen pro m? angegeben. Die Wolkentropfenanzahlen sind ebenfalls

vom Boden bis zur Obergrenze des Modells integriert. Am 10.07.2010 sind geringe Wolkentrop-
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Abbildung 4.13: Horizontalen Verteilung der vertikal integrierten Aersolpartikelanzahlen
fiir den 10.07.2010 bis 18.07.2010 um 18:00 UTC.
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Abbildung 4.14: Horizontale Verteilung der vertikal integrierten Wolkentropfenanzahlen
vom 10.07.2010 bis 18.07.2010 jeweils um 18:00 UTC.
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fenanzahlen von unter 10® m~2 iiber das Gebiet verstreut. Uber der Hudson Bay sind flichig
Wolkentropfenanzahlen iiber mehrere GroB3enordnungen vorhanden. Im Siidosten sind die grof3-
ten Partikelanzahlen von iiber 5 - 10! m~2 zu finden. Am 11.07.2010 um 18 UTC befinden
sich nur in der norddstlichen Hilfte des Modellgebiets Wolkentropfen. Die Anzahlen betragen
107 bis 10'! m~2 und nehmen zum Rand hin zu. Wolkentropfenanzahlen von unter 107 m~2 sind
am folgenden Tag iiber der Hudson Bay zu beobachten. Im Siidwesten des Modellgebiets tre-
ten vereinzelt Wolkentropfenanzahlen in der GroBenordnung 10'° m~2 auf. Am 13.07.2010 um
18 UTC sind an deutlich mehr Stellen Wolkentropfen vorhanden. Am &ufersten siidwestlichen
Rand betragen sie iiber 10! m~2. Etwas aufgelockerter und mit teilweise deutlich geringeren
Anzahlen, erstreckt sich dieses Gebiet bis 95° West. 24 Stunden spéter bleibt noch ein Band vom
Siidwesten in Richtung Nordosten iibrig. Im duflersten Stidosten werden hohe Wolkentropfenan-
zahlen erreicht. In diesem Gebiet sind auch am Folgetag die meisten Wolkentropfen vorhanden.
Noch einen Tag spiter, am 18.07.2010 befinden sich hier flichig Wolkentropfenanzahlen von
107 m~2. Im Nordwesten treten hohe Wolkentropfenanzahlen bis 102 m~2 auf. Diese sind auch
am darauffolgenden Tag noch vorhanden, jedoch grenzt Richtung Siiden ein Gebiet mit geringen
Wolkentropfenanzahlen daran. In der Mitte des Modellgebiets sind Wolkentropfenanzahlen von
iiber 10’ m~—2 vorhanden, welche Richtung Siidosten abnehmen. Die riumliche Verteilung der
Wolkentropfen am 18.07.2010 18 UTC ist dhnlich der am Vortag und sie sind lediglich etwas nach

Osten gewandert. Die Wolkentropfen treten in etwas geringerer Anzahl und weniger flichig auf.

Nachdem die horizontale Verteilung der Aerosolpartikel- und Wolkentropfenanzahlen beschrie-
ben wurde, wird der Einfluss der Aerosolpartikel auf die Groe und Anzahlkonzentrationen der
Wolkentropfen untersucht. Zur Darstellung wird die PDF (Probability Density Function), eine
Haufigkeitsverteilungsfunktion, verwendet. Dabei wird geschaut wie hédufig eine bestimmte Kom-
bination an effektivem Radius und Wolkentropfenanzahl auftritt. Der effektive Radius r¢ o ist wie
folgt definiert:

fooo nN,c(rC) Tg dre . %

T off = = )
©e fooo nNc(re) r2dre M§

(4.1)

Dabei ist ny . die Wolkentropfenanzahlverteilung, r. der Radius der Wolkentropfen und M35, M5
das zweite Moment respektive das dritte Moment von ny (r.) (Bangert, 2012). Die PDF wird un-
ter Verwendung verschiedenen Kriterien auf die Ergebnisse der aci+rad Simulation angewendet.
Dabei werden die duflersten 30 Gitterpunkte nicht beriicksichtigt, um Randeffekte zu vermeiden.
Von allen anderen Gitterpunkten flieBen die Wolkentropfenanzahlen und effektiven Radien des
Zeitraums 13.07.2010 6 UTC bis 17.07.2010 6 UTC ein. In Abbildung 4.15 ist zum Einen die
PDF der Wolkentropfen innerhalb der Rauchfahne dargestellt. Ein Gitterpunkt, an dem 400 - 10°
RuBpartikel pro m® vorhanden sind, wird im folgenden als Gitterpunkt der vom Rauch beein-
flusst wird definiert. Zum Anderen ist die PDF fiir alle Gitterpunkt, die nicht diesem Kriterium
entsprechen und somit in einem rauchfreien Gebiet liegen, dargestellt. Zusitzlich wird zwischen

Gitterpunkten mit reinem RuB (400 - 10° reine RuBpartikel pro m?) und Gitterpunkten mit geal-
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tertem RuB (400 - 10 gealterte RuBpartikel pro m?®) unterschieden. Bei dieser Unterscheidung ist
die Anwesenheit der jeweils anderen Aerosolspezies nicht ausgeschlossen.

