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Kapitel 1

Einleitung

1.1 Wald und atmospharische Turbulenz

Im Rahmen der Klima - und Okosystemforschung hat die Vorhersage von Quel-
len und Senken atmospharischer Spurenstoffe eine besondere Bedeutung. Hin-
tergrund hierfur ist in der Klimaforschung die Berechnung der weiteren Ent-
wicklung der Treibhausgaskonzentrationen im Rahmen von Klimavorhersa-
gemodellen, in der Okosystemforschung die Abschétzung der Auswirkungen
von Spurenstoffen auf die Entwicklung von Okosystemen. Besondere Bedeu-
tung fur beide Forschungsbereiche hat die Untersuchung von Walddkosyste-
men, die auch heute noch einen grofRen Teil (ca. 25 %) der Landoberflache der
Erde einnehmen [13]. Dabei hat sich herausgestellt, daf? Walder sehr empfind-
lich auf Umweltveranderungen reagieren und dabei auch als effektive Quelle
von Treibhausgasen (insbesondere CO-) auftreten kdnnen. Die Lokalisierung
und quantitative Erfassung von naturlichen bzw. durch anthropogene Einwir-
kung auf die Natur hervorgerufenen Quellen® und Senken von Treibhausga-
sen erfordert aber wegen der geringen atmospharischen Konzentrationen eine
sehr genaue Beschreibung des atmospharischen Austausches mit den Okosy-
stemen. Der Kenntnis der vertikalen Verteilung atmosphérischer Spurenstof-
fe innerhalb der Waldbestande kommt dabei eine besondere Bedeutung zu.
Aus diesem Grunde wurde im Rahmen der Okosystemforschung eine Vielzahl
von Transportmodellen fur das System Boden-Vegetation-Atmosphare (Soil
Vegetation Atmosphere Transfer Models — SVAT’s) entwickelt ([14], [46], [35],
[26], [18], [29] ). Die zur Zeit am haufigsten verwendeten Modelle des turbu-
lenten atmosphérischen Austausches innerhalb von Waldbesténden benutzen
einfache Widerstandsformulierungen oder Gradientansatze, bei denen von ei-
ner Analogie zwischen Diffusion und atmospharischer Turbulenz ausgegan-
gen wird (K-Theorie), die aber streng genommen nicht gegeben ist. Diese Mo-
delle folgen der Annahme, der Austausch erfolge nur zwischen benachbarten
Schichten entgegen dem lokalen Konzentrationsgradienten. Der eigentlich ir-
refihrende Begriff ,,turbulente Diffusion* weist darauf hin. Aus Vergleichen
mit Messungen ist jedoch bekannt, daf? ein solcher Diffusionsansatz die atmo-

Inicht zu verwechseln mit den direkten anthropogenen Emissionen
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sphérischen Verhéltnisse nur unzureichend beschreibt, da die Atmosphére als
héaufig turbulentes Medium ein ganzes Spektrum von WirbelgroRen enthalt,
die auch den direkten Austausch zwischen weiter entfernten Schichten bewir-
ken konnen. Dies ist der Grund, weshalb die genannten Ansétze oft nur unzu-
reichende Ergebnisse liefern. So werden insbesondere in der atmosphérischen
Grenzschicht und innerhalb von Vegetationsbestanden Flusse gegen den loka-
len Gradienten (counter gradient fluxes) beobachtet, welche diese einfachen
Modelle nicht beschreiben kdnnen. Um zur L8sung dieses Problems beizutra-
gen, wurden u.a. mehrdimensionale Modelle entwickelt, die die einzelnen Wir-
bel explizit auflosen. Solche Modelle liefern zwar sehr realistische Ergebnisse,
sind jedoch aufgrund ihrer Komplexitét insbesondere fur Klimamodelle viel
zu aufwendig. Auch Gradientansatze mit Termen hoherer Ordnung sind hier
numerisch zu aufwendig, da fur die Diskretisierung der Ableitungen hoherer
Ordnung nach der Vertikalkoordinate unter Umstanden sehr eng benachbarte
Modellschichten notwendig werden, womit sich der Rechenaufwand fur das
gesamte Klimamodell drastisch erhdhen kann. Einige SVAT-Modelle haben zu-
dem den Nachteil, daR sie schon kurz Uber dem Bestand ihre Obergrenze errei-
chen und somit die atmospharische Grenzschicht bzw. deren Effekte auf den
Bestand nicht vollstandig simulieren kdnnen [26].

Neuere Modelle simulieren die atmosphéarische Wirkung hoher Pflanzenbe-
stdnde und den turbulenten Austausch in der gesamten atmosphérischen Grenz-
schicht (sogenannte gekoppelte Grenzschichtmodelle). Dabei wird meist eben-
falls auf den Diffusionsansatz zurtickgegriffen ([46], [26]). Insbesondere im Fal-
le einer atmospharischen Grenzschicht mit Waldbestand werden jedoch Phano-
mene, wie FlUsse gegen den lokalen Gradienten (counter gradient fluxes), be-
obachtet, die auf das gleichzeitige Zusammenwirken von Wirbeln unterschied-
licher GroRenordnung zuruckgefihrt werden, also mit einem einfachen Diffu-
sionsansatz nicht erfalt werden kénnen. Solche Phdnomene kdnnen mit den
oben genannten Grenzschichtmodellen nicht erfa3t werden. Dieses Problem
kann durch Schlieungsanséatze geltdst werden, die nicht mehr auf dem Diffu-
sionsansatz beruhen, dabei aber die einzelnen Wirbel nicht explizit auflosen
mussen, so dal} die aufzuwendende Zeit fur die Durchfuhrung von Modell-
experimenten in vertretbarem Rahmen bleibt. Ein solcher Ansatz beruht z.B.
auf der Transilienten Turbulenzschlielfung. Dabei wird die von Stull [41] ur-
sprunglich fur eine Atmosphare ohne Vegetation entwickelte Transiliente Tur-
bulenzschliefung in modifizierter Form fur die Simulation des turbulenten
Austausches in und Uber einem Waldbestand angepalit. Solche Modelle liegen
von Inclan et al. 1996 [18] und Ni 1996 [28] in unterschiedlichen Ausfuhrun-
gen vor. Zwei Effekte spielen eine zentrale Rolle bei der Beschreibung der at-
mosphérischen Zustandsgroflen in Bestdnden hoher Vegetation. Das ist zum
einen das Auftreten eines sekundaren Maximums der Windgeschwindigkeit
im Stammraum und zum anderen das Auftreten von Eigenschaftsfllissen ge-
gen die lokalen Eigenschaftsgradienten (,,counter-gradient” FlUsse). Der letzte
Effekt tritt nicht nur beim vertikalen Impulstransport, sondern auch bei den
Flussen sensibler und latenter Warme im Bestand auf. FUr das Auftreten eines
sekundéren Windmaximums werden 2 Ursachen diskutiert:

e Das seitliche Einstromen in den Bestand an Waldréandern. Durch den hoher-
en aerodynamischen Widerstand im Kronenraum gegenuiber dem Stammraum
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Abbildung 1.1: Mittleres Profil der horizontalen Windgeschwindigkeit und fir ausgewahlte
Hohen berechnete Diffusionskoeffizienten fur Impuls in einem Fichtenbestand im
Solling fur den Juli 1994

wird die Stromung im Kronenraum starker abgebremst und es kann zur Aus-
bildung eines sekundéaren Windmaximums kommen, wenn ein deutlich aus-
gebildeter Stammraum vorhanden ist. Andere Effekte, wie thermische Schich-
tung im Bestand und Starke des Windes spielen dabei auch eine Rolle.

e Der vertikale turbulente Transport von Impuls aus Schichten oberhalb des
Bestandes (Prandtl-Schicht der Atmosphare) in den Stammraum laRt sich zu ei-
nem grofRRen Teil auf groRskalige Wirbel (Large-Eddies) mit Durchmessern von
der GroRenordnung der Bestandshdhe und groRer zuruckfihren. Wahrend
kleinere Wirbel im Kronenraum stark abgebremst werden und evtl. dissipie-
ren, konnen die Large-Eddies aufgrund ihrer Tragheit bis in den Stammraum
vordringen, und Impuls aus der Prandtl-Schicht und damit auch die dortigen
relativ hohen Windgeschwindigkeiten direkt in den Stammraum transferie-
ren. Dieser zweite Punkt liefert auch eine Erklarung fur die ,,counter-gradient
FlUsse der atmosphérischen GroRen.

Einen Eindruck vom auftretenden sekundaren Windmaximum im Stammraum
vermittelt das Profil der Monatsmittelwerte der horizontalen Windgeschwin-
digkeit in einem Fichtenbestand im Solling vom Juli 1994, wie es in Abb. 1.1
(links) dargestellt ist. Auf der rechten Seite der Abbildung sind die flir 4 Hohen
berechneten mittleren turbulenten Diffusionskoeffizienten fur Impuls mit ei-
nem hindurchgelegten angenommenen Profil fur denselben Monat dargestelit.
Am Boden ist anzunehmen, dal3 die atmosphérische Turbulenz verschwindet
und somit auch der turbulente Diffusionskoeffizient. Deshalb geht die durch
die Punkte gelegte Kurve am Erdboden gegen Null. Der grau unterlegte Be-
reich hebt die negativen Werte des Diffusionskoeffizienten im Stamm- und un-
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teren Kronenraum hervor.

Die Bezeichnung ,.turbulenter Diffusionskoeffizient* erinnert an die angenom-
mene Analogie zwischen dem Austausch durch molekulare Diffusion und Tur-
bulenz. Es gibt jedoch nur wenige Argumente, die diese Analogie unterstltzen.
Eines der Hauptargumente entspringt wohl eigentlich mehr dem zu Zeiten des
Beginns der Turbulenzforschung bestehenden Zwang bzw. Wunsch nach einer
einfachen Moglichkeit der Beschreibung turbulenter Transporte. Wie bei der
Diffusion wurde oder wird meist auch heute noch angenommen, der turbu-
lente Transport einer Eigenschaft erfolge parallel zum physikalischen Gradi-
enten dieser Eigenschaft, und sei diesem entgegengesetzt gerichtet. Danach
wird also der turbulente FIuf3 als proportional dem negativen physikalischen
Gradienten angesehen, wobei die Analogie zur molekularen Diffusion nur gilt,
wenn der Proportionalitatsfaktor positiv ist. Nur wenn dies der Fall ist, wer-
den durch die turbulenten Flisse Konzentrationsgradienten abgebaut, wie es
auch bei der molekularen Diffusion beobachtet wird.

So wére also auch bei den aus Messungen abgeleiteten turbulenten Diffusion-
koeffizienten zu erwarten gewesen, daf3 diese in allen Hohen positiv sind. Dies
ist jedoch nicht der Fall. Diesen Werten entsprechen somit turbulente Impuls-
flusse in Richtung des physikalischen vertikalen Gradienten des Impulses. Un-
glucklicherweise werden in der Meteorologie die Gradienten immer vom Ort
des hoheren Wertes einer Eigenschaft zum Ort des niederen Wertes einer Ei-
genschaft definiert, so da man in diesem Fall von einem FluR entgegen dem
meteorologischen Gradienten (engl. counter gradient flux) spricht.

Bei dem hier betrachteten Fichtenbestand im Solling scheinen beide Punkte ei-
ne Rolle zu spielen. Stellt man die Differenzen der Windgeschwindigkeit zwi-
schen Kronen- und Stammraum in Abhangigkeit von der Windrichtung Uber
dem Bestand dar (siehe Abb. 1.2), so findet man, daf} ein sekundares Windma-
ximum (Windgeschwindigkeit im Stammraum ist groer als die im Kronen-
raum) unabhangig von der Windrichtung immer auftreten kann. Eine Haufung
bei Wind aus nordwestlicher Richtung erklart sich aus der in dieser Richtung
liegenden Lichtung, was einen horizontalen Windgeschwindigkeitsgradienten
zwischen der Lichtung und dem Stammraum zur Folge hat, und damit durch
Impulsadvektion in den Stammraum. Es ist also anzunehmen, dal beide Effek-
te beim Zustandekommen des sekundaren Windmaximums eine Rolle spielen.

Die thermische Schichtung Uber dem Bestand scheint dagegen keinen Einfluly
auf das Auftreten eines sekundaren Windmaximums zu haben (siehe Abb. 1.3).

Far eine genauere Untersuchung der turbulenten Stoffflisse in und Uber einem
Waldbestand ist die Kenntnis des Aufbaus der atmospharischen Grenzschicht
im allgemeinen und der atmosphérischen Grenzschicht tGber Waldbestdénden
im besonderen notwendig. Auf diesen Punkt soll deshalb im Rahmen einer
Einleitung zu dieser Arbeit im folgenden Abschnitt eingegangen werden.
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Abbildung 1.2: Abhangigkeit der Differenz der Windgeschwindigkeit zwischen Kronen- und
Stammraum in einem Fichtenbestand im Solling von der Windrichtung tber dem
Bestand (Halbstundenmittel 1997)

1.2 Aufbau der atmospharischen Grenzschicht

Der untere Teil der Atmosphare im Hohenbereich von bis 8-12 km, in dem
sich das Wettergeschehen abspielt, wird als Troposphare bezeichnet. Sie wird
nach oben durch die Tropopause begrenzt. Die mittlere Hohe der Tropopau-
se hangt von der geographischen Breite und der Jahreszeit ab, ist aber auch
taglichen Schwankungen unterworfen, so dal man keinen einheitlichen Wert
der Tropopausenhohe fur die gesamte Erde angeben kann. Fur eine mittlere
geographische Breite kdnnte man im Jahresmittel eine Hohe von etwa 10 km
angeben [38].

Die untere Begrenzung der Troposphare zur festen Erde bildet die atmosphari-
sche Grenzschicht. Diese Grenzschicht ist der Bereich der Atmosphare, in dem
sich in den Profilen der atmosphéarischen Eigenschaften und Flusse der Einflul3
der Erdoberflache unmittelbar (d.h. in einem zeitlichen Rahmen von Stunden)
bemerkbar wird. Im Unterschied zu den in der technischen Hydrodynamik
anzutreffenden Grenzschichten, weist die atmospharische Grenzschicht insge-
samt im allgemeinen keine Dickenzunahme in Stromungsrichtung auf, da die
Hauptursache fur die Grenzschichtentstehung, die Bodenreibung, Uberall ge-
geben ist. Eine solche Dickenzunahme trittin der Meteorologie nur an internen
Grenzschichten auf, die sich bilden, wenn sich die Eigenschaften der Unterlage
sprunghaft andern, z.B. beim Uberstrémen eines Waldrandes.

Insbesondere kann bei thermisch instabiler Schichtung, wie sie durch die tages-
zeitliche Erwarmung der Erdoberflache auftreten kann, aufgrund der Rauhig-
keit der Oberflache und der dadurch verursachten mechanischen Reibung eine
intensive turbulente Durchmischung hervorgerufen werden. Je nach der vor-
herrschenden Rauhigkeit, der Temperaturschichtung und der Windgeschwin-
digkeit kann die Hohe der atmosphérische Grenzschicht unterschiedlich aus-
fallen. Als mittlerer Wert werden haufig 1000 m angesetzt. Dabei ist insbeson-
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Stammraum in einem Fichtenbestand im Solling von der thermischen Schichtung
Uber dem Bestand (Halbstundenmittel 1997)
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dere der Tagesgang der Grenzschichthdhe wichtig, so dal sich im Tagesverlauf
eine Hohenvariation von einigen 100 Metern bis zu einigen 1000 Metern erge-
ben kann [38].

Die atmospharische Grenzschicht 1aRt sich anhand der in verschiedenen Hohen
vorherrschenden physikalischen Prozesse weiter unterteilen. Die fur die Teil-
schichten angegebenen Dicken beziehen sich in der Literatur oft auf die mitt-
leren Verhéltnisse Uber den Ozeanen, da diese mehr als 70 % der Erdoberfla-
che bedecken [34], kdnnen jedoch als grésenordnungsmasige Abschatzung der
Verhéltnisse Uber einer Festlandsoberflache ohne hohem Vegetationsbestand
herangezogen werden.

Direkt an die Erdoberflache schlief3t sich eine molekulare Grenzschicht an,
deren Dicke nur im Millimeter-Bereich liegt. Diese Schicht wird oft als zéhe
Unterschicht bezeichnet. Hier finden nur diffusive molekulare Transportpro-
zesse statt. Daran schlief3t sich die dynamische Unterschicht an, in der so-
wohl turbulente als auch molekulare Transportprozesse von gleichrangiger
GroRenordnung auftreten. Diese Schicht kann eine Dicke bis zu einigen De-
zimetern erreichen. Beide bisher genannten Schichten sind nicht in jedem Falle
(z.B. nicht bei hohen Windgeschwindigkeiten Gber den Ozeanen) ausgebildet
[38]. Die untersten 10 % der Grenzschicht bis zu einer Hohe von 100 m wer-
den als Bodenschicht oder Prandtl-Schicht bezeichnet. Innerhalb dieser Schicht
lassen sich die Profile der horizontalen Windgeschwindigkeit, der potentiel-
len Temperatur, der spezifischen Feuchte und anderer passiver, das Strom-
feld nicht beeinflussender GroRRen mittels universeller Funktionen beschreiben
(Monin-Obuchovsche Ahnlichkeitstheorie). Die wichtigsten Eigenschaften die-
ser Schicht sind der vernachlassigbare EinfluR der groRraumigen Druckvertei-
lung und der Erdrotation, was die Beschleunigungen senkrecht zur Windrich-
tung betrifft, und die Hohenkonstanz der vertikalen Eigenschaftsfltisse. Der
erste Aspekt hat eine gegen Null gehende Windrichtungsénderung mit der
Hohe in der Prandtl-Schicht zur Folge, da aufgrund der fehlenden Wirkung
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Abbildung 1.4: Schematische Veranderung der Eigenschaftsprofile beim Durch- und Uberstréomen
eines Waldbestandes bei neutraler thermischer Schichtung am Beispiel der hori-
zontalen Windgeschwindigkeit

der Corioliskraft, die Reibungskraft nur eine negative Beschleunigung tangen-
tial zur Windrichtung zur Folge hat. FUr eine neutrale thermische Schichtung
lassen sich die Profile atmosphérischer Eigenschaften entsprechend der Ahn-
lichkeitstheorie anhand von einfachen logarithmischen Beziehungen beschrei-
ben. So ergibt sich fur die horizontale Windgeschwindigkeit v das bekannte
logarithmische Windprofil:

v(z) = Z—* log(z/z0). (1.2)

Dabei ist = die Hohe Uber der Erdoberflache, v. die Schubspannungsgeschwin-
digkeit, x die von Karméan - Konstante (x = 0.4) [27]. Die GroRe zy beschreibt
die Hohe, in der die horizontale Windgeschwindigkeit nach dem logarithmi-
schen Gesetz verschwinden wirde. Sie héngt entscheidend von den Oberfla-
chenstrukturen der Unterlage ab und wird deshalb auch als Rauhigkeitslange
bezeichnet. Bei nichtneutraler Schichtung mussen an diese Formel Korrektur-
terme angebracht werden.

An die Prandtl-Schicht bis zur Obergrenze der atmospharischen Grenzschicht
schlie3t sich die sogenannte Ekman-Schicht an, die durch eine charakteristi-
sche Drehung und Betragsanderung des Windvektors mit der Hohe im Zusam-
menspiel von Druckgradientkraft, Corioliskraft und Reibungskraft gekennzeich-
net ist (Ekman - Spirale) [38].

Die Entwicklung der atmospharischen Grenzschicht ist einem deutlichen Ta-
gesgang unterworfen. Dieser Tagesgang wird vor allem gesteuert durch die
Erwarmung der Erdoberflache aufgrund der Absorption des nicht reflektier-
ten Anteils der einfallenden Sonnenstrahlung am Erdboden und dem daraus
folgenden turbulenten Transport der Warmeenergie in die daruberliegenden
Luftschichten [34].

Der bisher beschriebene mittlere Aufbau der atmosphérischen Grenzschicht
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gilt nicht mehr, wenn zum Beispiel ein Waldbestand tber- und durchstromt
wird (siehe Abb. 3.2). Hier kommt es zu einer Verschiebung aller Schichten
nach oben, die sich mit der Verschiebungshohe (auch Verdrangungsschicht-
dicke) beschreiben 14t. Dies ist ein Effekt der durch den Bestand erhdhten
Rauhigkeit der Erdoberflache [38]. Wahrend sich die zahe Unterschicht und
die dynamische Unterschicht noch innerhalb des Bestandes direkt an der Erd-
oberflache aufgrund ihrer typischen Eigenschaften definieren lassen, wird die
Prandtl-Schicht mit ihren typischen logarithmischen Eigenschaftsprofilen um
die Verschiebungshdhe nach oben verschoben [38]. Die Profilgesetze in der
Prandtl - Schicht dndern sich demnach fur neutrale thermische Schichtung,
wieder dargestellt am Beispiel der horizontalen Windgeschwindigkeit, zu:

v(z) = % log ((z — d)/ ), (1.2)

mit d als Verschiebungshohe. Fur die GroRe der Verschiebungshohe im Verhalt-
nis zur Bestandeshohe gibt es keine allgemeingultige GesetzmaRigkeit. Als
Orientierung konnte der von Panofsky&Dutton (1984) angegebene Wert von
70 - 80 % der Bestandeshohe gelten [1].

Die Profile passiver Eigenschaften innerhalb des Bestandes lassen sich nicht
mehr mittels der Ahnlichkeitstheorie beschreiben. Auch fiir diesen Bereich hat
man keine einfache und allgemeingultige Moglichkeit zur analytischen Dar-
stellung der Eigenschaftsprofile gefunden, so daB es sich anbietet, mit numeri-
schen Verfahren zu arbeiten, wie es auch im Rahmen dieser Arbeit geschehen
soll.

Eine grof’e Zahl der zum Zwecke der Modellierung der Eigenschaftsfliisse
und -profile in der Luft in und Uber ausgedehnten Waldbestanden benutz-
ten Modelle greifen zur Turbulenzmodellierung auf lokale Schliefungsansatze
(K-Theorie) zurtick ([21],[46],[35], [26]). FUr den Transport zwischen der Atmo-
sphére Uber dem Bestand und innerhalb des Bestandes erstellte Messungen der
auftretenden Fluktuationen der Vertikalbewegung zeigen jedoch ein ganzen
Spektrum von WirbelgroRRen, die alle gleichzeitig zum Transport beitragen. Ins-
besondere grof’e Wirbel mit Abmessungen in der GrolRenordnung des Bestan-
des kdnnen atmosphérische Eigenschaften aus Hohen Uber dem Bestand bis in
den Stammraum hinein transportieren. So haben Eddy-Kovarianzmessungen
an dem 50 m MefRturm des Institutes fur Bioklimatologie in einem Fichtenbe-
stand im Solling im Mai und Juni 1990 ergeben, dal zwischen 9 und 21 m Hohe
innerhalb des 30 m hohen Bestandes immer noch Wirbel mit Durchmessern
groRer als 44 m registriert werden kdnnen [5]. Die durchschnittliche Wirbel-
groRe in diesem Hohenbereich lag zwischen etwa 3.5 und 6.5 m.

Bei der Beschreibung der atmospharischen Transporte in und oberhalb eines
Waldbestandes sollte deshalb der Umstand des Bestehens eines ganzen Spek-
trums von transportierenden Wirbeln beachtet werden. Da dies mit den ver-
breiteten lokalen TurbulenzschlieBungsanséatzen nicht moglich ist, soll im Rah-
men dieser Arbeit ein nichtlokaler TurbulenzschlieBungsansatz angewendet
werden.



Kapitel 2

Lokale Turbulenzschliel3ung:
K-Theorie

Im Rahmen dieser Arbeit wurden parallel zu den Rechnungen mit einem Mo-
dell mit transilienter Turbulenzschliefung Vergleichsrechnungen mit einem
auf lokaler TurbulenzschlieBung basierenden Modell durchgeftihrt, welches
von der Arbeitsgruppe Mix et al. (siehe auch [26]) zur Verfugung gestellt wur-
de. Deshalb soll in diesem Kapitel zunachst kurz auf das Turbulenzschlie-
Bungsproblem im allgemeinen und die lokale TurbulenzschlieBung im beson-
deren eingegangen werden.

2.1 Das SchlielRungsproblem

Bei der mathematisch-physikalischen Beschreibung der turbulenten Stromung
eines Mediums treten Terme auf, flr die sich keine prognostischen oder dia-
gnostischen Gleichungen angeben lassen. Prognostische Gleichungen geben
an, wie stark die zeitliche Anderung des Wertes einer physikalischen GroRe
ist, wobei der aktuelle Wert dieser Grol3e nicht in jedem Falle vorliegt. Mit-
tels diagnostischer Gleichungen kann der aktuelle Wert einer physikalischen
GroRe aus den vorliegenden Werten anderer physikalischer Grofien berechnet
werden. Diese Tatsache wird als SchlieBungsproblem bezeichnet und soll im
weiteren anhand der prognostischen Gleichung fur den Windvektor beschrie-
ben werden.

Die lokale zeitliche Anderung der Komponente «; des Windvektors in einer
turbulenten Atmosphére unter Beachtung der Einsteinschen Summenkonven-
tion® und Vernachlassigung von Coriolis- sowie anderen Effekten (z.B. Boden-
reibung, konvektiver Transport) 1ai3t sich mittels der folgenden Gleichung be-
schreiben: _

ow _ __Ju

o Yor oz
Dabei bezeichnet u;/j die turbulenten Schwankungen der Komponenten, der

2.1)

10ber jeden Index der in einem Term zweimal an verschiedenen Stellen auftritt, wird summiert.

12
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obere Querstrich eine zeitliche Mittelung und v u; die Korrelation zwischen u;
und u; (statistisches Moment zweiter Ordnung).

Dabei wird vom Taylorschen Ansatz zur Beschreibung der Turbulenz Gebrauch
gemacht. Danach kann jede physikalische Grof3e S in einer turbulenten Strom-
ung dargestellt werden als Summe eines zeitlichen Mittelwertes S und der tur-
bulenten Abweichung von diesem Mittelwert 5, also:

S=S+5. (2.2)
Der Mittelungszeitraum wird so gewahlt, dall das Mittel Gber S’ verschwindet.

Der Term w/u} verschwindet fur eine laminare Stromung, da hier keine turbu-
lenten Schwankungen existieren, und die Gleichung wird so numerisch lgsbar,
da nur noch mittlere GroRRen auftauchen (die Gleichung ist geschlossen). Fur
die Simulation der mittleren Windgeschwindigkeit in einer turbulenten Strom-
ung muB eine zuséatzliche Gleichung fur diesen Term gefunden werden. Be-
RuckSichTigt man wiederum nur den advektiven und turbulenten Impulstrans-
port, so erhalt man folgende Gleichung [38] S.136 f.:

1o 1o L
duiu __dupu;  ——Qu;  ——0u;  Ouufug

/ J
8t k 8l‘k ujuk 8l‘k B 8l‘k ’ (23)
Durch Einfuhrung dieser zusatzlichen Gleichung ist das Gleichungssystem aber
immer noch nicht geschlossen, da jetzt ein statistisches Moment dritter Ord-
nung auftritt, fur das ebenfalls eine weitere Gleichung eingefuihrt werden muR.
Diese weitere Gleichung wurde aber wiederum ein statistisches Moment vier-
ter Ordnung enthalten usw. .

Auf diese ,,konventionelle* Art und Weise a3t sich das Gleichungssystem al-
so nicht 18sen (SchlieBungsproblem). Eine Losung dieses Problems [aRt sich
nur finden, wenn man die statistischen Momente unter \Verwendung der mitt-
leren GroRen parametrisiert (TurbulenzschlieBung). Die Ordnung der Turbu-
lenzschlieBung wird durch den Grad der statistischen Momente bestimmt, fur
die eine Parametrisierung als Naherung eingesetzt wird. Werden die statisti-
schen Momente zweiter Ordnung parametrisiert, so spricht man von einer
Schliefung erster Ordnung, da in den Gleichungen nur noch mittlere GroRen,
also statistische Momente erster Ordnung, auftreten. Bei einer Parametrisie-
rung der statistischen Momente dritter Ordnung spricht man von einer Schlie-
RBung zweiter Ordnung. Da hier jedoch die Momente zweiter Ordnung wie-
derum parametrisiert werden mussen, steigt die Anzahl der bendtigten Glei-
chungen an. Dies ist der Grund daflr, daf SchlieBungen erster Ordnung die
weiteste Verbreitung in Modellen der atmosphéarischen Grenzschicht erreicht
haben.

Die TurbulenzschlieRungsverfahren werden auch nach der Art der Parametri-
sierung der statistischen Momente klassifiziert. Werden fur die Parametrisie-
rung nur lokale GroRen (z.B. vertikale Gradienten an einem Ort) verwendet, so
spricht man von einer lokalen Schliefung, werden jedoch Groéfien verwendet,
die sich aus Werten von Variablen an unterschiedlichen Orten zusammenset-
zen, so spricht man von einer nichtlokalen SchlieBung. Zu den lokalen Schlie-
Rungsansatzen zahlt die klassische Form der K-Theorie, die im folgenden be-
schrieben wird, wahrend die Transiliente Turbulenztheorie zu den nichtlokalen
SchlieBungen gehort.
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2.2 K-Theorie als lokales SchlieBungsverfahren

Bei der Ausbreitung eines Stoffes in einem anderen durch Diffusion zeigt es
sich, daR die Ausbreitung und damit der Diffusionsflul} des Stoffes parallel
zum Konzentrationsgradienten erfolgt und die GroRRe des Flusses der Starke
des Gradienten proportional ist. Der Proportionalitatsfaktor wird als Diffu-
sionskoeffizient bezeichnet. Die Diffusion erfolgt immer in Richtung der ge-
ringeren Stoffkonzentration, also entgegen dem Konzentrationsgradienten. Sie
ist damit immer so gerichtet, dal® sich Konzentrationsgegensatze ausgleichen.
Dieser Grundsatz wird in Anlehnung an die Theorie des chemischen Gleich-
gewichts auch als Le Chatelier Prinzip bezeichnet. Nimmt man nun an, eine
ahnliche Beziehung lieRe sich auf turbulente Flusse Ubertragen, so erhélt man
far den turbulenten Fluf3 in vertikaler Richtung ( die Komponente der hori-
zontalen Geschwindigkeitsfluktuation wird jetzt mit »’ und die der vertikalen
Geschwindigkeitsfluktuation mit w’ bezeichnet, z bezeichnet die Vertikalkoor-
dinate):

Ou
T= K —.
w A\ 6;;
Der Proportionalitatsfaktor K (Einheit: m?/s) wird als turbulenter Diffusions-
koeffizient bezeichnet. K kann aus Messungen bestimmt werden oder es wird
eine Parametrisierung verwendet.

/

(2.4)

u

Far die Parametrisierung von K gibt es verschiedene Anséatze. Der wohl be-
kannteste ist der Prandtl’sche Mischungswegansatz. Prandtl (1925) fuhrte den
Mischungsweg [ als Distanz ein, die ein Luftpaket in der Vertikalen zurtck-
legen muf3, um sich an seine Umgebung anzupassen. Mit Hilfe dieses Mi-
schungsweges lalt sich der turbulente Diffusionskoeffizient auf den vertikalen
Gradienten der mittleren horizontalen Windgeschwindigkeit zurtckfuhren:

ou

z

K =10 . (2.5)

Das hat den Vorteil, dal K um so groR3er wird, je groRer der vertikale Gradi-
ent der Geschwindigkeit wird, was den Erwartungen entspricht. Fur die Mi-
schungsweglange gibt es ebenfalls verschiedene Ansatze. In Bodennahe wird
die mittlere Groflze der Wirbel durch das Vorhandensein des Erdbodens be-
schrankt. FUr diesen Fall hat sich eine Parametrisierung aus der technischen
Stromungslehre auch in der Meteorologie durchgesetzt:

l=kz. (2.6)

Dabei ist « die van-Karman-Konstante. Fur sie werden Werte von 0.40 bis 0.43
angegeben, in den meisten Fallen wird ein Wert von 0.41 verwendet. Diese Be-
ziehung gilt nur fUr eine neutrale thermische Schichtung, anderenfalls mussen
modifizierte Formeln verwendet werden. Fur die freie Atmosphére konnte sich
keine einheitliche Parametrisierung durchsetzen. In diesem Falle mussen sehr
viele Effekte Bertcksichtigung finden (thermische Schichtung, Corioliseffekte
usw.) .

Diese Parametrisierung hat jedoch den Nachteil, da A nur vom vertikalen
Gradienten der horizontalen Windgeschwindigkeit abhéngt und nicht von ver-
tikalen Gradienten anderer Grolen, insbesondere der Temperatur, die auch
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die Stabilitat der Atmosphare bestimmen. Deshalb werden in atmospharischen
Grenzschichtmodellen oft andere Parametrisierungen fur A" angewendet.

Eine Moglichkeit ist die sogenannte K-I-b - Schlielung, bei der & unter Ver-
wendung der turbulenten kinetischen Energie 4 und des Mischungsweges !
berechnet wird:

K = IVb. (2.7)

Dabei 1aRt sich & nach der Vorgabe eines Profiles zu Beginn der Simulation
nach der folgenden prognostischen Beziehung berechnen (sie leitet sich aus
der Bilanz der kinetischen Energie fur jede Modellschicht ab) :

L S VAN CTA
at 32 + £ 0z
S 0 b b2
+? [E +0. 608T—] +ap - (A az) e (2.8)

Dabei ist 7" die thermodynamische Temperatur der Luft, ¢, die spezifische Ent-
halpie der Luft, p die Luftdichte sowie Sy der sensible und Ly der latente
Warmestrom. Die Mischungsweglédnge wird dann nach:

B (T
T v T 20

berechnet, wobei z, die Rauhigkeitslange und &, die turbulente kinetische Ener-
gie in der Hohe z;. Dieser Ansatz geht zurlick auf Blackadar (1962), genannt
in [9]. Diese Beziehung kann im Gegensatz zum einfachen Prandtl’schen Mi-
schungswegansatz flr die gesamte atmospharische Grenzschicht angewendet
werden. Wahrend in Bodenndhe a = 0 verwendet wird, liefert der zweite An-
satz fur a in groBeren Hohen bessere Ergebnisse.

rlf]
0.00027vg

] mita = Qodera = (2.9)

Die Wirkung von Waldbestanden kann im Rahmen der K-SchlieBung durch
Anbringen von Zusatztermen in den Gleichungen zur Berechnung von K be-
rucksichtigt werden. Diese Zusatzterme wurden oft empirisch gefunden und
sind somit unter physikalischen Gesichtspunkten haufig schwierig nachvoll-
ziehbar (siehe z.B. Faktor « in Gl. 2.9). Bezogen auf die K-L-b - SchlieBung,
muf? dabei nur die Beziehung zur Berechnung der Turbulenzenergie b inner-
halb eines Bestandes modifiziert werden. Die prognostische Gleichung fur der
turbulente kinetische Energie b erhdlt im Bestand einen Zusatzterm der Form:

—|—cd5(v + v )3/2

Die Mischungsweglange andert sich nach Gleichung 2.9 ebenfalls innerhalb
des Bestandes. Alle anderen Modifikationen, die durch den Warme-und Feuch-
teaustausch zwischen der Vegetation und der Bestandsluft notwendig werden,

sind nicht vom SchlieBungsansatz abhéngig und werden deshalb gesondertim

Kapitel 5 behandelt.