Innerhalb der Rauchfahne sind Wolkentropfenkonzentrationen bis 1000 cm ™3 mit einem effekti-
ven Radius von 1 - 9 ym moglich. GroBe effektive Radien bis 19 pum treten lediglich in geringen
Wolkentropfenkonzentrationen unter 50 cm ™ auf. Hiufiger sind effektive Radien zwischen 6 und
9 um mit bis zu 300 Wolkentropfen pro cm®. Am Hiufigsten treten Wolkentropfenkonzentratio-
nen unter 50 cm ™3 mit effektiven Radien zwischen 10 und 15 pm auf. Im rauchfreien Gebiet tre-
ten bei kleinen effektiven Radien nicht mehr so hohe Wolkentropfenkonzetrationen auf. Das heift
im Umkehrschluss, dass durch die Feueremissionen kleinere Wolkentropfen in gro3eren Anzahl-
konzentrationen auftreten. Im rauchfreien Gebiet ist es bei grolen Wolkentropfen moglich, dass
sie in hoheren Konzentrationen auftreten als in der Rauchfahne. Bei den etwas hiufiger auftreten-
den Kombinationen zwischen effektivem Radius und der Anzahl nimmt die Anzahlkonzentration
der Wolkentropfen mit groer werdendem effektiven Radius nur langsam zu. Wolkentropfenan-
zahlen iiber 150 cm ™ treten sehr seltener auf. Am Hiufigsten ist der effektive Radius von 11 -
16 pm zu finden. In der PDF fiir Wolkentropfen in Verbindung mit reinem Ruf ist der Bereich
der moglichen Kombinationen von Wolkentrofenanzahl und effektiven Radien kleiner als fiir ge-
alterten RuB. Das heiBt, es werden seltener Wolkentropfen an Gitterpunkten mit 400 - 10° oder
mehr reinen RuBpartikeln pro cm? berechnet. Dies ist darin begriindet, dass frisch emittierter Ruf
schnell altert. AuBlerdem ist die Hygroskopizitit bei reinem Ruf} deutlich geringer und er ist somit
ein weit ineffizienterer CCN als gealterter Rufl. Wenn reiner Ruf vorhanden ist, treten effektive
Radien unter 3 pm kaum auf. Am Héufigsten sind effektive Radien zwischen 6 und 8 um mit 100
- 200 Wolkentropfen pro cm? und effektive Radien von 12 - 14 zm mit weniger als 50 Tropfen
pro cm?. Die PDF fiir Wolkentropfen in der Umgebung von gealtertem Ruf ist nahezu identische
mit der PDF der Rauchfahne. Dies lidsst darauf schlieBen, dass RuBpartikel in der Rauchfahne

zum grofiten Teil aus gealtertem Ruf bestehen und der reine Ruf einen geringen Anteil trégt.

Mit Hilfe der PDF wird gezeigt, dass die Wolkentropfenanzahl in Gebieten mit Rauchbelastung
zunimmt und die GréBe der einzelnen Wolkentropfen abnimmt. Fiir gealterten Ruf} ergibt sich ein
groBeres Spektrum der GroBenverteilung und Anzahlkonzentrationen als fiir reinen Ruf3. Durch
den Alterungsprozess veridndern sich die hygroskopischen Eigenschaften der RuB3partikel von hy-
drophob zu hydrophil. Dadurch konnen selbst kleine Partikel bereits bei geringeren Ubersittigun-
gen als CCN wirken.

Im Folgenden wird untersucht, welchen Einfluss das Aerosol aus den Vegetationsbridnden im Ver-
gleich zu anderen Aerosoltypen auf die Wolkentropfen haben. Das wird im Vergleich zum Refe-
renzlauf mit horizontal und vertikal konstant vorgeschriebenen 400 - 10 CCN pro m? deutlich.
Dies entspricht einem miBig maritimen Szenario. In Abbildung 4.16 werden die Wolkentrop-
fenanzahlen der Modellldufe aci+rad und ref, fiir den 13., 15. und 17.07.2010 um 18 UTC, ge-
geniibergestellt. Die Gebiete in denen Wolkentropfen vorhanden sind, sind fiir beide Laufe sehr
dhnlich. Leichte rdaumliche Verschiebungen sind lediglich am 17.07.2010 in der Feuerregion und
stidlich davon zu finden. Die Wolkentropfenanzahlen der beiden Liufe unterscheiden sich da-

gegen deutlicher. Treten im Lauf aci+rad Wolkentropfenanzahlen von 10'° m~2 auf, so sind an
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Abbildung 4.15: PDF fiir Wolkentropfen innerhalb der Rauchfahne, in Rauch belasteten
Gebieten, in der Umgebung von reinem Ruf und von gealtertem Rufk.



20 Kapitel 4. Simulationen

diesen Orten die Tropfenanzahlen im Lauf ref um eine GréBenordnung groBer. Geringere Wol-
kentropfenanzahlen von 107 bis 10® m~2 sind gegeniiber dem aci+rad Lauf nicht erhoht. Der
Vergleich dieser beiden Liufe zeigt, dass trotz der gewaltigen Feueremissionen im Lauf aci+rad
weniger Wolkentropfen gebildet werden als im Referenzfall. Zum Einen kann es daran liegen das
nicht geniigend Aerosol vorhanden ist. Dies wird iiberpriift, indem die vertikal integrierten Aero-
solanzahl fiir alle Gitterpunkte mit Wolkentropfen dargestellt wird (Abbildung 6.2 im Anhang).
Es zeigt sich das insgesamt mehr Aerosolpartikel als Wolkentropfen in der Simulation aci+rad
vorhanden sind. Eine andere Moglichkeit besteht darin, dass das Aerosol aus den Vegetations-
brinden bei der vorliegenden Ubersittigung noch nicht als CCN wirken kann. Aerosolpartikel,
welche aus wasserldslichen und wasserbindenden Substanzen bestehen, sind am geeignetsten um
Wolkentropfen zu bilden (Pruppacher und Klett, 2010). Daher ist das Seesalzaerosol aus dem Re-
ferenzlauf ein effektiverer CCN als das Aerosol aus den Vegetationsbrianden. Hagen et al. (1989)
haben Kohlenstoffpartikel die bei der Verbrennung von Holz entstanden sind untersucht. Parti-
kel mit einem Durchmesser zwischen 0,02 und 0,1 xm benéstigen eine Ubersittigung von 0,7
bis 9 %. Die Ubersiittigung ist damit ungefihr sechs Mal so hoch wie die, welche zur Aktivie-
rung von NaCl Partikeln notwendig ist. Zudem kann es innerhalb der Aerosolschicht, aufgrund
von Erwdarmung durch Strahlungsabsorption, zum Verdunsten von Wolkentropfen kommen. Ein
weiterer moglicher Effekt ist die konvektive Verstirkung. Dadurch erreicht in stark belasteten Ge-
bieten mehr Aerosol hohere Schichten was zu einer Intensivierung der Eisnukleation in hoheren