Far viele Anwendungen hat sich der K-Schliefungsansatz bewahrt. Unter be-
stimmten Bedingungen treten jedoch vertikale turbulente Flusse auf, ohne daf
ein lokaler vertikaler Eigenschaftsgradient vorhanden ist (z.B. freie Konvek-
tion), in diesen Fallen mussen kompliziertere SchlieRungsansatze verwendet
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werden. Auch bei der Modellierung des turbulenten Austausches in Wald-
bestanden weichen die Modellergebnisse bei der Verwendung dieses einfa-
chen lokalen SchlieBungsansatzes mitunter stark von den MeRwerten ab. Der
Grund hierfur liegt darin, daf3 in der turbulenten Atmosphére verschiedene,
unterschiedlich groRe Wirbel mit unterschiedlich starker Intensitat gleichzeitig
auftreten, der ProzeR der Turbulenz sich also eindeutig vom Prozel? der Diffu-
sion unterscheidet.

So werden in Waldbestdanden oft Eigenschaftsfliisse gemessen, die nach der
mathematischen Definition des Eigenschaftsgradienten diesem gleichgerichtet
sind und somit dem allgemeinen Verstandnis zu widersprechen scheinen. Sol-
che Flusse werden als ,,counter-gradient” - Fllsse bezeichnet, da sie entgegen
dem meteorologischen Gradienten gerichtet sind. Eine mogliche Erklarung lie-
fern empirische Spektren der WirbelgroRenverteilung im Waldbestand. Diese
Spektren zeigen, daR auch im Kronen- und Stammraum eines Waldbestandes
relativ groBe Wirbel (> 10 m Durchmesser) vorkommen. Man nimmt an, daf3
die mit diesen Wirbeln verbundenen turbulenten Flusse, die Flusse aufgrund
der kleineren Wirbel tberlagern und es so zu diesen scheinbar widerspruchli-
chen Effekten kommt.



Kapitel 3

Transiliente Turbulenztheorie

3.1 Einfuhrung

In diesem Kapitel soll die Transiliente Turbulenz Theorie (TTT) als nichtlokales
TurbulenzschlieRungsverfahren erster Ordnung fur den allgemeinen Fall der
Modellierung einer turbulenten atmosphéarischen Grenzschicht ohne Waldbe-
stand naher erlautert werden. Auf die Modifizierungen dieses SchlieBungsan-
satzes, die bei der Grenzschichtmodellierung mit Waldbestand beachtet wer-
den mussen, wird in Kapitel 4 eingegangen.

Das Wort , transilient* bedeutet Uberspringen und erinnert damit an die nicht-
lokale Form dieses SchlieRungsverfahrens. Diese Theorie beruht auf der nicht-
lokalen Interpretation der prognostischen Gleichung fur die Bilanz der tur-
bulenten kinetischen Energie. Die hier beschriebene diskrete Form der TTT
ist an ein raum-zeitliches Modellgitter gebunden. Deshalb kann mittels der
TTT der turbulente Austausch nur Uber einen gewissen Zeitraum (Modellzeit-
schritt) beschrieben werden, der angegeben werden muB. Verodffentlichungen
zum Thema Transiliente Turbulenztheorie gibt es ab 1984 ([Stull84,88,90,91,93],
[36], [42],[11]).

R. B. Stull [37] bietet eine theoretisch sehr eingehende EinfUhrung in die Grund-
lagen der TTT. Auch davor gab es Anséatze in Richtung von nichtlokalen Tur-
bulenzschliefungen, z. B. die spektrale Diffusionstheorie.

Bei der Beschreibung des turbulenten Transportes in einer Dimension (\Verti-
kalkoordinate) mittels TTT wird der Zustand einer konservativen Variable S
(z. B. potentielle Temperatur, spezifische Feuchte oder Windgeschwindigkeit)
bestimmt durch den ,,Grund“ -Zustand der Variable vor einem bestimmten
Zeitraum und durch die Summe tber alle mechanisch und thermisch getriebe-
nen vertikalen turbulenten Flisse innerhalb des turbulenten Gebietes wahrend
dieses Zeitraumes, welche den Grundzustand verandern. Betrachtet man den
\organg der turbulenten Durchmischung in einem vertikal aufgeldsten ,,raum
-zeitlich diskretisierten Modell wahrend des Zeitschrittes At, dann ergibt sich
der Zustand der Variable in der Gitterzelle i (im folgenden Zielschicht genannt)

17
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zum Zeitpunkt¢ 4+ At als:

N
Si(t+ At) =i (t, At)S;(1). (3.1)

Jj=1

Dabei ist N die Gesamtanzahl der Modellschichten und ¢;;* sind die Koeffizi-
enten einer quadratischen Matrix (der Transilienzmatrix) mit der Dimension
N xN. Der erste untere Index bezeichnet immer die Nummer der Zielschicht,
der zweite immer die der Quellschicht. Die Zielschicht i enthalt also eine Mi-
schung von Luftpaketen, die aus unterschiedlichen Quellschichten j stammen.
Welche Schichten das sind, und wie stark die Durchmischung ist, das wird
durch die Koeffizienten der Transilienzmatrix (c;;) bestimmt.

Da die turbulenten Transporte zwischen den Schichten nur mit endlicher Ge-
schwindigkeit erfolgen, ist klar, daB die Koeffizienten ¢;; vom Zeitschritt ab-
hédngen mussen, da in einer klrzeren Zeit auch weniger Luft von der Schicht j
in die Schicht i gelangen kann; es ergibt sich dadurch aber auch eine Abhangig-
keit vom Aufbau des Modellgitters (Abstande zwischen den Modellschichten)
[37]. Bei A¢ = 0 ergibt sich zudem eine Matrix mit den Koeffizienten ¢;; = 1
fur i =jund ¢;; = 0 sonst (die Einheitsmatrix), da dann keine Luftpakete mehr
ausgetauscht werden kénnen. Eine solche Matrix wurde somit keine Informati-
on Uber den ProzeR der Turbulenz enthalten, so daB eine Zeitschritt von At = 0
z.B. fur die Beschreibung des augenblicklichen Zustands der Atmosphére nicht
herangezogen werden kann. Wie bei einem Markov-ProzeR? nimmt man bei
der TTT an, dal? der augenblickliche Zustand einer Eigenschaft nur von dem
Zustand vor Verstreichen einer Zeitspanne At, nicht aber von langer zurtck-
liegenden Zustanden abhéngt, die Turbulenz héatte demnach also keine ,.Er-
innerung” . Die Transilienzmatrix beschreibt den turbulenten Austausch von
Luftpaketen zwischen den Modellschichten, also die Turbulenz als Prozel3. Da
die Luftpakete charakteristische Eigenschaften mit sich fuhren (z.B. Impuls der
Luftbewegung), kann der Austausch von Luftpaketen zur Modellierung der
vertikalen Profile von luftgetragenen Eigenschaftsgrofen herangezogen wer-
den. Dabei ist die Struktur der Transilienzmatrix fur unterschiedliche Turbu-
lenzbedingungen verschieden, kann also bei instationarer Turbulenz zeitab-
hangig sein. In einem raum-zeitlich diskretisierten Modell ergibt sich so fur je-
den Zeitschritt jeweils eine Transilienzmatrix zur Beschreibung des Austausch-

prozesses, aber verschiedene Profile § far die luftgetragenen Eigenschaften.

Die Definition der Koeffizienten der Transilienzmatrix orientiert sich streng an
den Zielschichten, d.h. ¢; ist der Anteil an der Luftmasse der Schicht i, wel-
cher aus der Schicht j stammt. Wegen der Zuordnung der ausgetauschten Mas-
sen an Luft zu den Koeffizienten ¢;;, missen sich auch die in Gleichung 3.1
eingesetzten GroBen immer auf die Luftmasse beziehen. Diese Bedingung ist
bezuglich der potentiellen Temperatur (charakterisiert den Warmeinhalt pro
Masseneinheit), der spezifischen Feuchte (Masse an Wasserdampf pro Mas-
seneinheit) und bei der Windgeschwindigkeit (Impuls pro Masseneinheit) au-
tomatisch erfullt, andere GroRen mussen evtl. erst umgerechnet werden. Der

1Tiefgestellte Indizes bezeichnen die Nummern der Modellschichten )
2Markov-ProzeR: ZufallsprozeR, bei dem die Wahrscheinlichkeit des Ubergangs von einem Zu-
stand in einen anderen nur vom augenblicklichen Zustand abhéangt.
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Wert der Koeffizienten bezieht sich immer auf die Zielschicht. Insbesondere
ist ¢;; nicht der Anteil der Luft in der Quellschicht j, der in die Zielschicht i
transportiert wird!

An die Koeffizienten der Transilienzmatrix sind einige physikalisch begrinde-
te Bedingungen geknupft, die mathematisch als Randbedingungen der Matrix
aufgefallt werden kdnnen. Zunéchst muf3 die Einhaltung der Kontinuitatsglei-
chung gewahrleistet sein. Die Kontinuitétsgleichung kommt in 2 Bedingungen
an die Transilienzmatrix zum Ausdruck.

Die erste Bedingung ergibt sich daraus, dal sich die Masse an Luft einer jeden
Modellschicht allein durch den turbulenten Austausch mit anderen Schichten
nicht verandern darf. Das heil3t, die gleiche Masse von Luft, die wéhrend eines
Zeitschrittes At aus einer Quellschicht j in jede Zielschicht i transportiert wird,
muf? der Quellschicht wieder zugefuhrt werden. Setzt man (zunéchst fur ein
aquidistantes Modellgitter) die Luftmasse jeder Schicht auf 1 = 100%, so muf
die Summe uber alle Transporte aus allen Quellschichten j in die Zielschicht
i, ausgedruckt durch die Koeffizienten der Transilienzmatrix ¢;;, fir jede Ziel-
schicht genau 1 ergeben. Setzt man diese erste Bedingung in eine mathemati-
sche Form um, so erhélt man:

e Fur jede Zielschicht i (Matrixreihe):
N

Zcij =1. (32)

j=1

Die zweite Bedingung, die ebenfalls auf die Kontinuitéatsgleichung zurtck-
zufuhren ist, hdngt mit den Werten (,,Konzentrationen* = spezifischer Gehalt)
der mit der Luft transportierten atmospharischen Eigenschaften zusammen.
Die Werte dieser Konzentrationen kdnnen sich im Gegensatz zur Masse an Luft
fur eine Schicht i infolge der turbulenten Durchmischung sehr wohl andern,
aber aus jeder Quellschicht j kann nicht mehr als 100% = 1 einer Eigenschaft
heraustransportiert werden. Wieviel einer Eigenschaft aus einer Quellschicht
j in alle Zielschichten i transportiert wird, wird durch die Summe Uber alle
Koeffizienten der Transilienzmatrix c;; Gber i ausgedrickt. Die mathematische
Formulierung dieser zweiten Bedingung lautet somit:

e Fur jede Quellschicht j (Matrixspalte):
N

Zcij =1. (33)

i=1

Da dies fur jede Eigenschaft gelten muB, soll diese Bedingung allgemein als
Konzentrationserhaltung bezeichnet werden. Eine Matrix, welche den beiden
oben genannten Bedingungen genugt, d.h. mathematisch, deren Zeilenelemen-
te bzw. Reihenelemente sich zu 1 summieren. wird in der Mathematik als dop-
pelt stochastisch bezeichnet. Die mathematische Beschreibung der zweiten Be-
dingung (Konzentrationserhaltung) ist nur richtig, wenn alle Modellschichten
die gleiche Hohe besitzen. Da es jedoch vor allem aus Griinden der Rechenef-
fizienz oft erwulnscht ist, mit unterschiedlich hohen Modellschichten arbeiten
zu kdnnen, muf? die obige Formel modifiziert werden.
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Die Anpassung der Transilienzmatrix an nichtaquidistante Modellschichten
kann durch die Einfihrung von relativen Luftmassen geschehen [31]. Mit dem
Massenverhaltnis ~+ der Schichten i und j ergibt sich als Bedingung:

N N

Z %Cij =1 bzw. m;= Z ECU% (3.4)

m:
i=1 J i=1 J

Die Massen der Luftschichten kdnnen in einem eindimensionalen vertikal auf-
gelosten Modell in diesem Zusammenhang durch die Schichthdhen ersetzt
werden, da die Einflisse der Luftdichten durch die Verwendung der konser-
vativen GroRe potentielle Temperatur BerUcksichtigung finden werden (siehe
Abschn. 3.2).

Die Gultigkeit dieser Beziehung lait sich durch eine Beispielbetrachtung er-
lautern ([31], [41]). In Abb. 3.1 (a) und (b) sind die Schichteinteilung eines &qui-
distanten Modells, der turbulente Austausch zwischen den Schichten und die
dazugehorige Matrix schematisch dargestellt. Indem man nun einige Schichten
zusammenfalit erhalt man das Modellgitter fur ein nichtaquidistentes Modell
(c). Beschreibt dieses Modell nun denselben AustauschprozeB, so ergibt sich ei-
ne mit der Matrix in (b) korrespondierende Transilienzmatrix. Es ergeben sich
jedoch Unterschiede in der Struktur der Matrix. WahrEnd im Falle (a) die Luft-
masse der Schicht d die der Schicht a vollstandig ersetzt und umgekehrt, wird
im Fall (b) die Luftmasse der Schicht 3 nur zu einem Drittel durch die Luftmas-
se der Schicht 1 ersetzt. Das ergibt einen Wert 0.33 fur den Transilienzkoeffizi-
enten c¢3;. Umgekehrt wird jedoch wie im Falle (a) die Luftmasse der Schicht 1
vollstandig durch Luft der Schicht 3 ersetzt werden (c¢15 = 1). Es ergibt sich al-
so eine gewisse Asymmetrie der Transilienzmatrix (d), obwohl der ProzeR des
Austausches durchaus symmetrisch erfolgt (die Transporte von oben nach un-
ten bzw. von unten nach oben halten sich die Waage). Obwohl die Luftmassen-
und Konzentrationserhaltung erfullt ist, unterscheiden sich die Summen der
Spalten der Matrix (d) von 1. Nur unter Benutzung einer Wichtung der Ma-
trixkoeffizienten jeder Spalte mit dem Verhéltnis der Luftmassen bzw. Schicht-
dicken bei der Summation wie in Gl. 3.4 ergibt sich wieder ein Wert von 1. Fur
den Fall der 4. Spalte der Matrix (d) ergibt sich ftr die Summe der Spaltenele-
mente X (Masse der untersten Schicht sei gleich einer Masseneinheit):
Y= mcm + @624 + ECBAL + %644
my my my my

1 2 3 - 4
= -0 —-0.50 —-0. --0.25 = 1.
1 +4 -1-4 066—1—4 0.25

Vergleicht man den TurbulenzschlieBungsansatz der K-Theorie mit der TTT,
so kann man die K-Theorie als Spezialfall der TTT auffassen, da sie von der
Annahme ausgeht, daf? eine turbulente Durchmischung nur zwischen den un-
mittelbar benachbarten Modellschichten auftritt, die sich durch einen Eigen-
schaftsgradienten auszeichnen. Das lauft auf eine tridiagonale ,,Transilienzma-
trix“ hinaus.
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Abbildung 3.1: Schematische Darstellung zweier Transilienzmatrizen fur denselben atmosphari-
schen Prozel} fur dquidistante und nichtéquidistante Einteilung der Modellschich-
ten nach [31]. Die linke Seite zeigt, wie der Austausch zwischen den einzelnen
Atmosphérenschichten erfolgt. Die rechte Seite zeigt die entsprechenden Tran-
silienzmatrizen. Aus Grunden der besseren Anschaulichkeit wird angenommen,
daR die Atmosphéarenschichten ihre Massen vollstdndig austauschen. Zu beachten
ist, daB die Matrizen ,,auf den Kopf gestellt“ wurden, so daR die Zielindizes mit
der Hohe der Schichten auf der linken Seite der Abb. korrespondieren. Obwohl
die Matrix fur die &quidistante Schichteinteilung symmetrisch ist, weist die kor-
respondierende Matrix flr nichtdquidistante Schichteinteilung eine Asymmetrie
auf. Die Summe jeder Spalte unterscheidet sich jetzt von 1, obwohl die Bedingun-
gen der Luftmassen- und Konzentrationserhaltung erfillt sind.

3.2 Das Mischungspotential

Die Koeffizienten der Transilienzmatrix hangen vom Potential zur Durchmi-
schung (Mischungspotential) zwischen Ubereinanderliegenden Atmosphéren-
schichten ab. Vor der Herleitung des Mischungspotentials sollen zunéchst die
Struktur und in einer konvektiven Grenzschicht stattfindenden Prozesse nédher
betrachtet werden, da dies alle Vorgange einschlief3t, die bei der atmosphari-
schen Turbulenz eine Rolle spielen.

3.2.1 Konvektive Grenzschicht

Wichtig im Zusammenhang mit der Diskussion unterschiedlicher SchlieBungs-
ansatze fur die Turbulenz in der Atmosphare ist der Begriff der konvektiven
Grenzschicht. Als Konvektion (lat. convehere, convectum = zusammenbrin-
gen) wird in der Meteorologie das Auftreten vertikaler Luftbewegungen als
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Folge von starken vertikalen Umlagerungen von Luftpaketen bezeichnet. Er-
fal3t die Konvektion die gesamte Grenzschicht, so spricht man von einer kon-
vektiven Grenzschicht. Ursachen fur die Ausbildung von Konvektion sind ort-
liche Dichteunterschiede der Luft (z. B. durch das Aufsteigen warmer und ge-
gentber der Umgebung spezifisch leichterer Luftpakete) aber auch dynami-
sche Instabilitat (aufgrund starker vertikaler Scherung des Horizontalwindes
kann Turbulenz verursacht werden). Je nach thermischer Schichtung kdnnen
sich beide Effekte summieren aber auch entgegengesetzt wirken. So kann sich
bei thermisch labiler Schichtung in jedem Falle Konvektion ausbilden, wenn
dynamische Instabilitaten auftreten, da die durch die dynamische Instabilitat
hervorgerufenen Vertikalbeschleunigungen von Luftpaketen eine Verstarkung
erfahren. Bei thermisch stabiler Schichtung héangt das Auftreten von Konvekti-
on vom Verhaltnis der Starke beider Effekte zueinander ab.

Mathematisch wird dieses Verhaltnis durch die Richardson-Zahl ausgedrtickt,
die im folgenden hergeleitet werden soll.

3.2.2 Turbulente kinetische Energie

Entsprechend dem Reynold’schen Ansatz® zur Beschreibung der Turbulenz er-
gibt sich folgende Beziehung fur die turbulente kinetische Energie pro Massen-
einheit: )

F:i(WJrWJrW). (3.5)

Der Querstrich bezeichnet hierbei eine zeitliche Mittelung, wahrend der Apo-
stroph die Abweichungen von den Mittelwerten der jeweiligen GrofRen kenn-
zeichnet. u, v und w sind die x-, y- und z-Komponenten des Windvektors. Zu
beachten ist hierbei, dall die Mittelung Uber die Quadrate der zeitlichen Ab-
weichungen nicht zwangslaufig Null ergibt. Die lokale zeitliche Anderung der
turbulenten kinetischen Energie in einer Atmosphérenschicht ergibt sich durch
lokale Ableitung der obigen Gleichung nach der Zeit und Einsetzen der pro-
gnostischen Gleichungen fur die Geschwindigkeitsfluktuationen. Nimmt man
eine horizontale Stromung (die Vertikalkomponente des mittleren Geschwin-
digkeitsvektors kann in einem 1-D Modell nicht betrachtet werden) und fur die
turbulente kinetische Energie horizontale Homogenitatan, dann ergibt sich die
folgende prognostische Gleichung fur die turbulente kinetische Energie [38]:

—Ju ——0v g —— I(w'E’)

oE Topd ] TaY]
& = —(vw' — + v — —w'e — 3.6
at ( 82—1— 82) + @U v Oz ( )

N—_——

I I II1
1 0(w'p’ _
J L) <
——— )

v

3Jeder Zustand einer Eigenschaft in einer turbulenten Strémung I4Rt sich beschreiben als Sum-
me eines zeitlichen Mittelwertes (die Mittelungszeit muR entsprechend den Erfordernissen sinn-
voll gewahlt werden) und der turbulenten Abweichungen von diesem Mittelwert.
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mit
U, v - horiz. Windkomponenten [ms~!]
O, - potentielle Temperatur [K]
p - Luftdichte [kg m~3]
g - Schwerebeschleunigung [ms~2]
€ - Dissipation pro Masseneinheit [m2s=3] = [Jkg ™ 's™!]
ww' v/ w' - turbulente Impulsfliisse pro Masseneinheit [m?s=?]
w'e! - turbulenter WarmefluR pro Masseneinheit [K ms~—!]
w' B’ - turbulenter Transport von E [m3s~3]
w'p! - Druckkorrelation [nPa ms~].

Die mit I bezeichneten Terme beschreiben die Entstehung von turbulenter Ki-
netischer Energie durch vertikale Scherung der Komponenten der horizontalen
Windgeschwindigkeit. Diese beiden Terme fuhren zu einer Produktion turbu-
lenter Kinetischer Energie, da die Terme /v’ und v'w’ (die turbulenten Im-
pulsflisse) ein negatives Vorzeichen fuhren. Aufgrund der starken Windge-
schwindigkeitsscherung in Bodennahe, aber auch haufig an der Obergrenze
der Grenzschicht, leisten die Terme 1 in diesen Bereichen oft den Uberwiegen-
den Anteil an der Produktion der turbulenten kinetischen Energie. Der Term
IT beschreibt die Wirkung des hydrostatischen Auftriebs auf die Turbulenz.

Term 111 ist der vertikale turbulente Transport von Turbulenzenergie. Dieser
Term druckt nur den Transport von turbulenter kinetischer Energie zwischen
verschiedenen Schichten innerhalb der Grenzschicht aus und keine Produkti-
on von turbulenter kinetischer Energie. Bei diesem Term handelt es sich um
einen Term 3. Ordnung. Das ergibt sich aus der Definition der turbulenten ki-
netischen Energie. FUr eine TurbulenzschlieBung 1. Ordnung (bei der Terme 2.
Ordnung durch Terme 1. Ordnung parametrisiert werden), kann dieser Term
nicht berucksichtigt werden, da es keine prognostische Variable (wie z.B. v und
v beim Term 1) gibt, deren Ableitung nach der Vertikalkoordinate die Menge
der turbulent transportierten Turbulenzenergie reprasentiert.

 _ _ _/_ _____ Fntrainment- _||
_____________________ Bereich ___ )
Mischungsschicht
h0 """" \_~ T Bodennahe Schicht”
0
6 —> ow' —>

Abbildung 3.2: Schematische Struktur der konvektiven Grenzschicht nach Deardorff, dargestellt
anhand der Vertikalprofile der potentiellen Temperatur ® und des fiihlbaren tur-
bulenten Warmeflusses @/w’.
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Nach Term 1V fuhren auch Abweichungen vom hydrostatischen Gleichgewicht
(Fluktuationen des Luftdruckes) zu lokalen Anderungen der Turbulenzener-
gie. Dieser Term beschreibt die Umverteilung von turbulenter kinetischer Ener-
gie zwischen verschiedenen Atmospharenschichten infolge von Fluktuationen
des statischen Druckes (Luftdruck). Das kann z.B. die Folge von Schwerewel-
len sein. Die dadurch erzeugte turbulente kinetische ist im allgemeinen sehr
gering, da die Druckfluktuationen infolge Fluktuationen der Vertikalbewegung
sehr gering sind (0.01 hPa - 0.05 hPa) [38]. Uber das Verhalten dieses Terms in
der Atmosphare ist nur sehr wenig bekannt, inbesondere kann er nur durch
Bilanzierung der turbulenten kinetischen Energie aufgrund von Messungen
abgeschatzt werden, indem alle anderen Terme bestimmt werden und diese
far eine Stromung mit stationarer Turbulenz zu % = 0 erganzt werden. Diese
Erganzung ist dann eine Abschatzung fur diesen Term. Aufgrund dieser Un-
sicherheiten, der geringen Bedeutung und eines fehlenden Ansatzes zu seiner
Parametrisierung, wird dieser Term im weiteren nicht bertcksichtigt.

Term V ist die Dissipation turbulenter kinetischer Energie. Dieser Term weist
immer einen von 0 verschiedenen Wert auf, solange die turbulente kinetische
Energie ungleich 0 ist.

Die Richardson-Zahl ergibt sich nun als Verhaltnis der Anderung der turbulen-
ten kinetischen Energie aufgrund der thermischen Schichtung zur Anderung
der turbulenten kinetischen Energie infolge vertikaler Windscherung als Quo-
tient aus den Termen I und 11 zu [38]:

(3.7)

._g ey //3U //86—1
RZ—:UwG)U uwa—z+vw8—z

Diese Form der Richardson-Zahl hat jedoch den Nachteil, das man ihren Wert
nur fur turbulente Strémungen bestimmen kann, nicht aber flr laminare, da
die Terme v’w’ und v/’ dann verschwinden. Anhand der Annahmen der loka-
len TurbulenzschlieBung kann man diese turbulenten Fltsse jedoch als propor-
tional zu den Gradienten der jeweiligen Eigenschaft annehmen, was nattrlich
auch fur den Term «/©/, qilt. Setzt man nun diese Gradienten in Gleichung
3.7 ein, so erhédlt man eine andere Form der Richardson-Zahl, die Gradient-
Richardsonzahl [38]:

g 6(;%

% 3.8

@2+ (27 e
Das Auftreten von Konvektion a3t sich nun in Abhéngigkeit von der Grolie
von R; beschreiben. Ist der Z&hler sehr viel groRer als der Nenner, d.h. es
herrscht thermisch stabile Schichtung bei geringer vertikaler Windscherung,
so liegt eine laminare Stromung vor, da die einzelnen Luftschichten nur hori-
zontal Gibereinander gleiten konnen. Der Grenzwert fiir den Ubergang zu einer
turbulenten Stromung wird als kritische Richardson-Zahl E. (c - critical) be-
zeichnet (siehe auch Bulk-Richardsonzahl in Abschnitt 3.2.3). Fur die kritische
Gradient-Richardson-Zahl wird von vielen Autoren ein Wert von R, = 0.21
bis R. = 0.25 angegeben [38]. Die Unterschreitung dieses Wertes reicht aller-
dings noch nicht aus, um Konvektion auszuldsen. Hierzu ist eine noch hohe-
re thermische Instabilitat notig (R. < —1 [32]). Je nach dem Verhéltnis von
thermischer Stabilitdt zu dynamischer Stabilitédt werden verschiedene Arten

@

R; =
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rProduktion von TKE

durch vertikale Geschwindigkeitsscherung

erzwungend Konvektion

keine Turbulenz freie Konvektion

Produktion von TKE
durch Dichteunterschiede

Abbildung 3.3: Auftreten unterschiedlicher Regimes der Turbulenz in der atmospharischen
Grenzschicht in Abhéngigkeit von der vorherrschenden Art der Produktion tur-
bulenter kinetischer Energie (TKE) (nach [38]).

der Konvektion unterschieden, wie sie in Abb. 3.3 dargestellt sind. Wenn die
thermische Instabilitat sehr viel groRer ist als die dynamische, so spricht man
von freier Konvektion, im umgekehrten Falle von erzwungener Konvektion,
womit die 2 Grenzfélle der Konvektion umschrieben sind. Freie Konvektion
kann demnach dann auftreten, wenn die Erwarmung der Erdoberflache sehr
stark ist, also vor allem bei sommerlichen Schonwetterperioden. Bei starker
Bewdlkung und grof’en Windgeschwindigkeiten wie es z.B. beim Durchzug
der Fronten eines Tiefdruckgebietes moglich ist, kann dagegen erzwungene
Konvektion auftreten, da die vertikale Windscherung in Bodennahe sehr grof3
wird. Bei der Gradientrichardsonzahl wird von manchen Autoren ein kriti-
scher Wert von R; = —10 angegeben, der unterschritten werden muf3, bevor
freie Konvektion auftritt [38].

Aufgrund der kinetischen Energie aufsteigender Luftpakete kdnnen diese teil-
weise in den Bereich stabiler oder neutraler Schichtung Uber der Grenzschich-
tobergrenze eindringen. Dieser Effekt tragt zum Wachstum der vertikalen Mach-
tigkeit einer konvektiven Grenzschicht in den Vormittagsstunden bei. Anderer-
seits mussen als Kompensation kéltere Luftpakete aus dem Bereich oberhalb
der Grenzschicht in den oberen Bereich der Grenzschicht eindringen. Durch
diese beiden Prozesse entsteht an der Obergrenze der Grenzschicht ein Be-
reich, in dem sich Luftpakete aus der Grenzschicht aber auch aus Hohen Uber
der Grenzschichtobergrenze wiederfinden. Dieser Bereich wird deshalb auch
als ,,Entrainment” -Schicht (engl. entrain = einbringen) bezeichnet (Abb. 3.2).
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3.2.3 Parametrisierung des Mischungspotentials auf der Basis
der Richardsonzahl

Eine Mdoglichkeit der Parametrisierung des Mischungspotentials und damit
auch der Transilienzmatrix beruht auf der Uberlegung, daR durch die turbulen-
te Durchmischung Instabilitaten, d.h. in unserem Falle vertikale Eigenschafts-
gradienten, soweit ausgeglichen werden kénnten, daR die Turbulenz zum Er-
liegen kommt. Dieser Fall tritt in der Natur kaum auf, da durch vertikal va-
riierende Quellen und Senken atmosphérischer Eigenschaften zeitlich parallel
zum Abbau der Instabilitdten immer wieder ein Aufbau dieser Instabilitéaten
(z.B. vertikale Variation der Reibung als Senke des Impulses und des hori-
zontalen Luftdruckgradienten als Quelle des Impulses) erfolgt. Nahme man
jedoch Quellen und Senkenfreiheit an, dann mufite die Turbulenz nach ei-
nem gewissen Zeitraum zum Erliegen kommen. Eine gute Mdglichkeit zur
Beschreibung der zeitlichen Entwicklung des Verhaltens einer turbulenten At-
mosphére bietet die Gradient-Richardsonzahl R; (siehe Gleichung 3.8). Da die
lokalen Gradienten der potentiellen Temperatur und der horizontalen Wind-
geschwindigkeit oft nicht bekannt sind, werden die Gradienten haufig durch
Differenzen der entsprechenden GrofRen Uber endliche vertikale Distanzen er-
setzt (Bulk-Richardsonzahl R;). Nach Einsetzen der Differenzen und Umstel-
len erhélt man: .
- (£) AOAz .
(Au)” + (Av)”

Was sagt die Bulk-Richardsonzahl aus? Die Aussagen Uber den Zusammen-
hang zwischen Richardsonzahl und Turbulenz beruhen auf empirischen Er-
fahrungen, denen jedoch physikalische Uberlegungen zugrunde liegen.

(3.9)

In einer nichtturbulenten Stromung kommt es zur Ausbildung von Turbulenz,
wenn die vertikale Windscherung einen durch die Auftriebskrafte bestimmten
Wert Uberschreitet, d. h. wenn R, einen Wert, den man als kritischen Wert R,
(c - critical) der Bulk-Richardsonzahl bezeichnet, unterschreitet. Die entstande-
ne Turbulenz fuhrt zu einer Abschwachung der vertikalen Gradienten. Damit
steigt aber die Richardsonzahl wieder an. Dieser Prozel3 kann sich ohne Tur-
bulenzquellen so lange erhalten, bis die Turbulenz zum Erliegen kommt. Der
Wert der Bulk-Richardsonzahl, bei dem dies geschieht, wird als Abbruchwert
R (t-termination) bezeichnet. Es ist zu beachten, daR die Turbulenz nicht erst
dann zum Erliegen kommt, wenn die vertikalen Gradienten vollstandig ver-
schwunden sind, denn dann ware R, nicht definiert! Aufgrund des beschriebe-
nen Zusammenhanges zwischen Turbulenz und Richardsonzahl a3t sich diese
gut fur die Parametrisierung der Turbulenz einsetzen. Dafr mussen jedoch die
Werte R. und R; bekannt sein. Fur eine vertikale Auflosung von A z =50 m
und besser wurden Werte von R. = 0.25 und R; = 1.0 angegeben [36]. Fur eine
Anwendung der Bulk-Richardsonzahl zur Parametrisierung von Transilienz-
matrizen muR diese zunachst nichtlokal interpretiert werden [36],[47]:

v 9 (0i=0) (5 —z) 3.10
Y0y (=) (v — ) (.10

ri; ist die nichtlokale Bulk-Richardsonzahl. Die Indizes i bzw. j kennzeichnen
die Zugehdrigkeit der entsprechenden GrofRen zu den Schichten i bzw. j. Da-
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bei werden fur Windgeschwindigkeit und Temperatur jeweils die Schichtmit-
telwerte verwendet. ©;; ist das arithmetische Mittel aus den Mitteltempera-
turen der Schichten i und j. Unter der Annahme einer symmetrischen Ma-
trix (r;; = r;; wurde folgende Parametrisierung einer ,,Antriebs” -Matrix ge-
funden, welche die zeitliche Entwicklung der Turbulenz in unterschiedlichen
raumlichen Bereichen beschreibt [47]:

i
— [1 _ EJ] | (3.11)
Dabei ist R, jetzt der Abbruchwert, bei dessen Uberschreiten durch die aktuelle
Richardsonzahl r;; der turbulente Austausch zwischen den Schichten i und j
zum Erliegen kommt. Der Term w;; ist eine Gewichtsfunktion, die die Einfllsse
von Gitterweite und Zeitschritt auf die Modellphysik reduzieren soll, mit:

UgAt

Zj 1

Wij = firi# . (3.12)
Uy ist eine charakteristische Skalengeschwindigkeit von derselben Grofenord-
nung wie die konvektive Skalengeschwindigkeit w,. Die Werte von w;; wer-
den begrenzt (,,abgeschnitten” ), so dal3 sie immer zwischen 0 und 1 liegen.
Das gleiche gilt fur die Werte des Potentials Y;; — dadurch wird Entmischung
aus einer Schicht (r;; < R;) verhindert [47]. Die Transilienzmatrix wird mittels
der folgenden Beziehungen definiert:

1
Cij = EY, fiiri#j (3.13)
N
Ci; = 1-— Z Cij- (314)

j=1
J#

Dabei ist N die Gesamtanzahl der Modellschichten und »np ist die Anzahl der
Modellschichten innerhalb des turbulenten Bereiches, die zu jedem Zeitschritt
neu bestimmt wird. Mit den Werten Uy = 0.5ms™ 'R, = 1.5 und R; = 2.0
wurden von Stull [37] fur eine Grenzschicht ohne Waldbestand gute Simulati-
onsergebnisse erzielt.

Diese Parametrisierung hat allerdings den Nachteil, daf} die erhaltene Tran-
silienzmatrix immer symmetrisch ist. Der in der Natur zu beobachtende tur-
bulente Austausch erfolgt hdufig jedoch nicht symmetrisch, inbesondere bei
thermischer bedingter freier Konvektion, da dann starke gerichtete Transporte
Uber grofiere Hohendifferenzen hinweg erfolgen.