Schichten und damit zu erhohter Niederschlagsbildung fiihren kann.
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Abbildung 4.16: Vergleich der vertikal integrierten Wolkentropfenanzahlen zwischen den
Laufen aci+rad und ref fiir den 13., 15. und 17.07.2010 um 18 UTC.
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4.3.2 Einfluss auf die Eisbildung

Bevor der Einfluss der Aerosolpartikel auf die Eisbildung untersucht wird, wird zunéchst die
rdumliche Verteilung der Eispartikel betrachtet. Dies geschieht wieder fiir die Situationen vom
10. bis 18.07.2010 um 18 UTC mittels der vom Boden bis zur Modellobergrenze integrierten
Eispartikelanzahlen (Abbildung 4.17). Am 10.07.2010 sind die groten Eispartikelanzahlen mit
10° m~2 im Siidosten des Modellgebiets, sowie nordlich des GroBen Sklavensees, zu finden. Im
Zentrum und im Nordosten sind ebenfalls Eispartikel vorhanden. Einen Tag spiter sind die grof3-
ten Eispartikelanzahlen am westlichen und dstlichen Rand des Modellgebiets und vom Zentrum
bis zur nordwestlichen Ecke gelegen. Westlich der Hudson Bay sind 10* Eispartikel pro m? zu
finden. Dieser Bereich ist am 12.07.2010 frei von Eispartikeln. Eispartikelanzahlen bis 107 m~2
sind zu diesem Zeitpunkt in der gesamten siidwestlichen Hilfte vorhanden. Um 18 UTC des
13.07.2010 verl&duft ein Streifen hoher Partikelanzahlen durch den Siiden des Modellgebiets. Die-
se Struktur verlagert sich innerhalb von 24 Stunden um 10° in Richtung Osten. Im Nordosten sind
keine Eispartikel vorhanden. Am 15.07.2010 liegt das Maximum der auftretenden Eispartikel in
der Feuerregion. Im Nordwesten sind flichig sehr hohe Anzahlen zu finden. Ein Band mit Par-
tikelanzahlen von 10* - 10° m~2 erstreckt sich von dort bis nach Bratts Lake. Am 16.07.2010
sind die grofBten Partikelanzahlen 6stlich des Zentrums zu finden. Am Folgetag erstrecken sich
zwei Bénder mit hohen Eispartikelanzahlen von Nordwesten nach Siidosten. Im Siidwesten sind
teilweise geringe Eispartikelanzahlen vorhanden, wihrend tiber der Hudson Bay keine Eispartikel
vorhanden sind. Am 18.07.2010 riickt das westliche Band nach Osten und die Breite der Bander

nimmt ab.

Um die Sensitivitat der Eispartikel auf das Aerosol aus Vegetationsbrianden zu untersuchen, wird
die PDF, wie in Kapitel 4.3.1 beschrieben, auf diese angewandt. In die Berechnung flieen wieder
alle Gitterpunkte mit Ausnahme der duflersten 30 ein. Verwendet werden die stiindlichen Werte
der Anzahlen und effektiven Radien der Eispartikel zwischen dem 13.07.2010 6 UTC und dem
17.07.2010 6 UTC. Der effektive Radius der Eispartikel ist analog zum effektiven Radius der
Wolkentropfen definiert (Gl. 4.1). Der Grenzwert, um zwischen der Rauchfahne und dem rei-
nen Gebiet zu unterscheiden, wird im folgenden als 4 - 10° RuBpartikel pro m? definiert. In der
Rauchfahne sind, bis zu einem effektiven Radius von 60 pm, Eispartikel in einer Anzahlkon-
zentration von 0,5 cm 2 vorhanden. Die groBten Partikel erreichen einen effektiven Radius von
iiber 150 pm. Eispartikel mit einem effektiven Radius kleiner 90 pm treten héaufiger auf. Mit
abnehmendem effektivem Radius nimmt die Anzahlkonzentration der Eispartikel bis 0,2 cm ™3
zu. Partikel kleiner 30 xm in Anzahlen geringer als 0,1 cm ™3 treten jedoch etwas seltener auf.
Am Hiufigsten ist der kleinste effektive Radius von 6 pm in der Anzahlkonzentration von 0,01
cm 3. Diese Kombination tritt im rauchfreien Gebiet auch am Meisten auf. Als niichstes fallen die
Héufigkeiten iiber 0,6 % auf. Diese sind fiir effektive Radien von 40 bis 60 ym und Anzahlkon-
zentrationen von 0,025 cm ™3 und effektive Radien bis 30 #m und eine Konzentration zwischen
0,08 und 0,12 cm ™ zu finden. Die groBen Partikelkonzentrationen treten lediglich fiir geringere
effektive Radien als in der Rauchfahne auf. Als nichstes wird zwischen den Eispartikeln, welche

fiir Gitterpunkte mit reinem Ruf in einer Konzentration groBer 4 - 106 cm 3 und Gitterpunkte mit
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Abbildung 4.17: Horizontalen Verteilung der vertikal integrierten Eispartikelanzahlen vom
10.07.2010 bis 18.07.2010 um 18:00 UTC.
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derselben Konzentration an gealtertem Ruf vorliegen, unterschieden. Fiir Eispartikel mit reinem
RuB treten am Héaufigsten effektive Radien von 50 bis 80 pum in der geringsten Konzentration
auf. Das Maximum liegt nicht wie bei den anderen PDF beim kleinsten effektiven Radius und
der geringsten Konzentration. Ein Anteil von iiber 0,6 % ergibt sich fiir verschiedenen Kombi-
nationen eines effektiven Radius zwischen 30 und 60 pm und Anzahlkonzentrationen bis 0,05
cm 3. Auffillig ist, dass effektive Radien bis 20 zm mit Eispartikelkonzentrationen im Bereich
0,05 - 0,2 cm ™~ in reinem RuB seltener auftreten, als in der gesamten Rauchfahne. Hohe Konzen-
trationen treten nur fiir effektive Radien bis 30 pm auf. Der Maximale effektive Radius liegt bei
125 pm. Die PDF fiir Eispartikel mit gealtertem Ruf ist sehr dhnlich der PDF der Rauchfahne.
Die meisten Eispartikel fiir die PDF der Rauchfahne werden von gealterten Ruf3 beeinflusst. Der
Vergleich der PDF zwischen reinem und gealtertem Ruf} zeigt, dass bei gealtertem Ruf3 grofle
effektive Radien héufiger sind als fiir reinen Ruf}. Reiner Ruf} ist im Bereich von 20 - 60 ym
besonders hédufig an der Fisbildung beteiligt. Allerdings konnte dieses Ergebnis durch die Menge
des gealterten Rufl im Vergleich zur geringen Menge an reinem Ruf} zustande kommen.

Der Vergleich der Eispartikelanzahlen zwischen aci+rad und ref wird in Abbildung 4.19, fiir den
13., 15. und 17.07.2010 um 18 UTC, vollzogen. Die Strukturen sind in beiden Fillen wieder
dhnlich. Diesmal treten die hoheren Eispartikelanzahlen im Lauf aci+rad auf. Wenn fiir die Si-
mulation ref Anzahlen der GroBenordnung 107 m~2 auftreten, sind diese fiir aci+rad um eine
GroBenordnung hoher und die Wolken erscheinen an diesen Stellen ein wenig kompakter als in
der Simulation ref. Fiir geringere Eispartikelanzahlen kann kein Unterschied zwischen den beiden

Léufen gefunden werden.

Das Aerosol aus Verbrennungsprozessen gut als Eiskeim dienen kann (Pruppacher und Klett,
2010), wird durch den Vergleich der Eispartikelanzahlen mit dem Referenzlauf, welcher von See-
salzaerosol bestimmt ist, bestétigt.

Im Lauf mit Waldbrandaerosol sind im Vergleich zum Referenzlauf weniger Wolkentropfen vor-

handen, die Eisphase ist durch den Ruf} deutlich dominanter.

Ein Vergleich der Partikelkonzentrationen fiir den Hintergrund, die Rauchfahne und die Quellre-
gion des Laufs aci+rad, sowie fiir die Partikelkonzentrationen fiir den Referenzlauf ist in Tabelle
4.1 zu finden. Die Anzahlen werden fiir die vier intern gemischten Aerosolmoden angegeben.
VNUOm bezeichnet die Anzahl der Nukleationsmode mit Ru3kern. VNUO beschreibt die Anzahl
der ruBfreien Aerosolpartikel in der Nukleationsmode. Die Aerosolanzahlen der Akkumulations-
mode werden ebenfalls mit Rufl (VACOm) und ohne Rufl (VACO) betrachtet. Die Partikelanzahlen

wurden in 2000 m H6he bestimmt.
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Abbildung 4.18: PDF fiir Eispartikel innerhalb der Rauchfahne, in reinem Gebiet, in der
Umgebung von reinem Rufs und von gealtertem Rufk.
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Tabelle 4.1: Partikelanzahlkonzentrationen fiir den Hintergrund, die Rauchfahne und die
Quellregion im Lauf aci+rad und fiir den Referenzlauf in 2000 m Héhe, dies entspricht in
etwa der Wolkenbasis, in m ™3

VNUOm VNUOQ VACOm VACO
Hintergrund 106 10° 10° 10°
Rauchfahne | 107 — 5. 108 5-107 107 —2-108 3.10°

Quellregion | 2-10° —10'° 5.10'° — 10 107" —10° 109 —5.10%
Referenzlauf | 106 —3-107 106 —-7.10% 10—2.107 105—8.108

Die Hintergrundkonzentration liegt im Lauf aci+rad fiir alle Moden bei 10° Partikeln pro m?. Die
Anzahlen im Referenzlauf beginnen ebenfalls in dieser Groenordnung. In der Rauchfahne sind
fiir jede Mode zwischen 107 und 5 - 10° Partikel pro m® vorhanden. Direkt in der Quellregion sind
es 107 bis 103 Partikel pro m?. Im Referenzlauf werden je nach Mode bis zu 8 - 108 Partikel pro
m? simuliert. Diese Anzahlkonzentrationen kénnen in Gebieten auftreten, in welchen fiir den Lauf
aci+rad lediglich die Hintergrundkonzentration vorhanden ist. Somit gibt es Gebiete in denen im
Referenzlauf mehr Aerosolpartikel vorhanden sind als im Lauf aci+rad mit simuliertem Aerosol.
Die hochsten Partikelkonzentrationen werden jedoch wie erwartet in der Quellregion des Laufs

aci+rad gefunden.
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4.3.3 Einfluss auf den Niederschlag

In diesem Abschnitt wird der Einfluss des Aerosols aus Vegetationsbrinden auf den Niederschlag
untersucht. Da der Wassergehalt in der Atmosphire auf den verwendeten Skalen nicht von den
Aerosolpartikeln abhéngt, konnen keine grofen Differenzen im Gesamtniederschlag erwartet wer-
den, jedoch ist eine Verschiebung des Niederschlags moglich. Kleinere Wolkentropfen und gro-
Bere Wolkentropfenanzahlen fiithren zu einer Verzégerung gegeniiber einer geringeren Anzahl an
groBlen Regentropfen. Zur Untersuchung dieser Niederschlagsverschiebung wird der Displace-
ment and Amplitude Score (DAS) verwendet (Keil und Craig, 2007, 2009). Entwickelt wurde er,
um die Vorhersagequalitit hochauflosender nummerischer Wettermodelle zu beurteilen. Bisheri-
ge Validierungsmethoden betrachten meist nur die Qualitit der Vorhersage an konkreten Orten.
Eine Verschiebung des Wettersystems weist bei diesen Methoden einen groflen Fehler auf, selbst
wenn die Intensitit, Groe und der Zeitpunkt des Wetterereignisses korrekt vorhergesagt wird.
Ein Beobachter wiirde dieser Vorhersage eine gewisse Giite zusprechen. An dieser Stelle setzt der
Displacement and Amplitude Score an.