3.2.4 Parametrisierung des Mischungspotentials auf der Basis
der Turbulenzenergie

Die Definition des Mischungspotentials beruht auf einer nichtlokalen Interpre-
tation der kinetischen Energie der turbulenten Zusatzbewegung, wie die im
allgemeinen als Turbulenzenergie bezeichnete Grofe eigentlich genannt wer-
den miRte. Eine Definition des Mischungspotentials auf der Grundlage Turbu-
lenzenergiegleichung 3.6 wurde von Stull und Driedonks [42] vorgeschlagen.
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Da wir eine nichtlokale TurbulenzschlieBung erhalten wollen, betrachten wir
die Energie £ a-priori als Turbulenzenergie £;; des raumlichen Bereiches zwi-
schen z; und z;, welche durch Instabilitaten innerhalb dieses Bereiches erzeugt
wird. Auch die turbulenten Flusse werden jetzt nichtlokal interpretiert, d. h.
demselben Bereich z; — z; zugeordnet. Nun kann man die partiellen Ableitun-
gen nach der Vertikalkoordinate fur die Anwendung in einem numerischen
Modellgitter durch die entsprechenden Differenzenquotienten ersetzen und
Uber einen Zeitschritt At integrieren. Um ein allgemein anwendbares Mal3 fur
die zeitliche Anderung der turbulenten Energie zu erhalten, wird noch mit Eij
normiert und man erhélt so:

AtEZ'j _ —u’w’ij Auij —v’w’ij Avij (3 15)
Eij o Eij Azij Eij Azij '
g wlelvij €ij
+ — U A
v,ij Eij Eij

Dabei kennzeichnet A; eine zeitliche Differenz, A eine raumliche Differenz
und O, ;; das arithmetische Mittel der potentiellen Temperatur und p;; das
arithmetische Mittel der Luftdichte des Bereiches zwischen z; und z;. Es wird
darauf hingewiesen, dal diese Beziehung unter der a-priori-Annahme gultig
ist, daB die Turbulenzenergie entsprechend dem raumlichen Abstand linear in
Komponenten zerlegt werden kann [42]. Es mussen nun noch geeignete Para-
metrisierungen fur die Korrelationsterme und den Dissipationsterm gefunden
werden. Nach Stull und Driedonks kdnnen 3 Skalierungsparameter eingefuhrt
werden: eine Zeitskale der Turbulenz 7, ein dimensionsloser Parameter R,
(= kritische Richardson-Zahl), der einen Zusammenhang zwischen der ther-
mischen Schichtung und der Windscherung herstellt, und ein dimensionsloser
Dissipationsparameter 1. Diese Parameter werden benotigt, um die Korrelati-
onsterme als Funktionen von GroRen 1. Ordnung darzustellen:

—u’w’ij Aul
=T ] 3.16
I ey (3.16)
—v’w’ij Avij
= 3.17
o= Tonn (3.17)
—w'O . Ty AO,
_ o Tvig 20 2 Mg (3.18)
Eij Rc Azij
€5 D
= —. 3.19
By, - T (3.19)

Die ersten drei Parametrisierungen enthalten Differenzenquotienten, da eine
Schlieffung 1. Ordnung erwinscht ist. Die Vorfaktoren der rechten Seiten erge-
ben sich aus der Betrachtung der physikalischen Einheiten beider Gleichungs-
seiten. Auf die Bestimmung der Werte der Vorfaktoren wird spater eingegan-
gen. Die vierte Parametrisierung basiert auf der Uberlegung, daR die Turbu-
lenz ohne Einwirkung dulerer Krafte nach einer gewissen Zeit (~ 7,) durch
Dissipation zum Erliegen kommt, und dal3 die Dissipation umso geringer ist, je
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groRer diese Zeit ist. Die linke Seite der Gleichung 3.16 ist ein MaR fur die zeit-
liche Anderung der Turbulenzenergie durch turbulente Durchmischung und
kann deshalb als Mischungspotential bezeichnet werden. Damit erhalt man die
folgende Beziehung fiir das gesuchte Mischungspotential Y;;:

) — 0 it )2 )2
(Y”) =1 ) {(Au”) + (Avsy) (3.20)

g A At

o A@U”Az”} D T

Fur die Diagonalelemente der Matrix des Mischungspotentials wird zunéchst
ein Wert von Y;; = 0 angenommen. Das so definierte Potential soll im Ge-
gensatz zu der folgenden Form als dimensionsloses Mischungspotential be-
zeichnet werden. Diese Parametrisierung hat jedoch den Nachteil, daB sie vom
Modellzeitschritt abh&ngt. Um eine von der Modellcharakteristik unabhangi-
ge Parametrisierung des Mischungspotentials zu erhalten, wurde von Stull
und Bartnicki [43] eine modifizierte Form der Parametrisierung eingefuhrt, in-

dem die Gleichung mit (Az1)" durchmultipliziert wird und an die Stelle von

ToAqt
2 - - - -
Yi; (%Z&)t und £ ein neues Y;; und ein neues D gesetzt wird (die dann auch
0

eine entsprechend andere Einheit erhalten: [Y;;] = m?s~%; [D] = s~—%). Damit
erhalt man fur das Mischungspotential die folgende Beziehung:

(mj):(Auij)%r(Avij)z— I AO, Az — D(Azj)? fiiri# . (3.21)

cNMung
mit:
(Vi) - Mischungspotential
ui, uj,vi,v; - Komponenten der horizontalen Windgeschwindigkeit
in der Quell- bzw. Zielschicht
g - Schwerebeschleunigung
R. - kritische Richardson-zahl
Oy ij - Mittelwert der potentiellen Temperatur

zwischen Quell- und Zielschicht.

WahrEnd die ersten zwei Terme der rechten Seite die mechanische Produk-
tion von Turbulenz bzw. Durchmischung beschreiben, steht der dritte Term
far die Produktion bzw. Abschwéchung der Turbulenz (je nach thermischer
Stabilitat). Wenn die Summe des dritten und vierten Terms groRer ist als die
Summe des ersten und zweiten Terms, was bei stabiler Schichtung und gerin-
ger vertikaler Windscherung der Fall sein kann, wird dem Mischungspotential
der Wert Null zugewiesen. Diese Einschrankung des Wertebereiches ergibt sich
aus der Bedingung, daB alle Elemente der spateren Transilienzmatrix > 0 sein
mussen. Transilienzkoeffizienten kleiner Null widersprechen dem Entropie-
satz. Die Wirkung negativer Elemente in der Transilienzmatrix kann anhand
eines Beipiels demonstriert werden. Die Transilienzmatrix fur ein 3-Schichten-
Modell habe die Form:
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Eine passive skalare GrolRe habe in der ersten Schicht den Wert 3, in der zwei-
ten Schicht den Wert 2 und in der obersten Schicht den Wert 1. Die Werte die-
ser GroRe nach einem Zeitschritt ergeben sich bei Quellen- und Senkenfreiheit
durch Matrixmultiplikation zu:

1 1 -1 1 2
-1 1 1 21=10
1 -1 1 3 4

Demnach hatte also eine vollstdandige Entmischung aus Schicht 2 stattgefun-
den. Der Entropiesatz besagt jedoch, daR in einem thermodynamischen System
bei AusschluR auRlerer Krafte immer ein Zustand hdherer Wahrscheinlichkeit
und damit hoherer Entropie angestrebt wird. AuBere ,,Krafte* wéren in unse-
rem Falle Quellen- und Senken, die jedoch laut Voraussetzung ausgeschlossen
wurden. Der nun erreichte Zustand ist aber sehr viel unwahrscheinlicher als
der ursprungliche. Die ermittelte Durchmischung gilt dabei fur jede passive
skalare Grofe, da diese mit den Luftpaketen mittransportiert wird. Das Ergeb-
nis entspricht einer Entropieabnahme im Modellgebiet und widerspricht damit
dem Entropiesatz.

Fur die neu eingefuhrten Parameter R.,7; und D fur die Parametrisierung
des Mischungspotentials nhach Gleichung 3.21 wurden von Stull&Driedonks
wurden fur eine atmosphérische Grenzschicht ohne Bestand und aquidistantes
Modellgitter Testrechnungen mit verschiedenen Werten fur diese Parameter
durchgeftihrt [42]. Die folgenden Werte wurden getestet:

e R.=0.21,0.25,1.0
e75 =10s,100s,1000s
e D =1,10,100.

Dabei wurde eine unterschiedliche Empfindlichkeit der Simulationsergebnisse
je nach variiertem Parameter festgestellt. Der Schliefungsansatz ist demnach
sehr sensitiv in Bezug auf Anderungen des Parameters 2. und weniger sen-
sitiv in Bezug auf Anderungen der Parameter 7;, und D. Durch Vergleich der
Simulationsergebnisse mit Messungen wurde als beste Kombination der 3 Pa-
rameter gefunden:

R.=021,7,=100s, D =1.

Eine , Erweiterung* der Parametrisierung des Mischungspotentials haben Stull
und Bartnicki 1993 vorgeschlagen [43]. Im dritten Term der Gleichung 3.21

wird dazu fur % ein Term % eingesetzt, wobei Az, berechnet wird
¥ L
nach:

zi; fur thermische Stabilitat (S22 > 0)
Azl = v 3.22
Y hy  fur thermische Instabilitat (%U,}” <0). (3.22)

Dabei ist /7 die Dicke der untersten Modellschicht. Setzt man diese Beziehung
in Gleichung 3.21 ein, so erhélt man (fur i # j):
(YZ]) = (Auij)z + (Avij)z — %A@uij(Azij)z - D(AZ”)z (323)

/
RCGUVMAZU
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Diese abgeanderte Parametrisierung soll das ungehinderte Aufsteigen war-
mer Luftpakete in der Grenzschicht bei rein thermisch labiler Schichtung (freie
Konvektion) simulieren, wie es von Crum&Stull 1987, gen. in [43], festgestellt
wurde. Dabei spielt nur der Unterschied in der potentiellen Temperatur zwi-
schen der Quell- und der Zielschicht eine Rolle, nicht deren Abstand. Das soll
durch das Einsetzen von £, anstelle der Hohendifferenz Az;; erreicht werden.
Der selbe Effekt betrifft auch die Luftpakete, die in einem Bereich labiler ther-
mischer Schichtung absinken. Auch dieses Absinken erfolgt relativ ungehin-
dert. Fur die Rechnungen mit Waldbestand im Rahmen dieser Arbeit wur-
de diese Form der Parametrisierung nicht angewendet, da die Verwendung
von h; eine zuséatzliche Abhangigkeit der Parametrisierung von der Eintei-
lung der Modellschichten mit sich bringt. Es hat sich zudem noch gezeigt, daf
beim Ubergang zur Transilienzmatrix sehr viel mehr Iterationen entsprechend
dem Abschnitt 3.4 notwendig waren, wodurch sich die Rechenzeit sehr stark
erhohte.

Das so definierte Mischungspotential ist fur aquidistante Modellschichten im-
mer symmetrisch (Y;; = Yj;;1,) = 1 — N), woran auch der die thermische
Schichtung * berticksichtigende Term I11 nichts dndert, da das Vorzeichen und
der Betrag dieses Termes fur Y;; und Yj; (i,j = 1 — N) jeweils gleich sind. Tran-
silienzmatrizen fur eine Grenzschicht ohne Waldbestand, welche aus Large-
Eddy-Simulationen abgeleitet wurden [11] (siehe auch Abschnitt 3.7), zeigen
far aquidistante Modellschichten im Falle freier Konvektion jedoch eine Un-
symmetrie. Diese Unsymmetrie ist auf die unterschiedlichen Geschwindigkei-
ten, mit denen Luftpakete aufwaérts bzw. abwarts transportiert werden, zurtck-
zufuhren.

Eine Moglichkeit zur Parametrisierung nichtsymmetrischer Transilienzmatri-
zen fur den Fall einer Grenzschicht mit freier Konvektion ist durch die Ver-
wendung der ,,konvektiv verflgbaren potentiellen Energie* (engl.: convective
available potential energy - CAPE) moglich, wie es Stull 1996 gezeigt hat [44].
Diese verfugbare potentielle Energie 143t sich berechnen nach:

carE= | Lao,()d. (3.24)
ZU v

Dabei bezeichnet z, die Hohe der unteren Grenze des konvektiven Bereiches
der Atmosphare und z die aktuelle Hohe des Teilchens, ¢ ist die Fallbeschleu-
nigung und 7, ist die mittlere virtuelle Temperatur der Atmosphare im Hohen-
bereich von z, bis z,. A©, (z') ist die Differenz der potentiellen Temperatur des
Luftpaketes zur potentiellen Temperatur der Umgebungsluft. Die Bedeutung
von CAPE laRt sich folgendermalien veranschaulichen:

Die vertikale Beschleunigung w, die ein Luftteilchen aufgrund des hydrostati-

schen Auftriebs erfahrt, ergibt sich im Gleichgewicht mit der Schwerebeschleu-
nigung ¢ und der vertikalen Komponente des Luftdruckgradienten g—g zu:

W= —g— -1 (3.25)

4Auch der Begriff der thermischen Schichtung muR hier nichtlokal interpretiert werden!
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Nimmt man fur die nachste Umgebung des sich vertikal bewegenden Teil-
chens hydrostatisches Gleichgewicht an, so kann man, da der Luftdruck des
Teilchens p dem Luftdruck der Umgebung p entspricht, 6—’;’ und somit —gp an
Stelle von 22 einsetzen. Durch Umstellen und Anwendung der idealen Gas-
gleichung (pRT = const. flr p = const., also T' ~ 1/p) erhalt man flr w@:

. T-T

W= g (3.26)
wobei 7' die Temperatur des Luftteilchens und 7' die Umgebungstempera-
tur bezeichnet. Da hier die Temperaturdifferenz im selben Niveau gebildet
wird, kann dafur die Differenz der potentiellen Temperaturen eingesetzt wer-
den. Die vertikale Beschleunigung entspricht einem Gewinn des Teilchens an
spezifischer (auf die Masseneinheit bezogener) potentieller Energie (deshalb
verfligbare potentielle Energie). Bewegt sich das Teilchen vertikal, so kann sich
die potentielle Temperatur der in gleicher Hohe gelegenen Umgebung éndern.
Dieser Effekt wird bei der Vertikalbewegung berucksichtigt, indem die Bezie-
hung fur « Uber den zurtickgelegten Weg des Teilchens integriert wird. Bei frei-
er Konvektion kann angenommen werden, dal sich das Luftteilchen so schnell
vertikal bewegt, daf es einem adiabatischen Prozel3 unterworfen wird, so daly
seine potentielle Temperatur konstant bleibt, und man erhélt die obige Bezie-
hung fur CAPE.

Das Mischungspotential ist entsprechend der Gleichung 3.21 fur alle Félle i
# j definiert, nicht aber entlang der Diagonalen, d.h. fur i = j. Die Werte Y},
represantieren die Durchmischung durch Wirbel, deren Durchmesser kleiner
ist als die Dicke der entsprechenden Schicht i.

Far die Parametrisierung dieser subskaligen Turbulenz wurden verschiedene
Methoden entwickelt. Da sich diese Turbulenz in einem Bereich abspielt, der
sich unterhalb der Auflosungsgrenze des numerischen Modells befindet, ist
der Weg zur Parametrisierung der Diagonalelemente nicht eindeutig vorgege-
ben.

Stull und Driedonks [42] haben eine Methode vorgeschlagen, die den Uber-
gang vom Mischungspotential zur Transilienzmatrix mit der Losung dieses
Problems verbindet. Diese Methode soll zunéchst fur ein &quidistantes Modell-
gitter dargestellt werden. Zuerst werden die Koeffizienten fur das dimensions-
lose Mischungspotential fur alle Nichtdiagonalelemente entsprechend GlI. 3.21
berechnet. Um einen Anhaltspunkt fur die Berechnung der Diagonalelemen-
te zu erhalten, werden Ergebnisse von Beobachtungen der atmosphérischen
Grenzschicht und aus Laborexperimenten herangezogen. Diese zeigen u.a.,
daR auch in Situationen mit sehr starker thermischer Konvektion die Turbu-
lenz zu einem Zustand einer gut durchmischten Grenzschicht fuhrt, daf3 also
neben den groRskaligen thermisch induzierten Wirbeln auch die kleinerskali-
gen Wirbel gleichméRig vertreten sind. Fur das Mischungspotential heif3t dies,
daB alle Elemente, die den Austausch zwischen Schichten beschreiben, die in-
nerhalb der turbulenten Grenzschicht liegen, besetzt sein mussen.

Eine Aussage Uber das Groenverhaltnis der Diagonalelemente zu den Ubrigen
Elementen liefert folgende Uberlegung [2]. Es wird ein 2-Schichten-Modell mit
transilienter TurbulenzschlieBung angenommen. Der turbulente Austausch sei
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so stark, daR die Luftmassen der Schichten vollstdéndig ausgetauscht werden,
die Diagonale der Transilienzmatrix folglich nicht besetzt ist. Stattdessen sei
die Nebendiagonale besetzt und die Transilienzmatrix habe die folgende Ge-

stalt:
0 1
o= (1),

Eine passive skalare GroRRe habe in der unteren Schicht den Wert 1 und in der
oberen Schicht den Wert 0. Die Werte dieser Grof3e nach einem Zeitschritt er-
geben sich bei Quellen- und Senkenfreiheit durch Matrixmultiplikation zu:

() ()=()

Das entspricht einer vollstandigen Umkehrung der Verhaltnisse in vertikaler
Richtung, was im englischen Sprachraum auch als ,,convective overturning*
bezeichnet wird. In der realen Atmosphére ist ein solches Verhalten nicht zu
beobachten, sondern die Unterschiede zwischen den beiden Schichten wirden
beginnen, sich auszugleichen. Offensichtlich durfen die Elemente der Neben-
diagonalen nicht gegentiber den anderen Matrixelementen werteméfig tber-
wiegen.

Aus dieser Uberlegung IaRt sich fir die GroRenverteilung der Matrixelemente
und damit auch fur die Diagonalelemente folgendes ableiten [42]: Die Koef-
fizienten der Transilienzmatrix mussen sowohl zeilen- als auch spaltenweise
zur Diagonale hin anwachsen und die Diagonalemente sind die wertemaRig
grolten Elemente in den jeweiligen Reihen und Spalten (diese Bedingung ist
nicht sehr streng, so daR die der Diagonalen néher gelegene Elemente auch ge-
nauso grof3 wie weiter entfernte Elemente sein kdnnen). Diese Bedingung muf
auch an das Mischungspotential gestellt werden.

Nach der Berechnung der Nichtdiagonalelemente werden bei diesem Verfah-
ren zunachstalle Zeilen und Spalten Gberpruft, ob sie diese Bedingung erftllen.
Eventuell mussen Werte korrigiert und durch groRenmaRig passende Werte er-
setzt werden.

Um zu erreichen, dal3 die Elemente der Hauptdiagonalen die werteméfig grofiten
Koeffizienten in jeder Reihe der Matrix des dimensionslosen Mischungspoten-
tials darstellen, werden Werte fur Y;; zunéchst nach

Yii = max(Yii—1,Yii41) + Yier (3.27)

berechnet. Der noch hinzuaddierte Referenzwert Y,..; flr das dimensionslose
Mischungspotential entlang der Hauptdiagonalen gewéhrleistet, dal3 Y;; im-
mer groRer ist, als die Elemente der Nebendiagonalen. Stull und Driedonks
(1987) haben verschiedene Werte fur den Parameter Y,.; durch Vergleich der
Simulationsergebnisse mit Messungen getestet. Ein Wert von a2 1000 hat sich
als richtige GroRenordnung von Y., herausgestellt. Fir den Ubergang zur
Transilienzmatrix wird eine skalare Norm ||Y'|| definiert, die der maximalen
Summe Uber die Matrixreihen des dimensionslosen Mischungspotentials ent-
spricht:

V]l = max (32 V). (3:28)
J
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Die Nichtdiagonalelemente der Transilienzmatrix ergeben sich dann durch Nor-
mierung als:

Yij; e ..
¢i; = ——— fir i#]. (3.29)
TV
Erst jetzt kdnnen die Diagonalelemente berechnet werden nach:

N
Ci; = 1-— Z Cij- (330)

=
Mit dieser Vorgehensweise wird erreicht, dal3 die Summe der Reihen und Spal-
ten der Transilienzmatrix wie gewunscht gleich 1 ist, andererseits aber die Dia-
gonalelemente die wertemafig grofiten Elemente jeder Matrixreihe darstellen.
Far ein nichtaquidistantes Modellgitter muf} diese Methode zur Berechnung
der Diagonalelemente noch modifiziert werden. In diesem Falle muf3 die ska-
lare Norm ||Y'|| auch die unterschiedlichen Luftmassen der Modellschichten
bertcksichtigen, welche wieder durch die Schichtdicken ersetzt werden kon-

nen:
V1= max (32 h5V)- (331)
J

Auch die Berechnung der Nichtdiagonalelemente der Transilienzmatrix mufd
entsprechend geandert werden:

N
Ci; = 1-— Z hjcij. (332)

Jj#i

Stull hat 1993 eine verbesserte Methode zur Bestimmung der Diagonalelemen-
te der Transilienzmatrix vorgestellt [41]. Diese Methode wurde auch im Falle
dieser Arbeit angewendet. Dazu werden nach der Definition der Nichtdiago-
nalelemente nach GI. 3.21 die Elemente des Mischungspotentials entlang der
Hauptdiagonalen auf einen empirischen Referenzwert Y,..; gesetzt. Je grofier
der Wertvon Y., desto weniger Luft wird zwischen verschiedenen Schichten
ausgetauscht. Der Ubergang zur Transilienzmatrix erfolgt in einer separaten
Iteration (siehe Abschnitt 3.4).

Das so definierte Mischungspotential liefert eine Aussage daruber, wie stark
die Durchmischung zwischen verschiedenen Luftschichten sein wirde, wenn
man unter Ausschlul’ aller auReren Quellen und Senken fur die Turbulenz-
energie (d.h. aller Effekte, die nicht in der Gleichung fur die lokale zeitliche
Anderung der Turbulenzenergie auftauchen, wie z.B. horizontale Advektion
der Turbulenzenergie) so lange warten wurde, bis die Turbulenz abgeklun-
gen ist. Da in einem Modell jedoch haufig eine feinere zeitliche Auflésung
erwunscht ist, mu3 die Matrix des Mischungspotentials noch entsprechend
dem Modellzeitschritt modifiziert werden. Die so erhaltene Matrix wollen wir
als Mischungsmatrix bezeichnen.
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3.3 Abhéngigkeitder Mischungsmatrix vom Modell-
zeitschritt und Massennormierung

Einen ersten Uberblick iber die Struktur von Transilienzmatrizen, die den tur-
bulenten Austausch in der atmospharischen Grenzschicht beschreiben, haben
Ebert, Schumann und Stull [11] gegeben, indem sie Large-Eddy-Simulationen
(LES) fur eine konvektive Grenzschicht ohne Waldbestand durchfuhrten und
aus Modellexperimenten Transilienzmatrizen ableiteten. Genutzt wurde dabei
das von Schumann et al. 1987 entwickelte MESOSCOP LES-Modell.

Ein Large-Eddy-Simulationsmodell 16st die Navier-Stokes’schen Bewegungs-
gleichungen durch direkte Integration in einem sehr feinen dreidimensiona-
len Modellgitter und 16st so die fur den Turbulenzprozel3 wichtigen Bewe-
gungsskalen explizit auf. Somit kann das gesamte Spektrum von WirbelgréRen
bertcksichtigt werden, also auch nichtlokale Prozesse. Es bietet damit eine
gegenlber groflangelegten Mellkampagnen relativ einfache Mdoglichkeit, das
Wissen Uber die nichtlokalen Eigenschaften der atmosphérischen Turbulenz
in einem MaRe zu erweitern, wie es mittels Messungen nicht moglich ware.
Trotzdem ist die LES keine perfekte Simulationsmethode, da auch hier sub-
gridskalige Prozesse approximiert werden mussen. AuRerdem setzt der hohe
Rechenaufwand der breiten Anwendung der LES Grenzen (siehe Abschn. 3.1,
S. 17).

In der nun folgenden Beschreibung der Vorgehensweise zur Bestimmung von

Transilienzmatrizen aus Modellergebnissen von Large-Eddy-Simulationen muf3
zwischen dem modellinternen Zeitschritt des LES-Modells (im folgenden ,,Mo-

dellzeitschritt“ ) und dem Zeitschritt (der Zeitdauer), fur den (die) die Transi-

lienzmatrix gultig ist, unterschieden werden. Fur letzteren soll im folgenden

einfach die Bezeichnung ,,Zeitschritt“ verwendet werden, da diese auch in al-

len anderen Kapiteln den Zeitschritt des transilienten Modells und damit der

Transilienzmatrix bezeichnet.

Bei den von Ebert, Schumann und Stull durchgefihrten LES wurde eine ver-
schwindende mittlere Horizontalbewegung in der gesamten Grenzschicht an-
genommen, um Advektionserscheinungen auszuschlieBen. Die Ableitung von
Transilienzmatrizen wurde folgendermafen durchgefuhrt [11]:

e Zunachst wurde die LES bis zum Erreichen eines Zustandes quasi-stationarer
Turbulenz ausgefuhrt und dann unterbrochen.

e Dann wurde jede Gitterbox in jeder Modellschicht mit der gleichen Menge an
Teilchen von Tracern ,,beladen® . Dabei wurde jeder Schicht ein anderer Tracer
zugeordnet. Damit ist also jeder Tracer ein Marker fur die Herkunft eines Teil-
chens.

e Nach einem festgelegten Zeitpunkt, welcher dem gewulnschten Zeitschritt
entsprach, wurde festgestellt, inwieweit sich jeder Tracer bis in andere Gitter-
boxen ausgebreitet hat.

e Aus den Ergebnissen konnten durch horizontale Mittelung der Teilchenzah-
len jedes Tracers in jeder Modellschicht auf einfache Weise Transilienzmatrizen
gewonnen werden.

Dabei hat sich gezeigt, dal der Aufbau der Matrix erwartungsgeman vom Zeit-
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schritt abhangt. FUr sehr kurze Zeitschritte (At — 0) néhert sich die Struktur
einer Einheitsmatrix [1], wahrend sich fur sehr groRe Zeitschritte (At — 4t., t.
ist der konvektive Zeitscale nach Deardorff [6]), das Mischungspotential einer
Matrix fur den gut durchmischten Zustand annéhert. Die Matrixelemente sind
dann innerhalb des turbulenten Bereiches von derselben Grofie. AulRerhalb des
turbulenten Bereiches sind alle Matrixelemente gleich Null.

Die mittels LES gewonnenen Ergebnisse beziiglich der Zeitschrittabhangigkeit
der Transilienzmatrizen gelten prinzipiell fir alle turbulenten Grenzschichten,
wenn horizontale Homogenitat der Turbulenz angenommen werden kann.

Da die angegebene Parametrisierung des Mischungspotentials nicht explizit
vom Zeitschritt abhéngt, mul’ die Reaktion des Mischungspotentials auf un-
terschiedliche Zeitschritte parametrisiert werden. Nach Stull [41] kann man
die Wurzel bzw. Potenz der Matrix fur den Zeitschritt ¢, berechnen, um das
Mischungspotential flir den Zeitschritt At zu erhalten:

[y (At)] = [V (t.))Y, (3.33)

mit N = At . Diese Gleichung ist genauso fur die Transilienzmatrix gultig, da
die Iteratlon zur Luftmassen- und Konzentrationserhaltung die Struktur der
Matrix nicht verandert (siehe Kap. 3.4, S. 38).

Diese Beziehung gilt jedoch nur unter der Voraussetzung, daf3 sich die Struktur
der Turbulenz, die von der Transilienzmatrix beschrieben wird, wéhrend ei-
nes Zeitschrittes nicht &ndert (quasi-stationédre Turbulenz). Bei einem nicht zu
grof3 gewdhlten Zeitschritt (< 10 min) kann diese Voraussetzung in den mei-
sten Féllen als erfullt betrachtet werden. Um beliebige nicht ganzzahlige Po-
tenzen (auch Exponenten < 1) von Matrizen zu bilden wird in der linearen Al-
gebra als direktes Verfahren die Eigenwert-Eigenvektor-Methode angewendet.
Dazu mussen samtliche Eigenvektoren und Eigenwerte der Matrix bestimmt
werden. Die allgemeine Eigenwertaufgabe besteht darin, Zahlen A; (die Eigen-
werte) zu finden, so daB die Beziehungen A#; = \;&; furi= 1 — 3 erfullt
sind. Das gilt nur fur bestimmte Spaltenvektoren #;, die Eigenvektoren der
Matrix A. Die Eigenwerte und Eigenvektoren kdnnen komplex oder reell sein
und sind einander zugeordnet. Jede nicht singulare quadratische Matrix der
Dimension N besitzt N Eigenwerte und N Eigenvektoren. Die Bildung einer
beliebigen Potenz einer Matrix laRt sich allgemein flr eine quadratische Ma-
trix A folgendermalfien beschreiben:

Bildet man aus den Eigenwerten eine Diagonalmatrix L, indem jeder Eigen-
wert ein Diagonalelement darstellt und aus den Eigenvektoren eine Matrix E,
wobei jeder Eigenvektor eine Spalte dieser Matrix darstellt, so gilt folgende
Beziehung:

Y =FLE™". (3.34)
Eine p-te Potenz von Y l1al3t sich dann berechnen nach:
Y =ELPE~L (3.35)

Da L eine Diagonalmatrix ist, mussen also nur die p-ten Potenzen der Eigen-
werte gebildet werden. Obwohl dieses Verfahren in seinen Grundzulgen sehr
einfach erscheint, wird es doch durch die notwendige Bestimmung der Eigen-
werte und Eigenvektoren sehr aufwendig. Auch die Rechenzeit kann erheblich
zunehmen.



KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 37

Aus diesen Grunden wurde von Inclan et al. [18] auf halbempirischem We-
ge eine algebraische Methode entwickelt, bei der sie eine dimensionslose Mi-
schungsmatrix folgendermalen definieren.

3 1
L+ {EE

Dabei ist t,, die benodtigte Transportzeit eines Luftpaketes von der Schicht j
in die Schicht i und j ist ein dimensionsloser Parameter. (Y, ;;) ist dann die
zeitschritt-angepasste Mischungsmatrix. Im Verhaltnis % wird der Umstand
bertcksichtigt, dal3 nicht alle Luftpakete ihr eigentliches Ziel erreichen kdnnen,
wenn ihnen nur die Zeit At < t,, zur Verfugung steht. So soll die Strukturande-
rung der spéateren Transilienzmatrix bei Verwendung unterschiedlicher Zeit-
schritte berucksichtigt werden (Zeitschrittadaptation). Jetzt muf3 eine Parame-
trisierung fur die Zeit ¢,, gefunden werden. Da die Definition des Mischungs-
potentials auf der turbulenten kinetischen Energie beruht, kann man eine re-
presantative turbulente Geschwindigkeit zwischen den Quell- und den Ziel-
schichten als proportional zu  /Y;; annehmen. Der Proportionalitatsfaktor geht
in den Parameter 3 ein. Da zwischen der Quell- und Zielschicht der Weg Az;;

zuruckgelegt werden muB, kann ¢,, berechnet werden als % und man erhalt

(Ya,i5) fiir i # j. (3.36)

v

far die Mischungsmatrix:

Yij .

(Ynij) = —— x5 firi#j. (3.37)
1 ij

Yi; + =4

Der Parameter g wurde aus Vergleichen mit Large-Eddy-Simulationen

[11] abgeleitet. Der Wert von 3 liegt im Bereich von 1076 - 10~

Fahrt man Grenzwertlberlegungen fur At durch, so findet man das fur die

Transilienzmatrix gewunschte Verhalten:

e FUr den Fall At — 0 streben die Nichtdiagonalelemente der Mischungsma-
trix gegen 0. Da aber die Summen der Reihenelemente der spateren Transi-
lienzmatrix gleich 1 sein mussen, mussen die Diagonalelemente der Transili-
enzmatrix wie gewunscht gegen 1 streben (vergleiche Iteration nach Petterson
Kap. 3.4, S. 38).

e FUr den Fall At — oo streben die Nichtdiagonalelemente der Mischungs-
matrix gegen 1, solange Y;; # 0, sie sind sonst gleich 0. Da aber die Summen
der Reihenelemente der spateren Transilienzmatrix gleich 1 sein mussen, ergibt
sich fur diesen Fall, daB alle von 0 verschiedenen Elemente der Transilienz-
matrix, die den turbulenten Bereich des Modellgebietes beschreiben, ungefahr
von derselben GroRe sein mussen. Im Vergleich mit den ,,gemessenen’ Transi-
lienzmatrizen ebenfalls ein erwlnschter Effekt.

Die bisherige Mischungsmatrix l1at sich nur in einem Modell mit &quidistan-
ten Modellschichten verwenden. FUr nichtaquidistante Schichten mussen rela-
tive Luftmassen eingeftihrt werden, mit denen die einzelnen Elemente der Mi-
schungsmatrix multipliziert werden (siehe Abschnitt 3.1). Dadurch wird die
Einhaltung der Kontinuitatsgleichung gewahrleistet. Als gute Naherung far
die relativen Luftmassen bietet sich das Verhéltnis der Hohe der jeweiligen
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Quellschicht h; zur dinnsten Modellschicht #,,,;, (meist die unterste Schicht)
an. Die so verénderte Mischungsmatrix (Y, ;;) ergibt sich also mittels der Be-
ziehung:

h.

(Yo ;) = (Y"”h—]) (3.38)
und wird als massennormierte Mischungsmatrix bezeichnet. Die Bertcksich-
tigung der unterschiedlichen Dicke der Modellschichten bildet den letzten Schritt
vor dem Ubergang zur Transilienzmatrix durch Iteration.

3.4 Ubergang zur Transilienzmatrix

Die Mischungsmatrix allein enthélt zwar die fur die mathematische Beschrei-
bung des turbulenten Austauschprozesses wichtigen GrofRen, kann aber so
noch nicht verwendet werden, da die 2 wichtigsten Forderungen — Luftmasse-
nerhaltung und Konzentrationserhaltung im Modellgebiet — noch nicht erftllt
sind (siehe Kap. 3.1, S. 17). An ein Verfahren zur Umwandlung der Matrix des
Mischungspotentials in eine entsprechende Transilienzmatrix mit Bertcksich-
tigung von Massen- und Konzentrationserhalt ist die Forderung zu stellen, daf3
die relative GrolRenverteilung der Matrixelemente und damit die Struktur des
turbulenten Austauschprozesses erhalten bleibt. Eine entsprechende Iteration
wurde von J. Petterson vom IBM Bergen Scientific Center vorgeschlagen und
von Inclan et al. erstmals angewendet [18]. Nennt man die durch die Iteration
veranderte Mischungsmatrix (Y,7 ), dann lat sich diese Iteration in 4 Schritte
einteilen:

e 1. Schritt: Berechnung einer Matrix (¢7*), die sich aus den Elementen von
(Y. ;;) ergibt, indem jeweils durch die Summe der Elemente der entsprechen-

den Spalte von (Y, ;) geteilt wird:
Yiij
C;‘jow = Ni’] (339)
PDR Y
j=1 ’

Die Summe der Elemente der Spalten dieser Matrix ist zu 1 normiert, was nicht
fur die Summe der Reihenelemente (unter Verwendung von Gleichung 3.4) der
Fall sein muf3.

e 2. Schritt: Berechnung einer Matrix (cfj’), die sich aus den Elementen von
(Y ;;) ergibt, indem jeweils durch die Summe der nach Gl. 3.4 mitdem Verhalt-

nis der Luftmassen von Ziel- bzw. Quellschicht multiplizierten Elemente der
entsprechenden Reihe von (Y, .) dividiert wird:

w,ij
v
ot = 2 — (3.40)
Y m

i=1
Die Summe der Elemente der Reihen dieser Matrix ist (unter Verwendung von

Gleichung 3.4) zu 1 normiert, was nicht fur die Summe der Spaltenelemente
der Fall sein muf3.
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e 3. Schritt:Eine neue Matrix (Y7 ;) wird berechnet als Summe der beiden Ma-
trizen (¢;7*) und (¢{f'):
i} crow 4 sl

Yo = - 9 L. (3.41)
e 4. Schritt: Test, ob die Summe der Reihen- bzw. Spaltenelemente der neuen
Matrix bis auf einen kleinen Fehler (z.B. 10~%) gleich 1 ist, wobei bei den Rei-
hensummen wiederum Gl. 3.4 verwendet werden muf3. Ist dies nicht der Fall,
erfolgt eine erneute Iteration, ansonsten ist die Transilienzmatrix [im folgen-
den: (C;)] gefunden.