DAS verwendet einen Pyramiden-Algorithmus, welcher ein Vektorfeld berechnet, um durch Ver-
schiebung eine Vorhersage auf eine Beobachtung abzubilden. Die Beobachtung und die Vorher-
sage werden zundchst mit geringerer Auflosung betrachtet, indem mehrere Pixel auf ein Pixel
gemittelt werden. Es wird ein Grenzwert festgelegt, sodass Pixel mit geringeren Werten nicht
beriicksichtigt werden. Unter Verwendung eines bestimmten Suchradius werden den einzelnen
Pixeln in der Vorhersage die korrespondierenden Pixel in der Beobachtung zugewiesen. Das re-
sultierende Vektorfeld wird auf die Vorhersage angewandt. Es ergibt sich eine gemorphte Vorher-
sage méBiger Auflosung. Anschlieend wird diese mit den Beobachtungen in der nédchstgrofSeren
Auflosung verwendet. Am Ende ergibt sich das Feld der Verschiebungsvektoren aus der Summe
der Vektoren aus den einzelnen Stufen. Die Linge der Vektoren gibt die Verschiebung an. Alle
Elemente, die nicht auf diese Weise aufeinander Abgebildete werden, haben einen Fehler in der
Intensitit. Der Wert von DAS ergibt sich nach Normierung aus der Summe der Verschiebungs-

vektoren und dem Intensititsunterschied.

Erstmals wurde diese Methode von Kraut (2014) auf zwei Modellsimulationen angewendet, um
den Einfluss von Seesalzaerosol auf den Niederschlag zu betrachten. Um den Einfluss von Wald-
brandaerosol auf den Niederschlag zu untersuchen, wird DAS auf die Simulationen aci+rad und
ref angewendet. Die Berechnung basiert auf dem Gesamtniederschlag, welcher zwischen dem
17.07.2010 18 UTC und dem 18.07.2010 14 UTC gefallen ist. Als Grenzwerte werden t = 10,
20 und 30 mm fiir den Gesamtniederschlag gewéhlt. Fiir die Suchradien werden f1 = 70,91 km
und f2 = 158,41 km verwendet. Dabei ist 70,91 km der minimal mégliche Suchradius fiir die
vorliegende Auflosung. In Tabelle 4.2 sind jeweils die Werte fiir DAS, den Intensititsunterschied
(AMP) und die Verschiebung (DIS) dargestellt.

Fiir den Suchradius 158,41 km und den Grenzwert bei 10 mm ist der Intensitdtsunterschied zwi-
schen den beiden Liufen nach der Verschiebung am geringsten. Das heif3t, aci+rad kann bei diesen

Parametern am besten durch das Vektorfeld auf den Referenzlauf gemorpht werden. Fiir die fol-
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Tabelle 4.2: DAS angewendet auf verschiedene Grenzwerte und Suchradien.
Kriterium DAS AMP  DIS

£1£10 0,6248 0,3504 0,2744
£1£20 0,6398 0,3904 0,2494
£1£30 0,6704 0,4312 0,2393
£2610 0,5663 0,3441 0,2223
£2£20 0,5775 0,3670 0,2105
£2£30 0,6043 0,3779 0,2263

genden Abbildungen werden diese Parameter verwendet. In Abbildung 4.20 ist links oben der
Gesamtniederschlag des Referenzlaufs fiir den betrachteten Zeitpunkt dargestellt. Rechts unten
ist der Niederschlag fiir die Modellsimulation aci+rad zu sehen. In der rechten oberen Ecke ist
das Feld der Verschiebungsvektoren, welche den aci+rad Lauf auf den Referenzlauf abbilden sol-
len, dargestellt. Links unten ist das Ergebnis, der gemorphte aci+rad Lauf, zu finden. Um diesen

zu erhalten werden die Verschiebungsvektoren auf aci+rad angewandt.

Um die Verschiebung des Niederschlags genauer zu betrachten werden in Abbildung (4.21) die
Verschiebungsvektoren nidher betrachtet. Die Pfeile zeigen an, in welche Richtung der Nieder-
schlag aus aci+rad verschoben werden muss, um méglichst den Niederschlag aus ref zu decken.
Je dunkler die Flichen desto mehr Verschiebung ist notig. Es ergeben sich drei Gebiete mit Ver-
schiebungsvektoren. Zum einen nordlich des Grof8en Sklavensees, mit Verschiebungen Richtung
Norden fiir die ostlichsten Vektoren und Verschiebungen nach Siiden fiir die westlichsten Vekto-
ren. Dazwischen ldsst sich keine Hauptverschiebungsrichtung feststellen, es scheint als wiren die
Vektoren konvergent, was eine geringere Niederschlagsfliche fiir ref gegeniiber aci+rad bedeuten
wiirde. Im Vektorfeld im Zentrum des Modellgebiets sind besonders lange Vektoren zu erkennen.
Im nordlichen Teil zeigen diese nach Norden, im siidlichen Teil in Richtung Sitiden und sind damit
divergent. Das flichig grofte Vektorfeld ist im Siidosten des Modellgebiets gelegen. Die Vektoren
am nordlichen Rand zeigen alle in Richtung Siiden. Am &stlichen unteren Rand zeigen sie nach

Norden. Fiir die restlichen Vektoren ergibt sich eine Hauptverschiebung in Richtung Stidwesten.
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Abbildung 4.20: Niederschlag des Referenzlaufs, Feld der Verschiebungsvektoren, gemor-

phter aci+rad Lauf und Niederschlag des Laufs aci+rad, (I. Kraut).
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Abbildung 4.21: Verschiebungsvektoren fiir den Niederschlag vom 17.07.2010 18 UTC bis
18.07.2010 14 UTC, (I. Kraut).