10000
]
?E L
2 1000 3
2 F
g geostrophische
S Windgeschwindigkeit an
= der Modellobergrenze:
] ]
5
= 100 3 ¢ Vg=5m/s
o F
5}
=l
ﬁ 0 Vg=10m/s
510 P
S
3 o]
1

1 2 3 4 5 6
- lg(rel. Fehler)

Abbildung 3.4: Anzahl der bengtigten Iterationsschritte zur Berechnung der Transilienzmatrix aus
der Mischungsmatrix als Funktion der gewilinschten Genauigkeit fur 2 spezielle
atmosphérische Zustande (Erlduterung im Text)

Die Anzahl der durchzuflihrenden Iterationen hangt stark von der gewtinsch-
ten Genauigkeit ab. Um einen Anhaltspunkt fur die sinnvolle Wahl des Ab-
bruchkriteriums fur die Iteration zu bekommen, wurden einige Testrechnun-
gen Uber jeweils einen Rechenzeitschritt von 3 min durchgefuhrt. Bei diesen
Testrechnungen fur eine Atmosphéare mit Waldbestand, zeigte sich zudem noch
eine Abhangigkeit der Anzahl der Iterationen von der thermischen Schich-
tung und der vertikalen Anderung des Betrages der horizontalen Windge-
schwindigkeit im Modellgebiet. Die Abbildung 3.4 zeigt fur 2 spezielle Falle
die Anzahl der bendtigten Iterationen zur Berechnung der Transilienzmatrix
aus der Mischungsmatrix in Abhangigkeit von der gewtiinschten Genauigkeit.
Auf der Abszisse aufgetragen ist der negative dekadische Logarithmus des in
Kauf genommenen Fehlers (= maximale relative Abweichung der einzelnen
Reihen- bzw. Spaltensummen der Elemente der Transilienzmatrix von 1), so
daR der Fehler nach rechts abnimmt. Gerechnet wurde fUr eine im gesamten
Modellgebiet thermisch neutral geschichtete Atmosphére (auch im Bestand
wurde der Einfachheit halber neutrale Schichtung angenommen). Das Profil
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der Windgeschwindigkeit wurde Uber dem Bestand als logarithmisch ange-
nommen und moge in 3000 m Hohe mit der geostrophischen Windgeschwin-
digkeit (V) zusammenfallen. Zur Berechnung des Windprofiles Giber dem Be-
stand wurden die aus Messungen bestimmten Werte der Verschiebungshodhe
d ~ 23m und der Rauhigkeitslange (z; = 2.5m) verwendet. Die Werte der
Windgeschwindigkeit im Bestand wurden unter Verwendung einer theoreti-
schen Formel nach Inoue und Cionco (entnommen aus [21]) berechnet:

v = Up eXp [—a (1 — hi)] ja=hy \ 0.5chwee(z)72, (3.42)
P
mit: v, - Windgeschwindigkeit an der Bestandsobergrenze

z - Hohe im Bestand

hyp - Hohe der Bestandsobergrenze

cd - aerodyn. Widerstandskoeffizient des Bestandes

Awree - Projektion der Vegetationsoberflache in Windrichtung

l - mittlere Mischungswegléange im Bestand.

Die angenommenen 2 Félle unterscheiden sich nur im Wert der geostrophi-
schen Windgeschwindigkeit (5 und 10 m/s) an der Obergrenze des Simulati-
onsgebietes. Aus der graphischen Darstellung 1aR3t sich eine starke Abhangig-
keitder notigen Iterationschritte von der geforderten Genauigkeit ablesen, wahr-
end die Abhangigkeit von der Struktur des Windprofiles geringer ist. Als Kom-
promif} zwischen der Genauigkeit mit der die Luftmassen- und Konzentrati-
onserhaltung im Modellgebiet gewahrleistet ist, und der Effizienz der Rechen-
geschwindigkeit wurde in allen folgenden Modellsimulationen mit einer rel.
Genauigkeit von 10~* gerechnet.

Die Schritte zur Berechnung der Transilienzmatrix sind in der Abbildung 3.5
nochmals zusammenfassend dargestellt.

3.5 Struktur der Transilienzmatrix

Was kann aus der Struktur der Transilienzmatrix abgelesen werden? Als Bei-
spiel einer Transilienzmatrix soll Abb. 3.6 dienen — eine Isoliniendarstellung
einer Transilienzmatrix. Die Darstellung dieser Matrix weicht von der mathe-
matischen Definition der Zeilen einer Matrix ab, und zwar werden die Zei-
lennummern entsprechend der meteorologischen z-Koordinate von unten an
gezéhlt, so dal’ die Matrix praktisch an der Horizontalen gespiegelt wird. Da-
durch stellt die Nebendiagonale in der neuen Darstellungsform die Hauptdia-
gonale der ursprunglichen Matrix dar. Alle weiteren Transilienzmatrizen in
dieser Arbeit sind in derselben Form dargestellt. Mit dem Begriff Diagonale
ist im folgenden immer die Hauptdiagonale gemeint, wenn es nicht anders
angegeben ist.

Um Kommastellen bei den Isolinienbezeichnungen zu vermeiden, wurden al-
le Elemente der Transilienzmatrix mit 1000 multipliziert. Die Isoliniendarstel-
lung zeigt also, wieviel Promille (nicht Prozent !) der Luftmasse einer Schicht
aus einer anderen Schicht herantransportiert wird. Zu beachten ist auch die
nichtlineare Zuordnung zwischen Modellschichtnummer und -hdhe, die sich
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Bestimmung der Transilienzmatrix

Bestimmung des Mischungspotentials

!

Zeitschrittadaptation

!

Diagonalelemente festlegen

!

Massennormierung

!

Interferenz mit der Vegetation
& Nachlaufturbulenz

!

Iteration zur Massen- und
Konzentrationserhaltung

!

Transilienzmatrix

Abbildung 3.5: Schritte bei der Berechnung der Transilienzmatrix

aus der nichtaquidistanten Schichteinteilung des Modells ergibt (siehe Kap. 5)
!

Betrachten wir einen beliebigen Punkt innerhalb der Matrix, so bezeichnet die
Abszisse den Herkunftsort, also die Quellschicht eines Luftpaketes, wéhrend
die Ordinate den Bestimmungsort, also die Zielschicht bezeichnet. Verwendet
man als Koordinaten die Schichtnummern und liegt z.B. der Punkt (33,26) auf
der Isolinie 50, so hei3t dies, dal3 50 Promille der Luftmasse der Schicht 26 aus
der Schicht 33 herantransportiert werden. In der Beispielmatrix ist zusatzlich
noch der Bereich des Kronenraumes (Schichten 16 bis 26) durch horizontale
bzw. vertikale Linien gekennzeichnet.

Die Elemente auf der Diagonalen kennzeichnen den Anteil der Luftmasse einer
Schicht, welcher in dieser Schicht verbleibt. Die Elemente beiderseits der Dia-
gonale (siehe auch die grau unterlegten Felder in Abb. 3.1 auf Seite 21) kenn-
zeichnen den lokalen Austausch, also den Austausch zwischen benachbarten
Schichten. Alle anderen Elemente bezeichnen den nichtlokalen Austausch.

Je groRer die Differenz zwischen Quell- und Zielindex, je weiter ein Punkt also
von der Diagonale entfernt ist, desto nichtlokaler ist der durch ihn représen-
tierte Austausch, desto groRer ist aber auch die Geschwindigkeit, mit der der
Transport geschieht, da die Matrix alle die Transporte beschreibt, die inner-
halb des entsprechenden Zeitschrittes stattfinden. Die Matrix ermdglicht also



KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 42

Hoéhe (m)
0717 1.‘42 1Q.9 2‘3 2‘8 47 120 389 1387

=

o) ©

< o

—

o

(s}

»

=)

=1

—

o | b=
+ = —~
S E

=
E 8 =
.2 T
S

| o

N

o

K=)

i

™

P

—

=

| —

o

Quellschicht j

Abbildung 3.6: Beispiel einer Transilienzmatrix des verwendeten Grenzschichtmodells fur einen
Zeitschritt von 10 min

auch Aussagen uber die auftretenden Transportgeschwindigkeiten. Das soll
die Abb. 3.7 verdeutlichen. Welche Transportgeschwindigkeit einem Matrix-
element zugeschrieben werden kann, héangt allein vom Abstand dieses Matrix-
elementes senkrecht zur Diagonale ab. Die Diagonalelemente beschreiben den
subskaligen Austausch, geben also an, wieviel der Luftmasse einer Schicht in
dieser verbleibt. Ihnen kann allein mittels der Transilienzmatrix keine Trans-
portgeschwindigkeit zugeordnet werden. Die der Diagonale unmittelbar be-
nachbarten Elemente beschreiben den langsamen auf- bzw. abwartsgerichteten
Transport durch Wirbel mit kleinem Durchmesser. Langsam deshalb, da sie in
dem der Matrix entsprechenden Zeitschritt nur den Transport zwischen Quell
- und Zielschichten mit geringem Abstand zueinander beschreiben. Dagegen
beschreiben die Elemente in den Ecken ,,oben links*“ und ,,unten rechts* der
Matrix den sehr schnellen Austausch durch Wirbel mit groBem Durchmesser.
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Abbildung 3.7: Zuordnung von Transportrichtung und -geschwindigkeit zu verschiedenen Ge-
bieten der Transilienzmatrix nach Ebert, Schumann und Stull [11]

3.6 Berechnung der turbulenten Flisse

Die transiliente Turbulenztheorie allein kann nur den turbulenten Anteil der
auftretenden vertikalen Flusse erkléaren, nicht jedoch den advektiven Anteil,
der durch eine im zeitlichen Mittel nicht verschwindende Vertikalbewegung
auftritt, oder die nichtturbulenten Anteile der Flisse an festen Oberflachen
(z.B. Erdoberflache).

Nach Ni [28] ergibt sich fur den aufwartsgerichteten FIuR wahrend des Zeit-
schrittes At durch die Obergrenze der Modellschicht k mit der Dicke A in eine
Schicht i (die Zielschicht i liegt oberhalb des Niveaus k, alle Quellschichten j
unterhalb) die folgende Beziehung:

k
Z (t, At)S; (t) hy firk+1<i<N. (3.43)

Kl

Entsprechend ergibt sich fur den abwartsgerichteten Flul durch die Obergren-
ze der Schicht k in eine Schicht i (die Zielschicht i liegt unterhalb des Niveaus

K, ...):
N

Z (AN S () by fiir 1 <i<k (3.44)
=k+

Damit ergibt sich fur den Gesamtfluf? durch die Obergrenze der Schicht k (ab-
wartsgerichtete Flusse erhalten per Konvention ein negatives Vorzeichen):

N
Fk(t,At)zé ZZc”tAtSh—Z Z cij(t, At)Sjhi | . (3.45)

i=k+1j=1 i=1 j=k+1

Zur weiteren Vereinfachung werden die Summationsindizes i und j beim er-
sten Term in der Klammer vertauscht und man erhélt:



KAPITEL 3. TRANSILIENTE TURBULENZTHEORIE 44

k N
1
(t, At) tz D7 (egi (1, AL) Sihy — cij (1, At) Sihy) . (3.46)

i=1 j=k+1
Es 143t sich nun zeigen, daR die folgende Doppelsumme gleich Null ist:

k Kk

SO (i (t, At) Sihy — i (t, At) Sjhy) .
i=1 j=1

Dazu vertauscht man in diesem Term die Indizes i und jund addiert den so neu
erhaltenen Term hinzu. Die Summe beider Terme ergibt Null. Da aber beide
denselben Wert haben, mussen beide Terme gleich Null sein. Unter Benutzung
dieser Tatsache kann man die innere Summe in der Gleichung fur I, erweitern,
und man erhélt fur den FIuB 7}, die folgende Beziehung:

N

k
1
(t, At) tZ; (cji (t, At) Sihj — cii (t, At) Sihy) . (3.47)
1= ]:

—

Damit ergibt sich die folgende Rekursionsbeziehung:

N

1

By (t, A1) = Froy (1, A) = —— > lejr (t, A) Sphy — i (t, At) Sjhy] . (3.48)
j=1

Aufgrund der Luftmassen- und Konzentrationserhaltung im Modellgebiet 1aR3t

sich der erste Teil der Summe folgendermal’en umformen:

N N
chk t At Skh = Sk chk (t,At) hj = Skhk

j=1 j=1

Dabei wird im zweiten Schritt von der Beziehung 3.4 und der Proportionalitéat
zwischen der Luftmasse und der Hohe einer Schicht Gebrauch gemacht. Da-
mit erhalt man dann die folgende allgemeine Beziehung zur Berechnung der
Flusse bei transilienter TurbulenzschlieBung:

k
Fy (t, At) = F_1 (t, At) + A—; i (8, ALY (S — S55). (3.49)

An der Bodenoberflache gilt diese Beziehung nicht mehr, hier muf fur £, _;
der entsprechende FluRR zwischen dem Boden und der direkt dartiberliegenden
atmosphérischen Schicht (F,) eingesetzt werden.

3.7 Mischungsintensitat, Prozel3spektrum und Mi-
schungswegléange

Die Transilienzmatrix enthalt noch weitere Informationen insbesondere Uber
Turbulenzparameter wie Mischungsintensitdt und Mischungsweglénge etc..
Zunéchst soll hier das Transportspektrum interessieren. Im Gegensatz zu den
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Spektren, welche man mittels FFT (Fast Fourier Transformation) aus Eddy-
Korrelationsmessungen gewinnt, handelt es sich hierbei um ein Spektrum, wel-
ches nicht den augenblicklichen Zustand, sondern den ProzeR des (nichtloka-
len!) turbulenten Transportes beschreibt. Um Transportspektren auf der Grund-
lage der Transilienzmatrix berechnen zu kdnnen, muf3 auf die Gleichung zur
Berechnung der turbulenten Flisse zurtickgegriffen werden. Eine Transport-
spektrum erhélt man, wenn man nicht Uber alle Paare von Gitterpunkten des
Modells summiert, sondern nur Uber diejenigen, welche einen bestimmten Ab-
stand zueinander haben, z.B. H,, (mit H,, = |hy — h;j und m = |k — [[). Den
Abstand H,, kann man auffassen als GroRe einer Gruppe von Eddies, wobei
im Transportspektrum der Anteil dieser bestimmten Eddies am Gesamtfluf}
der Eigenschaft S zum Ausdruck kommt. Nach der Summation erhalt man die
folgende Beziehung:

N

k
;m:A_Z Z mili—j| leji (8, At) Sihy — eij (t, At) Sjhg] . (3.50)
i=1 j=k+

Durch Summation Uber die Transportspektren aller Wellenlangen erhélt man
wieder den Gesamtflul3. Es ist zu beachten, daf? sich fur ein und denselben Zeit-
punkt, aber unterschiedliche Eigenschaften S verschiedene Transportspektren
ergeben kdnnen.

Es kann jedoch auch vorkommen, dal3 in einer bestimmten Hohe zwar sehr
starke turbulente Durchmischung herrscht, aber der Beitrag zum Gesamtfluf3
nur sehr klein ist, da die Differenzen der betrachteten GroRRe zwischen zwei
verschiedenen Hohen sehr klein sind. Wenn man eine Grole finden will, die
nur den Prozel? der Turbulenz allein beschreibt, dann dirfen in deren Definiti-
on keine meteorologischen GroR3en auftreten. So wird das luftmassenbezogene
Transportspektrum folgendermafien definiert:

Taw‘ = _Z Z m,|i—j| C]Z t At)h Cij (t’At) hl] . (351)

i=1j=k+1

Ersetzt man die Differenz durch eine Summe, so kommt dies der ,,Integrati-
on“ Uber alle Wirbel gleich, die Luftpakete durch ein bestimmtes Hohenniveau
aufwarts, aber auch abwaérts transportieren. Somit gewinnt man eine Aussage
Uber die Beitrage der einzelnen WirbelgroRen zum gesamten turbulenten Mas-
sentransportan Luft in einem bestimmten Niveau der atmospharischen Grenz-
schicht. Das so erhaltene Spektrum wird als ProzeRspektrum bezeichnet:

k N
Sf_.,’m = Z Z 6m,|i—j| . [Cji(t, At) + Cij(t, At)] (352)

i=1 j=k+1

Die Summe Uber die Beitrége aller Eddy-GroRen liefert die integrale Mischungs-
intensitat:

N-1
% (1, AL) = Z SE™ (L, AL). (3.53)
Nach Prandtl (1925) ergibt sich die Mlschungsweglange als die durchschnittli-

che Distanz, Uber welche die Luftpakete infolge der Turbulenz vertikal trans-
portiert werden. Auch aus der Transilienzmatrix lassen sich der Prandtl’schen
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Mischungsweglange dhnliche GroRen bilden [41]. Betrachtet man jeweils nur
die aufwartsgerichteten Flisse oder nur die abwartsgerichteten Flusse, so kann
man 2 Arten von Mischungsweglangen bilden [11]. Es kdnnen so mittlere ge-
richtete Mischungswege von einem Quellniveau (,,Wegtransport* ) und Mi-
schungswege zu einem Zielniveau (,,Hintransport” ) gebildet werden. Im er-
steren Falle ergeben sich 2 Beziehungen fur den ,,aufwartsgerichteten Mi-
schungsweg [T und fir den ,,abwartsgerichteten** Mischungsweg {+:

N J
2 cij (A1) Tz — 2 > cij (At) Tz — 2]
t_ =i b_i=l !
lj — ~ , lj = ; , (3.54)
> cij (At) 2 21 cij (At) 72
1=7 1=
im letzteren Falle entsprechend:
i N
2 cij (A1) |z — zj 2 cij (A1) |z = 2]
=1= Z, L = . (3.55)
Zl Cij (At) Z Cij (At)
]: ]:Z

Die Formeln entsprechen denen in der angegebenen Literatur, sie wurden nur
fur nichtaquidistante Modellschichten angepalit. So mufite z.B. bei den ersten
2 Gleichungen mit dem Verhaltnis der Luftmassen Q—J (= dem Verhaltnis der
Schichtdicken) gewichtet werden (siehe 3.4, Seite 20). Die so berechneten Mi-
schungsweglangen entsprechen einem mit den Koeffizienten der Transilienz-
matrix gewichteten Integral Uber alle WirbelgréRen.

Durch eine gewichtete Mittelung Uber die Beziehungen 3.54 und 3.55 unter
Ausnutzung der Bedingungen fur die Luftmassen- und Konzentrationserhal-
tung erhélt man fur jede Modellschicht k eine der Prandtl’schen Mischungs-
weglange entsprechende GrolRe:

oy

Cik (t, At) nnz; + C;ﬂ'(t, At) |Zz — 2k
1

. 3.56
24 2¢r ( )

k3

Iy =

Wichtig ist die Berucksichtigung der Diagonalelemente der Transilienzmatrix
im Nenner der Gleichung. Die in der Arbeit von Ebert et al. 1989 angegebene
Beziehung fur {; bertcksichtigt nicht die Besetzung der Diagonalelemente der
Transilienzmatrix und ist deshalb nicht korrekt.

3.8 Verwendungdestransilienten Schliel3ungsansat-
zes in einem Grenzschichtmodell

Um den transilienten TurbulenzschlieBungsansatz in einem atmosphérischen
Grenzschichtmodell anwenden zu kénnen, missen auch noch die Quellen und
Senken atmosphérischer EigenschaftsgréRen bertcksichtigt werden. Dazu muld
jeder Modellzeitschritt in 2 Teile aufgesplittet werden [38]:
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¢ In einem ersten Teil werden die Profilanderungen durch die Eigenschafts-
quellen und -senken berechnet und zum Profil der jeweiligen atmosphérischen
Eigenschaft dazuaddiert. Dieser Teil kann als ,,Destabilisierung”“ bezeichnet
werden.

¢ Im zweiten Teil erfolgt dann die Berechnung der Transilienzmatrix und die
Berechnung der neuen Profile auf der Grundlage der ,,destabilisierten* Profile.
Dieser Teil beschreibt die Reaktion der Atmosphére auf die Anderungen durch
Quellen und Senken.

Diese Methode kann mathematisch beschrieben werden, in dem man die Glei-
chung 3.1, S. 18 fir jede atmosphérische Eigenschaft um einige Terme folgen-
dermalien erweitert:

Mz

Si(t+ A =) et At)[S;(t) + Qi (t) + Se; ()] - (3.57)

j=1

Dabei sind Q;(¢) und Se; (¢) die Quellen- bzw. Senkenterme der Eigenschaft S.

Auch bei der Berechnung der turbulenten Eigenschaftsfliisse mussen erst die
Randbedingungen sowie Quellen und Senken bertcksichtigt werden, bevor
die Flusse mit den schon beschriebenen Gleichungen berechnet werden kon-
nen.



Kapitel 4

Der Einfluld hoher
Pflanzenbestande in der
Turbulenzschliel3ung

4.1 Formwiderstand

Stromt die Luft durch einen Vegetationsbestand, so treten in Bezug auf die
Stromung 2 Phanomene auf:

1. Es kommt zu einem Impulsverlust der Luft beztglich der mittleren ho-
rizontalen Stromung. Dieser Impulsverlust kommt zustande durch den
aerodynamischen Widerstand des Pflanzenbestandes.

2. Dieser Anteil an Impuls der mittleren Stromung wird groftenteils in Im-
puls der turbulenten Luftbewegung umgewandelt und dissipiert dann
weiter bis zum vollstdndigen Zerfall der Turbulenzkérper und deren Um-
wandlung in Wéarme. Aber auch die Vegetationselemente selbst nehmen
kinetische Energie auf, was in deren Schwingungen Ausdruck kommt.
Diese Schwingungsenergie dissipiert schlie3lich auch in Warme oder wird
von den Vegetationselementen wieder an die Luft abgegeben und da-
bei in Kinetische Energie der turbulenten Luftbewegung umgewandelt.
Die mit dem Schwingen der Vegetationselemente verbundenen Prozesse
sind kompliziert und noch wenig untersucht und werden deshalb hier
nicht weiter bertcksichtigt. AuRerdem ist anzunehmen, daf durch diese
Vernachlassigung kein groRRerer Fehler verursacht wird, da der wichtige
Parameter des aerodynamischen Widerstandes ¢4 Uber Messungen be-
stimmt werden muf3, wobei diese Prozesse implizit mit eingeschlossen
werden.

In der allgemeinsten Form I4Rt sich die Anderung der Komponenten der ho-
rizontalen Windgeschwindigkeit AU, = Auy + A in einer Modell-Schicht k

48
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(z.B. infolge von Reibung) wie folgt beschreiben:

up(t+ At) = ug(t) — flvg — ve () At + Auy 4.1)
vr(t+ At) = v (t) + fluy — ug(t))At + Avg, (4.2)
dabei sind:

ug - x-Komponente der Windgeschwindigkeit in der Schicht k

Vg - y-Komponente der Windgeschwindigkeit in der Schicht k

ug,vg -  X-undy-Komponente der geostrophischen Windgeschw.

Auy - Anderung von w; wahrend des Zeitschrittes At

Avg - Anderung von v, wahrend des Zeitschrittes At

f - Coriolisparameter

At - Modell-Zeitschritt.

Effekte der horizontale Advektion meteorologischer Grofien werden aufgrund
der Beschrankung des Modells auf eine Dimension (Vertikalkoordinate) ver-
nachlassigt. Ebenfalls aufgrund der Beschréankung auf eine Dimension wird
horizontale Homogenitat des Bestandes, also auch der Struktur der Baume,
vorausgesetzt. Mit dem Begriff Baum ist deshalb immer der ,,Durchschnitts*
-Baum bezogen auf den gesamten zu modellierenden realen Bestand gemeint.

Die Anderung der Windkomponenten erfolgt durch den aerodynamischen Wi-
derstand der Blatter, Zweige, Aste und Stamme der Baume. Der die Strémung
primér verursachende Druck ist eigentlich eine Druckdifferenz welche dem
horizontalen Luftdruckgradienten des Luftdruckes zwischen dem néchstgele-
genen Bodenluftdruckmaximum und -minimum entspricht. Bei der Stromung
durch einen Baumbestand wird dieser Druck erganzt durch einen Druck, der
durch den aerodynamischen Widerstand der Baume und die Bodenreibung
verursacht wird. Dieser Druck wirkt dem Druck infolge der Bodenluftdruck-
differenz entgegen und kann in Bezug auf diese als Druckverlust bezeichnet
werden.

Die durch den aerodynamischen Widerstand eines Korpers verursachte Wider-
standskraft F,, bei der Umstromung durch eine horizontale atmosphérische
Stromung laRt sich allgemein berechnen nach:

Fy = cqpAU?Z. (4.3)

Dabei ist ¢, der aerodynamische Widerstandskoeffizient, p die Luftdichte, A
die Querschnittsflaiche des Korpers senkrecht zur Stromung und U der Be-
trag der horizontalen Windgeschwindigkeit. Oft wird auch noch ein Vorfak-
tor 0.5 benutzt, der in diesem Falle aber schon bei der Bestimmung des aero-
dynamischen Widerstandskoeffizienten berticksichtigt wurde. Im Falle eines
vertikal aufgeldsten Schichtenmodells fur einen Bestand, muR diese Kraft fur
jede Schicht k bestimmt werden. Dann mussen auch die horizontale Windge-
schwindigkeit und die Querschnittsflache der Vegetation senkrecht zur An-
stromung der entsprechenden Schicht in die Gleichung eingesetzt werden. Fur
den aerodynamischen Widerstandskoeffizienten ¢4 wird hier ein hthenkon-
stanter Wert verwendet, der auch nicht von der in einer Schicht enthaltenen
Blattflache abhangt. Zur Bestimmung von ¢; werden oft Windkanalmessun-
gen durchgefuhrt, wobei meist die Gesamtkraft auf einen Einzelbaum gemes-
sen wird, weshalb nach Gl. 4.3 nur ein einziger, damit hohenkonstanter Wert
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far einen Baum bestimmtwerden kann. AuRerdem wird in diesem Modell der
Wert fr ¢4 als zeitlich konstantangenommen, d. h. von der Windgeschwindig-
keit unabhéangig. Es gibt Messungen des aerodynamischen Widerstandes ein-
zelner Vegetationselemente, welche eine Abhéngigkeit von der Windgeschwin-
digkeit belegen. Ihre Ubertragung auf einen ganzen Baum oder Bestand ist
jedoch mit grofRen Unsicherheiten verbunden, da sich die aerodynamischen
Widerstande der einzelnen Elemente nicht additiv verhalten ([27], S. 106ff).
Kerzenmacher 1994 gibt vertikal aufgeloste Werte fur den aerodynamischen
Widerstand in einem Bestand an und erhalt Werte von ¢; = 0.2 in den unter-
sten 60 % der Baumhohe sowie ¢4, = 0.1 flr die oberen 40 % der Baumhdohe.
Allerdings wurden diese Werte nicht fur den in dieser Arbeit untersuchten Be-
stand bestimmt und sind somit nicht ohne weiteres Ubertragbar. Mit zeitlich
und vertikal konstanten Widerstandskoeffizienten konnten flir Simulationen
der Luftstromung durch Waldbestande der geméaRigten Breiten jedoch trotz-
dem gute Simulationsergebnisse erzielt werden (z.B. [46], [26]). Aus diesem
Grunde wurde auch in dieser Arbeit ein konstanter aerodynamischer Wider-
standskoeffizient verwendet. Der Wert von ¢, betragt 0.2.

Desweiteren wird bei der Bestimmung des aerodynamischen Widerstandes
nach Gleichung 4.3 nicht die Oberflache der Vegetationselemente senkrecht zur
Anstromung verwendet, sondern die leichter bestimmbare horizontale Ober-
flache. Diese kann aus Messungen der vertikalen Verteilung der kurzwelligen
Strahlung im Bestand abgeleitet werden. Zwischen der vertikalen und der ho-
rizontalen Oberflache bestehen Unterschiede, die aber im Wert des aerody-
namischen Widerstandskoeffizienten ¢, aufgrund der Methode zu dessen Be-
stimmung berucksichtigt werden.

Fur einen Bestand mul nun noch beachtet werden, daf? zwischen den Baum-
en je nach Bestandsdichte Licken bestehen, in denen die Luftstromung auf
keinen aerodynamischen Widerstand trifft. Bei bekannter Bestandsdichte wird
deshalb die Flache A der Schicht k auf die gesamte jedem Baum in der Schicht
k zur Verfugung stehende horizontale Flache bezogen, d. h. es ergibt sich eine
neue Flache A; folgendermafen:

T2

w

Ap = A, 2Lk Ater (4.4)
Dabei ist w;,.. 1 der horizontale Baum- (Kronen-, Stamm-) durchmesser in der
Schicht k und Ar ist die Seitenlange der jedem Baum im Mittel zur Verfligung
stehenden Bodenoberflache in Ost-West bzw. Nord - Sud - Richtung. Wegen
der Voraussetzung der horizontalen Homogenitat des Bestandes, was auch ei-
ne Gleichverteilung der Baume Uber die Flache einschlief3t, kann diese Grund-
flache als quadratisch angenommen werden.

Dabei wird davon ausgegangen, daR die horizontale Querschnittsflache der
Baume in jeder Hohe kreisformig ist. Diese Vereinfachung muR in einem ein-
dimensionalen Modell getroffen werden, da man aufgrund der Voraussetzung
der horizontalen Homogenitat Abweichungen einzelner Individuen des Be-
standes nicht berucksichtigen kann.

Die Bedeutung der fur die mittlere Geometrie des Bestandes wichtigen Grofien
istin Abb. 4.1 dargestellt. FUr die GrofRen zur Beschreibung der mittleren Geo-
metrie der Baume des Bestandes wird auf Abb. 4.2 verwiesen.
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Der Druckabfall beim Durchstromen eines Bestandes (= Umstromen der Ober-
flache aller Vegetationselemente) ist proportional der Entfernung s, die die
Stromung im Bestand zurticklegt. Die infolge des Druckabfalles von der Strom-
ung zu leistende Arbeit erhalt man nach einem allgemeinen Zusammenhang
durch Multiplikation des Druckabfalles p, mit dem Volumen V,; an Luft, in
dem die Arbeit verrichtet wird. Diese Arbeit ist aber gleich der mittleren Wi-
derstandskraft /', beim Durchstromen eines Baumes, multipliziert mit der zu-
ruckgelegten Weglange s. Fur den Druckabfall in einer Modellschicht k ergibt

sich somit: »
w. kS
vk = ——. 4.5
Puk == (4.5)

Aufgrund der vorausgesetzten horizontalen Homogenitat des Bestandes ist
das durchstromte Volumen dem zurtickgelegten Weg proportional und fur ei-
ne Schicht k gilt nach dem Durch- und Umstrémen von n Baumen:

(Viol)k - Af;;:n (46)

Die GroRe h; ist die Dicke der Modellschicht k. Damit bekommt man einen
allgemeingultigen Ausdruck fur (3 ) .
So ergibt sich fur den Druckabfall [46]

Ax
A?“hk ’

Do = capU} 4.7
Die lokale zeitliche Geschwindigkeitsanderung in der atmosphérischen Schicht
k durch den aerodynamischen Widerstand IRt sich nach der folgenden Bezie-
hung aus dem Druckabfall p, ;, berechnen [46]:

Ok _ 10pug
at — p or (48)
Die horizontale Ableitung des Druckes p, 14t sich vereinfacht aus GI. 4.7 be-
rechnen nach:
8pv,k _ 614

ar Yo hg
(Ansatz nach Wilson & Shaw, genannt bei [46]). Eigentlich muf3ten auch noch
Terme mit den Ableitungen der Luftdichte, des aerodynamischen Widerstands-
koeffizienten und der horizontalen Windgeschwindigkeit bertcksichtigt wer-
den. Diese mussen jedoch aufgrund des eindimensionalen Modells unter der
Annahme horizontaler Homogenitéat weggelassen werden.

Uz, (4.9)

Ersetzt man den Differentialquotienten auf der rechten Seite durch einen Dif-
ferenzenquotienten, so erhalt man:

8pv,k AAZ 9
67” N Cqp Ar Uk‘ (410)
und fiir die Anderung der horizontalen Windgeschwindigkeit 22 bzw. 22k
OUg AAL
TR T Uk|Uk| (4.11)
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Der Term AA‘fE ist die Projektion der Oberflache aller Vegetationselemente ei-

ner Modellschicht auf die Horizontale, bezogen auf die einem Baum insgesamt
zur Verfiigung stehende Grundfléche. Bezieht man diese GrofRe nun noch auf
die Hohe h; der Modellschicht, so erhalt man ein MaR, wie ,dicht“ die Ve-
getationselemente angeordnet sind, die Vegetationsoberflachendichte, die wir
mit A;,.. . bezeichnen wollen. Die vertikale Verteilung der Vegetationsober-
flachendichte wird im Modell berechnet nach [18]:

0 far z > h,
Atreer = & (Arark +sap) fUrz, <z<h, (4.12)
Ad;2 far z < z,,

wobei d, der Stammdurchmesser, #, die mittlere Bestandshohe und z, die
mittlere Hohe des Stammraumes ist. A 47 bezeichnet die horizontale Pro-
jektion der einseitigen Blattflache in der Schicht k, bezogen auf eine horizon-
tale Projektionsflache am Waldboden, hat also die Einheit m?/m?. Die Summe
von Ar 4% Uber alle Schichten des Kronenraumes wird als einseitiger Blatt-
oder Nadelflachenindex LAI (leaf area index) bezeichnet. Sein Wert ist gleich
der horizontalen Projektion aller Nadeloberflachen eines Baumes auf die ho-
rizontale Projektionsflache der Baumkrone, dividiert durch diese Projektions-
flache. Eine Abschatzung von Ibrom (1993), genannt in [25] fur den ganzsei-
tigen Blattflachenindex ergab einen Wert von 20.4 m?/m?. Fur das Verhaltnis
zwischen diesem ganzseitigen Blattflachenindex und LAI haben Riederer et
al. (1988) (ebenfalls zitiert in [25]) einen Wert von 2.74 angegeben, so dal im
Modell letztlich ein Wert von LAI = 7.45 verwendet wird.

Die Einfuhrung einer GroRe s, ; zur Berlcksichtigung des Anteiles aller an-
deren Vegetationselemente (Zweige, Aste usw.) an der horizontalen Projekti-
on der Vegetationsoberflache einer Bestandsschicht geht auf Deardorff 1978
zurlck [8]. Es gibt in der Literatur jedoch unterschiedliche Ansichten, wie ein
solcher Parameter zu berucksichtigen ist. In den im Rahmen dieser Arbeit durch-
gefiihrten Rechnungen ist s, , der prozentuale Anteil der Aste und Zweige
an der horizontalen Projektion der gesamten Vegetationsoberflache einer Be-
standsschicht. Es wird ein mittlerer Wert von 10 % Anteil an der Nadelober-
flache des Baumes verwendet (s, = 0.1 — siehe auch [18]). Nach Deardorff
beschreibt s, ;, den Zuwachs der horizontalen Projektion der Vegetationsober-
flache, wenn neben den Blattern auch der Anteil der Aste und Zweige bertick-
sichtigt wird (s, » muf® demnach groRer als 1 sein — Deardorff verwendete s, ;.
=1.1). Asree , mUBte sich also folgendermafen berechnen:

0 far z > h,
Appee s = & Arpargsar fUrz, <z<h, (4.13)
Ad;2 far z < z,.

Bei eigenen Vergleichsrechnungen mit beiden Ansétzen konnten kaum Unter-
schiede in den Simulationsergebnissen festgestellt werden, so dal} die Metho-
de nach Inclan et al. bei allen weiteren Rechnungen angewendet wurde. Al-
lerdings gibt es keine variierenden Angaben Uber die GroRe s, , was darauf
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hindeutet, dal eine melitechnische Bestimmung dieser GrofRe flr verschiede-
ne Vegetationsbestande angebracht ware. wy,.. 5 ist der Durchmesser der von
einem Baum in der Schicht k eingenommenen horizontalen Flache. Die GroRe
Aprar wird aus Grunden der numerischen Stabilitat des Strahlungsmodells
so gewadhlt, dal’ sie fur jede Modellschicht im Bestand denselben Wert be-
sitzt. Die Hohenabhéangigkeit der Dichte der Vegetationsoberflache wird da-
durch bertcksichtigt, dal die Abstande der Modellschichten im Kronenraum
so gewahlt werden, dal} jede Schicht dieselbe Vegetationsoberflache enthalt.
Ein solches Vorgehen gewahrleistet die numerische Stabilitat bei der Behand-
lung der kurz- und langwelligen Strahlung im Bestand (Ansatz nach Norman
(1979), genannt in [18]). Nach der Vorgabe eines Wertes fur die Vegetationso-

Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der geometrischen Parameter des idealisierten Bestan-
des in der Aufsicht: A, = maxim. Kronendurchmesser

berflache in jeder Schicht des Kronenraumes wird die Hohe der Modellschich-
ten im Kronenraum iterativ durch Integration einer Beziehung fur die einsei-
tige Nadeloberflache eines Baumes pro Volumeneinheit (einseitige Nadelober-
flachendichte) bestimmt. Die vertikale Verteilung der Nadeloberflachendich-
te wurde 1986 bestimmt [12] und von Constantin 1993 durch eine Rayleigh-
Verteilung, einem Spezialfall der Poisson-Verteilung, angenahert [4]. Diese Be-
ziehung hat die Form:

LAI
Angree e = 22 exp(—ayz,), (4.14)
h, —
mit: z, = L Zk,
hp, — 7y

Dabei ist «;,, eine Normierungsgrofie mit a,, = 5.7m und o, ein Formfaktor
mit oy = 0.1695. Der Wert oy hangt dabei von den Werten fur A, und z,
ab, so daB das Integral von An,,... Uber die Vertikalkoordinate im Bereich von
hy bis z, den einseitigen Blattflachenindex LAI ergibt. Die Vegetationsober-
flache in jeder Modellschicht beinhaltet neben der Nadeloberflache auch noch
alle anderen Vegetationselemente (Zweige, Aste, Stamm), was durch die GroRe
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Abbildung 4.2: Schematische Darstellung der geometrischen Parameter eines Modellbaumes in
der Seitenansicht. Es bedeuten: d; - Kronendurchmesser in Héhe des Kronenda-
ches, d, - maximaler Kronendurchmesser, ds - Stammdurchmesser, A, - Hohe des
Bestandes, z;,, - H6he, in der der maximale Kronendurchmesser erreicht wird, z,,
- Hohe des Stammraumes

s, [m?/m?] bertcksichtigt wird. Die Anwendung von Gleichung 4.11 zur Be-
rechnung der Windgeschwindigkeit im Bestand kann jedoch zu numerischen
Problemen fuhren, wenn man nicht die einzelnen Komponenten der Windge-
schwindigkeit, sondern nur den Betrag betrachtet, da dann unter Umstanden
ein negativer Betrag der Windgeschwindigkeit auftreten kann. Das kann z.B.
notwendig werden, wenn man keine Angaben Uber die geostrophische Wind-
geschwindigkeit hat und so die Windrichtungséanderungen infolge des Zusam-
menspiels von Coriolis- und Reibungs- bzw. Widerstandskraft nicht berechnen
kann.

Bemerkung: Wenn nur der Betrag der Windgeschwindigkeit betrachtet wird,
konnen die zweiten Terme auf der rechten Seite der Gleichungen 4.1 und 4.2
weggelassen werden, da die Wirkung der Corioliskraft nur in einer Windrich-
tungsanderung und nicht in einer Anderung des Betrages der Windgeschwin-
digkeit zum Ausdruck kommt (,,Scheinkraft“), wie man durch Berechnung der
kinetischen Energie vor und nach dem Zeitschritt At nachprifen kann.

Um das beschriebene Problem zu umgehen, wurde von Stull et al. (1993) eine
andere Vorgehensweise vorgeschlagen, bei der die obige Gleichung in ihrer
integrierten Form verwendet wird [43] und man erhélt fur die Komponente
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Abbildung 4.3: Vertikale Verteilung der Baumoberflachendichte und der cumulativen Baumober-
flache fur den F1-Bestand im Solling — die grau unterlegten Bereiche kennzeichnen
den Kronenraum

der Windgeschwindigkeit in Richtung der x-Koordinate Aw:

0~5CdAtree,kuk (t)Uk (t)At

A = — .
O T Y 0 5cqAree U (t) A

(4.15)

Eine Herleitung findet sich bei Inclan et al. [18]. Diese Beziehung gilt ana-
log auch fur die Komponente der Windgeschwindigkeit in Richtung der y-
Koordinate Awvy. Sie ldst das beschriebene Problem: Die Anderung des Betra-
ges der horizontalen Windgeschwindigkeit AUj, ergibt sich unter Anwendung
des Satzes des Pythagoras aus den Anderungen der Komponenten in x- und
y-Richtung. Damit erhdlt man fur AUy, die der Gl. 4.15 dhnelt, nur dal3 auf der
rechten Seite u; durch Uy ersetzt werden muB. So ergibt sich also |AU| durch
Multiplikation des Betrages der horizontalen Windgeschwindigkeit U/, mit ei-
nem Faktor, der immer kleiner oder gleich 1 ist, so daf3 schlieBlich U; nicht
mehr negativ werden kann.

4.2 Nachlaufturbulenz

Infolge der Turbulenz im Nachlauf der Vegetationselemente kommtes zu einer
Anderung A E der turbulenten kinetischen Energie E. Diese Anderung ist pro-
portional zum Formwiderstand. Eine Parametrisierung von A F basiert auf der
Uberlegung, daR die gesamte kinetische Energie, die der mittleren Bewegung
durch den aerodynamischen Widerstand entzogen wurde, in Energie der tur-
bulenten Bewegung Ubergeht und erst dann der Dissipation in Warmeenergie
unterliegt. Diese zusatzliche turbulente kinetische Energie tragt zu den tur-
bulenten vertikalen Eigenschaftsfliissen bei. Damit muB die turbulente Kine-
tische Energie infolge des Nachlaufes hinter den Vegetationselementen auch
dem Quadrat der Geschwindigkeitsanderungen durch den aerodynamischen
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Widerstand proportional sein und man erhalt die folgende allgemeine Bezie-
hung:
AY ~ AE ~ (Aulpormprag)” ~ (calree U2 AL)?. (4.16)

Als einfacher Ansatz zur mathematischen Beschreibung kann eine nichtlokale
Approximation fur die Anderung AY;; der Elemente des Mischungspotentials
nach Inclan et al. benutzt werden [18]:

AY;j = 0.5¢q[Apree iUP + Ame,jUf](ﬁ)At fiiri 4 j, (4.17)
7
mit:

I - Lé&ngenscale der Pflanzenelemente [30]. Diese Parametrisierung geht
auf Messungen und numerische Vergleichsrechnungen von Raupach und Shaw
(1982) an einem Modellwaldbestand zurtick. Die Grof3e ! beschreibt den Durch-
messer aller Vegetationselemente, die entsprechend ihrer Oberflache bertck-
sichtigt werden. Fur [ wird in den Rechnungen ein Wert von { = 0.005 m
verwendet [18]. Ist Az;; grof3 gegendber {, d.h. Y;; beschreibt den Austausch
zwischen zwei weit auseinander liegenden Schichten, von denen eine inner-
halb des Bestandes liegt, so leistet die Nachlaufturbulenz nur einen geringen
Beitrag zum Mischungspotential. Der Anteil des Mischungspotentials infolge
der Nachlaufturbulenz ist umso groRer, je kleiner der Abstand zwischen den
Schichten wird, ein durchaus realistisches Verhalten, da damit die schnellere
Dissipation der Nachlaufwirbel aufgrund ihrer geringen GroRe bertcksichtigt
wird. Die Wirkung elastischer Verformungen der Vegetationselemente auf den
turbulenten Austausch in der Luft braucht dabei nicht gesondert betrachtet
zu werden, da sie bei der mef3technischen Bestimmung des aerodynamischen
Widerstandes miterfal3t werden und damit im aerodynamischen Widerstands-
koeffizienten implizit bertcksichtigt wird. Trotzdem ist die vorliegende Para-
metrisierung nur ein erster einfacher Ansatz [18].

4.3 Der Einflul3 auf vertikale turbulente Umlagerun-
gen

Die vertikalen turbulenten Austauschprozesse werden von den Pflanzenele-
menten beeinfluBt. Die damit verbundenen Effekte lassen sich im Falle der
nichtlokalen transilienten TurbulenzschlieBung leichter bertcksichtigen, als z.
B. in der K-Theorie, bei der Annahmen Uber die Verdnderungen der Mischungs-
weglédngen gemacht werden mussen. Zwischen zwei beliebigen Modellschich-
ten beschreibt die TTT die Wirkung von Wirbeln, deren Durchmesser etwa
dem Abstand zwischen diesen beiden Schichten entspricht. Befinden sich bei-
de oder auch nur eine Schicht unterhalb der Obergrenze der Vegetation, so
ist diese Wirkung durch das Vorhandensein der Vegetationselemente beein-
tréchtigt. Dort, wo sich keine Vegetationselemente befinden (z. B. zwischen
den Baumen), wird der vertikale turbulente Austausch nicht beeintrachtigt, an
anderen Stellen (z. B. Stdamme) erfolgt Uberhaupt kein vertikaler turbulenter
Austausch, an wieder anderen Stellen (z. B. an Blattern, Asten und Zweigen)
wird dieser Austausch édhnlich der horizontalen Stromung durch den aerody-
namischen Widerstand behindert. Die Verringerung der vertikalen Transporte
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in jeder Modellschicht ist also negativ korreliert mit dem Verhaltnis der Pro-
jektion der Flache der gesamten Vegetationsoberflache eines Baumes in dieser
Schicht auf die Horizontale zur horizontalen Gesamtflache, die diesem Baum
insgesamt zur Verfugung steht. Die benotigten Werte fur die Vegetationsober-
flache pro Schicht und die Gesamtflache konnen aus Feldmessungen und aus
Messungen der Baumdichte (Baume pro ha) gewonnen werden (Lee & Black,
1993; Cohen etal. 1985 u. a., genannt in [18]). In Anlehnung an die Wechselwir-
kung zwischen vertikalem Transport und Vegetationselementen ( ,,Interferenz*
) werden die genannten Verhéltnisse nach Stull 1990 auch Interferenzkoeffi-
zienten genannt. Sind alle bendtigten Werte Uber die mittlere Geometrie der
Baume bekannt, so lassen sich die Interferenzkoeffizienten I';; flr jede Schicht
k berechnen nach [41],[18]:

0 far z > h,
o 71'(0.5wtree,k)2 ..
p=1{ — 2= (Arar +54) flrz, <z<h, (4.18)
ﬂof—f:’ﬁ far z < z,.

Die Werte von I" variieren zwischen 0 (keine Behinderung des vertikalen turbu-
lenten Transportes) und 1 (kein vertikaler turbulenter Transport in der Schicht
k). Der Austausch zwischen der Schicht k und der Schicht k + 1 wird dann um
100 x 'y, % verringert, d. h. der entsprechende Koeffizient des massengewich-
teten Mischungspotentials muf? mit dem Faktor (1 — I',) multipliziert werden.
Wird der Austausch zwischen der Schicht k und der Schicht k + 2 betrachtet,
so wird dieser nochmals, und zwar um 100 x 'y % verringert, der entspre-
chende Koeffizient des massengewichteten Mischungspotentials mufl nun mit
dem Faktor (1 —T')(1 —T's41) multipliziert werden. Die Gesamtinterferenz fur
einen Wirbel, der sich von einer Quellschicht j zu einer Zielschicht i bewegt,
ergibt sich also durch das Produkt aller Werte (1 — T'y), k = j,¢ — 1 Uber die
gesamte vertikale Distanz zwischen beiden Schichten [39].

Far die Eddies, welche Luft von hoheren zu niederen Schichten transportie-
ren, mussen die Elemente des massengewichteten Mischungspotentials Y, ;;
ersetzt werden durch:

j—1
Ywij = Yuij H[l —Ty] fir j>i. (4.19)
k=1t
Im umgekehrten Falle gilt:
i—1
Yo = Yo ij H[l —Ty] firj<i (4.20)



Kapitel 5

Das Modell

5.1 Aufbaudes Atmosphéren - und Bestandsmodells

Das eindimensionale vertikal aufgeloste Modell der atmosphérischen Grenz-
schicht und des Bestandes besteht aus einer fur die Dauer einer Rechnung kon-
stanten, sonst jedoch in gewissen Grenzen wahlbaren Anzahl von Schichten.
Die Hohe der Modellschichten ist zeitlich konstant, nimmt jedoch im allgemei-
nen von der Grenze zum Bodenmodell bis zur Obergrenze des Atmosphéaren-
modells zu.

Eine Ausnahme bildet in dieser Hinsicht der Kronenraum — die Schichthéhen
sind hier so gewahlt, dal jede Modellschicht dieselbe Nadeloberflache enthalt.
Eine solche Einteilung wird notwendig, um die numerische Stabilitat bei der
Behandlung der Terme fur die Bertcksichtigung der kurz- und langwelligen
Strahlung im Kronenraum zu verbessern (diese Vorgehensweise geht zurtick
auf Norman (1979), genannt in [18]). Dadurch wird gewahrleistet, dal? jede Mo-
dellschicht innerhalb des Kronenraumes dieselbe Menge an kurzwelliger Son-
nenstrahlung absorbiert (fur den kurzwelligen Extinktionskoeffizienten wird
ein im Kronenraum hohenkonstanter Wert verwendet). Auf diese Weise bleibt
das Modell wéahrend der Rechnung energetisch stabil.

Die Dicke der Modellschichten nimmt oberhalb 3000 m Modellhéhe nicht mehr
zu, und wird mit 500 m bis zur Modellobergrenze von 4000 m konstant gehal-
ten, um eine ausreichende Genauigkeit der Rechnung zu gewahrleisten.

Die Hohe der Modellobergrenze wurde auf 4000 m festgelegt, wahrend die
Modellergebnisse nur bis zu einer Hohe von 3000 m ausgewertet werden, um
das Problem des oberen Modellrandes im Rahmen der transilienten Turbulenz-
schlieBung (die turbulenten Transporte durch die Obergrenze des Simulations-
gebietes verschwinden aufgrund der Definition des transilienten SchlieBungs-
ansatzes) zu reduzieren.

58
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5.2 Modellparameter und Randwerte

Das benutzte Grenzschichtmodell wurde flr die Simulation der Grenzschicht
Uber und in einem Waldbestand im Solling (Weserbergland — 80 km sudwest-
lich von Hannover — 51°46’ N, 9°35’ E, 505 m tGber NN (HOhenangabe nach
[12])) angepalit. Das Mittelgebirge Solling bildet eine nach allen Seiten flach ab-
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Abbildung 5.1: 50 m-MeRturm des Institutes fiir Bioklimatologie im Fichtenbestand (F1-Flache)
im Solling

fallende Erhebung von etwa 500 km? GréRe und erreicht eine maximale Hohe
von 528 m ber NN [4]. Das Klima des Sollings kann als subatlantisches Mittel-
gebirgsklima bezeichnet werden. Die mittlere Jahresniederschlagsmenge liegt
bei 1080 mm mit einem Maximum im Winter (Dezember/Januar) und einem
zweiten Maximum im Sommer (Juli/August). Die klimatologische Jahresmit-
teltemperatur betrégt 6.4 °C. Froste konnen noch im April und Mai auftreten;
die hochsten Temperaturen (27-28 °C) werden im Juli gemessen (alle Klima-
werte nach Szarenko 1990, genannt bei [4]).

Der betrachtete Bestand besteht aus im Jahre 1998 114 Jahre alten Fichten (Picea
abies) mit einer Bestandsdichte von 461 Baumen pro ha [12]. Die Bestandshdhe
betragt etwa 31 m (Wert gilt fir 1998 — da das Baumwachstum anhalt). Unter
dem Bestand existiert eine sparliche Strauchschicht tber einer gut ausgebilde-
ten Krautschicht (,,Siebenstern - Fichtenforst*) [12].

Das Untersuchungsgebiet ist nicht ideal homogen — in etwa 200 m Entfernung
zum MefRturm schlieBt sich in stidlicher und stdwestlicher Richtung ein rund
30 m hoher Buchenbestand und in etwa 200 m Entfernung in nordwestlicher
Richtung ein junger 10 m hoher Fichtenbestand an.

Im betrachteten Bestand werden am 50 m Mel3turm des Institutes flr Bio-
klimatologie der Universitat Gottingen (Abb. 5.1) und am Boden regelmaRi-
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ge Messungen verschiedener meteorologischer GroRen (Niederschlag, Tem-
peratur, Windgeschwindigkeit, spezifisch Feuchte, Strahlung) durchgefuhrt.
Die Werte dieser GroRRen werden fur die Modellinitialisierung bei instationarer
Rechnung bzw. fur die Vorgabe der Profile bei stationarer Rechnung verwen-
det. Fur die Messung der Windgeschwindigkeit in moglichst groRer Hohe Uber

| Hohe (m) || v, (M/S) | o (%) | t (°C) | ¢ (%) | p (hPa) |
1 X 0 X 0 0
2 0 0 0 0 X
3 X 0 X X 0
5 X 0 X 0 0
9 X 0 X X 0
15 X 0 X 0 0
21 X 0 X X 0
27 X 0 X 0 0
33 X 0 X 0 0
35 0 X 0 0 0
39 X 0 X 0 0
45 X 0 X 0 0
51 X 0 X 0 0
52 0 X 0 0 0
56 X 0 0 0 0

Tabelle 5.1: Uberblick tiber die als Eingabeparameter des transilienten Modells verwendeten am
50 m - MeRturm gewonnenen Werte physikalischer GrofRen. Es bedeuten: x - Mes-
sungen werden vorgenommen, 0 - keine Messung in dieser Hohe; v, - horizontale
Windgeschwindigkeit, o - Windrichtung, ¢ - Trockentemperatur der Luft, r; - rela-
tive Feuchte der Haarhygrometer, p - Luftdruck. Hinzu kommen noch die Nieder-
schlagsmessungen tber dem Bestand und Strahlungsmessungen uber- und unterhalb
des Kronenraumes.

dem Bestand ist ein Schalenkreuzanemometer an einer Mastverlangerung in
einer Hohe von 56 m angebracht. Die Ubrigen Anemometer sind an 2.5 m lan-
gen, in Richtung Norden zeigenden Auslegern an der Nordwestecke des Tur-
mes befestigt. So wird die Gefahr einer Registrierung des vom Turm beein-
fluBten Windfeldes bei den vorherrschenden westlichen Windrichtungen mi-
nimiert [4], [5].

Die Tabelle 5.1 gibt einen Uberblick tiber die fiir das Betreiben des Modells ver-
wendeten Mel3werte. Bei den Trockentemperaturen der Luft handelt es sich um
die am trockenen Einlal3 der Aspirationspsychrometer gemessenen Tempera-
turen der Luft. Die am feuchten EinlaB der Psychrometer gemessenen Feucht-
temperaturen der Luft werden nicht fur die Bestimmung der spezifischen Feuch-
te ¢ der Luft verwendet, da ein Trockenlaufen der Psychrometer nicht immer
verhindert werden kann. Stattdessen wird ¢ bestimmt aus der relativen Feuch-
te des Haarhygrometers und der spezifischen Sattigungsfeuchte ¢ der Luft in
der selben Hohe. Da ¢, auch vom aktuellen Luftdruck p abhangt, muB3 die-
ser aus dem gemessenen Luftdruck in 2m Hohe abgeleitet werden. Diese In-
terpolation geschieht mittels der barometrischen Hohenformel unter Bertck-
sichtigung der Temperaturabhéngigkeit der Luftdruckabnahme mit der Hohe.
Die geringfugige Abhangigkeit der Druckabnahme mit der Hohe von der spe-
zifischen Feuchte ¢ wird dabei unter Zugrundelegung eines angenommenen
hdhenkonstanten Wertes flr ¢ von 5 g/kg berucksichtigt, da das wahre Pro-
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fil von ¢ ja erst nach der Berechnung des Luftdruckprofiles bestimmt werden
kann.

Uber dem Bestand werden in 39 m Héhe die von der Atmosphére nach un-
ten gerichtete langwellige Strahlung (atmosphérische Gegenstrahlung - Wel-
lenlangen ab 3500 nm) und die Summe von kurzwelliger direkter und diffu-
ser Strahlung (Globalstrahlung - Wellenlangenbereich von 360 bis 760 nm),
sowie die Summe der direkten und diffusen photosynthetisch aktiven Strah-
lung (PAR - Wellenlangenbereich von 400 bis 700 nm) gemessen [25]. Die PAR
wird zur Bestimmung der Stomatawiderstande im Kronenraum benétigt. Da
die Sensoren zur Messung der PAR-Strahlung nicht wie die anderen Sensoren
regelmaRig geeicht werden, werden die Werte der PAR aus den gemessenen
Werte der Globalstrahlung abgeschéatzt. Energiemaflig macht die PAR einen
Anteil von etwa 45 % der Globalstrahlung aus?.

Unter dem Kronenraum stehen in 2 m Hohe MeRRwerte der einfallenden kurz-
welligen Strahlung und der Gesamtstrahlungsbilanz zur Verfligung. Diese MeR3-
werte stellen horizontale Mittelwerte dar, die mittels auf einer 10 m langen
Strahlungsschiene montierten Geréaten gemessen werden, die sich standig langs
dieser Schiene hin- und herbewegen [25]. Diese MelRwerte werden zu Ver-
gleichszwecken zur Uberpriifung des Strahlungsteiles des Modells verwendet.

Zu diesen MeRwerten atmospharischer Grofien kommen noch die Werte der
gemessenen Bodentemperaturen, die zur Vorgabe des Bodentemperaturprofils
verwendet werden. Die Bodentemperatur wird mit Hilfe von Widerstandsther-
mometern in 5 Bodentiefen von 2, 5, 10, 50 und 100 cm gemessen. Aufgrund
fehlender Messungen zwischen 2 und 3 m Tiefe wird die Bodentemperatur in
diesem Bereich als tiefenunabhangig vorgegeben, wobei sich die Temperatur-
werte an den MelRwerten in 2m Tiefe orientieren. Aus demselben Grunde wird
far die Bodenfeuchte ein realitdtsnahes theoretisches Profil angenommen (die
Bodenfeuchte wird im Profil nicht regelméfiig wie die anderen GroRen gemes-
sen).

Fur die Initialisierung des Modells und fur die Festlegung der oberen Rand-
werte werden Analyse- und Prognosedaten des Deutschlandmodells des DWD
far den Gitterpunkt Solling (Modellkoordinaten: 51°42" N, 9°30’ E, Hohe = 368
m U. NN) verwendet. Die dazu notwendigen Daten wurden vom Deutschen
Wetterdienst freundlicherweise kostenlos zur Verfugung gestellt. Im interes-
sierenden Hohenbereich (0 - 4000 m) standen die Daten im Abstand von 3h
far 20 Schichten als Schichtmittelwerte zur Verfigung. Durch die Verwendung
einer Sigma - Vertikalkoordinate? im Wetterdienstmodell lassen sich keine fe-
sten Hohen fur die Schichten angeben, auf denen diese Daten vorliegen. Die
folgenden GroRen wurden flur das transiliente Modell als Eingabeparameter
verwendet: Luftdruck [hPa], Lufttemperatur [°C], spezifische Feuchte [g/kg],
horizontale Windgeschwindigkeit [Knoten] und Windrichtung [°].

Da sich die geographischen Koordinaten des Modellgitterpunktes nicht we-
sentlich von denen der Mef3flache im Solling unterscheiden, erscheint eine Kom-
bination von gemessenen Daten in und knapp Uber dem Bestand mit den Ana-
lyse - und Prognosedaten des Deutschlandmodells sinnvoll. Die unterschiedli-

10ltchev 1998, persénliche Mitteilung
2Sigma (o) ist der relative Luftdruck = Luftdruck in der jeweiligen Héhe bezogen auf den Bo-
denluftdruck.
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chen Hohen Uber NN des Modellgitterpunktes und der realen Mef3flache las-
sen sich dabei auf die starke Glattung der Modellorographie gegenuber der
Realitat zuruckfuhren. Dies ist eine Folge der Gitterweite des Modellgitters in
der horizontalen Ebene (10 km x 10 km).

Zu Beginn der Rechnung mussen die Profile der Lufttemperatur, des Luft-
druckes, der horizontalen Windgeschwindigkeit und der spezifischen Luft-
feuchte, sowie das Profil der Bodentemperatur vorgegeben werden. Die An-
fangsprofile werden Uber dem Bestand aus den fur 0:00 Uhr jeden Tag vorlie-
genden Analysewerten des Deutschlandmodells des DWD fur den Gitterpunkt
Solling linear auf die Modellschichten extrapoliert und im Bestand aus den
Viertelstunden-Mittelwerten ebenfalls linear auf die Modellschichten extrapo-
liert. Zwischen den MelRwerten und den Analysewerten des Deutschlandmo-
dells besteht eine Lucke. Diese wird in Ermangelung eines Anpassungsmodells
ebenfalls durch lineare Interpolation geschlossen.

Im Verlauf einer Simulation werden nur noch die oberen Randwerte (4000 m
Hohe) der Profile der oben genannten physikalischen Eigenschaften der At-
mosphére angepallt. Dazu werden die alle 3 Stunden vorliegenden Vorhersa-
gedaten des Deutschlandmodells linear auf die Modellzeit des transilienten
Modells extrapoliert.

Der Ablauf der Grenzschichtmodellierung istin Abb. 5.2 nochmals zusammen-
fassend dargestellt. Das Zeitlimit ist erreicht, wenn die vorzugebende Dauer
der Simulation Uberschritten wird. Die fur die Modellsimulationen verwende-
ten Parameter sind in Tabelle 5.2 dargestellt. Die pflanzenphysiologischen Pa-
rameter wurden aus Messungen bestimmt. Ein atmospharisches Grenzschicht-

Bezeichnung  Beschreibung Wert Quelle
LAI integr. Blattfl.-Index (einseitig) 7.45 [25]
tq Baumdichte 461 Baume/ha [12]
Ar mittl. Seitenlédnge der 4.65m “
horiz. Bodenflache/Baum
Apar Blattflachenindexinkrement 0.745 modellspezifisch !
Zu Stammraumhdhe 14m [12]
hp Bestandshohe 3lm “
Zm Kronendurchmesser in: 27.5m [18]
ds Stammdurchmesser 0.40m [12]
dm max. horiz. Kronendurchmesser 4.00m “
d¢ horiz. Kronendurchmesser in Hohe h, 2.4 m [18]
Iy mittlerer Nadeldurchmesser 0.005m “
sq Anteil von Asten u. Zweigen 0.1
an der Gesamtbaumoberflache
cq aerodynam. Widerstandskoeff. 0.2 “
mg Verhéltnis der Gesamtnadelflache 2.74 [25]

zu deren horizontaler Projektion

Tabelle 5.2: Im Modell verwendete pflanzenphysiologische Parameter im Bereich des Stamm- und
Kronenraumes.

modell kann prinzipiell in 2 verschiedenen Moden betrieben werden. Der ei-
ne Modus besteht in einer Berechnung der Profile der gewunschten GroRRen
zu einem festgelegten Zeitpunkt (stationare Rechnung), der andere Modus in
einer Berechnung der Profile zusammen mit ihrer zeitlichen Veranderlichkeit
(instationdre Rechnung). Bei einem stationaren Modellauf besteht nun bei dem
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Transilientes Grenzschichtmodell

Anfangswerte und Modellparameter

!

—= Zeitlimit erreicht ?

nein l

obere Randwerte und Bodenluftdruck

!

Erdoberflachentemperatur
Wairme- und Feuchtetransport im Boden

!

Nadelwasserpotential, Ubergangswiderstinde
Nadeloberflachentemperatur

!

Profildnderungen durch Quellen- und
Senkenterme

|

Transilienzmatrix, turbulente Durchmischung,
Auswertung von Turbulenzparametern

!

— Ergebnisse abspeichern

Abbildung 5.2: Schema des Grenzschichtmodells mit transilienter TurbulenzschlieRung

Modell mit transilienter TurbulenzschlieBung das Problem der Abfolge von
Destabilisierung, Berechnung der Transilienzmatrix und Berechnung der neu-
en Profile (Stabilisierung) - ein Modellierungsschema, welches fur instationére
Rechnungen zugeschnitten ist. Deshalb wird fur die stationdren Rechnungen
eine Iteration der folgenden Art und Weise durchgefuhrt. Nach dem Festlegen
der Anfangsprofile rechnet das Modell bei unverédnderten oberen und unteren
Randwerten bis zum Erreichen eines stationaren Zustandes (keine Zeitintegra-
tion!). Die Bezeichnung untere Randwerte schlie3t hier alle TurmmeRwerte so-
wie die anderen gemessenen Grofien ein. Auch die Anfangswerte der Profile
aus der DWD - Modellanalyse oberhalb 2000 m Hohe Uber Grund werden da-
bei konstant gehalten, um den Charakter des atmosphéarischen Zustandes ober-
halb der Grenzschicht zu erhalten. Um ein MaR fur die Feststellung eines stati-
onaren Zustandes der Simulation zu erhalten in das der EinfluR mdéglichst vie-
ler GroRen eingeht, wurde die Mischungsweglénge (berechnet nach Gl. 3.56)
bzw. das Integral der Mischungswegléange im gesamten Modellbereich her-
angezogen. Das heif3t, der stationare Zustand ist erreicht, wenn die Summe
der Anderungen der Mischungswege in jeder Schicht von einem Modellschritt
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Vorgabe der oberen Randwerte nach DWD-Analyse- und
Prognosedaten wihrend der instationdren Rechnung

N .
N .,
N I
N
\

3000 m

MeBwerte in und knapp iiber
dem Bestand als
Anfangsprofile bei der
instationdren Rechnung bzw.
Vorgabeprofile bei der
stationdren Rechnung und
fur den Vergleich mit den

berechneten Werten

DWD-Analyse- oder Prognosedaten als
Anfangsprofile fur die instationére
Rechnung oder Vorgabeprofile fiir die
stationédre Rechnung

Vorgabe der gemessenen Werte fiir die
kurzwellige Einstrahlung und
die atmosphérische Gegenstrahlung
tiber dem Bestand

\ lineare Extrapolation zwischen Mef3werten un% & b

DWD-Analyse- und Prognosedaten 4 Nie derschlagsdaten
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Abbildung 5.3: Schema der Verwendung der MeRBwerte und der Analyse - und Prognosedaten
des Wetterdienstmodells im atmosphérischen Teil des transilienten Grenzschicht-
modells mit Waldbestand (Darstellung nicht maRstabsgerecht)

50 m

zum néchsten nur noch wenig andert. In unserem Fall wurde ,,wenig“ mit ma-
ximal 1 % der Summe der Mischungsweglangen in jeder Schicht definiert. Die-
se Vorgehensweise hat auch den Vorteil, da eventuelle Spriinge beim Uber-
gang der Vorgabeprofile von den MeRBwerten zu den Analyseprofilen bzw. Pro-
gnoseprofilen des Wetterdienstmodells ausgeglichen werden.

Bei den instationdren Modelldufen wird zunachst auf der Grundlage der An-
fangsprofile eine stationdre Rechnung ausgefthrt, bevor mit der eigentlichen
Zeitintegration begonnen wird.

Die Abb. 5.3 fal’t den Einsatz der vorhandenen Daten im Modell schematisch
zusammen.

In den folgenden Abschnitten soll auf die im Modell bertcksichtigten physi-
kalischen Prozesse naher eingegangen werden. Die Abb. 5.4 gibt dazu einen
Uberblick Uber die wichtigsten im Modell bertcksichtigten Prozesse.

5.3 Bestimmung der Erdoberflachentemperatur

Das Bodenmodell setzt sich aus 2 Teilen zusammen — dem Bodentemperatur-
und dem Bodenfeuchtemodell, welche beide dasselbe Modellgitter benutzen.
Es erstreckt sich bis in 3 m Tiefe. Entsprechend der mit zunehmender Boden-
tiefe abnehmenden zeitlichen Variabilitat der Bodentemperatur und -feuchte
nimmt die Dicke der Bodenschichten mit der Tiefe exponentiell zu.

Die Energiebilanzgleichung an der Erdoberflache wird im Modell in der Form:
Fyo+ Fly— Fly = Po+ LEo + By (5.1)

verwendet [8]. Dabei sind:
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turbulenter Austausch
tber dem Bestand
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Interzeptionswasser

I 7 2 N

kurz- und langwelliger
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Transpiration Interzeption
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Abbildung 5.4: Uberblick tiber die wichtigsten physikalischen Prozesse, welche im transilienten
Modell mit Baumbestand bertcksichtigt werden.

Py - sensibler Warmestrom am Erdboden [Wm 2]
LE, - latenter Warmestrom am Erdboden [Wm~?]
By - Bodenwarmestrom [Wm~?] .

Die linke Seite der Gleichung ist die Nettostrahlungsbilanz am Erdboden Fy.

Die Temperatur an der Oberflache des Waldbodens 7;; wird aus der Energie-
bilanz der Bodenoberflache mittels Newton - Raphson - Verfahren zur Null-
stellenbestimmung ermittelt. Dabei wird solange iteriert, bis sich die Summe
von latentem WarmefluRR 1 %y, sensiblem Warmefluf? Py, Bodenwarmestrom
By und Nettostrahlungsbilanz F; nur noch geringfugig von Null unterschei-
det. Da analytische Ausdrucke fur die Ableitung von sensiblem und latentem
Warmestrom nach 7, gewonnen werden mussen, werden fur den sensiblen
und latenten Warmestrom Néaherungsformeln verwendet, die auch den mole-
kularen Transport in der bodennéchsten Schicht bertcksichtigen.