Als Nichstes wird der Zusammenhang der Verschiebungsvektoren mit dem mittleren Windfeld
desselben Zeitraums in 850 hPa betrachtet. Damit kann untersucht werden, ob der Niederschlag
rdumlich verzogert féllt. Die vorherrschenden Windrichtungen sind Nordwestwind im siidwestli-
chen Teil des Modellgebiets und Siidostwind in der anderen Hilfte des Modellgebiets (Abbildung
4.22). Im Norden zeigen die meisten Verschiebungsvektoren in dieselbe Richtung wie die Wind-
vektoren, das heiflt der Niederschlag des Referenzlaufs ist in Zugrichtung spiter gefallen als der
des aci+rad Laufs. Das Selbe gilt fiir die siidlichen Verschiebungsvektoren im mittleren Vek-
torfeld. Die nordlichen zeigen genau in die andere Richtung. Entgegen der Stromungsrichtung
verlaufen auch die meisten der Vektoren im Siidosten des Modellgebiets.

In Abbildung 4.23 ist die Anzahl der Aerosolpartikel, gemittelt iiber den Zeitraum 17.07.2010
18 UTC bis 18.07.2010 14 UTC, aufgetragen. Die Verschiebungsvektoren, die entgegen der Stro-
mungsrichtung weisen, liegen in Gebieten mit besonders hohen Aerosolpartikelanzahlen aus den
Vegetationsbrinden. Dies spricht dafiir, dass es in besonders belastetem Gebiet zu einer Verzége-

rung des Niederschlags aufgrund des Waldbrandaerosols kommt.
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Abbildung 4.22: Mittlere Windgeschwindigkeit fiir den Zeitraum 17.07.2010 18 UTC bis
18.07.2010 14 UTC in 850 hPa.
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Abbildung 4.23: Mittlere vertikal integrierte Aerosolanzahlen fiir den Zeitraum 17.07.2010
18 UTC bis 18.07.2010 14 UTC.
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4.4 Einfluss auf die Temperatur

In diesem Kapitel wird der direkte Einfluss des Aerosols aus den Vegetationsbrinden auf die
Strahlungsfliisse betrachtet. Durch Anderungen in der Temperatur und in der Stabilitit spielen
diese in der Wolkenbildung ein Rolle.

Die Differenz der Temperatur in zwei Metern Hohe zwischen der Simulation aci+ref und aci wird
fiir den 15.07.2010 um 18 UTC berechnet. Dieser Zeitpunkt wird gewihlt, da bereits hohe Werte
fiir die AOD festgestellt wurden, welche einen Temperaturriickgang in Bodennédhe erwarten las-
sen. In die Strahlungsberechnungen von aci+ref gehen explizit die optischen Eigenschaften des
Aerosols aus den Vegetationsbrinden ein. Diese hingen von der GroBenverteilung, der chemi-
schen Zusammensetzung, sowie dem Ruf} und Wassergehalt des Aerosols ab. In aci wird eine Ae-
rosolklimatologie verwendet. Der indirekte Aerosoleffekt wird in beiden Laufen gleichermal3en
beriicksichtigt. Daher wird durch diese Betrachtung der direkte Aerosoleffekt auf die Strahlung

untersucht.
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Abbildung 4.24: Temperaturunterschied in zwei Meter Héhe zwischen den Liufen aci+rad
und aci am 15.07.2010 18:00 UTC.

In Abbildung 4.24 ist ein deutlicher Temperaturriickgang fiir die Gebiete mit den hochsten Ae-
rosolpartikelanzahlen (Abbildung 4.13, 15.07.2010 18 UTC) zu erkennen, also ausgehend vom
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GroBen Sklavensee in Richtung Bratts Lake und entlang des nordlichen Modellrands, sowie di-
rekt in der Feuerregion. Der grofite Temperaturriickgang wird bei circa 111° West zwischen 60
und 62° Nord simuliert und belduft sich auf bis zu 8 °C. Es gibt weitere einzelne Orte, wel-
che einen Temperaturriickgang verzeichnen, sowie Orte mit einer Temperaturzunahme von bis zu
6 °C, welche sich durch eine unterschiedliche Bewolkung in den Laufen aci+rad und aci erkldren

ldsst.

In Abbildung 4.25 ist das vertikale Temperaturprofil zu sehen. Der Vertikalschnitt erfolgt etwa bei
58° Nord, entlang der griinen Linie in Abbildung 4.24. Es wird wieder der Temperaturunterschied
zwischen den Laufen aci+rad und aci berechnet, um Riickschliisse auf den direkten Strahlungs-
effekt ziehen zu konnen. Zwischen 112° und 106° West ist ein Temperaturriickgang vom Boden
bis in 2 km Ho6he zu verzeichnen. Am Boden betrigt der Temperaturriickgang lokal bis 5 °C. In
Hohen zwischen 2,5 und 4 km nimmt die Temperatur im aci+rad Lauf gegeniiber dem aci Lauf zu.
Von 107° bis 103° West nimmt die Temperatur vom Boden bis in 4 km Hohe ab. Weiter 6stlich,
ist lediglich ein Temperaturriickgang bis in 0,75 km Hohe zu verzeichnen. Uber der Hudson Bay
ergibt sich keine Temperaturdifferenz. Ganz im Westen kommt es zu einer Temperaturzunahme

am Boden von bis zu 2,5 K.
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Abbildung 4.25: Temperaturdifferenz zwischen den Modellldufen aci+rad und rad im Ver-
tikalprofil bei 58° West.
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Die Abkiihlung am Boden lésst sich durch Strahlungsabsorption oder Reflexion an Aerosol in
dariiber gelegenen Schichten erkldren. Kommt es in diesen Schichten zur Erwdrmung, handelt es
sich um Absorption. Die Erwidrmung in Bodennihe wird durch die Differenz zwischen den beiden
Laufen in der Wolkenbedeckung und im Niederschlag verursacht.