Dabei wird angenommen, daf? in der untersten Modellschicht gleichzeitig tur-
bulente und molekulare Transporte stattfinden. Zur Berechnung der fuhlbaren
und latenten Warmefltsse in Bodennéhe wird deshalb eine Methode angewen-
det, die beide (turbulente und molekulare) Transporte bertcksichtigt [31]. Der
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turbulente Anteil kann nach der Ahnlichkeitstheorie berechnet werden nach:
Py = —pepruTs. (5.2)

Dabei ist u. die Schubspannungsgeschwindigkeit, ¢, die spezifische Entalphie
der Luft und 7% ein charakteristisches Temperaturmald gegeben durch:

T, = (@(zl) _ @(zs))/ln(zl/zo), (5.3)

mit ©(z) als potentielle Temperatur der untersten Modellschicht und ©(z, ) als
potentielle Temperatur an der Obergrenze der viskosen Unterschicht der At-
mosphére, die sich direkt an die Erdoberflache anschliel3t und im allgemeinen
nur wenige Millimeter dick ist. Die Gleichung fur 7, kann unter Benutzung
der obengenannten Beziehung auch als

Po=—c (@(zl) - @(zs)) (5.4)

geschrieben werden, wobei einige Terme in der Grofie ¢; zusammengefaldt
wurden. Da im allgemeinen aber z, und ©(z,) nicht bekannt sind, muf nach ei-
nem Weg gesucht werden, diese GréRRen zu ersetzen. Daftr wird fur die Grenz-
flache zwischen der viskosen Unterschicht und der dartiberliegenden turbu-
lenten Schicht Stetigkeit der vertikalen Flisse angenommen, eine Vorausset-
zung, die nach den allgemeinen Erfahrungen erfullt ist. Der turbulente Fluf3
wird durch die letztgenannte Beziehung angegeben. Der molekulare Fluf} in
der viskosen Unterschicht a8t sich darstellen in der Form:

(1) - 1)

Zs

P=—pK (5.5)
Dabei ist i die molekulare Diffusivitat fur Warme, 7'(z;) ist die ©(z,) entspre-
chende Temperatur und 7, ist die Temperatur der Erdoberflache. Diese letzte
Gleichung laRt sich auch schreiben in der Form:

P=—c (@(zs) — @g), (5.6)

wobei in ¢ wieder einige GroRen zusammengefalsit wurden. Durch Umstel-
len der so erhaltenen Gleichungen fur P, und P nach ©(z;), Gleichsetzen und
nochmaliges Umstellen erhalt man die folgende Beziehung fur Pg:

Py=—c; (@(zl) - @g) (1+ e1/es) 0 (5.7)
Dabei ergibt sich ¢; /¢s zu:

epk?up(21)21

e (5.8)

61/62 =
Somit kann der fuhlbare Warmefluf3 in Bodennahe unter Einbeziehung der
molekularen FlUsse berechnet werden, ohne die Hohe und die Temperatur an
der Obergrenze der viskosen Unterschicht zu kennen.

Eine dhnliche Beziehung ergibt sich fur den latenten WarmefluR in Bodennéhe.
Hier muB jedoch beachtet werden, da Wasserdampf in Luft etwa 1.58 mal
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schneller molekular diffundiert als Warme, so daR die molekulare Diffusivitat
mit dem Faktor 1.58 multipliziert werden muf3. Damit erhalt man:

My _
LBy = —e1 ™ (g(1) = 4o, (14 1/ (158¢2)) 7" (5.9)
Cp
Dabei ist m,, ein Faktor, der die Feuchteverfligbarkeit an der Bodenoberflache
beschreibt, ¢(z,) ist die spezifische Feuchte in der untersten Modellschicht und
qs,¢ ist die Sattigungsfeuchte der Luft an der Bodenoberflache.

5.4 Losung der Warmeleitungsgleichung im Boden

Im Bodentemperaturmodell wird die Warmeleitungsgleichung im Boden geldst:

Ty 0 Ty

Ch o~ 9z (/\bﬁzb)'
Dabei ist z; die Bodentiefe, 7}, die Bodentemperatur und C} die volumetrische
Warmekapazitat der Bodenschichten in Jm™2K~!. Sie ergibt sich durch Mul-
tiplikation der spezifischen Warmekapazitat des Bodens mit der Bodendichte.
A ist die Warmeleitfahigkeit der Bodenschichten. Fur die Werte von C; und
As werden von der Zusammensetzung, insbesondere vom Wassergehalt der
einzelnen Bodenschichten bestimmt.

(5.10)

Die volumetrische Warmekapazitét C', setzt sich aus den volumetrischen War-
mekapazitaten der Bodenkompartimente, gewichtet mit den Volumenanteilen
zusammen. Unter Vernachlassigung der Warmekapazitat der Bodenluft ergibt
sich somit:

Cy = pmemyf Cm + poeoyf Co + puwOcy - (5.11)

Dabei sind ¢,,, ¢,, ¢, ¢; die spezifischen Warmekapazitaten des mineralischen
Anteils, des Anteils an organischem Materials am Boden sowie des Wassers.
Die GroRen p. . sind die Dichten, ©_ bezeichnen die Volumenanteile der ein-
zelnen Kompartimente am feuchten Boden, mit der Ausnahme, dal} das al-
leinstehende © den volumetrischen Bodenwassergehalt bezeichnet. Da nur die
MeRwerte des mineralischen und des organischen Volumenanteils am trock-
enen Boden ©,, und ©, vorliegen, muBlte die obige Gleichung in etwas abge-
wandelter Form angewendet werden, um die unterschiedlichen Volumenan-
teile der festen Bodenkompartimente je nach Wassergehalt zu bertcksichtigen:

Cr = (1 = 0)(pmOmem + poOoco) + Opy ey . (5.12)

Die spezifischen Warmekapazitaten der einzelnen Kompartimente sind un-
abhangig von der Bodentiefe, so dal die volumetrische Warmekapazitat nur
durch die unterschiedlichen Volumenanteile mit der Bodentiefe variiert. Fur
die Warmeleitfahigkeit kann eine dhnliche Gleichung aufgestellt werden, nur
wurde hier aufgrund fehlender Angaben Uber die Wéarmeleitfahigkeiten der
festen Kompartimente eine aus Bodentemperaturmessungen und Simulations-
rechnungen bestimmte empirische Beziehung angewendet®:

S)
Ab = a@—s + Ar. (513)

3Qltchev 1998: persénliche Mitteilung
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Bodentiefe [m] Oy, [m*m—2]* O, [m®m~°]* o [Wm 'K~ 1] A\, [Wm K~ 1@

0.0—0.2 0.600 0.400 1.22 0.140
02—06 0.800 0.200 1.35 0.200
0.6—1.4 0.990 0.010 1.35 0.200
14— 3.0 1.000 0.000 1.35 0.200

Tabelle 5.3: Zur Modellierung der Bodentemperaturen benutzte Parameter (Quellen: * - [10], & -
Oltchev (personliche Mitteilung)). Es bedeuten: ©,,, - Volumenanteil an mineralischem
Material, ®, - Volumenanteil an organischem Material, « - empirische Konstante, A, -
mittlere Warmeleitfahigkeit bei absoluter Trockenheit.

Dabei ist ©, der volumetrische Wassergehalt bei Wassersattigung, « eine empi-
rische Konstante und A, die mittlere Warmeleitfahigkeit der restlichen Boden-
anteile.

Der Vollstandigkeit halber seien hier nur die Volumenanteile am trockenen
Boden und die Parameter der empirischen Beziehung zur Bestimmung der
Warmeleitfahigkeit in den unterschiedlichen Bodenschichten aufgefuhrt (sie-
he Tab. 5.3).

5.5 Bodenfeuchtemodellierung

Das einfache vertikal aufgeloste Bodenfeuchtemodell 16st die Kontinuitatsglei-
chung fur den eindimensionalen vertikalen Bodenwassertransport mit Quell-
bzw. Senkentermen flir jede Bodenschicht.

Eine gute Ubersicht tiber die GesetzméRigkeiten, denen die Bodenfeuchte un-
terliegt, findet sich in [14] und [15]. Ausfuhrlichere Informationen liefert [33].

Die zeitliche Anderung des volumetrischen Bodenwassergehaltes ©; (Volu-
men Bodenwasser pro Einheitsvolumen feuchter Boden) einer Bodenschicht
wird auf der Grundlage der eindimensionalen Kontinuitétsgleichung aus den
vertikalen Bodenwasserflissen berechnet. Genau wie im atmosphérischen Teil
des Modells wird auch hier Homogenitét in der Horizontalen angenommen.
Demnach ergibt sich unter Bertcksichtigung eines Quell- oder Senkenterms Sy,
in der Schicht k die folgende Beziehung zur Berechnung der zeitlichen Ande-
rung des volumetrischen Bodenwassergehaltes in der Schicht k:

00y IQk

5 - o, Sk, (5.14)
wobei @ der Bodenwasserfluf} durch die Obergrenze der Schicht % ist. Als
Quelle wird fur die oberste Bodenschicht die effektive Niederschlagsrate am
Boden (siehe Abschnitt 5.10), als Senke die Evaporation von der Bodenober-
flache bertcksichtigt. Eine weitere Senke fur die Bodenschichten stellt die Was-
seraufnahme der Wurzeln infolge der Transpiration der Baume dar, sofern
Wurzeln in der jeweiligen Schicht vorhanden sind.

Far das Verstandnis der Wassertransporte in Boden sehr natzlich ist das Kon-
zept des Potentials. Das Potential ist beztiglich des Bodenwassers definiert als
die Arbeit, die notwendig ist, um eine Einheitsmenge (Molumen, Masse oder
Gewicht) Wasser von einem gegebenen Punkt eines Kraftfeldes zu einem Be-
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zugspunkt zu transportieren [33]. Aufgrund dieser Definition des Potentials ist
das Bodenwasser dhnlich wie ein Kdrper im Gravitationsfeld der Erde immer
.bestrebt* , von einem Ort hoheren Potentials (= spezifische Energie) zu einem
Ort niederen Potentials zu flieBen. Fur die Beschreibung der vertikalen Boden-
wasserflusse ist also das vertikale Energiegefélle des im Boden gespeicherten
Wassers entscheidend. Das Gesamtpotential des Bodenwassers setzt sich aus
mehreren Teilpotentialen zusammen [33], die hier nicht ausfuhrlich diskutiert
werden sollen. FUr die meisten Anwendungen ist die Beschrankung auf 2 Teil-
potentiale ausreichend: das Gravitationspotential (entspricht dem Ort des Was-
sersim Gravitationsfeld der Erde) und das Matrixpotential (MaR fur die poten-
tielle Energie der Wasserbindung in den Bodenkapillaren). Aus diesem Grunde
beschrankt sich auch dieses Modell auf diese beiden Potentiale, deren Summe
auch als hydraulisches Potential bezeichnet wird. Wird das hydraulische Po-
tential definiert als zu verrichtende Arbeit bezogen auf ein Einheitsvolumen
(1 m?), so erhalt man fir dafiir die Einheit des Druckes (hPa); bezogen auf ein
Einheitsgewicht (1 N = 1 kg m s~2) erhalt man die Einheit der Lange (m Was-
sersaule). Dies sind die am haufigsten verwendeten Einheiten flr das hydrau-
lische Potential. In den hier beschriebenen Beziehungen muB das hydraulische
Potential in der Einheit m verwendet werden. Der bei der Angabe in hPa an-
gegebene Wert entspricht dem Druck auf der Grundflache einer Wassersaule
einer bestimmten Hohe, welche dem Potential in m entspricht. Demnach ergibt
sich fur die ,,Umrechnung* die Beziehung: 1000hPa = 10m — 1hPa = 10~ ?m.

Der vertikale Flu? @), des Bodenwassers durch die untere Begrenzung einer
Bodenschicht k ist entsprechend dem Darcy’schen Gesetz [14] definiert nach:

Qr = —Kg ; (5.15)
0z

wobei K die hydraulische Leitfahigkeit ist, und 4, ist das Potential. Unter
Aufspaltung von H;, in Gravitations- und Bodenwasserpotential ¥ 13t sich
Q) auch ausdrucken mit:

ov
Qr = — Ky ( b 1) : (5.16)

0z
Die Werte fur das Bodenwasserpotential werden im Bodenmodell berechnet
nach der empirischen Formel von Clapp & Hornberger, genannt in [35]:

Ok \~Br
o)

Dabei ist ¥, ;, das Bodenwasserpotential der Bodenschicht & bei Wassersétti-
gung, O, Einheit: [1], ist der volumetrische Bodenwassergehalt der Schicht &
und O, x, Einheit: [1], ist der volumetrische Bodenwassergehalt der Schicht &
bei Wassersattigung. By, Einheit: [1], ist ein empirischer Parameter, der von
der Textur (KorngréRenzusammensetzung) des Bodens abhéngt. Das Boden-
wasserpotential bei Wasserséattigung zahlt zu den hydraulischen Eigenschaften
eines Bodens und muf3 durch Messungen bestimmt werden. Durch Einsetzen
der Gleichung 5.16 in die Beziehung fur 6(,?; erhélt man eine inhomogene pa-
rabolische Differentialgleichung zweiter Ordnung. Diese Differentialgleichung
ist aufgrund der Abhangigkeit der hydraulischen Leitfahigkeit und des Ma-
trixpotentials vom volumetrischen Wassergehalt nichtlinear, und kann nur nu-
merisch gelost werden. Der Boden im Modellgebiet 1aRt sich in 5 Bereiche mit

U, = \I!k( (5.17)
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Bodentiefe [m]  ©.[m?m~2] K.[ms!] B[] ¥,[m]

0.0 = 0.2 0.451 1.158-10~°  5.39 -0.146
0.2 0.6 0.451 2.917-10~°> 5.39 -0.146
06— 1.4 0.485 5.833.10~7  5.30 -0.566
1.4 — 3.0 0.451 1.333.10—%  5.39 -0.146

Tabelle 5.4: Zur Modellierung der Bodenfeuchte benutzte Parameter (Quelle: [10]):
O, = volumetrischer Bodenwassergehalt bei Sattigung, K« = hydraulische Leitfahig-
keit bei Sattigung, B = empirische Konstante, ¥, = Bodenwasserpotential bei Satti-
gung.

unterschiedlichen hydraulischen Eigenschaften einteilen. Die Werte der Para-
meter fur diese Bereiche sind in Tabelle 5.4 zusammengefalit. Die Bodenschich-
tung fur den betrachteten Waldstandort (Versuchsflache Solling F1) wird be-
schrieben von Bredemeier & Tiktak 1993, genannt in [10]. Die bendtigten Pa-
rameter fr die Bodenschichten wurden mittels statistischem Verfahren von
Clapp & Hornberger 1978, genannt in [10], aus der Textur der Bodenschichten
abgeleitet.

5.6 Berechnung der Strahlungsflisse im Bestand

Die kurzwelligen und langwelligen Strahlungsfltsse im Bestand werden zur
Berechnung der Erdoberflachentemperatur und der Temperatur der Baumo-
berflache bendtigt. Es wird dabei ein sehr einfaches Strahlungsmodell verwen-
det. Das gesamte Spektrum wird fur die Simulation in 2 Teile aufgeteilt, die
getrennt parametrisiert werden: die kurzwellige Strahlung — sie wird von der
sichtbaren Strahlung (Licht) zusammen mit der photosynthetisch aktiven Strah-
lung (PAR) gebildet (siehe auch Abschnitt 5.2) — und die langwellige Strahlung
(Warmestrahlung).

Uber dem Bestand werden der abwértsgerichtete kurzwellige StrahlungsfluR
Fih (Globalstrahlung) und der abwartsgerichtete langwellige Strahlungsfluf

(langwellige atmosphérische Gegenstrahlung) Flih aus MeRwerten vorgege-
ben. Die Verwendung von StrahlungsmelRwerten innerhalb des Bestandes (MeB-
hdhe von 2 m) gestaltet sich schwierig, da flr die Berechnung der Baumober-
flachentemperatur in den einzelnen Bestandsschichten die Vertikalprofile der
kurz- und langwelligen Strahlungsbilanz bekannt sein mussen. Deshalb wur-
den nur die MelRRwerte an der Bestandesobergrenze vorgegeben und die Verti-
kalprofile im Bestand berechnet.

Bei der Berechnung der Strahlungsverteilung im Bestand muf3 berucksichtigt
werden, dal zwischen den Baumen Lucken bestehen, in denen die lang- und
kurzwelligen Strahlungsflisse durch die Vegetation nicht beeinfluRt werden.
Die GroRe dieser Liicken wird durch den sogenannten Uberdeckungsgrad mit
Vegetation n,, beschrieben. Dieser Parameter ergibt sich aus Vergleichen der
gemessener Strahlungswerte am Waldboden mit den zur selben Zeit tber nicht
vegetationstiberdecktem Boden gemessenen Werten. In diesem Modell wird
ein Wert von n,, = 0.8 verwendet.

Die kurzwellige Strahlungsbilanz an der Bestandsobergrenze F, , berechnet
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sich durch Subtraktion der reflektierten kurzwelligen Strahlung von Fih:
Fon=(1—-auw)F},. (5.18)

oy, ist die kurzwellige Albedo der Baumoberflache. Im Modell wird ein Wert
von a,, = 0.1 verwendet.

Die so berechnete Strahlungsbilanz ware fur einen sehr dichten Bestand rich-
tig (n, = 1), beschreibt in unserem Falle eines weniger dichten Bestandes aber
nur die Strahlungsbilanz an der Obergrenze eines Baumes. Fur den gesam-
ten Bestand mul3 die so berechnete kurzwellige Strahlungsbilanz unter der
\oraussetzung der horizontalen Homogenitat der geometrischen Parameter
der Baume und des Bestandes noch mit n,, multipliziert werden. Die Unter-
scheidung zwischen Einzelbaum und Bestand braucht aber vor dem Hinter-
grund der Berechnung des Energie- und Stoffaustausches zwischen der Bau-
moberflache und der Umgebungsluft nicht getroffen zu werden, da hier nur
die Strahlungsbeeinflussung im Bereich der von der Vegetation eingenomme-
nen Flache jeder Modellschicht eine Rolle spielt (Annahme: die in einer Schicht
von der Biomasse absorbierte Strahlungsenergie geht vollstandig in die Er-
warmung der Baumoberflache und in die fur die Evapotranspiration notwen-
dige Energie). Deshalb wird im folgenden nur die Parametrisierung der ver-
tikalen Strahlungsflisse in einem sehr dichten Bestand (n,, = 1) beschrieben.
Eine Unterscheidung zwischen Einzelbaum und Bestand braucht erst wieder
vor dem Hintergrund der Berechnung der Erdoberflachentemperatur aus der
Energiebilanz am Boden getroffen zu werden.

Die kurzwellige Strahlungsbilanz F; , in einer Schicht 4 innerhalb des Bestan-
des kann in Anlehnung an das Lambert-Bougetsche Gesetz der Extinktion mit-
tels einer Exponentialfunktion in Abhé&ngigkeit von der Uber dem betrachteten
Niveau befindlichen rel. Baumoberflache berechnet werden:

Fyp=Fspexp(— kewtL(21)). (5.19)

L(z) ist die gesamte Vegetationsoberflache zwischen der Schicht &£ und der
Obergrenze des Baumes. k., ist ein ,,Extinktionsparameter , der sich aus dem
zeitlich konstanten Extinktionskoeffizienten flr kurzwellige Strahlung und ei-
nem additiven Zusatz, welcher die je nach Tages- und Jahreszeit unterschiedli-
che Weglénge, die das Licht durch den Kronenraum zurucklegt, bertcksichtigt:

fows = 0.2 [@ - 1} + ko. (5.20)
Dabei ist &y der Extinktionskoeffizient fur die direkte kurzwellige Strahlung.
Fur ihn wird ein Wert von 0.5 verwendet. Der Winkel ¢ ist die Zenitdistanz,
also der Winkel unter dem die direkte kurzwellige Sonnenstrahlung auf die
durch die Obergrenze des Bestandes gebildete Ebene auftrifft. Der Kosinus der
Zenitdistanz wird berechnet nach [22]:

cos(¢) = sin(¢) sin(d) + cos(¢) cos(d) cos(T). (5.21)

¢ ist die geographische Breite, § die Deklination und = der Stundenwinkel der
Sonne. Die geringe Neigung der Erdoberflache des betrachteten Gebietes ge-
genuber der Horizontalen wird dabei vernachlassigt. Da die Deklination der
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Sonne sich im Laufe eines Tages nur geringfugig é@ndert, wird fur diese wah-
rend eines Tages ein konstanter Wert verwendet, der jedoch fur jeden Tag neu
berechnet wird.

Die Beziehung fur k., gilt streng genommen nur flur den direkten Strahlungs-
anteil der Globalstrahlung. Der diffuse Strahlungsanteil verhalt sich dagegen
anders. Die diffuse Strahlung spielt eine grof3e Rolle bei starker Bewdlkung
und zur Zeit vor und nach Sonnenaufgang sowie Sonnenuntergang. Das macht
sich in den MeRwerten der Globalstrahlung in 2 m Hohe innerhalb des Bestan-
des dadurch bemerkbar, dal3 schon kurz nach Sonnenaufgang Werte groRer als
Null gemessen werden, obwohl nach der Beziehung fur k... noch keine direkte
Strahlung am Waldboden vorhanden sein sollte. Diese Beobachtung kann nur
mit dem Vorhandensein der diffusen Strahlung erkléart werden. Um dennoch
die diffuse kurzwellige Strahlung nicht in einem extra Strahlungsmodell be-
rechnen zu mussen, wurde die Berechnung von k... mit einem eigenen Ansatz
modifiziert. Es hat sich gezeigt, dal? es ausreicht, den Wert fur k... nach oben
zur begrenzen, um zumindest die Wirkung der diffusen Strahlung zu Zeiten
des Sonnenauf- und -untergangs zu berucksichtigen. Nach eigenen Untersu-
chungen hat sich dabei eine obere Grenze von 0.5 fur k.,: bewahrt.

Bei der langwelligen Strahlung muf neben der atmosphéarischen Gegenstrah-
lung Uber dem Bestand, deren Aufnahme und teilweiser Abstrahlung von der
Bestandsobergrenze nach oben, sowie der Extinktion beim Eindringen in den
Bestand auch noch die langwellige Ausstrahlung der Biomasse des Bestandes
und des Erdbodens bertcksichtigt werden. Fur die langwellige Ausstrahlung
des Bestandes wird der Kronenraum als eine einzige abstrahlende Schicht auf-
gefat. Fur die Temperatur 7., dieser Schicht wird die mit der Baumober-
flachendichte A;,.. (siehe Kap. 4) jeder Bestandsschicht gewichtete Mitteltem-
peratur des Bestandes verwendet:

=

Atree,kTw,k
1

i
Tveg =

— (5.22)
Z Atree,k
i=1

Die langwellige Ausstrahlung A, des Bestandes berechnet sich demnach nach
dem fur einen nicht ideal schwarzen Kdrper modifizierten Gesetz von Stefan
und Boltzmann folgendermafien:

Ap = ewUTfeg. (5.23)
€y 1St der langwellige Emissionskoeffizient des Fichtenbestandes, er wird mit
ew = 0.98 angesetzt [45]. Es wird angenommen, daf? die Wéarmeabstrahlung
nach allen Seiten gleichmaRig erfolgt, d.h. nach oben und nach unten wird die-
selbe Energiemenge abgestrahlt.

Das Profil der langwelligen Strahlungsbilanz im Bestand wird nicht explizit
berechnet. Stattdessen wird direkt das bendtigte Profil der Gesamtstrahlungs-
bilanz (kurzwellig und langwellig) mittels einer empirischen Formel nach Im-
pens und Lemeur (1969), genannt in [16] und [26]:

Roveg(2k) = Ruveg(hp) exp [ — k1 Ly (21) + kaLy (2x)?] (5.24)
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berechnet. Dabei ist R,..4(h,) die Gesamtstrahlungsbilanz an der Bestandso-
bergrenze und k&, = 0.622 sowie k3 = 0.0553 sind empirisch gewonnene Koef-
fizienten nach Impens und Lemeur (1969). Mit dieser Beziehung erhalt man
das Profil der Gesamtstrahlungsbilanz fur den vegetationstiberdeckten und
den nicht vegetationsuberdeckten Anteil, was bei der Aufstellung der Energie-
bilanz zur Berechnung der Vegetationsoberflachentemperatur bertcksichtigt
werden muf3, da fur die Erwarmung der Vegetationsoberflache nur der An-
teil der vegetationsuiberdeckten Flache an der Gesamtstrahlungsbilanz in Fra-
ge kommt. Die Verwendung einer nur flr den vegetationsuberdeckten Anteil
gultigen Beziehung nach Yamada [46]:

zZ
Rpveg(2k) = Rnveg(hyp) {exp [—knLv(zk)] — Ny (1— h—k) exp [—knLAI” , (5.25)
P
mit &,, als Extinktionskoeffizienten flr die Gesamtstrahlungsbilanz (k,, = 0.6)
hat sich dagegen nicht bewéhrt. Die benétigte Gesamtstrahlungsbilanz an der
Bestandsobergrenze wird berechnet nach Deardorff 1978 [8]:

aneg(hp) = Fj,h + 6wF’l,h - 6wo’jjveg’ (526)

wobei Fi der kurzwellige und Fl , der langwellige abwartsgerichtete Strah-
IungstuB uber dem Bestand ist.

Die fur die Berechnung der Vegetationsoberflachentemperatur in jeder Bestands-
schicht nétige Kenntnis der vertikalen Anderung der Gesamtstrahlungsbilanz
ergibt sich durch analytische Ableitung des Ausdruckes flr R,,.q4(zx) hach
Gleichung 5.24. Dabei muf von der Beziehung zwischen der \Vegetationso-
berflache und der Vegetationsoberflachendichte in der Schicht ¥ Gebrauch ge-
macht werden:

OLy (z1)

Atree,k = 9z . (527)

Far die Berechnung der Erdoberfléchentemperatur werden der abwartsgerich-
tete kurzwellige StrahlungsfluR #' 0 und der abwartsgerichtete langwellige

Strahlungsflul Fli0 benétigt. Wie oben angegeben, muR hier der Uberdeck-
ungsgrad mit Vegetatlon n,, berucksichtigt werden. Der kurzwellige abwarts-
gerichtete StrahlungsfluB £, » wird im Modell jedoch nicht explizit berechnet,
sondern es kann unter Benutzung von Gl. 5.19 direkt die kurzwellige Strah-
lungsbilanz F; ; am Boden berechnet werden. Unter Beachtung der Reflektion
der kurzwelligen Strahlung an der Bodenoberflache ergibt sich:

Fio=(1—ag)F; exp(—kemLAI), (5.28)
wobei o, die kurzwellige Albedo der Bodenoberfléche ist. Im Modell wird eine
Wert von a, = 0.1 verwendet [45].

Far den abwartsgerichteten langwelligen Strahlungsflul? an der Bodenober-
flache wird eine Beziehung nach [8] verwendet:

cwo Tk, + (1 — ey)e ol
Fry= (1= ny)Fly + ny ——22 ki
5,0 ( nw) LT €w +€g — Ewby

(5.29)

Dabei sind ¢, und 7}, der langwellige Emissionskoeffizient bzw. die Tempera-
tur der Bodenoberfléche. Fir ¢, wird ein Wert von 0.93 verwendet [45].
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Der fur die langwellige Strahlungsbilanz am Boden benétigte, vom Boden aus-

gehende, langwellige aufwartsgerichtete Strahlungsflul F,TO wird ebenfalls nach
[8] berechnet mit:

Fly = (1= ny)(egoT + (1= eg) ) (5.30)
+nw (690'T; +(1- eg)GwUTfeg)

€w + €5 — €yé€y

5.7 Energieaustausch zwischen der Vegetation und
der Bestandsluft

Zwischen der Oberflache der Vegetation und der Umgebungsluft findet ein

Austausch sensibler und latenter Warme statt, der in einem atmosph. Grenz-

schichtmodell zur Simulation der meteorologischen Verhaltnisse im Bestand

bertcksichtigt werden muf3. Fur die Berechnung des Uberganges sensibler War-
me von der Baumoberflache in die umgebende Luft in einer Modellschicht &

(fUhlbarer WarmefluRR S) wird die folgende Beziehung verwendet:

Twr =T
Sp = pcpmbw. (5.31)
Tbk

Dabei ist p die Luftdichte, ¢, ist die spezifische Enthalpie der Luft, 1}, . ist
die Temperatur der Baumoberflache und 7}, die Lufttemperatur in der Modell-
schicht k. 7, ist der aerodynamische Ubergangswiderstand fir den Transport
sensibler Warme durch die Grenzschicht tber der Vegetationsoberflache. Der
Faktor m; berucksichtigt den Unterschied zwischen der tatsachlichen Ober-
flache der Nadeln und deren horizontaler Projektion. Dieser Unterschied muf
hier beachtet werden, da die Beziehung flr S; in die Energiebilanzgleichung
der Vegetationsoberflache in den Modellschichten im Bestand eingeht. Dabei
ist fir die Extinktion der einfallenden Strahlung nur die horizontale Projekti-
on der Nadeloberflache relevant, wahrend der Warme- und Feuchteaustausch
Uber die gesamte Oberflache der Nadeln erfolgt. FUr diesen Faktor wurde von
Riederer et al. (1988), genannt in [25], ein mittlerer Wert von m; = 2.74 ange-
geben, der auch in diesem Modell Verwendung findet.

Fur den Ubergang von latenter Warme unter Beriicksichtigung der Verdun-
stung von durch Interzeption festgehaltenem Niederschlagswasser wird die
folgende Beziehung verwendet:

pe, ) N, 1 — Ng
P T ) — . 5.32
T " (6 (Tuws) ek) (1.587”1,,;@ * 1587 + rs,k) (32

Dabei ist . die spezifische VerdampfungsWéarme von Wasser, ~,, ist die Psy-
chrometerkonstante in der Schicht k, e* (T, &) ist der Sattigungsdampfdruck
an der Vegationsoberflache der Schicht &, e ist der Dampfdruck der Luft und
s 1 der Stomatawiderstand in der Schicht k. Die GroRe Ny, ist der Anteil der
Baumoberflache in der Schicht %, der von Interzeptionswasser eingenommen
wird. Uber der Flache dieses Anteils tritt keine Transpiration, sondern nur die
Evaporation des Interzeptionswassersauf. Deshalb braucht im ersten Term der
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letzten Klammer nur der aerodynamische Ubergangswiderstand beriicksich-
tigt werden.

Der aerodynamische Ubergangswiderstand r, mufR hier mit dem Faktor 1.58
multipliziert werden, da die Feuchte aufgrund des gegenutiber trockener Luft
geringeren Molekulargewichtes etwa 1.58 mal so schnell molekular diffun-
diert, wie die fuhlbare Warme.

Desweiteren wird vereinfachend angenommen, dal3 die Temperaturen des trock-
enen und des feuchten Anteils der Baumoberflache gleich sind. Es gibt eine
Anzahl von Argumenten, die dafur sprechen, dal’ ein solcher Ansatz besser
ist, als eine getrennte Berechnung der Temperaturen fur den feuchten und den
trockenen Anteil der Baumoberflache (Hancock et al. 1983 genannt in [35]).
Dieses Vorgehen laRt sich begrinden mit dem Argument, dafl die Warmeen-
ergie zwischen den feuchten und trockenen Anteilen der Vegetation infolge
Warmeleitung und Warmetransportin der laminaren Grenzschicht der Nadeln
effizient ausgetauscht wird.

Der Sattigungsdampfdruck an der Vegetationsoberlache in der Schicht & wird
in Abhangigkeit von der Oberflachentemperatur berechnet mit Hilfe der Tetens-

Formel:
Tw i — 273.15K

Twr —33.9K
Die Psychrometerkonstante berechnet sich nach der Beziehung:

¢* (T ) = 6.1078 exp ( ) [hPa]. (5.33)

e = Cﬁf’“). (5.34)
M, L

p(zi) ist der Luftdruck in der Schicht k, M, ist die molare Masse von Wasser
und M, ist die molare Masse trockener Luft. Dabei wird die Abhéngigkeit der
spezifischen Enthalpie der Luft von der spezifischen Feuchte ¢ bertcksichtigt
nach:

ep = c¢p a(l+ 0.84¢) (5.35)

cp,q ist die spezifische Enthalpie fur trockene Luft. Diese Gleichung ergibt sich
aus den allgemeinen Gesetzen fur ein Gemisch zweier als ideal angenommener
Gase (trockene Luft und Wasserdampf). Auch die Abhéngigkeit der Verdamp-
fungsWarme des Wassers von der Temperatur wird bertcksichtigt:

L—192~106~<L)2 (5.36)
- T, — 339K/ ° '
Der aerodynamische Widerstand =, , entsteht durch die molekulare Grenz-
schicht, die sich unmittelbar an die Oberflache der Biomasse anschlie3t. Der
Widerstand r 5, 1aBt sich in Abhangigkeit vom Gradienten der Teilchenbewe-
gung tangential zur Oberflache der Biomasse beschreiben. Er kann somit als
abhangig von der Windgeschwindigkeit in der Schicht k beschrieben werden,
da aufgrund der Haftbedingung die tangentiale Geschwindigkeitskomponen-
te direkt an der Oberflache verschwindet. Fur die Berechnung des aerodynami-
schen Widerstandes wird die folgende Beziehung nach Norman 1979, genannt
bei [18] verwendet:

— =180/ 2. (5.37)
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Dabei ist [, der durchschnittliche Nadeldurchmesser und v, der Betrag der
horizontalen Windgeschwindigkeit in der Schicht %. Fur [, wird ein Wert von
0.005 m verwendet [18] (siehe Tab. 5.2).

Der stomatare Widerstand wird in Anlehnung an Jarvis 1976 [19] berechnet.
Die Abhéangigkeit der stomataren Leitfahigkeit von der photosynthetisch ak-
tiven Strahlung (PAR), der Blattemperatur 7;,, des Wasserdampfdefizits A,
der Luft (Differenz des aktuellen Dampfdrucks zum Sattigungsdampfdruck)
und des Nadelwasserpotentials ¥, , kann in einer Gleichung zusammenge-
faldt werden:

S ~fir(PAR) - for(Tw ) - far(Dar) - far(Wuw k) (5.38)

s,k s min

Dabei ist 7, ,,,;, der minimale Stomatawiderstand, der erreicht wird, wenn die
Spaltdffnungen vollstandig gedffnet sind. Die Funktionen f x, - - -, fa 5 sind so
festgelegt, daB sie nur Werte im Bereich von 0 (keine Transpiration bei schlech-
ten Umweltbedingungen) bis 1 (minimaler Stomatawiderstand bei idealen Um-
weltbedingungen) annehmen kdnnen.

Die Abhéangigkeit von der in der Schicht & einfallenden photosynthetisch akti-
ven Strahlung l&f3t sich darstellen in Form einer Exponentialfunktion:

fix(PAR) =1—exp(—p3, PAR). (5.39)

Dabei ist 5, ein empirisch bestimmter Parameter, der den Anstieg der ,,Licht-
Antwort“ -Kurve der Photosynthese fur PAR — 0 beschreibt [19]. Aufgrund
der Temperaturabhangigkeit der biochemischen Aktivitéat in den Pflanzenzel-
len hangt der Feuchte- und Gasaustausch Uber die Spaltéffnungen auch von
der Temperatur der Nadeloberflache ab. Diese Abhangigkeit wird durch die
Funktion f» (T ») ausgedrickt:

(Tw,k - Tmzn)(Tmax - Tw,k)h
(Topt - Tmzn)(Tmax - topt)h ’

Jor(Twr) = (5.40)

h = Tmax - Topt )

Topt - Tmzn

Dabei bestimmen die Temperaturen 75, und 7., die untere bzw. obere Gren-
ze des Temperaturbereiches in dem die Spaltdffnungen geoffnet sind. 7,,, ist
diejenige Temperatur, bei der die Spaltoffnungen am weitesten gedffnet sind
[19]. Nach Untersuchungen von Schulze und Hall 1982 gen. in [29] nimmt
der Stomatawiderstand mit zunehmendem Sattigungsdefizit der umgebenden
Luft zu. Dieser Effekt 1&[3t sich nach Lohammar (1980) parametrisieren mit:

1

Agp)= ————.
For(Bak) = TR

(5.41)

Dabei ist o ein empirischer Parameter ([mbar™']).
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Die Abhéangigkeit vom Nadelwasserpotential wird parametrisiert nach Sellers
1989 genannt bei [29]:

1 fur O, , < ¥
Jip(Woy r) = Vor= Vs fur o, < O, < U, . (5.42)
U, -, = k>
0 fur ¥, , > ¥,

Dabei sind ¥, und ¥, die Werte des Nadelwasserpotentials, bei dem die Spalt-
offnungen beginnen sich zu schlieRen bzw. bei dem sie vollstandig geschlossen
sind. Die fur diese GroRRen verwendeten Werte entstammen [29].

5.8 Berechnung der Temperatur der Vegetationso-
berflache

Far die Berechnung der Energiefllsse zwischen der Baumoberflache und der
umgebenden Luft innerhalb des Bestandes ist die Kenntnis der Temperatur der
Vegetationsoberflache notwendig. Diese Temperatur kann aus der Energiebi-
lanz an dieser Oberflache bestimmt werden. Fur eine Modellschicht k inner-
halb des Bestandes ergibt sich die Energiebilanz zu:

Eb,k = aneg(zk) - mbEwUTqﬁyk - LEk - Sk + AQk (543)

dabei ist R,.c4(2x) die absorbierte langwellige und kurzwellige Strahlungsbi-
lanz in der Schicht & und AQ;, ist die Anderung des Warmeinhaltes der Ve-
getation. ¢,, ist der langwellige Emissionskoeffizient des Fichtenbestandes und
o die Stefan-Boltzmann-Konstante. Die Bestimmung des Termes AQ . gestal-
tet sich aufgrund der mit dem Wassergehalt variierenden Wérmekapazitat der
Vegetationselemente und der unbekannten Temperaturverteilung im Inneren
der Biomasse kompliziert. Die Parametrisierung dieses Terms weist nach Lee
und Black (1993) genannt in [18] noch grofiere Unsicherheiten auf. Hier wurde
far diesen Term ein vereinfachter Ansatz gewahlt:

T i (t — AL) — Ty 1 (1)

AQy = 0~lch,kph,k ’ At . (544)

Hierbei ist ¢;, ;. die spezifische Warmekapazitat des Holzes in der Schicht k und
pn i die entsprechende Dichte. Der Faktor 0.1 berticksichtigt, daf sich im Mittel
nur 10 % der Biomasse des Bestandes merklich am Warmeaustausch mit der
Bestandesluft beteiligen®.

Fur die Berechnung der Vegetationsoberflachentemperatur wird nun angenom-
men, dal3 die Energiebilanz in jeder Bestandsschicht geschlossen ist, d.h. die
Energie der absorbierten Nettostrahlung verringert um die langwellige Aus-
strahlung der Vegetationsschicht, geht vollsténdig in den sensiblen und la-
tenten Warmetransport zwischen Baumoberflache und Umgebungsluft und in
die Warmeinhaltsdnderung der Biomasse. Diese Annahme scheint berechtigt,

40ltchev 1998: persénliche Mitteilung
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ist aber dennoch umstritten. Messungen fur den gesamten Bestand zeigen oft
Lucken in der Schliesung der Energiebilanz, wobei noch nicht ganz klar ist, ob
dies an der unzureichenden Genauigkeit der Messungen oder an einer lticken-
haften Beschreibung der die Energiebilanz beeinflussenden Prozesse liegt.

Unter der Voraussetzung einer geschlossenen Energiebilanz kann die Tempe-
ratur der Baumoberflache 7., ;. in jedem Zeitschritt neu bestimmt werden, in-
dem die Energiebilanz als Funktion von 7;, ;, aufgefal3t wird und die Nullstelle
dieser Funktion bestimmt wird.

5.9 Berechnung des Nadelwasserpotentials

Fur die Berechnung des Stomatawiderstandes wird das Nadelwasserpotential
in den einzelnen Schichten des Bestandes bendtigt. Das Nadelwasserpotential
hat bezuglich des Wassers in der Pflanze dieselbe Bedeutung, wie das hydrau-
lische Potential des Bodenwassers, d.h. es beschreibt den energetischen Zu-
stand des in der Pflanze vorhandenen Wassers. Bezuglich des hydraulischen
Potentials des Bodenwassers unterscheidet es sich durch die Arbeit, die gegen
die Schwerkraft und gegen die Widerstande der Wurzeln und der Leitgefal3e in
den Baumen beim Transport in die Nadeln verrichtet werden muR. Das Nadel-
wasserpotential ¥, ;. in der Schicht & wird bestimmt durch das hydraulische
Potential des Wassers in den verschiedenen wurzeldurchsetzten Bodenschich-
ten (das mittlere Wurzelwasserpotential ¥ ,,,.), durch die Transpirationsrate
Eiry [kgm™?s~'] und durch die Widersténde bei der Wasseraufnahme durch
die Wurzeln (mittlerer Wurzelwiderstand 7,5 [s] — mittlerer Widerstand ge-
gen den Wassertransport vom Boden in die Wurzeln) und beim Wassertrans-
port durch Stamm, Aste und Zweige (mittlerer Pflanzenwiderstand Tpiant [S])-
Nach van der Honert 1948, genannt in [35] wird das Nadelwasserpotential be-
rechnet nach:

Tplant + Troot
Puw

Das mittlere Wurzelwasserpotential ¥ ... ergibt sich als gewichtetes arithme-

tisches Mittel der Bodenwasserpotentiale ¥, aller Bodenschichten aus denen

die Wurzeln Wasser extrahieren (Wurzelzone). Als Wichtungsfaktoren treten

die Dicken der Bodenschichten 4y ; auf [35]:

\ij,k = \Ijroot — 2k — Etr,k (545)

1 Zroot

\Ijroot — \Ijihb,i~ (546)

Zroot 0

Zroot 1St die durch Messungen bestimmte maximale Wurzeltiefe. Der Wider-
stand 7p14,,; Wird als zeitlich konstantangenommen mit einem Wert von 7 ,ia,; =
50s. Der mittlere Wurzelwiderstand 7,,,; wird berechnet nach der Formel von
Federer 1979, genannt in [35]:

Py = Dt s/ Kroo (5.47)

Zroot

1 g
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mit:
R - Transportwiderstand pro Meter Wurzellange [ms—!]
Dy - Wurzeldichte = Wurzellange pro Kubikmeter Boden [m m~3]
Vi - Volumen an Wurzelmasse pro Volumen Boden [m3m~3]
Kroot mittlere hydraulische Leitfahigkeit in der Wurzelzone [ms~!].

Fur die Parameter R, D; und V, werden gemessene Werte verwendet [12]. K,
berechnet sich aus dem mittleren Wurzelwasserpotential ¥, nach [35]:

L U g2§_+3)
Kmot:Ks( s ) F (5.48)

root

Dabei ist i, die mittlere hydraulische Leitfahigkeit des Bodens in der Wurzel-
zone bei Wassersattigung, ¥, das mittlere hydraulische Potential des Boden-
wassers in der Wurzelzone bei Wassersattigung und B der mittlere Wert des
empirischen Parameters B in der Wurzelzone. Im Modell werden die Werte
von K, ¥, und B in Analogie zur Bestimmung von V¥,,,; Gber ein mit den
Bodenschichtdicken gewichtetes arithmetisches Mittel der jeweiligen Parame-
ter jeder Bodenschicht bestimmt. Die Transpirationsrate der Nadeln einer Be-
standsschicht £ ergibt sich als Teil der Evapotranspiration nach GI. 5.32, indem
nur der nicht vom Niederschlag benetzte Teil der Nadeloberflache betrachtet
wird, zu [35]: N
_ PS * — Yk

LEtr,k " m(e (Tw,k) 6k) ok n ok .
Nach der Berechnung des Nadelwasserpotentials aller Bestandsschichten mit
Kenntnis der Transpirationsraten kann die Wasserentnahme (Extraktion) £,
der Wurzeln in jeder Bodenschicht k aufgrund der Transpiration berechnet
werden. Dabei wird im Modell eine abgewandelte Formel nach [35] angewen-
det. Im Simple Biosphere Model von Sellers et al. (1986) wird die Gesamttran-
spiration der Vegetationsschicht betrachtet, nicht aber die vertikale Verteilung
der Transpiration im Bestand, wie wir sie zur Berechnung der Energiefllisse Ve-
getation - Luft in den Modellschichten benoétigen. Aus diesem Grunde wurde
bei Sellers et al. auch nur ein Nadelwasserpotential fur die gesamte Vegetati-
onsschicht verwendet, wahrend im vorliegenden Modell das Nadelwasserpo-
tential vertikal aufgeldst wird. Dies ist die Ursache daftr, weshalb in der fol-
genden Beziehung das Nadelwasserpotential fir den gesamten Bestand wie
bei Sellers et al. durch das mittlere Nadelwasserpotential aller mit Nadeln be-
setzten Bestandesschichten ¥, und die effektive Hohe der Transpirationsquelle
durch die mittlere Hohe des Kronenraumes h,, ersetzt wurde:

(5.49)

hy(k) Wx — W, — hy,

Zroot Tplant — Tsoil

Ext,k = )pw~ (550)

Sollte sich nach dieser Formel ein negativer Wert fur £,, , ergeben so wird
Ey: » auf Null gesetzt, da eine negative Extraktionsrate einen RuckfluB3 von
Wasser aus den Wurzeln bedeuten wurde. In Waldbestéanden ist dieser Pro-
zel allein aufgrund des Wassergehaltsgradienten Wurzel - Boden extrem sel-
ten (extreme Durre) und wurde eine Zerstdorung des Wurzelwerkes zur Folge
haben.

In den genannten Beziehungen mussen das Nadelwasserpotential und das hy-
draulische Potential des Bodenwassers in der Einheit [m] eingesetzt werden.
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Bezeichnung  Beschreibung Wert Quelle

Qg kurzwellige Albedo der Bodenoberflache 0.1 [45]

o kurzwellige Albedo der Vegetat.-oberfl. 0.1 “

€g langwelliger Emissionskoeffizient 0.93 *
der Bodenoberflache

€w langwelliger Emissionskoeffizient 0.98 *
der Baumoberflache

7o min minimaler Stomatawiderstand 150 sm~1 [29]

Bs Param. fur den Einfl. der PAR-Strahl. 6.35- 1077 “
auf den Stomatawiderstand

Trnin untere Grenztemperatur fir Offnung 273.15K “
der Stomata

Topt optimale Temperatur fir minimalen 299.86 K “
Stomatawiderstand

Tmazx obere Grenztemperatur fur Offnung 31059 K “
der Stomata

a Parameter fiir Abhéngigkeit des 6.35.10"2hPa™! “
Stomatawiderst. vom Sattigungsdefizit

LU obere Grenze des Blattwasserpot. —10% hPa “
fur offene Stomata

U, untere Grenze des Blattwasserpot. —2.5.10% hPa “
fur offene Stomata

Zroot maximale Wurzeltiefe 1m [12]

Dy Waurzeldichte 783 mm —° “

R Transportwiderst. pro m Wurzellange 5ms~! “

Vi Volumenanteil des Wurzelwerks 0.02m®m—2 “

Tplant Transportwiderstand in Stamm, 50s [29]

Asten und Zweigen

Tabelle 5.5: Zur Modellierung der Energie- und Feuchtefliisse zwischen Vegetation bzw. Boden
und Atmosphére benutzte Parameter.

5.10 Behandlung der Niederschlage

Aufgrund der Interzeption von Niederschlagswasser und der Beeinflussung
der Bodenevaporation haben Niederschlédge einen nicht zu vernachléssigen-
den EinfluB auf den Stoff- und Energieaustausch zwischen der Vegetation bzw.
dem Erdboden und der Atmosphare. So féllt bis zu etwa 40 % (Abschatzung
nach Brechtel (1987), genannt in [17]) der Uber dem betrachteten Fichtenbe-
stand gemessenen Niederschlagsmenge (= Freiflachenniederschlag) der Inter-
zeptionsverdunstung ,,zum Opfer* und gelangt somit nicht zum Waldboden.
Ibrom et al. selbst geben in der genannten Arbeit einen Wert von 25 % des Frei-
flachenniederschlags an. Das steht jedoch nicht im Widerspruch zum letztge-
nannten Wert, da die absolute Menge als auch der relative Anteil der Interzep-
tionsverdunstung pro Jahr mit der Jahresniederschlagsmenge stark schwankt
[17]. Beim Fallen des Niederschlages durch die Bestandsschicht wird also die
Uber dem Bestand zu messende Niederschlagsrate aufgespalten in den Anteil,
der an der Baumoberflache haften bleibt (Interzeptionsrate), und den Anteil,
der weiter zu Boden fallt (effektive Niederschlagsrate). Die effektive Nieder-
schlagsrate P.;; [ms™'] unterliegt dabei einem &hnlichen Gesetz, wie es zur
Beschreibung der Absorption der kurzwelligen Sonnenstrahlung im Bestand
verwendet wird (exponentielle Abnahme mit zunehmendem Eindringen in
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den Bestand, vgl. Gl. 5.19) [35]:
Peppi = Pyexp (= koLy(2x)). (5.51)

P, ist die Niederschlagsrate in Hohe der Bestandsobergrenze, n,, ist der An-
teil der horizontalen Gesamtflache, die im Mittel vom Baumquerschnitt ein-
genommen wird. Der Parameter kg ist der ,Extinktions” -Koeffizient fir den
Niederschlag - er ist gleich dem Extinktionskoeffizienten fur direkte kurzwelli-
ge Strahlung fur eine Baumoberflache, die einem Schwarzen Kdrper entspricht
[35], da die Reflexion beim Niederschlag entfallt.

Die Interzeptionsrate ergibt sich aus der Niederschlagsrate in Hohe der Be-
standsobergrenze, bezogen auf den Anteil n,, indem die effektive Nieder-
schlagsrate subtrahiert wird:

Pint. = 1w Py {1 —exp (- koLv(zk))] (5.52)

Das interzeptierte Niederschlagswasser M;,; , [m] bleibt zum Teil an der Bau-
moberflache haften, kann aber auch an der Baumoberflache weiter nach unten
abflieRen oder abtropfen (Drainage), wenn die maximal mogliche Menge an
Wasser, die von der entsprechenden Schicht im Bestand gehalten werden kann,
M4z, Uberschritten wird. Damit ergibt sich fir die Drainagerate Py, 5, in der
Schicht & die folgende Beziehung [35]:

0 far Mint,k < Mmax,k
Paps = (5.53)
Pint,k far Mint,k = Mmax,k~

Far M4, gibt es in der Literatur unterschiedliche Angaben. Bei diesem Para-
meter spielen die Art des Bestandes und die GrofRe der Blattoberflache eines
Baumes eine Rolle. Bei Sellers et al. [35] wird ein Bereich von My,qe 1 ~ (2 -
107m? — 5-107"m?) - Ajree x als Abhéngigkeit von der Baumoberflachendich-
te angegeben, so daR die Verwendung eines Wertes M4z x = 4-107 m?- Ayree x
im vorliegenden Modell berechtigt erscheint. Der Sinn der Berechnung der
Drainagerate liegt darin, dal diese fur die Berechnung des effektiven Nieder-
schlages P, an der Bodenoberflache bertcksichtigt werden muf3. Fur P, ergibt
sich somit [35]:

hP hP
Py =Py — Z Pipg i + Z Pr g (5.54)
2=0 2=0

Mit Hilfe der Menge an Interzeptionswasser pro Bestandsschicht kann der An-
teil bestimmt werden, den dieses auf der Oberflache der Vegetation der Be-
standsschicht einnimmt. Dieser Wert ist fur die Berechnung der Transpirations-
und Evaporationsraten wichtig. Nach Sellers et al. [35] wird das Verhaltnis der
Massen- bzw. Volumina dem Verhaltnis der Oberflachen gleichgesetzt. Somit
ergibt sich fur den mit Interzeptionswasser benetzten feuchten Anteil N der
gesamten Baumoberfléche einer Schicht k:

TP fiir e (Ty k) > e(Th)
N, = ’ (5.55)
1 fure*(Tw &) < e(Tk),

wobei e*(T,, ) der Sattigungsdampfdruck an der Baumoberflache und e(T})
der Dampfdruck in der umgebenden Luft ist.
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Bezeichnung  Beschreibung Wert

R. nichtlokale kritische Richardsonzahl 0.5

D Dissipationsparameter 5.10—65—2
8 Normierungsparameter bei der 5.10—*

Berechnung der Transilienzmatrix aus
dem Mischungspotential

Yier Parameter fur den subgridskaligen 0.5
turbulenten Austausch

Tabelle 5.6: Im Modell verwendete Parameter der transilienten TurbulenzschlieBung. Quelle: [18]

5.11 Festlegung der Parameter der transilienten Schlies-
sung

Das Mischungspotential wird bei den Modellrechnungen nach Gleichung 3.21
parametrisiert. Zusammen mit dem Ubergang zur Transilienzmatrix benétigt
der transiliente Schliefungsansatz 4 grundlegende Parameter, denen nicht in
jedem Falle eine erschdpfende physikalische Bedeutung zugewiesen werden
kann, so dal? deren Werte auch unter Zuhilfenahme von Testsimulationen und
Vergleich der Ergebnisse mit vorliegenden MeRwerten gewonnen werden mus-
sen. Es handelt sich dabei um die nichtlokale kritische Richardsonzahl R.,
einen nichtlokalen Dissipationsparameter 1, der die Dissipation der nichtlo-
kal definierten Turbulenzenergie in Warmeenergie beschreibt, einen Parame-
ter g, der die Reaktion der Transilienzmatrix bei der Umrechnung auf ver-
schiedenen Zeitschritte beschreibt und einen Parameter Y;..; zur Beschreibung
der schichtinternen (subskaligen) Turbulenz. Die EinfUhrung dieser Parameter
wurde in Kapitel 3 beschrieben.

Die Werte dieser 4 Parameter sind in Tabelle 5.6 dargestellt. FUr die hier vorlie-
genden Berechnungen wurden die Parameterwerte von [18] Ubernommen, da
sie sich bei den Rechnungen dieser Arbeitsgruppe schon als brauchbar erwie-
sen haben.



Kapitel 6

Validierung des Modells und
Vergleichsrechnungen

Bevor ein Modell fur vielféltige Berechnungen eingesetzt wird, muf? es auf sei-
ne Brauchbarkeit Uberpruft werden. Das soll in diesem Kapitel geschehen. In
unserem Falle stellen sich insbesondere die folgenden Fragen:

e Kann das Grenzschichtmodell mit transilienter TurbulenzschlieBung die we-
sentlichen Prozesse in einem Waldbestand qualitativ oder auch quantitativ rich-
tig widergeben ?

¢ Reichen stationdre Rechnungen, um den turbulenten Austausch in der At-
mosphére zu quantifizieren, oder sind instationare Rechnungen notwendig ?

¢ Liefern die Rechnungen mit transilienter TurbulenzschlieBung bessere Ergeb-
nisse als bei Verwendung des K-SchlieBungsansatzes ?

Diese und andere Fragen sollen in diesem Kapitel beantwortet werden.

6.1 Auswahl des zu modellierenden Zeitraumes

Aufgrund der vielfaltigen EingangsgroRen des Modells, muf3 bei der Auswahl
des zu modellierenden Zeitraumes auf das moglichst vollstandige Vorhanden-
sein der Modelleingangsparaneter geachtet werden. Im Falle des hier vorlie-
genden atmosphérischen Grenzschichtmodells heif3t dies vor allem, dal} Mef3-
werte der atmospharischen Eingangsgroflen (Temperatur, Windgeschwindig-
keit, spezifische Feuchte) im Bestand mdoglichst vollstandig vorhanden sein
mussen. Einzelne Ausfallwerte kdnnen dabei durch Interpolation eliminiert
werden. Fehlt das Profil einer Eingangsgrofe vollig, so mussen insbesonde-
re Annahmen Uber deren Vertikalprofil im Bestand getroffen werden. Hier
kann zum Beispiel ein mittleres Profil dieser Grofie im Bestand fur den ent-
sprechenden Monat oder den entsprechenden Startzeitpunkt helfen. Im all-
gemeinen bleibt jedoch das Vorhandensein von MeRwerten aller Eingangs-
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groBRen und den Analysewerten des Wetterdienstmodells Gber dem Bestand
wunschenswert. Neben den obengenannten Bedingungen sollte das Modell
auch an Zeitraumen getestet werden, an denen die Starken und Schwaéchen
des Modells deutlich zutage treten kdnnen.

Fur die folgenden Untersuchungen zur Leistungsfahigkeit des transilienten
Schliefungsansatzes wurden der 20. Juni und der 21. Juni 1998 ausgewahlt.
An diesen beiden Tagen herrschte sommerliches Hochdruckwetter im betrach-
teten Gebiet, mit gut ausgebildeter Konvektion (am 22. Juni loste die Konvek-
tion dann auch verbreitet Gewitter aus) bei geringen Windgeschwindigkeiten.
Da man bei der Definition des transilienten Schliefungsansatzes die Turbu-
lenz als ProzeR advektiver vertikaler Transporte betrachtet, ist der ausgewéhlte
Zeitraum gut geeignet, um die Moglichkeiten des transilienten SchlieBungsan-
satzes zu untersuchen.

6.1.1 Parametrisierung der Nachlaufturbulenz

Far die Berucksichtigung der Nachlaufturbulenz wurde ein relativ einfacher
Ansatz nach [18] verwendet. Um die Auswirkungen diese Termes auf die Mo-
dellergebnisse festzustellen wurden instationdre Rechnungen mit und ohne
Berucksichtigung dieses Termes fur den 20. Juni 1998 durchgeftihrt. Die Er-
gebnisse dieser Rechnungen zeigten jedoch in den Profilen und in den Eigen-
schaftsflissen keine erkennbaren Unterschiede. Bei den weiteren Rechnungen
wurde deshalb der Term zur Bertcksichtigung der Nachlaufturbulenz bei der
Berechnung des Mischungspotentials vernachlassigt.

6.2 Strahlungsmodellierung

Um die Modellergebnisse besser beurteilen zu kdnnen, ist es wichtig die Gute
der Parametrisierungen der einzelnen Modellteile zu kennen. Dazu soll zu-
nachst der Strahlungsteil des Modells betrachtet werden, der den Transport
der lang- und kurzwelligen Strahlung im Bestand parametrisiert.

Die Abb. 6.2 zeigt den modellierten kurzwelligen abwartsgerichteten Strah-
lungsfluB (Globalstrahlung) fur den 20. und 21. Juni 1998 in 2m Hohe im Ver-
gleich zum gemessenen kurzwelligen Strahlungsflu. Was sofortins Auge féllt,
sind die teilweise groReren Unterschiede zwischen beiden Kurven. Bei allen
Parametrisierungen, die (wenn auch manchmal nur zum Teil) auf empirischen
gewonnenen GrofRen beruhen, kann das eindimensionale Modell nur den mitt-
leren Zustand des Bestandes wiedergeben. Lokale Besonderheiten (z.B. eines
Baumes) konnen nicht bertcksichtigt werden. Das ist insbesondere bei der
Strahlungsmodellierung der Fall. Wie man aus der Abb. ersehen kann, liegen
die berechneten Werte zwar grolRenordnungsmaRig im Bereich der gemesse-
nen Werte, aber es gibt dennoch groRere Abweichungen. So werden in den
Morgen- und in den Abendstunden zu niedrige Werte modelliert, was ein-
mal darauf hindeuten kann, dal die Sonnenstrahlung zu diesen Zeiten durch
Lucken im Kronendach haufiger direkt in den Stammraum und auf die Bo-
denoberflache scheint, was im Modell keine Berucksichtigung findet. Zum an-
deren wird die diffuse kurzwellige Strahlung mitgemessen. Diese Strahlung
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Abbildung 6.1: Vergleich der gemessenen und berechneten kurzwelligen abwaértsgerichteten
StrahlungsfluRdichte in 2m Hohe fur den 20. und 21.06.1998 nach MefRdaten und
Modellberechnungen

verhélt sich in vielerlei Beziehung anders als die direkte Strahlung und wird in
den Strahlungstermen nicht explizit bertcksichtigt. Auffallig ist desweiteren,
daR an beiden Tagen um etwa 14:00 Uhr herum sehr hohe Strahlungswerte ge-
messen werden, was nur dadurch erkléart werden kann, daf? der Strahlungssen-
sor zu dieser Zeit fast direkt der Sonnenstrahlung ausgesetzt war sich also im
Bereich eines ,,Sonnenflecks* befand. An diesen beiden Stellen mit extrem ho-
hen MelRwerten ist zu Vermuten, dal der Antrieb der Strahlungsschiene (siehe
Abschnitt 5.2) zeitweise ausgefallen ist und dadurch nicht immer eine horizon-
tale Mittelung der Strahlungswerte moglich war.

6.3 Bodentemperaturmodellierung

Die Abb. 6.3 zeigt einen Vergleich der Profile der Erdbodentemperaturen, wie
sie das Modell fur den 20. Juni 1998 simuliert hat und wie sie wahrend die-
ses Tages gemessen wurden. Die Rechnung wurde um 0:30 Uhr gestartet. Es
ist eine prinzipielle Ubereinstimmung zwischen Simulation und Messung fest-
zustellen, was auch kaum anders Uberrascht, handelt es sich bei der Warme-
leitungsgleichung doch um einen relativ einfachen Fall einer partiellen Dif-
ferentialgleichung. Unterschiede lassen sich durch die in der Simulation nicht
berucksichtigte Tatsache erklédren, dal durch die im Boden stattfindenden Was-
sertransporte auch Wérme mittransportiert wird. Prinzipiell kann man also
feststellen, daR das Bodenmodell in der Lage ist, den tageszeitlichen Verlauf
der Bodentemperaturen richtig widerzugeben.
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Abbildung 6.2: Berechnete und gemessene Bodentemperaturen fir den 20.06.1998

6.4 Bodenfeuchtemodellierung

Die Abb. 6.4 zeigt den simulierten zeitlichen Verlauf der Profile der relativen
Bodenfeuchte fur den 20. Juni 1998. Die Rechnung wurde um 0:30 gestartet.
Die relative Bodenfeuchte ist das Verhaltnis der aktuellen volumetrischen Bo-
denfeuchte (m?® Wasser pro m?3 Boden) zur maximal moglichen volumetrischen
Bodenfeuchte, bei deren Uberschreiten Versickerung durch Gravitation auf-
tritt. Leider gibt es fur die Bodenfeuchte keine kontinuierlichen Messungen,
wie dies fur die Bodentemperatur der Fall ist. Aus diesem Grunde kdnnen die
berechneten Profile in diesem Falle nicht mit MeRRwerten verglichen werden.
Prinzipiell richtig erscheint aber die allgemeine Zunahme der Bodenfeuchte
mit der Bodentiefe als Folge der Quellen- bzw. Senkenverteilung (Grundwas-
serspiegel bzw. Erdoberflache und Wurzeln). Auch nimmt in den oberen Bo-
denschichten der Wassergehalt im Laufe des Tages als Folge der Wasserauf-
nahme durch die Wurzeln und der direkten Evaporation an der Erdoberflache
kontinuierlich ab. Allerdings wurde der starke Gradient der Bodenfeuchte zwi-
schen 50 cm und 1 m Tiefe von anderen Autoren (z. B. in [18]) nicht beobachtet.

6.5 Stationare Modellrechnungen

Da die Transilienzmatrix zur Beschreibung des vertikalen turbulenten Austau-
sches nur von den Profilen der horizontalen Windgeschwindigkeit, der Luft-
temperatur und der spezifischen Feuchte (die spezifische Feuchte wird zur Be-
rechnung der virtuellen potentiellen Temperatur benotigt) abhangt, stellt sich
die Frage, ob aus vorliegenden Profilen dieser GroRen auf direktem Wege, also



KAPITEL 6. VALIDIERUNG DES MODELLS 87

Bodentiefe in m
[N

| 0:30 Uhr
6:30 Uhr— — -
10:30 Uhr— - —
14:30 Uhr— - - -
18:30 Uhr-- - - -

22:30 Uhr—
0 0.04 0.08 0.12
relative Bodenfeuchte

Abbildung 6.3: Berechnete Profile der relativen Bodenfeuchte fur den 20.06.1998

mittels stationarer Rechnung, die Transilienzmatrix und somit die vertikalen
turbulenten Flusse berechnet werden kdnnen.

Man mufte also eigentlich nur das Mischungspotential aus den vorgegebe-
nen Profilen berechnen, die Transilienzmatrix bestimmen und daraus dann die
turbulenten Flusse. Diesem Ansatz steht das sogenannte ,,split - timestep* Ver-
fahren im Wege (siehe Abschnitt 3.8), da erst die Eigenschaftsquellen und -
senken berechnet werden mussen und mit deren Hilfe eine ,,Destabilisierung*
der Profile erfolgen muB, ehe eine brauchbare Transilienzmatrix und somit
die turbulenten Flusse berechnet werden kdnnen. Dieses Problem wurde da-
durch geldst, indem alle Modellgleichungen einschlieBlich der transilienten
SchlieBungsparametrisierung zu einem festen Zeitpunkt und bei festgehalte-
nen Randbedingungen solange integriert werden, bis ein stationarer Zustand
erreicht ist.

Es wurden im Bestand MeRwerte und Uber dem Bestand die Analysewerte

des DWD-Deutschlandmodells verwendet. Wahrend jeder Rechnung wurden

die gemessenen Werte der Eigenschaften im Bestand festgehalten, da die tur-

bulenten Flusse ja fur diese Eigenschaftsprofile berechnet werden sollen. Des-

gleichen wurden auch die Analysewerte des DWD-Modells oberhalb 2000 m

festgehalten, um einerseits den Charakter der atmospharischen Turbulenz Uber

der Grenzschicht zu erhalten, andererseits aber die Ausbildung der atmosphéri-
schen Grenzschicht in den unteren 2000 m durch das transiliente Modell zu

ermdoglichen.

Als Kriterium fUr das Erreichen eines stationdren Zustandes wird das Profil
der Mischungsweglange verwendet. Wenn sich die Summe der fur alle Mo-
dellschichten berechneten Mischungswegléangen zwischen zwei Rechenschrit-
ten nicht mehr als um 1 % &ndert, wurde die stationare Rechnung abgebrochen
und die berechnete Transilienzmatrix und die berechneten Profile als Ergebnis
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der stationdren Rechnung verwendet.

Der Gebrauch der Mischungsweglange als Kriterium fur das Erreichen des sta-
tionaren Zustandes hat den Vorteil, daR das Profil der Mischungsweglange von
allen Grofien abhéngt, die auch in die Berechnung der Transilienzmatrix ein-
gehen. So kdnnte es bei Verwendung der horizontalen Windgeschwindigkeit
als Kriterium geschehen, dal? zwar ein stationares Profil der Windgeschwin-
digkeit erreicht wird, das Profil der Lufttemperatur aber noch gréReren Ande-
rungen unterworfen ist, und dadurch irrtimlicherweise das Erreichen eines
stationédren Zustandes angezeigt wird.

Die Abbildung 6.5 zeigt die mittels transilientem Modell in stationdrer Rech-
nung modellierten turbul. Flusse fur Impuls, fuhlbare und latente Wéarme zu
unterschiedlichen Zeiten fur den 20.06.1998.

Far die Beurteilung der berechneten Eigenschaftsfllisse standen keine gemes-
senen Profile der Flusse innerhalb des Bestandes, sondern nur FluBmessun-
gen in einer Hohe (39 m) Uber dem Bestand zur Verfuigung, die mit Hilfe der
Eddy-Kovarianzmethode bestimmt wurden. An die Diskussion der berechne-
ten Flussprofile schlief3t sich deshalb ein Vergleich der berechneten und gemes-
senen Flusse in 39 m Hohe an.

Die berechneten Impulsfltsse innerhalb des Bestandes sind in allen Hohen ab-
wartsgerichtet und weisen einen deutlichen Tagesgang mit niedrigeren Wer-
ten nachts und hoheren Werten am Tage auf. Insoweit wird die Bedeutung
der Erdoberflache und des Bestandes, sowie die tageszeitliche Variation der
Intensitéat des turbulenten Austausches zum Ausdruck gebracht. Im Stamm-
raum und im unteren Kronenraum bis etwa 20 m Hohe bleiben die berechne-
ten Flusse relativ Klein. Das kann mit den geringeren Vertikalgradienten der
Windgeschwindigkeiten in diesem Bereich, aber auch mit der Abschwéchung
des vertikalen Austausches mit den hoheren Luftschichten durch das Kronen-
dach begrundet werden. Zusatzlich wurde durch das gemessene Temperatur-
maximum im Kronenraum wahrend des Tages eine stabile thermische Schich-
tung im unteren Kronenraum festgestellt, die den Austausch in diesem Bereich
ebenfalls erschwert. Die hochsten Absolutbetréage der Impulsflisse werden zu
allen Tageszeiten direkt in Hohe der Bestandesobergrenze modelliert. Wie auch
bei den anderen Eigenschaftsfliissen kommt die charakteristische Hohenkon-
stanz der turbulenten Flusse in der direkt Uber dem Bestand liegenden Prandtl-
Schicht nicht deutlich zum Ausdruck, da die Absolutbetrage der Fllisse nach
dem Erreichen ihres Maximums mit zunehmender Hohe wieder zurtickgehen.

Wie schon der Impulsflu, zeigt auch der fuhlbare WarmefluR einen deutli-
chen Tagesgang, der der tageszeitlich unterschiedlich starken Erwarmung der
Luft im Kronenraum zugeschrieben werden kann. Dabei werden die hdchsten
Werte an der Bestandesobergrenze mit etwa 230 W/m? schon um 10:30 Uhr
prognostiziert. Bis auf die Ausnahme des Profiles um 18:30 Uhr ist der turbu-
lente Transport immer aus dem Bestand heraus gerichtet. Der Bestand wirkt
offensichtlich im Modell als Warmequelle fur die Luft der gesamten Modellat-
mosphére. Die im Modell mit eingeschlossene Warmespeicherung in der Bio-
masse reicht dabei offensichtlich aus, auch nachts einen tiber dem Bestand nach
oben gerichteten fuhlbaren Warmefluss zu generieren.

Der latente Warmeflu3 innerhalb des Bestandes zeigt einen &hnlich ausge-
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pragten Tagesgang, wie der fihlbare WarmefluR. Die erreichten Maximalwerte
an der Obergrenze des Bestandes fallen allerdings mit z.B. 130 W /m? um 10:30
Uhr deutlich geringer aus.

ImpulsfluB in m? /s2:

Uhrzeit berechnet gemessen Anteil am
gemessenen Abso-
lutbetrag

6:30 -0.04 -0.11 63 %

10:30 -0.05 -0.17 70 %

14:30 -0.04 -0.26 85 %

18:30 -0.01 -0.01 100 %

22:30 -0.01 -0.06 83 %

fahlbarer WarmefluR in W /m?2:

Uhrzeit berechnet gemessen Anteil am
gemessenen Abso-
lutbetrag

6:30 23.6 14.7 161 %

10:30 176.8 165.1 107 %

14:30 98.6 198.4 50 %

18:30 0.9 18.9 5%

22:30 -1.4 -24.2 6 %

latenter WarmefluR in W /m?2:

Uhrzeit berechnet gemessen Anteil am
gemessenen Abso-
lutbetrag

6:30 11 6.1 18 %

10:30 104.9 194.6 54 %

14:30 98.6 186.9 53 %

18:30 8.4 30.2 28 %

22:30 0.6 0.0 -

Tabelle 6.1: Vergleich der mit dem transilienten Modell in stationdrer Rechnung berechneten
turbulenten Flusse von Impuls, fuhlbarer und latenter Wéarme in 39 m Héhe am
20.06.1998 mit den mittels Eddy - Kovarianz Verfahren bestimmten Flissen

Die Tabelle 6.1 zeigt einen Vergleich der gemessenen turbulenten Flisse von
Impuls, fuhlbarer und latenter Warme mit den flr diese Hohe berechneten
Flussen bei stationarer Rechnung. Da das Eddy-Kovarianzsystem nur Viertel-
stundenmittelwerte bestimmt, die mit einem Versatz von einer Viertelstunde
gegentber den verwendeten Modellterminen erhoben werden, sind die hier
angegebenen ,,MeRwerte* die arithmetischen Mittel der Viertelstundenmittel-
werte vor und nach dem jeweiligen Modelltermin.