Als niichstes wird untersucht, ob die Anderungen in der Temperatur einen Einfluss auf die Stabi-
litdt der Atmosphére haben. Dazu wird die Temperatur {iber verschiedene Abschnitte entlang des
58. Breitengrads gemittelt und iiber die Hohe aufgetragen. Die Ergebnisse sind in Abbildung 4.26
dargestellt.

Fiir den Bereich zwischen 101° West und 97° West ergibt sich bis in 750 m Hohe eine Temperatur-
differenz iiber einem halben Grad Celsius. Von 750 bis 1000 m nimmt die Temperaturdifferenz ab.
Oberhalb von 1000 m ist der Temperaturverlauf fiir beide Simulationen identisch. Bis zur Inversi-
on ist die Schichtung fiir beiden Fille labil. Durch die geringer Temperatur in diesen Schichten ist
fiir aci+rad die Inversion verstirkt. Uber der Inversion ist die Atmosphire stabil geschichtet. Fiir
den Abschnitt 107-103° West auf dem 58. Breitengrad ist die Temperatur vom Boden bis in iiber
3,5 km Hohe fiir aci+rad niedriger als fiir aci. Die Schichtung wird kaum beeinflusst. Die héchste
Temperaturdifferenz ergibt sich zwischen 113° und 110° West in Bodennihe. Bis in 2,4 km Ho-
he ist die Temperatur in aci+rad geringer, oberhalb davon ist die Temperatur fiir aci+rad grof3er
als die in aci. Diese Untersuchungen zeigen, dass der direkte Strahlungseffekt durch das Aerosol

signifikante Anderungen in der Temperatur, am Boden sowie in den Schichten bis 4 km Hohe,

hervorruft.
4 O 1 ! 1 ! | IR
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-101° bis -97° aci+rad
B -107° bis -103° aci
-107° bis -103° aci+rad
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X i i
=
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Abbildung 4.26: Temperaturverlauf mit der Hohe fiir verschiedene Abschnitte entlang des
58. Breitengrads, jeweils fiir fiir die Modellldufe aci+rad und aci.



5. Zusammenfassung

Ziel dieser Diplomarbeit ist es den Einfluss von Aerosol aus Vegetationsbrinden auf die Wol-
kenbildung der regionalen Skala zu betrachten. Dazu wird das Modellsystem COSMO-ART ver-
wendet. Um die Verteilung der Feueremissionen geeignet wiedergeben zu kénnen, muss zunichst
eine geeignete Parametrisierung fiir die Quellhohe gefunden werden. Die Wahl fillt auf das ein-
dimensionale Rauchfahnen Modell von Freitas et al. (2006). Mittels dieses Modells kann der
subskalige Auftrieb beriicksichtigt werden und es konnen die Quellhohen in Abhéngigkeit der
atmosphirischen Schichtung explizit berechnet werden. Lediglich Parameter, welche das Feuer
direkt betreffen, wie die Intensitédt und die Fldche, miissen vorgeschrieben werden. Fiir die Emis-
sionen wird ein tigliches Produkt des ECMWF verwendet, welches auf Satellitenmessungen der
Infrarotstrahlung der Feuer beruht. Um der variierenden Feuerstirke im Laufe eines Tages Rech-
nung zu tragen, wird ein Tagesgang iiber diese Emissionen gelegt.

Sind nun Feuer in einem Simulationsgebiet vorhanden, konnen deren Emissionen von COSMO-
ART bertiicksichtigt werden. Dazu wird stiindlich an jedem Gitterpunkt mit aktivem Feuer das
Rauchfahnen-Modell aufgerufen. Anhand des simulierten Atmosphirenzustands wird die Quell-
hohe berechnet und die aktuellen Feueremissionen werden freigesetzt. Ab diesem Zeitpunkt wer-

den die Feueremissionen wie alle anderen Gase und Partikel in COSMO-ART betrachtet.

Der Einfluss auf die Wolkenbildung wird fiir Vegetationsbrinde in Kanada im Juli 2010 analy-
siert. Die borealen Wilder in Kanada stellen eine grofle Aerosolquelle dar und die Feuer sind
meist natiirlichen Ursprungs. Zur Untersuchung des Einflusses auf die Wolkenbildungen werden
verschiedene Aspekte betrachtet. Zum einen sind dies die veridnderten Durchmesser und Anzahlen
fiir Wolkentropfen und Eispartikel. Mit Hilfe von Haufigkeitsverteilungen wird festgestellt, dass
in Gebieten mit Feueremissionen vermehrt kleinere Wolkentropfen in gro3eren Anzahlkonzen-
trationen auftreten. Am hiufigsten treten effektive Radien zwischen 6 und 9 ym auf. Im reinen
Gebiet liegt der effektive Radius am haufigsten zwischen 11 und 16 um. Es sind weitaus ofter
Wolkentropfen an Gitterpunkten mit gealtertem Ruf als mit reinem Ruf3 vorhanden. Diese Tatsa-
che beruht darauf, dass frisch emittierter Ruf sehr schnell altert. Auerdem ist die Hygroskopizitit
bei reinem Ruf3 deutlich geringer und er ist somit ein weit ineffizienterer CCN.

Zudem werden die Wolkentropfenanzahlen und Eispartikelanzahlen mit einem Referenzlauf, bei

dem ein horizontal und vertikal konstantes Aerosolprofil von 400 Seesalzpartiklen pro cm?

vor-
geschrieben wird, verglichen. Dabei stellt sich heraus, dass im Referenzlauf deutlich mehr Wol-

kentropfen vorhanden sind. In der Simulation mit Aerosol aus Vegetationsbrinden sind hingegen
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deutlich mehr Eispartikel zu finden als im Referenzlauf. Dies zeigt, dass Ruflpartikel gute Eiskei-
me sind.

Zur Untersuchung von Niederschlagsverschiebungen wurde der Displacement and Amplitude
Score (Keil und Craig, 2007; Kraut, 2014) verwendet. Es werden Niederschlagsverschiebungen
beziiglich des Referenzlaufs festgestellt. Fiir die Simulation mit Aerosol aus Vegetationsbrinden
gilt: In stark rauchbelastetem Gebiet setzt der Niederschlag spéter ein, in reinem Gebiet friiher.
Das Waldbrandaerosol hat einen signifikanten Einfluss auf die direkte Strahlung. Es verursacht
einen Riickgang der Temperatur in zwei Metern Hohe um 6 - 8 Kelvin iiber groflere Flichen. Im
Vertikalschnitt finden sich Bereiche in denen es vom Boden bis in 1 km respektive 4 km abkiihlt,
sowie Bereiche in denen es am Boden abkiihlt und dariiber eine erwérmte Schicht liegt. Anschlie-
Bend wird der Einfluss auf die Stabilitédt untersucht. Durch die Abkiihlung in Bodennihe kommt

es zur Verstdrkung einer vorhandenen Inversion.

Fiir alle zukiinftigen COSMO-ART Simulationen ist es jetzt jederzeit moglich die Emissionen

von Vegetationsbrinden zu beriicksichtigen, falls ein Feuer im Simulationsgebiet vorhanden ist.



6. Anhang

Tabelle 6.1: ECMWEF Feuer Emissionen.

Faktor Original Bezeichnung COSMO-ART Gruppe
1.0 Wildfire flux of Carbon Monoxide CO
0.9 Wildfire flux of Nitrogen Oxides Nox NO
0.1 Wildfire flux of Nitrogen Oxides Nox NO2
0.1 Wildfire flux of Organic Carbon VORGPAI
0.9 Wildfire flux of Organic Carbon VORGPAJ
1.0 Wildfire flux of Black Carbon SO0T
1.0 Wildfire flux of Sulfur Dioxide S02
1.0 Wildfire Flux of Methanol (CH30H) HC3
1.0 Wildfire Flux of Ethanol (C2H50H) HC3
1.0 Wildfire Flux of Propane (C3HS) HC3
1.0 Wildfire Flux of Ethene (C2H4) OL2
1.0 Wildfire Flux of Propene (C3H6) OLT
1.0 Wildfire Flux of Isoprene (C5HS) ISO
1.0 Wildfire Flux of Terpenes (C5H8)n API
1.0 Wildfire Flux of Formaldehyde (CH20) HCHO
1.0 Wildfire Flux of Acetaldehyde (C2H40) ALD
1.0 Wildfire Flux of Acetone (C3H60) KET
1.0 Wildfire Flux of Ammonia (NH3) NH3
1.0 Wildfire Flux of Ethane (C2H6) ETH
1.0 Wildfire Flux of Toluene (C7H8) TOL
1.0 Wildfire Flux of Benzene (C6H6) TOL
1.0 Wildfire Flux of Xylene (C8H10) XYL
1.0 Wildfire Flux of Butenes (C4HS) OLT
1.0 Wildfire Flux of Pentenes (C5H10) OLI
1.0 Wildfire Flux of Hexene (C6H12) OLI
1.0 Wildfire Flux of Octene (C8H16) OLT
1.0 Wildfire Flux of Butanes (C4H10) HC3
1.0 Wildfire Flux of Pentanes (C5H12) HC5
1.0 Wildfire Flux of Hexanes (C6H14) HC5
1.0 Wildfire Flux of Heptane (C7TH16) HCS8
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MILIDAE.G04 Aaraaal Optical Dagﬂh at 555 nm (Green Band) [unitless]
(15Jul2010)
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Abbildung 6.1: Aerosol optische Dicke bei 550 nm fiir den 15.07.2010 gemessen von MISR
(NASA).
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Abbildung 6.2: Vertikal integrierte Aerosolpartikelanzahlen fiir Gitterpunkte mit vorhan-
denen Wolkentropfen.






Symbolverzeichnis

A Fliche

B Auftrieb

B(\,T) Planck Funktion

Ca Koagulationsrate

CC Verbrennungsrate

Co Kondensationsrate

Cw kondensiertes Wasser

G Konzentration des Spurenstoffs i

Cp spezifische Wirmekapazitit bei konstantem Druck
d(t) Tagesgang

Exony Energiefluss der fiir Konvektion zur Verfiigung steht
EF Emissionsfaktor

ES Emissionsfluss

F Auftriebsparameter

FL verfiigbare Brennstoffmenge

FRP Fire Radiative Power

g Erdbeschleunigung

Kn turbulenter Diffusionskoeffizient fiir Impuls
Ky turbulenter Diffusionskoeffizient fiir Warme
L Radianz

L Verlustrate des Spurenstoffs i

N Anzahldichte

Nu Nukleationsrate

N ¢ Wolkentropfenanzahlverteilung

p Druck

Q Emission

Qi Quelle des Spurenstoffs i

r Mischungsverhiltnis

Tc Radius der Wolkentropfen

Te off effektiver Radius der Wolkentropfen

R Radius

Ry, Gaskonstante trockener Luft
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