Vom Modell wird der Impulsfluf in 39 m Hohe gegenutber den Messungen
fast durchgehend deutlich unterschatzt (betragsmaliig!). Eine gewisse zeitliche
Korrelation zwischen modellierten und gemessenen Werten ist jedoch trotz-
dem erkennbar, da das Modell vormittags die hoheren Flisse berechnet als
Nachmittag, genau wie vormittags hohere Fliisse gemessen wurden.

Beim fuhlbaren Warmeflu3 zeigt sich ein differenzierteres Bild. Wahrend er
in den Vormittagsstunden deutlich tGberschétzt wird, so unterschatzt ihn das
Modell am Nachmittag zum Teil erheblich.

Wie der ImpulsfluR, so wird auch der latente Warmefluss gegentber den Mes-
sungen wahrend des ganzen Zeitraumes unterschatzt.
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Aus den durchgefuhrten stationaren Rechnungen allein 1aRt sich mit Gewil3-
heit keine Aussage dartber machen, ob der transiliente SchlieBungsansatz mit
dem ,,split - timestep* Verfahren fur stationiare Rechnungen geeignet ist. Einer
Bewertung steht aul’erdem das Fehlen vom gemessenen Profilen der Eigen-
schaftsflisse im Bestand entgegen.

Eine bessere Aussage Uber den Nutzen stationdarer Modellrechnungen wird
man nach der Betrachtung der instationaren Modellrechnungen treffen kon-
nen.

6.6 Instationdre Modellrechnungen und Vergleich
mit den Ergebnissen eines mit lokaler Turbu-
lenzschlieBung arbeitenden Modells

Far Vergleichsrechnungen stand ein instationares atmospharisches Grenzschicht-
modell mit lokaler TurbulenzschlieRung (im folgenden K - SchlieRungsmodell)
der Arbeitsgruppe Mix (1994) (siehe [26]) zur Verfigung. Um die Berechnungs-
ergebnisse beider Modelle vergleichen zu kdnnen, wurden flr den Energieaus-
tausch des Systems Vegetation - Erdoberflache - Atmosphare, den Wasser- und
Warmetransport im Boden und die Beeinflussung des Stromungsfeldes in das
K - SchlieBungsmodell die gleichen Ansatze eingebaut, wie sie auch im transi-
lienten Grenzschichtmodell verwendet werden. Auch die Hohen der Modell-
schichten entsprechen denen des K-SchlieBungsmodells.

Ein Vergleich beider Modelle kann AufschluR Gber die Vor- und Nachteile bei-
der SchlieBungsansatze bei der Modellierung einer atmospharischen Grenz-
schicht mit Waldbestand liefern. Aus diesem Grunde wurden instationére Rech-
nungen (Tagesgang) mit beiden Modellen fur den 20.06.1998 durchgeftihrt.
Besonderes Augenmerk galt auch hier wieder den berechneten turbulenten
Flussen. Die Abbildung 6.5 zeigt die mit dem K-Modell berechneten Profile
der horizontalen Windgeschwindigkeit (oben) sowie die mit dem instationaren
transilienten Modell berechneten Profile (unten) im Tagesverlauf im Vergleich
mit den gemessenen Daten.

Die horizontale Windgeschwindigkeit wird vom K - SchlieBungsmodell in al-
len Hohen Gberschatzt. Dagegen wird die in den Messungen erkennbare zeitli-
che Variation der Windgeschwindigkeit, insbesondere die relativ starke Varia-
tion direkt Uber dem Kronendach, kaum widergegeben. Dem in den Messun-
gen um 10:30 Uhr und 14:30 Uhr erkennbaren leichten sekundaren Windmaxi-
mum in etwa 7 bis 8 m Hohe entspricht in den Modellergebnissen eine Hohen-
konstanz bzw. leichte Zunahme der Windgeschwindigkeit mit der Héhe. Auch
die am 21.06.1998 gemessenen hdheren Windgeschwindigkeiten (2.5 m/s um
10:30 Uhr in 35 m Hohe — die Messungen zeigen ebenfalls ein angedeutetes se-
kundéares Windmaximum im Stammraum) fuhrten zu keiner Berechnung eines
solchen Maximums durch das K - SchlieBungsmodell.

Far die vom transilienten Modell berechneten Profile der horizontalen Wind-
geschwindigkeit im Bestand muf zunachst angemerkt werden, dafd trotz vielfalti-
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Abbildung 6.5: Mit dem instationaren K - Modell (lokale TurbulenzschlieBung - oben) und mit
dem transilienten Modell (transiliente Turbulenzschliefung - unten) berechnete

Profile der horizontalen Windgeschwindigkeit im Bestand fir den 20.06.1998 im
Vergleich mit den MeRwerten
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ger BemuUhungen immer noch Probleme bei der Modellierung der horizonta-
len Windgeschwindigkeit bestehen, die nur mit einem modellinternen Fehler
bei der Berechnung der Impulssenken im Bestand erklart werden kénnten. So
wird Uber dem Kronendach eine Abnahme der horizontalen Windgeschwin-
digkeit berechnet, die physikalisch nicht erklart werden kann. Dieser Effekt
tritt jedoch nur dann auf, wenn bedingt durch die thermischen Schichtungs-
verhéltnisse tagsuber starke vertikale turbulente Umlagerungen stattfinden.
So tritter um 22:30 Uhr bei einer modellierten starkstabilen Temperaturschich-
tung (Abb. 6.5) im selben Hohenbereich (die ebenfalls in den Messungen nicht
beobachtet wurde) nicht mehr auf. Dabei mul3 gesagt werden, daf3 nicht klar
ist, ob der ,,.Defekt* im Temperaturprofil den ,,Defekt* im Windprofil verur-
sacht oder umgekehrt.

Ansonsten Uberschéatzt das transiliente Modell die Windgeschwindigkeiten im
Bestand teilweise noch stérker als das K - SchlieBungsmodell, wobei es im Ge-
gensatz zu diesem auch die tageszeitliche Variation deutlich Giberschatzt. Im
Stammraum wird zwar ein sekundéres Windmaximum modelliert (Profile um
10:30 und 14:30), es wird jedoch zu stark widergegeben, was auch daran liegen
konnte, dal? die zu erwartende Abnahme der Windgeschwindigkeit zur Erd-
oberflache hin auch nicht ansatzweise modelliert wird.

Die Abbildungen 6.6 und 6.7 zeigen die von beiden Modellen berechneten Pro-
file der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte fur den 20. Juni 1998 im
Vergleich mit den Messungen.

Mit dem K - SchlieBungsmodell wird die Lufttemperatur allen 3 ausgewerteten
am besten widergegeben. Richtig erfa3t wird die Amplitude des Tagesganges
der Lufttemperatur im Bestand von etwa 5 Grad, sowie die angedeutete stabi-
le Schichtung in unmittelbarer Bodennahe. Auch das Temperaturmaximum im
Kronenraum um die Mittagszeit wird widergegeben. Dagegen féllt die abend-
liche Abkuhlung der Luft etwas stérker aus, als es die Messungen zeigen. So
ist die Lufttemperatur im Kronenraum um 18:30 Uhr gegenuber 14:30 schon
wieder um etwa 2 Grad gesunken, obwohl die Messungen in etwa gleichge-
bliebene Werte anzeigen.

Auch vom transilienten Modell werden die gemessenen Temperaturprofile mit
Ausnahme des schon erwéahnten unrealistischen Temperaturprofiles um 22:30,
far die eine Erklarung noch fehlt, gut widergegeben. Trotzdem sind die Diffe-
renzen zwischen den modellierten und gemessenen Temperaturwerten grol3er
als beim K - Schliefungsmodell. So wird das Temperaturmaximum im Hohen-
profil um 10:30 und 14:30 nicht im Kronenraum, wie es die Messungen zei-
gen, sondern im oberen Stammraum widergegeben. Direkt Uber der Erdober-
flache wird im Gegensatz zu der in den Messungen angedeuteten und vom
K - SchlieBungsmodell berechneten stabilen Temperaturschichtung, vom tran-
silienten Modell immer eine labile Temperaturschichtung modelliert. Aller-
dings ist es auch durchaus mdoglich und aufgrund der Erwdrmung der Erd-
oberflache auch physikalisch begrindbar, daR in den unmittelbar tber der
Erdoberflache liegenden Atmospharenschichten, fur die keine regelmaRigen
TemperaturmeflRwerte vorliegen, an diesem Tag eine labile Tenperaturschich-
tung vorlag, so daR sich in diesem Punkt keine Aussage daruber machen laRt,
welches der beiden Modelle die Realitat besser widergibt.
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Bei der spezifischen Feuchte konnten aus den vorliegenden Messungen der
relativen Feuchte leider nur Werte im Hohenbereich von 9 m bis 21 m Hohe
berechnet werden, so dal umgerechnet auf die Hohen der Modellschichten
nur Profile von 9 m bis etwa 19 m im Bestand als ,,MeRwerte* zur Verfigung
standen. Bei einem Vergleich der modellierten Werte des K-Schliefungsmo-
dells mit den Messungen féllt zunéchst auf, daR die Werte im allgemeinen bis
zu 5 g/kg (14:30 Uhr) Uberschatzt werden. Die Abnahme der Werte mit der
Hohe vom Stamm- zum Kronenraum wird nicht widergegeben. Auch die zeit-
liche Zuordnung der Tagesmaximal- und Tagesminimalwerte wird nicht rich-
tig modelliert. So wurden die niedrigsten Werte um 14:30 gemessen, erschei-
nen im Modell aber um 6:00 Uhr, die hdchsten Werte wurden um 22:30 gemes-
sen, werden vom Modell aber um 18:30 widergegeben. Die vom transilienten
Modell berechneten Werte der spezifischen Luftfeuchte zeigen beim Ubergang
vom Stamm- in den Kronenraum, wie auch die vom K - Modell berechneten
Werte, keine generelle Abnahme mit der Hohe, wie sie die gemessenen Profi-
le aufweisen. Um 14:30 Uhr zeigt sich im Stammraum zwischen etwa 5 und
18 m sogar eine Zunahme der spezifischen Feuchte mit der Hohe. Uber die
berechneten Profile oberhalb 20 m Hohe 14t sich keine Vergleichsaussage mit
MeRwerten anstellen da in diesem Bereich keine Werte der spezifischen Feuch-
te vorliegen. Eine Abnahme der spezifischen Feuchte mit der Hohe im oberen
Kronenraum laRt sich aber aufgrund der fehlenden Feuchtequelle fur die Luft
Uber dem Kronendach und der mit der Hohe abnehmenden Nadeloberflache
in diesem Bereich und der somit geringeren Feuchtezufuhr durch Evapotran-
spiration begrtinden. Wie bei den Messungen werden in allen die hochsten
Werte der spezifischen Feuchte vom Modell in den Nachtstunden (22:30 Uhr)
ausgegeben. Dagegen wird das gemessene deutliche Minimum um 14:30 Uhr
nicht widergegeben.

Bei dem durchgeftihrten Vergleich der berechneten Profile der horizontalen
Windgeschwindigkeit, der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte des K
- SchlieBungsmodells bzw. des transilienten Modells mit den Mel3werten ent-
steht im allgemeinen der Eindruck als sei das K - SchlieBungsmodell besser in
der Lage, diese GroRRen zu modellieren. Zugunsten des transilienten Modells
mufB allerdings gesagt werden, dal? es noch offensichtliche Modellierungsef-
fekte bzw. - defekte gibt, die noch geldst werden mussen, wobei unklar ist, ob
es sich um spezifische Probleme des transilienten TurbulenzschlieBungsansat-
zes handelt oder um Fehler bei der Implementierung desselben in ein atmo-
sphérisches Grenzschichtmodell mit Waldbestand. Es scheint andererseits, als
sei das K - SchlieBungsmodell nicht in der Lage, das in den Messungen ange-
deutete sekundare Windmaximum im Stammraum widerzugeben.

Far eine Bewertung beider SchlieBungsansatze reicht ein Vergleich der mo-
dellierten Profile luftgetragener konservativer Eigenschaften nicht aus. Fur die
Okosystemforschung sind vielmehr die modellierten vertikalen turbulenten
Eigenschaftsflisse von Interesse (siehe Einleitung). Deshalb ist ein Vergleich
der modellierten Eigenschaftsfliisse mit den Messungen von grundlegender
Bedeutung fur die Bewertung unterschiedlicher TurbulenzschlieRungsanséatze
in Bezug auf die Modellierung physikalischer Prozesse in Okosystemen.
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Abbildung 6.6: Mit dem instationaren K - Modell (lokale TurbulenzschlieBung - oben) und mit
dem transilienten Modell (transiliente Turbulenzschliefung - unten) berechnete
Profile der Lufttemperatur im Bestand fur den 20.06.1998 im Vergleich mit den
MeRwerten



KAPITEL 6. VALIDIERUNG DES MODELLS 96

berechnet gemessen
50 T T T | W | 50 T T T
6:30 Uhr _—“ | 6:30 Uhr
10:30 Uhr — = | I! : 10:30 Uhr— —
14:30 Uhr— - T- | . | 14:30 Uhr— =~ —
40 -18:30 Uhr— - 1+ - 40 18:30 Uhr™— = ="
22:30 Uhr- - - -|- | .i X 22:30 Uhr---- -
! 1
Tl
L]l
g % n g 30
E L E
: Ll =
'fo:' | Pt .%
1
= 20 I H = 20 _ .
R} \ '
[ i A
' : I: [ Y
(i L
[l [\¥( I
10 . 10 ¥\
| 1 | I
o |. A\
IR VAL
0 Ll 0
6 8 10 12 14 6 8 10 12 14
spezif. Feuchte in g/kg spezif. Feuchte in g/kg
berechnet gemessen
50 T T T T T 50 T T T T T
6:30 Uhr—_l- 'l‘l 6:30 Uhr
110:30 Uhr— ‘ |l i L 10:30 Uhr — — |
14:30 Uhr— - F |\ 14:30 Uhr — - —
40 }18:30 Uhr— - - 1" _ 40 18:30 Uhr — - - |
22:30 Uhr----1 |1 22:30 Uhr - - - - -
n
[N
E 30 (‘ . E 30
8 N 5
o \ ! )
= ! =
Q0 AL =
e} }‘ i =s
20 !

Lt
20
REE \
{ bl A\
t i
bl s
! \
10 ~ :: 10 Y
’ I' VMY
' L \ly
| " LRI
"
0 L 0
6 8 10 12 14 6 8 10 12 14
spezif. Luftfeuchte g/kg spezif. Luftfeuchte g/kg

Abbildung 6.7: Mit dem instationaren K - Modell (lokale TurbulenzschlieBung - oben) und mit
dem transilienten Modell (transiliente Turbulenzschliefung - unten) berechnete

Profile der spezifischen Feuchte im Bestand fur den 20.06.1998 im Vergleich mit
den MeRwerten
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Abbildung 6.8: Mit dem instationdren K-Modell (lokale TurbulenzschlieBung - links) und dem
instationaren transilienten Modell (transiliente TurbulenzschlieBung - rechts) be-
rechnete turbulente Impulsflisse fiir den 20.06.1998 im Bestand

Leider liegen fur die 2 ausgewahlten Tage keine Vertikalprofile der turbulen-
ten FlUsse vor, so daB nur die mittels Eddy-Kovarianzverfahren in 39 m Hohe
gemessenen Flusse fur einen Vergleich mit Mel3werten zur Verfiigung stehen.
Deshalb sollen zuerst die Profile der von beiden Modellen berechneten Flusse
verglichen werden, dann folgt ein Vergleich des zeitlichen Verlaufes der von
beiden Modellen berechneten Flisse in 39 m Hohe und der MelRwerte.

Die Abbildungen 6.6 und 6.6 zeigen dazu zunéachst die vom K - SchlieRungs-
modell und vom transilienten Modell berechneten turbulenten Impulsflisse
(auf die Masseneinheit bezogen, deshalb die Einheit m?/s?) und fuhlbaren
Warmeflisse im Bestand fur den 20. Juni 1998. Die berechneten Werte der
turbulenten Impulsflisse sind durchgehend negativ (abwartsgerichteter Im-
pulstransport), da die Erdoberflache und der Kronenraum als Impulssenken
fur die atmospharische Stromung wirken. Die Impulsfliisse zeigen bei beiden
Modellen im Stammraum die betragsmaRig niedrigsten Werte, wie es auch auf-
grund der geringen gemessenen Windgeschwindigkeiten und vor allem auf-
grund der geringen vertikalen Windscherung in diesem Bereich zu erwarten
ist. Allgemein wird aber vom K - SchlieBungsmodell ein starkerer abwartsge-
richteter Impulstransport simuliert als vom transilienten Modell.

Da die vom K - SchlieBungsmodell simulierten Windprofile im Bestand kein
sekundéres Windmaximum aufweisen, kann bei den von diesem Modell be-
rechneten Impulsflissen kein Vorzeichenwechsel, d.h. kein Richtungswechsel
der Flusse auftreten. Im Falle eines sekundéaren Windmaximums waére dieser
Richtungswechsel zu erwarten, da die Fllsse beim K - Schliefungsansatz im-
mer in Richtung des meteorologischen Gradienten gerichtet sind.
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Abbildung 6.9: Mit dem instationdren K-Modell (lokale TurbulenzschlieBung - links) und dem
instationaren transilienten Modell (transiliente TurbulenzschlieBung - rechts) be-
rechnete turbulente Flusse fuhlbarer Warme fiir den 20.06.1998 im Bestand

Bei den von beiden Modellen berechneten Impulsflissen zeigt sich auch eine
Zunahme der turbulenten Impulstransporte im Kronenraum gegentber dem
Stammraum, beim transilienten Modell fallt diese Zunahme jedoch sehr viel
geringer aus.

Das K - SchlieBungsmodell modelliert Uber dem Bestand einen Bereich relativ
konstanter Impulsfliisse (Prandtl-Schicht). Uber dem Fichtenbestand im Sol-
ling wurde die Existenz einer Schicht hohenkonstanter Flusse im Hohenbe-
reich von 39 - 45 m nachgewiesen ([23],[24]), ein Bereich der sich mit den Be-
rechnungen dieses Modells deckt. Obwohl keine MeRwerte im Profil vorliegen,
kann man also sagen, das dal K-Modell zumindest in diesem Bereich charakte-
ristische, Uber dem Bestand zu beobachtende Effekte beztglich der turbulenten
FlUsse widergeben kann.

Das transiliente Modell berechnet die Prandtl-Schicht weniger deutlich. Direkt
Uber dem Bestand ist im Gegensatz zum K - Schliefungsmodell schon wieder
eine Abnahme der Impulstransporte zu erkennen.

Trotz des vom transilienten Modell berechneten sekundaren Windmaximums
im Stammraum wird in diesem Hohenbereich vom transilienten Modell kein
Vorzeichenwechsel des Impulsflusses simuliert. Aus dieser Tatsache folgt, dai
das transiliente Modell im Stammraum in der Lage ist Impulsfliisse gegen den
lokalen meteorologischen Gradienten (counter gradient fluxes) zu modellie-
ren, da in diesem Hodhenbereich der meteorologische Gradient des horizonta-
len Impulses nach oben gerichtet ist. Leider IaRt sich nicht mit Messungen der
Impulsflusse innerhalb des Bestandes belegen, ob an diesem Tag tatsachlich
,counter gradient” - FlUsse aufgetreten sind.
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Die von beiden Modellen berechneten turbulenten Flusse fuhlbarer Warme zei-
gen trotz der geringen Hohenvariation der Lufttemperatur eine relativ star-
ke Variation mit der Hohe, aber auch einen ausgesprochenen Tagesgang Uber
dem Bestand. Ansonsten zeigen sich zwischen den Ergebnissen beider Modelle
grolere Unterschiede.

Uber dem Bestand wird vom K - SchlieRungsmodell nur in den Vormittags-
stunden ein aufwartsgerichteter Transport fuhlbarer Warme modelliert, wah-
rend der Transport nachmittags und nachts abwarts gerichtet ist. Das transili-
ente Modell berechnet dagegen nur um 18:30 Uhr zwischen 20 und 35 m Hohe
einen deutlich abwartsgerichteten Warmestrom. Tagsuber sind auch hier die
turbulenten Flusse fuhlbarer Warme aus dem Bestand heraus gerichtet. In bei-
den Modellen wirkt der Bestand also als Warmequelle fur die Atmosphare.

Deutliche Unterschiede zwischen beiden Modellen zeigen sich bei den mo-
dellierten fuhlbaren Warmeflussen im Kronenraum. Wahrend das transiliente
Modell bis auf die Ausnahme um 18:30 Uhr immer aufwartsgerichtete Warme-
transporte zwischen 20 und 40 m Hohe angibt, kommt es beim K - Schlieungs-
modell in den Vor- und frihen Nachmittagsstunden (10:30 und 14:30) zu einem
Richtungswechsel der Transporte im Bereich von 30 bis 35 m. Unterhalb dieser
Hohe sind die Flusse durchgehend abwérts gerichtet. In etwa 27 m Hohe wer-
den die maximalen abwaértsgerichteten Transporte erreicht. Dieser Effekt kann
nur durch das sehr geringe Temperaturmaximum im oberen Kronenraum er-
klart werden und zeigt somit, wie stark das K - SchlieBungsmodell auf sehr
kleine Unterschiede der thermischen Schichtung reagiert und das die damit
berechneten turbulenten Fllsse immer in Richtung des meteorologischen Gra-
dienten flieRen.

Fur den Bereich zwischen 2 und 10 m Hohe im Stammraum, in dem vom tran-
silienten Modell eine Temperaturzunahme mit der Hohe modelliert wird (Abb.
6.6), werden von diesem Modell aufwaértsgerichtete turbulente Warmefltsse
prognostiziert, also Flusse gegen den lokalen Gradienten. Eine mogliche phy-
sikalische Erklarung liegt darin, dal? durch die Erwarmung der Erdoberflache
auch die der Erdoberflache unmittelbar aufliegende Luftschicht, welche vom
Modell im Temperaturprofil nicht mehr aufgeldst wird, erwarmt wird, und
daR dadurch warme Luftpakete aufgrund von thermischem Auftrieb aufstei-
gen, deren Impuls ausreichend ist, um den Bereich der Temperaturinversion
zu Uberwinden. Der dadurch erfolgende Transport von Wéarme fuhrt zu den
modellierten ,,counter gradient* - Flissen. Die Prandtl-Schicht oberhalb des
Bestandes mit ihren charakteristischen hohenkonstanten Flussen, ist im Ge-
gensatz zu den vom K - SchlieBungsmodell berechneten WarmeflUssen nicht
erkennbar. Der Betrag der aufwartsgerichteten Fllsse Uber dem Bestand wird
etwa doppelt so hoch prognostiziert, als beim K - SchlieBungsmodell. Die Ab-
bildung 6.6 zeigt die von beiden Modellen berechneten Flusse latenter Warme
im Bestand fur den 20. Juni 1998 im Vergleich mit den Messungen.

Die von beiden Modellen berechneten latenten Warmeflisse zeigen dhnlich
wie die Impulsflisse und fuhlbaren Warmeflisse im Stammraum sehr nied-
rige Betrage, die dann aber im Kronenraum mit der Hohe zunehmen und ihr
Maximum im Bereich der Kronenobergrenze erreichen. Die erreichten Werte
werden vom K - Modell jedoch mit maximal 300 W /m? deutlich hoher als vom
transilienten Modell (120 W /m?2) angegeben.
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Abbildung 6.10: Mit dem instationdren K-Modell (lokale TurbulenzschlieBung - links) und dem
instationaren transilienten Modell (transiliente TurbulenzschlieBung - rechts) be-
rechnete turbulente Flusse latenter Warme fiir den 20.06.1998 im Bestand

Im Gegensatz zu den fuhlbaren Wéarmeflussen sind die latenten Warmefltsse
im Stammraum beim transilienten Modell unterhalb von 15 m durchweg ab-
wartsgerichtet, was beim K - Modell nicht auftritt. Da aber auch der lokale
Gradient der Feuchteprofile nach unten gerichtet ist (Abb. 6.7), werden keine
latenten Warmeflusse gegen den lokalen Gradienten prognostiziert.

Wie auch schon bei den Impuls- und fuhlbaren Warmeflussen tritt auch bei
den latenten Wéarmefltssen die Prandtl-Schicht Giber dem Bestand beim transi-
lienten Modell weniger deutlich zu tage, als beim K - SchlieBungsmodell.

Nachdem die Profile der von beiden Modellen berechneten turbulenten Ei-
genschaftsflusse verglichen wurden, soll nun der zeitliche Verlauf der berech-
neten Flusse in 39 m Hohe mit den mittels Eddy-Kovarianzverfahren in die-
ser Hohe bestimmten Flussen verglichen werden (Abb. 6.11 und 6.12). Die in
den Grafiken dargestellten gemessenen Werte sind Viertelstundenmittelwerte,
die vom Mel3system automatisch gebildet werden. Die Abb. 6.11 zeigt oben
einen Vergleich der von beiden Modellen berechneten mit den gemessenen
Impulsflussen. Der vom K - SchlieBungsmodell berechnete Impulsfluf3 liegt
betragsmaRig deutlich Uber den gemessenen Werten, d.h. es wird Uber dem
Bestand ein sehr viel starkerer nach unten gerichteter Impulstransport berech-
net, als es die Messungen zeigen. Die vom transilienten Modell berechneten
Impulsflusse stimmen qualitativ prinzipiell mit den gemessenen Werten tbe-
rein. Aber auch hier zeigen sich im Tagesverlauf grolRere Abweichungen. So
wird bis etwa 8:00 Uhr der abwartsgerichtete Impulstransport deutlich un-
terschatzt und ab 20:00 Uhr verschwindet er vollig. Anscheinend wird die Un-
terbindung des vertikalen Austausches durch den Kronenraum in den Nacht-
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Abbildung 6.11: Vergleich der mittels 2 Modellen (lokale Turbulenzschliefung (K - Modell) und
transiliente TurbulenzschlieBung (TTT - Modell)) berechneten und der mit-
tels Eddy-Kovarianzverfahren bestimmten Impulsflisse (oben) und fuhlbaren
Warmeflusse (unten) in 39 m Héhe fir den 20.06.1998
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Abbildung 6.12: Vergleich der mittels 2 Modellen (lokale Turbulenzschliefung (K - Modell) und
transiliente TurbulenzschlieBung (TTT - Modell)) berechneten und der mittels
Eddy-Kovarianzverfahren bestimmten Flusse latenter Warme in 39 m Hoéhe tber
dem Bestand fiir den 20.06.1998

stunden Uberschatzt.

Die von beiden Modellen berechneten flhlbaren Warmeflisse (Abb. 6.11 un-
ten) stimmen im allgemeinen besser mit den Messungen Uberein, als es fur
die Impulsflusse der Fall ist. Auch die zeitliche Zuordnung der Maximal- und
Minimalwerte ist fur beide Modelle recht gut. Wie auch schon beim Impul-
stransport werden vom K - SchlieBungsmodell die Warmetransporte in den
Nachtstunden (0:00-5:00 Uhr und 20:00 bis 24:00 Uhr) Uberschéatzt. Dagegen
scheint das transiliente Modell auch fur die fuhlbare Warme die turbulenten
Transporte in den Nachtstunden eher zu unterschatzen.

Grofiere Unterschiede zwischen den Ergebnissen beider Modelle und den Mes-
sungen zeigen sich wieder bei den latenten Warmeflussen. Wéhrend das K -
SchlieBungsmodell den latenten Warmefluss meist tUberschétzt, wird er vom
transilienten Modell auch am Tage deutlich unterschatzt. Nur am friithen Mor-
gen (6:00 Uhr) und am spaten Nachmittag (16:00 Uhr) werden die Fltsse vom
transilienten Modell Uberschatzt.

Da beide Modelle bis auf den TurbulenzschlieBungsansatz die gleichen Pa-
rametrisierungen der im Waldbestand ablaufenden physikalischen Prozesse
(dieselbe Modellphysik) enthalten, ist der Grund fur die je nach Eigenschaft
so unterschiedlichen Ergebnisse im Vergleich zu den Messungen nicht sofort
ersichtlich. Eine mégliche Erklarung ware die unterschiedliche Hohe der sich
modellintern bildenden atmosphéarischen Grenzschicht. Da sich insbesonde-
re die fuhlbare und latente Warme vor allem in der Grenzschicht ausbreiten,
wirde zum Beispiel eine zu hoch angenommene Grenzschicht bei gleicher
Quell- bzw. Senkenstérke geringere lokale Werte einer Eigenschaft zur Folge
haben. Andererseits kann sich dadurch auch der vertikale Gradient einer Ei-
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genschaft und damit auch dessen vertikaler Flul &ndern.

Deshalb sollen im folgenden als AbschluR eines Modellvergleiches beider Schlie-
Rungsansatze die Unterschiede der berechneten Hohe der atmosphéarischen
Grenzschicht betrachtet werden (Abb. 6.6). Die berechnete Spurenstoffkonzen-
tration in Erdbodennéhe wird auch von der berechneten Hohe der atmosphéri-
schen Grenzschicht abhangen. Als Kriterium fur die Grenzschichthdhe wur-
de anhand des charakteristischen Aufbaus der Grenzschicht (siehe Einleitung)
das absolute Minimum des fuhlbaren turbulenten Warmeflusses Uber dem Be-
stand verwendet. MelRwerte der atmosphéarischen Grenzschicht standen fur
diesen Tag leider nicht zur Verfiigung, so daR die Modellergebnisse bezuglich
dieses Punktes nicht abschliefend beurteilt werden kdnnen. Es zeigt sich je-
doch, daf? sich mit dem Kriterium des WarmefluRminimumsaus den Modeller-
gebnissen des K-Modells eine Grenzschichthdhe sicherer bestimmen laRt, als
beim transilienten Modell, wie man anhand der starken Variation der Wer-
te sehen kann. Das Wachstum der Grenzschichthdhe in den Morgenstunden
setzt beim transilienten Modell spéter ein, erfolgt jedoch schneller als beim K-
Modell. Nimmt man fur die stark streuenden Werte des transilienten Modells
zwischen 10:00 und 15:00 Uhr einen mittleren Wert von 1400 m an (siehe ein-
gezeichnete Kurve), so fallt die maximale Grenzschichthdhe beim transilienten
Modell etwa 500 m hdher aus als beim K-SchlieBungsmodell. Es fallt weiterhin
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Abbildung 6.13: Vergleich der mittels 2 Modellen (lokale Turbulenzschliefung (K-Modell) und
transiliente TurbulenzschlieBung (TTT-Modell)) berechneten Tagesgange der
Grenzschichthohe fiir den 20.06.1998

auf, dal3 das transiliente Modell im Gegensatz zum K - Modell fur die Nacht
vom 20. zum 21. Juni 1998 eine groRere HOhe der atmosphérischen Grenz-
schicht prognostiziert als in der vorhergehenden Nacht. Leider standen keine
MeRwerte (z.B. von hochauflésenden Radiosondenaufstiegen) zur Verfugung
aus denen man die tatsachliche Grenzschichthdhe hatte ablesen kdnnen, so dal
nicht mit absoluter Sicherheit gesagt werden kann welches Modell in diesem
Punkt realistischere Ergebnisse liefert.



Kapitel 7

Zusammenfassung

Messungen belegen, dal? bei der Durchstromung von Waldbestanden im Stamm-
raum neben den von der Umstrémung der Pflanzenelemente herrihrenden
Wirbeln auch Wirbel von der GréRenordnung des Bestandes auftreten, deren
Transporte nicht vernachlassigt werden kénnen. Deshalb muf3 ein Modell zur
Beschreibung des atmospharischen Austausches in und tber Waldbestdnden
in der Lage sein, auch die Effekte dieser Wirbel zu bertcksichtigen. Dazu bie-
ten sich nichtlokale Turbulenzschliefungsverfahren an.

Das im Rahmen dieser Arbeit zur Modellierung atmospharischer Eigenschaf-
ten bei der Stromung durch und Uber einen Fichtenbestand im Solling an-
gewendete nichtlokale Turbulenzschliefungsverfahren nach der transilienten
Turbulenztheorie ist prinzipiell in der Lage, den turbulenten Austausch in und
Uber einem Waldbestand im Solling qualitativ richtig widerzugeben. Dies ha-
ben die durchgefiihrten Modellrechnungen gezeigt. Probleme bereitet derzeit
noch die realistische Widergabe der Windprofile in und knapp Uber dem Be-
stand. Trotz dieses Modell - ,,Defektes”stimmen die modellierten Impulsfliisse
in 39 m bei instationdrer Rechnung sehr gut mit den Daten von Eddy - Ko-
varianzmessungen Uberein. Ein Vergleich mit den Modellergebnissen eines bei
gleicher Modellphysik mit lokaler Turbulenzschliefung (K - SchlieBung) arbei-
tenden Modells hat dies deutlich zutage gebracht. Obwohl die vom K - Schlie-
Bungsmodell berechneten Profile atmospharischer Eigenschaften (horizonta-
le Windgeschwindigkeit, Lufttemperatur und spezifische Feuchte) in mancher
Hinsicht besser mit den Messungen Ubereinstimmten, wurde flr den 20. Ju-
ni 1998 zumindest der ImpulsfluR in 39 m Hoéhe vom K - SchlieBungsmo-
dell betragsmalig stark Uberschétzt, wéahrend die vom transilienten Modell
berechneten Werte besser mit den Messungen Ubereinstimmten. Die fuhlba-
ren Warmeflusse werden von beiden Modellen in den instationdren Rechnun-
gen gut widergegeben. Bei den latenten Warmeflissen werden die Werte vom
instationaren transilienten Modell jedoch meist unterschatzt, wahrend das K-
SchlieBungsmodell eher zu einer Uberschatzung neigt.

Bei den berechneten Profilen der turbulenten Eigenschaftsfliisse von Impuls,
fuhlbarer und latenter Warme hat sich gezeigt, dal? das Modell auf der Ba-
sis der lokalen TurbulenzschlieBung erwartungsgemalf prinzipiell keine Flisse
gegen den lokalen Gradienten modellieren kann. Beim transilienten Schlie-
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RBungsansatz ist dies sehr wohl mdoglich. Insbesondere beim vertikalen Trans-
port von Impuls ergibt sich eine prinzipielle Ubereinstimmung mit dem in
der Einleitung erwahnten negativen turbulenten Diffusionskoeffizienten im
Stammraum als Analogon zu den Flussen gegen den lokalen Gradienten.

Die erstmals mit dem transilienten Modell durchgefuhrten stationdren Rech-
nungen haben prinzipiell schlechtere Ergebnisse geliefert, als die instationéren
Rechnungen. So werden die berechneten turbulenten Fltsse tiber dem Bestand
fur alle betrachteten Grofien betragsmalig zu allen Tageszeiten deutlich un-
terschatzt. Bei zukunftigen Berechnungen sollte daher trotz der bei einer Pro-
gnose, wie sie praktisch bei einer instationaren Rechnung erstellt wird, zu er-
wartenden zeitlichen Divergenz zwischen modellierten und gemessenen Ei-
genschaftsprofilen, eher instationar gerechnet werden.

Eine Erweiterung des Modells auch auf andere atmospharische Prozesse, z.B.
CO5 - FlUsse wird zeigen, inwieweit sich die Modellergebnisse bei der Verwen-
dung des transilienten SchlieBungsansatzes gegentber dem K - SchlieBungsan-
satz verbessern.
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